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ПРЕДИСЛОВИЕ  
 

В настоящей книге представлены результаты экспериментальных, теоретиче-
ских и модельных исследований динамики волновых и обменных процессов в 
атмосфере, выполненных в последние годы в Институте физики атмосферы им. 
А.М. Обухова РАН, в том числе в рамках проекта Российского Научного Фонда 
№ 14-27-00134. Рассматривается широкий круг вопросов: взаимодействие атмо-
сферы с подстилающей поверхностью; развитие, распространение и взаимодей-
ствие волн, вихревых структур и турбулентности в толще атмосферы от призем-
ного слоя до нижней термосферы и систематическое влияние этих процессов на 
результаты дистанционного зондирования.  

Исследование атмосферной турбулентности является одной из важнейших за-
дач физики атмосферы. Знания о структуре атмосферной турбулентности необ-
ходимы для решения задач климатического моделирования, переноса примесей и 
оценки загрязнения атмосферы, дистанционного зондирования атмосферы, рас-
пространения сигналов в атмосфере и обеспечения безопасности полетов граж-
данской авиации. Основы теории атмосферной турбулентности были разработа-
ны в середине прошлого века, в том числе и в Институте физики атмосферы им. 
А.М. Обухова РАН, на основе специализированных экспериментов и теоретиче-
ских построений, и работы в этой области активно продолжаются. В этой связи 
особый интерес представляет публикуемый здесь очерк истории развития экспе-
риментальных исследований турбулентности пограничного слоя в ИФА за 60 лет.  

Ряд разделов посвящен турбулентной спиральности, интерес к которой, в 
частности, в атмосферном пограничном слое (АПС) в последнее время всё воз-
растает. В этой области ИФА является одним из лидеров как в теоретических 
подходах, так и в эксперименте. Следует отметить, что первые в мире измерения 
спиральности в натурных условиях были выполнены именно в ИФА в 2004 году.  

Особое внимание уделено исследованию взаимодействия вихревых и волно-
вых структур различных масштабов. Мезомасштабные вихревые структуры иг-
рают принципиальную роль в процессах переноса примесей, во взаимодействии 
тропосферы с верхними слоями атмосферы, в установлении крупномасштабной 
циркуляции и турбулентного режима всей атмосферы, а также влияют на распро-
странение радиоволн, света и звука в атмосфере. Исследование физических ме-
ханизмов образования этих структур и их статистических закономерностей поз-
воляет сделать шаг вперед в параметризации их влияния на динамику атмосферы, 
которое необходимо учитывать в моделях общей циркуляции атмосферы и пере-
носа примесей, а также при прогнозировании распространения акустических и 
электромагнитных волн в атмосфере. Анализ динамики вихревых структур в ат-
мосфере проводится с использованием оригинальных численных вихреразреша-
ющих и мезомасштабных моделей и с привлечением нелинейных методов в рам-
ках гамильтоновой динамики. Для оценки эмпирических коэффициентов в разра-
батываемых схемах замыкания проведены натурные эксперименты по измерени-
ям характеристик атмосферной турбулентности в приземном слое атмосферы над 
различными поверхностями.  
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Приведены результаты оригинальных экспериментальных исследований 
АПС, касающиеся: вертикальной структуры городского «острова тепла» – много-
точечное микроволновое дистанционное зондирование поля температур над 
Москвой в апреле-июле 2015 г. (эксперимент "Триада-2"); регистрация волн 
Кельвина-Гельмгольца в низкоуровневых струйных течениях в АПС по данным 
акустической локации в разных регионах – аридные и степные области юга Рос-
сии, прибрежная зона Чёрного моря, Антарктика; наблюдения внутренних грави-
тационных волн от атмосферных фронтов. 

Отдельная глава посвящена комплексным экспериментальным исследованиям 
взаимодействия атмосферы и океана при различных фоновых условиях: при 
сильных/ слабых береговых ветрах и при наличии поверхностных неоднородно-
стей. Рассмотрены современные подходы к развитию ветро-волновых моделей, 
приведены результаты моделирования структуры и динамики атмосферного по-
граничного слоя над морской поверхностью, а также изучены вопросы диффузии 
примесей и границ обнаружения пятен загрязнения. Представлены наблюдения 
инфразвуковых колебаний – "голос моря". 

В главе, посвященной верхней атмосфере, представлены уникальные наблю-
дения тонкой слоистой структуры стратосферы и нижней термосферы, связывае-
мые с развитием анизотропных турбулентно-волновых структур, полученные по 
данным инфразвукового зондирования. Рассмотрены вопросы о механизмах 
формирования квазипериодических структур в ионосферных спорадических сло-
ях, процессы диффузии и транспорта ионов. 

Отдельный раздел посвящен изложению теоретических основ радиозатменно-
го зондирования – одного из важнейших современных источников данных, как 
для численного прогноза погоды, так и для исследования глобальных изменений 
климата. Изложение ведется в рамках геометрооптического приближения. Пред-
ложение об использовании для зондирования атмосферы Земли высокостабиль-
ных сигналов систем спутниковой навигации, было выдвинуто впервые в 1987 
году А.С. Гурвичем и Т.Г. Красильниковой. 

Мы надеемся, что эта книга будет интересной и полезной широкому кругу чи-
тателей: специалистам, работающим в данной области знания, аспирантам и сту-
дентам, изучающим науки о Земле. Представленные здесь результаты позволяют 
разрабатывать теоретические основы современной системы комплексного мони-
торинга структуры и пространственно-временных вариаций состояния атмосфе-
ры на различных высотных уровнях с использованием интегрированных дистан-
ционных методов и новейших технологий зондирования в диапазонах частот оп-
тических, радио и акустических волн для последующих прогнозных оценок со-
стояния атмосферы и её климатических изменений на различных высотных 
уровнях. 

 
О.Г. Чхетиани, М.Е. Горбунов, С.Н. Куличков, И.А. Репина 
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Памяти А.С. Гурвича 
 

 
 

Александр Сергеевич Гурвич (1929–2016 гг.), выдающийся физик-экспери-
ментатор, один из мировых лидеров в области распространения электромагнит-
ных волн в случайно-неоднородных средах, доктор физико-математических наук, 
профессор, автор 250 научных работ, соавтор двух монографий, одного откры-
тия, лауреат Государственной премии СССР. В 1952 г. он закончил физический 
факультет МГУ и с 1956 г. по 2016 г. работал в Институте физики атмосферы 
РАН: в 1978–1997 гг. заведующим отделом распространения волн в атмосфере 
ИФА, в 1997–2016 гг. – главным научным сотрудником. 

В начале своей деятельности Александр Сергеевич занимался исследования-
ми характеристик турбулентности в приземном слое атмосферы. Его работы в 
соавторстве с В.М. Бовшеверовым, В.И. Татарским, Л.Р. Цвангом, М.А. Калли-
стратовой по созданию приборов и проведению микропульсационных измерений 
температуры и скорости ветра имели огромное значение для бурно развивавших-
ся в то время исследований турбулентности в атмосферы. Наряду с этим Алек-
сандр Сергеевич занимался исследованиями эффектов, возникающих при рас-
пространении оптических и акустических волн в турбулентной атмосфере, и ме-
тодами восстановления характеристик турбулентности. Его эксперименты по 
насыщению сильных флуктуациях интенсивности света вызвали огромный поток 
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экспериментальных и теоретических работ и являются классикой в этой области 
науки.  

Многогранность научного таланта Александра Сергеевича проявилась и в 
том, что он параллельно активно занимался проблемами исследования Земли по 
ее собственному излучению в радиодиапазоне. Плодотворное сотрудничество с 
учеными из ИРЭ А.Е. Башариновым и С.Т. Егоровым привело к запуску в 1968 г. 
спутника «Космос-243», который на несколько лет опередил аналогичный аме-
риканский спутник «Nimbus-5». Результаты этого эксперимента были опублико-
ваны в 1974 г. в монографии «Радиоизлучение Земли, как планеты», сохранив-
шей свою актуальность и по сей день. 

С появлением промышленных образцов лазеров Александр Сергеевич актив-
но использует их для исследования распространения когерентного излучения в 
модельных и атмосферных турбулентных средах. Он первым предложил и ис-
пользовал жидкостные кюветы с сильной конвективной турбулентностью, кото-
рые позволяли моделировать в лабораторных условиях многокилометровые ат-
мосферные трассы. Александр Сергеевич в течение многих лет организовывал и 
проводил измерения на приземных трассах в экспедициях на Звенигородской и 
Цимлянской научных станциях ИФА. Полученные им пионерские результаты в 
измерениях статистических характеристик флуктуаций интенсивности лазерного 
излучения до сих пор являются базовыми и в этой области науки. Часть этих ре-
зультатов опубликована в монографии: А.С. Гурвич, А.И. Кон, В.Л. Миронов, 
С.С. Хмелевцов «Лазерное излучение в турбулентной атмосфере», вышедшей в 
1976 г. Среди работ по распространению света в турбулентной атмосфере особое 
место занимает цикл, посвященный эффекту усиления обратного рассеяния, и в 
1988 г. было зарегистрировано открытие А.С. Гурвича, С.С. Кашкарова, Ю.А. Крав-
цова, В.И. Татарского, А.Г. Виноградова «Закономерность увеличения обратного 
рассеяния волн».  

За выдающиеся достижения в исследованиях распространения света Алексан-
дру Сергеевичу с соавторами была присуждена Государственная премия СССР за 
1990 г. в области естественных наук за цикл работ «Установление фундамен-
тальных закономерностей прохождения волн через турбулентные среды». 

В последние годы Александр Сергеевич много внимания уделял проблемам 
спутникового зондирования атмосферы в радио и оптическом диапазоне длин 
волн. Он одним из первых предложил и рассмотрел возможности использования 
системы навигационных спутников как источников для радиопросвечивания ат-
мосферы. В дальнейшем Александр Сергеевич неизменно проявлял живейший 
интерес к этой теме. В сотрудничестве со своим учеником М.Е. Горбуновым он 
разработал метод обратного распространения, позволяющий существенно повы-
сить точность обработки данных. Также он занимался статистическим анализом 
накопленных массивов радиозатменных наблюдений. 

В тесном сотрудничестве с Г.М. Гречко и С.А. Савченко Александром Серге-
евичем на орбитальных станциях Салют-6, Салют-7 и Мир были поставлены  
многочисленные эксперименты по наблюдения атмосферной рефракции и мер-
цаний звезд. В 1996 г. на орбитальную станцию Мир был доставлен сконструи-
рованных под его руководством звездный фотометр ЭФО-2, характеристики ко-
торого позволили детально исследовать структуру флуктуаций плотности в стра-
тосфере. Тонкие эксперименты Александра Сергеевича всегда сопровождались 
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глубокой теоретической разработкой явления. Он разработал модели 3D спек-
тров атмосферных неоднородностей и методы восстановления параметров моде-
лей по данным измерений мерцаний звезд. Эти алгоритмы, использованные для 
анализа данных измерений ЭФО-2, затем были использованы для восстановления 
параметров турбулентности и внутренних волн по измерениям мерцаний звезд 
быстрыми фотометрами на европейском спутнике GOMOS/ENVISAT. Несколько 
сотен тысяч звездных оккультаций составляют базу восстановленных данных 
COMOS. Широкая мировая известность работ Александра Сергеевича подкреп-
лялась его тесным сотрудничеством с коллегами из Франции, Англии, США и 
Финляндии. Многие из них с гордостью называют себя его учениками. 

В 2010 году Александр Сергеевич принимал участие в эксперименте IRDAS 
по просвечиванию атмосферы лазерным излучением на трассе длиной около 140 
км, поставленным группой ученых под руководством Г. Кирхенгаста из центра 
им. Вегенера по глобальным изменениям климата в Австрии. По предложению 
Александра Сергеевича аппаратура была существенно доработана, чтобы изме-
рять динамические двумерные поля интенсивности лазерного излучения. Это 
позволило не только оценить спектры атмосферных неоднородностей, но и под-
твердить гипотезу замороженной турбулентности. 

С 2009 по 2015 год Александр Сергеевич участвовал в проекте DELICAT по 
лидарному зондированию турбулентности ясного неба с борта самолета с целью 
обеспечения безопасности полетов. В результате анализа эксперимента Алек-
сандр Сергеевич высказал замечательную идею усовершенствования схемы из-
мерений на основе использования эффекта усиления обратного рассеяния. 

Александр Сергеевич активно работал до самых последних дней своей жизни. 
Он был наделен редким даром – быть генератором научных идей. Хотя ряд его 
блестящих идей остался, к сожалению, не реализованным, но многие из них 
нашли воплощение в работах его учеников. Он был научным руководителем у 14 
кандидатов наук и до последнего дня он продолжал активно работать с молоды-
ми коллегами. Его многочисленные ученики и последователи, его научная школа 
– это такой же весомый вклад в мировую науку, как и его выдающиеся научные 
достижения. 
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1.1. Экспериментальные исследования пограничного слоя  
в ИФА за 60 лет  

 

Б.М. Копров 
Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН 

 
Предисловие 

 

Будучи в 1956 году студентом 5-го курса физфака МГУ, я слушал лекции 
А.М. Обухова по основам гидродинамики и теории турбулентности на кафедре 
физики атмосферы. Его курс произвел на меня сильное впечатление. Мне захоте-
лось заниматься именно этим аспектом физики атмосферы. В результате я стал 
дипломником Обухова с темой ”Внутренние волны в двухслойной бароклинной 
атмосфере“, а после окончания университета в марте 1958 года – аспирантом 
Обухова в теоретическом отделе Института физики атмосферы АН СССР, создан-
ного Обуховым в 1956 году. К лету 1957 года диплом был уже написан, и я соби-
рался работать по обслуживанию участников проходившего в Москве Всемирного 
фестиваля молодежи и студентов, проживавших в Доме студентов МГУ на Ленин-
ских горах. Вместо этого летом 1957 года, по настоянию Обухова, я стал участ-
ником экспедиции в Цимлянск и вошел в отряд турбулентности С.И. Кречмера. 

С.И. Кречмер реализовал в Цимлянске опыт 10 лет экспериментальных работ 
по приземному слою в составе отряда атмосферной турбулентности ГЕОФИАН 
под руководством Обухова. Этими работами, включая рытье землянок, мне и при-
шлось заниматься в экспедиции 1957 года. Кроме того, мне удалось ознакомиться с 
замечательным устройством – акустическим анемометром В.М. Бовшеверова [1], 
испытаниями которого он занимался со своим инженером В.П. Вороновым. 

В 1959 году я вместе с Л.Р. Цвангом участвовал в летной экспедиции Инсти-
тута прикладной геофизики (ИПГ), которой руководил Н.И. Вульфсон. Л.Р. Цванг 
продолжил начатые ранее измерения спектров вариаций температуры, а я начал 
измерять спектры перегрузок самолета в пограничном слое. (К этому времени я 
изготовил кварцевый акселерометр по схеме В.И. Скацкого из ИПГ и выполнил 
расчеты спектральной передаточной функции самолета ИЛ-14 [2]). Предполага-
лось по измеренному в полетах спектру перегрузок рассчитывать спектр вариа-
ций вертикальной компоненты скорости воздушного потока.  

Это и было сделано, но результаты оставляли немало вопросов, и я задумался 
о том, чтобы поставить на самолете акустический анемометр для измерения вер-
тикальной скорости. Совместно с С.Л. Зубковским был разработан самолетный 
вариант анемометра с миниатюрными конденсаторными микрофонами. Проведя 
испытания анемометра в аэродинамической трубе на самолетных скоростях, мы 
нашли удовлетворительный вариант защиты конденсаторных микрофонов от 
аэродинамических помех, На этой основе была разработана методика измерения 
вертикальной скорости с борта самолета и измерен профиль турбулентного пото-
ка тепла [3]. 

Эти работы потребовали такого серьезного погружения в инженерные расче-
ты, электронные схемы и интерпретацию получаемых результатов, что оттеснили 
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на долгие годы чисто теоретические задачи. Надо сказать, что сформулированное 
А.М. Обуховым кредо института состояло во внедрении в арсенал исследования 
физики атмосферы лучших достижений физики и математики. При этом под фи-
зикой понималось и создание новых приборов и средств исследований. Обухов 
как руководитель аспиранта этому не только не препятствовал, но, напротив, ак-
тивно поддерживал, по-видимому, предполагая получить для института в моем 
лице, выпускника физфака, вместо теоретика теоретически подкованного экспе-
риментатора. К тому же я понимал, что как по математической подготовке, так и 
по способностям далеко уступаю ведущим теоретикам отдела, таким как Обухов, 
Монин, Яглом и Дикий. Это я предметно ощутил, когда в середине моего аспи-
рантского срока вышла статья А.С. Монина и А.М. Обухова “Малые колебания 
атмосферы и адаптация метеорологических полей“ [4], которая перекрывала мои 
теоретические еще не опубликованные исследования в рамках аспирантского 
плана. Так из несостоявшегося теоретика я превратился в экспериментатора. 

Развитию экспериментальных исследований по физике пограничного слоя 
способствовало создание по инициативе А.М. Обухова и постоянное совершен-
ствование механической мастерской, что позволяло предлагаемые исследовате-
лями идеи приборов и устройств доводить до уровня действующих макетов. 
Впоследствии в порядке участия в международных экспедициях по сравнению 
приборов для исследования турбулентности (Ванкувер, 1968 год [5], Цимлянск, 
1970 [6], Австралия, 1976 год [7]), созданные в институте штучные приборы 
(“макеты”) – термоанемометр, термометр сопротивления переменного тока, аку-
стические анемометры, оптический гигрометр, а также устройства для регистрации 
и обработки, – успешно конкурировали с зарубежными фирменными приборами 
того времени. 

В сотрудничестве с С.Л. Зубковским, Д.Ю. Соколовым, Л.Г. Елагиной, Ф.-М. 
А.Ермолаевым были созданы новые приборы и устройства, а также методики для 
исследования турбулентного обмена как с вехи Фруда, так и с борта большого 
научно-исследовательского судна. На этой основе были выполнены исследова-
ния в Черном и Средиземном морях, а впоследствии и в тропической Атлантике 
(ТРОПЭКС-72 [8], ПИГАП-74 [9]) и был получен ряд новых результатов. 

При исследовании турбулентности я ставил своей целью проверять не только 
следствия, но и исходные предположения теоретических предсказаний. Напри-
мер, оказалось, что предположение о локальной изотропии температуры в при-
земном слое не соответствует действительности, несмотря на то, что некоторые 
следствия его подтверждают. Для объяснения пришлось отказаться от чисто ста-
тистического подхода в описании гидродинамики приземных течений и обра-
титься к исследованию пространственной структуры индивидуальных неодно-
родностей. Было обращено внимание на роль поглощения радиации в формиро-
вании температурной стратификации приземного слоя. Для этого необходимо 
было перейти от одноточечных измерений к многоточечным. Как следствие та-
кого подхода, были получены новые результаты, касающиеся, в частности, коге-
рентных структур поля температуры, ротора, спиральности и потенциального 
вихря в приземной турбулентности. 

Настоящий обзор касается преимущественно экспериментальных исследова-
ний приземного (и приводного) слоя в ИФА за 60 лет его существования.  
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1. Основы теории и методики исследования приземного слоя  
к концу 50-х годов 20-го века  

 

 
 

А.Н. Колмогоров    А.М. Обухов       А.М. Яглом        С.И. Кречмер      А.В. Перепелкина             
 
Интенсивные экспериментальные исследования в области атмосферной тур-

булентности начались в нашей стране с момента создания в 1946 году в составе 
ГЕОФИАНа Лаборатории атмосферной турбулентности, в которую вышли ее пер-
вый руководитель А.Н. Колмогоров и четыре сотрудника: А.М. Обухов, А.М. Яглом, 
С.И. Кречмер и А.В. Перепелкина. В 1947 году А.М. Обухов защитил доктор-
скую диссертацию и возглавил Лабораторию атмосферной турбулентности. ИФА 
выделился из ГЕОФИАНа по распоряжению Президиума АН СССР от 6 января 
1956 года. В этом же году была создана Цимлянская научная станция, задуман-
ная как полигон для исследований по атмосферной турбулентности и атмосфер-
ной акустике.  

Первоначально исследования турбулентности были направлены на проверку 
предсказаний теории локально-изотропной турбулентности Колмогорова-Обухо-
ва [10, 11]. Важнейшие из них – это квадратичный закон для структурной функ-
ции скорости второго порядка при малых значениях аргумента (вязкий интервал) 
и “закон 2/3” для инерционного интервала, где изотропия имеет место, но вяз-
кость уже не проявляется. Для этой же области Обуховым был предсказан “закон 
4/3“ [10] для коэффициента турбулентного обмена, установленный ранее эмпи-
рически Ричардсоном. Граница раздела между вязким и инерционным интерва-
лами определяется масштабом 3/4 1/4    , получившим название колмогоров-
ского микромасштаба турбулентности (здесь ε – скорость диссипации турбу-
лентной кинетической энергии в тепло, ν – кинематическая вязкость). Несколько 
позднее открытие Обуховым “закона 2/3 “для структурной функции температуры 
второго порядка [12] заложило основу теории локально-изотропных скалярных 
полей. 

Огромное влияние на дальнейшее развитие исследований приземной турбу-
лентности оказало создание Обуховым и Мониным теории приземного слоя. Со-
гласно этой полуэмпирической “анизотропной” теории [13], при стационарности 
и горизонтальной однородности подстилающей поверхности режим приземного 
слоя определяется четырьмя размерными параметрами: , / , ,z g T w T u w     (при 
трех независимых размерностях). Здесь z – высота, g / T – параметр плавучести, 
w', u', T' – временные вариации вертикальной и продольной компонент скорости 
и температуры, черта сверху означает временное осреднение. В этих предполо-
жениях нормированные одноточечные статистических моменты температуры и 
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скорости ветра зависят от единственного безразмерного параметра ς = z / L, где L 
– параметр длины, известный как масштаб приземного слоя Обухова – Монина. 
Теория Монина–Обухова предсказала асимптотическое поведение некоторых 
безразмерных функций (например, вертикальных профилей температуры и ско-
рости). В то же время, большое число различных важных для теории и приложе-
ний констант и безразмерных функций (в том числе спектральных) необходимо 
было определить из эксперимента, что и составило предмет для многих экспери-
ментальных исследований последующих десятилетий. 

Еще до начала экспедиционных работ в Цимлянске С.И. Кречмером под руко-
водством Обухова были разработаны микротермометр сопротивления [14] для 
измерения T' и термоанемометр оригинальной конструкции [15], позволявший 
измерять совместно u' и w'. Регистрация велась на многоканальный шлейфный 
осциллограф, т. е. на движущуюся ленту из фотобумаги. Цифровые отсчеты по-
лучались путем замера отклонений от скользящего среднего с помощью циркуля-
измерителя. Вторые моменты, т.е. квадраты и произведения вычислялись с по-
мощью примитивных калькуляторов. Была хорошо разработана методика изме-
рений профилей температуры и скорости ветра. Со времен прежних экспедиций 
под руководством Обухова измерительная аппаратуру размещалась в подземных 
укрытиях (землянках или блиндажах), чтобы не создавать нарушений однород-
ности поверхности.  

Столь капитальные теоретический и экспериментальный заделы создали 
прочную основу развития исследований пограничного слоя на базе Цимлянского 
полигона.  
 

2. Развитие Цимлянского полигона 
 

Найденный лично Обуховым участок невозделанной степи площадью  
700 × 700 м на окраине поселка Цимлянск стал с 1956 полигоном института для 
исследования пограничного слоя. В конце 50-тых – начале 60-тых годов на поли-
гоне были построены жилой дом, веранда для отдыха, столовая с кухней и два до-
мика для лабораторных работ. Вблизи центра полигона появились три блиндажа 
различного назначения, у южной границы полигона был создан солнечный пави-
льон для исследования так называемого астроклимата. а около юго-западного уг-
ла полигона была установлена 70-метровая мачта с пятью балконами для гради-
ентных датчиков и большим (10×10 м) блиндажом под ее основанием (рис. 1). В 
ходе исследований характеристик приземной турбулентности обязательно вы-
полнялись градиентные измерения. Градиентное оборудование разрабатывалось 
и обслуживалось в ходе экспедиций специальным (градиентным) отрядом, кото-
рым многие годы руководила А.В. Перепелкина, а позднее ‒ Д.Ф. Тимановский. 
В некоторые сезоны для зондирования пограничного слоя использовались шары-
пилоты и подвесной аэростат. 

Впоследствии 70-метровая мачта была оборудована подъемником, позволяв-
шим перемещать измерительный комплекс по высоте в пределах 10‒60 м. Мачта 
использовалась в основном в ходе совместных измерений характеристик турбу-
лентности с самолета и с вершины мачты. Самолет (ИЛ-14 или ЛИ-2) базировал-
ся в Ростове  (рис. 2).  Летные экспедиции 1960-го и 61-го годов были посвящены  



Глава 1. Атмосферная турбулентность 

 16 

 
 

Рис. 1. Цимлянская база. 50-е годы 

 

 

 
 

Рис. 2. Самолет ИЛ-14 Рис. 3. Установка измерительной аппаратуры 

 
главным образом методическим вопросам. Исследовательские полеты осуществ-
лялись площадками, обеспечивая за 5 часов троекратное зондирование погра-
ничного слоя от 50 до 3000 м.  

В 80-х годах 70-метровая мачта была разобрана, и в обиход вошли раздвиж-
ные 40-метровые мачты “Унжа” (рис. 3). Они предназначались изначально толь-
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ко для градиентных измерений, т. е. сглаженных временным осреднением про-
филей скорости ветра и температуры в слое до 40 метров.  

Впоследствии одна из них была оборудована подъемником для перемещения 
по высоте пульсационной аппаратуры, а позднее и устройством для размещения 
на заданных высотах набора малоинерционных термометров, что положило 
начало исследованию когерентных структур поля температуры.  

Кроме градиентного, в состав экспедиции входило еще несколько отрядов, в 
том числе пульсационный (он же турбулентный) и летный, состоявший из назем-
ного и самолетного подотрядов.  

 

 

3. Развитие инструментальной базы и методики исследований, средств 
регистрации и статистической обработки 

 

а) Аналоговые приборы для исследования статистических характеристик 
турбулентности 

 

Отсутствие в начальный период надежных средств регистрации измеренных 
турбулентных пульсаций поставило задачу разработки аналоговых приборов, 
позволяющих непосредственно в процессе измерений производить статистиче-
ский анализ. Самыми важными в этом ряду оказались перемножитель и ча-
стотный анализатор автоспектра, разработанные В.М. Бовшеверовым, А.С. 
Гурвичем, В.И. Татарским и Л.Р. Цвангом [16].  

а1) Перемножитель  
Для вычисления среднеквадратических значений измеряемых вариаций вер-

тикальной и горизонтальной компонент скорости 2 2,w u  и температуры 2
T , а 

также их средних произведений ,w T w u     и других были созданы аналоговые 
электронные перемножители. Перемножитель реализует следующий принцип 
перемножения. Представим себе последовательность прямоугольных импульсов 
с фиксированным периодом Т, скважностью S и амплитудой U. Постоянная со-
ставляющая такой последовательности, отсчитанная от нижнего уровня напря-
жения в импульсах, задается формулой u = U / S = (U / T)τ. Таким образом, если 
величину τ линейно связать с одним из сигналов, которые нужно перемножить, а 
U ‒ с другим, то u будет пропорционально произведению этих двух сигналов. 
Мой личный вклад в схему состоял в замене однополярного ключа на балансный, 
что почти на порядок снизило дрейф нуля. Нуль прибора устанавливается при τ = 
T / 2. 

а2) Анализатор спектра 
Анализатор был собран на ламповых двойных триодах 6Н8 по схеме парал-

лельного анализа. Аналоговый сигнал, пройдя через широкополосный входной 
усилитель подается на входы 25 активных полуоктавных RC-фильтров. Они 
представляют собой избирательные усилители с двойным Т-образным мостом в 
цепи отрицательной обратной связи. Добротность такого фильтра Q = fi / Δfi, где 
Δfi ‒ полоса пропускания по половинной мощности, которая определяется выра-
жением 4 4( 2 1/ 2)i if f   , так что Q = 2,87. К выходу каждого фильтра под-
ключен линейный детектор, собранный по мостовой схеме, с нагрузки которого 
сигнал поступает на интегрирующую ячейку с постоянной времени 100 сек. Для 

Рис. 
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измерения этих сглаженных показаний выводы емкостей этих интегрирующих 
ячеек поочередно подключаются с помощью шагового искателя к сеткам выход-
ного двойного триода, нагруженного на регистрирующий прибор, либо просто на 
стрелочный прибор для ручной записи. В самолетном варианте анализатора 25 
таких фильтров охватывают полосу от 0,01 до 50 Hz. 

Изготовление и настройка многочисленных низкочастотных фильтров очень 
трудоемка. Кроме того, принципиальная трудность состоит в том, что при анали-
зе процессов с зависящей от частоты спектральной плотностью в получаемую 
оценку вносится систематическая ошибка. Чтобы ее учесть, требуется согласо-
вывать добротность и форму частотной характеристики фильтров анализатора с 
предполагаемым (но, возможно, заранее неизвестным) наклоном спектра. 

Теоретические расчеты для случая степенного закона изменения спектраль-
ной плотности типа f ‒α с помощью подобных фильтров позволили вычислить эту 
ошибку, оказавшуюся функцией двух переменных Q и α [17]. Для конкретного 
значения добротности Q = 2,87, при α = 5/3 ошибка составляет около 10% 

 
б). Методика измерений вертикальной компоненты скорости с борта самолета 

 

Любая измерительная аппаратура не может функционировать на борту само-
лета, если радиостанция самолета работает на передачу. Кроме того, она испы-
тывает помехи от работы электрических цепей агрегатов самолета. Измерения 
вертикальной компоненты скорости и температуры с борта самолета подвержены 
также действию аэродинамических и акустических помех. Первые приводят к 
хаотическим вариациям амплитуды синусоидальных сигналов, принимаемых 
конденсаторными микрофонами-приемниками, что не позволяет измерять раз-
ность фаз, несущую информацию о вариациях скорости. От этой помехи удалось 
избавиться, защитив приемные и излучающие микрофоны цилиндрическим 
экраном из металлической сетки с размером ячеек порядка 5 μ. Акустический 
шум от винтов устранялся за счет высокой избирательности микрофонных уси-
лителей акустического анемометра, настроенных на частоту 100 kHz.  

Принципиальной проблемой является реакции самого самолета на вариации 
вертикальной компоненты скорости в набегающем потоке воздуха. Для ее учета 
использовались акселерометр и центральная гировертикаль. Акселерометр был 
установлен внутри фюзеляже в носовой части самолета. Интегрирование сигнала 
перегрузки давало аналоговый сигнал вертикальной скорости. Гировертикаль, 
установленная в центре тяжести самолета, вырабатывала аналоговый сигнал, про-
порциональный углу тангажа. Было разработано аналоговое суммирующее устрой-
ство для внесения в сигнал, измеренный датчиком вертикальной скорости, коррек-
тирующих сигналов для учета влияния вариаций угла тангажа и вертикальных 
движений центра тяжести самолета. Устройство было испытано в аэродинамиче-
ской трубе Авиационного института в Москве с помощью изготовленной для 
этой цели “качалки“, позволявшей имитировать вариации угла тангажа и пере-
грузки самолета.  

 

в). Термометр сопротивления 
 

Термометр сопротивления переменного тока для пульсационных измерений, 
разработанный С.И. Кречмером и работавший на батарейных лампах прямого 
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накала [14], стал в дальнейшем базовым образцом при разработке многочислен-
ных модификаций малоинерционного термометра: самолетной, корабельной и 
других. Термометры сопротивления отличает высокая линейность, большой ди-
намический диапазон и возможность создания весьма миниатюрных датчиков. 
Важнейший параметр прибора – его постоянная времени τ определяется скоро-
стью ветра и толщиной нити датчика. При умеренном ветре толщине нити d = 20 
мкм соответствует τ = 10‒2 сек [18], при d = 5 мкм постоянная времени τ = 2∙10‒3 
сек [19], а диаметру сечения нити d = 0.63 мкм отвечает τ = 4∙10‒5 сек [20]. 

 

 

 
Рис. 4. В 50-х и 60-х годах под руководством 
В.М. Бовшеверова были разработаны направ-
ленные излучатели и приемники звука 

 

Рис. 5. “Головка“ анемометра, разработанной ав-
тором для измерения вертикальной компоненты 
скорости с борта самолета на скоростях до 300 
км/час 

 
При измерении вертикального турбулентного потока тепла в приземном слое 

атмосферы верхнюю границу fв полосы частот, воспроизводимых датчиками 
температуры и скорости, можно ограничить, исходя из условия Ω ≤ 10, (где Ω = fв 
z / u , u  ‒ скорость ветра, z ‒ высота), так что при z = 3 м, u = 5 м/сек имеем fв = 
15 Гц. Такую полосу имеет датчик, имеющий d = 20 мкм. Вольфрамовый датчик 
из проволоки такого диаметра в основном и использовался для этих целей, в том 
числе и на самолете при скоростях до 300 км/час и на высотах от 50 до 4000 м.  

В самолетный термометр Л.Р. Цвангом было введено устройство, обеспечи-
вающее плавное автоматическое слежение за средней температурой воздуха. Оно 
позволяет сохранять одинаковую и достаточно высокую чувствительность к 
пульсациям температуры, несмотря на значительное изменение средней темпера-
туры при изменении высоты. 

Использование установленного на борту комплекта аппаратуры, состоявшего 
из термометра конструкции Л.Р. Цванга, описанного ниже самолетного анемо-
метра, дополненного устройством для учета реакции самолета на турбулентные 
возмущения поля скорости воздуха, и аналогового перемножителя позволило 
впервые в мире измерить профиль турбулентного потока тепла в слое от 50 до 
2000 м [3].  

Термометр с 20-микронным датчиком использовался и в международных экс-
педициях по сравнению приборов для исследования турбулентности, проведен-
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ных 1968 году в Ванкувере (Канада) [5] и в Цимлянске в 1970 году [6], где полу-
чил в обоих случаях высокую оценку. 

Впоследствии было создано несколько вариантов термометров переменного 
тока на интегральных схемах для измерений в более широкой полосе частот. Один 
из них использовался впервые в зимней экспедиции в Колтушах в 1976 году [19], 
а затем в Международной экспедиции по сравнению приборов в Австралии в 
1976 году [7], где был признан лучшим из представленных там термометров.  

Особенно высоким требованиям удовлетворял термометр, разработанный Г.В. 
Азизяном для измерения флуктуаций температуры в полосе частот, включающей 
интервал диссипации [20]. Его характеристики: толщина нити датчика – 0.63 мкм 
длина около 0,4 мм, коэффициент шума – не хуже 1,2. Полоса частот 0‒4 кГц. 

 

г) Акустические преобразователи 
 

В 50-х и 60-х годах под руководством В.М. Бовшеверова были разработаны 
направленные излучатели и приемники звука (рис. 4) и начались исследования по 
рассеянию звука на неоднородностях температуры и скорости [22] Это положило 
основу для создания акустических локаторов (содаров) и разработки ряда новых 
методов дистанционного зондирования пограничного слоя. 

 

д) Акустический анемометр 
 

Как упомянуто в Предисловии, в Цимлянской экспедиции 1957 года проходил 
полевые испытания первый образец акустического анемометра, который его ав-
торы В.М. Бовшеверов и В.П. Воронов назвали акустическим флюгером [1]. Об-
ладая абсолютной калибровкой, линейностью и малой инерционностью, а также 
способностью четко выделять нужную компоненту скорости, акустический ане-
мометр имеет в условиях приземного слоя очевидные преимущества перед тер-
моанемометрами. Действие анемометра основано на использовании эффекта сло-
жения скоростей звуковой волны со скоростью среды. Прибор работал на принци-
пе непрерывного излучения и измерял фазовым методом две горизонтальные ком-
поненты скорости с использованием цилиндрических конденсаторных микрофо-
нов конструкции В.М. Бовшеверова. Центральный микрофон излучает ультра-
звуковую волну с частотой 100 kHz, а два микрофона, расположенные по обе 
стороны от него на расстоянии 0,1 m, принимают этот сигнал. Звуковая волна 
проходит это расстояние за различное время в зависимости от компоненты v ско-
рости среды вдоль линии микрофонов. Нетрудно убедиться, что эта разность 
равна Δt = 2lv / (c2 ‒ v2), где l ‒ расстояние от излучателя до приемника, c ‒ ско-
рость звука. Влияние температуры на t  и искажение линейной зависимости Δt 
от скорости описывается членами порядка T' / T и v2 / c2 по сравнению с едини-
цей. (Здесь T' ‒ это разность температуры на противоположных отрезках между 
излучателем и приемником). Таким образом, можно считать, что Δt = 2lv / co

2. 
Измерение Δt производится с большой точностью старт-стопным триггером. 
Шкала прибора Vш определяется длительностью одного периода излучаемого 
сигнала 1/f. Заменяя в выражении для Δt эту величину на 1/f, получаем Vш =  
c0

2 / 2lf, так что при l = 0,1 м имеем Vш = 11,2 м/сек.  
Электронная схема этого анемометра включала операцию гетеродинирования, 

которая позволяла перенести измерение фазы на более низкую частоту, что дава-

Рис. 4

Рис. 4
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ло выигрыш в точности. Этот конкретный экземпляр прибора стал образцом для 
анемометров, предназначенных для работы в приповерхностном слое воздуха 
над сушей и океаном, на самолете, а также других акустических приборов, со-
зданных в ИФА. 

На рис. 5 представлен вид “головки“ анемометра, разработанной автором для 
измерения вертикальной компоненты скорости с борта самолета на скоростях до 
300 км/час. Этот анемометр использовался в экспериментах по измерению про-
филя турбулентного потока тепла в пограничном слое атмосферы [3]. В качестве 
излучателей и приемников использовались конденсаторные микрофоны соб-
ственной разработки. Одной из обкладок в таком микрофоне является слой ме-
таллической фольги, наклеенный на две противоположные грани четырехгран-
ной призмы из диэлектрика со стороной сечения 2 мм и высотой 10 мм. Второй 
обкладкой является слой золота, нанесенный в вакууме с помощью испарения в 
электрическом разряде на 3‒5-микронную териленовую пленку. Собственная ем-
кость микрофона порядка 100 pF.  

Внутри головки были размещены два усилителя на миниатюрных лампах, с 
выходов которых усиленные сигналы по кабелю передавались на схему фазомет-
ра. Кроме этого, в ней находился трансформатор для повышения напряжения, 
подаваемого на излучатель до уровня 30‒40 эфф.вольт. Как на излучатель, так и 
на приемники подавалось напряжение поляризации 100 вольт. При использова-
нии на самолете микрофоны закрывались цилиндрическими экранами диаметром 
6 мм из мелкой латунной сетки для защиты от действия ветрового напора.  

Образец акустического датчика вертикальной скорости с измерительной ба-
зой около 3 см был создан А.С. Гурвичем для исследования спектра в высокоча-
стотной области [23]. 

Для измерений продольной компоненты скорости в приземном слое С.Л. Зуб-
ковский использовал анемометр, подобный самолетному, в котором линия излу-
чатель-приемник была ориентирована вдоль ветра. В ходе измерений в аэроди-
намической трубе, было установлено, что при соотношении диаметра микрофона 
к расстоянию между ними 2/100 систематическая ошибка измерения продольной 
компоненты скорости за счет аэродинамической тени составляет примерно 7%.  
С таким датчиком С.Л. Зубковский выполнил серию измерений спектров про-
дольной компоненты скорости в приземном слое [24]. 

Позднее (около 1965 года) было изготовлено 5 двухкомпонентных анемомет-
ров с крестообразным расположением микрофонов (рис. 8), пред назначенных 
для совместного измерения вертикальной и продольной (вдоль ветра) компонент 
скорости. К этому времени был разработан также 4-канальный магнитный реги-
стратор с полосой записи‒воспроизведения 0‒20 Гц и аналоговый коспектр-
анализатор. Кроме того, построенная ранее 70-метровая мачта бала оборудована 
подъемником, позволявшим перемещать измерительную установку по высоте в 
пределах 10‒60 м. Это позволило в 1967 году выполнить измерения (по-видимо-
му, впервые в мире) коспектров Fuw (f), FwT (f) на 4 уровнях: 4, 12, 37 и 53 метра 
[25]. 

Как было отмечено по итогам этих измерений, крестообразный датчик давал 
заметное искажение коспектра Fuw (f), состоявшее в изменении знака этой функ-
ции в области частот около одного герца. Это же было зафиксировано при срав-
нении коспектров,  полученных по показаниям нашего анемометра и анемометра  
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Рис. 6. Двухкомпонентный анемометр с Х-образным расположением микрофонов 

 
японской фирмы Кайо-денки, в ходе международного эксперимента по сравне-
нию приборов, проведенного в Ванкувере, Канада осенью 1968 года [5].  

Этот опыт привел к созданию нового X-образного датчика. Один из более 
поздних вариантов конструкции датчика двухкомпонентного анемометра с Х-об-
разным расположением микрофонов показан на рис. 6. При частоте излучения 
100 кгц этот датчик шкалы измерений: ±5,9 м/сек – для w и ±10,2 м/сек для u. 
Влияние температуры компенсируется с точностью до пространственной измен-
чивости температуры на расстояниях порядка половины длины базы.  

Угловая диаграмма Х-образного датчика в области углов ±20º вокруг направ-
ления ветра отклоняется от идеальной косинусной на 1‒2%, тогда как для кре-
стообразного – на 7% и от случая к случаю заметно меняется. Фактически эта 
диаграмма имеет глубокий провал вблизи угла 0º, что делает датчик u чувстви-
тельным к w. Это и объясняет отмеченные выше искажения коспектра Fuw (f). 

Х-образный датчик с микрофонами как на рис. 6 показал хорошие результаты 
при измерении ковариации u'w' и соответствующего коспектра в Цимлянской 
международной экспедиции 1970 года (рис. 7) по сравнению приборов [6].  

Первый всепогодный трехкомпонентный анемометр с пьезокерамическими 
микрофонами, разработанный совместно с КБ института Океанологии, впервые 
использовался в экспедиции Атэп 74 в 1974 году [9] (рис. 8) в комплексе с тер-
мометром сопротивления и инфракрасным гигрометром для измерения турбу-
лентных потоков тепла, влаги и количества движения с борта судна. 

Этот прибор позднее был представлен советской стороной в международном 
эксперименте ITCE по сравнению приборов в Австралии в 1976 году [7]. В ходе 
эксперимента выяснилось, что он отличается заметным низкочастотным трен-
дом, вызванным низким качеством керамических микрофонов. Тем не менее, при 
вычитании скользящего среднего мы с успехом использовали этот прибор для из- 
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Рис. 7. Участники экспедиции 1970 года в Цимлянске 

 

 
 

Рис. 8. Здесь 1 – инфракрасный гигрометр, 2 – акустический анемометр, 3 – микротермометр,  
4 – гиростабилизированная платформа, 5 – акселерометр 

 
мерения пульсаций как на суше, так и в океане. Схема этого датчика показана на 
рис. 9. 

Еще один вариант трехкомпонентного анемометра непрерывного излучения с 
конденсаторными микрофонами фирмы Bruel & Kjer был предложен В.М. Бов-
шеверовым (рис. 10) [26]. Результаты измерений многих лет, выполненных в 
Цимлянске  с использованием этого датчика,  составили содержание ряда публи- 



Глава 1. Атмосферная турбулентность 

 24 

 

 

Рис. 9. Трехкомпонентный датчик акустиче-
ского анемометра, применявшийся в экспери-
менте по сравнению приборов в Австралии в 
1976 году. 0, 1 – микрофоны для u-компонен-
ты, 0, 2 – для v, 0,3 для w. Длина отрезка 0-1  
10 см, отрезков 0-2 и 0-3 по 17 см 

Рис. 10. Трехкомпонентный датчик с микро-
фонами Bruel@Kjer. 5 – излучатель, 1,2 – 
микрофоны для w-компоненты, 3 и 4 – мик-
рофоны для выделения u- и v-компонент 

 

 
каций. В частности, были исследованы пространственные корреляционные функ-
ции продольной компоненты скорости [27]. 

е) Акустический термометр 

Идея измерения температуры воздуха в свободной атмосфере акустическим 
методом появилась в связи с тем, что использовавшимся в то время  в аэрологии 
термометрам были присущи ошибки, обусловленные инерционностью и влияни-
ем радиационного нагрева датчика. Скорость звука связана с виртуальной темпе-
ратурой Тв = Т(1 + 0,275е / р), соотношением 20,067 вc T , где р и е – полное 
давление и парциальное давление водяного пара соответственно. Виртуальная 
температура определяется из измерения суммы времен распространения звука от 
излучателя до двух приемников, расположенных по обе стороны от излучателя. 
Использовались цилиндрические конденсаторные микрофоны, разработанные в 
ИФА В.М. Бовшеверовым для акустического анемометра. Здесь также использо-
вался фазовый метод измерения временных интервалов. Обширные лаборатор-
ные исследования позволили создать несколько действующих образцов акусти-
ческого термометра. Они были испытаны в термо-барокамерах в диапазоне тем-
ператур +30 – (–70 ºС) и давлений 1000 – 10 мб. Результаты этих исследований и 
нескольких запусков прибора содержатся в обстоятельной работе М.И. Мордухо-
вича [28], где доказано преимущество акустического метода, особенно в смысле 
устранения радиационной погрешности. 

ж) Инфракрасный гигрометр 

Не менее важным инструментом для исследования приземного слоя атмосфе-
ры явился оптический (инфракрасный) гигрометр. Водяной пар, являющийся ос-
новным парниковым газом, вносит существенный вклад в формирование профи-
ля температуры. Кроме того, факт “возникновения“ при испарении или “исчезно-
вения“ при конденсации водяного пара на нижней границе приземного слоя делает 
неприемлемым привычное предположение о равенстве нулю  вертикальной скоро- 
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Рис. 11. Б.М. Копров и Л.Г. Елагина на сравнении приборов. Австралия, 1976 

 
сти на поверхности. Эти же явления приходится учитывать при рассмотрении ба-
ланса тепла подстилающей поверхности и прилегающего к ней слоя воздуха. 

Прибор, разработанный в оптическом отделе Г.В. Розенберга его аспиранткой  
Л.Г. Елагиной [29], был построен по двухлучевой схеме и имел в своем составе 
герметически закрытый светоделитель с оптическим клином и механическим об-
тюратором и открытую часть в виде многоходовой кюветы. Все это размещалось 
на массивной стальной плите, что делало его достаточно громоздким.  

Этот прибор позволил измерять как средние значения, так и турбулентные ва-
риации абсолютной влажности, т.е. плотности водяного пара. Это дало Л.Г. Ела-
гиной приоритет в измерении спектров турбулентных вариаций влажности [30] в 
приземном слое воздуха. В 1969 году с помощью этого прибора был измерен 
спектр вертикального турбулентного потока водяного пара на Можайском море 
[31]. Летом 1971 года турбулентные потоки водяного пара измерялись в степи 
под Уральском в ходе исследования баланса тепла на поверхности почвы.[32]. 

Известно также, что при испарении с растворов солей NaCl, KCl (морская во-
да) в воздух переносится ионы этих солей, несущие отрицательный электриче-
ский заряд [33]. Этот феномен в масштабах планеты обеспечивает вынос, напри-
мер, муссоном, огромного количества электрических зарядов на континент, что 
порождает колоссальную грозовую активность. 

В начале 70-х годов в порядке подготовки к измерениям концентрации водя-
ного пара в тропической Атлантике по программе ТРОПЭКС-72 Л.Г. Елагина 
разработала малогабаритный оптический гигрометр. Этот прибор использовался 
также в экспедиции АТЭП в 1974 году. Это позволило провести измерение всех 
слагаемых теплового баланса поверхности океана в тропиках [8, 9]. По результа-
там проведенной в 1976 году Международной экспедиции по сравнению прибо-
ров в Австралии этот гигрометр был признан лучшим из представленных там 
(рис. 11). 
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Рис. 12. Участники зимней экспедиции в Колтушах, слева направо: В.И. Горшков, Д.Ф. Тиманов-
ский, Н.Г. Толстобров, Т.К. Кравченко, Б.М. Копров, Л.Г. Елагина, Е.А. Куренная,  

В.В. Кудрявцев 
 

 

Рис. 13. Схема размещения микрофонов в циркулиметре и X-образном анемометре 

 
В феврале 1976 года на территории метеостанции Колтуши, вблизи поселка 

Воейково Ленинградской области были впервые совместно измерены турбулент-
ные потоки тепла и водяного пара над снегом [19] (рис. 12). Оказалось, что они 
текут в противоположных направлениях: водяной пар вверх, а тепло – вниз.  

з). Акустический ротораметр (циркулиметр) 
На основе предложенной В.М. Бовшеверовым идеи удалось создать прибор 

для измерения циркуляции по замкнутому контуру. С его помощью было удалось 
измерить среднее значение компоненты ротора по площадке с размером 3 см, 
перпендикулярной средней скорости ветра и вычислить его спектр [34].  (По тео- 
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Рис. 14. Экспедиционная машина с регистрирующей аппаратурой и мачта-пантограф 

 
реме Стокса циркуляция равна потоку ротора через поверхность, натянутую на 
этот контур). Схема циркулиметра и Х-образного анемометра даны на рис. 13.  

и) Мачта-пантограф (Д.Ю. Соколов) 
Полезным устройством, существенно упростившим измерения турбулентных 

и радиационных потоков, явилась мачта пантограф, разработанная Д.Ю. Соколо-
вым. Она давала возможность оперативно перемещать измерительный комплекс 
по высоте от поверхности до 5 метров и разворачивать его по азимуту. Впервые 
вариант такого устройства был применен для измерения радиационных потоков в 
1969 году в экспедиции на Можайском море. Для международной экспедиции 
1970 года в Цимлянске был изготовлена более грузоподъемная версия этой мач-
ты (рис. 14), рассчитанная на размещение нескольких приборов общим весом до 
100 кг (см. также выше рис. 3) [6]. Ее конструкция позволяла производить вруч-
ную квазипериодические изменения высоты. Эта особенность была использована 
для сравнения калибровок установленных на ней датчиков вертикальной скоро-
сти. На рис. 14 показаны экспедиционная машина-лаборатория с регистрирую-
щей аппаратурой и мачта-пантограф. Наши австралийские коллеги изготовили 
для международной экспедиции в Австралии в 1976 года копию пантографа Со-
колова.  

к) Модуляционный балансомер (Д.Ю. Соколов, 1967). 

Теория Монина – Обухова предполагает стационарность и горизонтальную 
однородность подстилающей поверхности. При горизонтальной однородности в 
уравнении баланса температуры можно пренебречь горизонтальными производ-
ными потоков тепла и записать уравнение баланса температуры в виде 

/ 1/ ( / / ) /p T R pT t c q z q z Q c           
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Здесь QФ-приток тепла за счет фазовых переходов. В их отсутствии можно пре-
небречь последним членом правой части этого уравнения. В этом уравнении мы 
будем считать члены осредненными по времени за интервал порядка нескольких 
минут и рассматривать лишь суточные вариации. Они обусловлены изменением 
потока солнечной радиации, которые приводят к изменению температуры под-
стилающей поверхности, а следовательно и интенсивности радиационного пото-
ка. Его поглощение парниковыми газами является основной причиной утреннего 
роста температуры слоя воздуха, прилегающего к поверхности. Этот рост пре-
кращается лишь вблизи полудня. В этот промежуток времени и можно ожидать 
равенства нулю скобки в правой части уравнения баланса. Оно означает, что 

( ) / 0T Rq q z     

Измерения 1970 года [35] привели к странному результату, что в условиях 
неизменной температуры (стационарность) измеренные вертикальные производ-
ные не компенсируют друг друга, что свидетельствует об ошибке в калибровках. 
Этот парадокс не объяснен до настоящего времени.  

л) Многоканальный аналоговый магнитный регистратор по методу ши-
ротной модуляции 

В середине 60-х годов в России не было доступных многоканальных реги-
страторов для записи сигналов в турбулентном диапазоне частот (0–30 Гц) 

Возникла идея использовать для магнитной записи широтно-импульсную мо-
дуляцию. Для ее реализации была использована широко применяемая в радиоло-
кации процедура линейного преобразования аналогового сигнала во временной 
интервал. Основанная на применении этого преобразования широтная модуляция 
в применении к магнитной записи обладает тем преимуществом относительно 
амплитудной или частотной модуляции, что она свободна от помех, вызванных 
неравномерностью скорости протяжки. Первый образец 4-канального регистра-
тора с использованием магнитной ленты шириной 1/4 дюйма, созданный мной в 
1966–1967 годах, позволял записывать и воспроизводить 4 аналоговых сигнала в 
полосе частот 0–30 Гц. После разработки аналогового коспектр-анализатора эти 
записи позволили (одними из первых в мире) выполнить спектральный анализ 
потоков импульса и тепла [25]. 

В 1968 году в ходе международного эксперимента по сравнению приборов 
для исследования турбулентности в Ванкувере, Канада на этот магнитофон были 
записаны сигналы вертикальной и горизонтальной компонент скорости с нашего 
двухкомпонентного анемометра (описанного выше) и анемометра японской 
фирмы Kaio-Denky.  

В то же время коспектры потоков тепла w'T', полученные по записям на 
нашем регистраторе с помощью нашего аналогового коспектр-анализатора, пока-
зали идеальное согласие с коспектрами, вычисленными канадскими коллегами 
цифровым методом с помощью БПФ (быстрого преобразования Фурье). 

В следующие 1–2 года был создан 14-канальный аналоговый регистратор на 
базе магнитофона “Астра”, аналога американского Ampex (рис. 15). Как следует 
из вышеизложенного, к тому времени мы имели уже коспектр-анализатор. На 
этой технической основе мы провели регистрацию и обработку (с вычислением 
всех спектров и необходимых коспектров) в Цимлянской международной экспе-
диции  1970 года [6].  Аналоговый коспектр-анализатор успешно использовался  
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Рис. 15. Часть аппаратуры, включающая 12-канальный магнитофон с электронной записью 

 
затем в течение по крайней мере десяти лет. В этот промежуток времени проис-
ходила постепенная замена аналоговых методов регистрации и статистической 
обработки на цифровые.  

м) Аналоговый коспектр-анализатор и установка для воспроизведения 
аналоговых магнитных записей  

Созданный нами коспектр-анализатор состоял из 9 пар попарно идентичных 
узкополосных фильтров равной добротности и 9 перемножителей для получения 
произведений сигналов с выходов каждой пары идентичных фильтров. Под 
идентичностью понимается близость частотно-фазовых характеристик фильтров. 
Частоты фильтров были размещены равномерно на десятичной логарифмической 
шкале в диапазоне частот от 0,01 до 10 Гц. Чтобы добавить к этому диапазону 
еще почти один порядок со стороны низких частот, воспроизведение производи-
лось дважды: одно со скоростью записи 4,7 см/сек, а другое в восемь раз быстрее 
– 38 см/сек. Таким образом, в установку для анализа входило устройство для 
аналогового воспроизведения полученных в ходе измерений магнитных записей. 
Поскольку в эпоху электроники на лампах накаливания такой комплекс мог ве-
сить несколько сотен килограмм, его использование происходило в стационар-
ных лабораторных условиях. С помощью этого комплекта аппаратуры удалось 
провести обработку синхронных измерений в международной экспедиции по 
сравнению приборов для исследования турбулентности, проведенной в Цимлян-
ске в 1970 году. 

 

Нерешенные проблемы 
 

В основе теории М.-О. лежит идея Фридмана и Келлера представлять пере-
менные в виде суммы осредненной и пульсационной составляющих. Последние 
рассматривались как стационарные случайные процессы. Основным уравнением 
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в теории М.-О. является уравнение баланса кинетической энергии турбулентно-
сти. Основными параметрами, определяющими этот баланс, являются ковариа-
ции w T   и w u  , и их отличие от нуля есть следствие анизотропности турбу-
лентности в приземном слое. Эта полуэмпирическая теория является до настоя-
щего времени единственной. 

В то же время существует теория изотропной турбулентности. Ее следствия, 
касающиеся, например, структурных функций второго порядка для температуры 
(закон 2/3) неплохо согласуется с наблюдениями. Это дало основание считать ее 
применимой к реальной турбулентности, опираясь на предположение о локаль-
ной изотропии. Это предположение не было подкреплено измерением моментов 
нечетных порядков. Мы провели эту проверку и убедились в том, что для верти-
кальной и продольной ориентации базы они отличны от нуля, причем коэффици-
ент асимметрии имеет абсолютное значение порядка единицы во всем диапазоне 
расстояний от внутреннего (порядка 1 мм) до внешнего (порядка высоты) масшта-
бов. Это потребовало пересмотра представлений о пространственной структуре.  

Далее, в теории М-О не рассматривается роль поглощения радиации в форми-
ровании стратификации температуры а, следовательно, и роль водяного пара. 
Это делает ее применимой преимущественно к стационарным условиям, которые 
приближенно реализуются в интервале времени порядка 4-х часов вокруг полу-
дня и в середине ночи, когда радиационный баланс поверхности почти не меня-
ется. В общем же случае необходимо рассчитывать или измерять дивергенцию 
радиационного потока тепла и учитывать ее роль в формировании профиля тем-
пературы и в балансе тепла приземного слоя. 

Напомним, что в предположении несжимаемости стратификация температуры 
определяет стратификацию плотности. Это позволяет рассматривать течение 
воздуха вблизи поверхности как поток расслоенной жидкости, в котором рассло-
ение не нарушается при движении. 

Что же касается водяного пара, отметим, что вертикальный поток водяного 
пар является одним из основных слагаемых баланса тепла поверхности. Он же 
является основным парниковым газом, т. е. вносит основной вклад в поглощение 
инфракрасного излучения подстилающей поверхности, а, следовательно, в фор-
мирование профиля температуры. В присутствии водяного пара плавучесть 
определяется не только температурой, но и влажностью и возможны ситуации, 
когда архимедовы силы, обусловленные температурой и влажностью, направле-
ны  в противоположные стороны. Далее, вследствие испарения или конденсации 
водяного пара не выполняется уравнение сохранения плотности. При испарении 
водяного пара с поверхности вертикальную скорость на поверхности нельзя счи-
тать равной нулю (возникает так называемый Стефановский поток, по термино-
логии, принятой в технической гидродинамике). Все это поставило на повестку 
дня создание ”инфракрасного” гигрометра и модуляционного балансомера (см. 
выше). 

Следует напомнить, что к концу 50-х годов не существовало многих приборов 
и устройств, необходимых для решения названных выше и многих других задач. 
К их числу следует отнести исследование влияния неоднородностей скорости и 
температуры на прохождение звуковых и электромагнитных волн. Предстояло 
также исследовать инфразвук.  
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1. Спиральность в гидродинамике  
в физике атмосферного пограничного слоя 

 

В гидродинамике спиральность определяется как скалярное произведение 
трехмерных векторов скорости и вихря скорости. В течениях идеальной баро-
тропной жидкости интеграл от спиральности, взятый по жидкому объему с гра-
ницами, не пронизываемыми вектором вихря скорости, является вторым квадра-
тичным по полю скорости интегралом движения, в дополнение к интегралу кине-
тической энергии [1, 2]. В гидродинамической литературе спиральность поля 
скорости иногда называют «кинетической спиральностью», чтобы отличить от 
широко используемой в магнитной гидродинамике, астрофизике и физике Солн-
ца «магнитной спиральности» (напр. [3]). 

Исторически, и до сих пор, наиболее успешное и широко известное приложе-
ние понятия спиральности – к объяснению генерации магнитного поля в элек-
тропроводящих средах за счет динамо-механизма [4, 5]. Хотя, строго говоря, в 
динамо-теории наличие ненулевой спиральности не является необходимым [6], 
ее присутствие чрезвычайно облегчает задачу генерации магнитного поля. Об-
щее вращение играет при этом ключевую роль: видимо, не является случайным, 
что (заметное) магнитное поле обнаруживается исключительно на быстро вра-
щающихся небесных телах [4, 7, 8] предприняли большие усилия по перенесе-
нию идей динамо-теории (теория среднего поля и альфа-эффекта) на генерацию 
крупномасштабного поля скорости на фоне более мелкомасштабной спиральной 
турбулентности. Здесь, однако, есть ряд концептуальных моментов (например, 
жесткое требование выполнения закона сохранения углового момента), которые 
делают решение задачи более трудным и физически менее прозрачным по срав-
нению с магнитным динамо. 

Какова роль спиральности в гидродинамике и в геофизической гидродинами-
ке, в частности? Это – прежде всего структурообразующее понятие. В механике 
Намбу [9, 10], являющейся определенным обобщением и развитием Гамильтоно-
ва формализма в гидродинамике, оно ставится на один иерархический уровень с 
понятием (кинетической) энергии. Ключевым моментом является то, что исход-
ные свойства симметрии должны сохраняться при любых операциях с уравнени-
ями [11, 12]. 

Д. Этлинг [13] и Д. Лилли [14] были пионерами в использовании спирально-
сти в метеорологии и физике атмосферы. С тех пор (1985, 1986) наблюдается, 
поначалу слабый, но со временем все ускоряющийся рост числа публикаций в 
этой области науки, посвященных спиральности. В атмосферном пограничном 
слое такие горизонтальные вихревые структуры, как валы и «облачные улицы» 
(последние заключают в себе индивидуальные вращающиеся облака) обладают 
существенными значениями спиральности [13, 15], что обеспечивает устойчи-
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вость и длительность продолжительности жизни, а следовательно и предсказуе-
мость этим вихревым структурам; ср. Lilly [14] в контексте вращающихся грозо-
вых облаков. Интенсивные конвективные вихри с вертикальной осью, такие как 
смерчи (торнадо) и пыльные вихри, развивающиеся в том числе в пределах пла-
нетарного атмосферного пограничного слоя, также обладают высокими значени-
ями плотности спиральности, что равным образом обеспечивает им устойчивость 
и продолжительность существования (особенно если последнюю выражать в 
естественных для вихрей единицах – числе полных периодов обращения воздуш-
ных частиц в вихре вокруг его оси).  

Возможное гидродинамическое объяснение такой устойчивости состоит в 
том, что в потоках с высокими значениями спиральности вектор вихря скорости 
и вектор скорости почти коллинеарны, поэтому вектор Лэмба в уравнении На-
вье–Стокса, равный векторному произведению указанных векторов и отвечаю-
щий за перенос энергии по спектру – почти нулевой, и каскад энергии к малым 
масштабам блокируется. Альтернативное качественное объяснение состоит в 
том, что сложная (нетривиальная) топология поля скорости эффективно затруд-
няет растяжение вихревых нитей в ограниченном пространстве, которое (растя-
жение) является одним из основных механизмов передачи энергии по спектру 
[16]. Идея состоит в том, что заузленная вихревая нить при растяжении (и соот-
ветствующем истончении) вынуждена занимать в турбулентном потоке бóльший 
объем, что затруднительно. Наличие спиральности блокирует прямой каскад 
энергии, но способствует ее обратному каскаду. 

Выдающимся примером атмосферной структуры с ненулевой спиральностью 
является пограничный слой Экмана. Различные динамические аспекты спираль-
ности в экмановском пограничном слое исследовались в работах [17‒24]. В рабо-
тах [19] (см. также § 5.2 в [25, 26] и позднее в [24] рассмотрен баланс спирально-
сти в экмановском пограничном слое и получена формула fug

2 для плотности по-
тока (притока) спиральности через верхнюю границу экмановского пограничного 
слоя. Здесь, ug ‒ скорость геострофического ветра в свободной атмосфере над 
экмановским пограничным слоем и f ‒ параметр Кориолиса. Рассматриваемая ве-
личина положительна (по соглашению, принятому в метеорологии) в Северном 
полушарии; в Южном полушарии знак противоположен. В работе [19] показано, 
что этот приток спиральности в точности уравновешивается разрушением спи-
ральности за счет турбулентной вязкости внутри экмановского пограничного 
слоя. В вычислениях использовались явные формулы [17] для плотности спи-
ральности в классической спирали Экмана. Авторы работы [24] пошли в своих 
рассуждениях дальше и, основываясь также на результатах прямого численного 
моделирования, предположили, что введенная спиральность передается по кас-
каду, с сохранением знака, который является «отпечатком» направления общего 
вращения Земли, от больших к малым масштабам, вплоть до микромасштаба 
турбулентности Колмогорова. Эти авторы утверждают, что измеряя скорость 
разрушения спиральности на миллиметровом масштабе в пределах логарифмиче-
ского пограничного слоя можно определить, в каком полушарии производятся 
измерения: в Северном полушарии знак измеренной величины должен быть по-
ложителен, в Южном ‒ отрицателен. Как и авторам процитированной работы, 
нам этот вывод представляется крайне интересным, и поэтому хотелось бы доба-
вить к нему некоторые дополнительные общие соображения, с учетом также не-
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которых результатов проведенных прямых измерений спиральности на Цимлян-
ской научной станции ИФА РАН летом 2012 г. [27].  

 
2. Каскад спиральности к малым масштабам в атмосферном  

пограничном слое 
 

С этой целью, ниже дан краткий обзор имеющихся теорий и концепций каса-
тельно каскада спиральности к малым масштабам, а также приведены числовые 
оценки, характеризующие этот каскад в самой нижней (приземной) части экма-
новского пограничного слоя. 

Рассмотрим основную толщу экмановского пограничного слоя и примем, что 
поступающая в него из свободной атмосферы со скоростью fug

2 спиральность пе-
редается дальше по каскаду как пассивная примесь турбулентным движениям все 
уменьшающихся масштабов. Зависимость турбулентной спиральности 

 lHH tt  u  от пространственного масштаба l в нижней части экманов-
ского пограничного слоя может быть оценена по формуле [28] 

  3231~ llH t  ,     (1а) 

где ε  скорость диссипации кинетической энергии и η  скорость разрушения 
спиральности за счет вязкости. В нашем случае 

Eg hf 22 u ,     (1б) 

где hE  толщина экмановского пограничного слоя. Формула (1b) получается из 
взятого при z/hE → 0 выражения для суперспиральности SE (z) ≡ ω∙  ω = 
(2ug

2/hE
3)exp(‒2z/hE) в спирали Экмана, как функции высоты (напр., [19]). Сум-

марная скорость разрушения спиральности записывается в виде 

  2

0
d2 gET fzzS u


  (там же), где νT  коэффициент турбулентной вязкости, и 

по определению fh TE 2 . Беря hE ~ 400 м, f = 10‒4 c‒1, │ug│ ~ 10 мс‒1, ε ~ 

10‒3 м2 с‒3 и l ~ 10 м (ср. [27]), мы получим Ht ~ 2.310‒3 м с‒2. Альтернативный 
метод, использующий оценку     22

0

22 0 lSldzHdlH EzE

t 


, где HE (z) и SE (z) 

 спиральность и суперспиральность в спирали Экмана и l  путь (длина) смеше-
ния Прандтля, дает похожий результат Ht ~ 2.810‒3 м с‒2, если взять SE (0) = 
2fug

2/hE и принять l ~ 30 м [21, 23]. Эти значения Ht согласуются друг с другом, 
но они на порядок меньше, чем те, что были измерены в дневное время в Цим-
лянске [27]. 

Из чисто размерностных соображений, минимально возможный масштаб спи-
ральных движений λH в пограничном слое может быть оценен, исходя из колмо-
горовского скейлинга для турбулентной скорости в выражении для скорости вяз-
кого разрушения спиральности    uu   22  , где ν  

молекулярная кинематическая вязкость воздуха, путем приравнивая η и 2fug
2/hE: 

E

gl

h

f

l

l

l

u
2

3

3232

3

2 2
2~2~

u


 .    (2) 



Глава 1. Атмосферная турбулентность 

 36 

Оценка l ≡ λH ~ λD = ε2/7 ν3/7 (2fug
2/hE)‒3/7, которая получается из (2), соответ-

ствует масштабу Дитлевсена ([29, 30]; см. также [31]). Для указанных выше зна-
чений параметров и ν ≈ 1.510‒5 м2 c‒1 (для воздуха, при нормальных условиях) 
получается λН ~ 1.110‒1 м, что по величине на два порядка превосходит микро-
масштаб турбулентности Колмогорова λK ~ ν3/4 ε‒1/4 ~ 1.410‒3 м.  

Использованный сценарий предполагает, что вихри всех задействованных 
масштабов имеют один и тот же знак спиральности, т.е. прямой каскад энергии, 
за счет растяжения и соответствующего утончения закрученных (спиральных) 
вихревых трубок не изменяет знака их закрученности (или по правилу правого, 
или, наоборот, левого буравчика). Однако это рассуждение имеет изъян, по-
скольку еще Р. Крейчнан [32] показал, что каскад энергии на самом деле обу-
словлен взаимодействием вихревых мод с противоположными знаками спираль-
ности. Следовательно, на промежуточных турбулентных масштабах должна при-
сутствовать определенная доля (измеряемая, например, по энергетическому 
вкладу) вихрей с отрицательной спиральностью, даже если только положитель-
ная спиральность вводится в поток на самом большом масштабе. Как прямое 
следствие декомпозиции поля скорости на сумму спиральных мод с разными 
знаками спиральности [33, 34], наиболее обоснованным является предположение, 
что доля энергии с левовинтовыми/правовинтовыми спиральными модами со-
ставляет, соответственно,      llp  121 . Здесь, Λ = ε/η = ε/(2fug

2/hE) ≈ 20 м 

представляет собой интегральный масштаб, на котором в турбулентный поток 
вводится положительная спиральность, и вышеприведенные значения парамет-
ров использованы для оценки. С другой стороны, используя данные [35], получа-
ем η ≈ 310‒4 м с‒3 для ε ≈ 310‒3 м2 с‒3 (полуденная 2-х часовая запись 12 сентяб-
ря 2004 г.) и η ≈ 510‒4 м с‒3 for ε ≈ 110‒3 м2 с‒3 (ночная 2-х часовая запись 11 
сентября 2004 г.) [36]. Таким образом, масштаб Λ равен 10м и 2м для дневных и 
ночных условий, соответственно. Спиральный фактор q(l) ≡ p+(l) ‒ p‒(l) = l/Λ свя-
зывает зависящую от масштаба турбулентную спиральность и дисперсию поля 
турбулентной скорости, так что Ht(l) ~ q(l)l‒1 Et (l)~(2fug

2/hE)ε‒1/3l2/3, сравни (1а, б), 
если применяется колмогоровский скейлинг Et (l) ~ ε2/3l2/3. Как и в работах [1, 32], 
используется дисперсия поля скорости Е = 2Т/ρ, где Т  полная кинетическая 
энергия и ρ  постоянная плотность воздуха в предположении его несжимаемо-
сти. Величина скорости вязкого разрушения спиральности может быть записана 
как 2νHt(l)/l2, где Ht(l) задается уравнениями (1а,б), и приравнивая 2νHt (l)/l2 = 
2fug

2/hE получаем, что λH ~ λK (сравни [37]). Масштабы λD и λK, совпадают, если  
ε5 = (2fug

2/hE)4ν3. Для выбранных значений параметров, это отвечало бы ε ≈ 
2.610‒7 м2 с‒3, т.е. получается слишком малая величина, чтобы иметь какой-то 
смысл в условиях реальной атмосферы; поэтому всегда выполняется сильное не-
равенство λK << λD.  

Чисто теоретически, нельзя исключить возможность того, что спиральный 
фактор задан в более общей форме q(l) = (l/Λ)s, где 0 ≤ s ≤ 1 и необходимое нера-
венство Ht(l)≤ l‒1 Et(l) всегда выполнено (ср. [32]). В этом случае Ht (l) ~ 
(2fug

2/hE)s ε2/3‒sls‒1/3. Поскольку как Ht, так и 2fug
2/hE являются пседвоскалярными 

величинами и должны одновременно менять знак при зеркальном отражении, это 
накладывает важное ограничение на значение показателя степени s, который 
должен равняться несократимой дроби 0 < m/n < 1 с нечетными целыми числами 
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m и n. Например, показатели степени ,...75,73,71,53,51,31s  являются до-
пустимыми с этой точки зрения и каждый из них дает пространственный мас-
штаб λH, удовлетворяющий неравенствам λK < λH < λD; при этом λH = λH (s) являет-
ся монотонно убывающей функцией s.  

В целом, проведенные рассуждения накладывают нижний теоретический пре-
дел на размер экспериментальной установки для измерения спиральности в по-
граничном слое атмосферы. Они также говорят в пользу того, что проявления 
эффектов вращения Земли могут не достигать столь малых масштабов, как мил-
лиметры, по крайней мере, не быть измеримыми на столь малых масштабах.  
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1.3. Потоки завихренности и спиральности в атмосферном 
пограничном слое 

 

О.Г. Чхетиани1,2, Б.М. Копров1, В.М. Копров1 
1Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН  

2Институт космических исследований РАН 
 

Введение 
 

Спиральностью гидродинамического поля скорости называется скалярное 
произведение скорости на завихренность – v v . Её интеграл при выполне-

нии условий сходимости – и отсутствии твёрдых границ 3=hH dv v r  яв-

ляется невязким инвариантом уравнения Эйлера. Спиральность отражает нару-
шение зеркальной симметрии и, очевидно, характерна для движений, происходя-
щих на фоне глобального вращения. Свойства спиральности связаны с заузлен-
ностью линий тока, что было наглядно показано Генри Моффатом в 1969 году [1]. 

Если движения в жидкости обладают свойством спиральности, то прямой кас-
кад турбулентности из крупных масштабов в мелкие эффективно уменьшается. 
Это можно увидеть, например, из записи уравнений гидродинамики в форме 
Гельмгольца  

 
2

= .
2

p

t 
 

         

v
v v v  

Так для течения Громеко-Бельтрами, в котором вектор завихренности колли-

неарен вектору скорости =w v = lv , нелинейный член тождественно равен 0. 
Интерес к турбулентной спиральности в геофизической гидродинамике был 

инициирован работой [2], где было показано, что при определённых условиях та-
кая турбулентность испытывает неустойчивость, в процессе которой развиваются 
крупномасштабные вихри с зацепленными линиями тока, также обладающие 
спиральностью. То есть при наличии спиральности возможны явления обратного 
каскада. На это указывают, как качественные соображения, впервые приведён-
ные в [3], так и недавние результаты моделирования турбулентных каскадов со 
спиральностью [4–6]. 

В [7] оценивалась спиральность валиковой циркуляции в атмосферном погра-
ничном слое. В [8] была установлена связь между спиральностью и потенциаль-
ным вихрем, а также вычислена спиральность экмановского течения (см. также 
[9]). В [10] было показано, что спиральность уменьшает турбулентную вязкость, 
а в [11, 12] было показано, что турбулентная спиральность заметно интенсифи-
цирует процесс турбулентной диффузии. В [13] для нейтрального атмосферного 
пограничного слоя (АПС), а в [14] для стратифицированного АПС было показа-
но, что тензор напряжений Рейнольдса модифицируется при наличии турбулент-
ной спиральности и эти изменения оказывают заметное влияние на устойчивость 
и динамику крупномасштабных течений [15, 16]. Соответственно, для построе-
ния моделей и параметризаций АПС, учитывающих вклад спиральности, необхо-
дима информация о её спектральном распределении и характерных значениях 
при различных условиях. 
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Отметим, что в работе Е.А. Новикова [17], где обсуждались статистические 
свойства ковариационного тензора потока вихря, составленного из произведений 
компонент скорости и вихря  

3

3
= ( ) ( )

4
' 'ikl l

i j k jV

r
v x x d x

r

  


     

его диагональная часть, связанная со спиральностью не рассматривалась. Соглас-
но выводам работы [17], неравными нулю должны быть лишь 4 недиагональных 
элемента: 2

' 'u  , 1
' 'v  , 1

' 'w  и 3
' 'u    ( = , , )u v wv . Первые измерения ковари-

аций между компонентами скорости и вихря, соответствующих коспектров и 
спектральных коэффициентов корреляции были описаны в [18, 19]. Измерения 
проводились на высотах 1.2 и 5 м на Цимлянском полигоне ИФА РАН посред-
ством акустического циркулиметра, разработанного впервые в [20]. С теорией, 
представленной в [17], явно не согласовывались наблюдаемые отличия от нуля 
ковариаций, связанные с циркуляцией в вертикальной плоскости параллельной 
среднему течению 2vZ  и 2uZ . Кроме того, была обнаружена сильная корре-

ляция поля циркуляции с полем температуры. 
В 2004 и 2007 гг. были выполнены совместные измерения компонент цирку-

ляции, скорости и температуры в пограничном слое атмосферы на высоте 46 мет-
ров на Звенигородской научной станции. Циркуляция измерялась на квадратном 
контуре со стороной 0.5 м [21] и на изломанном контуре в 2007. В 2012 и 2015 гг. 
был проведен эксперимент с новой схемой измерений с системой пространст-
венно разнесённых акустических анемометров на Цимлянской научной станции 
ИФА им. А.М. Обухова РАН [22]. Были обнаружены отличия от нуля всех трёх 
диагональных компонент тензора потока вихря, корреляция вихря с полем тем-
пературы и спектральные зависимости для спиральности, близкие к следующим 
из представлений о постоянстве потока спиральности по спектру в инерционном 
интервале [23, 24]. 

 
1. Поток вихря и спиральность в атмосферном пограничном слое 

 
Рассмотрим стационарное решение уравнений Рейнольдса в планетарном тем-

пературно-стратифицированном пограничном слое атмосферы над плоской и од-
нородной подстилающей поверхностью. Представляя поля скорости, завихренно-
сти температуры в виде суммы регулярной и турбулентной составляющей  
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0

1
2 = ,

= .

i i
k k iijk j k i

k i k

k k k k

k k

V P v
V V v ge V

x x x

V V e v
x z x

   


    

  
      

  

  
   

  

          (1) 

Здесь W – вектор угловой скорости вращения Земли. Среднее поле давление 
P  при этом представляется как 



1.3. Потоки завихренности и спиральности в атмосферном пограничном слое 

 41 

 0 0 0= ( ) 2 sin cos ,P P z G x y                            (2) 

где G0 – скорость градиентного ветра, α – угол между изобарой и приземным 
ветром, Ω0 = Ωz . Для упрощения далее будем пренебрегать горизонтальными 
компонентами вектора угловой скорости. 

Вследствие стационарности и горизонтальной однородности все средние од-
ноточечные характеристики полей скорости, градиента давления зависят лишь от 
высоты z. Обозначим компоненты средней скорости (течение Экмана) как 

 = ( ), ( ),0 .U z V zV                                               (3) 

Компоненты ротора средней скорости =   W V  будут соответственно 

иметь вид  

= , ,0 .
dV dU

dz dz

  
 

W  

Тогда для стационарного случая в пренебрежении лучистым теплообменом и 
молекулярной теплопроводностью, получим  
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                                   (4) 

где UG = –G0 sin α, VG = G0 cos α. 

Для компонент тензора потока вихря i jv w  можно выписать следующую сис-

тему уравнений  
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где корреляции завихренности и температуры удовлетворяют следующим соот-
ношениям  
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Детальная запись компонент тензора потока вихря приведена в Приложении. 
Учитывая горизонтальную однородность, полагая отсутствие вертикальных 

средних движений и упрощенную релаксационную гипотезу для тройных корре-

ляций вида /vvv vv  : , получим для тензора потока вихря уравнения:  
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Здесь τ ~ E / ε – время релаксации. 
В частности, для турбулентной спиральности = = k kH v wv w  получим  
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Учитывая, что  
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получим  
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В свою очередь, для определения корреляции zw  имеем систему уравнений  
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 (6) 

Здесь τθ – время релаксации для температурных флуктуаций. 

Для корреляции zv

z
 


 получаем:  
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С другой стороны для 2  и zv   можно выписать  
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Откуда получаем, что  
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Далее zv

z
 


 перепишется как  
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и система для определения ,z z zw v w  будет  
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                          (7) 

Полагая для упрощения τθ ≈ cθτ, τ :  l / Etur
1/2, где l характерный масштаб 

турбулентных движений, получим  
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где Ri – число Ричардсона  
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Отметим, что генерация вертикальной компоненты спиральности в условиях 
горизонтальной однородности связана исключительно с потоком тепла. 

Таким образом, получаем для спиральности:  
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Используя представление для напряжений Рейнольдса в виде [13], где K – 
турбулентная вязкость, а Kh – вклад в напряжения Рейнольдса от спиральности  

= , = ,x z h y z h
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                    (9) 

получим  
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Обратим внимание, что комбинация 
2 2

2 2

U V V U

z z z z

   


   
 представляет собой 

суперспиральность крупномасштабного (экмановского) течения,  
= ,HS W W  

введённую впервые Хайдом [9], и играющую важную роль в процессах эволюции 
спиральности. Важно отметить, что спиральная вязкость Kh вклада в баланс 
спиральности не даёт. 

Как мы видим существует три источника турбулентной спиральности в 
стратифицированном пограничном слое атмосферы:  

• связанный со спиральностью крупномасштабного экмановского течения и 
определяемый суммой x x y yv w v w ; 

• с накачкой спиральности на нижней границе вращающегося пограничного 
слоя; 

• комбинированный источник связанный с переносом завихренности и спи-
ральности во вращающейся среде, обусловленный температурной или плотност-
ной стратификацией.  

Обратим внимание, что в последнем случае существуют могут существовать 
критические значения числа Ричардсона, при которых скорость накачки турбу-
лентной спиральности может сильно возрастать. Также при наличии спирально-

сти должна наблюдаться корреляция zw . В Приложении 2 приведен упрощён-

ный анализ динамики спиральности, показывающий её воспроизводство в кон-
вективном случае. 

Дополнительно отметим, что 2-ой и 3-ий механизмы связаны с кориолисовым 
фактором, так что при наличии заметной вертикальной компоненты завихренно-
сти среднего течения, то есть при взаимодействии интенсивного вихря с подсти-
лающей поверхностью или границей раздела сред возможна интенсификация 
производства турбулентной спиральности. Действительно, для мезомасштабных 
вихрей c завихренностью Ω:  10–2 ÷ 10–1 ∙ c–1 параметр Ωτcor значительно воз-
растает и может доминировать по сравнению с вкладом от горизонтальных ком-
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понент спиральности, являющегося по-видимому основным в случае нейтрально-
го пограничного слоя. 

Таким образом, турбулентная спиральность возникает вследствие вертикаль-
ной неоднородности каскадным образом и обусловлена наличием спиральности в 
крупномасштабных движениях. 

Согласно оценкам [7, 25] спиральность экмановского течения составляет 10–1 
м/с–2, в то время, как для валиковой циркуляции её значения достигают величин 
10–2 ÷ 10–3 м/с 2

 [7, 16].  
Для характерных параметров экмановского течения и турбулентности в АПС 

получаем из первого члена в ((10)) оценку для значения турбулентной спираль-
ности H ≈ 0.003 ÷ 0.02 м  с–2, что близко по порядку величины к параметрам для 
валиковой циркуляции. Подобная близость является косвенным признаком того, 
что мезомасштабные вихри пограничного слоя и турбулентные вихри, несущие 
свойство спиральности являются элементом каскада этой величины в область ма-
лых масштабов. Оценки спиральности в атмосферном пограничном слое недавно 
были получены по данным акустического зондирования [26]. Значение спираль-
ности крупномасштабных движений 0.3–0.6 м  с–2 на порядок превосходили ее 
независимо измеренные турбулентные значения [22], к которым оказываются 
близки значения средней по слою спиральности – 0.02–0.1 м  с–2.  

 
2. Турбулентные каскады спиральности 

 

Для спиральности возможны два случая турбулентных каскадов [23, 27]. 
Первый – параллельные каскады энергии и спиральности в малые масштабы: 

Спектральный наклон спиральности совпадает в этом случае с наклоном спектра 
энергии и равен -5/3 

2/3 5/3 1/3 5/3( ) = , ( ) = .e hE k c k H k c k   
 

Второй – с прямым каскадом спиральности и обратным каскадом энергии.  
2/3 7/3 2/3 4/3( ) = , ( ) = ,e hE k c k H k c k  

                           (11) 

Здесь 21
=

2
E v , =H vw . 

| |=
( ) = ( )

k
k  k

v v k , 
| |=

( ) = ( )
k k

w k w k  – 

Фурье компоненты скорости и завихренности.  2
=    v v  – дисси-

пация спиральности, 2= ( )    v  – диссипация энергии. 
Присутствие спиральности в турбулентности проявляется в появлении в двух-

точечном тензоре тройных корреляций поля скорости компонент, тождественно 
равных 0 при ее отсутствии [24, 28].  

22
( | )[ ( ) ( )] =

15
l t t r     v x r v x r v x                           (12) 

Указанная зависимость (т.н. закон 2/15) аналогична закону Колмогорова 4/5 
для продольных корреляций скорости [29]  

3 4
( | ) =

5
l x r r    v                                           (13) 
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и является точным результатом, следующим из уравнений Навье-Стокса. Здесь 
поле скорости представлено в виде разбиения на продольную и поперечную сос-
тавляющие вдоль радиуса вектора, соединяющего точки наблюдения:  

     2= / , = , | = ( ) ( ) / .l t l l l lr v r  v vr r v v v x r v x r v x r  

Обозначив ri = rδix получим для смешанного двухточечного тройного тензора 
корреляций скорости и завихренности      , , =i j k i j kT v v  x x x r  следую-

щее представление:  

       , , = = .
15 10

i j k i j k ij kx ix jk ik jx

r r
T v v

         x x x r  

Нетрудно видеть, что он имеет отличные от 0 следующие компоненты  
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Подобные величины удобно измерять в полевых и лабораторных условиях, 
при наличии возможности прямого или косвенного измерения завихренности или 
градиентов скорости. Линейная зависимость от масштаба предполагает обратную 
зависимость f –1 в частотном спектре этой корреляции, которая продемонстри-
рована в разделе 5 для данных эксперимента 2004 года.  

Приведем значения для диссипации спиральности (и энергии) в атмосферном 
пограничном слое. Для данных, эксперимента 2004 года, исходя из спектров 
энергии и спиральности можно получить   ≈ 0.0003 (м∙с–3) при   ≈ 0.003 (м2∙с–3) 

(полуденная 2-часовая запись от 12.09.2004, и   ≈ 0.0005 (м∙с–3) при   ≈ 0.001 
(м2∙с–3) (ночная 2-часовая запись от 11.09.2004). При расчетах для колмогоров-
ской константы ch при спектре спиральности использовались значения, 
полученные при квазимарковском моделировании турбулентности ch ~ 2.3. 

 
3. Измерения циркуляции 

 

Для экспериментального измерения спиральности необходимы измерения 
всех трёх компонент скорости и вихря. Прямая оценка вихря по полям скорости 
является на сегодняшний день трудноразрешимой задачей, в то время как при из-

мерении циркуляции по заданному контуру z = ∮vdl = ∫ωnds можно получить 
вполне приемлемую точность осредненной по площади завихренности. Идея аку-
стического метода измерения циркуляции и первые результаты ее технической 
реализации изложены в [20]. Эта методика заключается в измерении времени 
прохождения звукового сигнала по замкнутому контуру. Время прохождения 
кроме циркуляции скорости ветра зависит также и от неоднородностей темпера-
туры вдоль контура, влияние которых можно оценить путём сравнения резуль-
татов для противоположных обходов. Другими источниками систематической 
ошибки в измерении спектра является осреднение завихренности по площади 
контура и пространственное разнесение точек измерений скорости и вихря.  
В [18, 19] приведены оценки указанных эффектов и результаты измерений спек-
тров  циркуляции  и  коспектров  некоторых  компонент  тензора  потока  вихря в  
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Рис. 1. Схема акустического циркулиметра (G1, G2 – генераторы сигналов, T1, T2 – излучатели 
с частотами f1, f2 (80 and 75 kHz or 67 and 63 kHz)), R1, R2 – приёмники. Его размещение  

на 45-метровой мачте на Звенигородской научной станции 

 
нижней части приземного слоя и их сопоставление с предсказаниями теории, ис-
ходившей из предположения о зеркальной симметрии характеристик течения от-
носительно отражений в вертикальной плоскости, параллельной направлению 
средней скорости. С этой теорией явно не согласовывалось отличие от нуля кова-
риаций, связанных с циркуляцией в вертикальной плоскости параллельной сред-

нему течению 2 2Z  и 1 2Z . 

Методики измерения завихренности можно условно разделить на прямые и 
косвенные (непрямые). Прямые измерения термо-анемометрами (hot-wire arrays) 
проводились в [30–33]. Предоставляя возможность проводить измерения на мас-
штабах, близких к области диссипации, эта методика не вполне удобна для про-
ведения измерений в атмосферном пограничном слое и имеет ряд серьёзных ог-
раничений, в том числе и по погодным условиям. 

Непрямые методы связаны с измерением циркуляции по некоторому контуру 
и, соответственно определением средней завихренности по площади контура на 
основе применения теоремы Кельвина о циркуляции [18–20]. Идейно близкие ме-
тодики для измерения атмосферной циркуляции предлагались также в [34–36]. 
Такие методики нередко использовались для определения характеристик океани-
ческой турбулентности океана [37–40]. Методика расчета циркуляции детально 
обсуждалась в [41]. На рис. 1 приведена схема акустического циркулиметра, раз-
работанная в ИФА им. А.М. Обухова РАН 
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Время прохождения сигналов (разность фаз) содержит информацию о цирку-

ляции скорости 
4

=1

= i i
i

l n v . Для определения турбулентной спиральности вари-

ации определяются путем вычитания из измеренных рядов их трендов или 
"скользящих" средних значений за интервал порядка получаса. Можно ожидать, 
что каждое из произведений, входящих в сумму (14), представляет собой случай-
ный процесс с отличным от нуля средним значением.  Задача состоит в том,  что- 
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Рис. 2. Схема контуров модифицированного циркулиметра 

 
бы определить статистические характеристики каждого слагаемого суммы (14) и 
определить время осреднения, обеспечивающее их устойчивую оценку. 

Развивая идею фазового акустического метода измерения циркуляции, пред-
ложенного в [20], была разработана конструкция двухкомпонентного акустиче-
ского циркулиметра. В работе [21] измерения циркуляции вокруг осей z и y ве-
лись двухкомпонентным датчиком, измерения по второ горизонтально координа-
те были обеспечены однокомпонентным циркулиметром. Компоненты скорости 
измерялись трёхкомпонентным анемометром конструкции ИФА [42]. Все три 
датчика размещались на вершине мачты высотой 45 м, причем анемометр стоял в 
центре, а циркулиметры по обе стороны от него на удалении 0,8 м. Работа велась 
на звуковых частотах (3 и 3.04 кГц). Излучателями служили динамические аку-
стические преобразователи, а приемниками – электретные микрофоны. Работу с 
этой версией прибора затрудняли взаимные помехи, возникающие при одновре-
менной работе двух датчиков циркуляции, фоновые акустические шумы. Элек-
третные микрофоны оказались весьма чувствительными к вариациям ветрового 
напора, а также к попаданию конденсированной влаги. Кроме того, в ходе обра-
ботки были выявлены помехи, связанные с несовершенством аэродинамики дат-
чика циркуляции. 

В новой версии двухкомпонентного датчика перечисленные недостатки были 
минимизированы. Была изменена схема размещения микрофонов (рис. 2), а элек-
тродинамические излучатели и электретные приемники заменены на влагозащи-
щенные малогабаритные пьезокерамические преобразователи. 
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Принимая за начало координат точку O, имеем следующие координаты излу-

чателей (И) и приемников (П): И1 -  ,0,0a , И2 -  ,0,0a , П1 -  ,0,a a , П2 

- ,0,a a , П3 -  ,0,a a  .  

Величина a  была принята равной 35 см. Циркуляция вокруг оси z измерялась 
на ломаном контуре И1, П2, И2, П1, И1, а измерение циркуляции вокруг оси y 
обеспечивал контур И1, П1, И2, П3, И1. Применение ломаных контуров позво-
лило снизить искажение поля скорости на измерительных отрезках, т.е. умень-
шить аэродинамические помехи. 

В 2012 году была реализована иная схема измерений спиральности, основан-
ная на разностном вычислении градиентов скорости из системы синхронной ре-
гистрации данных акустических анемометров, расположенной в вершинах прямо-
угольного тетраэдра со стороной 5 м и поднятого на высоту 5.5 м [22]. В 2014 г. 
были проведены измерения с усовершенствованной подобной схемой с базовым 
масштабом 0.7 м на высотах 3.5, 13.1 и 25 метров. 

 
4. Результаты измерений 

 

В настоящей статье рассматриваются данные измерений, проведенных в 
июле–сентябре 2004 года и сентябре 2007 года на вершине мачты высотой 45 м, 
установленной на территории Звенигородской научной станции ИФА РАН. Час-
тично результаты (спектры спиральности, завихренности, флуктуаций спираль-
ности) были представлены в работе [21]. 

В 2004 г. измерения проводились на Звенигородской научной станции ИФА 
РАН. Циркуляция измерялась на квадратном контуре со стороной 0.5 м. Рассто-
яние между точкой измерения скорости и центром контура составляло около 1 м. 
Данные измерений регистрировались с помощью 14-разрядного преобразователя 
с частотой выборки до сотен герц. Общая продолжительность времени измере-
ний составила более 70 часов. Ниже приводятся результаты анализа этих данных 
для двух двухчасовых реализаций: первая относится к дневным измерениям в 
слабо конвективном пограничном слое, а вторая – к ночным измерениям, когда 
пограничный слой переходил к устойчивому состоянию.  

 

 
 

Рис. 3. Спектры флуктуаций спиральности 
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Рис. 4. Спектры компонент спиральности. Образцы временного хода компонент спиральности 

приведены на рис. 5 

 

 
 

Рис. 5. Временная запись компонент спиральности 

 
Спектр мощности флуктуаций спиральности в дневном пограничном слоя пока-
зан на рис. 3. Отметим, что он хорошо соответствует скейлингу, следующему из 
колмогоровской теории EH (f) ~ f –1/3 и основанному на предположении, что он 
определяется только скоростью диссипацией энергии ε.  

Спектры горизонтальных и вертикальной “компонент” спиральности для 
дневного и ночного пограничного слоя приведены на рис. 4. Для сравнения на 
рисунке показан наклон -5/3. Видно, что наклоны спектров компонент спираль-
ности близки к этой величине. Интегральная оценка спиральности по спектру да-
ет значения 0.02–0.03 м•с-2, что совпадает по порядку величины с приведенными 
выше теоретическими оценками. Интересно отметить, что подобные значения 
спиральности близки к спиральности характерных вторичных структур атмо-
сферного пограничного слоя – роллов [7]. 

В Таблицах 1 и 2 представлены матрицы корреляций-ковариаций, полученные 
в результате обработки двух реализаций, полученных 22 сентября 2007 г., про-
должительностью около полутора часов каждая, относящихся к неустойчивой 
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(Таблица 1) и устойчивой (Таблица 2) стратификации. Ниже ступенчатой грани-
цы показаны ковариации, выше – корреляции. Единицы измерений для скорости 
(u, v, w) – м/сек, температуры (T) – градусы Кельвина, циркуляций (Zy , Zz) – сек-1.  

 
Таблица 1. Матрица ковариаций–корреляций для дневной серии 22.09.2007 (z / L = –0,21). 

Ниже и слева от ступенчатой границы ковариации, выше и справа – корреляции 
 

  u v w T Zy Zz 

u 0.81 -0.062 -0.44 -0.26 -0.22 -0.64 

v -0.046 0.68 0.006 -0.06 0.225 0.12 

w -0.28 0.03 0.48 0.33 -0.22 0.29 

T -0.053 -0.012 0.053 0.051 -0.17 0.29 

Zy -0.62 0.58 -0.47 -0.12 9.7 0.28 

Zz -0.96 0.16 0.35 0.11 1.43 2.8 
 

Таблица 2. Матрица ковариаций–корреляций для вечерней серии 22.09.2007 (z / L = 1.12). 
Ниже и слева от ступенчатой границы ковариации, выше и справа – корреляции 

 

 u v w T Zy Zz 

u 0.115 -0.075 -0.34 0.39 -0.25 0.023 

v -0.014 0.306 -0.016 -0.12 0.23 0.08 

w -0.03 0.002 0.066 -0.203 -0.09 -0.04 

T 0.026 -0.013 -0.01 0.039 -0.07 0.32 

Zy -0.07 0.103 -0.019 -0.011 0.648 0.25 

Zz -0.002 0.011 -0.003 0.016 0.051 0.065 
 

Положительный знак вертикального кинематического потока тепла ' 'wT  

(угловые скобки здесь и далее означают временное осреднение) указывает на ре-
ализацию конвективных условий, когда поток направлен вверх. Силы плавучести 
генерируют кинетическую энергию в количестве / ' 'g T wT . При отрицатель-

ном знаке поток направлен вниз и кинетическая энергия затрачивается на работу 
против сил плавучести. Произведение ' 'w u  характеризует поток импульса.  

В системе координат, где ось x направлена вдоль ветра, z – вертикально вверх, он 
имеет отрицательный знак. Толщина приземного слоя по Монину–Обухову опре-

деляется модулем выражения . При описании 
приземного слоя используется безразмерная высота z / L. Она характеризует от-
ношение термического и динамического вкладов в генерацию кинетической 
энергии турбулентности. При неустойчивой стратификации мы имели L = –210 м 
(z / L = –0,21), при устойчивой L = 40 м (z / L = 1.12). Эти условия можно ха-
рактеризовать как сильную неустойчивость и устойчивость. 

При неустойчивости коэффициенты корреляции между компонентами скоро-
сти и циркуляции, в том числе и относящиеся к следу ковариационного тензора 
между векторами скорости и циркуляции, имеют значения такого же порядка, 
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как между компонентами скорости и температуры. Столь же значительной ока-
залась корреляция между Zz и T. 

Видно, что амплитуда Zx существенно больше, чем Zz (смотри Таблицу 2). Это 
можно объяснить тем, что вихри с горизонтальной осью образуются за счёт энер-
гии усреднённого потока. Мощность этого источника вихревого движения в при-
земном слое всегда больше, чем приток энергии за счёт работы сил плавучести. 
Положительный знак циркуляции, например, вокруг вертикальной оси означает, 
что точка наблюдения находится внутри воздушной массы, обладающей цикло-
ническим вращением вокруг этой оси. В вихре с твердотельным вращением во-
круг некоторой оси датчик циркуляции (вокруг этой оси) показал бы постоянное 
значение в любой точке вихря. Измерения, выполненные вечером того же дня при 
устойчивой стратификации, показали, что амплитуды вариаций циркуляции во-
круг вертикальной оси Zz и продольной оси Zx примерно втрое меньше, чем днём, 
но отношение их среднеквадратичных значений близко к дневному значению. 

Были вычислены функции плотности вероятности для Zz, Zx, w и T при не-
устойчивой и устойчивой стратификации (рис. 6).  

Распределение для Zz обладает заметной асимметрией. Кроме того, асиммет-
рия плотности вероятности для Zz меняет знак при смене знака параметра стра-
тификации, тогда как асимметрия для Zx мала и сохраняет знак при любой стра-
тификации. Уменьшение амплитуды вариаций обеих компонент циркуляции свя-
зано с тем, что и вариации скорости ветра в ночной серии были существенно 
меньше, чем днём.  

Временной ход двух компонент мгновенной спиральности Hz и Hx в дневных 
условиях демонстрирует значительно большую перемежаемость чем циркуляция. 
Видно, что спиральность отличается от циркуляции, что характерно и для других 
смешанных моментов, например для w'T'. Среднее значение Hz составило 0.2 м/сек2), 
что примерно в 4 раза меньше, чем его среднеквадратичное значения (0.83 м/сек2).  

Коэффициент корреляции между сомножителями произведения Hz = Zzw' в 
дневной серии при умеренно неустойчивой стратификации составил 0.344. Ана-
логичные показатели для Hy: std = 2,25 м/сек2, среднее значение 0,46 м/сек2, коэф- 

 
 

Рис. 6. Функции плотности вероятности для Zz, Zx, w и T 
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фициент корреляции 0,215. В вечерней серии средние значения обеих измерен-
ных слагаемых спиральности имели тот же знак, что и днём, но на 1–2 порядка 
меньшие значения. Std измеренных слагаемых спиральности также меньше, чем 
днём, как минимум, на порядок, а соответствующие коэффициенты корреляции – 
в 5 раз, за исключением пары U, Zx. Из прочих коэффициентов корреляции мак-
симальное значение имеет корреляция между T и Zz. В отличие от спиральности, 
турбулентный поток тепла ' 'wT  ночью меняет направление на обратное и по 

модулю примерно на порядок меньше дневного, но модуль коэффициента корре-
ляции сохраняет значение, близкое к дневному. 

Ниже мы приводим данные о смешанных тройных корреляциях компонент 
скорости и завихренности. Как мы уже говорили, линейная зависимость от мас-
штаба предполагает обратную зависимость f –1 в частотном спектре этой корреля-
ции. На рис. 7 приведены спектры vivkΩl от 28.08.2004. а) Начало записи в 
11:38:02 мск.врм; б) Начало записи в 16:41:37 мск.врм.; Начало записи в 22:17:24 
мск.врм. Частота записи 16 Hz. Как мы видим, все спектры демонстрируют в 
области частот выше 1–2 Гц устойчивые наклоны с показателем степени, 
близким к -1. 

 
Заключение 

 

• Измеренные значения турбулентной спиральности в АПС оказываются близ-
ки к теоретическим ее оценкам и составляют 0.03-0.1 m∙s–2. 

• Спектральный наклон спиральности близок к показателю -5/3, что указывает 
на ее поток в малые масштабы. 

• Распределение спиральности демонстрирует заметную асимметрию. 
• Спектральный наклон для компонент тензора тройных корреляций скорости 

и завихренности близок к f –1. Это первое экспериментальное свидетельство 
реализации закона "2/15" для каскада спиральности.  
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Приложение: Тензор потока вихря 
 

Для компонент тензора потока вихря мы можем получить, используя условие 
горизонтальной однородности следующие соотношения:  
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      (15) 

Диагональные компоненты тензора потока вихря, которые связаны со спи-
ральностью, не сводятся к иным конфигурациям моментов и имеют вид:  
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      (16) 

Для антисимметричных комбинаций горизонтально-вертикальных компонент 
тензора мы получаем  

= = ,
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     (17) 

Эти тождества следуют и непосредственно из представления стационарных 
уравнений Рейнольдса в следующем виде: 

   (18) 
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1.4. Измерение пульсаций направления ветра и температуры  
в приземном слое 
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Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН 

 

Введение 
 

Течение температурно-стратифицированного воздуха над подстилающей по-
верхностью, являющееся безнапорным, отличается рядом особенностей от тече-
ний в трубах. Для его описания в настоящее время используется полуэмпириче-
ская теория Монина‒Обухова [1]. Она исходит из предположения о хаотичном 
характере вариаций и использует чисто статистический подход. В предположе-
нии однородности поверхности и стационарности (а также в пренебрежении ра-
диационным теплообменом) средняя температура и скорость ветра, а также нор-
мированные статистические моменты (квадраты и произведения вариаций) зави-

сят от единственного параметра ,
z

L
  где 

3
2( )

.
u w

L
g

w T
T



 
 

 
  ‒ масштаб при-

земного слоя, u', w', T' ‒ вариации продольной и вертикальной компоненты ско-
рости и температуры, κ ‒ постоянная Кармана, g ‒ ускорение свободного паде-
ния, T ‒ абсолютная температура. 

В этой теории режим течения определяется на основе наблюдений временных 
вариаций температуры и компонент скорости на одной высоте. Это позволяет 
приближенно описать (в предположении «замороженности») пространственную 
структуру вариаций вдоль направления среднего ветра и не дает никакой инфор-
мации о пространственной структуре вариаций в вертикальном и поперечном 
направлениях.  

Для изучения пространственной структуры вариаций используются, как мно-
готочечные, так и одноточечные [2] наблюдения. Значительный опыт многото-
чечных наблюдений накоплен, в частности, в работах ИФА, проводившихся в 
Цимлянске в течение 60 лет [3‒5]. Особенно интенсивно он используется по-
следние три десятилетия [6, 7]. Многоточечные по высоте измерения температу-
ры малоинерционными датчиками [8] позволяют получить так называемые карты 
температуры, которые с очевидностью указывают, что приземный слой расслаи-
вается на непересекающиеся изотермические поверхности. (Температурная стра-
тификация как атмосферы в целом, так и в приземном слое обусловлена погло-
щением радиации, в основном в инфракрасном диапазоне). Температурному рас-
слоению в приближении Буссинеска соответствует расслоение плотности. Как 
известно, в идеальной стратифицированной жидкости изопикнические поверхно-
сти не пересекаются [9]. Это означает, что жидкость движется вдоль них. В при-
земном слое амплитуда вертикальных перемещений изотермических поверхно-
стей имеет порядок L, т. е. всей толщины приземного слоя. Таким образом, мно-
готочечные измерения температуры дают информацию о структуре поля ветра, 
которая представляет интерес для ряда приложений, например, в теории распро-
странения волн, строительстве, авиации и др. В таком случае датчики температу-
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ры, стоящие на фиксированной высоте, сталкиваясь с наклонами таких поверхно-
стей, обнаруживают характерные асимметричные выбросы, известные как ramp-
structures [10]. 

Многоточечные измерения правления ветра также дают информацию не толь-
ко о статистических характеристиках (дисперсиях, ковариациях, корреляционных 
и структурных функциях), но и позволяют увидеть, как распределены в про-
странстве области с различными направлениями ветра. 

Датчик направления ветра, по-видимому, самый простой и дешевый инстру-
мент, являющийся индикатором прохождения вихрей с вертикальной осью, при-
годный для исследований пространственных структур поля направления ветра. 

 
1. Используемые приборы и методика измерений 

 

Многоточечные измерения пульсаций направления ветра производились в ав-
густе 2012 и 2015 годов на Цимлянском полигоне ИФА РАН в Ростовской обла-
сти. Полигон представляет собой ровный участок невозделанной степи площа-
дью около 25 гектаров. В эксперименте 2012 года было использовано пять флю-
геров и пять малоинерционных термометров. На рисунке 1 изображена схема 
расположения приборов. Пять флюгеров (F1, F2, F3, F4, F5) были закреплены на 
вершинах двухметровых штанг и выстроены в линию вдоль направления север-
юг. Расстояния между первым и каждым из последующих флюгеров равны 1, 
3,10 и 20 метров соответственно. Мачта, оснащенная пятью малоинерционными 
термометрами сопротивления переменного тока (T1, T2, T3, T4, T5), размещен-
ными на высотах 0.4, 0.8, 1.6, 3.2, 6.4 метров, была установлена между флюгера-
ми F4 и F5. Недалеко от места измерений был установлен акустический анемо-
метр Gill WindMaster и пиранометр для фиксации прохождения облаков. 

Основные результаты данных измерений представлены в статье [11]. Исследо-
вания продолжились в 2015 году, когда было задействовано уже 12 флюгеров, а 
общее время измерений увеличилось на порядок. Так как эксперимент 2015 года 
оказался более плодотворным, в первую очередь будет рассмотрен именно он. 

Каждый флюгер состоит из датчика угла поворота φ с закрепленной на оси 
вращения лопастью. Флюгеры были закреплены на вершинах двухметровых 
штанг, так же как в 2012 году. Напряжение на выходе датчика изменяется – от 0 
до 10 вольт пропорционально углу поворота оси флюгера. При этом флюгер 
имеет так называемую “точку переброса” – положение лопасти, при котором на-
пряжение на выходе скачком падает от максимального до минимального. Флю-
геры были установлены таким образом, чтобы “точка переброса” соответствова-
ла западному ветру, который практически никогда не наблюдался во время изме-
рений. Сигналы от каждого флюгера поступали на общую точку сбора, а от нее 
через многожильный кабель передавались на АЦП L-Сard и записывались на ПК. 

Флюгеры были установлены в линию вдоль направления «север-юг» (рис. 2). 
В августе на полигоне преобладают ветра восточных румбов, таким образом, ряд 
флюгарок практически все время был ориентирован поперек среднего направле-
ния потока воздуха. Введем систему координат таким образом, чтобы ось х была 
направлена вдоль среднего ветра, а ось у ‒ вправо, поперек ветра. Неравномерная 
расстановка датчиков позволила получить 39 различных расстояний между дат-
чиками вдоль оси y, от 1 до 125 метров (рис. 3а). 
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Рис. 1. Расположение приборов на поли-
гоне в 2012 г. 

Рис. 2. Ряд флюгеров 

 

 
 

Рис. 3. Расположение приборов на полигоне в 2015 г. 

 
В одном ряду с флюгерами на той же высоте был расположен ультразвуковой 

анемометр-термометр Gill WindMaster, который использовался для регистрации 
трех компонент ветра и температуры. Для определения условий стратификации 
второй такой анемометр был закреплен на высоте 10 метров. Сигналы с цифро-
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вых выходов анемометров регистрировались синхронно с аналоговыми сигнала-
ми флюгеров. 

Измерения проводились в течение всех суток сериями от двух до семи часов. 
Общая продолжительность всех записей составила около 160 часов. Большая 
продолжительность наблюдений позволила отобрать несколько десятков получа-
совых отрезков. Основным критерием для отбора записей являлась стационар-
ность условий. В выбранных записях не должно сильно изменяться среднее 
направление ветра, а также амплитуда мелких вариаций. Температура воздуха 
также не должна слишком быстро возрастать или падать. В связи с этим из обра-
ботки были исключены записи, сделанные утром во время наиболее интенсивно-
го прогрева воздуха, и во время вечернего охлаждения. Не рассматривались так-
же записи, содержащие единичные резкие смены направления ветра, соответ-
ствующие прохождению крупномасштабных вихрей. 

 
2. Корреляционные функции и радиусы корреляции 

 

Для выбранных записей были вычислены коэффициенты корреляции между 
различными парами флюгеров. На рисунке 4 представлена зависимость R(Δy) 

коэффициента корреляции ( ) ( )
( )

( ) ( )

y y y
R y

y y y 

 
 


 


от расстояния между дат-

чиками Δy. Здесь σφ – среднеквадратичное значение вариаций угла.  
 

 

Рис. 4. Корреляционная функция 

 
Коэффициенты корреляции для различных пар флюгеров практически не от-

личаются, если расстояния между этими парами совпадают. Иными словами, ко-
эффициенты зависят лишь от расстояния Δy между датчиками и не зависят от y, 
т.е. от места их расположения. По этой единичной реализации можно сделать 
вывод об однородности потока воздуха на полигоне.  
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Рис. 5. Спектральные коэффициенты корреляции для различных расстояний между флюгерами 

 
Полученная корреляционная функция R(Δy) монотонно убывает с увеличени-

ем дистанции между флюгерами. Расстояние, на котором показания датчиков все 
еще коррелируют, зависит от среднего размера вихрей, проходящих через ряд 
флюгеров. Чем больше характерный размер вихрей, тем большее число флюге-
ров они одновременно захватывают и тем медленнее убывает корреляционная 
функция. При стационарных условиях на расстояниях порядка 100 м коэффици-
ент корреляции убывает практически до нуля. 

В отличие от мелкомасштабных пульсаций, изменение направления среднего 
ветра затрагивает сразу все флюгеры, и корреляционная функция для такого 
участка записи более медленно приближается к отличному от нуля значению. 
Так как подобные крупномасштабные явления не являются предметом данного 
исследования, записи с нарушением стационарности исключались из обработки. 

На рисунке 5 представлены зависимости спектральных коэффициентов кор-
реляции от частоты в диапазоне расстояний между датчиками от 1 до 20 м в 
дневное время (данные 2012 г.).  

Спектральным коэффициентом корреляции между вариациями какого-либо 
поля Y в двух пространственных точках x1, x2 , называется отношение 

   
   

1 2

1 2

1 2 1 2
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 коспектра между вариациями поля в этих 

точках к корню квадратному из произведения автоспектров. Представленный 
график показывает, как зависит эта функция от расстояния между датчиками  
x2 ‒ x1. Как видно из графика, колебания самых низких частот демонстрируют 
высокую корреляцию даже при больших расстояниях между датчиками. Чем 
дальше расположены друг от друга флюгеры, тем быстрее уменьшается корреля-
ция с ростом частоты. 

Основным методом отсечения крупномасштабной составляющей в данной ра-
боте является вычитание из реализации скользящего среднего значения, получа-
емого с помощью окна сглаживания шириной 3 минуты. Такой выбор ширины  
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окна скользящего осреднения можно аргументировать тем, что ему при умерен-
ном ветре (порядка 5 м/сек) соответствует пространственный масштаб порядка  
1 км. Выбор большего значения окна сглаживании означал бы выход за пределы 
размера полигона, который окружен разного рода неоднородностями (городская 
застройка, лесополосы). Кроме того, при вычислениях корреляционной функции 
нам хотелось избежать влияния квазипериодических вариаций с периодами по-
рядка 20 минут, а также вариаций, вызванных прохождением теней кучевых об-
лаков с временным масштабом того же порядка, не имеющих отношения к тур-
булентности. 

Чтобы количественно оценить характерный размер вихрей, был вычислен 
пространственный поперечный радиус корреляции R(Δy). В данной работе за ра-
диус корреляции принимается величина, равная площади под графиком соответ-

ствующей корреляционной функции 
0

( ) ( ).yr R y d y


    Для экспоненциальной 

корреляционной функции радиус определяется как расстояние, на котором коэф-
фициент корреляции уменьшается в e раз. 

Так как ряд флюгеров ориентирован  перпендикулярно среднему направле-
нию ветра, то полученный пространственный радиус корреляции указывает на 
поперечный размер структур в потоке воздуха. 

Для получения сведений о продольном размере этих структур половина флю-
геров была выстроена вдоль оси х, соответствующей линии «запад-восток» и 
совпадающей с направлением среднего ветра (рис. 3б). Корреляционные функ-
ции были посчитаны отдельно для каждого ряда флюгеров. Оказалось, что для 
соответствующих записей продольные радиусы корреляции R(Δх) примерно в 1,7 
раз превышают поперечные R(Δy) (рис. 6). 

Еще одним методом оценки продольного размера вихрей является исследова-
ние временной корреляционной функции. Для такой функции можно определить 
временной радиус корреляции. Используя гипотезу о замороженной турбулент-
ности Тейлора, полученный временной радиус можно перевести в простран-
ственный, умножив его на среднюю скорость ветра в данном измерении. 

На рисунке 7 представлено сравнение продольных радиусов корреляции, по-
лученных как по временным корреляционным функциям с применением гипоте-
зы Тейлора, так и вычисленные напрямую по данным с разнесенных в простран-
стве датчиков. Применение гипотезы Тейлора позволяет обойтись без расстановки 
дополнительных флюгеров вдоль направления среднего ветра. Однако ее результат 
зависит от того, насколько эта гипотеза применима к условиям наблюдений.  

Поперечные радиусы корреляции были посчитаны для многих реализаций при раз-
личных условиях стратификации приземного слоя. Эти условия характеризует мас-
штаб L. Для его нахождения по показаниям ультразвукового анемометра для каждой 

реализации были найдены величины u w  , w T  ,
3

2( )
.

u w
L

g
w T

T


 
 

 
 Здесь вариации 

u', w', T' были определены как отклонения от скользящего трехминутного среднего. 
Черта над произведением означает его осреднение по всей длине реализации. 
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Рис. 6. Отношение поперечных радиусов корреляции к продольным 

 

 
 

Рис. 7. Сравнение продольных радиусов корреляции, полученных по пространственным и 
временным корреляционным функциям 

 
На рисунке 8 представлены зависимости продольного (верхний график) и по-

перечного (нижний график) радиусов корреляции от масштаба Обухова, характе-
ризующего стратификацию. Видно, что при L = 0, оба радиуса близки к 5 м. (Та-
кая ситуация возникает при безветрии). С ростом положительных значений мас-
штаба Обухова  оба радиуса уменьшаются. С ростом же отрицательных значений 
масштаба Обухова, (что означает переход от сильной к умеренной неустойчиво-
сти) радиусы корреляции, напротив, быстро возрастают.  
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а   

б   
 

Рис. 8. Зависимость радиусов корреляции от параметра Обухова 

 
Поперечный радиус достигает максимума порядка 20 м при значении L = −20 

м (т. е. ς = −0,1), а при дальнейшем росте величины −L, (который при равных 
значениях кинематического потока тепла w T   наблюдается при усилении ветра) 
радиус быстро убывает приблизительно до того уровня, который он имеет при 
безветрии. Продольный радиус меняется с ростом неустойчивости подобным 
образом, но достигает большего максимального значения порядка 30 м 

Если считать величину радиуса корреляции оценкой горизонтального размера 
вихря, то эти результаты свидетельствуют о том, что вихри с вертикальной осью 
достигают максимального размера при умеренной неустойчивости. Этот вывод 
качественно согласуется с наблюдениями за условиями, способствующими воз-
никновению “пыльных дьяволов“ [12].  
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Следует еще раз отметить, что описываемые в данной работе радиусы корре-
ляции сильно зависят от длины обрабатываемого участка записи и ширины окна 
сглаживания, выбранной для вычисления "скользящего среднего", которое вычи-
тается для исключения мезомасштабных вихрей. Иными словами, полученные 
радиусы корреляции указывают на средний размер вихрей лишь внутри выбран-
ного диапазона масштабов. Однако, поскольку все реализации обрабатывались 
идентично, то полученные радиусы можно сравнивать в рамках одной работы. 

 
3. Спектры пульсаций направления ветра 

 

В построенных спектрах временных вариаций направления ветра обнаружены 
участки со степенной зависимостью спектральной плотности от частоты. На гра-
фиках с логарифмическим масштабом эти участки имеют вид прямой линии. 
Степенные интервалы наблюдаются в спектрах скорости ветра и температуры, 
где значения показателей незначительно отличаются от -5/3. Завал спектральной 
плотности на частотах свыше 1 Гц объясняется инерционностью флюгера, кото-
рый не может отслеживать слишком быстрые изменения направления ветра. Ин-
тенсивность вариации и форма спектра оказались различными на разных участ-
ках спектра в ночных (рис. 9а) и дневных (рис. 9б) условиях термической стра-
тификации. Для ночных измерений коэффициент наклона меняется в пределах от 
-0,6 до -0,2, а для дневных – от -1,8 до -0,7. 

 

 
а) 

 
б) 

 

Рис. 9. Спектры пульсаций направления ветра 

 
4. Карты направления ветра 

 

Помимо статистических многоточечные измерения позволяют наблюдать 
распределение неоднородностей направления или структуры на плоскости x-y. 
Для этой цели датчики были расставлены в линию поперек среднего ветра через 
каждые десять метров друг от друга (рис. 3в). Применяя методику, разработан-
ную для анализа синхронных показаний пульсационных термометров [8] и гипо-
тезу о замороженности турбулентности Тейлора,  можно построить карту распре- 
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Рис. 10. Карта пульсаций направления ветра 

 
деления направления ветра на плоскости x-y. На рисунке 10 представлена такая 
карта, построенная по данным 2015 года. Средняя скорость ветра во время изме-
рений составляла примерно 3,17 метра в секунду. Вертикальная ось графика со-
ответствует направлению «север–юг», по горизонтали отложен пространствен-
ный масштаб по «замороженности», а цветом отмечено направление ветра. На 
рисунке видны участки, на которых несколько флюгеров отклоняются в одну 
сторону в пределах некоторой площадки. Эти участки могут быть интерпретиро-
ваны как области прохождения отдельных вихрей.  

В эксперименте 2012 года одновременно с показаниями флюгеров регистри-
ровался “мгновенный“ профиль температуры в слое 0,4–6,4 м. На вертикальной 
оси полученной карты (рис. 11) отложена высота над поверхностью земли, по 
горизонтали – время, а интенсивность серого характеризует температуру. Так как 
конвективные образования переносятся ветром, временная шкала по-прежнему 
может быть приближенно заменена пространственной. На рисунке хорошо вид-
ны проходящие области теплого воздуха, контрастно выделяющиеся на общем 
фоне. Средний размер поперечного сечения конвективной структуры на высоте 2 
м можно оценить значением порядка 20 м.  

 

 
Рис. 11. Карта пульсаций температуры 
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Рис. 12. Совмещение карт пульсаций температуры и пульсаций направления ветра 

 
На рисунке 12 представлено совмещение синхронных карт, относящихся к 

температуре и направлению ветра за один и тот же временной период (20 се-
кунд). Можно заметить, что наибольший перепад температуры сопровождается 
значительным отклонением направления ветра. Насколько это явление законо-
мерно, сказать на основании этого примера трудно. Далее, в отличие от карты 
температуры, на карте поперечной структуры направления ветра наблюдаются 
области с замкнутыми изолиниями равных направлений. Однако для надежных 
выводов о связи пульсаций направления ветра с прохождением конвективных 
структур необходима намного более обширная статистика. 

Хотя данный метод обработки результатов позволяет лишь визуализировать 
структуру поля ветра или температуры и не дает каких-либо количественных 
результатов, он представляется весьма перспективным, как средство выделения 
отдельных вихрей на фоне среднего потока и исследования их как единых цель-
ных элементов.  

 

Основные результаты 
 

1. Создана и испытана в полевых условиях многоточечная система для реги-
страции пульсаций направления ветра и температуры. 

2. Получены пространственные корреляционные функции, а по ним вычисле-
ны продольные и поперечные радиусы корреляции. 
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3. Установлено, что корреляция вдоль направления среднего ветра в среднем 
падает в 1,7 медленней, чем в направлении поперек ветра. 

4. Установлена немонотонная зависимость радиуса корреляции от масштаба 
L. Оказалось, что максимальные значения радиуса корреляции на высоте z 

наблюдаются при 0,1.
z

L
     

5. Спектры пульсаций направления ветра имеют ярко выраженные степенные 
участки, причем значения показателей степени  варьируются от -1,8 до -0,7 в 
дневное время, и между -0,6 и -0,2 – в ночное время. Подобная изменчивость не 
наблюдается у спектров скорости и температуры. 

6. Отмечена перспективность совместного статистического анализа простран-
ственно-временной структуры температуры и направления ветра. 
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Выполнены измерения вариаций всех компонент векторов скорости ui', ротора 
скорости ωj' и градиента температуры Gk' = ∂T' / xk, а также вариаций “акустиче-
ской“ температуры T' по методике тетраэдра, впервые использованной в Цимлян-
ской экспедиции 2012 года [1]. Использовалась установка, состоящая из четырех 
трехкомпонентных акустических анемометров-термометров Gill Windmaster, раз-
мещенных в вершинах тетраэдра с базовым масштабом 0,7 м (в отличие от экспе-
римента 2012 года, когда базовый масштаб был равен 5 м). Измерения проводи-
лись в августе 2014 года на полигоне ИФА РАН в Цимлянске на высотах 3, 5, 
13,1 и 25 м, при различных условиях стратификации. Общая продолжительность 
регистраций составила около 200 часов. Вариации определялись как отклонения 
от 20-минутного скользящего среднего. Вычислены ряды мгновенной спирально-
сти He = ui'ωi' = u1'ω1' + u2'ω2' + u3'ω3 и средние значения всей этой суммы и ее 
слагаемых по каждому из 12 выбранных дневных и 10 ночных 2-х часовых ин-
тервалов. 

Выполнены оценки безразмерной спиральности /He ab Cos , где черта 

сверху означает осреднение по 2-х часовому интервалу, ,a b  – это средние моду-

ли векторов u ,  , а φ − средний угол между ними. Оказалось, что этот угол 
отличается от 90º в среднем по всем дневным измерениям на 5 градусов, тогда как 
среднеквадратичное значение вариаций угла φ составляет несколько десятков 
градусов. Среднее по 12 дневным реализациям значение спиральности имеет по-
рядок 0.2 м/сек2, а средний косинус близок к 0,08 ± 0,03. В ночное время спираль-
ность оценивается величиной (0,07 ± 0,03) м/сек2, а косинус близок к 0,025 ± 0,03. 

Вычислены матрицы ковариаций и корреляций для перечисленных выше ве-
личин во всех парных сочетаниях и для всех выбранных дневных и ночных ин-
тервалов. Недиагональные члены ковариационной матрицы uiωj превышают по 
модулю диагональные в несколько раз. Оценены аналогичные характеристики 
потенциального вихря P = (ρ / T)  ωi∂T' / ∂xi в приближении несжимаемости.  

Вычислены коспектры вариаций (ui'ωj'), ωi'G'j, ui'T', ωi'T' в диапазоне частот 
10−3 − 101 Hz на каждой высоте как для неустойчивой, так и устойчивой страти-
фикации. Обсуждается систематическая ошибка, обусловленная пространствен-
ным осреднением измеряемых величин по масштабу тетраэдра (5 м и 0.7 м экс-
периментах 2012 и 2014 годов соответственно). Эффект осреднения проявляется 
в занижении значений ковариаций uiωj и в искажении соответствующих коспек-
тров. 
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Введение 
 

Распределение по высоте температуры атмосферы в целом и ее приземного 
слоя в частности создается главным образом за счет поглощения длинноволново-
го излучения [2]. Наблюдаемое расслоение поля температуры в пограничном и 
приземном слое атмосферы представлены на рис. 1 и 1а. Как видно, в переход-
ный период от неустойчивости к устойчивости температура синхронно уменьша-
ется на всех уровнях, а вместе с тем уменьшается и амплитуда ее вариаций. 

 

 
Рис. 1 

 

 
Рис. 1а 

 
И то и другое указывает на нарушение состояния стационарности, которое явля-
ется основным предположением полуэмпирической теории приземного слоя Мо-
нина-Обухова [3]. Предполагая в дальнейшем работать в рамках этой теории, мы 
выбирали для анализа  временные  интервалы, где нестационарность проявляется  
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Рис. 2 

 
в минимальной степени. В нашей работе [4] исследовалась временная изменчи-
вость мгновенных профилей температуры и была развита методика построения 
карт температуры, т. е. временной развертки высоты изотермических поверхно-
стей. Такая карта (рис. 2) показывает, что расслоение не разрушается в стационар-
ных условиях при наличии ветра – происходит лишь  деформация изотермических 
поверхностей, которые должны при этом иметь вид всхолмленной равнины. 

Поскольку при умеренном ветре воздух с достаточной точностью можно счи-
тать несжимаемым [3], временные вариации плотности в приземном слое опре-
деляются температурой. Изопикнические поверхности расслоенной жидкости не 
пересекаются в силу лагранжевой инвариантности плотности [4], поэтому не 
пресекаются и изотермы, так что воздух движется по изотермическим слоям. 

Было введено понятие когерентной структуры как области, где температура 
синхронно превышает средний уровень на интервале высот порядка толщины 
всего приземного слоя на величину порядка ее среднеквадратичного значения. 
Эти структуры обладают асимметрией, выражающейся в том, что во фронталь-
ной части наблюдается разрежение, а в их тыловой части - сгущение изотермиче-
ских поверхностей. Было высказано предположение, что в силу свойства растя-
жения вихревых нитей [5, 6] в этой области происходит и интенсификация за-
вихренности (ротора скорости).  

Теперь мы можем проверить это предположение, исследуя потенциальный 
вихрь, т.е. скалярное произведение векторов ротора и градиента температуры. 
Напомним. что в приближении Буссинеска для потенциального вихря справедли-
во равенство / / /i i i iП x T T x            , где по i  подразумева-
ется суммирование от 1 до 3. В идеальной жидкости потенциальный вихрь явля-
ется интегралом движения [7]. 
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Другим скаляром, важным для описания вихревых движений, является ска-
лярное произведение скорости на ротор, получившее название спиральности: 

i iHe u , где  rotu  .] 

В крупномасштабной динамике земной атмосферы спиральность синоптиче-
ских образований определяется вращением Земли. В северном полушарии спи-
ральность циклонов и антициклонов имеет положительный знак (вращение про-
тив часовой стрелки). Такой же знак имеет и большинство (порядка 80%) мезо-
масштабных образований (смерчи и торнадо) северного полушария. Этот факт 
можно понимать так, что спиральность может иметь место и на не вращающейся 
планете. Таким образом, все синоптические вихри обладают спиральностью и ее 
знак всегда положителен, независимо от направления их вращения. Что же каса-
ется смерчей и вихрей типа "пыльных дьяволов", то они характеризуются восхо-
дящим движением, но могут иметь как правое, так и левое вращение. По-
видимому, общее вращение в данном случае создает преимущество в развитии 
лишь тем случайно образующимся вихрям, знак спиральности которых положи-
телен. Отметим, что у локализованных вихревых структур типа пыльных дьяво-
лов, смерчей, торнадо векторы скорости и ротора практически коллинеарны, т. е. 
cosφ = ±1. 

Считается, что взаимное расположение векторов скорости и ротора, которое 
возникает в спиральных вихрях, уменьшает влияние вязкости на перемещение 
жидких частиц. Это свойство характеризуется термином “ламинаризация“. Она 
наблюдается в течениях по трубе в районе ее изгибов. Известно также, что дви-
жение крови по артериям обладает спиральностью. Поэтому знание знака, сред-
него значения и характера временных вариаций спиральности весьма важно при 
исследовании обменных процессов приземного слоя.  

В полуэмпирической теории приземного слоя Монина-Обухова [3] предпола-
гается, что поворотом ветра с высотой в силу влияния ускорения Кориолиса 
можно пренебречь, что позволяет спиральность считать равной нулю, так что 

0Cos  . Под спиральность при этом понимается среднее значение произведе-
ния вариаций скорости и ротора в одной точке  

Матрица ковариаций компонент скорости и ротора (поток вихря) в условиях 
приземного слоя впервые теоретически рассматривались Е.А. Новиковым [8]. Пер-
вая попытка экспериментальной проверки выводов этой работы была предпринята 
нами в [9]. Компоненты ротора измерялись фазовым акустическим способом как 
циркуляция скорости по контуру с размером 6 см по методике, предложенной В.М. 
Бовшеверовым [10]. Диагональные элементы ковариационной матрицы i ju   не 

измерялись. Отметим, что вопреки предсказаниям работы [8], не равными нулю 
оказались не только недиагональные члены матрицы i ju  , но также члены другой 

диагонали, т. е. 1 3 3 1,u u     . В работе [9] исследовались также коспектры ком-
понент скорости и вихря и спектральные коэффициенты корреляции.  

На основе схемы В.М. Бовшеверова Д.Ю. Соколовым был изготовлен двух-
компонентный циркулиметр с размером рамки около полуметра. В комбинации с 
расположенным рядом трехкомпонентным анемометром это позволило измерять 
совместно несколько компонент ковариационного тензора скорости на ротор, в 
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том числе и слагаемые спиральности [11], а также оценивать некоторые двухто-
чечные моменты. Работы проводились в летнее время на высоте 46 м на Звениго-
родской станции ИФА. В этих первых измерениях средней спиральности в при-
земном слое атмосферы [11] было установлено, что Cos  оценивается значением 
порядка нескольких сотых. Это значит, что мгновенная спиральность, т. е. произ-
ведение вариаций скорости и ротора представляет собой случайный процесс, в ко-
тором амплитуда вариаций по крайней мере на порядок больше среднего значения.  

Первые совместные измерения спиральности He и потенциального вихря П в 
приземном слое были выполнены в Цимлянской экспедиции 2012 года и описаны 
в [1], где дан также краткий обзор теоретических работ по спиральности. Изме-
рения проводились с помощью установки, состоящей из четырех акустических 
анемометров-термометров, размещенных в вершинах прямоугольного тетраэдра, 
т.е. тетраэдра, в одной из вершин которого все межреберные углы прямые. Базо-
вый анемометр находился в прямоугольной вершине на высоте 5 метров, причем 
расстояние между ним и каждым из оставшихся трех составляло 5 метров. Про-
странственные производные были заменены на разности, деленные на расстоя-

ния. Было получено, что вертикальное слагаемое спиральности 3 3u    имеет по-
ложительный знак, как и крупномасштабная спиральность циклонов и антицик-
лонов северного полушария. Сумма же горизонтальных слагаемых, напротив, от-
рицательна и по модулю превосходит вертикальное, так что общая сумма полу-
чается отрицательной.  

Значения ротора, используемые при вычислении ковариаций ротора и скоро-
сти, представляют собой средние значения ротора по объему с характерным раз-
мером 5 м, а в качестве скорости берется скорость в одной из вершин тетраэдра 
(а именно в прямоугольной вершине). И то, и другое может существенно иска-
зить локальные значения ковариаций, в особенности значение ковариации 

3 3u  . 

Возможно, что отрицательный знак спиральности в эксперименте 2012 года обу-
словлен именно существенным занижением вклада вертикального слагаемого 
спиральности 3 3u   в общую сумму. 

Поэтому в 2014 году была предпринята новая попытка совместных измерений 
спиральности и потенциального вихря с использованием тетраэдра существенно 
меньшего размера (0,7 м), установленного на вершине мачты переменной высо-
ты. Это позволило провести измерения на высотах 3,5, 13,5 и 25 м. Имея в виду 
установить связь между когерентными структурами и спиральностью, мы ввели в 
измерительную программу также измерение мгновенного профиля температуры 
по методике, развитой в [4, 12]. В данной статье мы уделяем основное внимание 
исследованию спиральности.  
 

1. Измерительный комплекс 
 

На рис. 3 показана установка “Тетраэдр“ с базовым размером 0.7 м на верши-
не мачты "Унжа" с четырьмя анемометрами Gill. Чтобы минимизировать аэроди-
намические помехи от элементов рамы установки, была предусмотрена возмож-
ность поворота рамы на ветер – перед измерением она ориентировалась так, что- 
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Рис. 3 

 
бы биссектриса прямого угла горизонтальной грани тетраэдра оказалась прибли-
зительно на линии ветра. Для этого между вершиной мачты и рамой был уста-
новлен подшипник. Тем самым обеспечивался вынос измерительного объема 
вперед (против ветра) на расстояние порядка метра от основных элементов кон-
струкции рамы. 

Мгновенный профиль температуры измерялся пятью термометрами сопро-
тивления с инерцией 0.01 сек, размещенными в логарифмической шкале между 
поверхностью и вершиной мачты. 

Поскольку по плану дальнейшей обработки измерений предполагается ис-
следовать реакцию “мгновенного” профиля температуры и “мгновенной” спи-
ральности на прохождение теней кучевых облаков, в измерительный комплекс 
был включен датчик нисходящего потока солнечной радиации.  

 
2. Регистрация и обработка данных 

 

Регистрация велась сериями продолжительностью не менее двух часов, как в 
дневное, так и в ночное время. Абсолютное большинство регистраций получено 
в ходе измерений на высоте 25 м. Общая продолжительность регистрации за пе-
риод с 4 по 22 августа превысила 100 часов. По показаниям базового анемометра 
вычислялось среднее направление ветра в собственной системе координат ане-
мометров, одинаковой для всех и связанной с рамой, и производился переход к 
правой метеорологической системе координат, в которой ось х направлена вдоль 
вычисленного среднего ветра. В этой системе координат и вычислялись все не-
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обходимые величины – ряды вариаций компонент векторов ротора, скорости, 
градиента температуры и самой температуры. 

Основным средством обработки получаемых данных служил созданный нами 
специализированный пакет программ IfaLab с визуальным интерфейсом, позво-
ляющий находить не только вторые моменты, что достаточно для исследования 
турбулентной спиральности и потенциального вихря, но и потоки этих скаляров 
и другие третьи моменты. Пакет может быть настроен также на вычисление и 
иных функций достаточно общего вида, например, смешанных моментов любого 
порядка, и дает возможность исследовать связь между спиральностью и потенци-
альным вихрем, которая рассматривалась теоретически в ряде работ. С помощью 
пакета IfaLab выполнялись, в частности, расчеты авто- и взаимных спектров, 
спектральных коэффициентов корреляции и распределений вероятностей, а так-
же температурных карт. Для получения вариаций в пакете имеется специальное 
средство вычитания скользящего среднего по окну заданного размера – обычно с 
качестве такого окна выступало окно в 20 минут.  

 
3. Результаты измерений 

 

Пример дневной реализации спиральности показан на рис. 4. 
 

 
 

Рис. 4 

 
Для 12 дневных и 10 ночных двухчасовых интервалов измерений на высоте  

25 м были вычислены матрицы корреляций-ковариаций, соответствующие всем 
возможным парным сочетаниям следующих десяти параметров: 

, , , , , , , , ,x y z x y z x y zT u u u G G G            . 

Затем полученные матрицы были осреднены отдельно для дня (сильная неустой-
чивость) и для ночи (сильная устойчивость). Осредненные матрицы представле-
ны на рис. 5 и 6. 
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Рис. 6 

 
В наименованиях строк и колонок буквы R, V, G соответствуют ротору, скорости 
и градиенту температуры, а буквы x, y, z указывают, какая компонента имеется в 
виду – по ветру, поперек ветра или в вертикальном направлении. Например, Rx – 
это компонента вектора R по оси x, т.е. по ветру. Диагональ матрицы представля-
ет дисперсии, слева от диагонали даны корреляции, справа – ковариации.  
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Полученные данные о ковариациях компонент скорости и их корреляциях, так 
же как и данные о ковариациях и корреляциях скорости и температуры, согласу-
ются с экспериментальными данными, полученными ранее в ходе многолетних 

исследований [13]. Ковариация z T    меняет знак от дня к ночи, причем соот-

ветствующий коэффициент корреляции /
z zT z Tr T      как в дневное, так 

и в ночное время оказался весьма незначительным по модулю в сравнении с ко-
эффициентом корреляциями температуры с продольной и вертикальной компо-
нентами скорости, а также с другими компонентами вектора  . 

 
4. Спиральность и потенциальный вихрь 

 

В таблице 1 приведены данные о спиральности и потенциальном вихре, полу-
ченные в ходе обработки отобранных 22 реализаций. В этой же таблице даны и 
соответствующие коэффициенты корреляции. Напомним, что  

1 1 2 2 3 3He u u u abCos            , где 

2 2 2
1 2 3 ,a u u u     2 2 2

1 2 3 ,b         

Среднее значение Cosφ по всем избранным сериям оказалось положительным 
как для дневных, так и ночных реализаций и близким к 0,08 ± 0,03 и 0,025 ±0,008 
соответственно, причем лишь в одной дневной и одной ночной серии спираль-
ность имела ничтожно малое значение отрицательного знака. Это значит, что 
среднее значение угла φ почти всегда меньше 90º: в дневное время в среднем на 
4,5º, а в ночное − на 1,5º. Тот факт, что вертикальное слагаемое спиральности 
имеет положительный знак как при неустойчивой, так и устойчивой стратифика-
ции, согласуется с результатом 2012 года, относящимся к высоте 5 м. 

Диагональные элементы ковариационной матрицы по модулю в среднем в не-
сколько раз меньше модулей остальных членов. Это же относится и к коэффици-
ентам корреляции rij = uiωj / σuiσωj. В то же время максимальные значения недиа-
гональных коэффициентов корреляции по модулю превышают 0.5 , т.е. сопоста-
вимы с коэффициентами корреляции между компонентами скорости и темпера-
турой. 

Интересно отметить, что среднее значение “вертикального” слагаемого спи-
ральности 3 3u    в большинстве рассмотренных дневных и ночных измерений 
имеет положительный знак.  

Ковариационная матрица i ju  содержит информацию не только о средней за 
серию спиральности, которая представляет собой осредненное скалярное произ-

ведение вариаций скорости и ротора He v a b Cos       , но и о вектор-
ном произведении 

2 3 3 1 3 2 23 1 12 1
( ) ( ) ( )A v i v v j v v k v v a b Sin                               , 

поскольку слагаемые в каждой скобке этого выражения являются  элементами 
ковариационной матрицы. 
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Как видно из таблицы 1, эти слагаемые всегда имеют противоположные зна-
ки, так что модуль каждой компоненты вектора A  равен сумме модулей ее чле-
нов. В данном случае среднее “турбулентное” значение Sin φ, очевидно, близко к 
единице. В то же время, как отмечалось выше, в природе существуют локализо-
ванные вихревые структуры типа “пыльных дьяволов“ или торнадо, в которых 
спиральность близка к единице, а векторное произведение скорости на ротор 
близко к нулю. Подобные структуры наблюдаются и в лабораторных экспери-
ментах по конвекции над вращающейся нагретой плоскостью [16].  

Наблюдаемое положительное при любой стратификации (и малое по абсо-
лютной величине) значение турбулентной спиральности можно объяснить нару-
шением зеркальной симметрии, связанной с поворотом ветра с высотой в цикло-
нах и антициклонах северного полушария, которые обладают положительной 
спиральностью. По-видимому, с этим же связан преимущественно положитель-
ный знак спиральности в торнадо северного полушария. В работе [17] указано на 
важность учета турбулентной спиральности в моделях атмосферного погранич-
ного слоя. 

 
5. Коспектры компонент ротора и скорости 

 

По реализациям таблицы 1 были вычислены коспектры ротора и скорости для 

всех комбинаций компонент  и u . На рис. 7 и рис. 8 представлены дневной и 
ночной коспектры, относящиеся к реализациям,  в которых безразмерная  спираль- 
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Рис. 7 Рис. 8 

 Рис.  9 
 

  

Рис. 10 Рис. 11 
 

  

Рис. 12 Рис. 13 
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ность (Cosφ) была близка к средним значениям из таблицы 1. На этих рисунках 
по оси ординат отложены действительные части комплексной взаимной спек-
тральной плотности (коспектры), умноженные на частоту, а по оси абсцисс – ло-
гарифм частоты. В таком представлении площадь под каждой кривой равна инте-
гральному значению соответствующей ковариации. Номерами 1, 4 и 7 обозначе-
ны коспектры, относящиеся к продольному, поперечному и вертикальному сла-
гаемым спиральности. Их сумма есть по определению коспектр спиральности. 
Как видим, дневные недиагональные коспектры 18 августа имеют максимум в 
районе 0,1 Hz и при отклонении абсциссы в обе стороны от этого значения убы-
вают практически до нуля. Отчетливо видно, что как в дневных, так и ночных 
условиях все “диагональные “коспектры, (ответственные за спиральность) по 
модулю в несколько раз меньше любых недиагональных. Это наводит на мысль о 
спектре когерентности. 

Максимальный положительный вклад в интегральный коспектр спиральности 
дает коспектр вертикального слагаемого спиральности RzVz, а коспектры гори-
зонтальных слагаемых обычно малы и имеют противоположные знаки.  

На результат измерения автоспектров и коспектров компонент скорости и ро-
тора влияет главным образом пространственное осреднение по объемам датчиков 
скорости и ротора и их взаимное расположение, которое описывается спектраль-
ным коэффициентом передачи. Его расчеты даже для автоспектра ротора, а тем 
более для коспектров ui'ωj' связаны с огромными трудностями. В данном случае 
мы попытались оценить влияние приборного осреднения путем сравнения кос-
пектров, измеренных с использованием датчиков существенно различающегося 
размера (порядка 0,7 м в измерениях 2014 года и 6 см в работе 1994 года [9]). 
Предварительный вывод таков, что интегральное значение ковариаций в экспе-
риментах 2014 года может быть занижено за счет приборного осреднения на ве-
личину порядка 40%. Связь между нормированной спиральностью и параметром 
ς демонстрирует рис. 9. 

 
6. Коспектры компонент ротора и градиента температуры 

 

Понятие потенциального вихря было введено в атмосферную динамику неза-
висимо Россби, Эртелем и Обуховым. Это название отражает тот факт, что неод-
нородность плотности жидкости может служить источником завихренности те-
чения [6].  

Среднее значение Cosφ для потенциального вихря по всей совокупности дан-
ных, представленных в таблице 1, составило +0,0065 в дневное время и −0,0039 − 

в ночное, так что угол между векторами v  и G  отличается от 90º в среднем все-
го лишь на десятые доли градуса.  

На рис. 10 и рис. 11 демонстрируются коспектры для одной дневной и одной 
ночной реализации, в которых Cosφ был близок к упомянутым средним значени-
ям. В отличие от коспектров слагаемых спиральности, т. е. членов основной диа-
гонали ковариационной матрицы uiωj , ”диагональные“ коспектры потенциально- 
го вихря, не всегда малы в сравнении со всеми остальными. Кроме того, на этом 
рисунке видно, что диагональные коспектры RyGy , RzGz имеют близкие амплиту-
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ды и противоположные знаки и компенсируют друг друга, а коспектр RxGx по 
сравнению с ними мал по амплитуде. 

У некоторых коспектров между ротором и градиентом температуры наблюда-
ется второй,  низкочастотный экстремум (в данном случае отрицательный) на  
частоте около 10−3 Hz, который вносит заметный вклад в соответствующую кова-
риацию (рис. 12). Отметим, что фильтр, соответствующий вычитанию 20-минут-
ного скользящего среднего, отрезает вариации с частотами ниже 1,410−4 Hz и на 
вариации с частотой 10−3 Hz практически не действует. Как видим, спектральный 
анализ позволяет разделить волновой и турбулентный вклады в спиральность.  

Было замечено, что низкочастотный максимум наблюдается в тех случаях, ко-
гда в реализациях продольных компонент скорости наблюдаются цуги квазипе-
риодических вариаций большой амплитуды с частотой около 10−3 Hz. Это отно-
сится, в частности, к реализации между 11-38 и 13-38 20 августа (рис. 13). Такие 
вариации и ранее неоднократно отмечались в подобных условиях. Возможно, 
они порождаются гравитационными волнами, источниками которых в устойчиво 
стратифицированной атмосфере являются атмосферные фронты, и орографиче-
ские возмущения. 
 

Заключение 
 

1. Разработана методика и выполнены измерения общей продолжительности 
порядка 200 часов всех компонент векторов скорости ротора, градиента темпера-
туры, а также самой температуры по методу тетраэдра на различных высотах от 
3.5 до 25 м. 

2. Отобрано для анализа 12дневных и 10 ночных интервалов измерений на 
высоте 25 м, для которых вычислены и занесены в оперативную память синхрон-
ные текстовые файлы всех перечисленных сигналов. Это облегчает более деталь-
ную обработку в будущем.  

3. Вычислены ковариационно-корреляционные матрицы между этими рядами 
данных для каждого из 22 выбранных интервалов. 

4. Среднее значение спиральности днем оценивается как 0.2 м/сек2,средний 
косинус 0.08 ± 0.03, в ночное время средний косинус близок к 0.025, а спираль-
ность – к (0.07 ± 0.03) м/сек2. 

5. Вычислены коспектры между вариациями всех компонент скорости и ротора. 
6. Получены коспектры между компонентами ротора и градиента температуры. 
7. Путем сравнения коспектров, полученных в данном эксперименте с про-

странственным осреднением порядка 1 метра с аналогичными коспектрами, по-
лученными в [9] c осреднением порядка 0.1 м, оценена систематическая ошибка 
(занижение) интегральных значений ковариаций между компонентами скорости 
и ротора, обусловленная пространственным осреднением. 

8. Получена зависимость безразмерной спиральности от безразмерной высоты. 
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1.6. Явления обратного каскада в турбулентности  
со спиральностью 

 

Е.Б. Гледзер1, О.Г. Чхетиани1,2 
1Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН  

2Институт космических исследований РАН 
 

В настоящем разделе рассмотрены взаимодействия в гидродинамической тур-
булентности, которые нарушают симметрию положительных и отрицательных 
компонент спиральности в поле скоростей. В идеальном случае, когда одна из 
компонент полагается равной нулю, в рассматриваемой системе возникает два зна-
ко-определенных интеграла движения, которые приводят к явлению обратного 
каскада энергии, подобно тому, как это происходит в случае двумерной турбу-
лентности. В этой связи с использованием квазинормального приближения рас-
сматривается генерация крупномасштабных движений, проявляющаяся как не-
устойчивость парных моментов. Этот механизм обсуждался в 90-е годы. Решаю-
щим пунктом данного механизма является присутствие в турбулентности с круп-
номасштабными спиральными возмущениями спиральности (и энергии) на мел-
ких масштабах. Возможность возбуждения крупномасштабных движений в том 
случае, когда присутствуют и положительная и отрицательные компоненты спи-
ральности рассмотрена в рамках каскадной модели турбулентности с анализом 
разных типов взаимодействий между уровнями. Во всех рассмотренных случаях 
обнаруживается появление явлений обратного каскада при превышении порого-
вых значений для крупномасштабных спиральных шумов. Величина порога зави-
сит от степени «перемешивания» спиральных компонент поля скорости разных 
знаков.  

 
Введение 

 

Возможность обращения каскада энергии в трехмерной несжимаемой жидко-
сти вследствие нарушения зеркальной симметрии движений и соответствующей 
генерации спиральных возмущений во всем диапазоне масштабов стала обсуж-
даться с начала 70-х годов. Внимание к спиральности как к фактору самооргани-
зации гидродинамических течений впервые было отмечено в [1, 2]. Так в [1] рас-
сматривалось взаимодействие двух спиральных волн и использовался термоди-
намический подход. Было отмечено, что (в этом подходе) при наличии спираль-
ности нет состояний с отрицательной температурой, как это было получено ранее 
в двумерном случае, однако, происходит перераспределение энергии в сторону 
крупных масштабов по сравнению со случаем нулевой спиральности. В [2] была 
предложена модель, связывающая развитие вихревых образований типа тропиче-
ского циклона с крупномасштабной неустойчивостью в спиральной турбулент-
ности. Подобные идеи на качественном уровне обсуждались в [3]. Отметим рас-
смотрение в [4] триадных взаимодействий спиральных мод с точки зрения воз-
можностей обратного каскада. 

Действительно, турбулентные каскады при наличии спиральности могут быть 
как в форме параллельных каскадов энергии и спиральности в сторону малых 
масштабов с одинаковым наклоном спектра в ”-5/3“, так и спиральный обратный 
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каскад с наклоном ”-7/3“ без диссипации энергии [5]. Подобные типы каскадов 

наблюдаются в ряде случаев в атмосферных и МГД течениях [6] и, в частности в 
мезомасштабной турбулентности в предтайфунных условиях [7].  

Спиральность развивается в турбулентных течениях в присутствии вращения 
сдвигового течения, внешнего магнитного поля [8, 9, 10]. Она является характер-
ным свойством множества атмосферных и техногенных течений [11]. К примеру, 
спиральностью обладают экмановское течение [12, 13], валиковая циркуляция 
[14] и турбулентность в атмосферном пограничном слое [15, 16, 17]. Обратный 
каскад энергии со спиральностью и самоорганизация в трехмерной турбулентно-
сти исследовался в [1, 4]. Численные и лабораторные МГД эксперименты демон-
стрирующие проявления обратного каскада были выполнены в [8, 18, 19]. 

В дополнение к прямым численным исследованиям эффектов спиральности в 
трехмерных турбулентных течениях существует несколько основных подходов в 
том случае, когда уравнения имеют знако-определенный невязкий интеграл дви-
жения. В первой из работ на эту тему крупномасштабные, как предполагалось, 
возникали в ходе развития неустойчивости изотропной неосесимметричной тур-
булентности [20]. Соответствующая теория была основана на квазинормальном 
приближении для статистики поля скоростей. Уравнения, описывающие систему 
были получены для моментов второго порядка в однородной спиральной турбу-
лентности. Рассматривалась эволюция слабых крупномасштабных неоднородных 
возмущений, развивающихся на фоне однородной турбулентности.  

Следует отметить, что гипотезы о квазинормальности пульсаций, включая ги-
потезу (приближение) Миллионщикова, оказываются неприменимыми для тур-
булентных потоков при больших числах Рейнольдса с развитым инерционным 
интервалом при рассмотрении спектров и характеристик перемежаемости только 
в этом диапазоне масштабов. Традиционная проблема в применимости этой ги-
потезы состоит в возможности появления областей с отрицательной энергией, 
которые получались при численных расчетах довольно давно. В используемом 
здесь подходе, как и в [21] гипотеза квазинормальности не приводит к подобным 
трудностям. Это достигается выбором из возможных решений, описывающих 
возбуждение крупномасштабных мод только с положительно определенной 
энергией и удовлетворяющим также хорошо-известному неравенству со спи-
ральностью.  

В другом подходе используется разложение по собственным функциям опера-
тора ротора с коэффициентами для положительных и отрицательных компонент 
спиральности [4, 22]. Подобное представление впервые было рассмотрено 
А.Крайя в 1958 г. (см. [23]). Выделяется 4 разных типа взаимодействий между 
спиральными компонентами разных знаков (если учитывать смену знаков спи-
ральности, то взаимодействий будет 8 [24]). Некоторые из этих взаимодействий 
могут представлять собой процессы обратного каскада энергии, например, взаи-
модействия спиральных мод одного знака. В численных экспериментах в [25] 
было показано, что при ограничении взаимодействиями спиральных мод только 
одного знака возникает обратный каскад энергии подобно тому, который наблю-
дается в двумерной турбулентности. Результаты с внешним параметром, контро-
лирующим смешивание между количеством положительно и отрицательно поля-
ризованных спиральных мод представлены в [26]. 
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Другой широко используемый здесь подход – это каскадные модели турбу-
лентности с комплексной модификацией (модели GOY) [27–29] и уравнения с 
упрощенным взаимодействием только соседних уровней [30]. Подобные модели 
используются для исследования эффектов перемежаемости, аномальных скей-
лингов для высших моментов. В то же время они также описывают спектральные 
распределения энергии и спиральности и соответствующие потоки.   

Во 1-ом разделе подход, предложенный в [20], модифицирован для использо-
вания в Фурье-пространстве. Для замыкания используется гипотеза Миллионщи-
кова, согласно которой моменты четвертого порядка представляются в виде сум-
мы произведений парных моментов. Мы получаем уравнения, которые описыва-
ют крупномасштабную неустойчивость в спиральной турбулентности, рассмот-
ренную ранее в [20, 21]. Значения масштабов для основной турбулентности и 
растущих возмущений были найдены численно и аналитически. Инкремент не-
устойчивости зависит от распределения по масштабам  невозмущенной спираль-
ной турбулентности. 

Похожий сценарий неустойчивости обнаружен и в численном исследовании 
каскадной модели, представленном в 3 секции. Анализируются трехмодовые вза-
имодействия о определены их типы, ответственные за генерацию крупномас-
штабных структур. Предметом основного исследования являются мгновенные и 
усредненные потоки энергии и спиральности. В ранее опубликованном исследо-
вании авторов рассматривались только спектральные распределения, демонстри-
рующие рост крупномасштабной составляющей при наличии шумов на проме-
жуточных масштабах. Далее в 4 секции это явление исследуется анализом трех-
модовых взаимодействий, полученных путем разложения поля скоростей на по-
ложительно и отрицательно определенные по знаку спиральности (здесь мы сле-
дуем подходу, предложенному в [4, 22]). Сами уравнения взаимодействий полу-
чены из уравнений каскадной модели. Определена подсистема, ответственная за 
генерацию крупномасштабных возмущений. В заключении обсуждаются полу-
ченные результаты. 

 
1. Неустойчивость вторых моментов в спиральной турбулентности 

 

Как мы уже упоминали выше, линейная устойчивость парных корреляцион-
ных моментов поля скорости по отношению к слабым неоднородным случайным 
возмущениям исследовалась в [20]. Общее поле скорости ui (x, t) при этом пред-
ставлялось как u = u0 + u1. Здесь u0 представляет собой изначально однородную 
турбулентность, а u1 – малое возмущение турбулентного поля. Основная пере-
менная, используемая для анализа задачи это двухточечные моменты второго по-
рядка  

10 1 0( , ; , ) =< ( , ) ( , ) > .ij i jQ t u t u t    x x x  

Энергия и спиральность будут соответственно  

).,;,(=),,;,(= 1010 tQHtQE ki

p

ipkii xx 






 

Для них была получена система уравнений:  
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1 2= ,  = .E H A H E A     
 
                 

 

Здесь α пропорциональна средней спиральности турбулентности H0 = u0  u0 
и времени релаксации τ* = Ltur / Etur

1/2 (которое оценивается как отношение инте-
грального масштаба турбулентности и среднеквадратичной скорости):  
 

 (1) 

~  – турбулентная вязкость. Правые части системы (1) A1и A2 содержат вклад от 
более высоких порядков теории возмущений. Здесь используется подход, осно-
ванный на диффузионном приближении Орзага [31]: как правило, уравнения для 
парных моментов включают третьи моменты. Четвертые моменты, возникающие 
в уравнении для третьих моментов представляются в соответствии с гипотезой 
Миллионщикова как комбинации произведений парных моментов, в то время как 
производная по времени исключается использованием эффективного времени 
релаксации τ*. 

Как нетрудно видеть, система (1) имеет неустойчивые решения: в спектраль-
ном представлении при k → 0 инкремент неустойчивости имеет вид λ = │α│k. 
Стоит отметить, что неустойчивость происходит на масштабах, больших, чем 
масштабы невозмущенной турбулентности [20]. 

Здесь мы придем к этой неустойчивости, также использую близкую гипотезу 
квазинормальности в Фурье-представлении. Поскольку мы интересуемся поведе-
нием системы на крупных масштабах, то мы пренебрегаем влиянием молекуляр-
ной вязкости. Стартуя от спектральных функций  

1 1( , ) ( , ) = ( , ) ( ),  ( , ) = ( , ),i j ij ij jiu t u t F t F t F t   k k k k k k k  

применяя соотношения вида 
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  и разлагая 

моменты четвертого порядка на произведения парных моментов, мы получаем 
уравнений для второй производной спектральной функции Fij:  
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Правая часть первого уравнения (2) содержит члены Tij (k), Tji (−k), пропорцио-
нальные Fpj (k) и Fpi (−k), которые могут вести к экспоненциальной неустойчиво-
сти, описанной выше. 

Система уравнений (2) имеет тот же порядок сложности, как и начальное 
Фурье-представление. Рассмотрим влияние на крупномасштабную турбулент-
ность с волновыми числами k мелкомасштабных возмущений, расположенных в 
сферическом слое Q0 − ΔQ < q < Q0 + ΔQ. Соответственно, q: Q0, а k = Q0 (рис. 1). 
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Здесь мы разделяем по масштабам внешнюю мелкомасштабную турбулентность 
с волновыми числами Q0 от возможно сгенерированной в ходе развития неустой-
чивости турбулентности с волновыми числами k. Для учета взаимодействий 
между растущими возмущениями с волновыми числами k нам необходимо рас-
смотреть интегрирование произведений вида Tij (k), Tji (−k) в области q < k0; k. 
Соответственные интегралы представляются как  

.=

0<0

qqq ddd
kqQq

  


 

Первый член в правой части (2) Rij (k) пропорционален квадрату волнового числа 
k2 и содержит интеграл от квадрата мелкомасштабного спектра Fmp (q)Fns (−q), 

0q Q . Его действие аналогично внешней силе и не ведет к неустойчивости. 
Решение уравнения (2) в случае спиральной турбулентности может быть 

представлено в виде: 
).,(),()(=),( tkHktkFtF lijlijij  kk                               (3) 

 

Представляя q = Q − k запишем Δmps (q) в (2) для q : Q : Q0, k = Q0 как: 
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Функция Δmps (q)Fns (q + k) в области интегрирования q < k0; k записывается как:  
( )

( ) ( ) .ns
mps ns

F
F q

k




 
   

k
q k  

Нам необходимо провести интегрирование по угловым переменным Q = Qcos(θ), 
Qsin(θ)sin(φ), Qsin(θ)cos(φ), где 0 < θ < π,0 < φ < 2π, и выполнить похожую про-
цедуру для q. Члены с нечетными степенями Qα и qα обращаются в 0 после инте-
грирования.  

Для величин F(k, t), H(k, t) мы получаем:  
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        (4) 

где постоянная I0 пропорциональна интегралу dqq
kq

4

0
 

, а постоянная C0 возни-

кает из первого члена Rij (k) в правой части (2) и пропорциональна интегралам 
Q2F2 (Q) и Q4H2 (Q) по переменной Q : Q0 (здесь входят квадраты F и H, в отли-
чие от их первых степеней в f и g в (4)). 
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Дробные коэффициенты в (4) возникли после интегрирования по угловым 

переменным. Точные значения коэффициентов в I0, C0 не важны для зависимо-
стей от размерных параметров f, g. Величины f и g задают внешние мелкомас-
штабные воздействия. При этом, 5f/2 является энергией внешней турбулентности  

,=,
2

5
=)(4==)(

2

1
= 2 QQQ QfdQQQFdFE iiext          (5) 

в то время как величина g не является спиральностью, которая имеет вид: 
.)(8=)(= 4

0 dQQQHdFQH jilijl   QQ  

Поскольку слой интегрирования узкий: 000 ,<< QQQQQQQ  , то 
мы получаем соотношение между спиральностью и параметром g в (4):  

)./(310 2
00 QHg   (6) 

Поскольку, спиральная турбулентность при всех k удовлетворяет условию 

),(|<)(|0,>),( kFkHktkF               (7) 

то мы получаем: 
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где предполагается интеграл dQ
QQ

...
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. При k = Q0 из (8) получим 

1.
||


f

kg
 (9) 

 

Рассмотрим три упрощенные модели, следующие из (4). 
Случай (A). Оставляются только линейные по F, H члены в (4). Для C0 = 0, 

соответствующего Rij (k) = 0 in (2), мы получим уравнения  
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Рассматривая экспоненциально растущие F, H: exp(λt), Re[λ] > 0, мы получаем 
выражение для инкремента:  

.
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1/2
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                              (11) 

Последнее приближение справедливо при условии (9). Как видно из (11), инкре-

мент роста крупномасштабных возмущений пропорционален 
1/2

||

f

gk
. B терминах 

параметров H0 и E: f имеет вид:  
 

                                           (12) 
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Рис. 1. Размещение волновых чисел и схематическое представление функций F0 (13)  

и 1/21/2
0 )( ci kkkq 

 (24) для решений (B) и (C) 

 
Полученное выражение оказывается близким по форме α в (1), если Etur и Ltur 

идентифицировать как E: f и Q0
−1, соответственно, и учесть также, что генериру-

емый и генерирующий масштабы заранее разнесены − множитель 
0Q

k
. 

Однако, (11) не может рассматриваться как решение для спектральных функ-
ций F и H, поскольку спектр энергии F(k)k2 не может быть отрицательным. В то 
время F и H оказываются осциллирующими, что следует из второй формулы в (11). 

Следовательно, нам нужно найти решения (4) , удовлетворяющие (7). Подоб-
ные решения могут быть найдены, если мы извлечем стационарные решения для 
F и H из (4) и проанализируем их устойчивость. 

Случай (B). Нелинейная модель. Как и в предыдущем случае (А) мы полагаем 
C0 = 0 и пренебрегаем членом gk4 H в (4) (что справедливо для (9)). Вместе с вол-
новым числом k0, определяющим I0 в (4), вводится волновое число kc, kc > k0 (рис. 1). 

Для получения стационарных решений (4) необходимо обратить выражения в 
квадратных скобках в 0 при k < kc ((B) рис. 1). Решение с F > 0 будет  

2 25 22 2

0 0
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( ) = ,  ( ) = .
7 4
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fk k gk kk k
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         (13) 

При k → kc, условие kc│H0│< F0 сводится к  

1,<
||

f

kg c  (14) 

которое справедливо для │g│< f/Q0 и kc = Q0. 
Решение (13) дает Es при k < kc. Если мы примем, что основной внешний при-

ток энергии Eext происходит в слое Q0 − ΔQ < q < Q0 + ΔQ, то энергия из решения 
(13) должна быть по меньшей мере меньше, чем энергия Eext (5) в этом диапазоне 
волновых чисел (Ec < Eext). Ограничиваясь волновым числом ks , ks < kc ((B) на 
рис. 1), с соответствующей энергией  

,)(4= 2
0 dkkkFE ck

sk
s   

мы получим условие Ec < Eext для ks в переменных sx , )(exp= s

s

c x
k

k
 с xs → 0:  
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Решение (13) находится на масштабах ks < k < kc ((B) на рис. 1): в x-перемен-

ных )(exp= x
k

kc  − при 0 < x < xs. Если k0 < kc, то это значит x = 1 и, следова-

тельно энергия Eс представляет собой шум по сравнению с основной внешней 
энергией Eext, Ec = Eext. 

Решения (4) рассматриваются в виде F = F0 + F', H = H0 + H'. Перейдя к пере-
менной x в  
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мы получим уравнения  
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В (16),(17)  

2 1/2= ,  = ( ) .c
c

gk
fk t

f
   (18) 

При x → 0, т.е. при k → kc, когда 0 → x, ψ0 → x, линейные члены в (17) дают 
экспоненциально растущее решение  

),(exp=),(exp=  
hf AxAx                              (19) 

где 
2 2 2

2 2 1/4
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                          (20) 

Af и Ah связаны друг с другом как  

,
1)1/(1

1
=

1/2 fh A
C

A
 

 

представляют собой малые начальные возмущения. 
Малый параметр ε в (16), (18) определяет относительную роль внешней спи-

ральности при волновых числах k < kc = Q0. В соответствии с (9) │ε│= 1. При  
Cα > 1, возмущения растут экспоненциально:  

.
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=
1/2

2

 C
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Рис. 2. a). Функция Ф в решении 17) при τ = 0.7, ε = 0.2, Сα = 1.1; 1.5; 2.0; 10.0;  

b). Функция ϕ стационарного решения (23) для = 5.0c

i

k

k
 

 
Решение для спиральности Ψ с амплитудой Ah, представленное в (19), суще-

ствует, если Cα > 1, что также определяет и существование положительных зна-
чений для λ. 

Асимптотическое решение (17) при x → 0 обеспечивает выше указанное усло-
вие малости энергии крупномасштабных возмущений Ec = Eext. Произвольность 
постоянной Cα > 1 в (19), (20) отражает тот факт, что мы используем только 
условие регулярности при k → kc (x → 0). Величина (или порядок) Cα (определя-
ется формой решения при x → 0. Вследствие экспоненциональной зависимости 
от времени решение Ф(x, τ) в точке x имеет вид (из (19), (20))  

)).
1

(ln)(1|(|exp=),( 21/411/2

x
CCCAx f      

Отсюда, время τ = τx при котором Ф(x, τ) = Af определяется как  
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C

C
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Функция от Cα в скобках имеет минимум при Cα = 1.5, т.е. возмущения для  
Ф(x, τ) имеют максимальный рост при Cα = 1.5 с учетом вида Ф(x, τ) при x → 0. 

Асимптотическое решение при 1x  было представлено в [21]. Численное 
решение (17) при С ≡ Cα = 1.1; 1.5; 2.0; 10.0 в момент времени τ = 0.7 показано на 
рис. 2a. Видно, что амплитуды при Cα : 1.1÷2 при х → 0 существенно больше чем 
для Cα : 10. 

Случай (C). Полная модель (4) (с C0 > 0). Для ее исследования мы введем 
волновое число ki and и безразмерные функции ϕ(k, t), ψ(k, t):  

.=,=,= 00
2

002 
f

C

f

g
H

f

C
F

f

IC
ki  (22) 



1.6. Явления обратного каскада в турбулентности со спиральностью 

93 

 
Также введем безразмерное время τ, масштаб q и параметр ε  
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Уравнения принимают вид 
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Решение системы (23) ищется в форме ряда по k → kc, где kc крупномасштаб-
ное волновое число для k > kc ((C) на рис. 1):  
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Члены q0, q1, α в (24) представляют стационарное решение (23) при 

0


i

c

k

kk
 (того же типа, что и (13)). При  функция ϕ имеет асимптотику 

ϕ → 1. Численное решение (23) для ϕ представлено на рис. 2b вместе с нулевым 

приближением 
1/2

0 
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q  (пунктирная прямая линия на рис. 2b). С этим при-

ближением, обеспечивающим обсуждаемое ранее условие малых шумов Es = Eext 
и, введя верхнюю границу по волновым числам ks ((C) на рис. 1), как и в (15) мы 
получим  
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что дает условие на ks: 
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Члены, содержащие A(τ), B(τ) в (24) описывают неустойчивые возмущения,  
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             (25) 

Для экспоненциального роста : eλτ и ε = 1 в (25) следует 
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Зависимость от ε в (26) соответствует (21). Возмущения в (19),(25) растут экс-
поненциально: используя (23) для τ, ε в (26), выпишем  
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Отсюда следует, что инкремент Λ, определяемый использование (6) как  
 

 
 

имеет тот же вид как и в (1) с другим множителем, зависящим от формы решений 
в (17), (23). Здесь kc – это волновое число экспоненциально растущего крупно-
масштабного возмущения. 

В окрестности kc, k < kc, функции в (13) могут быть разложены по степеням of 

)(1
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k
  с главным членом  
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Для решений (22),(24) при k → kc  
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       (29) 

 

Выражения в (28) для Fc и Hc могут быть рассмотрены, как определяющие 
граничное волновое число kc (ниже которого возникают нефизические значения 
энергии Fc > 0) и амплитуды Hc в терминах данной амплитуды Fc,  

.=,=

1/2

0

f

gF
H

f

IF
k c

c
c

c 







 

Соответствующее граничное значения kc для (29) будет 

,
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i

c
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k  

где ki определяется (22). 
Эти соотношения показывают, что амплитуда энергии Fc основной (невозму-

щенной) турбулентности определяет и масштаб : 1/kc возникающих неустойчи-
вых крупномасштабных мод.  

Выражения (13), (16), (24) показывают нам путь построения решений, удовле-
творяющих (7) для турбулентного потока со спиральностью, ведущих к реализа-
ции сценария крупномасштабной неустойчивости, описанной в [20],[21] и в 
начале данного раздела. Турбулентность определяется в (13), (16), (24). Интегра-
лы f и g в (4) описывают мелкомасштабные внешние источники крупномасштаб-
ной неустойчивости. 
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3. Каскадные модели с интегралами энергии и спиральности 

 

Результаты, представленные ниже основаны на каскадной модели, имеющей 
интеграл спиральности в форме близкой к соответствующему интегралу в урав-
нениях Навье-Стокса. Он определяется как разность двух положительно опреде-
ленных квадратичных форм (некоторые результаты были представлены ранее в 
[21]). В другом виде рассмотренные ниже уравнения были описаны в [32] для си-
стемы с общим вращением (анизотропный случай) 

Рассмотрение далее ведем в компенсированных безразмерных переменных в 
Фурье-пространстве для амплитуд поля скорости на сферических слоях с волно-
выми числами kj. Волновое число j-ого каскада будет kj = qj, а q = 2 коэффициент 
фрагментации масштаба. Положительные и отрицательные компоненты спи-
ральности скоростей uj

± пропорциональны q−j/3 {yj, zj} (Закон ”-5/3“ для спектра 
энергии соответствует случаю  ~ const, где yj, zj положительные и от-
рицательные спиральные моды соответственно; все они являются комплексны-
ми). Уравнения динамики имеют вид:  
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где блоки }),{ zym
jB  соответствуют 4 типам взаимодействий, а именно,  
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Здесь коэффициенты βj обеспечивают сохранение интегралов энергии и спираль-
ности при отсутствии вязкой диссипации (R−1 = 0) и нулевых внешних сил fj, gj:  
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Коэффициенты β3, β4, β9, β10 произвольные, так что взаимодействия блоков Bj
m 

независимы друг от друга. Значения этих коэффициентов принимаются далее 
равными 0 или 1. 

При числе Рейнольдса R = 108 количество каскадов в численных эксперимен-
тах составляет N = 20. Внешние силы задаются в виде fj = ajFjrj,j = bjFjrj, где rj 
случайные переменные, однородно распределенные в интервале [−1,1]. Относи-
тельную роль играет внешнее возбуждение действительной и мнимой частей по-
ложительной спиральной компоненты jy  в (30), (31), которые выбираются как 

Re(aj) = 0.1 и Im(aj) = −1.0. Отрицательная компонента спиральности jz  возбуж-
дается схожим образом. 

Если bj = 0, то внешние силы возбуждают только одну ( jy ), в то время как 

( jz ) генерируется нелинеййными взаимодействиями. Это обеспечивает приток 
положительной спиральности. Если обе компоненты возбуждаются одинаковыми 
внешними силами (aj = bj, Re(aj) = 0.05, Im(aj) = −0.5)), то спиральность в этом 
случае в среднем равна 0. Амплитуды внешних сил Fj задаются тремя способами: 

(I) Fj = 1.0 на j = 2,3 (т.е. возмущение крупных масштабах на ярусах 2,3) и Fj = 
0 на остальных ярусах. 

(II) Fj = 1.0 или Fj = 2.0 на j = 10,11 (узко-спектральное мелкомасштабное воз-
мущение на ярусах 10,11) и Fj = 0 на остальных ярусах. 

(III) Fj = 1.0 или Fj = 2.0 на j = 10,11; Fj = 0.05 для j = 2÷9 (крупномасштабный 
шум и узко-спектральное возмущение); и Fj = 0 на остальных ярусах. 

Во всех вариантах задания внешнего воздействия использовались силы с при-
током спиральности или его отсутствием.  

Взаимодействие различных блоков Bm в (30), (31) дают отличающиеся сцена-
рии развития каскада энергии между ярусами. Рассмотрим далее динамику три-
плетов, вовлеченных в Bm. 

В первом блоке B1, при задании │zj│ в начальный момент времени, мы имеем 
уравнения трехмодового взаимодействия  
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Поскольку β1β2 < 0, то происходит экспоненциальный рост zj+1 и yj+2, т.е. этот 
блок реализует прямой каскад от яруса j к j+1, j + 2 (рис. 3a). 

 

  

  
 

Рис. 3. Прямые и обратные каскады в трехмодовых взаимодействиях каскадной модели 
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Похожая ситуация имеет место для блока В4 (рис. 3b):  
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Поскольку β10β11 < 0, то zj+1 и yj+2 растут экспоненциально при q > 1. 
Другая ситуация возникает для блоков B2 и B3. Для B2 при задании в началь-

ный момент времени │zj+1│, мы получаем  
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Поскольку β4β6 < 0, то yj и zj+2 растут экспоненциально, т.е. мода j + 1 возбуждает 
крупномасштабный ярус j, наряду с j + 2. В этом случае происходят и прямые и 
обратные каскады (fig. 3в). 

Аналогично, для B3,  
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Поскольку β7β9 < 0 то возбуждаются моды yj и yj+2 (рис. 3г). 
Поскольку уравнения (30), (31) симметричны по отношению к замене y ↔ z, 

то имеются также и взаимодействия с учетом этих замен. 
Во взаимодействиях с блоками B1, B4 (рис. 2а, 2б) мелкомасштабные моды  

j + 1, j + 2 неустойчивы относительно более крупномасштабных yj, zj: здесь гене-
рируется прямой каскад энергии. Во взаимодействиях с блоками B2, B3 (рис. 2в, 
2г) возникают как прямой, так и обратный каскады. Однако имеется существен-
ное отличие взаимодействий в блоках B1, B2, B4 от взаимодействий в блоке B3.  
В первых трех происходит перемешивание спиральных мод разных знаков yj и zj. 
При этом обратный каскад в блоке B2 zj+1 → yj подавляется прямым каскадом по 
блоку B4 (yj → zj+1, yj → zj+2). Поэтому для существования обратного каскада энер-
гии в смешанных спиральных взаимодействиях необходим достаточно высокий 
уровень шумов в модах, чтобы неустойчивости успевали сгенерировать значи-
тельную величину моды yj при взаимодействиях по блоку B2, которая не успевала 
бы "рассосаться" в результате взаимодействий по блоку B4. 

Взаимодействия в блоке B3 не перемешивают знаки спиральных мод (имеются 
также взаимодействия, аналогичные B3, с заменой y ↔ z. Поэтому по B3 суще-
ствуют прямой и обратный каскады энергии, причем обратный каскад может 
быть более развит из-за уменьшенного действия вязкости на крупных масштабах. 
Соответствующие процессы имеют место в каскадной системе с двумя положи-
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тельно определенными интегралами движения, которая моделирует двумерную 
турбулентность [27], [33], [34]). Уравнения такой модели близки к взаимодей-
ствиям в блоке B3, если в (30), (31) оставить только этот блок. 

Далее все эти выводы рассмотрены на основе численных экспериментов.  
С учетом описанных различий взаимодействий во всех блоках рассматриваются 
случаи (см. таблицу 1): 
 

Таблица 1. Конфигурации и внешние силы в численных экспериментах 
 

N Конфигурации Ярусы воздействий 

 1111 1001 0110 j = 2,3 j = 2÷9 j = 10,11  
1       F = 1(+)          
2               F = 1(+)  
3           F = 0.05(+)  F = 1(+)  
4               F = 1(+)  
5           F = 0.05(0)  F = 1(+)  
6           F = 0.05(0)      
7           F = 0.05(+)  F = 1(+)  
8               F = 2(+)  
9           F = 0.05(+)      

10           F = 0.05(+)  F = 2(+)  

 
(а) в уравнения входят все блоки с одинаковыми весами, т.е. β3 = β4 = β9 = β10 = 1, 

в краткой записи {1111}; 
(б) в уравнения входят только блоки B1, B4, т.е. β3 = 1, β4 = 0, β9 = 0, β10 = 1, в 

краткой записи {1001}; 
(в) в уравнения входят только блоки B2, B3, т.е. β3 = 0, β4 = 1, β9 = 1, β10 = 0, в 

краткой записи {0110} 
В таблице 1 для ряда экспериментов также указаны способы задания внешне-

го силового воздействия для указанных выше случаев при выбранных конфигу-
рациях систем. 

В случае 1) при j = 2, 3 – силы Fj = 1(+), знак (+) указывает на наличие притока 
спиральности от действия сил на ярусы 2 и 3 (в этом случае Re(aj) = 0.1, Im(aj) = 
−1.0, bj = 0, j = 2, 3. 

Так же для случая 2): при j = 10, 11 – силы Fj = 1(+) с соответствующим зада-
нием коэффициентов aj, bj на ярусах j = 10, 11. 

В случае 3) заданы силы Fj = 1(+)на ярусах j = 10, 11, и кроме того, Fj = 0.05(+) 
или Fj = 0.05(0) с соответствующими коэффициентами aj, bj на всех ярусах j = 2 − 9, 
где обозначение (0) указывает на нулевой приток спиральности от внешних сил 
на ярусах j = 2 − 9. 

Во всех вариантах внешнего воздействия использовались силы, как с потоком 
спиральности, так и без. Если внешние силы действуют только на крупные мас-
штабы, то система (30), (31) должна формировать на малых масштабах колмого-
ровское распределение энергии по масштабам (спектр ”-5/3“) и аналогичный 
спектр для спиральности. 

На рис. 3а представлены энергии Ej (см. (32)) ярусов для конфигураций 
{1111}, {1001}, {0110} при крупномасштабном j = 2, 3 внешнем воздействии. 
Спектры соответствуют закону  "-5/3" (прямая сплошная линия; количество ярусов  
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Рис. 4. (a) Энергии Ej ярусов для конфигураций {1111}, {1001} и {0110} при крупномасштаб-
ном возбуждении на j = 2, 3 (таблица, эксперимент 1); (б) спиральность Hj для {1111}, {1001}  

 
j ~ ln(k); по этой причине рис. 4а приведен в билогарифмической шкале (logE, 
logk)). Однако обращает на себя внимание отличие для спектра конфигурации 
{0110} (блоки B2, B3), для взаимодействий в которой может иметь место обрат-
ный каскад, что дает увеличение энергии в крупномасштабной части спектра 
(рис. 4а, треугольники). Дополнительно на рис. 4б представляет собой распреде-
ление спиральности (см. (32)) {1111}, {1001}. Кривые на рис. 4б хорошо согла-
суются со степенным законом ”-5/3“ в крупномасштабной части. 

 

  
 

Рис. 5. (a) Потоки энергии fEj и (б) спиральности fHj для конфигураций {1111}, {1001}  
и {0110} при крупномасштабном возбуждении на j = 2,3 (таблица, эксперимент 1) 

 
На рис. 5а, рис. 5б показаны потоки энергии и спиральности, вычисляемые ис-

ходя из соотношений (без внешних сил и вязкости)  
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 для крупномасштабного j = 2, 3 внешнего воздействия. Для 
потоков имеются интервалы их постоянных значений, хотя особенности взаимо-
действий в конфигурации {0110} (блоки B2, B3) и здесь проявляются, демонстри-
руя уменьшенные потоки энергии и спиральности. Это следствие обсуждаемых 
свойств взаимодействий в блоках B2, B3, которые дают возможности для обрат-
ных каскадов энергии и спиральности. Следующее свойство, которому способ-
ствуют наблюдаемые явления – это невыраженность инерционного интервала.  
 

    
 

Рис. 6. Энергии ярусов Ej (a) {1001} и (b) {0110} в случае мелкомасштабного возбуждения на  
j = 10, 11 (F = 1) без внешнего шума на j = 2 – 9 (черные квадраты) (таблица, эксперимент 2)  

и с внешним шумом на ярусах j = 2 – 9 (контурные квадраты, таблица, эксперимент 3) 

 
Рис. 6 представляет результаты (для взаимодействий {1001}, {0110}), в слу-

чае, если внешнее возмущение действует в мелкомасштабных ярусах j = 10, 11  
(F = 1), но нет внешних шумов на модах j = 2 – 9, F = 0 (энергии на рис. 5а, 5б, 
черные прямоугольники). В этом случае крупномасштабные энергии мод не пре-
вышают внешне генерируемые энергии на ярусах j = 10,11. При включении сла-
бых шумов (F = 0.05) на ярусах j = 2 – 9 крупномасштабные энергии увеличива-
ются в несколько раз (светлые прямоугольники) и значительно превышают энер-
гии на ярусах j = 10,11. 

Возникает вопрос, какая доля энергии в крупномасштабной области генери-
руется внешним возбуждение, производимым на ярусах j = 10,11. Результаты, 
представленные на рис. 4–6 соответствуют случаю, когда внешние силы генери-
руют притоки спиральности (положительной по знаку) в ярусах j = 2 – 9, j = 10,11 
(знаки (+) в таблице и на легендах к рисункам). Имеет ли значение для крупно-
масштабной генерации энергии этот приток спиральности или его отсутствие? 

Рисунок 7 показывает результаты в случае, когда основное внешнее возбужде-
ние спиральности F = 1.0 происходит на малых масштабах (ярусы 10, 11) и рост 
крупномасштабных мод зависит от внешних шумов на промежуточных масштабах. 
Основная цель рис. 7 продемонстрировать рост энергии на крупных масштабах 
(ярусы 2–4) при мелкомасштабной накачке, вызывающей обратный поток энергии. 
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Рис. 7. Энергии Ej ярусов каскада для конфигурации {1111} при внешнем возмущении в мел-
комасштабных ярусах j = 10,11 (F = 1) (черные квадраты) и без внешних шумов на модах  
j = 2 – 9 (таблица, эксперимент 4); с внешними неспиральными шумами на модах j = 2 – 9 

(светлые квадраты) (таблица, эксперимент 5); с внешними неспиральными шумами на модах  
j = 2 – 9, но без возмущений в мелкомасштабных ярусах j = 10,11 (F = 0) (треугольники) (таб-
лица, эксперимент 6); с внешними возмущениями в мелкомасштабных ярусах j = 10,11 (F = 1) 
и внешними спиральными шумами на модах j = 2 – 9 (окружности) (таблица, эксперимент 7) 

 
На рис. 7 для ln Ej показаны результаты для расчетов c с отсутствием внешних 

шумов на ярусах j = 2 – 9. Сплошными квадратами обозначены величины Ej при 
отсутствии внешних шумов на ярусах j = 2 – 9. Возбуждения на j = 10,11 не дают 
генерации крупномасштабных мод с энергией выше возмущений на j = 10,11. Ес-
ли внести шумы (без спиральности) на ярусах j = 2 – 9 (F = 0.05), но убрать воз-
мущения на j = 10,11 (F = 0), то уровень крупномасштабной энергии увеличится 
(треугольники на рис. 7). Это та доля, которую дают крупномасштабные шумы 
внешних сил. Если к шумам (без спиральности) на ярусах j = 2 – 9 внести возму-
щения на j = 10,11 (F = 1), то энергии Ej при j < 10 станут еще больше (светлые 
квадраты на рис. 7). Это та доля, которую дают возмущения F = 1 при j = 10,11. 
Наконец, если шумы при j = 2 – 9 (F = 0.05) дают приток спиральности (положи-
тельный) к модам на ярусах j = 2 – 9 и имеется возбуждение при j = 10,11 (F = 1) 
с таким же притоком спиральности, то уровень энергий Ej при j < 10 станет еще 
выше (окружности на рис. 7). Эффекты, связанные с распределенными по спек-
тру источниками спиральности, докладывались также в [30]. 

Следует отметить, что шумы, вызванные внешним возбуждением на ярусах  
j = 2 – 9 генерируют средний поток энергии между ярусами j = 2 – 9, что проде-
монстрировано на рис. 8 (контуры квадратов). Средний поток для F ≠ 0 положи-
телен, то есть направлен из крупных в мелкие масштабы. Отрицательный (обрат-
ный) поток энергии возникает только в случае взаимодействий блока B3. Это со-
ответствует рис. 2в в [26], где обратный поток энергии существует только при 
параметре α = 1.0, который дает уравнение из работы [25]. 

Другими словами, несмотря на положительный знак потока энергии, суще-
ствует  и  генерация  крупных  масштабов.  Происхождение  крупномасштабных  
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Рис. 8. Потоки энергии fEj между ярусами j = 2 – 20 для конфигурации {1001} при наличии и 
отсутствии внешних шумов на ярусах j = 2 – 9 (контурные и черные квадраты соответственно) 

 

   
 

Рис. 9. Гистограммы (fE2−8, E2−8) для конфигурации {1111} при а) F2−9 = 0, F10 = 2; б) F2−9 = 
0.05, F10 = 0; в) F2−9 = 0.05, F10 = 2 

 
возмущений как результат действия шумов на ярусах j = 2 – 9 представляет спе-
циальный предмет исследования в свете того факта, что средний поток энергии 
по этим ярусам направлен в сторону мелких масштабов.  

Рисунки 9 и 10 показывают мгновенные значения энергии E2−8, усредненной 
по ярусам 2 ≤ j ≤ 8 в зависимости от усредненных по 2 ≤ j ≤ 8 крупномасштабных 
потоков энергии fE2−8 (гистограмма fE2−8, E2−8) для случаев: а) F2−9 = 0, F10 = 2;  
б) F2−9 = 0.05, F10 = 0; в) F2−9 = 0.05, F10 = 2 и конфигурации {1111} – рис. 9 и 
{0110} – рис. 10. 

а) Рисунки 9a и 10a. Распределение потока энергии fE2−8 практически симмет-
рично в случае отсутствия шумов на крупных масштабах F2−9 = 0. Это соответст- 
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Рис. 10. Гистограммы (fE2−8, E2−8) для конфигурации {0110} при а) F2−9 = 0, F10 = 2; б) F2−9 = 
0.05, F10 = 0; в) F2−9 = 0.05, F10 = 2 

 
вует среднему нулевому потоку энергии при 2 ≤ j ≤ 10 (см. рис. 8 – черные квад-
раты). 

б) Рисунки 9б и 10б. Есть внешние шумы F2−9 = 0.05, но в то же время нет уз-
коспектрального мелкомасштабного возбуждения на ярусах 10,11, F10 = 0. В этом 
случае есть приток энергии в крупные. Значения E2−8 возрастают по сравнению с 
рис. 9а, 10а. Следует заметить, что распределение потока энергии that fE2−8 ста-
новится асимметричным в конфигурации {1111}. У нас есть положительный по-
ток энергии в малые масштабы, возрастающий с ростом E2−8 (рис. 9б). Это по-
следствие преимущественного влияния процессов прямого каскада для блоков 
B1, B4, как показано на рис. 3а, 3б. Распределение fE2−8 становится почти симмет-
ричным относительно оси fE = 0 в случае обрезания этих взаимодействий – кон-
фигурация {0110}) (рис. 10б). 

в) Рисунки 9в и 10в. В случае добавления узкоспектрального мелкомасштаб-
ного возмущения на ярусах 10,11, F10 = 2, распределение fE2−8 возрастает, осо-
бенно с ростом E2−8 как в сторону положительных значений потока энергии fE2−8, 
так и в сторону отрицательных значений. 

Другими словами, существуют периоды, во время которых происходят значи-
тельные обратные потоки энергии, дающие соответственный рост энергии E2−8. 
Для конфигурации {1111} асимметрия распределения fE2−8 возрастает с ростом 
E2−8. Это указывает на то, что большие значения энергии E2−8 обеспечивают до-
минирование прямого потока энергии в данном случае. Распределение fE2−8 по-
чти симметрично для конфигурации {0110} (рис. 10в). Это дает существенное 
возрастание энергии E2−8 по сравнению с соответствующими значениями в 
{1111} (рис. 9в) (ослабление прямого каскада). 

Во всех расчетах, в которых F = 1, 2; j = 10, 11, величины энергий Ej вниз по 
спектру, j > 10, практически не меняются, то есть имеет место именно крупно-
масштабная генерация энергии  (обратный каскад).  В то же время  спиральности  
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Рис. 11 (а) Спиральность Hj при тех же параметрах что и на рис. 7 и (б) потоки спиральности 
fHj для конфигурации {1111} с и без внешних шумов на ярусах j = 2 – 9 

 
во всех расчетах показывают обратное поведение: каскад спиральности осу-
ществляется только в мелких масштабах. На рис. 11а для тех же внешних пара-
метров, что и для рис. 7, показана спиральность Hj, причем ее значения при j > 10 
полностью зависят от внешней накачки при j = 10,11 (F = 1). И если этой накачки 
нет (треугольники на рис. 11а), то и Hj → 0. Небольшой рост спиральности при j 
< 10 имеет место только при внешнем притоке спиральности для F = 0.05, j = 2 – 
9. Это же показывает рис. 11б для потоков спиральности fHj: внешнее возбужде-
ние при j = 2 – 9 не дает существенных отличий от почти нулевой величины по-
токов fHj, j < 10 (можно сравнить рис. 11б с аналогичным рис. 8 для потоков 
энергии). Такая динамика энергии и спиральности аналогична для двумерной 
турбулентности с соответствующими потоками энстрофии вниз по спектру и 
энергии - вверх, от масштаба внешней накачки, с существенным отличием, что в 
системе (30),(31) потоки энергии имеют место как вниз по спектру от масштаба j 
= 10,11 действия возмущений F = 1, так и вверх по спектру - в диапазоне дей-
ствия внешних шумов при j = 2 – 9 (рис. 8, 11б). 

Таким образом, результаты рис. 6, 7, 9, 10 показывают, что передача энергии 
от возмущений мелких масштабов к более крупным возможна при наличии сла-
бого внешнего силового воздействия на поле скорости с этими масштабами 
(внешне генерируемые шумы). Рассмотренная в этом параграфе динамика в три-
плетах, входящих в различные блоки Bm каскадной модели, выделяет взаимодей-
ствия, которые определяют каскад энергии к крупным масштабам. При этом эф-
фект усиливается, если возмущения мелких масштабов и шумов осуществляют 
знакоопределенный приток спиральности. В этом случае одна из знакоопределен-
ных компонент интеграла спиральности становится малой, интеграл спиральности 
имеет тенденцию к знакоопределенности, что приводит к динамике, близкой к 
двумерной, с соответствующей возможности реализации обратного каскада энер-
гии. Соответствующая процедура может быть проведена и для Фурье-уравнений 
гидродинамики при заданной внешним образом несимметрии спиральных мод, 
входящих в уравнения. Такое рассмотрение для взаимодействий амплитуд поля 
скорости с волновыми числами k и k / 2 приведено в следующем параграфе. 
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4. Взаимодействия триад в спиральных течениях 

 

Уравнения Навье-Стокса в Фурье-пространстве представлены через собствен-
ные функции оператора ротора ([24], [22])  
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с интегралами энергии и спиральности  
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Как приближение, далее величиной   в *a  в правых частях этих уравнений 
пренебрегаем, так что остаются только интегралы по   от коэффициентов взаи-
модействия. Дифференцируя второе уравнение по времени и используя первое из 
выписанных уравнений, учитывая |||| k , можно получить  
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Система (35) описывает генерацию волны с волновым числом k заданной вол-
ной с числом k / 2. Действительная величина μ2 в (10) состоит из различных инте-
гралов по η при | | | |k =  с коэффициентами взаимодействия C из (7). Неустой-
чивые решения уравнений (35) существуют, если отношения амплитуд r1 / r2 или 
r2 / r1 превышают пороговые значения П, зависящие от разностей фаз ϕ − ψ,  

.3,1
3

)(cos
1

3

|)(cos|
=,>,>

1/22

1

2

2

1 






 






r

r

r

r
    (36) 

Эти уравнения описывают следующее. Зададим спиральные моды a±1 (−k/2). 
Если отношение их амплитуд больше порога П, т.е. задано состояние с ненуле-

вой спиральностью (положительной при 1

2

>
r

r
  и отрицательной при 2

1

>
r

r
 ) с 

волновым числом k/2, то генерируются более мелкомасштабные моды a±1 (k). 
Это прямой каскад энергии. 

Но моды a±1 (k) взаимодействуют с модами a±1 (−k/2), что влияет на их дина-
мику. Учитывая |||| k  приближенно также имеем уравнения генерации вол-
ны as (−k/2) заданной более мелкомасштабной as (k):  
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При постоянных Cp, q инкремент λ в a: exp(λt) входит в уравнение  
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Здесь 


dI 2

||||

)(= 
k

. 

В (38) для различных коэффициентов имеются для a±1 (−k/2) как возрастаю-
щие, так и затухающие решения. Однако если в (37) оставить спиральные моды 
только одного знака, a1

*(k) или a−1
*(k), то в (38) всегда имеются решения  

с Re(λ) > 0. Это следует из того, что если s = 1, то для p = −1, q = −1 коэффициент 
(1)
1, 1 = 0C  , как следует из уравнения (17). Аналогично ( 1)

1,1 = 0C  . Поэтому поло-

жив в (13) 0=)(1 k
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Если A > 0, то очевидно Re(λ) > 0. Если же A < 0, то имеет место неравенство  
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которое перепишется в очевидной форме  
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Поэтому подкоренное выражение в формуле для λ2 отрицательно (A2 < 4B2), 
что и для A < 0 приводит к неустойчивости с Re(λ) > 0 (осцилляционной). Анало-
гичный вывод справедлив, если в (13) имеются только спирально-отрицательные 
моды. 

Таким образом, снятие симметрии положительных и отрицательных спираль-
ных мод для рассмотренных выделенных из Фурье-уравнений гидродинамики 
взаимодействий может приводить к экспоненциальному росту возмущений как в 
прямой, так и обратной по каскаду передаче энергии от внешне возбуждаемого 
масштаба. Этот вывод аналогичен полученному выше для выделенных взаимо-
действий в каскадной модели. 

 
Заключение 

 

Отправной точкой в данном исследовании при рассмотрении генерации круп-
номасштабных возмущений в поле скорости можно считать статью [25], в кото-
рой искусственно из Фурье-уравнений гидродинамики выбраны взаимодействия 
спиральных мод одного знака, что дает знакоопределенный интеграл спирально-
сти и аналогичный двумерному обратный каскад энергии. 

Здесь мы использовали три разных подхода при моделировании каскадов 
энергии и спиральности в трехмерной турбулентности. В первом, восходящем к 
методикам работ [20], реализуется идеология статистической теории турбулент-
ности, где для замыкания цепочки уравнений для моментов применяется гипоте-
за Миллионщикова с целью определить в условиях спиральной турбулентности 
критерии генерации крупномасштабных возмущений. При таком подходе данная 
гипотеза не создает известных проблем с возможной отрицательностью спектра 
энергии, поскольку среди возможных решений выделяются только энергетически 
положительно определенные (также удовлетворяющие известному неравенству, 
связанному со спиральностью). Эти решения представлены формулами (13),(19) 
и описывают экспоненциально растущие решения на фоне заданной формулами 
(13) спиральной турбулентности. Существенно, что в таком подходе спираль-
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ность не должна быть вырожденной, т.е. должна иметь определенный знак: в 
формуле (21) для инкремента отличие от нуля величины | |g , связанной со спи-
ральностью, является определяющим. 

В другом подходе – в динамической каскадной системе – фоновая (затравоч-
ная) турбулентность генерируется внешними шумами, связанными с внешними 
силами. Их присутствие также является определяющим при возбуждении круп-
номасштабных мод под действием узкоспектральных сил в середине инерцион-
ного диапазона волновых чисел. И в этом случае эффект усиливается, если воз-
мущения мелких масштабов и шумов осуществляют знакоопределенный приток 
спиральности.  

В рассматриваемой системе (30), (31) рост крупномасштабных возмущений 
происходит вследствие внешних шумов на промежуточных масштабах, начиная 
от масштаба накачки. По этой причине обратный каскад в классическом смысле, 
когда промежуточные возмущения формируются в инерционном интервале сво-
бодном от внешних воздействий и энергия передается по масштабам только не-
линейными взаимодействиями, здесь отсутствует. Обратный перенос энергии в 
сторону крупных масштабов без внешнего шума проявляется только в предель-
ном случае, рассмотренном в [25], когда существует знакоопределенный второй 
интеграл, обусловленный спиральными модами только одного знака. Такая си-
стема приобретает черты близкие к случаю чистой двумерной турбулентности.  
В системе (30), (31) такое поведение будет возможно только если мы оставим в 
уравнениях динамики системы только взаимодействия блока Bj

3. Действительно, 
в этом случае, уравнения оказываются схожими с каскадной моделью двумерной 
турбулентности (типа GOY модели), где наблюдается обратный поток энергии. 
Отсутствие "идеального" инерциального интервала верх по спектру от масштаба 
накачки усложняет проблему определения соответствующих спектральных ха-
рактеристик поскольку на этих уровнях уже появляется зависимость от амплиту-
ды внешнего шума. В этом случае, в соответствии с рис. 6, 7, 9, 10, определенно 
существует поток энергии вверх от масштаба накачки.  

Динамика возмущений в трехмодовых взаимодействиях как в модельной си-
стеме, так и Фурье-уравнениях для спиральных компонент также демонстрирует, 
что снятие симметрии положительных и отрицательных спиральных мод для вы-
деленных в динамике взаимодействий может приводить к экспоненциальному 
росту возмущений как в прямой, так и обратной по каскаду передаче энергии от 
внешне возбуждаемого масштаба. 

При рассмотрении уравнений для положительных и отрицательных спираль-
ных мод в Фурье-пространстве появляется определенное пороговое значение во 
взаимодействии мод с волновыми числами k и k/2. Этот подход не рассматривает 
все множество взаимодействующих масштабов. Однако, если существует крити-
ческое минимальное значение спиральности Hcr для величины H0 в (1) или в (12), 
то оно должно определить и критический масштаб для энергии турбулентности 
E0 ∙ Lcr = E0 / Hcr. Это в самом деле указывает не порог спиральности, но порог 
масштаба, выше которого возмущения возбуждаются при заданном значении H0 
(см. [21]). В этом случае масштаб генерируемой самой турбулентности фактиче-
ски должна определяться факторами, внешними по отношению к этому турбу-
лентного потоку. В подходе, использующем гипотезу Миллионщикова Подход с 
гипотезой Миллионщикова включает критический масштаб ~ 1/kc, который свя-
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зан с существованием стационарного состояния, описываемое (13), на фоне ко-

торого развиваются неустойчивые решения. Из неравенства (14) следует 
| |

= 1/ >cr c

g
L k

f
. Из (6) мы получаем условие  

,
2

||
>

2
0

0

fQ

H
Lcr  

которое показывает, что критический масштаб Lcr возрастает с ростом спираль-
ности || 0H  или масштаба самой турбулентности . 
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2.1. Вертикальная структура городского «острова тепла»  
по данным микроволнового дистанционного зондирования 

 

М.И. Варенцов1,2, В.П. Юшков3, Е.А. Миллер4, П.И. Константинов1 
1МГУ имени М.В. Ломоносова, Географический факультет 
2Институт физики атмосферы имени А.М. Обухова РАН 

3МГУ имени М.В. Ломоносова, Физический факультет 
4Центральная аэрологическая обсерватория 

 

В настоящем разделе исследуются особенности пространственного распреде-
ления температуры воздуха и термической стратификации (вертикальных гради-
ентов) в атмосферном пограничном слое над крупным городом и его окрестно-
стями на примере Московского мегаполиса. Рассматривается опыт использова-
ния данных синхронных измерений трех однотипных микроволновых темпера-
турных профилемеров МTP-5, установленных в центре города и пригородах в 
рамках эксперимента «Триада-2». Показано, что приземная положительная ано-
малия температуры, известная как городской «остров тепла», прослеживается до 
высоты в 200–300 метров от поверхности, формируя в пограничном слое атмо-
сферы существенные различия температуры воздуха и ее вертикальных градиен-
тов. Также рассматривается влияние направление ветра на особенности аномалий 
температуры на наветренной и подветренной сторонах города.  

 

Введение 
 

Задача изучения климатических особенностей урбанизированных территорий 
актуальна уже потому, что более половины населения Земли в настоящее время 
проживает в городах [1]. Городская застройка оказывает существенно влияние на 
пограничный слой атмосферы, что приводит к формированию характерных мик-
роклиматических особенностей, в первую очередь, возникновению феномена го-
родского острова тепла [2, 3], а также формированию аномалий «шероховато-
сти», приземной турбулентности, альбедо, теплоемкости и пр. Микроклимат го-
рода и атмосферный перенос в пограничном слое над ним влияет на экологиче-
скую обстановку, уровень атмосферного загрязнения и метеорологическую ком-
фортность городской среды. Так, в летние периоды экстремальной жары за счет 
эффекта острова тепла продолжительность теплового стресса в городе суще-
ственно больше, чем за городом, что может приводить к увеличению смертности 
населения [4–6]. 

Активные исследования в области городской климатологии и метеорологии 
проводятся уже несколько десятков лет по всему миру, и непосредственно эф-
фект городского острова тепла достаточно хорошо изучен на примере различных 
городов в различных климатических поясах. Для изучения этого феномена ис-
пользуются наблюдения на метеостанциях в городе и его окрестностях, спутни-
ковые данные о температуре подстилающей поверхности, данные измерений, 
выполненных в рамках специализированных измерительных компаний, а также 
результаты численного моделирования с использованием широкого спектра мо-
делей. Важно отметить, что понятие «острова тепла» тепла включает в себя, по 
сути, три связанных друг с другом эффекта: 1) «поверхностный» остров тепла (sur-
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face urban heat island, SUHI), обусловленный различиями теплофизических свойств 
городских и естественных поверхностей (альбедо, теплоемкость, наличие расти-
тельного покрова) и выраженный в поле температуры поверхности, восстанавли-
ваемой, например, по данным дистанционного зондирования из космоса [7–9];  
2) «классический» остров тепла в приземном слое, диагностируемый по данным 
измерений метеостанций на стандартных уровнях, а значит лежащий ниже «уровня 
крыш» (urban canopy layer, UCL). Характеристики перемешивания в этом слое за-
висят от режима турбулентности, наличия источников антропогенного тепла (ав-
тотранспорт, отапливаемые здания и др.) и морфологических параметров город-
ской застройки; 3) остров тепла в пограничном слое над городом, выше «уровня 
крыш», зависящий также от направления ветра, орографии города и окружающей 
территории, вмещающего ландшафта и ряда других условий. В большинстве уже 
проведенных исследований делается акцент на изучение структуры приземных 
метеорологических полей. Выше приземного слоя (в несколько десятков метров) 
«городская аномалия» температуры изучена значительно хуже. Это связано с 
трудностью проведения сетевых (множественных) измерений выше «уровня 
крыш» на относительно небольшой площади мегаполиса, сложностью анализа 
трехмерных метеорологических полей над городом, а также с тем, что разница 
температур внутри городской среды и на ее границах сопоставима с ошибкой 
высотных измерений, составляющей около 1 градуса [10]. По этой причине вер-
тикальная структура городского острова тепла в целом изучена значительно ху-
же, чем пространственная структура приземных метеорологических полей в пре-
делах города и его окрестностях. Существующие исследования на эту тему пока-
зывают, что создаваемые городской поверхностью возмущения метеорологиче-
ских полей простираются на сотни метров вверх [11–14], выражаясь не только 
непосредственно в температуре воздуха, но и приводя к формированию мезо-
масштабных циркуляций – например, так называемого «городского бриза» [15] и 
влияя на конвективные процессы и режим выпадения осадков [16–18]. Однако, 
ввиду того, что измерения в городском воздушном бассейне выше приземного 
слоя еще только развиваются, часто публикуются дискуссионные и даже проти-
воречивые результаты, так как не всегда удается разобрать, является ли они ста-
тистически корректными, поскольку как модели, так и измерения могут содер-
жать систематическую ошибку, поведение которой еще не изучено.  

Например, интересным, хотя и слабо выраженным эффектом является воз-
никновение над городом отрицательной аномалии температуры, так называемый 
crossover-эффект или «линза холода» [19], впервые, по-видимому, обнаруженный 
по результатам вертолетного зондирования атмосферы над Нью-Йорком на вы-
соте 300–500 метров [11]. Экспериментальные исследования данного эффекта 
для других городов показывают противоречивые результаты [20]. Для Москов-
ского мегаполиса это явление проявляется в данных дистанционных [21] и кон-
тактных наблюдений [14]. Следует, однако понимать, что систематические ошибки 
этих наблюдений могут быть достаточно значимыми. Так, «тело» Останкинской 
башни, на которой проводятся долговременные измерения температуры, форми-
рует и способствует удержанию вертикальных конвективных потоков в безвет-
ренные дни. Температурные профилемеры также имеют значимую (в сравнении с 
самим эффектом) и связанную по высоте ошибку измерений [22]. Поэтому чис-
ленные оценки этого явления существенно разнятся у разных авторов. Мезомас-
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штабные модели атмосферы, дополненными параметризациями городской под-
стилающей поверхности, также воспроизводят данный эффект, однако высота, на 
которой этот эффект наблюдается, существенно различается: численные экспе-
рименты с моделью ARPS для Парижа [23] и с моделью COSMO-CLM для Моск-
вы [24] демонстрируют возникновение отрицательной аномалии температуры 
средней интенсивностью в первые десятые доли градуса над городом на высоте 
200–400 над поверхностью, а эксперименты с моделью WRF для Лондона вос-
производят ее на высоте более 1 км [25]. 

Еще один фактор, усложняющий изучение трехмерной структуры острова 
тепла – влияние набегающего воздушного потока и формирующихся в нем внут-
ренних пограничных слоев сложной конфигурации – в частности, формирование 
приподнятого «языка тепла» над подветренной окраиной города. Этот аспект хо-
рошо известен из теоретических представлений [3] и подтверждается данными 
численного моделирования [23], однако практически не исследовался на основе 
данных наблюдений.  

Ввиду относительно небольшого числа работ на эту тему и существенных 
различий используемых методик, количественные оценки различных параметров, 
характеризующих вертикальную структуру острова тепла, также существенно 
различаются. Если характеристики приземного острова тепла Московского мега-
полиса, изученные в ряде работ [26–29] хорошо согласуются друг с другом, то 
существующие оценки его вертикальной протяженности существенно расходят-
ся. Например, оценка средней многолетней вертикальной протяженности форми-
руемой городом термической аномалии на основе контактных измерений на 
Останкинской башне, приведенная в работе [14], составляет порядка 300 метров, 
причем положительная аномалия температуры прослеживается до высоты в 200 
метров днем и 100 метров ночью, а выше этих уровней наблюдается приподня-
тый «остров холода». В работе [12] приводится оценка в 500–600 метров, полу-
ченная на основе данных измерений микроволновых температурных профилеме-
ров за один год; а по данным анализа более длинных рядов наблюдений профи-
лемеров приведенных в работе [30], в профилях среднесуточной температуры 
эффект острова тепла прослеживается до высоты 300 метров. А в работе [28] 
описываются температурные контрасты город – фон, полученные по данных ди-
станционного спутникового зондирования, и прослеживаемые вплоть до высот в 
1–2 км. Существенными недостатком имеющихся исследований является разрыв 
между изучением пространственно-временной динамики «приземного» острова 
тепла, по данным измерений на метеорологических станциях, и изучением его 
вертикальной структуры по данным дистанционного зондирования – в суще-
ствующих публикациях особенности, по сути, одного и того же явления изуча-
ются раздельно друг от друга. 

Целью настоящей работы является уточнение данных о вертикальной протя-
женности и структуре городского острова тепла в весенне-летний период по дан-
ным результатов измерений микроволновых профилемеров MTP-5 нового поко-
ления, полученных в результате синхронных измерений в трех точках в пределах 
Московской агломерации в течение апреля–июля 2015 года. Новизна используе-
мого подхода заключается в проведении измерений в пределах города (МГУ) и в 
двух его пригородах, Косино и Долгопрудном, схожих по локальным особенно-
стям застройки и расположению относительно центра города, но находящихся с 
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разных его сторон, что позволяет более точно диагностировать различия типа 
«город – фон». Специальные усилия были предприняты для коррекции малых 
систематических ошибок в данных наблюдений, проведено сопоставление дан-
ных приземных и дистанционных измерений. Проведение непрерывных длитель-
ных измерений вертикальной термической структуры над городом открывает 
возможности для изучения четырехмерной (горизонтальной, вертикальной и 
временной) структуры создаваемой городом термической аномалии, в частности, 
особенностей стратификации атмосферы с подветренной и наветренной сторон 
мегаполиса. 

 
1. Данные и методы 

1.1. Профилемер MTP-5 
 

Метеорологический температурный профилемер МТР-5, выпускаемый НПО 
“АТТЕХ” (http://attex.net/) является одним из приборов дистанционного зондиро-
вания пограничного слоя атмосферы [31]. Принцип его работы основан на одно-
канальном приеме собственного излучения молекулярного кислорода атмосферы 
в полосе 5 мм (60 ГГц) и механическом сканировании по углу возвышения [32, 
33]. Принципы работы температурных профилемеров хорошо известны и изло-
жены во многих статях и монографиях (см., например, [34]). Ключевым преиму-
ществом дистанционных измерений профилей температуры с поверхности явля-
ется малая стоимости поддержания инфраструктуры измерений в сравнении с со-
зданием высотных метеорологических мачт, а также возможности получать дан-
ные измерений непрерывно, с малым интервалом дискретизации (около 5 минут). 
Кроме того, температурные СВЧ радиометры очень надежны, поэтому они полу-
чают все большее распространение в практических измерениях и системах не-
прерывного мониторинга. 

Сравнение с традиционными контактными измерениями на мачтах и с помо-
щью радиозондов [35, 36, 10] показывает, что СВЧ профилемеры во многих си-
туациях достаточно правильно восстанавливают вертикальные профили темпера-
туры, а разница между измерениями дистанционным и контактным способом со-
ставляет около 1°С, причем часть этой разницы обусловлена ошибками традици-
онных измерений, которые принимаются за “эталонные” и разным простран-
ственно-временным масштабом осреднения по области измерений. Детальное 
сопоставление данных непрерывных контактных и дистанционных методов из-
мерений и учет инструментальных ошибок позволяют отделить систематическую 
и случайную ошибку и в нижней части АПС добиться точности восстановления 
температуры до 0.5 °С [22].  

Хотя дистанционные средства зондирования восстанавливают измеряемые 
характеристики в привычных метеорологических терминах, пространственная и 
временная изменчивость этих характеристик, в том числе случайная, в атмосфер-
ном пограничном слое (АПС) существенно отличается от наблюдаемой традици-
онными контактными методами. Существенно отличаются и корреляционные 
свойства ошибок измерений, поскольку восстановление вертикального профиля 
температуры происходит по совокупности связанных угловых измерений, а 
принцип работы температурного профилемера МТР-5 предполагает горизон-
тальную однородность слоев атмосферы в течении 2х минут сканирования при 
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расчетах вертикальных профилей. Следует учитывать, что температурные про-
филемеры проводят текущую калибровку радиометра по контактным измерени-
ям внешним датчиком температуры, а также требуют специального выбора места 
для установки и направления луча зондирования. 

 

1.2. Эксперимент «Трида-2» 
 

В рамках эксперимента «Триада-2» однотипные профилемеры МТП-5 были 
установлены в трех точках: на юго-западе Москвы, на территории МГУ имени 
М.В. Ломоносова на Воробьевых горах, в г. Долгопрудном, примыкающим к 
Москве с севера, в Центральной аэрологической обсерватории (ЦАО), и на во-
сточной окраине Москвы, на мусоросжигательном заводе №4 в Косино (подроб-
нее см. [37]). Местоположение этих точек показано на рис. 1. На этом же рисунке 
приведены спутниковые снимки окрестностей точек установки с указанием от-
резков, температура воздуха над которыми измерялась профилемерами. Как вид-
но, во всех трех случаях этот отрезок пересекал преимущественно незастроенные 
территории, что позволяет утверждать, что измерялась температура воздуха над 
естественной поверхностью в трех точках, расположенных в различных частях 
Московской агломерации. Высота установки прибора в Долгопрудном составля-
ла примерно 20 метров, в МГУ – примерно 40 метров, в Косино – на высоте 4 
метра. Синхронные измерения, анализируемые в данной работе, продолжались в 
период с 17 апреля по 3 июля 2015 года.  

 

1.3. Данные приземных метеорологических наблюдений 
 

Для оценки интенсивности острова тепла в поле приземной температуры и 
изучения ее взаимосвязи разницей температуры для различных высот по данным 
измерений профилометров, использовалась база данных метеорологических 
наблюдений в пределах Москвы и окрестностей, включающая себя данные изме-
рений сетевых метеостанций, метеостанций в аэропортах Московского авиацион-
ного узла (Внуково, Домодедово, Шереметьево, Остафьева и Раменское), 25 новых 
автоматических метеостанций (АМС) Росгидромета, установленных в последние 
годы, и 38 автоматических станций контроля загрязнения атмосферы МосЭко-
Мониторинга, которые также измеряют основные метеорологические параметры. 

Несмотря на то, что станции МосЭкоМониторинга не полностью соответ-
ствуют стандартам метеорологических измерений, сравнение данных измерений 
такой станции, расположенной на территории метеорологической обсерватории 
МГУ, с данными ее стандартных измерений, показало удовлетворительные ре-
зультаты [24]. Кроме того, имеется опыт их использования для изучения феноме-
на острова тепла Московского мегаполиса [29] Расположение точек установки 
приборов MTP-5, а также всех метеостанций, АМС и АСКЗА, данные которых 
использовались в исследовании, приведены на рис. 1.  

В качестве численной оценки интенсивности острова тепла для приземных 
измерений использовалось значение отклонение температуры (ΔT) от среднего 
«фонового» (загородного) уровня, который определялся по данным 9-ти метео-
станций, окружающими Москву (Клин, Дмитров, Александров, Павловский По-
сад, Коломна, Серпухов, Малоярославец, Наро-Фоминск, Ново-Иерусалим).  
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Рис. 1. Схема расположения микроволновых профилемеров в рамках эксперимента Триада-2, а 
также метеостанций, АМС и АСКЗА, данные которых использовались в исследовании (слева); 
спутниковые снимки территории, окружающей точки установки приборов, с указанием отрезка 
на местности, вдоль которого происходило измерение излучения на нижнем уровне измерений 

(справа) 

 
1.4. Метеорологические условия в течение периода измерений 

 

Для характеристики условий погоды в Московском регионе в течение периода 
измерений, были проанализированы отклонения основных метеорологических 
параметров от климатической нормы ВМО 1961–1990 гг. (прежде всего темпера-
туры воздуха и режима осадков). Так, по данным Метеорологической Обсервато-
рии географического ф-та МГУ имени М.В.Ломоносова, апрель в столице выдал-
ся чуть теплее нормы (средняя температура месяца составила +6,2°С против при-
вычных 5,8°С), и произошло это из-за теплого конца месяца (температура до-
стигла +25,2 градуса 29 числа). Режим осадков в апреле 2015 оставался в рамках 
климатической нормы. Май оказался напротив чрезвычайно влажным – за месяц 
выпало более 300% от месячной нормы – 154 мм осадков, причем 16 и 29 числа 
за сутки на город выливалось около 35 мм. При этом, месяц оказался еще и теп-
лее обычного – средняя месячная температура составила +14,5°С против при-
вычных 13,3°С. 29 мая еще было и очень ветреным днем – скорость ветра на вы-
соте 15 метров достигла в этот день своего максимума за месяц (15 м/с). Июнь 
также продолжил череду более теплых месяцев – превышение нормы (17°С) со-
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ставило 1,1°С. Осадки выпадали неравномерно – за 20 и 27 июня в сумме выпало 
более 60% от итоговых 82 мм, что незначительно превысило привычное значение 
для первого летнего месяца (78 мм). Максимальная скорость ветра не поднима-
лась выше 13 м/с.  

 
2. Результаты и обсуждение 

 

Прежде чем переходить к анализу данных измерений температурных профи-
лемеров, необходимо рассмотреть особенности пространственно-временной ди-
намики поля приземной температуры, чтобы убедиться, что в рассматриваемый 
период феномен городского острова тепла было достаточно хорошо выражен 
(т.к. известно, что данный эффект хорошо выражен лишь при благоприятных си-
ноптических условиях), а также оценить, насколько существенны различия при-
земной температуры между точками установки микроволновых профилемеров в 
городе и пригородах. Последнее стало возможным в результате существенного 
расширения наблюдательной сети за счет появления новых АМС и АСКЗА в го-
роде и пригородах в последние годы. Средние за рассматриваемый период зна-
чения аномалии температуры по данным имеющихся метеорологических наблю-
дений, рассчитанные для среднесуточной температуры, а также средней дневной 
(за 12 UTC) и средней ночной (0 UTC) температуры, приведены на рис. 2.  

 

 

 

 

 

Рис. 2. Значения среднесуточной (справа), средней дневной (12 UTC, по центру) и ночной  
(0 UTC, справа) аномалии температуры воздуха за период с 17 апреля по 3 июля 2015 года. 

Метеостанции обозначены крупными круглыми маркерами (цифрами для них указано значе-
ние аномалии температуры), АМС – маленькими круглыми маркерами, АСКЗА – маленькими 
квадратными маркерами. Местоположение профилемеров MTP-5 указано показано звездами.  
«Фоновые» станции, расположенные за пределами области картографирования, отмечены на 

ее границах 

 
Средняя интенсивность острова тепла для центра города (для метеостанции 

Балчуг) за рассматриваемый период составила 2.3 градуса, при этом хорошо ви-
ден суточный ход: средняя интенсивность острова тепла за ночные сроки состав-
ляет почти 4 ºС, а за днем едва превышает 1 ºС. Благодаря большому количеству 
точек измерений как в пределах центральной части города, так и на его окраинах 
хорошо видны ключевые особенности пространственной структуры поля темпе-
ратуры: несмотря на существенную его пятнистость, обусловленную, видимо, 



Глава 2. Атмосферный пограничный слой 

 120 

локальными особенностями территории, а также, возможно, погрешностями из-
мерений АМС и АСКЗА, для среднесуточных и ночных температур прослежива-
ется закономерность постепенного убывания температурной аномалии от цен-
тральной части городской агломерации к ее окраинам. 

Пригородные точки измерений в Долгопрудном и Косино при этом оказыва-
ются холоднее центра города, но при этом теплее более удаленных загородных 
точек, и поэтому различия между ними и МГУ характеризуют аномалии терми-
ческого режима города не относительно фоновой территории, а относительно 
пригорода, также подверженного отепляющему влиянию мегаполиса.  

Перейдем теперь к анализу данных измерений температурных профилемеров 
и рассмотрим, в первую очередь, результаты сравнения средних значений верти-
кальных температурных градиентов (γ = –dT / dz) и их суточного хода для каждой 
из точек измерений. Осреднение проводилось за период с 15 апреля по 3 июля 
2015 года, только для сроков, когда для всех трех точек измерений отсутствовали 
пропуски данных (по этой причине, например, не учитываются измерения за зна-
чительную часть мая, так как за этот период данные измерений в Косино были 
недоступны. Распределения вертикальных температурных градиентов и их раз-
ницы между городской и пригородными точками (Δγ) по высоте и времени суток 
приведены на рис. 3. 

Для получения наглядного представления о вертикальной протяженности 
«острова тепла» можно построить профили для разницы температур ΔT(h) =  
T(h) – T(1000), где h – высота. Такой подход позволяет исключить нестационар-
ную и значительную по амплитуде синоптическую и суточную изменчивость, 
оставляя для анализа лишь термическую стратификацию АПС. Полученные ре-
зультаты хорошо согласуются с работами [12, 30]. Видно, что над городом 
наблюдается более неустойчивая стратификация, причем наиболее существенные 
различия наблюдаются в слое 0 – 300 метров в ночные часы, когда в Долгопруд-
ном и Косино наблюдаются отрицательные значения  (т.е. преобладают инвер-
сии температуры), а в МГУ – слабоположительные. При этом для двух приго-
родных точек существенных различий в распределении средних значений верти-
кального градиента температуры по высоте и времени суток не наблюдается. 

Можно допустить, что для высоты в 1000 метров над поверхностью горизон-
тальные различия между тремя рассматриваемыми точками в среднем за доста-
точно длительный период (для которого влияние отдельных синоптических ситу-
аций, в т.ч. фронтальных зон, можно считать случайным шумом) должны быть 
существенно меньше приземных контрастов температуры, обусловленных ло-
кальными особенностями подстилающей поверхности. Это подтверждается от-
сутствием на таких высотах значительных пространственных различий верти-
кальных градиентов температуры (что показано выше) и согласованностью их 
временной динамики [37]. Еще одной важной причиной для такого подхода явля-
ется возможное наличие малой, но неизвестной систематической ошибки в дан-
ных измерений в разных точках. Следует упомянуть, что сложные приборы ди-
станционного зондирования, используемые для получения профилей температу-
ры, являются хоть и однотипными, но разными, устанавливаются над разной 
подстилающей поверхностью на разной высоте и имеют не абсолютную, а отно-
сительную калибровку по внешнему датчику. По этой причине малые, но систе-
матические,  отклонения в измерениях внешним датчиком влияют на весь профиль  
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Рис. 3. Распределение средних значений вертикального градиента температуры (γ = -dT/dz) для 
трех точек измерений (сверху), а также средней разницы между вертикальными градиентами 

температуры над городом и пригородами (Δγ, снизу) по высоте и времени суток за период  
17 апреля – 3 июля 2015 года и. Изолинии равных градиентов температуры проведены через 

0.2 °С/100 м 

 
температуры. Кроме того, в нижней части АПС на пространственные различия 
влияет и высота установки прибора, то есть сравниваемые точки не находятся на 
одной высоте над уровнем земли. 

Вертикальные профили средних значений отклонений температуры от темпе-
ратуры на верхнем уровне измерений построены и приведены на рисунке 4 для 
четырех выборок: 1) для всех сроков наблюдений, взятых для стандартных 3-ча-
совых сроков наблюдений; 2) для всех дневных (12 UTC) сроков; 3) для всех 
ночных (0 UTC); для всех сроков, когда наблюдался хорошо выраженный остров 
тепла в поле приземной температуры воздуха (когда температура воздуха на ме-
теостанции Балчуг превышала среднюю температуру по фоновым станциям бо-
лее чем на 4 °С). Выбор именно этого значения обусловлен тем, что оно соответ-
ствует средней ночной интенсивности городского острова тепла для станции 
Балчуг за анализируемый временной период – таким образом, выбирались слу-
чаи, когда интенсивность приземного острова тепла была выше среднего.  Видно,  
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Рис. 4. Вертикальные профиля разницы температуры ΔT(h)=T(h)-T(1000), осредненной все 
сроки измерений в течение эксперимента Триада-2 (а), за все дневные (12 UTC) сроки (б), за 

ночные (0 UTC) сроки (в), за все сроки с интенсивностью приземного острова тепла более 4°С 
(г). Доверительный интервал для профиля для МГУ показан светло-красным цветом 

 
что значимые различия как для среднесуточных, так и для средних ночных про-
филей наблюдаются до высот 150–200 метров, и практически отсутствуют для 
средних дневных температур. Для выборки случаев с хорошо выраженным при-
земным островом тепла (в которую вошли в основном ночные, а также вечерние 
сроки) приземные различия несколько больше, чем просто в среднем за ночь, и 
также больше высота, до которой прослеживаются различия (200–300 метров). 
Полученные значения согласуются с частью работ, посвященных анализу верти-
кальной протяженность городского острова тепла над крупным мегаполисом по 
данным наблюдений и моделирования [14, 23, 30, 24]. При этом необходимо учи-
тывать данные значения характеризуют лишь весенне-летний сезон и не класси-
ческую в городской климатологии разницу температур «город – фон», а различия 
между городом и его пригородами, которые также подвержены отепляющему 
влиянию локальной застройки и адвекций более теплого воздуха из центральных 
районов. Можно предположить, что последнее обстоятельство может приводить 
к занижению наблюдаемых термических контрастов в пограничном слое атмо-
сферы и высоты, до которой они распространяются, относительно значений, ко-
торые получались бы, если бы мы использовали данные измерений над городом 
и над более удаленной от него «фоновой» точкой. Эффект приподнятого «остро-
ва холода» по измерениям приборов в данной конфигурации для данного вре-
менного периода не диагностируется.  

Важной, однако не рассмотренной в известных исследованиях характеристи-
кой высотной протяженности острова тепла в пограничном слое атмосферы яв-
ляется взаимосвязь его временной динамики с интенсивностью приземного ост-
рова тепла. Высота, до которой эта связь прослеживается, также характеризует 
вертикальную протяженностью эффекта городского острова тепла, и должна со-
гласовываться с оценкой, полученной на основании анализа вертикального рас-
пределения средних величин на рис. 3 и рис. 4. 

Следует помнить, что разница температур между точками измерений темпе-
ратурных профилемеров может быть обусловлена не только реальными термиче-
скими контрастами, но и ошибками измерений, связанными с особенностями 
установки приборов, внешнего термодатчика и характеристиками подстилающей 
поверхности. Причем эти особенности оказывают влияние на значения темпера-
туры на всех высотах (т.е. ошибки на разных высотах не являются независимыми),  
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Рис. 5. Динамика интенсивности приземного острова тепла ΔT для станций МГУ и Балчуг  
в сравнении с разницей вертикальных градиентов Δγ температуры между МГУ и двумя приго-

родными точками измерений за период с 25 мая по 30 июня 2015 года 

 
при этом сама величина ошибки и ее временная динамика могут различаться для 
каждой из точек измерений, что добавляет дополнительную составляющую из-
менчивости разницы температуры между ними и затрудняет установление взаи-
мосвязи между временной динамикой разницы температуры по данным измере-
ний профилемеров и контактных измерений в приземном слое. Именно по этой 
причине согласованные по фазе и амплитуде колебания разницы температур 
между тремя точками прослеживаются вплоть до верхнего уровня измерений, 
что более подробно исследовано на примере данных эксперимента «Триада-1» за 
сентябрь–октябрь 2014 года [22]. 

Если же рассмотреть вертикальные градиенты температуры γ, результаты 
восстановления которых в меньшей степени повержены влиянию локальных осо-
бенностей установки приборов, и разницу их значений между тремя точками Δγ, 
то для них связь с приземной интенсивность острова тепла проявляется более 
однозначно. По графикам на рисунке 5 видно, что динамика величины Δγ между 
городской и пригородными точками для нижних уровней измерений хорошо со-
гласуется по фазе характерных колебаний с динамикой интенсивности приземно-
го острова тепла ΔT. Отметим, что здесь и далее для сопоставления с данными 
метеорологических наблюдений, значения 5-минутных измерений профилемеров 
было выбраны для стандартных трехчасовых сроков и сглажены осреднением за 
20 минут, предшествующих каждому сроку.  

Видно, что максимальные значения Δγ достигаются в ночные часы вместе с 
максимальными значениями интенсивности острова тепла, также в значительной  
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Рис. 6. Схема атмосферного пограничного слоя (АПС) над городом, адаптировано из [2] 

 
степени согласованы колебания, обусловленные сменой синоптических перио-
дов, имеющих характерную продолжительностью в несколько дней. Взаимосвязь 
значений ΔT и Δγ, рассчитанных относительно Долгопрудного и Косино, про-
слеживается до уровней 200–300 метров, что совпадает с высотой, до которых 
прослеживаются различия средних значений температурных градиентов (рис. 3) 
и средних вертикальных профилей температуры (рис. 4). Наглядно проиллю-
стрировать данную закономерность могли бы коэффициенты корреляции между 
рассматриваемыми величинами, однако следует учитывать, что временные ряды 
этих величин имеют суточный ход и зависят от синоптической ситуации, а зна-
чит не являются независимыми величинами и даже стационарным случайным 
процессом. Поэтому методологически корректный расчет статистических связей 
требует достаточно сложной обработки исходных рядов данных, выделения де-
терминированной части, стационаризации и пр., что планируется сделать в даль-
нейшем.  

Интересной новой темой, перспективы изучения которой открываются с ис-
пользованием сетевых дистанционных измерений температуры, является иссле-
дование трехмерной структуры острова тепла над городом и ее зависимости от 
направления ветра.  

На уровне общих представлений понятно, что в случае наличия устойчивого 
направления ветра, формируемая над городом термическая аномалия будет «сду-
ваться» на подветренную сторону города, причем теплый воздух при этом будет 
подниматься вверх, формируя приподнятый язык тепла (urban plume), ниже кото-
рого будет формироваться внутренний пограничный слой над естественной тер-
риторией. Схематическая иллюстрация этой концепции приведена на рис. 6. 
Можно предположить, что такие «языки тепла» над подветренной окраиной го-
рода могут оказывать влияние на статистические характеристики повторяемости 
и мощности атмосферных инверсий, влияя на условия перемешивания и распро-
странения примесей, что обуславливает практический интерес к изучению дан-
ного процесса.  

Попытка выявить и изучить формируемые таким образом «языки тепла» и их 
влияние на стратификацию атмосферы была предпринята с использованием дан-
ных эксперимента «Триада-2». При этом возник ряд сложностей, связанных с 
необходимость  разработки  методологии  идентификации подходящих для ана- 
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А) 05.06.2015, 21Z Б) 01.07.2017, 21Z 

  

В) 27.04.2015, 18Z Г) 27.05.2015, 21Z 

  

 
 

Рис. 7. Температура воздуха по данным измерений в Московском регионе за 4 срока наблюде-
ний с преобладающим ветром северо-западных румбов (А, Б) и южных и юго-восточных рум-
бов (В, Г). Метеостанции обозначены крупными круглыми маркерами (цифрами для них ука-
зано значение аномалии температуры), АМС – маленькими круглыми маркерами, АСКЗА – 

маленькими квадратными маркерами. Местоположение профилемеров MTP-5 указано показа-
но звездами.  Направление ветра указано направленными отрезками для станций, для которых 
оно доступно. «Фоновые» станции, расположенные за пределами области картографирования, 

отмечены на ее границах 

 
лиза случаев с учетом направления ветра, положения приборов относительно 
направления ветра и застроенных территорий, а также стратификации атмосферы. 
Эти сложности, в совокупности с проблемой определения преобладающего нап-
равления ветра по данным метеорологических наблюдений в городе и его окрест-
ностях, недостаточно продолжительным периодом измерений, а также с отсут-
ствием пар точек измерений, расположенных на диаметрально противоположных 
окраинах города, на настоящий момент не позволили провести полноценную клас-
сификацию случаев с наблюдаемыми «языками тепла» и их статистический ана-
лиз. Тем не менее, удалось идентифицировать несколько отдельных случаев (case-
studies), для которых прослеживается влияние направления ветра как на приземное  
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А) 05.06.2015, 21Z Б) 01.07.2017, 21Z В) 27.04.2015, 18Z Г) 27.05.2015, 21Z 

    
 

Рис. 8. Вертикальные профили температуры воздуха за 4 срока наблюдений с преобладающим 
ветром северо-западных румбов (А, Б) и южных и юго-восточных румбов (В, Г) 

 
поле температуры, так и на особенности стратификации атмосферы с наветрен-
ной и подветренной сторон города.  

Распределение температуры воздуха по данным измерений метеостанций и 
станций МосЭкоМониторинга для нескольких случаев приведено на рис. 7, а 
профили температуры воздуха – на рис. 8. 

Для первых двух случаев (А и Б на рис. 7–8) наблюдалось преобладающее 
направление ветра северо-западных румбов (среднее направление ветра по окру-
жающим Москву метеостанциям находилось между 270 и 360°), а для двух дру-
гих (В, Г) – юго-восточных румбов (среднее направление ветра находилось меж-
ду 90 и 180°). Стрелки, указывающие направление ветра на рис. 7, показывают, 
что в выбранных случаях ветер данных румбов действительно наблюдался на 
значительном числе станций (т.е. среднее направление ветра не является «фор-
мальным» результатом сложения векторов, направленных в разные стороны). 
Выбор именно таких направлений ветра обусловлен тем, что при северном и се-
веро-западном ветре Долгопрудный оказывается на наветренной стороне мегапо-
лиса, а Косино – на подветренной, а при юго-восточном ветре наблюдается сим-
метричная обратная ситуация. При этом во всех четырех случаях наблюдался вы-
раженный эффект острова тепла в поле приземной температуры (его интенсив-
ность для центра города более 2.5 °С являлась одним из критериев отбора случаев).  

Хорошо видно, что особенности распределение приземной температуры на 
рис. 7 и ее вертикального распределения на рис. 8 различаются для случаев с 
преобладающим северо-западным и юго-восточным ветром. На рис. 7 видно, что 
область наиболее высоких температур сдвигается на подветренную сторону го-
рода. Это соответствует результатам подобных исследований на примере Лондо-
на [38] и Бирмингема [39, 40]. Как показывают профили температуры, представ-
ленные на рис. 8 для этих случаев, на высотах до 200–400 метров с подветренной 
стороны города наблюдаются более высокие температуры, чем с наветренной 
стороны. При этом особенности стратификации различаются. Так, в случаях Б и 
В над подветренной окраиной формируется характерный приподнятый язык теп-
ла инверсия температуры в нижнем 50-метровом слое. А в случаях А и Г, напро-
тив, на подветренной окраине города наблюдаются не только более высокие зна-
чения температуры, но и менее устойчивая стратификация. Все это показывает, 
что измерения даже всего лишь трех приборов позволяют фиксировать и нагляд-
но демонстрировать сложные трехмерные эффекты в пограничном слое атмосфе-
ры над городом (которые ранее можно было исследовать только по данным мо-
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делирования), и, с другой стороны, подчеркивает сложность этих эффектов и 
необходимость проведения более детальных и аккуратных измерений для их 
полноценного изучения.  

 
Заключение 

 

Анализ пространственных различий приземной температуры и ее вертикаль-
ных градиентов (термической стратификации) в пограничном слое атмосферы 
над городом Москвой и двумя его пригородами по данным измерений темпера-
турных профилемеров, выполненный с учетом возможных систематических 
ошибок дистанционных измерений, показал, что в течение весенне-летнего пери-
ода влияние городского острова тепла распространяется до высоты 200–300 мет-
ров над поверхностью. Временная динамика интенсивности острова тепла в поле 
приземной температуры согласуется с динамикой разницы ее вертикальных гра-
диентов между городом и пригородами на высотах до 300 метров. Выше этого 
уровня профили температуры и термической стратификации над городом и при-
городами ведут себя синхронно с точностью до ошибок измерений. Эффект при-
поднятого острова холода, формирование которого над городами (в том числе 
над Москвой) отмечается в ряде работ, не удалось диагностировать по данным 
измерений температурных профилемеров, что может быть связано как с его ма-
лой интенсивностью, не превышающей погрешности измерений, так и с особен-
ностями расположения точек измерений, не позволяющим рассмотреть все раз-
личия между городом и «фоновой» загородной территорией. Также показано, что 
пространственные особенности городского острова тепла в поле приземной тем-
пературы и термической стратификации атмосферы над городом и пригородами 
зависят от направления ветра: область наибольших аномалий температуры «сду-
вается» набегающим воздушным потоком на подветренную сторону города, а над 
подветренным пригородом при устойчивой стратификации может формировать-
ся приподнятый «язык» тепла.  
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2.2. Оценки крупномасштабной спиральности в АПС по данным 
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М.А. Каллистратова1, В.Ф. Крамар1, В.С. Люлюкин1, Д.Д. Кузнецов1 
1Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН  

2Институт космических исследований РАН 
3Финский метеорологический институт, г. Хельсинки 

 

По результатам акустического зондирования в атмосферном пограничном 
слое получены распределения спиральности поля скорости. Значение спирально-
сти крупномасштабных движений (0,3–0,6 м/с2) на порядок превосходят ее неза-
висимо измеренные турбулентные значения, к которым оказываются близки зна-
чения средней по слою спиральности (0,02–0,12 м/с2). В условиях отсутствия 
сильной конвекции обнаружена хорошая корреляция хода спиральности с ходом 
квадрата скорости ветра на верхних уровнях зондирования (400–600 м). 

 
Введение 

 

Начиная с 1950-х гг., особый интерес стал привлекаться к явлениям мезомас-
штабной циркуляции в АПС, ее характерным проявлениям, в частности, таким 
как квазипериодические валиковые структуры – упорядоченные спиралевидные 
вихри (роллы) с горизонтальной осью [1, 2]. Подобные долгоживущие вихри об-
разуются уже при достаточно слабом ветре 2–3,5 м/с [3], когда происходит пере-
стройка трехмерных конвективных ячеек в продольно ориентированные, и они хо-
рошо визуализируются так называемыми «облачными улицами», отчетливо види-
мыми на спутниковых изображениях [4]. Их горизонтальные масштабы состав-
ляют порядка 3–5 км [3].  

Структуры мезомасштабной циркуляции в АПС влияют на характеристики 
турбулентности, формируют профиль среднего течения, играют существенную 
роль в процессах перемешивания, в процессах переноса влаги, тепла и других 
субстанций через АПС в свободную атмосферу. Согласно оценкам, сделанным в 
[5, 6, 7], вторичные потоки воздуха в виде валиковых структур отвечают за 20–
60 % всего тепло-массопереноса через АПС. 

Теоретические исследования показывают, что возникновение и существова-
ние крупномасштабных когерентных структур скорее всего являются следствием 
развития в АПС какого-нибудь типа гидродинамической неустойчивости: дина-
мической неустойчивости (неустойчивости, связанной с наличием точки переги-
ба на профиле агеострофической компоненты скорости ветра); «параллельной» 
неустойчивости (иногда считают частным случаем динамической неустойчиво-
сти, потеря неустойчивости в этом случае не определяется наличием точки пере-
гиба, а происходит за счет связи между горизонтальными компонентами скоро-
сти ветра) или конвективной неустойчивости. 

Модель с конвективной неустойчивостью позволяет получить спиралеобраз-
ные вихри, более или менее ориентированные в направлении геострофического 
ветра. Однако наблюдаемые длины волны и отношение длины волны к высоте 
вихрей бывают намного больше предсказанных теорией значений, поэтому во-
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прос о физической причине возникновения квазипараллельных валиковых струк-
тур остается открытым. Возникают трудности в определении количественных 
данных о характеристиках когерентных структур в АПС. 

Одной из значимых характеристик когерентных структур в АПС является 
спиральность – скалярное произведение поля скорости и завихренности [8]: 

H = v ∙ rot(v). 
Крупномасштабные течения в АПС, структура которых определяется сов-

местным действием турбулентного трения и силы Кориолиса, обладают ненуле-
вой спиральностью [9, 10, 11]. Соответственно, турбулентные движения в АПС 
характеризуются ненулевой спиральностью [12], что было подтверждено непо-
средственно в натурных экспериментах Института физики атмосферы им. А.М. 
Обухова РАН [13, 14] и результатами прямого численного (DNS) моделирования 
[15]. Особый интерес к спиральности вызван ее ролью в генезисе и динамике 
крупномасштабных движений атмосферы и океана [16], преимуществами от па-
раметризации ее динамического эффекта в мезомасштабных моделях АПС [17] и 
возможным использованием как прогностического фактора [18]. 

Для получения данных о значениях спиральности необходимо знать про-
странственные распределения полей скорости ветра.  

В настоящем исследовании проведен анализ результатов акустического зон-
дирования атмосферного пограничного слоя, выполненных в экспедициях ИФА 
им. А.М. Обухова РАН в аридно-степных зонах юга России в Черноземельском 
районе республики Калмыкия (2007 г.) [3], на базе Цимлянской научной станции 
(2012 г.) [14] и на Шпицбергене (2009 г.) [19]. На основе используемых данных 
получены профили компонент поля скорости на высотах до 400–600 м (на 
Шпицбергене – до 100 м) с шагом 10–30 м и временным разрешением 5–10 се-
кунд. Рассчитано пространственное распределение спиральности и ее временной 
ход, проведено сравнение с теоретическими оценками и расчетами по мезомас-
штабной атмосферной модели WRF-ARW.  

 
1. Спиральное течение в экмановском пограничном слое 

 

Компоненты поля скорости для экмановского течения с условиями прилипа-
ния на нижней границе имеют вид: 

 

;  (1) 

.  (2) 

Здесь  – экмановский масштаб; Ω – частота внешнего вращения 
(вращения Земли); VG, UG – компоненты скорости геострофического ветра в сво-
бодной атмосфере; z – вертикальная координата; K – коэффициент турбулентной 
вязкости, вводимый по аналогии с кинематической вязкостью. Такой подход ши-
роко применяется при решении уравнений Экмана и исследовании задач устой-
чивости [8, 20], анализе мезомасштабных движений в АПС [21].  

Спиральность в данном случае определяется только горизонтальными компо-
нентами завихренности и имеет вид [8, 10, 11]: 

 

.   (3) 
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Подставив (1) и (2) в (3) получаем для вертикального распределения спираль-
ности [8]: 

, 

здесь .  

Откуда после интегрирования по вертикальной координате получим, что ин-
тегральная спиральность Hint в точности равна одной второй квадрата скорости 
геострофического ветра [10]: 

.   (4) 

С учетом реальной структуры турбулентного АПС при различных типах стра-
тификации значения интегральной спиральности будут отличными от (4), однако 
могут использоваться в качестве ее оценки и, как показано ниже, хорошо отра-
жают ее временную динамику. 

В дополнение приведем значения интегральной спиральности для простых 
модификаций экмановского профиля, уже обеспечивающих уменьшение угла по-
ворота по сравнению с экмановским значением 45 градусов.  

При учете вклада турбулентной спиральности в напряжения Рейнольдса [12] 

 
где g~0.1–0.3 характеризует турбулентную спиральность. Для решения Тэйлора 
[22], в котором на нижней границе рассматриваются условия проскальзывания 
( ), для интегральной спиральности имеем 

. 

Здесь . 

 

2. Аппаратура и условия проведения измерений 
 

Во всех экспедициях, перечисленных во Введении, измерения вертикальных 
профилей компонент скорости ветра проводились методом акустического зонди-
рования атмосферы. Акустические локаторы – содары – появились в 1970-х го-
дах на базе идей А.М. Обухова о применении явления рассеяния звука на мелко-
масштабных турбулентных неоднородностях для атмосферных исследований 
[23]. Надёжность и точность содарных измерений исследовалась в течение мно-
гих лет [24]. В настоящее время акустическое зондирование является хорошо 
апробированным методом исследования нижней части АПС [25, 26], и широко 
применяется во всём мире [27, 28]. 

В наших измерениях использовались разработанные и изготовленные в ИФА 
РАН доплеровские трехкомпонентные моностатические содары ЛАТАН-3М и 
минисодары ЛАТАН-3м с частотно-кодированным зондирующим импульсом 
(измерение вертикальных профилей 3х компонент скорости ветра) [3, 29, 30]. 

1. В период с 21 июля по 1 августа 2007 г. содарные измерения проводились в 
прикаспийской низменности в республике Калмыкия вблизи поселка Комсо-
мольский, южнее национального парка «Черные земли». Три пространственно 
разнесенных содаров были объединены в единую сеть при помощи радиотелефо-
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нов и синхронизировались по сигналам со спутников системы GPS [3]. Для оцен-
ки вертикальной протяженности восходящих конвективных потоков воздуха ис-
пользовался длинноволновый содарЛАТАН-3М с разрешающей способностью по 
высоте 30 м, интервалом излучения пакетов импульсов 10 сек, высотным диапа-
зоном 800 м и базовой несущей частотой 2 кГц. Три минисодара с вертикальным 
разрешением 20 м, периодом следования импульсов 5 сек, высотным диапазоном 
400 м, базовой несущей частотой 3,5 кГц располагались в вершинах треугольни-
ка, с длинами сторон 3,5 км, 1,4 км и 3,2 км. Такая конфигурация позволяла оце-
нить горизонтальные масштабы конвективных движений и детали простран-
ственной структуры вихревых когерентных образований.  

2. В период со 2 по 26 августа 2012 г. содарные измерения проводились на 
Цимлянской научной станции ИФА параллельно с измерениями, представлен-
ными в статье [14], в которой содержится подробное описание места и условий 
проведения работ. Использовался один минисодар ЛАТАН-3м с улучшенным до 
10 м вертикальным разрешением. 

3. В период с 3 по 13 мая 2009 г. измерения проходили на о. Шпицберген. Со-
дары располагались на леднике Конгсвеген. Описание места и условий проведе-
ния измерений можно найти в [19]. Использовались 2 минисодара ЛАТАН-3м.  

Измерения проводились круглосуточно. Временной ход распределения верти-
кальной скорости в Калмыкии и на Цимлянской научной станции (см., напр., рис. 
5) хорошо иллюстрирует смену режимов стратификации: устойчивого на не-
устойчивый, и наоборот. Для устойчивой стратификации вертикальная скорость 
на высоте пограничного слоя изменяет знак на противоположный. На Шпицбер-
гене в период измерений наблюдался устойчивый режим стратификации. 
 

3. Методы обработки данных и моделирования 
 

Имеющиеся данные позволяют нам рассчитывать только горизонтальные 
компоненты спиральности. Следует отметить, что в обычных условиях основной 
вклад в спиральность дает ее горизонтальная составляющая, являющаяся, в част-
ности, определяющей для валиковой мезомасштабной циркуляции в АПС [9, 31]. 
Значения вертикально составляющей, в данном случае, оказываются в 5–10 раз 
меньше горизонтальной, поскольку определяются произведением вертикальной 
скорости на значения горизонтального сдвига, значительно меньшего, чем верти-
кальный (см., напр., таблицу в [31]). На это указывают и наблюдаемые значения 
вертикальной компоненты турбулентной спиральности в АПС [13, 14], очевид-
ным образом связанной с ее значениями для движений крупных масштабов. Да-
лее мы будем говорить спиральность, полагая ее горизонтальную компоненту, 
вычисляемую согласно (3). 

Отметим, что вертикальная составляющая спиральности оказывается значи-
тельной и превосходящей горизонтальную для интенсивных атмосферных вих-
рей типа торнадо и пыльных дьяволов. 

При вычислении спиральности используется осредненное значение компо-
нент скорости ветра. Для этой цели применялся прямоугольный фильтр. Выбор 
временного интервала осреднения проводился эмпирическим путем и составлял 
в данном случае  10 минут.  При таких значениях хорошо воспроизводилась про- 
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Рис. 1. Временной ход средней по слою спиральности (а) и вертикальной компоненты скоро-
сти (б) в зависимости от параметра осреднения компонент скорости ветра, 25.07.07, Калмыкия 

 
странственно-временная структура поля скорости. На рис. 1 на примере данных 
от 25 июля 2007 года, Калмыкии, показано, как выбор интервала осреднения 
влияет на временной ход вертикальной компоненты скорости и средней по слою 
спиральности. 

Поскольку полученные с помощью доплеровских содаров профили компонент 
скорости ветра даже после осреднения остаются достаточно изрезанными, то для 
оценки вертикальных производных скорости ветра использовалось сглаживание 
профилей скорости. Проводилась их аппроксимация кубическими сплайнами с 
последующим вычислением производных уже от гладкого профиля. 

Следует отметить, что вертикальные компоненты скорости ветра позволяют 
лучше, чем горизонтальные, визуализировать наблюдаемые в атмосферном по-
граничном слое структуры. В дальнейшем будем также использовать данные для 
вертикальной компоненты скорости ветра. Так, на рис. 2, для 28 июля показаны 
проекции скорости ветра на оси X, Y, Z, а также изменение скорости по высоте и 
во времени. Видно, что начиная примерно с 12 ч дня образуются мезомасштаб-
ные структуры. Это может быть проиллюстрировано и спутниковым снимком 
района измерений [3], где наблюдается формирование «облачных улиц»: в 12:00 
по Местному времени – начало формирования, в 14:00 по Местному времени – 
уже сформировавшиеся структуры. 
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Рис. 2. Проекции осредненной скорости ветра на оси X (а), Y (б), и Z (в); на плоскость XOZ (г)  
и на плоскость YOZ (д), 28.07.07, Калмыкия 

 
4. Моделирование наблюдаемой синоптической ситуации при помощи  

модели WRF 
 

Для численного моделирования наблюдаемой во время эксперимента в Кал-
мыкии синоптической ситуации была выбрана открытая исследовательская не-
гидростатическая мезомасштабная атмосферная модель WRF (версия 3.6.1) – 
Weather Research and Forecasting [32, 33]. В настоящее время модель WRF явля-
ется одной из наиболее универсальных и отработанных открытых систем моде-
лирования атмосферы. Она успешно и широко используется для метеорологиче-
ского прогнозирования и исследовательских целей в научных организациях и ме-
теослужбах многих стран и продолжает непрерывно развиваться [34, 35]. 

Прогностические переменные модели следующие: компоненты горизонталь-
ной скорости u и v в декартовых координатах, вертикальная скорость w, возму-
щения потенциальной температуры и геопотенциала. По этим переменным опре-
делялся геострофический ветер для последующего расчета спиральности. 
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Рис. 3. Расчетная область крупной сетки 300 на 225 км 200×150 узлов по горизонтали с шагом 
1500 м. Отдельно выделен рельеф вложенной области 

 
При расчетах использовались вложенные сетки. Вся расчетная область 300 на 

225 км рассчитывается на крупной сетке 200150 узлов по горизонтали с шагом 
1500 м. Вложенная область детализованного расчета 75 на 50 км, в котором про-
водится усвоение данных содаров, считается на сетке 151106 узлов с шагом 500 
м (см. рис. 3). По вертикали обе области имеют 35 уровней до высоты 5000 м со 
сгущением в пограничном слое. Одному шагу расчета по времени для крупной 
области соответствует 3 шага расчета по времени для вложенной области. Вре-
менной интервал между начальными полями метеопараметров глобального опе-
рационного анализа GFS на сетке 0,5×0,5 градусов равен 6 часам. Координаты 
центра расчетной области соответствуют 45° с.ш. и 45° в.д. Отметим, что мезо-
масштабная циркуляция начинает воспроизводиться на сетках с горизонтальным 
масштабом 500 метров. Когерентные вихревые структуры могут достигать 5 км в 
ширину, и десяти точек достаточно для качественного воспроизведения призна-
ков мезомасштабной циркуляции. В данном случае спиральность непосредствен-
но в модели не вычислялась, проводился лишь расчет компонент скорости ветра 
и геопотенциала в узлах сетки для последующего вычисления компонент гео-
строфической скорости ветра. 

Для увеличения точности прогноза характеристик атмосферы проводилось 
усвоение  данных  приземных  измерений метеопараметров. В качестве усваивае- 
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Рис. 5. Временной ход спиральности с 12-часовым усреднением для Калмыкии (а), Шпицбер-
гена (б), Цимлянска (в) 

 
мых данных использовались данные, полученные с длинноволнового содара, рас-
положенного в Калмыкии, на северной окраине п. Комсомольский в точке с ко-
ординатами 45,33527° в.д. и 46,02687° с.ш. Усвоение данных наблюдений произ-
водилось трехмерным вариационным методом на базе 3DVar [36]. 

Для получения интегральной спиральности была проведена постпроцессинго-
вая обработка. Значения компонент геострофической скорости ветра в точке, 
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расположенной на расстоянии 3,5 км от точки введения усваиваемых данных, 
определялись через рассчитываемые моделью значения геопотенциала. Исполь-
зовались формулы: 

 
 

 
Здесь U, V – горизонтальные компоненты скорости ветра; Uα, Vα – компонен-

ты агеострофической скорости ветра; ɡ = 9,81 м/с2 – ускорение свободного паде-
ния; φ – географическая широта; hɡ – геопотенциал; dx = rdθcos(φ); dy = rdφ; r = 
6,37∙106 м – радиус Земли; θ – географическая долгота. 

Для нахождения скорости геострофического ветра по выписанным выше 
формулам необходимо определиться с высотой, на которой ветер можно пола-
гать геострофическим. Данная высота определялась как высота минимума агео-
строфической компоненты [37]. 

Компоненты геострофической скорости ветра позволяют оценить интеграль-
ные значения спиральности и сравнить с ее значениями, вычисленными по дан-
ным акустического зондирования. 

 
5. Результаты 

 

Расчеты спиральности по данным акустического зондирования устанавливают 
ее связь с ветром и структурами АПС.  

В обычных условиях определяющий вклад в спиральность АПС дают ее гори-
зонтальные компоненты. Это подтверждается и для турбулентных данных [13, 
14]. Несмотря на это, в целом ряде случаев наблюдается устойчивая корреляция 
между вертикальной компонентой скорости ветра и средней по слою спирально-
стью, что находит подтверждение в идеализированной теории экмановского по-
граничного слоя [17]. 

На рис. 4 показан временной ход распределения осредненной вертикальной 
компоненты скорости ветра и средней по слою спиральности: а) для 28 июля 
2007 года, Калмыкия; б) для 9 августа 2012 года, Цимлянская научная станция;  
в) для 7 мая 2009 года, Шпицберген. На графике видны экстремумы вертикаль-
ной компоненты скорости ветра, связанные с развитием крупномасштабных ко-
герентных структур. Временной ход спиральности с 12-часовым усреднением 
показан на рис. 5. 

Отметим, что образование крупномасштабных структур в поле ветра просле-
живается как по эхограмме вертикальной скорости, так и по временному ходу 
распределения спиральности по высоте. 26, 28, 30 июля и 1 августа 2007 г. в ноч-
ное время в Калмыкии наблюдалось низкоуровневое струйное течение, которое 
хорошо отражается и на эхограмме, и на распределении спиральности (см. рис. 6 
для 28 июля).  

Вертикальные профили скорости ветра на эхограмме, характеризующие ноч-
ное струйное течение, соответствуют максимальному увеличению спиральности 
на зависимости от времени распределения спиральности по высоте. Есть приме-
ры ночных струйных течений и для эксперимента в Цимлянске 11 и 18 августа  
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б) Эхограмма содара 

 

Рис. 6. Временной ход распределения спиральности по высоте и эхограмма вертикальной ком-
поненты скорости ветра. Калмыкия. 28.07.07, 00:00–06:00: (а) – значение спиральности; (б) – 
эхограмма содара. Интенсивность эхо-сигналов на эхограмме содара представлена в дБ. Чер-
ные линии с точками – соответствующие вертикальные профили скорости ветра. Точками на 
линиях отмечены значения, имеющие достаточную статистическую обеспеченность. Серые 

точки – направление ветра в румбах 

 
2012 г. При этом следует отметить заметное повышение спиральности по сравне-
нию с ее обычными дневными значениями, что отмечалось ранее [38]. Спираль-
ность достигает значений 0,8 м/с2 (см. рис. 7а, 7б для Калмыкии, 28 июля, и для 
Цимлянска, 18 августа).  

Для Шпицбергена образование структур в поле скорости АПС происходит на 
высоте до 50 м, что характерно для полярных широт (см. рис. 7в). Надежность 
полученных данных в большинстве случаев ограничена значением высоты при-
мерно в 100 м из-за больших шумов при измерении. 
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Рис. 7. Спиральность: (а), (б) – в ночных струйных течениях: (а) – для Калмыкии, 28 июля 
2007 г.; (б) – для Цимлянска, 18 августа 2012 г.; (в) – временной ход спиральности, 7 мая 2009, 

Шпицберген 

 
Средние значения спиральности для крупномасштабных движений – 0,3–0,6 

м/с2 – на порядок превосходят ее независимо измеренные турбулентные значения 
[13, 14, 39]. 

Прослеживается хорошая связь средней по слою спиральности и энергии – 
суммы квадратов скоростей всех трёх компонент скорости ветра (см. рис. 8). 

 

 



Глава 2. Атмосферный пограничный слой 

 142 

 

0 5 10 15 20

-0.1

0

0.1

0.2

2

0

40

80

120

160

200

2

25.07.07
 

2

2

 
 

Рис. 8. Связь средней по слою спиральности и удельной кинетической энергии, Калмыкия, 
25.07.07. Значения средней по слою спиральности умножены на 200 для более удобного срав-

нения 

 
Отметим, что полученные в экспериментах значения средней по слою спи-

ральности в АПС близки к теоретическим оценкам турбулентной спиральности и 
составляют примерно 0,02–0,12 м/с2. 

Проведено исследование возможности применимости формулы (4), для идеа-
лизированной экмановской модели, для оценки интегральной спиральности. Ре-
зультаты, представленные на рис. 9, иллюстрируют хорошую корреляцию рас-
считанной интегрированием (3) интегральной спиральности (Hint (3)) и полусум-
мы квадратов компонент геострофической скорости ветра (Hint); для экмановско-
го пограничного слоя зависимость между двумя этими величинами впервые по-
казана в [10]. Коэффициенты корреляции для Калмыкии и Цимлянска рассчита-
ны для каждого случая и близки к единице. На рис. 9 показаны результаты для 
29, 30 и 31 июля 2007 года, Калмыкия: r29 = 0,7234; r30 = 0,6717; r31 = 0,7722; 4, 9, 
15 августа 2012 года, Цимлянск: r4 08:00–16:00 = 0,7887; r9 00:00–02:00 = 0,9121; r9 09:00–16:00 
= 0,9325; r15 12:00–21:00 = 0,7189.  

Интегральная спиральность, рассчитанная по формуле (4) сравнивается с ре-
зультатами расчетов модели WRF.  Результаты выборочно показаны на рис. 10 для 
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Рис. 9. Связь интегральной спиральности Hint (3) и суммы квадратов компонент геострофиче-
ской скорости ветра Hint для 29 (а), 30 (б) и 31 (в) июля 2007 г., Калмыкия; 4 (г), 9(д), 15(е) ав-

густа 2012 г., Цимлянск 

 
29 июля 2007 г. В целом, результаты расчетов с усвоением данных содара пока-
зывают более близкие к найденным ранее оценочным значениям спиральности, 
чем результаты расчетов без усвоения данных содара. 



Глава 2. Атмосферный пограничный слой 

 144 

 
 

Рис. 10. Результаты расчета на WRF. Сравнение значений полусуммы квадратов компонент 
геострофической скорости ветра, Калмыкия, 29.07.2007 

 
Заключение 

 

По результатам трех натурных экспериментов по акустическому зондирова-
нию атмосферного пограничного слоя, выполненных в ИФА им. А.М.Обухова 
РАН, определены значения спиральности крупномасштабных движений, лежа-
щих в диапазоне абсолютных значений 0,3–0,6 м/с2, и средней по слою спираль-
ности в атмосферном пограничном слое – 0,02–0,12 м/с2. На основе полученных 
данных, по градиентам скорости и известным значениям турбулентных напряже-
ний Рейнольдса возможно провести оценку коэффициентов полуэмпирической 
модели турбулентности, с параметризацией турбулентной спиральности [12, 18]. 

Показана связь средней по слою спиральности и кинетической энергии. 
В условиях отсутствия сильной конвекции обнаружена хорошая корреляция 

хода интегральной спиральности с ходом квадрата скорости ветра на верхних 
уровнях зондирования (400–600 м), правомерно при данных условиях заменяю-
щего в нашем исследовании ход квадрата скорости геострофического ветра. Это 
позволяет упростить процедуру построения глобального и регионального поля 
спиральности, в частности, при решении прогностических задач. Эмпирические 
значения интегральной спиральности верифицировались при помощи открытой 
исследовательской негидростатической мезомасштабной атмосферной модели 
WRF с использованием усвоения данных акустического зондирования. 
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2.3. Рэлей-тейлоровская неустойчивость и ее структурные  
элементы в геофизических течениях 

 

В.П. Гончаров1, В.И. Павлов2 
1Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН 

2Univ. Lille, UFR des Mathématiques Pures et Appliquées, Lille, France 
 

Введение 
 

Задача о струйных движениях тесно связана с неустойчивостью Рэлея–Тей-
лора и вызывает большой интерес в связи обширными приложениями в гео- и ас-
трофизике, а так же в физике высоких плотностей энергий [1]. По существу, рэ-
лей–тейлоровская неустойчивость (РТН) проявляется в любом неоднородном 
течении в неинерциальной системе отсчета, когда имеется ускорение, направлен-
ное от более легкой жидкости к более тяжелой [2]. 

Классический пример РТН это эволюция поверхности раздела жидкостей ли-
бо газов с различными плотностями в поле тяготения. Если в начальном состоя-
нии граница раздела горизонтальна, а верхняя жидкость тяжелее нижней, то лю-
бое сколь угодно малое возмущение приводит к нарушению равновесия. В резуль-
тате запускается сложный (нелинейный) динамический процесс, который стре-
мится минимизировать потенциальную энергию систему. Этот процесс приводит 
к тому, что с течением времени произвольная начальная деформация поверхно-
сти раздела начинает быстро развиваться, поскольку участки более плотной сре-
ды, оказавшиеся ниже плоскости раздела, начинают "тонуть", а участки менее 
плотной среды, оказавшиеся выше плоскости раздела, начинают "всплывать". 

Как и для любой другой нелинейной системы, для РТН систем принципиаль-
ным является вопрос о возможных финальных режимах, на которые они выходят 
в результате развития гидродинамической неустойчивости. В зависимости от мо-
дели и начальных данных существуют различные механизмы и сценарии разви-
тия РТН. В этой работе мы ограничимся лишь теми из них, которые важны для 
понимания образования струйных течений и перемешивания в геофизических те-
чениях. 

Многочисленные исследования показали, что традиционные линейные (вол-
новые) методы и модели, недостаточно эффективны при изучении промежуточ-
ной и финальной стадий РТН и связанных с ними струйных механизмов переме-
шивания. Хорошо известно, что волновое описание неустойчивости пригодно 
лишь на начальной стадии развития этих процессов, и в частности, не дает ин-
формации о такой существенной черте, как образование доминирующих структур. 

Типологическая классификация доминирующих структур не является пока 
вполне сложившейся. Например, в океанологии колоннообразные структуры, ко-
торые образуются при опускании более соленой (тяжелой) воды вглубь пресной, 
называются пальцами. В атмосферных приложениях, где опускание холодных и 
всплывание теплых воздушных потоков также имеет место, аналогичные струк-
туры известны под названиями термиков, струй, пузырей, выбросов, джетов. 
Кроме перечисленных структур, приводящих к вертикальному перемешиванию, 
                                                       
1 e-mail: v.goncharov@rambler.ru 
2 e-mail: vadim.pavlov@univ-lille1.fr 
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не меньшую роль в физике атмосфера и океана играют структуры, которые при-
водят к горизонтальному перемешиванию. 

Данная работа суммирует результаты наших исследований по созданию и со-
вершенствованию теоретических подходов, описывающих структурную стадию 
РТН. Исследования, в рамках которых они были получены, охватывают почти  
5-летний период, и существенным образом опираются на использование гамиль-
тоновских методов и построение новых аналитических моделей, основанных на 
прямом моделировании структурных элементов неустойчивости. Применительно 
к моделям гравитационных течений, конечная цель такой стратегии – вывод не-
линейных уравнений, описывающих эволюцию вертикальных автомодельных струй. 
Как будет показано ниже, в отличие от волн или солитонов, решения, описываю-
щие доминирующие структуры, определены на компактном носителе и не обла-
дают осциллирующими или установившимися на бесконечности хвостами, хра-
нящими память о невозмущенном (фоновом) режиме. Это замечательное свой-
ство делает их идеальными претендентами на роль структурных элементов, опи-
сывающих процессы дезинтеграции течений, инициированные крупномасштаб-
ной гидродинамической неустойчивостью. Такова общая стратегия, которой при-
держивались авторы в своих работах, и которую невозможно осуществить в рам-
ках традиционных волновых подходов к изучению РТН. 

Статья построена следующим образом. В разделе 1 мы обсуждаем минималь-
ную (гидростатическую) модель РТН и формулируем ее описание в приближе-
нии мелкой воды. Гамильтоновская версия этой модели рассматривается в раз-
деле 2. В разделе 3 устанавливается свойство масштабной инвариантности и на-
ходится соответствующий интеграл движения для гидростатических моделей РТН, 
находящихся под действием центростремительных/центробежных сил. Вириаль-
ная теорема, которая занимает центральное место при изучении коллапсов, фор-
мулируется в разделе 4. Здесь же обсуждаются возможные сценарии эволюции 
активного слоя в зависимости от интегралов движения. Коллапс во вращающейся 
гидростатической модели обсуждается в разделе 5. Разделы 6–8 посвящены по-
строению и обоснованию негидростатической модели РТН, описанию ее струк-
турных элементов, а также анализу возможных режимов эволюции. В разделах 9, 
10 обсуждаются эффект "сверхускорения" и устойчивость структурных эле-
ментов, развивающихся в режиме автомодельного коллапса. Численное модели-
рование струи, восходящей из горизонтально неоднородного плоского слоя, и 
анализ сопутствующего эффекта обмеления приведены в разделе 11. Спектры 
турбулентности, инициированной ансамблем восходящих струй, обсуждаются в 
разделе 12 на примере солнечной супергрануляции. 

 

1. Минимальная модель РТН 
 

Минимальная модель РТН может быть сформулирована, если рассмотреть 
границу раздела z = h(x, y, t), по обе стороны от которой имеются два слоя не-
вязкой несжимаемой жидкости (см. рис. 1), обеспечивающие горизонтально не-
однородный контраст плотности.  
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Рис. 1. Модель активного (нижнего) слоя с горизонтально неоднородной плотностью 

 
Предположим, что слои движутся под действием силы тяжести в декартовой 

системе координат x, y, z. Пусть верхний слой с плотностью ρ2 = ρ0 = const 
однороден и простирается вверх до бесконечности, а нижний с плотностью ρ1 = 
ρ0 + ρ' опирается на твердую поверхность z = 0. Наша цель состоит в упрощенном 
описании этой модели в приближении мелкой воды, полагая, что скачок плот-
ности ρ' между слоями достаточно мал ρ'/ρ0 << 1 и не зависит от вертикальной 
координаты z , т.е. ρ' = ρ'(x, y, t). 

При выводе уравнений движения для этой модели из полных уравнений 
гидродинамики будем предполагать, что горизонтальный масштаб движений L 
значительно больше вертикального масштаба D. Это дает основание пренебречь 
вертикальной компонентой скорости, и считать, что горизонтальные компоненты 
скорости практически независимы от вертикальной координаты z. В результате 
приходим к следующей постановке  

,
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uuu                                        (1) 

                                                     (2) 
в которой ui – горизонтальные компоненты скорости,  – горизонтальный 
градиент, а pi – давления в верхнем (i = 2) и нижнем (i = 1) слоях. Уравнения (2) 
описывают движение жидкости в приближении гидростатического баланса. 

В отсутствие возмущений на бесконечности и при условии непрерывности 
давления (p2 − p1)z = h = 0 на границе раздела, уравнения (2) легко интегрируются  

 

     (3) 
Чтобы исключить координату z и получить замкнутое описание, вместо u1 

рассмотрим новую переменную  
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имеющую смысл усредненной по глубине горизонтальной скорости в нижнем 
(активном) слое. 

Уравнение движения для u получается после подстановки давления p1 из (3) в 
уравнение (1) и усреднения его по глубине  
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Здесь вместо скачка плотности ρ' введена относительная плавучесть τ = gρ'/ρ0. 
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Если к (4) добавить уравнения, которым в силу неразрывности и несжимаемо-
сти удовлетворяют переменные h и τ, для описания активного слоя получим 
замкнутую систему уравнений  

),(
2

1
=)( 2h

h
t  uuu     (5) 

0.=)(0,=)(   uu tt hh                      (6) 

Отметим, что формально при τ = 1 уравнения (5), (6) переходят в обычные 
уравнения мелкой воды. В другом предельном случае τ = −1 они соответствуют, 
так называемой, модели "опрокинутой мелкой воды", описывающей слой тяже-
лой жидкости, ограниченной сверху горизонтальной твердой крышкой. В невоз-
мущенном состоянии равновесие в такой модели обеспечивается давлением ле-
жащей снизу, легкой (почти невесомой) жидкости. Понятно, что такое равнове-
сие неустойчиво и, в конечном счете, спустя некоторое время более тяжелая жид-
кость должна опуститься на дно. Несмотря на столь тривиальный финал, на про-
межуточных этапах, когда система еще далека от конечного состояния, имеет 
место весьма сложная картина развития неустойчивости. Изучение различных 
модельных конфигураций и стадий РТН имеет важное значение, так как обеспе-
чивает путь к пониманию процессов перемешивания во многих технических и 
физических приложениях, включая ядерную физику, астрофизику, физику атмо-
сферы и океана. Примеры использования модели перевернутой мелкой воды в 
различных приложениях приведены в [3]. 

Еще один важный пример, который формально приводит к уравнениям (5), 
(6), это устойчиво стратифицированные многослойные модели Райпа [4]. В прос-
тейшем (однослойном) случае такая модель описывает горизонтально неодно-
родный слой мелкой воды со свободной поверхностью. Несмотря на внешнее 
сходство с моделью (5), (6), существенным отличием этой модели является тот 
факт, что величина τ является строго положительной величиной, поскольку опре-
деляется как полная плавучесть τ = g(1 + ρ'/ρ0). Для сравнения отметим, что в 
уравнениях (5), (6) переменная τ, играющая роль относительной плавучести, не 
связана этим ограничением. Последнее открывает возможность использования 
этих уравнений для изучения начальной стадии РТН, по крайней мере до тех пор, 
пока не нарушится приближение гидростатичности. 

 
2. Гамильтоновская версия гидростатической модели РТН 
 

Существует еще одна полезная интерпретация уравнений (5), (6) как уравне-
ний движения двумерной небаротропной жидкости. Подобно другим консерва-
тивным моделям гидродинамического типа, описание такой жидкости можно 
сформулировать, исходя из первых принципов [5]. В этом можно убедиться не-
посредственно, рассматривая переменные h как "плотность", τ как "энтропию", и 
используя при выводе уравнений (5), (6) на гамильтонов подход с гамильтони-
аном  

,),(
2

1
= 2 xu dhhH 
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где в данном конкретном случае плотность внутренней энергии определяется как 
ε = h2τ/2. 

Нетривиальные скобки Пуассона, определяющие динамику для подобного се-
мейства моделей, известны [5] и формулируются как  

),()(=},{  ik
'
k

'
i

'
ki mmmm   (7) 

.=},{),(=},{  k
'
kk

'
k mhmh   (8) 

Здесь m – плотность гидродинамического импульса, δ = δ(x − x') – дельта-
функция Дирака, а штриховка зависимых переменных подразумевает зависи-
мость от штрихованных пространственных координат. 

Кроме скобок Пуассона, чтобы записать уравнения движения, нужно учесть, 
что гидродинамический импульс m и скорость u связаны дуальным соотноше-
нием  

,=,=
m

u
u

m




 HH

 (9) 

которое в нашем случае эквивалентно равенству  
m = hu.  

Тогда для рассматриваемой нами модели найдем  
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Использование соотношений  
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позволяет получить уравнения движения (5), (6). 
Кроме гамильтониана H , уравнения (5), (6) сохраняют интегралы  

 .)()(=,)(== 21  qFFhCdhMdh   xuxxuP  

Физический смысл первых двух интегралов P и M – соответственно полный 
импульс и угловой момент. Эти интегралы сохраняются вследствие галилеевой 
инвариантности и изотропности модели. Последний интеграл C есть не что иное, 
как аннулятор (казимир) скобок Пуассона. Стоящие под интегралом F1 и F2 – 
произвольные функции плавучести τ, а потенциальная завихренность q = ( × u)/h 
подчиняется уравнению  

).(
2

1
=)(  h

h
qqt u  

Отметим, что интегралы с F1 = (1, τ) и F2 = 0:  

,=,= xx dhNhdQ   

являются простейшими из казимиров и имеют смысл полного объема и полной 
плавучести, соответственно. 

За каждым интегралом движения стоит симметрия, означающая существова-
ние преобразования, которое обеспечивает инвариантность уравнений движения. 
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В тех случаях, когда такое преобразование не известно, говорят, что симметрия 
скрыта. 

Преобразования симметрии условно можно разделить на два типа. Преобразо-
вания первого типа затрагивают только пространственные координаты и время. 
Например, с пространственно-временными преобразованиями симметрии связа-
ны три фундаментальных закона механики [6]: закон сохранения энергии, закон 
сохранения импульса и закон сохранения момента количества движения. Мас-
штабная инвариантность или скейлинг, о котором пойдет речь в контексте РТН в 
следующем разделе, также принадлежит к этому типу симметрий. 

Другим важным типом преобразований симметрии являются калибровочные 
преобразования. Они не затрагивают пространственные координаты, а характе-
ризуют внутренние свойства симметрии динамической системы. С такими пре-
образованиями связаны казимиры. 

Согласно общему принципу механики [5], если сохраняющийся функционал 
G не казимир, то он − генератор преобразования симметрии. Такое преобразо-
вание можно записать, используя скобки Пуассона, в виде эволюционных урав-
нений по некоторому параметру, играющему роль времени. В работе [7] этот 
факт был использован для доказательства масштабной инвариантности мини-
мальной модели РТН. 

 
3. Скейлинг гидростатических моделей РТН 

 

Чтобы установить свойство масштабной инвариантности для минимальной 
модели РТН, слегка обобщим ее, рассмотрев вместо (5), (6) уравнения  

   ,
2

1
= 2

0 h
h

Gt  xuuu  (10) 

    0.=0,=   uu tt hh  (11) 

Модифицированная модель отличается от минимальной лишь тем, что в пра-
вую часть уравнения (10) включена внешняя сила G0x, которая, в зависимости от 
знака константы G0, является либо центростремительной (G0 < 0), либо центро-
бежной (G0 > 0). Заметим, что несмотря на такую модификацию, модель остается 
консервативной и скобки Пуассона (7), (8) сохраняются. Изменяется лишь га-
мильтониан  

  ,
2

1
= 2

0
22 xxu dhGhhH    

приобретая дополнительное слагаемое (последний член под знаком интеграла). 
Чтобы найти новый инвариант движения в модифицированной модели, рас-

смотрим два интеграла  
.)(=,= 2 xuxxx dhVdhI   (12) 

Эти интегралы хорошо известны в механике как момент инерции и вириал. 
Используя уравнения движения (10), (11), легко убедиться, что интегралы I и V, 
будучи величинами зависящими от времени, подчиняются уравнениям  

),2(=,2= 0IGH
dt

dV
V

dt

dI
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и могут быть представлены в каноническом виде  
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dt
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Здесь функционал G, играющий роль гамильтониана, описывается выражением  
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                     (13) 

и является новым инвариантом движения, который обусловлен масштабной ин-
вариантностью уравнений движений (10), (11). 

Чтобы доказать это, рассмотрим преобразование  

.=,=,=,= '
'

''

I

h
h

I

dt
t

I


x
x                             (14) 

которое связывает старые (нештрихованные) переменные (как независимые x, t, 
так и зависимые h, τ) и новые (штрихованные). 

Используя тот факт, что при этом скорость преобразуется как  

 ,1
= xuu V

I

'
                                              (15) 

легко показать, что преобразование (14) оставляет уравнения (10), (11) инвари-
антными, сохраняя их прежний вид  
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=)( 2 '''
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    0,=0,= '''''
t
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t hh   uu  (17) 

и лишь меняет константу G0 на G. Здесь для производных по новым координатам 
и времени введены обозначения ' = ∂/∂x' и ∂t' = ∂/∂t'. 

Следует отметить, что преобразование (14) превращает зависящие от времени 
интегралы I и V в инварианты  

0.=)(=1,== 2 xuxxx   dhVdhI  (18) 

При этом для интегралов движения H' и G' в новой системе можно установить 
равенства  

  .=2=,=
2

1
= 22222 GIGHIVGGdhGhhH   xxu   

 

4. Автомодельность и коллапс 
 

Все рассуждения ниже проводятся в рамках предположения, что активный 
слой конечен, т. е. переменная h обращается в нуль вне некоторой компактной 
области, заданной на горизонтальной плоскости z = 0. Поскольку G и H являются 
константами движения, для минимальной модели, у которой G0 = 0, производная 
по времени от (13) приводит к соотношению  

.4=
2

2

H
dt

Id
                                                    (19) 
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Рис. 2. Сценарии эволюции момента инерции 
активного слоя из состояния покоя 

Рис. 3. Фазовые портреты режимов эволюции. 
Серым выделена область H < 0. Точки коллапса 
I = 0 выделены знаком   

 
В нелинейной оптике [8] это равенство известно как вириальная теорема. В том 
простом случае, когда движения развиваются из состояний покоя (dI/dt)t = 0 = 0, 
уравнение (19) дает  

.2
2

= 2Ht
H

G
I   

Поскольку физический смысл имеют лишь неотрицательные значения I, воз-
можны два сценария (см. рис. 2).  

Либо G < 0 и H > 0, и тогда I со временем возрастает, что говорит о растека-
нии активного слоя. Либо G > 0 и H < 0, и тогда I убывает и обращается в нуль, 
что говорит о коллапсе, который происходит за конечное время  

.
||2

=0
H

G
t  

За это время компактная область, занятая жидкостью, собирается в точку и пре-
вращается в восходящую бесконечно тонкую струю. Совершенно понятно, что 
такие режимы реализуются только при условии  

0,<
2

1
= 0

2
0 xdhH   

что возможно только, если начальное распределение плавучести τ0 не является 
знакоположительной функцией. 

В общем случае, когда коллапс развивается не из состояния покоя (dI/dt)t = 0 ≠ 0, 
он возможен при любом знаке H. Это легко увидеть из соотношения (13), если, 
полагая в нем G0 = 0 и используя масштабное преобразование I → JH, t → t/2, 
переписать его как  
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На рис. 2 показаны фазовые портреты для двух режимов G < 0 и G > 0 в плос-
кости (dJ/dt, J). Первый режим G < 0 возможен только при H > 0 и коллапсов не 
допускает. Второй G > 0 возможен как при H < 0 (область выделена серым фо-
ном), так и при H > 0 на участке слева, где справедливо неравенство  

  .22</ 00= HIdtdI t   

Здесь I0 = I │t = 0 – начальный момент инерции активного слоя. 
Масштабная инвариантность подразумевает существование автомодельных 

решений. Будучи промежуточной асимптотикой невырожденных задач [9], такие 
решения весьма полезны при изучении финальных стадий сильно нелинейных 
процессов, когда система забывает о деталях, связанных с начальными данными, 
и ее поведение полностью зависит от интегралов движения. Автомодельные ре-
шения не только отражают существование симметрии, но и играют роль струк-
турных элементов, из которых можно составить асимптотику проблемы Коши 
при t → ∞. Именно в этой роли они выступают при изучении коллапсов – явле-
ний, в которых формирование особенности происходит за конечный промежуток 
времени [10, 11, 12, 13, 14, 15, 16]. 

Прямое указание на существование автомодельных решений в минимальной 
модели дает тот факт, что при u' = 0 из (14)–(17) следует, что  
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где h' и τ' как функции автомодельной переменной x' = x/√I удовлетворяют 
уравнению  

2Gh'x' = '(h'2 τ').  
Обладая радиальной симметрией, это уравнение имеет физически разумные 

решения только на конечном круге. Поэтому, выбирая должным образом мас-
штаб переменной s = x'2, без потери общности ищем решения для уравнения  

 ,= 2 ''h
ds

d
hG   

на круге единичного радиуса. 
Чтобы построить такие решения, рассмотрим функцию f(s), которая задана на 

отрезке [0,1], имеет отрицательную производную df/ds < 0 и ведет себя в окрест-
ности s = 1 как f ≈ (1 − s)1+γ, где параметр γ удовлетворяет неравенству 0 ≤ γ ≤ 1. 

Действительно, из любой такой функции f(s) могут быть составлены решения  
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                          (20) 

где нормировочный коэффициент a находится из условия (18). Легко проверить, 
что решения (20) обладают всеми необходимыми свойствами: дают для h' знако-
положительную функцию, которая в точке s = 1 вместе с τ' обращается в нуль по 
корневым законам  

h'  (1 − s)γ,  τ'  (1 − s)1−γ.  
Следует отметь, что под вириальную теорему попадают лишь изотропные 

коллапсы, когда область контакта активного слоя и дна, на который он опирает-
ся, сжимается в точку. Но возможен и не изотропный коллапс, когда область кон-
такта стягивается в отрезок [17, 18], или линию, как для плоской модели активно-
го слоя [19]. 
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Рис. 4. Фазовый портрет режимов эволюции в 
модели с вращением. Серым выделена область 
H < 0. Точки коллапса J = 0 выделены знаком • 

Рис. 5. Структурные элементы коллапса  
в негидростатических моделях 

 
5. Коллапс во вращающейся гидростатической модели 

 

В предположении, что слои вращаются с постоянной угловой скоростью Ω, 
формулировка минимальной модели изменяется. Уравнения (5), (6) переформу-
лируются как  

),(
2

1
=2)( 2h

h
t  uΩuuu                              (21) 

0,=)(0,=)(   uu tt hh                              (22) 

из-за того, что в уравнение для скорости добавляется ускорение Кориолиса 2Ω × u. 
Хотя из-за галилеевой неинвариантности эта модель не попадает рамки при-

менимости вириальной теоремы (19), для нее также можно сформулировать свой 
вариант этой теоремы. С этой целью, кроме момента инерции I и вириала V, не-
обходимо использовать еще и угловой момент  

 

M = ∫h(x × u)dx. 
 

Вместе интегралы I, V, M подчиняются замкнутой системе уравнений  

.2=)2(=,2= V
dt

dM
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dt

dV
V

dt

dI
  

Более подробное обсуждение подхода, основанного на этой системе уравне-
ний, и классификацию возможных режимов можно найти в работах [19, 17, 18]. 
Однако существует другой, более рациональный путь, позволяющий получить 
тот же результат, оставаясь в рамках парадигмы о масштабной инвариантности 
гидростатических моделей РТН (см. раздел 3). 

Сделаем преобразование из вращающейся системы отсчета в невращающуюся 
(инерциальную). Тогда, в невращающейся системе отсчета вместо (21), (22) по-
лучим уравнения (10), (11), в которых нужно положить G0 = − Ω2. 

В результате приходим к выводу, что кроме гамильтониана  
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за счет масштабной инвариантности сохраняется величина  
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Если сделать масштабное преобразование I → JH/Ω2, t → t/2, это соотношение 
можно переписать в виде  
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Построив фазовый портрет в плоскости (dJ/dt, J), можно сделать следующее 
заключение. Во-первых, при −H2 /Ω2 < G < 0 возможны только замкнутые траек-
тории, которые соответствуют периодическим (осциллирующим) режимам. Эти 
режимы никогда не достигают коллапса и характеризуются H > 0. Стационар 
(dJ/dt = 0, J = 1) реализуется при достижении нижней границы G = −H2 /Ω2. Во-
вторых, независимо от знака H, режимы с коллапсом возможны только при G ≥ 0. 

Что касается структурных элементов коллапса, то вопрос решается аналогич-
но, как и в предыдущем разделе. И во вращающейся, и в невращающейся гид-
ростатических моделях ответ связан с решением уравнений типа (18), который 
содержит функциональный произвол. Этот произвол устраняется в следующем 
негидростатическом приближении. В таких моделях структурные элементы вы-
глядят как жидкие полу-эллипсоиды (см. рис. 5) с основанием в плоскости гра-
ницы z = 0. 

 
6. Негидростатическая модель активного слоя 

 

Несмотря на внутреннюю непротиворечивость и наличие простых аналитиче-
ских решений, модели мелкой воды с горизонтально неоднородным скачком 
плотности не дают в гидростатическом приближении правильной картины разви-
тия РТН на финальной стадии. На этой стадии приближение гидростатического 
баланса не работает, а отказ от него сопряжен с пересмотром коллапса как сце-
нария развития РТН. 

Фактически, рэлей-тейлоровская неустойчивость границы раздела развивается 
по закону автомодельного коллапса только на начальной стадии, когда отклоне-
ние от гидростатического приближения невелико. В частности [19, 17, 18], если 
слой более легкой жидкости находится снизу, этот механизм приводит к форми-
рованию восходящих струй, высота которых растет по закону h: (t0 − t)−D/3, где  
t0 – время коллапса, а D – размерность задачи. В действительности, однако, об-
разования особенности за конечное время t0 не происходит, поскольку по мере 
роста струй, роль вертикальных движений повышается и приближение гидроста-
тичности нарушается. 

Оценить закон роста высоты струй можно из соображений размерности [20]. 
Предположим, что основными размерными параметрами восходящей струи явля-
ются ее максимальная высота h, которая в начальный момент времени имела зна-
чение h0 , ускорение силы тяжести g, число Атвуда A, текущее время t и характер-
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ное время t0 возможного формирования коллапса. Таким образом, h = h(t, g, t0, h0, 
A), откуда из соображений размерности следует зависимость h = h0F(t2 /h0, t0 /t, A). 

На больших временах при t ≫ t0, когда второй аргумент стремится к нулю, сис-
тема должна "забывать" начальные условия. Поэтому зависимость от h0 должна 
исчезнуть. А это возможно только, если функция F линейна по первому аргумен-
ту. Таким образом, качественные соображения приводят нас к закону h ~ gt2 f(A).  
В отличие от коллапса, который развивается за конечный промежуток времени t0 , 
такую степенную неустойчивость в физике называют алгебраической [21]. 

Уравнения движения для модели мелкой воды с горизонтально неоднородным 
скачком плотности в негидростатическом приближении могут быть выведены не-
посредственно из полных уравнений гидродинамики традиционными методами, 
используя процедуру усреднения. Однако для подобных типов моделей, сущест-
вует более простой, и что самое главное, общий метод, позволяющий получить 
такие уравнения из первых принципов [5]. 

В частности, если вращение отсутствует, соответствующие уравнения движе-
ния следуют из гамильтоновой формулировки с гамильтонианом  

,))(
3

1
(

2

1
= 2232 xuu dhhhH         (24) 

и скобками Пуассона (7), (8). 
Чтобы записать уравнения движения, кроме скобок Пуассона нужно учесть, 

что гидродинамический импульс m и скорость u связаны дуальными соотноше-
ниями (9), которые дают  
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u
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Тогда для рассматриваемой нами модели найдем  
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Использование (25) и соотношений  

,)(
2

1

2

1
=,

2

1
= 2222 uu  hh

h

H
h

H 






 

позволяет переформулировать уравнения движения (26), (27) в терминах пере-
менных m, u, h и τ,  
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dt

hd
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h
t uuu                          (28) 

∂th + ∙(hu) = 0,    ∂tτ + u∙τ = 0.                                    (29) 
Уравнения (28), (29) описывают усредненное по глубине течение в нижнем 

(активном) слое мелкой воды в негидростатическом приближении. Отметим, что 
формально при τ = g = const уравнения (28), (29) переходят в известные уравне-
ния Грина–Нагди [22, 23, 24], описывающие гравитационные волны на поверхно-
сти мелкой воды в приближении негидростатичности. Если же гидростатический 
баланс нарушен слабо и есть основания пренебречь поправкой Грина–Нагди – 
последним членом в уравнении (28), мы получаем уравнения (5), (6) для модели 
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активного слоя в приближении гидростатичности [19, 17, 18]. Тем не менее мо-
дель (28), (29) нельзя считать обобщением гидростатической модели в строгом 
смысле этого слова. Как будет показано далее, модель (28), (29) основана на 
принципе доминантного баланса. Согласно этому принципу после усреднения по 
глубине в гамильтониане (24) оставлены только те вклады, которые доминируют 
либо на начальной, либо на конечной стадиях РТН. 

 
7. Автомодельные решения 

 

В радиально-симметричном случае уравнения (28), (29) выглядят следующим 
образом:  
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где u и ν – радиальная и азимутальная компоненты скорости. 
В отличии от гидростатической модели, где наблюдается функциональный 

произвол в определении h и τ, уравнения (30), (31) не обладают скейлинговой 
симметрией, но тем не менее, также имеют фиксированное автомодельное реше-
ние  
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Здесь β(t) и α(t) – некоторые функции времени, а h0, τ0 и c – константы, опре-
деляемые начальными условиями . 

Решения (32) обнуляются вне круга радиусом │x│≤ β и описывают круглую 
полуэллипсоидальную струю. Вертикальная полуось hmax = a3 /β2 характеризует 
высоту струи, а горизонтальная β – радиус основания, которым струя опирается 
на дно z = 0. 

Подстановка решений (32) в уравнения (30), (31), после обезразмеривания  
с характерными масштабами пространства L и времени T  

,322=,2=
1/23221/61/6   bacaTaL  

приводит к уравнениям  
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Здесь σ – знаковая функция  
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Уравнения (33) сохраняют интеграл  
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Рис. 6. Фазовый портрет негидростатиче-
ской модели в режиме неустойчивости  
при κ < 0 

 

Рис. 7. Переход из режима коллапса в режим 
алгебраической неустойчивости. Асимптотика 
(a) соответствует решению (34), а асимптоти-
ка (b) – решение (34) 
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В зависимости от знака κ, у системы (33) есть два типа решений: устойчивые 
при σ > 0 и неустойчивые при σ ≤ 0. Фазовые траектории системы для этого слу-
чая представлены на рис. 6. Пунктирная линия соответствует сепаратрисе E = 0, 
которая отделяет замкнутые фазовые траектории при E < 0 от не замкнутых при 
E > 0. 

Отметим, что, независимо от знака энергии E, все траектории все фазовые 
траектории достигают критической точки (α = 0, β = 0), в окрестности которой 
система ведет себя неустойчиво. 

На начальной стадии развития неустойчивости приближение гидростатично-

сти соблюдается до тех пор пока поддерживается неравенство β ≪ 1. В этом 
случае из уравнений (33) приближенно следует уравнение  
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1 3

2

2
 

dt

d
 

которое имеет решение  
β = (t0 − t)1/2,                                                    (34) 

описывающее коллапс за конечное время t0. 
Как видно из рис. 7, это решение остается справедливым пока β не становится 

величиной порядка единицы. Спустя некоторое время, когда переменная β стано-
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вится столь малой, что справедливо неравенство β ≪ 1, наступает финальная ста-
дия, на которой неустойчивость достаточно хорошо можно описать уравнением  
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2

2














dt
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Это уравнение имеет решение  
Β = 2t−1.                                                      (35) 

С помощью этого решения в случае отсутствия вращения c = 0, которое играет 
стабилизирующую роль, в размерных величинах можно найти  

.
4

3
= 223 btahmax                                             (36) 

Поскольку, в приближении ρ'/ρ0 ≪ 1 справедливо соотношение ρ'/ρ0 ≈ 2A, а число 
Атвуда A связано с относительной плавучестью τ линейно как  

τ ≈ 2A,                                                           (37) 
соотношение (36) можно переписать в виде  

                                                  (38) 
где A0 = b/(2g) – пиковое значение числа Атвуда. 

Степенной рост возвышения hmax со временем говорит, что режим взрывной 
неустойчивости, предсказанной для гидростатических моделей [19, 17, 18], на 
финальной стадии замедляется и превращается в режим алгебраической неустой-
чивости [25, 20]. В частности из закона (38) следует, что передний фронт струи, 
сформированной из более легкой жидкости, перемещается вверх с постоянным 
ускорением 3gA0. Отметим, что модель Ферми–Неймана [26] дает аналогичный 
результат, но с коэффициентом 16/7 перед ускорением силы тяжести g. 

Отметим, что если κ < 0 и E < 0, то на финальный режим алгебраической не-
устойчивости система выходит из любых начальных условий. Однако, при E > 0 
реализуется другой финальный режим  

,2,2 EtE                                             (39) 

на который система выходит при t → ∞. Нетрудно догадаться, что если закон (35) 
соответствует формированию бесконечно узкой струи, то закон (39) описывает 
обратный процесс оседания струи на дно. 

В устойчивом случае при κ > 0 движения реализуется только, если E > 0. 
Двигаясь по открытым фазовым траекториям (см. рис. 8), система (33) имеет те 
же тривиальные асимптотики что и (39).  
 

8. Обоснование негидростатической модели РТН 
 

Гамильтониан (24) для негидростатической модели может быть обоснован в 
рамках двухслойной модели. Для простоты предположим, движение жидкости в 
верхнем слое потенциально. Тогда полная энергия представляет собой сумму 
полных энергий верхнего H1 и нижнего H2 слоев:  

 

H = H1 + H2,                                                     (40) 
 

                          (41) 



Глава 2. Атмосферный пограничный слой 

 162 

 

 
 

Рис. 8. Фазовый портрет негидростатической модели в устойчивом режиме κ > 0 

 

  
           (42) 

Здесь w – вертикальная компонента скорости в нижнем слое, а φ – гидродина-
мический потенциал в верхнем. 

С помощью условий несжимаемости, непрерывности нормальной компоненты 
скорости на границе раздела и отсутствия возмущений при z → ∞, для потенци-
ала φ можно сформулировать следующую краевую задачу:  

 

  0,=|0,= =
2

 zz   (43) 
 

    ,=
== hzzhz wh  u  (44) 

где Δ – двухмерный лапласиан. 
В гидростатическом приближении w = 0, и u не зависит от z. Предположим 

теперь, что условие гидростатичности нарушено (w ≠ 0), но так, что u можно по-
прежнему считать независимой от z. Тогда из условия бездивергентности ∂zw +  
+ u = 0 и краевого условия wz = 0 = 0 следует соотношение  

w = −zu.                                                      (45) 
К этому соотношению нужно относится как к одной из возможных парамет-

ризации. В частности, можно было бы рассмотреть параметризацию, которая 
предполагает линейную зависимость профиля горизонтальной скорости u от z:  
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где F и Q – некоторые функции, связанные соотношением F(z) = dQ(z)/dz, а v(x, t) 
– горизонтальная скорость на границе раздела, т. е. v = uz = h. Но эти парамет-
ризации привели бы к более сложной модели. 
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Таким образом, выбор параметризации зависит от физических и модельных 
предположений и заслуживает отдельного изучения. Мы ограничились самой 
простой параметризацией, которая пригодна для качественного исследования 
влияния негидростатичности. 

Прежде всего, используя (45), перепишем краевое условие (44) как  
  .=)(=

=
hhh thzz  u  (46) 

Затем, полагая без ограничения общности ρ0 = 1, после интегрирования по z, из 
(40)–(42) в главном порядке по ρ'/ρ0 ≪ 1 получим  
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где τ = gρ'/ρ0 – относительная плавучесть. 
За эффект негидростатичности в гамильтониане (47) отвечают два последних 

члена. Первый соответствует поправке Грина–Нагди, а второй обусловлен реак-
цией на возмущение верхнего слоя. В контексте двухслойной модели это озна-
чает, что использование усеченного гамильтониана (24) оправдано только, если 
можно пренебречь этим возмущением. 

Чтобы обосновать процедуру "усечения" гамильтониана, выразим потенциал 
φ через интеграл двойного слоя  
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где для плотности Ф(х, t) с помощью краевого условия (46) формулируется ин-
тегральное уравнение  
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Оценим вклады членов, определяющих кинетическую энергию в гамильтони-
ане (47), полагая, что каждая из переменных φz = h, Ф, h, и u изменяется авто-
модельно, т. е. могут быть представлены как  

,ˆ=,ˆ=,ˆ=,ˆ=,ˆ=| 2
=  hhhz

 uu                 (50) 

где μ, κ, α, β – некоторые зависящие от времени коэффициенты, а ̂ , ̂ , û , ĥ , 

̂  – функции, зависящие только от автомодельной переменной /=ˆ xx . Отме-

тим, что последние два равенства в (50) являются прямым следствием законов 
сохранения полного объема Q и полной плавучести N:  

= = , = = .Q hd const N h d const x x  
 

Выбрав в качестве масштабов длины и скорости некоторые величины L и U, 
можно всегда обезразмерить задачу. Поэтому без ограничения общности пара-
метр автомодельности β, который играет роль характерного горизонтального 
масштаба, равно как и остальные μ, κ, α, можно считать безразмерными величи-

нами. Очевидно, что в приближении мелкой воды справедливо неравенство β ≫ 1, 
тогда как в приближении "глубокой" воды − противоположное неравенство β = 1. 
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Рис. 9. Граница раздела в модели Ферми–Неймана на периоде λ. Реальный профиль обозначен 
сплошной кривой, а пунктиром – прямоугольная параметризация. Горизонтальная пунктирная 

линия – положение невозмущенной границы раздела 

 
Прежде всего рассмотрим режим мелкой воды (β ≠ 1). В этом случае из (48), 

(49) можно найти  
μ ~ κβ−3,   κ ~ αβ−2,   α = ∂tβ,  

что приводит к оценкам  
hu2 ~ α2β‒2, h3 (u)2 ~ φ│z = h (hu) ~ α2β‒8. 

Аналогичным образом, в режиме "глубокой" воды (β ≪ 1) можно получить, что  
μ ~ κβ6,   κ ~ αβ−5,   α = ∂tβ. 

Из этих соотношений следуют асимптотические оценки  
hu2 ~ φ│z = h (hu) ~ α2β‒2, h3(u)2 ~ α2β‒8.  

Таким образом, последний член в гамильтониане (47) не доминирует ни в од-
ном из двух режимов, а изменения, обусловленные плавучестью (вторым чле-
ном), компенсируются либо первым, либо третьим членом в зависимости от ре-
жима. Этот факт и является обоснованием процедуры "усечения". 

 
9. Эффект "сверхускорения" 

 

Проблема РТН оказалась в центре внимания Ферми и фон Неймана в ходе 
исследований, которые проводились в рамках Манхэттенского проекта. Как из-
вестно, этот проект был направлен на разработку атомной бомбы. В первых об-
разцах этого вида оружия для запуска цепной реакции использовался принцип 
сферической имплозии – направленный внутрь взрыв. Так как под действием 
взрыва и внешняя оболочка, и обжимаемая мишень ведут себя как две жидкости, 
на их границе возможно развитие неустойчивости, которая нарушает эффектив-
ность сжатия мишени. Первый, кто обратил на это внимание и указал на ключе-
вую роль неустойчивости для процесса ядерного взрыва, был Дж. Тэйлор. 

Чтобы получить оценки для РТН, Ферми совместно с фон Нейманом [26] рас-
смотрели следующую плоскую периодическую модель. Как показано на рис. 9, в 
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этой модели сверху располагалась жидкость большей плотности ρ, снизу мень-
шей σ, а граница раздела схематизировалась прямоугольниками. Таким образом, 
РТН моделировалась опускающимися (сужающимися) прямоугольными струями 
тяжелой жидкости, между которыми всплывали прямоугольные (расширяющие-
ся) "пузыри" легкой жидкости. Для описания этих структурных элементов мо-
дель имеет всего три параметра x(t), y(t), z(t). В силу несжимаемости, эти пара-
метры связаны друг с другом соотношением  

y(1 − z) = xz. 
Уравнения движений для такой модели были получены с использованием 

лагранжевого подхода и привели к следующему асимптотическому выражению  
 

                                                 (51) 
 

где A = (ρ − σ)/(ρ + σ) – число Атвуда (0 ≤ A ≤ 1). 
В простейшем случае, когда нисходящая струя падает в вакуум (A = 1), 

согласно формуле (51), ее передний фронт движется со "сверхускорением" 8/7. 
Именно на этот эффект впервые обратил внимание Ферми [27], объясняя его 
"грубостью" модели. Однако, несмотря на кажущуюся парадоксальность, в эф-
фекте сверхускорения нет ничего противоестественного. Достаточно вспомнить 
(см., например, [28]), что пузырек воздуха в жидкости также поднимается вверх 
со сверхускорением 2 . 

Сам по себе эффект "сверхускорения" не должен вызывать особого беспо-
койства. Действительно, во всех точках течения, кроме внешних сил (в нашем 
случае это сила Архимеда) действует еще и градиент давления. Единственная 
точка, где действует только сила Архимеда, – это центр масс. Поэтому для него 
эффект "сверхускорения" это нонсенс. Ускорение центра масс не должно пре-
вышать ускорение за счет силы Архимеда. 

Как известно, сила Архимеда действует на вытесненный объем жидкости и 
приложена к его центру масс. Найти высоту центра масс z0 (t) для струи можно из 
определения  

  0,=0 xdzdzz '  

где ρ'(x, t) – отклонение плотности струи от постоянной плотности ρ0 окружаю-
щей жидкости, и интегрирование ведется по объему, занятому струей. 

Используя замену ρ' = ρ0τ/g, после интегрирования найдем  

.=,
2

1
=,= 2

0 xx hdNdh
N

z  


 (52) 

Отметим, что числитель этого выражения П совпадает с потенциальной энер-
гией в гамильтониане (24), а знаменатель N – полная плавучесть. Таким образом, 
высота центра масс z0 зависит не только от формы струи h, но и от распределения 
в ней плавучести τ. 

Проверим теперь центр масс струи на отсутствие "сверхускорения". После 
подстановки решений (32) в (52) и интегрирования по x, получим  
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Используя для амплитудного значения высоты струи hmax выражение (38) найдем, 
что  

 

Неравенство 1<
5

3
 ясно демонстрирует, что ускорение центра тяжести струи 

меньше чем ускорение за счет силы Архимеда. 
 

10. Устойчивость решений 
 

Рассмотрим плоскую (одномерную) версию негидростатической модели, как 
наиболее простую. В этом случае уравнения (28), (29) записываются в виде  

,
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2

11
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2

2
2



















dt

hd
h

h
uuu xxt                              (53) 

  0,=0,= huhu xtxt                                   (54) 

и их можно переписать в лагранжевых координатах. В таком виде их удобно ис-
пользовать не только при аналитическом подходе, но и для численного тестиро-
вания модели. 

Отметим, что уравнения (53)–(54), как и их радиальный аналог, имеют авто-
модельные решения  
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=,1=

22

2

22

2

x
dt

d
u

a

x
ba

a

xa
h







            (55) 

Здесь a и b – константы, определяемые начальными условиями, а β(t) – без-
размерный параметр автомодельности, который подчиняется уравнению  

  .
1

2
=

4

32





 bt

tt  

В режиме неустойчивости b < 0 на начальной стадии, пока работает прибли-
жение гидростатичности, решение развивается в режиме коллапса, а параметр ав-
томодельности приближенно находится из уравнения  

,|| 2

2

2
 

b
dt

d
 

которое имеет решение  

      ,
2

9
=

2/3

0

1/3

ttb   

где t0 – время коллапса. 
Переход к лагранжевым координатам осуществим с помощью параметриза-

ции ),(ˆ= tsxx , где s – новая независимая переменная такая, что  

.|),(=),(ˆ,|),(=),(ˆ,|),(=),(ˆ ˆ=ˆ=ˆ= xxxxxxt txtstxhtshtxutsx   

В новых переменных уравнения (53)–(54) записываются в виде  
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0.=ˆ0,=)ˆˆ(0,=ˆˆ
3

1ˆˆ
2

1ˆˆˆ 22
tstttsstt xhhhhxxh  






               (56) 

Для проверки устойчивости решений рассмотрим начальную стадию их раз-
вития, ограничиваясь гидростатическим приближением. Тогда последним членом 
в первом из уравнений (56) можно пренебречь, а два следующих уравнений мо-
гут быть проинтегрированы. В результате получим  

  ,=ˆ,=ˆˆ0,=ˆ
2

1ˆ 000
2

0  hxhhxh sstt                       (57) 

где функции h0 и τ0 – некоторые распределения, которые зависят только от s и 
фиксируются начальными условиями. 

Классический сценарий рэлей-тейлоровской неустойчивости соответствует на-
чальному условию, в котором невозмущенный активный слой имеет постоянную 
глубину h0 = и постоянную плавучесть τ0 = gρ'/ρ0 = const. В этом случае уравне-
ния (57) имеют стационарное решение  

.=ˆ,=ˆ 0 sxhh stst  

Легко показать, что при τ0 < 0 оно неустойчиво. Действительно, рассматривая 
возмущенное решение ),(=ˆ 0 tshhh  , ),(=ˆ tsxsx  , и линеаризуя задачу (57) 
относительно малых возмущений h', x', получим  

xtt' + τ0h's = 0,    h' + h0xs' = 0. 
Совместное решение этих уравнений приводит к неустойчивости спектральных 
мод возмущения (h', x'): eγt+ks с инкрементом γ = τ0h01/2 k, где k – волновое 
число. 

Аналогично можно проанализировать устойчивость автомодельного решения 
(55), развивающегося при τ0 < 0 в режиме коллапса [25]. В терминах лагранжевых 
переменных это решение записывается как  

  ,
2

9
=,=ˆ,1=ˆ 2/3

0

1/3

2 ttbsaxs
a

h simsim  


                (58) 

и соответствует распределениям  

.1
3

2
=,1= 2

0
22

0 sbasah                                  (59) 

Рассмотрим теперь возмущенную задачу с распределениями (59), полагая, что  

   ,=ˆ,1=ˆ 2 xsaxhs
a

h  


                              (60) 

где, как и раньше, h', x' – некоторые зависящие от s и t возмущения. Подставляя 
(60) в (57), после линеаризации получим  
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Решение этой задачи методом разделения переменных и приводит к разложе-
ниям  
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Здесь Un (s) – полиномы Чебышева второго рода, cn – коэффициенты разложения, 
фиксируемые начальными условиями, а λn – собственные значения задачи. Поли-
номы Чебышева являются собственными функциями линейного оператора Ls 

LsUn = −n(n + 2)Un , 
и, как известно, составляют полный набор функций, ортогональных с весом  
(1 − s2)−1/2 на интервале (−1,1). Учитывая это обстоятельство, собственные значе-
ния λn находятся из соотношения  

0,2),(
3

4
=1)2)((  nnnnn   

и возрастают с ростом n почти по линейному закону: λ0 = 1, λ1 = 2, λ2 = 3.09398, ... 
(см. рис. 10).  
 

 
 

Рис. 10. Собственные значения λn задачи линейной устойчивости как функции n 

 
Самая опасная нулевая мода Ф0 = (t0 − t)1/3 не зависит от s. Поэтому она дает 

вклад только в вариации возмущения x': βФ0 = t0 − t, и этот вклад линейно зату-
хает с ростом времени t > 0, окончательно исчезая при t = t0. Вклад в вариации 
возмущения h' дают только следующие моды, начиная с Ф1 = 2(t0 − t)2/3s, но они 
быстро затухают по мере увеличения номера n. Таким образом, согласно [9], не-
отрицательность собственных значений и полнота собственных функций доказы-
вают линейную устойчивость автомодельного решения (58) и соответственно (55). 
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11. Эффект обмеления 
 

Поскольку негидростатические модели представляют собой параметризации, 
которые контролируют лишь интегральный общий баланс, они нуждается в до-
полнительном тестировании. В этом отношении представляет интерес использо-
вание таких моделей для численного моделирования сравнительно мелкомас-
штабных явлений, например, эффекта обмеления [20]. Этот эффект проявляется 
как усиление провалов профиля h по обе стороны от струи по мере ее выхода из 
активного слоя под влиянием силы плавучести. 

Согласно результатам предыдущего раздела соответствующая плоская модель 
формулируется в лагранжевых координатах  

.|=ˆ,|=ˆ,|=ˆ ˆ=ˆ=ˆ= xxxxxxt hhux   

и представляется уравнениями  
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tstttsstt xhhhxxh  












               (61) 

Как и радиальная, плоская модель имеет автомодельные решения  

,=ˆ,1
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2
=ˆ,1=ˆ 22 saxsbas

a
h 


                       (62) 

где a > 0 и b – некоторые константы, −1 ≤ s ≤ 1, а автомодельный параметр β 
подчиняется уравнению  
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32





 bt

tt                                               (63) 

В случае b < 0 при t → ∞ уравнение (63) имеет степенную асимптотику  

.
||

2
2tb

                                                     (64) 

Хотя эта асимптотика является более медленной по сравнению с аналогичной 
асимптотикой (35) для радиальной модели, из (62) и (64) следуют соотношения  
 

                             (65) 

которые в точности совпадают с (37) и (38). Это означает, что, независимо от 
геометрии модели, передний фронт струи движется с постоянным ускорением 3A0g.  

В общем случае изучение эволюции подразумевает решение задачи Коши,  
т. е. уравнения (61) необходимо решать при следующих начальных условиях  

).(=,0)(ˆ,=,0)(ˆ),(=,0)(ˆ 00 ssssxshsh   

Если в качестве новой переменной ввести смещение  
,),(ˆ=),( stsxts   

и частично проинтегрировать, уравнения (57) можно свести к системе двух диф-
ференциальных уравнений  
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Рис. 11. Возвышение поверхности активного 
слоя h как функция x в момент времени t = 25 

Рис. 12. Зависимость hmax от времени. Пунк-
тирная кривая соответствует асимптотике 
(65), а сплошная вычислена численно 

 
относительно двух переменных − возвышения границы раздела h(s, t) и смеще-
ния ξ(s, t). 

Предположим, что в начальный момент времени t = 0 активный плоский слой 
находится в покое ξt(s,0) = 0, имеет постоянную высоту h0 (s) = L/2, и характе-
ризуется следующим распределением относительной плавучести  

,cosh2110= 2
2

2
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L
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L  

где L и T – масштабы длины и времени связанные соотношением L = gT2. 
Таким образом, мы имеем слой со знакопеременной относительной плавуче-

стью. Поскольку, для такой модели общая картина эволюции не может быть 
строго автомодельной, интересно посмотреть на каких этапах и где возникают 
квази-автомодельные структуры, развитие которых ложится на асимптотику (65). 
Так как отрицательная плавучесть локализована в окрестности x = 0, центральная 
часть слоя должна приподниматься, формируя восходящую узкую струю. Со-
гласно рис. 11, 12, этот процесс развивается достаточно быстро, и асимптотиче-

ски при t/T > 20 выходит на режим степенного роста   ~ t2. 

Еще одно любопытное явление, которое наблюдается при выходе струи из 
слоя, − эффект обмеления. Этот эффект проявляется как "провалы" в профиле 
возвышения h по обе стороны от восходящей струи. Зависимость уровня обмеле-
ния hmin /L от времени, представленная на рис. 13, показывает, что глубина впа-
дин первоначально растет, а затем, после достижения максимального значения 
0.2, медленно уменьшается.  
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Рис. 13. Зависимость уровня обмеления hmin от времени 

 

 

 

 

Рис. 14. Супергрануляция в поле гори-
зонтальной скорости на Солнце [30].  
Угловые размеры изображения: 200"×200" 

Рис. 15. Коллапсирующая восходящая струя 
(a) и ее расплывание (b) на верхней границе 

 
12. Супергрануляция, скейлинг, и спектры турбулентности 

 

Солнечная супергрануляция, несмотря полувековую давность своего обнару-
жения [29], остается одной из самых интригующих проблем современной физи-
ки. Будучи коллективным эффектом крупномасштабной самоорганизации, супер-
грануляция, в первую очередь, проявляется как специфический узор в поле ско-
рости на поверхности спокойного Солнца. Типичный пример супергрануляции 
представлен на рис. 14.  

Несмотря на многочисленные попытки объяснить, как и почему происходит 
супергрануляция, полного понимания этого явления пока нет [31]. Большинство 
моделей супергрануляции являются качественными и опираются либо на крайне 
упрощенные теоретические подходы, либо на феноменологические соображения. 
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До сих пор слабость теоретических и численных моделей в сочетании с непол-
нотой экспериментальных данных оставляет слишком много возможностей для 
различного рода спекуляций и предположений. 

Рассматриваемый здесь сценарий предполагает, что ячейки супергрануляции 
инициируются горячими узкими струями, которые генерируются на нижней гра-
нице слоя, всплывают и достигают видимой поверхности Солнца, именуемой фо-
тосферой. Для объяснения формирования таких струй, образования ячеек с ха-
рактерным рисунком поля скорости мы привлечем самую простую, гидростати-
ческую модель РТН. Структурные элементы и режимы эволюции для этой моде-
ли уже обсуждалась выше (см. раздел 7). 

Общая схема, объясняющая формирование ячейки с характерным рисунком 
поля скорости приведена на рис. 15 a, b. Согласно этой схеме процесс развива-
ется в слое невязкой однородной несжимаемой жидкости, помещенной в поле тя-
жести. Вначале, из-за нагревания снизу, на нижней границе слоя возникают ос-
тровки более легкой (горячей) жидкости. Затем из них в формируются восходя-
щие струи. С течением времени их высота увеличивается, а ее толщина и пло-
щадь контакта с нижней границей уменьшаются. 

Как только струя достигает верхней границы слоя, начинается формирование 
ячейки. С этого момента запускается обратный механизм. Он заставляет струю, 
оторвавшуюся от нижней границы, оседать на верхнюю границу и расплываться 
вдоль нее. Очевидно, что режим коллапса и режим оседания описываются одной 
и той же идеализированной моделью. Если в первом случае возвышение h отсчи-
тывать от нижней границы, а во втором − от верхней, то разница между ними 
лишь в знаке плавучести и в том, что в первом случае бесконечно узкая струя − 
конечное состояние, а во втором − начальное. В режиме оседания такая струя 
проходит через все стадии автомодельного развития, но в обратном порядке. 

При внимательном изучении рис. 14, обращает на себя внимание тот факт, что 
поле скорости в некоторых ячейках имеет явно вихревую структуру. По суще-
ству, это дополнительный аргумент в пользу того, что солнечная супергрануля-
ция обеспечивается не бенаровской конвекцией, а именно статистическим ансам-
блем восходящих струй, среди которых присутствуют струи с вращением. Дру-
гой экспериментальный факт, заслуживающий внимания, это существование сте-
пенных "хвостов" в спектрах турбулентности для солнечной супергрануляции. 
Рассматривая турбулентность как коллективный эффект, такой тип спектрально-
го поведения − прямое указание на автомодельность ее структурных элементов. 

Ограничиваясь далее радиально-симметричными струями без вращения, для 
их описания будем использовать решения (32), записанные для простоты в виде  
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Так как эти решения компактно заданы на круге с центром в точке x = x0 и ра-
диусом β(t), они обращаются в нуль вне этого круга и описывают полу-эллипсо-
идальную струю с относительной плавучестью τ. 

Пусть оседающая струя расплывается в режиме близком к гидростатическому, 
а слой жидкости не вращается, т. е. G0 = 0. Тогда справедлива вириальная 
теорема (13), согласно которой  

  .=,2=)( 0
1/22 ttttGtHtI            (67) 

где t0 – начальный момент. В этот момент оседающая струя предполагается бес-
конечно тонкой и I(t0) = 0. С другой стороны, поскольку момент инерции I опре-
деляется интегралом (12), находим соотношение  

.2I                                                        (68) 

Разумно предположить, что основной вклад в турбулентность дает начальная 
стадия, когда t' = t*. Здесь t* = G1/2 H−1 – некоторое характерное время, после ко-
торого момент инерции переходит с линейной асимптотики I  t' на квадратич-
ную I  t'2. В этом случае, пренебрегая первым членом в (67), и сравнивая с (68), 
находим, что параметр автомодельности изменяется со временем по закону  
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где r* – некоторый характерный пространственный масштаб (масштаб грануля-
ционной ячейки). 

Рассмотрим теперь статистический ансамбль, составленный из большого чис-
ла невзаимодействующих струй (66) с непересекающимися носителями. Если все 
они статистически независимы, они производят случайное коллективное поле 
скорости, спектральную плотность которого можно оценить как  

.||),( 2
, kukkEv                                             (70) 

Здесь, угловые скобки  подразумевает осреднение по всем свободным пара-
метрам, рассматриваемым как случайные, а величина  

uk, ω = ∫u(x, t)ei(k∙x + ωt)dxdt,  
обозначает преобразование Фурье для поля скорости по пространству x и време-
ни t. 

Применяя преобразование Фурье к (66) и используя (69), получим  
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Здесь p = (kr*)2 /(4ωt*) – безразмерный параметр. 
Учитывая, что режим (69) подразумевает высокочастотное приближение  

ωt
*
 ≫ 1, ограничимся анализом двух предельных случаев. В одном случае полага-

ем, что k настолько мало, что p ≪ 1, а в другом, что k достаточно велико и p ≫ 1. 
Подставляя (71) в (70), находим асимптотики  

 (72) 

Спектральная плотность Eu(k), найденная экспериментально в [32], представ-
лена  на  рис. 16.  Согласно этой работе, слева от пика в спектре супергрануляции  
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Рис. 16. Спектральная плотность Eu(k) обна-
руженная в [32] для различных временных 
окон. Вертикальная пунктирная линия указы-
вает отметку 36.4 Mm для положения спек-
трального максимума. Зависимость Eu ~ k – 
результат вклада некоррелированного шума 

Рис. 17. Спектральная плотность EJ обна-
руженная в [32] для различных временных 
окон. Спектры отнормированы на свои 
максимальные значения 

 
выполняются закон k3 а справа k−2. Теория автомодельных струй поддерживает 
только закон k3. Вместо закона k−2, теория предсказывает k−1.  

Другая величина, спектральные свойства которой тоже экспериментально из-
вестны, это флуктуации интенсивности теплового излучения J. Чтобы оценить J 
в терминах нашей модели, разумно предположить, что флуктуации интенсивно-
сти пропорциональны изменениям температурных флуктуаций, усредненных по 
глубине слоя, т. е.  

,0TTJ                                                      (73) 

Здесь T  – температура, усредненная по глубине слоя, а T0 – фоновая темпера-
тура слоя. 

Усредненную по глубине температуру можно вычислить, предполагая извест-
ными глубину слоя l и его температуру T0. Рассмотрим нагретые струи как ис-
точник неоднородностей, которые характеризуются температурой T0 + ΔT и эф-
фективной толщиной h. Тогда для вертикального температурного профиля най-
дем распределение  
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Таким образом, используя (73), (74) и учитывая тот факт, что τ ≈ gΔT/T0, 
найдем, что  

J  hτ.                                                          (75) 
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Замечательно, что, если расплывание подчиняется закону (69), то решения 
(66) удовлетворяют соотношению  

(hτ)  −tu. 

В силу (75) это означает, что k2 Jk, ω  ωk  uk, ω , и следовательно, что  
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kE uJ   (76) 

Подстановка (72) в (75) позволяет из спектральных асимптотик для ),( kEu  

найти спектральные асимптотики для EJ (k, ω)  
 

 
Таким образом теория автомодельных струй предсказывает два степенных 

закона: k и k−3, соответственно слева и справа от спектрального максимума EJ (k). 
Наилучшее согласие с экспериментальными результатами, которые приведены в 
[33] и представлены на рис. 17, дает закон k−3. 

В заключение отметим, спектральный скейлинг подразумевает нечто большее, 
чем просто наличие степенных асимптотик. По существу, спектральный скей-
линг означает, что после некоторой перенормировки полный частотно-волновой 
спектр становится автомодельным, т. е. описывается функцией только одного 
спектрального параметра p = k/ ω. Если такая параметризация возможна, это не 
только решающий аргумент в пользу существования скейлинга, но и указание на 
конкретный закон расплывания β  (t − t0)1/. 

Чтобы проиллюстрировать справедливость такого вывода, предположим, что 
спектральные асимптотики (71) получены экспериментально, а сам полный 
спектр есть основания считать автомодельным. Тогда возможна следующая пара-
метризация  

 
Так как при подстановке p = k/ ω эта параметризация должна воспроизводить 
спектральные асимптотики (72), для показателей степеней получим систему 
уравнений  

l − m = −4,    l − n = −2,    m = 3,    n = −1,  
решая которую, найдем l = −5/2, m = 3/2, n = −1/2,  = 2. Таким образом, мы 
нашли не только автомодельное представление  

 
для спектра (72), но и подтвердили показатель  = 2 в законе расплывания  
β  (t − t0)1/2. Отметим, что использование данного приема на практике для опре-
деления закона расплывания из экспериментальных данных возможно, если име-
ется полная информация о всех степенных асимптотиках спектра, не только вол-
новых, но и частотных. Информация о частотных асимптотиках в спектре супер-
грануляции, к сожалению, пока в научной литературе отсутствует.  
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2.4. Генерация внутренних гравитационных волн вихревыми  
возмущениями в сдвиговых течениях 
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Введение 
 

Внутренние гравитационные волны (ВГВ) – важный элемент динамики атмо-
сферы и океана. Распространяясь с групповой скоростью, ВГВ осуществляют 
эффективный перенос энергии и импульса из тропосферы в верхнюю атмосферу, 
интенсифицируют процессы турбулентного перемешивания в океане [1]. Погло-
щение волн на критических уровнях оказывает существенное влияние на цирку-
ляцию верхней атмосферы [2]. Учет ВГВ важен и в практических задачах, свя-
занных с интерпретацией данных дистанционного зондирования атмосферы и 
океана. 

Основными механизмами генерации ВГВ считаются орографическое возбуж-
дение [2, 3], гидродинамическая неустойчивость стратифицированных сдвиговых 
потоков [4, 5], процесс линейного геострофического приспособления [6–8].  
В значительной степени эти механизмы носят локальный в пространстве и вре-
мени характер, хотя, как показывают данные наблюдений, ВГВ в атмосфере при-
сутствуют постоянно и повсеместно. Данный факт стимулировал изучение меха-
низма спонтанной (непрерывной) генерации ВГВ вихревыми движениями, ана-
логичного механизму Лайтхилла вихревой генерации звука [9]. С механизмом 
спонтанной генерации связывают волновые проявления от атмосферных фронтов 
и струйных течений [10–12], гравитационные и инфразвуковые волны от интен-
сивных атмосферных вихрей типа торнадо [13, 14]. 

Несколько условно, в исследованиях механизма спонтанной генерации волн 
можно выделить три направления. Первое из них развивается в контексте аэро-
динамической теории генерации звука, предложенной Лайтхиллом [15]. В рабо-
тах этого направления обнаружена неустойчивость локализованных вихрей за 
счет излучения волн [16–18], рассчитаны характеристики волн, излучаемых спи-
ральными возмущениями ряда модельных осесимметричных и эллиптических 
вихрей [19, 20, 14]. 

Второе направление исследований связано с концепцией о разделении движе-
ний атмосферы и океана при малых значениях числа Россби на быстрые волно-
вые движения (ВГВ) и медленные вихревые (квазигеострофические) движения 
[21]. Асимптотический анализ уравнений динамики показывает, что такое разде-
ление является неполным [22–24]. Этот факт приводит к эффекту слабого спон-
танного излучения волн (вторичного излучения) в ходе медленной эволюции ква-
зигеострофических движений. Иерархия амплитудных уравнений, включающих 
описание слабого взаимодействия вихрей и волн, представлена в работе [25]. 

Содержание данного раздела примыкает к третьему направлению исследова-
ний, в основе которого лежит анализ линейной динамики возмущений в сдвиго-
вых течениях. По значению потенциальной завихренности (PV) возмущения в 
сдвиговых течениях разделяются на волновые и вихревые возмущения, соответ-
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ственно с нулевой и ненулевой PV. Взаимодействие между возмущениями двух 
классов в присутствии сдвига приводит к эффекту спонтанной генерации волн 
вихревыми возмущениями. Для описания этого взаимодействия очень удобным 
оказывается так называемый немодальный подход, предложенный в работе [26]. 
Генерация акустических, поверхностных и внутренних гравитационных волн в 
рамках немодального подхода изучалась в работах [27–34]. 

Немодальный подход дает решение задачи о генерации волн начальными про-
странственно – периодическими распределениями PV (в форме отдельной про-
странственной Фурье-гармоники). В данном разделе рассматривается случай 
начальных сингулярных распределений PV. Подобные распределения, локализо-
ванные по одной координате и периодические по другим координатам, могут со-
здаваться в атмосфере и океане под действием мгновенных источников тепла или 
в присутствии начальных сконцентрированных вихрей. В рамках традиционных 
квазигеострофических моделей [21] сингулярное распределение PV в сдвиговом 
потоке возбуждает вихревую волну (волну непрерывного спектра) – равномерно 
перемещающуюся вместе с потоком периодическую систему вихрей. Рассмотре-
ние в рамках полных моделей показывает, что перемещение этой системы сопро-
вождается излучением ВГВ. В разделе определены характеристики этого излуче-
ния в приближении слабых сдвигов. При этом раздельно рассмотрены течения с 
горизонтальным и вертикальным сдвигами. 

Отметим, что задача о генерации ВГВ сингулярным возмущением PV в пото-
ке с вертикальным сдвигом рассматривалась в работах [35, 65]. В анализе дву-
мерной задачи при этом использовалось преобразование Фурье исходной лине-
аризованной системы уравнений динамики, и построение асимптотических ре-
шений проводилось на основе метода сращиваемых асимптотических разложе-
ний. Представленный ниже анализ задач для потоков с горизонтальным и верти-
кальным сдвигом содержит следующие два важных отличия от анализа [35].  

Во-первых, описание динамики возмущений в сдвиговых потоках проводится 
в рамках волновых уравнений с источниками, пропорциональными начальному 
распределению PV. В качестве полевой переменной в этих уравнениях выступает 
тангенциальная компонента скорости (поток с горизонтальным сдвигом) и реду-
цированное давление (поток с вертикальным сдвигом). Использование неодно-
родных волновых уравнений делает физически прозрачной природу механизма 
спонтанной генерации волн. Кроме того, оно выявляет роль скрытых источников, 
которых изначально нет в уравнениях гидродинамики. 

Второе отличие касается метода построения решений амплитудных уравне-
ний, следующих из общих волновых уравнений для сингулярных источников. 
Соответствующие уравнения содержат точки поворота, которым отвечают кри-
тические уровни для гравитационных волн в присутствии фонового вращения. 
При переходе через эти точки меняется характер решения (экспоненциальное, 
осциллирующее). Для построения асимптотических решений нами использован 
подход Лангера, основанный на сведении уравнений с точками поворота к эта-
лонным или присоединенным уравнениям с близкими особенностями [37, 38].  
В отличие от решений [35], построенные решения равномерно пригодны всюду, 
включая критические уровни. 

Содержание раздела разбито на три части. Первые две части посвящены зада-
чам о генерации ВГВ сингулярными распределениями PV в неограниченных те-



Глава 2. Атмосферный пограничный слой 

 180 

чениях с горизонтальным и вертикальным сдвигом. Построены асимптотические 
решения задач при малых значениях числа Россби (горизонтальный сдвиг) и 
больших значениях числа Ричардсона (вертикальный сдвиг). Решения представ-
лены в терминах функций Эйри и Ханкеля соответственно. Получены оценки по-
тока импульса и потока Элиассена – Пальма в дальней волновой зоне (на боль-
ших расстояниях от вихревого источника). Показано, что в течении с вертикаль-
ным сдвигом при переходе через критические уровни поток Элиассена – Пальма 
падает в два раза, т.е. на этих уровнях происходит эффективное поглощение ВГВ.  

В заключительной части раздела рассмотрена задача о генерации ВГВ в двух-
слойной атмосфере, состоящей из нижнего пограничного слоя с нейтральной 
стратификацией, над которым расположен полуограниченный стратифицирован-
ный слой. Предполагается, что в нижнем слое имеется горизонтальное течение с 
вертикальным сдвигом, а в верхнем слое скорость течения постоянна. Динамиче-
ские возмущения в нижнем слое представлены суммой волновых и вихревых 
возмущений. Показано, что распространение вихревых возмущения в погранич-
ном слое неизбежно сопровождается генерацией волн. Изучено волновое поле, 
возбуждаемое вихревым возмущением с начальным сингулярным распределени-
ем завихренности.  

 
2. Генерация ВГВ в течении с горизонтальным сдвигом 

 

2.1. Система уравнений и волновое уравнение с источником 
 

Исследуем поведение возмущений зонального (вдоль горизонтальной оси x) 
течения стратифицированной вращающейся жидкости с распределением скоро-

сти U(y) = Λy и плавучести zN 2 , где Λ > 0 – величина постоянного 
горизонтального сдвига, N > 0 – частота плавучести, которую также будем счи-
тать постоянной. В приближении гидростатики динамика возмущений описыва-
ется системой уравнений: 
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              (2.1) 

Здесь u, v, w – компоненты скорости вдоль горизонтальных осей x, y и направ-
ленной вертикально вверх оси z соответственно, p, σ – возмущения нормирован-
ного на среднюю плотность давления и плавучести, f – параметр Кориолиса,  
D / Dt = /t + Λy/x. В приближении Буссинеска плавучесть σ = gθ/θ0, где θ0 – 
фоновое значение потенциальной температуры, θ – возмущение. Система (2.1) 
рассматривается в горизонтальном слое 0 < z < H с условием непротекания w = 0 
на твердых границах z = 0, H. Геометрия задачи соответствует либо океану по-
стоянной глубины H, либо ограниченной по высоте атмосфере с верхней грани-
цей на уровне тропопаузы. В модели океана θ есть возмущение плотности, взятое 
с обратным знаком. 

Важным следствием системы (2.1), которое устанавливается прямым вычис-
лением, является уравнение переноса потенциальной завихренности                    
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Уравнение (2.2) представляет собой линеаризованную форму общего закона со-
хранения PV для течений стратифицированной вращающейся жидкости [21]. Ин-
тегрирование (2.2) приводит к соотношению 

),,(v
2x zyytxq

N

f
uq izy 


  ,                     (2.3) 

где qi (x, y, z) – начальное распределение q. Соотношение или закон сохранения 
(2.3) выполняется для любого t ≥ 0. 

С использованием закона сохранения (2.3) система (2.1) сводится к одному 
уравнению волнового типа относительно компоненты скорости u. Так, диффе-
ренцируя первое уравнение (2.1) по координате z и применяя, оператор D / Dt по-
сле преобразований получим уравнение 

  yyyxxzzzz quuNuffu
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D
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)( .                (2.4) 

Непосредственно из (2.4) следует, что начальные распределения PV служат ис-
точником генерации волновых движений волн. Этот источник описывается пра-
вой частью уравнения (2.4). 

Общее решение системы (2.1) допускает представление в форме разложения 
по вертикальным модам 
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         (2.5) 

Подстановка (2.5) в (2.1) и исключение wn , σn , приводит к системе уравнений 
мелкой воды относительно переменных un , vn , pn. В анализе удобно использовать 
безразмерную форму системы, принимая в качестве масштабов t, x, y, u, v, p со-
ответственно Λ−1, LR , LR , c, c, c2, где LR = c / f – радиус деформации Россби. c = 
HN / πn – фазовая скорость вертикальной моды внутренних волн. Безразмерная 
форма (2.5) (для краткости нижний индекс опускается) 
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D / Dt =  / t + y / x, 
содержит важный безразмерный параметр ε = Λ / f – число Россби. При харак-
терных для атмосферы и океана значениях горизонтально сдвига скорости гео-
строфических течений ε << 1. 

Из системы (2.6) следует уравнение переноса PV для каждой вертикальной 
моды 

0q
Dt

D
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Интегрирование (2.7) дает q = qi (x − yt, y). С учетом последнего соотношения си-
стема (2.6) сводится к двумерному волновому уравнению 
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Уравнения (2.7), (2.8) представляют собой редуцированную форму (2.2), (2.4). 
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После определения компоненты скорости u из (2.9), переменные v, p опреде-
ляются из поляризационных соотношений 
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xx    
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D
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.                  (2.9) 

Эти соотношения следуют из первого уравнения системы (2.6) и закона сохране-
ния (2.7).  

В случае начального распределения PV в форме одной пространственной 
Фурье-гармоники qi (x, y) = r exp i(kx + ly) уравнение (2.8) имеет решения в форме 
немодальной волны u = ũ(t)exp(iϑ), ϑ = kx + (l – kt)y. Амплитуда ũ(t) при этом удо-
влетворяет неоднородному уравнению колебаний с переменной частотой. Такого 
рода решения рассматривались в упомянутых работах [30–32]. Далее рассматри-
вается случай начального сингулярного распределения PV 

qi (x, y) = reikx δ(y – h)                                           (2.10) 
где δ(y) – дельта функция Дирака, r – амплитудный параметр, k – безразмерное 
волновое число. С учетом известного свойства дельта функции φ(y)δ(y – h) = 
φ(h)δ(y – h), для этого распределения  

q = qi (x – yt, y) = reik(x – ht)δ(y – h),                                (2.11) 
т.е. в правой части уравнения (2.8) стоит локализованный гармонический источ-
ник, распространяющийся вдоль оси x с фазовой скоростью cp = h, равной скоро-
сти течения на уровне z = h. Отметим, что в размерных переменных (обозначае-
мых звездочкой) амплитуда и положение источника r* = cr. and h* = LRh. Размер-
ные частота и фазовая скорость перемещения источника соответственно равны 
ω* = Λk*h*, c*p = Λh*. 

 
2.2. Решение в квазигеострофическом приближении 

 

Прежде чем переходить к построению решения (2.8), полезно обсудить реше-
ние в квазигеострофическом приближении ε << 1, когда u = –py v = px и потенци-
альная завихренность q = qg = pxx + pyy – p. В этом приближении соотношение 
(2.11) сводится к уравнению  

pxx + pyy – p = reik(x – ht)δ(y – h).                                  (2.12) 
Решение (2.12) имеет вид  
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где G(y, h) – функция Грина уравнения Gyy – a2G = δ(y – h), удовлетворяющая 
условиям Gh+0 = Gh–0 , Gyh+0 = Gyh–0 +1. С гидродинамической точки зрения 
решение (2.13) описывает вихревую волну – равномерно перемещающуюся пе-
риодическую систему вихрей со структурой линий тока в форме «кошачьего гла-
за» (рис. 1).  

В физике плазмы такую волну часто называют волной Ван Кампена – Кейза 
или волной непрерывного спектра. Для этой волны компонента скорости v = px 
всюду непрерывна, а касательная компонента 
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Рис.1. Теневая картина изолиний возмущения поля давления в движущейся вместе с потоком 
системе координат для значений r = 2, k = 1. По горизонтальной оси x1 = x – ht, по вертикаль-

ной оси y1 = y 

 
u = –0.5r sgn(y – h)e–ay – heik(x – ht)                                (2.14) 

на уровне источника терпит скачок uh+0 – uh–0 = –reik(x–ht). В распределении 
(2.10) величина r, таким образом, характеризует значение скачка касательной 
компоненты скорости. Отметим, что с учетом u = –py, решения для переменных 
u, p в квазигеострофическом приближении можно получить непосредственно из 
общего уравнения (2.8), пренебрегая оператором ε2D2u / Dt2 и полагая 1 – ε ~ 1. 

В решениях (2.13), (2.14) отфильтрованы быстрые внутренние гравитацион-
ные волны, что заложено в самом определении квазигеострофического прибли-
жения. Ниже будет показано, что эти решения справедливы только вблизи ис-
точника, а на больших расстояниях от источника начинает проявляться волновая 
картина. По этой причине решение уравнения (2.8) можно интерпретировать как 
решение задачи о генерации гравитационных волн при распространении квази-
геострофической вихревой волны (2.13).  

 
2.3. Амплитудное уравнение и условие излучения 

 

В соответствии с гармоническим характером источника (2.11) будем рассмат-
ривать решения в форме нормальных мод 

)()~,v~,~(),v,( htxikepupu  .                                (2.15) 

Для амплитуды ũ из (2.8) следует уравнение  
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, a2 = k2 + 1 – ε.    (2.16) 



Глава 2. Атмосферный пограничный слой 

 184 

Замена переменной  
ξ = εk(y – h) / a,                                                (2.17) 

приводит амплитудное уравнение (2.16) к виду 

  )(~1~ 22   ruRu  ,    R = a2 (kε)–1.            (2.18) 

При ε << 1, входящий в (2.18) безразмерный параметр R >> 1. После определения 
ũ амплитуды p~,v~  находятся по формулам  
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где b2 = k2 + (1 – ε)2. Для решений в форме нормальных мод, эти формулы следу-
ют из соотношений (2.9).  

При построении решения уравнения (2.19) к нему присоединяются условия, 
связанные с сингулярностью источника 

ũξ (+0) – ũξ (–0) = 0,            ũ(–0) = –r.                             (2.20) 

Второе условие (2.20) получается домножением уравнения (2.18) на ξ и последу-
ющим интегрированием по малой окрестности точки ξ = 0. Согласно этому усло-
вию при переходе через точку ξ = 0 решение терпит разрыв. Этот разрыв каса-
тельной компоненты скорости имеет место и в квазигеострофическом решении 
(2.14). 

Для выделения однозначного решения к условиям (2.20) следует добавить 
также принципиально важное условие на бесконечности – условие излучения. 
Оно состоит в том, что безразмерный поток волновой энергии F = vp (в системе 
координат, связанной с течением) должен быть направлен от источника, т.е. быть 
положительным при ξ → +∞, и отрицательным при ξ → –∞. Здесь угловыми 

скобками отмечена операция горизонтального осреднения 
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Вопрос об определении знаков потока решается следующим образом. 
Для решений (2.16) в форме нормальных мод оператор D / Dt в исходной си-

стеме (2.7) можно оператором D / Dt = (y – h)/x. Из соответствующей преобра-
зованной системы следуют два важных соотношения  
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  .      (2.21) 

Первое соотношение (2.21), связывающее поток энергии F = vp с безразмерным 
горизонтальным потоком импульса  = –uv, представляет собой аналог первой 
теоремы Элиассена – Пальма для потока с горизонтальным сдвигом [2]. Это со-
отношение получается домножением первого уравнения преобразованной систе-
мы на ε(y – h)u + p с последующим горизонтальным осреднением. 

Второе соотношение (2.21) (энергетическое соотношение) получается домно-
жением уравнений преобразованной системы (2.6) на u, v, p с последующим сло-
жением и осреднением. С учетом J = 0, из этого соотношения следует аналог 
второй теоремы Элиассена – Пальма:  = –uv = const. Формулы связи (2.19) 
между амплитудами ṽ(ξ), ũ(ξ) позволяют выразить поток импульса (напряжение 
Рейнольдса) через вронскиан W комплексных решений уравнения (2.18) 
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(звездочкой вверху здесь и далее обозначается комплексное сопряжение). Пере-
ходя к переменной ξ, первое соотношение (2.21) можно записать в виде формулы 
F = (a/k)ξ, показывающей, что поток энергии есть линейная функция горизон-
тальной координаты. С учетом (2.22), отсюда непосредственно следует, что 
условию излучения удовлетворяют решения уравнения (2.18) для которых врон-
скиан W > 0 (при положительном сдвиге). Последнее условие используется ниже. 
 

2.4. Асимптотическое решение при R >> 1 (малые значения числа Россби) 
 

С аналитической точки зрения (2.18) представляет собой уравнение с рацио-
нальными коэффициентами и двумя точками поворота (возврата) ξ = ±1. При пе-
реходе через эти точки меняется характер решения (осциллирующий, экспонен-
циальный). Методы построения асимптотических решений подобных уравнений в 
случае R >> 1 (большой параметр), изложены в монографии [37]. Соответствую-
щие решения выражаются в терминах функций Эйри Ai(z), Bi(z). Для уравнения 
(2.18) в качестве линейно независимых решений удобно использовать функции  

Ф1 (z) = Bi(z) – iAi(z),    Ф2 (z) = Ф1*(z) = Bi(z) + iAi(z). 

Функция Ф1 (z) имеет асимптотические представления при z → +∞ 
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Представления (2.23) вытекают из известных асимптотических представлений 
для функций Эйри [39]. 

На первом этапе строится асимптотическое разложение решения уравнения 
(2.18) области ξ > 0. Разложение, равномерно пригодное для всех ξ в этой обла-
сти, включая точку поворота ξ = 1, дается выражением [38] 
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где C1 , C2 – произвольные постоянные. Чтобы удовлетворить условию излучения 
в этом выражении следует положить C2 = 0 (см. ниже). Используя асимптотиче-
ские представления (2.23), в области ξ > 1 из (2.24) получим асимптотическое 
решение  
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Оно совпадает со стандартным ВКБ решением уравнений, содержащих большой 
параметр. Из (2.25) следует асимптотика на бесконечности 
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,    ξ → ∞.                       (2.26) 

Для решения (2.26) вронскиан W = Im(ũũξ*) = RC2 > 0, т.е. выполнено условие 
излучения на бесконечности. Для решения, отвечающего C2 ≠ 0, вронскиан W < 0. 
По этой причине выше было положено C2 = 0.  

С учетом (2.23), (2.24) асимптотика решения в области 0 < ξ < 1 имеет вид 
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Разложение β(ξ) по степеням ξ дает асимптотику вблизи нуля 
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Формулы (2.25) – (2.28), содержащие одну произвольную комплексную кон-
станту C, осуществляют сращивание асимптотических разложений решения при 
ξ < 1 и ξ > 1. Другой, более громоздкий способ сращивания, состоит в непосред-
ственном анализе асимптотик решения в областях ξ < 1, ξ ~ 1, ξ > 1 [38].  

Входящая в полученные асимптотики константа C находится из условий 
(2.20). Обозначим построенное решение в области ξ > 0 через ũ+(ξ). С учетом 
условия излучения и инвариантности уравнения (2.18) относительно замены ξ → –
ξ, соответствующее решение ũ–(ξ) в области ξ < 0 определяется выражением 

ũ–(ξ) = –ũ+*(–ξ).                                              (2.29) 
Определяя из (2.28), (2.29) значения ũ(±0), ũξ (±0) и подставляя их в условия 
(2.20), получим систему линейных уравнений для нахождения действительной и 
мнимой части константы C. Решая эту систему, найдем 
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При R → ∞ с большой точностью C = –0.5re–Rπ/4, и, с учетом (2.26), асимптотика 
решения в дальней волновой зоне ξ → +∞ 
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Используя асимптотики uiRu ~~~   ,   2/122 1~/
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Полные выражения для безразмерных компонент скорости u, v и возмущения 
давления p получаются умножением (2.31), (2.32) на exp ik(x – ct), c = h, с после-
дующим выделением вещественной части  

)cos(
2

4/




Rre
u



        )( ctxk ,    1 ,   

(2.33) 
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Формулы (2.32), (2.33), дающие оценки амплитуд и фаз возбуждаемого вол-
нового поля при R >> 1, представляют основной результат данного раздела. Со-
гласно этим формулам, с ростом R амплитуды поля в дальней волновой зоне экс-
поненциально убывают. Осцилляции поля по координате ξ носят негармониче-
ский характер – локальная длина волны по этой координате λ ~ ξ–1 стремится к 
нулю с ростом ξ. Далее, с ростом ξ амплитуда ũ(ξ) затухает как /1 , а ампли-
туды )(~,)(v~  p  нарастают по корневому закону. Этот рост обеспечивает по-
стоянство горизонтального потока импульса  = –uv. С учетом приведенных 
асимптотик этот поток равен 
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                               (2.34) 

Таким образом, при R >> 1, т.е. в ситуации, когда формально применимо квази-
геострофическое приближение, волновой поток импульса экспоненциально мал. 
Этот результат дает некоторое обоснование квазигеострофическому приближению. 

Отметим, что выражение для размерного потока импульса * = –ρu*v* полу-
чается из (2.34) умножением на среднюю плотность ρ0 и заменой r на r* = cr. Без-
размерное и размерное волновые числа связаны соотношением k = LRk*. Приве-
дем численные оценки потока * для атмосферы, полагая k = 1, ε = 0.3, r* = cr = 10 
м/с, ρ0 = 1 кг/м3. При этом * = 0.25 мПа. Аналогично, для океана, при k = 1, ε = 
0.3, r* = cr = 0.5 м/с, ρ0 = 103 кг/м3 горизонтальный поток импульса * = 0.62 мПа. 
Последнее значение уменьшается на семь порядков при ε = 0.1. 

На фиг. 2 показан график действительной части ũ(ξ), построенный по общей 
асимптотической формуле (2.26), для значений R = 8, C2 = 0 и значении C = π–1/2 

R–1/6 C1, определяемом (2.30) при r = 2. Для наглядности рисунка значение R взя-
то не очень большим.  

При ξ << 1 (вблизи источника) ũ(ξ) ~ –0.5r exp(–Rξ), что согласуется с реше-
нием (2.14) в квазигеострофическом приближении. Таким образом, квазигеостро-
фическое приближение справедливо на расстояниях от источника y – h<< R/a, 
или,  в размерных переменных,  y* – h* << (R/a)LR. Осцилляции ũ(ξ) на участке  
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Рис. 2. График вещественной части зависимости ũ(ξ) 

 

 
Рис. 3. Теневая картина изолиний тангенциальной компоненты скорости u в движущейся си-

стеме координат 

 
ξ > 1∙(y* – h*> (R/a)LR) отражают генерацию гравитационных волн. Нетрудно 
показать, что точкам поворота отвечают уровни, на которых фазовая скорость 
волны относительно течения совпадает с фазовой скоростью ГВ. 

На рис. 3 показаны теневая картина изолиний компоненты скорости u в дви-
жущейся с вихревым источником системе координат (x1, ξ), где x1 = x – ht. Для 
наглядности рисунка показана область 0.7 < ξ < 2.5. В полосе 0.7 < ξ < 1 картина 
изолиний качественно подобна картине для вихревой волны в квазигеострофиче-
ском решении (2.13). В области 1 < ξ < 2.5, отвечающей гравитационным волнам, 
изолинии наклонены по потоку.  
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Этот наклон объясняется специальной структурой линий равной фазы для по-
строенного решения. Так, согласно (2.33), на больших расстояниях от источника 
(ξ → +∞) уравнения линий равной фазы ϑ = const имеют вид kx1 = 0.5Rξ2 + ϑ + 3π / 4, 
или 

x1 = a2 (kR) –1 (y – h)2 + k–1(ϑ + 3π / 4)  
Последние уравнения определяют однопараметрическое семейство парабол с 
верхней ветвью, наклоненной вправо (по потоку). Параболическая форма изоли-
ний видна на рис. 3. Ветви парабол при ξ → –∞, очевидно, будут наклонены вле-
во (также по потоку). 

 
3. Генерация ВГВ в течении с вертикальным сдвигом 

 

Двумерная задача о генерации гравитационных волн в потоке с вертикальным 
сдвигом рассматривалась в упомянутой работе [35]. В данном подразделе пред-
ставлен упрощенный вариант решения этой задачи, основанный на рассмотрении 
волнового уравнения с источником, пропорциональным начальному распределе-
нию PV. Соответствующее уравнение формулируется для редуцированного дав-
ления (линейной комбинации функции тока и давления). В случае сингулярного 
источника из общего волнового уравнения следует уравнение гипергеометриче-
ского типа для волновой амплитуды, содержащее две точки поворота. В потоке с 
вертикальным сдвигом точки поворота являются особыми точками. Им отвечают 
критические уровни, на которых происходит эффективное поглощение гравита-
ционных волн в присутствии фонового вращения [40]. В этом состоит основное 
отличие от рассмотренной выше задачи для течения с горизонтальным сдвигом, 
где все точки поворота регулярны. 

 
3.1. Волновое уравнение с источником 

 

Исследуем поведение двумерных возмущений зонального (вдоль горизон-
тальной оси x) течения стратифицированной вращающейся жидкости с распреде-
лением скорости U(z) = Λz и плавучести yfzN  2 , где Λ > 0 – вели-
чина постоянного сдвига, N – частота плавучести, f – параметр Кориолиса. Дан-
ные распределения связаны уравнением термического ветра yzfU  , пока-

зывающим, что во вращающейся жидкости вертикальный сдвиг скорости под-
держивается меридиональным (вдоль оси y) градиентом плавучести. 

В приближении гидростатики динамика двумерных возмущений (не завися-
щих от координаты перпендикулярно потоку) описывается системой уравнений 

 

Du / Dt – fv + Λw + px = 0,   Dv / Dt + fu = 0,   σ = pz , 
(3.1) 

Dσ / Dt – fΛv + N 2w = 0,       ux + wz = 0,  

где u, v, w компоненты скорости вдоль горизонтальных осей x, y и направленной 
вертикально вверх оси z соответственно, p, σ – возмущения нормированного на 
среднюю плотность давления и плавучести, D/Dt = /t + Λz/x. Рассматриваем 
(3.1) на всей плоскости (x, z) (случай неограниченного атмосферного течения). 

Система (3.1) сводится к одному уравнению относительно переменной (реду-
цированное давление)  
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φ = p + Λψ,                                                     (3.2) 
где ψ – функция тока, u = –ψz , w = ψx . Это осуществляется с использованием вы-
текающего из (3.1) уравнения переноса PV 

Dq / Dt = 0,  q = N 2vx – fΛuz + fσz.                                  (3.3) 
Интегрирование (3.3) приводит к соотношению 

q = N2vx – fΛuz + fσz = qi (x – Λzt, z),                                (3.4) 

где qi (x, z) – начальное распределение q. Соотношение или закон сохранения 
(3.4) выполняется для любого t ≥ 0. 

Используя выражение для производной φz = pz + Λψz = σ – Λu, закон сохране-
ния (3.4) можно записать в виде  

N2vx – fφzz = qi (η, z),      η = x – Λzt. 
Отсюда vx = N–2 (qi (η, z) – fφzz). С учетом последнего выражения и выражения для 
производной φx = px + Λw, после дифференцирования по x первые два уравнения 
системы (3.1) примут вид 
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Исключение из (3.5) ux окончательно приводит к волновому уравнению для 
функции φ:  
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Непосредственно из (3.6) следует, что начальные распределения PV служат ис-
точником генерации внутренних волн. Этот источник описывается правой ча-
стью уравнения (3.6). 

После нахождения φ(x, z, t) остальные переменные находятся по формулам: 
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ux = –wz. Эти формулы следуют из системы (3.1) и определения (3.2). В отсут-
ствие сдвига и qi = 0 уравнение (3.6) сводится к основному уравнению теории 
гравитационных волн в длинноволновом (гидростатическом) приближении [1]. 

Уравнение (3.6) позволяет найти волновой отклик для произвольного началь-
ного распределения ПЗ. Далее будем рассматривать случай сингулярного рас-
пределения  

qi (x, z) = reikx δ(z – h),                                             (3.8) 
где δ(z) – дельта функция Дирака, r – амплитудный параметр. К подобному рас-
пределению, в частности, приводит вертикальный скачок в начальном распреде-
лении плавучести (потенциальной температуры), вызванный действием сконцен-
трированного источника тепла. Для этого распределения  

qi (x – Λzt, z) = reik(x – ct) δ(z – h),       c = Λh,                       (3.9) 

т.е. в правой части (3.6) стоит локализованный гармонический источник, распро-
страняющийся вдоль оси x с фазовой скоростью c = Λh, равной скорости течения 
на уровне z = h. 
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Для сингулярного распределения (3.8) легко построить решение в квазигео-
строфическом приближении, аналогичное решению (2.13). В этом приближении  
v = Ψx , σ = f Ψz и потенциальная завихренность q = qg = N2Ψxx + f 2Ψzz, где Ψ = p / f 
– геострофическая функция тока (переменные размерны). При этом (3.4) сводит-
ся к уравнению для нахождения Ψ  

f 2Ψzz + N2Ψxx = reik(x – ct) δ(z – h),                               (3.10) 
которое, с учетом φ ~ p, можно получить и непосредственно из (3.6), пренебрегая 
оператором D2 / Dt2. Решение (3.10)  

Ψ = f –2 reik(x – ct) G(z, h), 
hza

e
a

hzG


2

1
),( , a = Nk / f,           (3.11) 

справедливо непосредственно вблизи источника. Оно описывает квазигеостро-
фическую вихревую волну со структурой, аналогичной структуре вихревой вол-
ны (2.13). Отличительная особенность волны состоит в наличии скачка верти-
кальной производной Ψz (скачка плавучести) при z = h, где, подчеркнем, скачок 
присутствует в самом возмущении, а не в фоновом потоке. 

Распространение вихревой волны (3.11) сопровождается излучением ВГВ. 
Характеристики этого излучения находятся из решения полного уравнения (3.6).  

 
3.2. Амплитудное уравнение и условие излучения. 

 

Для гармонического распределения источника (3.9), решение уравнения (3.6) 
ищется в виде φ = ϕ(z)eik(x – ct), c = Λh. Амплитуда φ(z) удовлетворяет уравнению 
второго порядка 

   )()/())( 222 hzfrNkfczU zz   ,              (3.12) 

с особенностями в точках z = zc, таких, что U(zc) – c = ±(f / k). Данные особые точ-
ки, точки поворота или возврата zc = h ±( f / kΛ), представляют собой критические 
или инерционные уровни для внутренних гравитационных волн в присутствии 
вращения [40]. При переходе через эти уровни может происходить эффективное 
поглощение ВГВ. 

В анализе удобно рассматривать безразмерную форму (3.12). Используя  
ϕ0 = r / kΛ в качестве масштаба амплитуды и переходя к независимой переменной 

)( hz
f

k



 , из (3.12) получим основное уравнение  

(ξ2 – 1)ϕξξ + λ2ϕ = –δ(ξ),  λ2 = Ri = (N / Λ)2,                         (3.13) 
где Ri – число Ричардсона. Для уравнения (3.13) точки поворота ξ = ±1.  

Решения для остальных переменных также представляются в форме нормаль-
ных мод, например u = ũ(z)eik(x – ct) (далее волной отмечаются амплитуды). Ис-
пользуя в качестве масштабов v0 = u0 = Λr / fN2, w0 = r / N2, σ0 = r / f, p0 = ϕ0 = r / 
kΛ, из соотношений (3.7) получим формулы связи между безразмерными ампли-
тудами 

)(~   iw   ,    u~  ,  iv~ , 

(3.14) 

  2~     ,      )(~ 2    p . 

При построении решения уравнения (3.13) к нему присоединяются условия, 
связанные с сингулярностью источника 
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ϕ(+0) = ϕ(–0),     ϕ'(+0) – ϕ'(–0) = 1.                               (3.15)  
Эти условия получаются стандартным образом, путем интегрирования (3.13) по 
малой окрестности точки ξ = 0. 

Как и в предыдущем разделе, для выделения однозначного решения к условиям 
(3.15) следует добавить также принципиально важное условие на бесконечности – 
условие излучения. Оно состоит в том, что вертикальный поток волновой энергии 
F = ρ0 pw (в системе координат, связанной с течением) должен быть направлен от 
источника, т.е. быть положительным при ξ → +∞, и отрицательным при ξ → –∞. 
Вопрос об определении знаков потока решается аналогично предыдущему. 

Для решений в форме нормальных мод оператор D / Dt в исходной системе 
(3.1) можно заменить оператором D / Dt = (U(z) – c)∂/∂x. Из соответствующей си-
стемы при этом следует соотношение  

  0v)( 020 





  pw

N

f
uwczU  ,                 (3.16) 

которое называют первой теоремой Элиассена – Пальма [2]. Данное соотношение 
связывает поток волновой энергии F с так называемым потоком Элиассена – 
Пальма 







   v

20
N

f
uw .                                   (3.17) 

Этот поток есть линейная комбинация вертикального потока импульса и мериди-
онального потока плавучести. 

Используя введенные масштабы и формулы связи (3.14) для потока (3.17) не-
трудно получить выражение  
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 ,   W = Im(ϕ*ϕξ),                         (3.18) 

где W – вронскиан комплексных решений уравнения (3.13). Поскольку всюду 
между особыми точками W принимает постоянные значения, из (3.18) вытекает 
вторая теорема Элиассена – Пальма: П = const. Эту теорему можно получить и 
непосредственно, рассматривая уравнение баланса энергии для системы (3.1) [2]. 

Переходя к переменной ξ, соотношение (3.16) можно записать в виде форму-
лы F = ρ0 pw = (f / k)ξП, показывающей, что поток энергии есть линейная функ-
ция вертикальной координаты. С учетом (3.18) отсюда следует, что (при положи-
тельном сдвиге Λ > 0) условию излучения удовлетворяют решения уравнения 
(3.13) для которых вронскиан W > 0. Как и ранее, это условие используется при 
построении решения. 

 
3.3. Асимптотическое решение при больших значениях числа Ричардсона 

 

В отличие от (2.18), уравнение (3.13) относится к классу уравнений с особен-
ностями в точках поворота ξ = ±1. При переходе через эти точки меняется тип 
решения (осциллирующий, экспоненциальный). Общее решение (3.13) можно 
представить в терминах гипергеометрической функции, однако его анализ доста-
точно сложен. Ниже построено достаточно простое асимптотическое решение 
уравнения (3.13) при λ2 = Ri >> 1. Для земной атмосферы с характерными значе-
ниями N = 10–2c–1, Λ = 10–2 ÷ 10–3c–1 число Ричардсона Ri = 1÷100.  
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Методы построения асимптотических решений уравнений типа (3.13) с боль-
шим параметром и особенностями в точках поворота изложены в монографиях 
[38, 41]. Эти методы используют преобразование Лангера, сводящее исходное 
уравнение к присоединенному или эталонному уравнению с близкими особенно-
стями. На первом этапе (3.13) сводится к эталонному уравнению syss + λ2y = 0, с 
использованием замены переменных s = s(ξ), )()()(  sy  , где функция 
s(ξ) удовлетворяет уравнению (ds / dξ)2 = s /(ξ2 – 1). Общее решение эталонного 
уравнения имеет вид     sHСsHСsy  22 )2(

12
)1(

11  , где H1
(1, 2)(z) 

функции Ханкеля, C1, 2 – произвольные константы. Интегрируя уравнение для 
s(ξ) с условием s(1) = 0 и возвращаясь к исходным переменным, в области ξ > 1 
получим асимптотическое решение (3.13) 

 

 )()(1)( )1(
1

4 2
1  HС  ,       ξ > 1, 

(3.19) 
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d .        

 

В этом решении выбрано C2 = 0, т.е. опущено слагаемое с функцией H1
(2)(z). 

Только при таком выборе выполняется условие излучения на бесконечности (см. 
ниже). 

Асимптотическое решение в области 0 < ξ < 1 может быть получено из (3.19) 
с использованием правила обхода особой точки  

ξ – 1 = (1 – ξ)e–iπ,  ξ < 1,                                      (3.20) 
означающего, что, при переходе от положительных значений ξ – 1 к отрицатель-
ным значениям, точка ξ = 1 обходится снизу. С учетом (3.20) из (3.19) найдем 
 

 )()(1)( 2/)1(
1

4 22/
1   ii eHeС   , 

(3.21) 
0 < ξ < 1, 








arcsin
21
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d . 

 
Отметим, что правило (3.20), впервые сформулированное в работе [42] получает-
ся учетом малого поглощения (линейного трения и теплоотдачи), что для реше-
ний системы (3.1) в форме нормальных мод, эквивалентно замене c на c + ici, где 
ci → 0 + 0. 

Формулы (3.19), (3.21) дают асимптотическое решение уравнения (3.13) рав-
номерно пригодное всюду в области ξ > 0, включая особую точку ξ = 1. Посколь-
ку α(ξ), β(ξ) → 0 при ξ → 1, то, с учетом асимптотики [39] 

0,
12

~)()1(
1  z

z

i
zH


, из (3.19), (3.21) следует 


 12

)01()01(
Ci

 , 

т.е. в самой особой точке решение непрерывно. Производная решения в этой 
точке терпит скачок. Этот скачок связан со скачком вронскиана  

22 )1(
2

)01()01( 
 WW .                           (3.22) 
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Важная формула (3.24) для скачка получается из уравнения (3.13), записанного в 
окрестности точки ξ = 1 с использованием правила обхода (3.20). 

Асимптотические представления [39] )4/3()2,1(
1

2
~)( 


 zie

z
zH , z → ∞, поз-

воляют выразить решение в терминах элементарных функций 

 )4/3)(4 2
1 1

2
)( 


  ieС ,       ξ > 1,                (3.23) 

)(4 2
1 1

2
)( 


 eС  ,      0 < ξ < 1.                  (3.24) 

С учетом разложения β(ξ) ~ (π / 2) – ξ, из (3.24) следует асимптотика 

ϕ(ξ) = De–λξ,  1
2//2 CeD  ,    ξ → 0 + 0.       (3.25) 

Из (3.23) следует асимптотика на бесконечности 

 )4/3)(
1

2
)( 


  ieС ,   ξ → ∞                       (3.26) 

Нетрудно проверить, что для решения (3.26) вронскиан W = Im(ϕ*ϕξ) = 2π–1C12 > 0, 
т.е. выполнено условие излучения. В то же время, для отброшенного решения, 
пропорционального H1

(2)(z), вронскиан W < 0. По этой причине выше было поло-
жено C2 = 0. 

Если обозначить решение в области ξ > 0 через ϕ+(ξ), то решение ϕ–(ξ) в обла-
сти ξ < 0 определится выражением 

ϕ–(ξ) = ϕ*
+(–ξ),                                                (3.27) 

следующим из инвариантности уравнения (3.13) относительно замены ξ → –ξ и 
условия излучения. Входящая в определенное таким образом полное решение 
константа C1 находится из условий (3.15). С учетом (3.25) и (3.29), удовлетворе-
ние этим условиям приводит к уравнениям D = D*, λ(D + D*) = –1. Отсюда  

D = –1/2λ  и 2/
1

22

1 


  eC . Этим завершается формальное построение ре-

шения задачи. 
При найденном значении C1 решение (3.26) в дальней волновой зоне (на 

больших расстояниях от источника) 

)(
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2
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 ,  
4

3
1ln)( 2   , ξ → ∞,  (3.28) 

и соответствующий вронскиан W = Im(ϕ*ϕξ) = 0.25λ–1e–πλ. Значение W при 1  

находится с использованием формулы скачка (3.22). С учетом приведенных 
асимптотик для функций Ханкеля, формула (3.22) дает соотношение W(1 – 0) = 
2W(1 + 0), λ >> 1. Учитывая это соотношение, для потока Элиассена – Пальма 
получим выражение 
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совпадающее с асимптотическим выражением из работы [35]. Из (3.29) следует, 
что при переходе (от источника) через критические уровни поток уменьшается в 
два раза, т.е. на этих уровнях происходит эффективное поглощение волн. 

Приведем выражения для безразмерных компонент скорости, давления и пла-
вучести при ξ → ∞. Они получаются из формул связи (3.14), после домножения 
амплитуд на eik(x – ct) и выделения вещественной части 

 

w = 0.5e–πλ/2ξ1/2 cosϑ,    ϑ = θ(ξ) + k(x – ct), 

(3.30) u = –0.5λe–πλ/2 ξ–1/2 cosϑ,    v = 0.5λe–πλ/2 ξ–3/2 sinϑ, 

p = 0.5λ–1 e–πλ/2ξ1/2 cosϑ,    σ = –0.5e–πλ/2 ξ–1/2 sinϑ. 
 

Здесь ϑ – полная фаза волнового возмущения. Формулы (3.30) описывают воз-
буждаемое волновое поле на больших расстояниях от источника (в дальней вол-
новой зоне). Вместе с оценкой (3.29) для потока Элиассена – Пальма, эти форму-
лы представляют основной результат данного подраздела. 

Присутствие в (3.30) множителя e–πλ/2 показывает, что при больших числах 
Ричардсона характеристики волнового поля экспоненциально малы. Этот резуль-
тат служит некоторым обоснованием квазигеострофического приближения, 
фильтрующего волновые движения. Вместе с тем, сам факт генерации волнового 
поля и его поглощения на критических уровнях представляет значительный ин-
терес. Наличие поглощения, в частности, может приводить к заметным измене-
ниям сдвигового потока. Здесь важно подчеркнуть принципиальную роль верти-
кального сдвига скорости в механизме генерации поля. Только в присутствии 
сдвига происходит генерация волн вихревым возмущением. 

Отметим некоторые структурные особенности поля (3.32). Осцилляции поля 
по вертикальной координате ξ носят негармонический характер – локальная дли-
на волны по этой координате стремится к нулю с ростом ξ. В движущейся с ис-
точником системе координат линии равной фазы наклонены против потока и об-
разуют однопараметрическое семейство кривых 1

1xkCe
  , где x1 = x – ct, C – 

параметр. Согласно (3.30), с ростом ξ компонента скорости u затухает как /1 , 

а вертикальная компонента w растет по корневому закону. Этот рост обеспечива-
ет постоянство вертикального потока импульса –ρ0 uw. С учетом алгебраиче-
ского затухания v, σ, отсюда также следует, что при больших числах Ричардсона 
и ξ → ∞ поток Элиассена – Пальма асимптотически равен вертикальному потоку 
импульса  
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uw
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1
~~ ,                                   (3.33) 

т.е. меридиональным потоком плавучести в общем выражении для П можно пре-
небречь (на больших расстояниях от источника). 
 

3.4. Численные оценки потоков 
 

Приведем численную оценку потока (3.33), считая, что сингулярное распре-
деление ПЗ вызвано скачком Δθ в начальном распределении возмущения потен-
циальной температуры. При этом в формуле (3.8) r = fΔσ = fgΔθ / θ0 и входящий в 
(3.33) масштабный множитель можно записать как 
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При ρ0 = 1 кг/м3, θ0 = 300K, f = 10–4 c–1, N = 10–2 c–1 (параметры тропосферы сред-
них широт) и Δθ = 10K значение этого множителя составляет 10Па = 104 мПа. 
Полагая для оценки Ri = 16 из (3.33) найдем значение потока Элиассена – Пальма 
(потока импульса) П = 10–2 мПа. Соответствующий поток энергии (3.19) относи-
тельно земли составит (по модулю) Fs = cП = 10–4 Вт m–2 при c = Λh = 10 м/с. Ма-
лые значения потоков обусловлены относительно слабым сдвигом скорости. Зна-
чения потоков растут с уменьшением числа Ричардсона (ростом сдвига). Так, со-
гласно численным расчетам [35], для значений числа Ричардсона 1 < Ri < 10 по-
ток Элиассена – Пальма лежит в диапазоне от 0.1 до 100 мПа. Близкие по поряд-
ку величины значения регистрируются баллонными измерениями в нижней стра-
тосфере [43].  

Приведенные оценки полезно сравнить с оценками потока импульса из других 
литературных источников. Согласно обзору [44], при орографическом возбужде-
нии ВГВ (наиболее эффективном механизме генерации внутренних волн) значе-
ния вертикального потока импульса в верхней тропосфере и нижней стратосфере 
составляют 0.01 ÷ 0.5 Па. Эти значения практически на два порядка превосходят 
вышеприведенные. Для внутренних волн, возбуждаемых конвективными процес-
сами, в указанном обзоре приводятся максимальные значения потока импульса 
0.01 ÷ 0.5 Па и их осредненные по времени значения (1 ÷ 5)×10–3 Па. Наиболее 
близко к описанному механизму примыкает механизм генерации ВГВ струйными 
течениями и фронтами, т.е. областями с интенсивными горизонтальными и вер-
тикальными сдвигами скорости. В численных исследованиях этого механизма 
[45] получено осредненное значение вертикального потока импульса в страто-
сфере 1.4×10–4 Ра = 0.14 мПа. Здесь следует отметить, что приводимые в литера-
туре экспериментальные данные о значениях потоков импульса и энергии харак-
теризуются большим разбросом. Этот факт подчеркивается в статье из энцикло-
педии [46], где для осредненного по времени вертикального потока количества 
движения приводится значение (2 ÷ 6)×10–3 Па.  

 
3.5. Краткое резюме 

 

Исследован линейный механизм генерации ВГВ возмущениями PV в течениях 
с постоянными горизонтальным и вертикальным сдвигами. Рассмотрен случай 
начального сингулярного распределения PV, локализованного по одной коорди-
нате и периодического по другим координатам. В стратифицированной вращаю-
щейся среде такое распределение индуцирует вихревую волну (волну непрерыв-
ного спектра), распространение которой сопровождается излучением гравитаци-
онных волн. Для нахождения характеристик излучения линеаризованная система 
уравнений динамики сведена к волновым уравнениям с источниками, пропорци-
ональными начальным распределениям PV. Построены асимптотические реше-
ния уравнений соответственно при малых значениях числа Россби (горизонталь-
ный сдвиг) и больших значениях числа Ричардсона (вертикальный сдвиг). Полу-
чены оценки горизонтального потока импульса и потока Элиассена – Пальма в 
дальней волновой зоне. Установлено, что в указанном диапазоне чисел Россби и 
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Ричардсона эти потоки экспоненциально малы, т.е. имеет место слабое излучение 
волн. Показано, что в течении с вертикальным сдвигом на критических уровнях 
происходит эффективное поглощение волн – поток Элиассена – Пальма падает 
вдвое.  
 

4. Генерация ВГВ вихревыми возмущениями в двухслойной модели  
атмосферы 

 

Выше рассматривалось течение с вертикальным сдвигом в модели неограни-
ченной стратифицированной атмосферы. В данном подразделе рассмотрена бо-
лее реалистичная двухслойная модель атмосферы, состоящая из нижнего погра-
ничного слоя с нейтральной стратификацией, над которым расположен полуогра-
ниченный стратифицированный слой. Предполагается, что в нижнем слое имеет-
ся горизонтальное течение с вертикальным сдвигом, а в верхнем слое скорость 
течения постоянна. Динамические возмущения в нижнем слое представлены сум-
мой волновых и вихревых возмущений, т.е. возмущений с нулевой и ненулевой 
завихренностью. Показано, что распространение вихревых возмущения в погра-
ничном слое неизбежно сопровождается генерацией волн. На основе линеаризо-
ванной системы уравнений гидродинамики сформулировано интегро-дифферен-
циальное уравнение для волновой амплитуды, позволяющее найти характеристи-
ки волн. Изучено волновое поле, возбуждаемое вихревым возмущением с началь-
ным сингулярным распределением завихренности. Получены численные оценки 
вертикального компонента вектора плотности потока энергии, характеризующего 
перенос энергии волнами в верхние слои атмосферы. 

 
4.1. Постановка задачи 

 

В теоретическом исследовании представляем атмосферу системой, состоящей 
из нижнего перемешанного приземного слоя 0 < z < H с постоянной плотностью 
ρ0 , и верхнего слоя z > H с экспоненциальной плотностной стратификацией. Счи-
таем, что в нижнем слое имеется горизонтальное течение zzU )(  с верти-
кальным сдвигом  Λ,  а в верхнем слое скорость течения постоянна. В аналитиче-
ской форме фоновые распределения плотности и скорости (рис. 4) записываются 
в виде 
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где dzdgN /12    – частота Брента, g – ускорение свободного падения. 
Исследуем поведение малых возмущений состояния (4.1), пренебрегая для 

простоты фоновым вращением. Динамика двумерных возмущений в нижнем 
слое описывается системой уравнений 

ρ0(ut + Λzux + Λw) = –Px ,  ρ0(wt + Λzwx) = –Pz ,  ux + wz = 0.            (4.2) 
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Рис. 4. Вертикальные распределения скорости и плотности в невозмущенном состоянии 

 
Здесь u, w – горизонтальный и вертикальный компоненты скорости, P – возму-
щение давления. В области z > H имеем линеаризованную форму уравнений ди-
намики стратифицированной жидкости  

  xxt PuUuz )(  ,         gPwUwz zxt)( , 
    (4.3) 

0)/( 2  wgNU xt  ,   ux + wz = 0, 

где ρ' – возмущение плотности.  
При совместном решении систем (4.2), (4.3) требуется постановка граничных 

условий на поверхности раздела z = H. Соответствующие условия, отражающие 
непрерывность нормального компонента скорости и возмущения давления, име-
ют вид 

00 


HzHz
ww ,                                          (4.4) 

   
00 


HzxtHzxt UuuwuUu ,                       (4.5) 

Динамическое граничное условие (4.5) следует непосредственно из первых урав-
нений систем (4.2), (4.3).  

К условиям (4.4), (4.5) присоединяется также естественное краевое условие 
wz=0 = 0 на твердой нижней границе. При z → ∞ будем требовать выполнения 
либо условия затухания возмущений, либо условия излучения – возбуждаемые 
волновые поля уносят энергию на бесконечность (от границы). Последнее усло-
вие выполняется, если вертикальный компонент вектора плотности потока энер-
гии Fz = <Pw> положителен. Здесь угловые скобки означают горизонтальное 
усреднение.  

Каждую из систем (4.2), (4.3) можно свести к одному уравнению относитель-
но функции тока u = –ψz , w = ψx . В области 0 < z < H имеем уравнение 

0
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Δ – двумерный оператор Лапласа. Уравнение (4.6) описывает адвективный пере-
нос завихренности ω = uz – wx = –Δψ сдвиговым потоком.  

Исключение из системы (4.2) возмущений давления и плотности приводит к 
уравнению 

  02 2

2

2

 xxz N
Dt
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U
tDt
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 ,                 (4.7) 

где γ = N2 / 2g. В отсутствие фонового течения уравнение (4.7) представляет со-
бой основное уравнение теории внутренних гравитационных волн [47]. При этом 
допущение γ = 0 известно как приближение Буссинеска. Данное приближение 
справедливо, если вертикальный масштаб возмущений lz много меньше так назы-
ваемой приведенной высоты атмосферы Hs = g / N2.  

Уравнения (4.6), (4.7) рассматриваются совместно с условием непротекания 
ψz=0 = 0, условием излучения (затухания) и граничными условиями (4.4), (4.5), 
которые в терминах функции тока имеют вид 
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HzHz
 ,                                            (4.8) 
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Остановимся на постановке начальных условий, носящих несколько нестан-
дартный вид. Для уравнения (4.6) в начальный момент времени будем задавать 
не функцию тока, а распределение завихренности 

t = 0:       Δψ = F(x, z),                                          (4.10) 
где F(x, z) – заданная функция, F(x, H) = 0. 

Поскольку уравнение (4.7) по времени второго порядка, к нему присоединим 
два начальных условия  

t = 0:       Δψ – 2γψz = 0,      D / Dt(Δψ – 2γψz) = 0.                    (4.11) 
Данные условия означают, что при t = 0 в верхнем слое отсутствуют возмущения 
плотности и обобщенной завихренности  
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.                      (4.12) 

При использовании приближении Буссинеска выражение (4.12) сводится к обыч-
ному выражению для завихренности Δψ.  

Математическая постановка задачи, таким образом, включает решение урав-
нений (4.6), (4.7) с перечисленными начальными и граничными условиями. Фи-
зическая постановка состоит в описании процесса возбуждения волн в стратифи-
цированном слое возмущениями в перемешанном слое с нейтральной стратифи-
кацией. 

 
4.2. Решение для нижнего слоя. Волновые и вихревые возмущения 

 

Из уравнения (4.6) и начального условия (4.10) для завихренности в нижнем 
слое получим 

Δψ = F(x – Λzt, z).                                             (4.13) 
С учетом (4.13), функцию тока в нижнем слое можно представить суммой вихре-
вого и волнового компонентов: ψ = ψv (x, z, t) + ψw (x, z, t). 
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Здесь вихревой компонент ψv есть решение уравнения Пуассона (4.13) с усло-
виями ψz=0 = ψz=H = 0. Волновой компонент ψw определим как решение уравне-
ния Лапласа Δψ = 0 с условием ψz=0 = 0. В отличие от вихревого компонента, 
волновой компонент находится неоднозначно; его учет необходим для построе-
ния самосогласованного решения задачи. 

Далее будем рассматривать случай гармонического по горизонтальной коор-
динате распределения  

F(x, z) = Ф(z)exp(ikx),                                          (4.14) 

где заданная функция Ф(z) дает распределение завихренности по вертикали.  
В этом случае для вихревого компонента имеем представление  

ψv (x, z, t) = φv (z, t)exp(ikx),                                     (4.15) 

где φv (z, t) есть решение краевой задачи  
d2 φv / d2 z – k2 φv = Ф(z)exp(–ikΛzt),     φv (0) = φv (H) = 0. 

Отсюда 
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где G(z, ξ) – функция Грина. 
Волновой компонент, удовлетворяющий уравнению Δψ = 0, представим в виде  
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где A(t) – функция времени, которую далее будем называть волновой амплиту-
дой. Эта амплитуда, удовлетворяющая начальному условию A(0) = 0, находится с 
учетом уравнения (4.7) для функции тока в верхнем слое и граничных условий. 

Таким образом, для функции тока в нижнем слое имеем представление 

 
)exp(

)sinh(

sinh
)()exp()(),(

0

ikx
kH

kz
tAdtikzG

H
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Из (4.18) следуют выражения для функции тока и ее нормальной производной на 
поверхности раздела 
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Эти выражения далее используются при записи граничных условий (4.8), (4.9).  
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4.3. Решение для верхнего слоя. Интегро-дифференциальное уравнение  
для волновой амплитуды 

 

Построение решения в области z > H удобно проводить в системе координат, 
движущейся со скоростью потока U. В этой системе выражения для функции то-
ка в нижнем слое и ее граничных значений получается домножением правых ча-
стей (4.18), (4.19) на eikUt. Функцию тока в верхнем слое z > H будем искать в ви-
де  

ψ = eγ(z – H)φ(z, t)eikx.                                             (4.20) 

Учитывая, что в движущейся системе D / Dt = ∂/∂t, для функции φ(z, t) из (4.7) 
получим одномерное волновое уравнение 

  0222

2

2



  Nka
t

zz ,  a2 = k2 + γ2,            (4.21) 

с начальными условиями (4.11) 
t = 0: φzz – a2φ = 0,      ∂/∂t(φzz – a2φ) = 0.                           (4.22) 

Из представления (4.20) следует ψzz=H = (φz + γφ)eikx. С учетом этого выраже-
ния и выражений (4.19), граничные условия (4.8), (4.9) сводятся к одному условию  
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 1)coth((:  ,             (4.23)  

где f1(t) = f(t)eikUt. При формулировке этого важного условия, в частности, учтено, 
что, согласно (4.8), (4.19), φz=H = A1(t) ≡ A(t)eikUt, где A1(t) – волновая амплитуда 
в движущейся системе. Условие (4.23), учитывающее влияние нижнего слоя по-
средством функции f1(t), позволяет находить решение в верхнем слое независимо.  

Построение решения волнового уравнения с начальным условием (4.22) и 
граничным условием (4.23), включающим производную по времени первого по-
рядка, представляет собой неклассическую задачу математической физики, кото-
рая, видимо, ранее не рассматривалась в литературе. Предлагаемое нами решение 
этой задачи состоит из двух этапов. На первом этапе строится решение задачи 
Коши с граничным условием  

z = H :     φ = A1(t),                                             (4.24) 
и, вытекающими из (4.22), начальными условиями 

t = 0:   φ = A1(0)e–a(z – H),   φt = A1t (0)e–a(z – H).                        (4.25)  

Оно выражается через волновую амплитуду A1(t) (граничное значение) посред-
ством интеграла типа запаздывающего потенциала. Из соответствующей форму-
лы для решения далее находится выражение для граничной производной ∂φ / ∂z. 
Подстановка этого выражения в условие (4.23) приводит к интегро-дифференци-
альному уравнению для волновой амплитуды A1(t). Детали вычислений выглядят 
следующим образом. 

Представим решение задачи (4.21), (4.24), (4.25) в виде φ = A1(t)e–aη + φ'(η, t),  
η = z – H. Тогда для функции φ'(η, t) получим уравнение  
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с граничным условием φ'(0, t) = 0 и начальными условиями t = 0: φ' = φ't = 0. Для 
решения (4.26) используем синус преобразование Фурье 
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Осуществляя обратное преобразование Фурье, для решения, таким образом, най-
дем представление 
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Используя (4.27), можно найти выражение для входящей в условие (4.23) гра-
ничной производной  
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Замена переменной 22/ ak   приводит (4.29) к виду 

Nt

NtJ
dNttK

)(
)cos(1

2
)( 1

1

0

2   


,                  (4.30) 

где J1 (z) – функция Бесселя первого рода и при вычислении интеграла использо-
ваны формулы (Грандштейн, Рыжик, 1971). Подставляя выражение (4.28) в гра-
ничное условие (4.23) окончательно приходим к интегро-дифференциальному 
уравнению с ядром K (t) (4.30) для нахождения волновой амплитуды  
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где c = coth(kH) + b, b = (a – γ) / k. В приближении Буссинеска b = 1. Функция f1 (t) 
в правой части (4. 31) описывает источник, приводящий к генерации волновых 
движений в области z > H вихревым возмущением в нижнем слое. Этот источник 
существует только в присутствии сдвигового течения. Поскольку ядро уравнения 
(4.31) зависит только от разности аргументов, его решение может быть найдено с 
использованием преобразования Лапласа. 

Таким образом, алгоритм расчета волнового поля в верхнем слое состоит в 
следующем. По заданному распределению завихренности в нижнем слое и фор-
мулам (4.19), (4.32) находятся вынуждающие функции f(t), f1(t). Далее, из реше-
ния интегро-дифференциального уравнения (31) находится волновая амплитуда 
A1(t). Наконец, по формулам (4.20), (4.27) посредством квадратур восстанавлива-
ется само волновое поле – функция тока в области  z > H. 

В общем случае, реализация описанной схемы приводит к громоздким вычис-
лениям. Ситуация упрощается, если f(t) периодическая функция времени. При 
этом можно интересоваться лишь предельным при t → ∞ установившимся вол-
новым полем. Один из важных примеров такого поля рассмотрен в следующем 
разделе. 

 
4.4. Излучение ВГВ бегущей вихревой волной 

 

Предположим, что в пограничном слое начальное распределение завихренно-
сти сконцентрировано на высоте z = h, т.е. 

Φ(z) = rδ(z – h),                                              (4.33) 
где δ(z) – дельта функция, r – амплитудный параметр. С учетом (4.15), (4.16) это-
му распределению отвечает вихревой компонент функции тока 

ψv = rG(z, h)ei(kx–ωt),      ω = kΛh.                                 (4.34) 
Выражение (4.34) описывает вихревую волну с частотой ω и фазовой скоростью 
c = Λh, равной скорости фонового течения на уровне z = h. Структура волны 
(4.34) аналогична структуре вихревой квазигеострофической волны (2.13) (рис. 
1). Отличительная особенность волны состоит в наличии скачка горизонтального 
компонента скорости  

))(exp(
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, 

где, подчеркнем, скачок присутствует в самом вихревом возмущении, а не в фо-
новом сдвиговом потоке. В природных условиях подобные локализованные 
скачки скорости могут возникать при внезапных порывах ветра, прохождении 
линий шквалов, локальных фронтов и т.д. 

Распространение вихревой волны (4.34) приводит к возбуждению поля внут-
ренних гравитационных волн в верхнем слое атмосферы. Установившееся при  
t → ∞ волновое поле можно найти без привлечения интегрального уравнения 
(4.31). Для этого добавим к вихревому компоненту (4.34) волновой компонент 
функции тока 
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где теперь волновая амплитуда A = const. С учетом этого компонента функция 
тока в нижнем слое  



Глава 2. Атмосферный пограничный слой 

 204 

)(

)sinh(

)sinh(
),( tkxie

kH

kz
AhzrG  









 ,                          (4.35) 

причем на границе раздела 
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где обозначено β = sinh(kh) / sinh(kH).  
Функцию тока волнового поля в верхнем слое, удовлетворяющую уравнению 

(4.7), ищем в виде  
ψ = eγ(z – H)q(z)ei(kx – ωt).                                         (4.37) 

Определим локальную частоту 1  выражением 

ω1 = kU – ω = kΛ(H – h) = kU* ,         U* = Λ(H – h).                 (4.38) 
Частота ω1 представляет собой частоту вихревой волны в движущейся системе 
координат – частоту с учетом доплеровской поправки. Подставляя (4.37) в (4.7) 
для функции q(z) получим уравнение второго порядка 

qzz + λq = 0,       z > H,  
(4.39) 

λ = (Nk / ω1)2 – k2 – γ2 ≡ (N / U*)2 – k2 – γ2. 
К этому уравнению присоединяется граничное условие   

Z = H :   qz + αq = rβ,                                           (4.40) 

   )coth()()coth()/( 1
1 kHkhHkHkk , 

следующее из условий (4.8), (4.9) и выражений (4.36). Как и ранее, вместо крае-
вой задачи с условием (4.40) можно рассмотреть задачу с условием Z = H :  q = A, 
а затем использовать (40) для определения предельной волновой амплитуды A. 

В анализе краевой задачи (4.39)-(4.40) следует различать два случая. Первый, 
наиболее важный случай, отвечает значениям волнового числа 

22)/(  UNkk b
,                                     (4.41) 

когда коэффициент λ в (4.38) положителен. В этом случае общее решение (4.39) 
)(

2
)(

121
HzimHzim eAeAqqq   ,     

(4.42) 
222)/(   kUNm ,   

где A1 , A2 – произвольные постоянные. Вопрос о выборе этих постоянных реша-
ется с использованием условия излучения. Для каждого из решений q1 , q2 , отве-
чающих соответственно положительным и отрицательным значениям вертикаль-
ного волнового числа, нетрудно вычислить вертикальный поток энергии  

2

2,105.0 AmkUPwFz   .                                (4.43) 

Непосредственно из (4.43) следует, что поток положителен только для решения 
q1, т.е. A2 = 0. Полагая теперь A1 ≡ A, после подстановки (4.42) в краевое условие 
(4.40), для волновой амплитуды найдем 

22
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imr

im

r
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.                                     (4.44) 

Этой амплитуде отвечает функция тока внутренней гравитационной волны 
Ψ = Aeγ(z – H)eiθ,     θ = kx + m(z – H) – ωt,                           (4.45) 
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уносящей энергию на бесконечность (в верхние слои атмосферы). Подчеркнем, 
что эта волна возбуждается вихревым возмущением в слое у поверхности. Рас-
смотренный случай естественно называть режимом излучения волн – бегущая 
вихревая волна с k < kb излучает внутренние гравитационные волны. Отметим, 
что отбор решений в этом режиме можно проводить и другим способом – выби-
рая из волновых решений вида (4.45) решения с положительным вертикальным 
компонентом вектора групповой скорости ВГВ. 

Второй возможный случай отвечает значениям волнового числа k < kb , когда в 
уравнении (4.39) λ < 0. В этом случае единственное ограниченное решение урав-
нения (4.39) 

q = Ae–m(z – H),     222 )/(  UNkm  .                     (4.46)  

Из краевого условия (40) для волновой амплитуды получим 
A = rβ / (α – m).                                               (4.47) 

При γ = 0 решению (4.46) отвечает функция тока ψ = Ae–m(z – H)ei(kx – ωt), описыва-
ющая захваченную волну – волну, локализованную вблизи поверхности раздела. 
Данный случай естественно называть режимом захваченных волн. В этом режи-
ме вертикальный поток энергии Fz = 0, т.е. излучение волн отсутствует. Нетрудно 
показать, что, при выполнении характерного для атмосферы условия N / Λ > 1, 
знаменатель (4.47) α – m < 0, т.е. амплитуда захваченных волн всегда конечна. 

Выражение для граничных параметров и волновой амплитуды несколько 
упрощаются при использовании приближения Буссинеска γ = 0. В этом прибли-
жении kb = N / U*, и режиму излучения k < kb отвечают значения локальной ча-
стоты ω1 < N. Соответственно, в режиме захвата ω1 > N. С учетом выражения для 
α, волновую амплитуду можно записать в виде 

  1
2

11 1)/()coth()/(


 
NikH

k

r
A ,  ω1 < N, 

(4.48)   1
2

11 )/(1)coth()/(


 
NkH

k

r
A ,  ω1 > N. 

 
4.5. Численные оценки вертикальных потоков энергии 

 

Приведем некоторые численные оценки, используя для простоты приближе-
ние Буссинеска. Для оценок возьмем значения: частота Брента N = 10–2 c–1, тол-
щина нижнего перемешанного слоя H = 2 км, высота источника завихренности  
h = 1 км, величина сдвига скорости в перемешанном слое Λ = 5 × 10–3 c–1, интен-
сивность источника завихренности (величина горизонтального скачка скорости)  
r = 1 ÷ 2 м/c. Для этих значений скорость U* = Λ(H – h) = 5 м/c. Бегущая вихревая 
волна излучает внутренние гравитационные волны, если k < kb где, в приближе-
нии Буссинеска, kb = N / U* = 2×10–3 м–1, соответственно граничная (горизонталь-
ная) длина волны 2π / kb ≈ 3 км. Граничной волне отвечает частота ωb = kbΛH = 
Nh /(H – h), составляющая для приведенных значений ωb = N = 10–2 c–1 (период  
Tb ≈ 10.5 мин.). Таким образом, при движении вихревой волны возбуждаются 
гравитационные волны с горизонтальной длиной большей 3 км и периодом 
большим 10 минут. 
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Для оценки потока энергии, преобразуем выражение (4.43), используя значе-
ние волновой амплитуды (4.44) и выражение (4.42) для вертикального компонен-
та волнового вектора. Вводя безразмерное волновое число κ = kH и параметр R = 
NH / U*, для вертикального потока энергии (4.43) получим выражение 

Fz = 0.5ρ0U*r2 f (κ, R),                                        (4.49) 

включающее безразмерную функцию  

222

222

)coth(sinh

sinh(
),(


















R

R
Rf ,                  (4.50)  

где δ = h / H, σ = (1 – δ)–1. Непосредственно из (4.49), (4.50) следует, что при k = 0, 
kb∙(κ = 0, R) поток обращается в ноль. Существует, таким образом, экстремальное 
значение волнового числа κ = κm , при котором поток достигает максимума. При 
R << 1 соответствующее максимальное значение можно найти аналитически. В 
этом случае 2225.0),(   RRf , откуда 2/Rm  , ( 2/ HRkm  ) и 
максимальный поток 
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Для приведенных выше значений безразмерный параметр R = 4, так, что фор-
мула (4.51) формально неприменима. Если же взять случай слабой стратифика-
ции N = 10–3 c–1 и сильного сдвига Λ = 10–2 c–1, то R = 0.2 и по формуле (4.51) по-
лучим Fz max ≈ 0.032 Вт/м2 при r = 1 м/c, Fz max ≈ 0.13 Вт/м2 при r = 2 м/c. Здесь для 
плотности воздуха взято значение ρ0 = 1.29 кг/м3. 

В общем случае оценка максимального потока может быть получена из гра-
фика зависимости (4.50), построенного численно (рис. 5). Как следует из рисун-
ка, для значения R = 4 максимум потока достигается при κ = κm = 1.8. При этом  
km = 1.8 / H = 0.9×10–3 м–1, горизонтальная длина волны 2π / km ≈ 7 км. Для этих 

значений вертикальное волновое число 3221 1078.1   mRHm   м–1, 

длина волны по вертикали 2π / m ≈ 3.52 км. Период волны, реализующей макси-
мальный поток, T = 2π / kmSh ≈ 23 минуты. Для самого максимального потока 
энергии соответственно получим  

Fz max ≈ 0.8 Вт/м2   (r = 2 м/c),    Fz max ≈ 0.2 Вт/м2   (r = 1 м/c). 
Здесь использовано максимальное значение функции f (κ, R), оцененное по гра-
фику. 

Полученные значения можно сравнить с оценками потоков энергии при оро-
графическом возбуждении – одним из наиболее эффективных механизмов гене-
рации ВГВ в атмосфере. Если однородный поток со скоростью U обтекает пери-
одический рельеф с волновым числом k и высотой h, то он возбуждает волновое 
поле с вертикальным потоком энергии (Gill, 1982) 

22222
05.0 kUNkhUFz   .                                 (4.52) 

Непосредственно из (4.52) следует, что излучение энергии происходит для зна-
чений 0 < k < kb = N / U, причем на концах этого интервала волновых чисел поток 
обращается в ноль. Простое исследование (4.52) на экстремум дает значение мак-
симального потока и соответствующего волнового числа 
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Рис. 5. Зависимость безразмерного вертикального потока энергии от волнового числа 
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Полагая U = 10 м/c, N = 10–2 c–1, отсюда получим значения 
Fz max ≈ 3.2 Вт/м2 (h = 100 м),    Fz max ≈ 0.8 Вт/м2       (h = 50 м). 

Таким образом, для волн, излучаемых вихревым возмущением в верхние слои 
атмосферы, значения потоков энергии вполне сопоставимы со значениями пото-
ков при орографическом возбуждении (для препятствий небольшой высоты). 
Подчеркнем, что последние значения получены в модели с неограниченным пе-
риодическим рельефом – значения орографических потоков энергии от изолиро-
ванных гор могут быть на два порядка меньше [3]. 

 
4.6. Определение волнового поля по общей теоретической схеме 

 

Волновое поле, возбуждаемое бегущей вихревой волной, можно найти также 
из решения интегро-дифференциального уравнения (4.31). С учетом выражений 
(4.32), (4.33) для этой волны в правой части (4.31) стоит источник  
f1(t) = rβei(kU – ω)t = rβeiω1t. Используем для простоты приближение Буссинеска и 
коротковолновое приближение kH >> 1. При этом coth(kH) ≈ 1 и в уравнении 
(4.31) коэффициент c = coth(kH) + 1 ≈ 2. Переходя к безразмерному времени t' = Nt 
и локальной частоте ω1' = ω1 / N = kU* / N, уравнение (4.31) можно записать в ви-
де (штрихи опускаем) 
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)( 1 .    (4.53)  

Здесь обозначено  b = Λ / N. 
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Для решения (4.53) используем преобразование Лапласа. Определим изобра-
жение по Лапласу решения A1(t)Y(p). Используя теорему о свертке и табличные 
изображения 

tie 1 

1
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ip 
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tJ )(1  pp 12 , 

с учетом начального условия A1(0) = 0, для Y(p) из (4.53) получим  
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После преобразований из (4.54) для функции оригинала найдем 
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В задаче об установившемся волновом поле интересует предел A1(t) при  
t → ∞. Этот предел находится с использованием известного интеграла [48]  
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С учетом (4.56) получим I2(t) → 0 при t → ∞. Определяя теперь I1(∞)и возвраща-
ясь к размерному времени и частоте, для предельного решения найдем 

tiAetA 1)(1
 , где значения постоянной амплитуды A даются ранее полученны-

ми выражениями (4.48). Для волновой амплитуды общий подход, таким образом, 
приводит к тому же результату. 

Для определения самого волнового поля (в приближении Буссинеска) имеем 
выражение 

  
t

k dtDAetA
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 ,           (4.57)  

где функция D(η, t) определена формулой (4.27). В интеграле (4.57) изменим по-
рядок интегрирования  
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Обозначая 22/ kNk   , для внутреннего интеграла получим  
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Из (4.57), (4.58) для решения получим представление  φ = φ1 + φ2 , 
 



2.4. Генерация внутренних гравитационных волн вихревыми возмущениями  

 209 











 




0
22222

1

2

1
))((

)sin()(2
1

km

dNk
eAe kti





  ,    

(4.59) 











2
1

2
22 1


N

km , 










d
ee

k

NkA titi


 















0 11

2/3222
)(

)sin(2
.              (4.60) 

 

Поведение близких к (4.59), (4.60) интегралов проанализировано в моногра-
фии [47]. При t → ∞ слагаемое φ2 → 0, что устанавливается методом стационар-
ной фазы. Данное слагаемое описывает волновое поле, которое с течением вре-
мени рассеивается в пространстве. В анализе слагаемого φ1 , которое описывает 
установившееся волновое поле, следует различать два случая. При ω1 > N входя-
щий в (4.59) интеграл находится с использованием теории вычетов. При этом для 
этого слагаемого получим выражение  mti eAe  1

1
, соответственно для 

функции тока имеем ранее полученное выражение, отвечающее захваченной гра-
витационной волне. При ω1 < N (режим излучения) интеграл (4.59) содержит 
особенность, которая устраняется введение малого комплексного поглощения. 
Вычисление этого интеграла приводит к выражению для функции тока (4.45).  

 
4.7. Краткое резюме 

 

В рамках двухслойной модели атмосферы исследован механизм генерации 
ВГВ вихревыми возмущениями в потоке с вертикальным сдвигом. Предполага-
ется, что сдвиговый поток локализован в пограничном слое атмосферы с 
нейтральной стратификацией, над которым расположен полуограниченный стра-
тифицированный слой, движущийся с постоянной скоростью. Показано, что рас-
пространение вихревых возмущения в пограничном слое неизбежно сопровожда-
ется генерацией ВГВ. На основе линеаризованной системы уравнений гидроди-
намики сформулировано интегро-дифференциальное уравнение для волновой 
амплитуды, позволяющее найти характеристики волн. Изучено волновое поле, 
возбуждаемое вихревым возмущением с начальным сингулярным распределени-
ем завихренности. В зависимости от длины волны выделено два волновых режи-
ма – режим излучения и режим захваченных волн. Показано, что в первом режи-
ме излучаются ВГВ с длиной волны большей 3 км и периодом, большим 10 ми-
нут. Получены численные оценки вертикальных потоков волновой энергии в ре-
жиме излучения. 
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Обменные процессы в атмосферном пограничном слое (АПС) играют опреде-
ляющую роль в формировании погоды и климата, воздействуют на ближний пе-
ренос и диффузию примесей, влияют на распространение электромагнитных и 
звуковых волн. Для параметризации неустойчивого и нейтрально стратифициро-
ванного АПС в течение десятилетий используется теория подобия Монина–Обу-
хова, которая позволяет по стандартным данным о метеорологических парамет-
рах определять необходимые характеристики турбулентного обмена в АПС. Но в 
устойчиво-стратифицированном АПС физические процессы массо-тепло-обмена 
остаются до сих пор недостаточно понятыми, плохо определяемыми и не подда-
ются универсальной параметризации.  

Особые трудности связаны с проблемой моделирования и предсказания низ-
коуровневых струйных течений (НСТ) и внутренних гравитационных волн (ВГВ), 
которые повсеместно обнаруживаются в статически устойчивом АПС. Отсут-
ствие адекватной параметризации НСТ и ВГВ существенно сдерживает развитие 
крупномасштабных региональных моделей АПС. Теоретические исследования 
внутренних гравитационных волн, подразделяемых на волны плавучести (ВП) и 
гравитационно-сдвиговые волны (ГСВ), необычайно сложны вследствие нели-
нейности волновых процессов в атмосфере. До настоящего времени не существу-
ет доступных аналитических оценок связи параметров ВП и ГСВ с параметрами 
турбулентности, и даже нет общепринятого мнения о степени влияния волновой 
активности на интенсивность турбулентности и на обменные процессы в АПС. 
Поэтому весьма важны экспериментальные исследования таких процессов. 

В статье описаны применявшиеся в авторами в 2005–2016 гг. методы экспе-
риментальных исследований НСТ, обнаружения ВГВ, определения их типа и 
условий их возникновения, количественного определения параметров волн, а 
также их воздействия на мелко- и мезо-масштабную турбулентность. Главное 
внимание уделено гравитационно-сдвиговым волнам типа волн Кельвина-Гельм-
гольца, которые преобладают над другими типами волн в условиях ночных ин-
версий над однородной или слабо-неоднородной равнинной поверхностью сред-
них и высоких широт. Основным средством исследования НСТ и ВГВ служили 
наземные акустические доплеровские локаторы (содары). Натурные измерения 
проводились в Московском регионе, на Цимлянской научной станции, располо-
женной в однородной степной местности, над снежной поверхностью в берего-
вой и внутриконтинентальной зонах Антарктики, в аридных областях Калмыкии, 
над водной поверхностью в прибрежной зоне Черного моря. Была исследована 
повторяемость ГСВ, условия их формирования в приземных и приподнятых ин-
версионных слоях, а также их характерные амплитуды, периоды, длины волн, 
скорости перемещения и время жизни. Исследована связь волновой активности с 
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интенсивностью флуктуаций параметров АПС и величиной потоков тепла и им-
пульса, измеряемых стандартными методами. 

 
1. Введение 

 

Обменные процессы в атмосферном пограничном слое (АПС) играют опреде-
ляющую роль в формировании погоды и климата, воздействуют на ближний пе-
ренос и диффузию примесей, влияют на распространение электромагнитных и 
звуковых волн. Разработка и эксплуатация прогностических численных моделей 
требуют параметризации обменных процессов в АПС. Для параметризации не-
устойчивого и нейтрально стратифицированного АПС в течение десятилетий до-
статочно успешно используется теория подобия Монина–Обухова, которая поз-
воляет по стандартным данным о метеорологических параметрах определять не-
обходимые характеристики турбулентного обмена в АПС. Но в устойчиво стра-
тифицированном АПС до сих пор, несмотря на многочисленные исследования, 
физические процессы массо-тепло-обмена остаются недостаточно понятыми, пло-
хо определяемыми и не поддающимися универсальной параметризации [1–3]. 

Особые трудности связаны с проблемой моделирования и предсказания таких 
мезо-масштабных явлений как низкоуровневые струйные течения и внутренние 
гравитационные волны, которые часто обнаруживаются в таких течениях. Теоре-
тические исследования внутренних гравитационных волн (подразделяемых на 
волны плавучести (ВП) и гравитационно-сдвиговые волны (ГСВ)) необычайно 
сложны вследствие нелинейности таких волновых движений. До настоящего вре-
мени не только не существует доступных аналитических оценок параметров ВП 
и ГСВ, но даже нет общепринятого мнения о степени влияния волновой активно-
сти различных типов на интенсивность турбулентности и обменные процессы в 
статически устойчивом АПС. Поэтому экспериментальные исследования этих 
процессов весьма важны. 

Низкоуровневые струйные течения 
Низкоуровневые струйные течения (НСТ) характеризуются максимумом  

в профилях скорости ветра и значительными вертикальными сдвигами скорости 
(~ 3–8 мс- 1/100 м). Поэтому гравитационно-сдвиговые волны типа волн Кельви-
на-Гельмгольца (ВКГ) образуются в НСТ чаще, чем другие типы внутренних 
гравитационных волн (см., например, [4]). Причиной НСТ могут служить синоп-
тические фронты, катабатические ветры, бризовая и горно-долинная циркуляции. 
Но помимо этого, НСТ повсеместно образуются в однородной и слабо-неодно-
родной равнинной местности в безоблачные ночи. Высота максимума ночных 
НСТ обычно близка к высоте верхней границы приземной радиационной инвер-
сии (~ 50–500 м), а максимальная скорость ветра может превышать скорость гео-
строфического ветра. Пример эволюции профиля скорости ветра в ночном НСТ 
приведен на рис. 1-1. 

Целенаправленные исследования НСТ начались в 1950-х годах в США благо-
даря возросшему интересу к массо-тепло-переносу в АПС и к роли низкоуровне-
вой температурной адвекции в образовании ночных гроз (см., например, [5, 6]). 
Тогда же было предложено физическое объяснение возникновения супер-гео-
строфических струй за счет инерционных осцилляций скорости ветра, связанных 
с резким уменьшением  турбулентной вязкости  воздуха при переходе от дневной  
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Рис. 1-1. Типичный пример развития ночного низкоуровнего струйного течения на Звениго-
родской научной станции, Московская область. Профили скорости ветра измерены содаром, 

время осреднения – 30 мин. Около значков указано местное время 

 
неустойчивой стратификации АПС к устойчивой ночной стратификации и с “от-
рывом” ветрового потока от поверхностного трения [7]. В настоящее время тео-
рия физических механизмов образования ночных НСТ продолжает уточняться 
[8–11]. 

В России экспериментальные исследования НСТ велись в 1960-х годах в 
Главной Геофизической Обсерватории им. Воейкова [12–14] и были возобновле-
ны лишь в начале 2000-х годов, в Институте физики атмосферы им. Обухова [15–
17]. Между этими этапами были получены только отдельные примеры регистра-
ции ночных НСТ на 300-метровой метеорологической башне в Обнинске [18] и в 
ходе содарных исследований АПС [19–22]. 

Современный этап интенсивных исследований НСТ начался в 1980-ых годах в 
связи с общей проблемой параметризации планетарного пограничного слоя. Раз-
витию исследований НСТ способствовало появление новых средств для назем-
ных дистанционных измерений скорости ветра и температуры воздуха в АПС, 
таких как радары ясного неба, содары, системы радиоакустического зондирова-
ния и доплеровские лидары. Были предложены критерии идентификации НСТ 
[23] и приведены многочисленные примеры вертикальных профилей скорости 
ветра в ночном АПС. Были получены статистические данные о распределении 
высот расположения оси струйных течений и о распределении максимальной 
скорости в струе в различных регионах [24–27]. Были проведены климатологиче-
ские исследования НСТ на территории США [28, 29]. В отдельных случаях были 
прослежены связи НСТ с синоптическими явлениями [30]. 

Вместе с тем, до сих пор не решен целый ряд проблем. Например, нет четкого 
разграничения НСТ, возникающих при стационарных инверсиях над относитель-
но ровной подстилающей поверхностью за счет резкого уменьшения турбулент-
ной вязкости [7] и НСТ, вызванных адвективным ускорением и бароклинностью, 
связанной с наклоном местности, либо с синоптическими процессами [31]. Оче-
видно, по этой причине данные разных авторов о частоте наблюдения НСТ и о 
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типичной высоте оси течения значительно отличаются. Степень корреляции вы-
соты НСТ с высотой верхней границы инверсионного слоя остается пока неопре-
деленной [32]. Экспериментальные данные о связи максимальной скорости ветра 
в струе с характеристиками устойчивости инверсионного слоя и с характеристи-
ками турбулентности в нижней и верхней части струи до последнего времени 
были весьма малочисленны [33, 34]. 

Экспериментальные исследования НСТ продолжаются в настоящее время в 
связи с генерацией волн, а также для нужд ветроэнергетики и метеорологии за-
грязнений [35]. 

Внутренние гравитационные волны в атмосферном пограничном слое 
Существование в нижней тропосфере мезомасштабных волнообразных струк-

тур с длинами волн от сотни метров до нескольких километров было известно 
ещё в позапрошлом веке по наблюдениям облаков необычной формы. Схемати-
ческое изображение форм таких структур, а также примеры фотографий облаков 
в виде валов с характерной завихренностью в верхней части и в виде наклонных 
полос приведены на рис. 1-2. Такие структуры образуются из-за потери устойчи-
вости воздушного течения при скачке плотности воздуха и скорости ветра на 
верхней границе облака и являются типичным образцом волн Кельвина-Гельм-
гольца (ВКГ). Время жизни облачных волновых структур, показанных на рис. 1-2, 
составляет несколько минут, а затем они размываются. 

Лабораторные исследования сдвиговых течений в двухслойных жидкостях, 
которые были начаты в 1970 годах [36] и позднее продолжены [37], продемон-
стрировали возникновение и обрушение ВКГ, формы которых хорошо согласу-
ются как с наблюдаемыми в облаках волнообразными структурами, так и с ре-
зультатами численного моделирования [38]. Однако, в безоблачном АПС подоб-
ные структуры не идентифицировались до появления средств наземного дистан-
ционного зондирования атмосферы (содаров, радаров и лидаров). 

С развитием техники зондирования, позволяющей с высоким разрешением ви-
зуализировать мезомасштабные турбулентные образования, волнообразные струк-
туры стали эпизодически обнаруживаться в поле интенсивности эхо-сигнала. 
Позднее подобные структуры были обнаружены и в поле ветра при доплеровских 
радарных и лидарных измерениях  

Отметим, что до сих пор ни в российской, ни в зарубежной литературе нет 
устоявшейся терминологии для обозначения волновых движений в безоблачной 
атмосфере. Во многих зарубежных публикациях рассматриваемые нами структу-
ры – внутренние гравитационно-сдвиговые волны – именуются волнами Кельви-
на-Гельмгольца (ВКГ), т.к. по форме эти волнообразные структуры похожи на 
волны Кельвина-Гельмгольца в облаках (см. рис. 1-2). Мы также будем исполь-
зовать этот термин и аббревиатуру в дальнейшем тексте. 

Среди экспериментальных исследований ВКГ основное место занимают ра-
диолокационные наблюдения волн в верхней тропосфере, нижней стратосфере и 
ионосфере [39–41]. Это связано с распространённостью сетей непрерывного мо-
ниторинга атмосферы импульсными СВЧ и ВЧ радарами, которые достаточно 
часто регистрируют ВКГ на высотах 2–20 км и 50–100 км. Вертикальная разре-
шающая способность таких радаров (100–200 м) недостаточна для исследования 
устойчиво стратифицированного АПС. 
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Рис. 1-2. Волны Кельвина-Гельмгольца (ВКГ) в атмосфере. а) – схематическое изображение 
"валов" (i), "кошачьих глаз" (ii) и "наклонных полос" (iii). б) и в) – примеры облаков c ВКГ, 

Воскресенский район Московской области, 6 октября 2013 г.; б) – валы, время снимка 
14:37:02; в) – наклонные полосы, время снимка 13:45:54 

 
В атмосферном пограничном слое дистанционных наблюдений ВКГ немного, 

и практически нет климатологической информации. По-видимому, это объясня-
ется отсутствием сетевого мониторинга АПС и эпизодичностью зондирования 
этого слоя. Насколько нам известно, до настоящего времени опубликовано лишь 
около полутора десятков свидетельств обнаружения цугов ВКГ в АПС с помо-
щью частотно-модулированных радаров, содаров и лидаров, которые имеют до-
статочно высокое разрешение по вертикали (2–20 м) для исследований волнооб-
разных образований. 

На рис. 1-3 показаны образцы первых регистраций внутренних гравитацион-
но-сдвиговых волн в безоблачном АПС на радарных и содарных эхограммах в 
координатах высота – текущее время [42–45]. Степень почернения на графиках 
соответствует степени интенсивности принятого локатором сигнала, вызванного 
обратным рассеянием радиоволн и звука на неоднородностях показателя прелом-
ления воздуха.  Поскольку интенсивность принятого сигнала прямо пропорцио- 
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Рис. 1-3. Визуализация ВКГ на радарных и содарных эхограммах. а – частотно-модулирован-
ный радар, Сан Диего; верх: 23 июня 1970 г.; низ: 25 июня 1970 г. б – содар, Оклахома, 6 сен-
тября 1971 г. в – содар, Колорадо, 2 марта 1971 г. г – содар, ЗНС ИФА РАН, 28 марта 1991 г. 

Адаптировано из [42–45] 

 
нальна структурным характеристикам турбулентных флуктуаций температуры 
СТ

2 (для содара), либо влажности Cq
2 (для радара) [46], то, чем темнее изображе-

ние структуры на эхограмме, тем сильнее турбулизована эта структура. На эхо-
граммах чётко видны цуги волнообразных структур. На рис. 1-3а показаны ВКГ в 
форме "кошачьих глаз" и "валов" (см. рис. 1-2а), зарегистрированные частотно-
модулированным радаром в тонком слое приподнятой инверсии. На рис. 1-3б, и 
1-3в показаны содарные эхограммы с ВКГ в виде "кошачьих глаз" и "наклонных 
полос" в слоях приподнятых инверсий.  На  рис. 1-3г  показаны "кошачьи глаза" в  
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Рис. 1-4. Визуализация волн Кельвина-Гельмгольца в пространственных координатах. а – "ва-
лы" в двумерном поле радиальной скорости ветра по данным сканирующего лидара, 

06.10.1999, Канзас. б – "кошачьи глаза" в двумерном поле вертикального сдвига скорости вет-
ра по данным импульсного сканирующего радара, 06.09.1995, Чилболтон, Англия. Адаптиро-

вано из [47] и [48] 
 

слое приземной инверсии, полученные с помощью содара с высоким простран-
ственным (3.5 м) и временным (1 с) разрешением. Высоты расположения ВКГ, их 
амплитуды и периоды заметно отличаются друг от друга (масштабы высоты и 
времени на рис. 1-3а, б, в и г различны), но формы этих волновых образований, 
занимающих всю толщину слоя приподнятой или приземной температурной ин-
версии, легко узнаваемы. Они совсем не похожи на близкую к синусоидальной 
форму бегущих внутренних гравитационных волн (волн плавучести), которые 
тоже эпизодически регистрируются на эхограммах в форме колебаний высоты 
границ инверсионных слоев. 

Изображения ВКГ, аналогичные приведенным на рис. 1-3, были получены в 
Институте физики атмосферы им. А.М. Обухова Российской академии наук (ИФА) 
при проведении содарных измерений на Звенигородской научной станции (ЗНС) 
и в экспедиционных условиях в 2007–2016 гг. 

На рис. 1-4 показаны примеры изображений ВКГ в координатах горизонталь-
ная протяженность-высота, полученных с помощью сканирующего доплеровско-
го лидара [47] и сканирующего импульсного радара высокого разрешения [48]. 
Пространственная структура в виде "валов" хорошо видна в поле радиальной 
скорости ветра в слое приземной инверсии (рис. 1-4а); "кошачьи глаза" наблюда-
лись в поле вертикального сдвига горизонтальной скорости ветра в приподнятом 
инверсионном слое (рис. 1-4б). Такие пространственные изображения позволяют 
оценить размеры цугов ВКГ и длину волны, не прибегая к гипотезе "заморожен-
ной турбулентности" Тейлора. 

В последнее десятилетие большое внимание уделяется вопросам взаимодей-
ствия волн в АПС с турбулентностью [49–53]. Это связано, прежде всего, с раз-
витием крупномасштабного регионального моделирования АПС, которое нужда-
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ется в адекватной параметризации обменных процессов при устойчивой страти-
фикации [54]. 

В настоящей статье описаны применявшиеся авторами в 2013–2016 гг. методы 
экспериментальных исследований НСТ, обнаружения ВГВ, определения их типа 
и условий их возникновения, количественного определения параметров волн, а 
также их воздействия на мелко- и мезомасштабные флуктуации параметров АПС. 
Главное внимание уделено гравитационно-сдвиговым волнам типа волн Кельви-
на-Гельмгольца, которые преобладают над другими типами волн в условиях ноч-
ных инверсий над однородной, либо слабо-неоднородной равнинной поверхно-
стью средних широт. Основным средством исследования НСТ и ВГВ служили 
наземные акустические доплеровские локаторы (содары). Натурные измерения 
проводились в Московском регионе, на Цимлянской научной станции, располо-
женной в однородной степной местности, над снежной поверхностью Антаркти-
ки, в аридных областях Калмыкии, над водной поверхностью в прибрежной зоне 
Черного моря. Была исследована повторяемость гравитационно-сдвиговых волн, 
условия их формирования в приземных и приподнятых инверсионных слоях, а 
также их характерные амплитуды, периоды, длины волн, скорости перемещения 
и время жизни. Исследована связь интенсивности мелкомасштабных флуктуаций 
параметров АПС и потоков, измеряемых конвенциальными методами, с волновой 
активностью. 

 

2. Методы регистрации и аппаратура 
 

Акустическое зондирование 
 

В качестве основного инструмента в наших исследованиях использовались 
доплеровские акустические моностатические локаторы (содары), действие кото-
рых основано на рассеянии звука мелко-масштабными температурными неодно-
родностями [55, 46, 56–58]. Содары позволяют проводить непрерывные измере-
ния вертикальных профилей структурной характеристики температуры CT

2, а 
также скорости и направления ветра с высоким пространственным и временным 
разрешением. При исследовании волновой активности главным достоинством 
содаров (как и других локационных средств зондирования) является их способ-
ность визуализировать мезо-масштабную структуру АПС, что позволяет по фор-
ме эхограмм отличать волны Кельвина-Гельмгольца от бегущих волн плавуче-
сти, а также определять высоту расположения волновых слоев и их вертикаль-
ную протяженность. Микробарометрические методы регистрации волн не дают 
таких возможостей. 

Вследствие сильного поглощения слышимого звука в воздухе, содары обла-
дают небольшим высотным диапазоном зондирования (от 10–20 м до 150–800 м 
над подстилающей поверхностью) и не могут измерять скорость ветра во всем 
пограничном слое, который при неустойчивой стратификации простирается до 
высоты 1.5–2.0 км. Однако, в инверсионных условиях (при которых толщина слоя 
перемешивания не превышает нескольких сот метров) хорошее пространствен-
ное разрешение и малая «мертвая зона» содаров дают акустическому зондирова-
нию преимущества перед другими средствами наземного дистанционного зонди-
рования АПС [22, 59]. Кроме того, содары значительно проще и экономически 
доступнее,  чем радары ясного неба и доплеровские лидары.  Поэтому при иссле- 
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Рис. 2-1. Блок-схема трехкомпонентного моностатического содара ИФА им. А.М. Обухова  
на базе компьютерных технологий [60] 

 
довании низкоуровневых струйных течений и волн в АПС содары являются 
наиболее адекватным средством дистанционных измерений. 

Упрощенная блок-схема трехкомпонентного содара, использующего программ-
ные ресурсов компьютера, изображена на рис. 2-1. Генерируемый звуковой кар-
той компьютера акустический импульс усиливается и направляется через пере-
ключающее устройство на реверсивный электроакустический преобразователь. 
Через определенное время преобразователь переключается в режим приема и пе-
редает эхо-сигнал через усилитель на устройство обработки вывода [60]. 

В измерениях 2007–2016 гг. наряду с одночастотными содарами использова-
лись многочастотные содары с частотно-кодированным импульсом, имеющие 
лучшее разрешение. Цикл зондирования содара в координатах высота-время пред-
ставлен на рис. 2-2. При одночастотном зондировании (рис. 2-2а) антенна излу-
чает зондирующий сигнал частоты f в течение интервала τ. Сигнал распространя-
ется вверх со скоростью звука c и небольшая часть его рассеивается в атмосфере 
в обратном направлении. Прием сигнала возможен только через некоторое время 
после излучения импульса из-за переходных процессов в антенне. После этого, в 
момент времени t1 принимается сигнал, рассеянный в высотном диапазоне h1 
(высота от ct1/2 до c(t1+τ)/2), в момент t2 – в диапазоне h2 и т.д. Вертикальное раз-
решение содара определяется пространственной протяженностью импульса сτ/2. 

Содар с частотным кодированием излучает последовательно n (например, n = 
3) зондирующих импульсов длительностью τ на дискретно возрастающих часто-
тах, и эхо-сигнал принимается на этих частотах одновременно (рис. 2-2b). Такой 
режим увеличивает время зондирующего цикла на (n-1) τ по сравнению с одноча-
стотным режимом, однако дает возможность получить n независимых эхо-сигна-
лов с более высоких уровней, где сигнал слабее. В любой момент времени при-
нятый сигнал приходит со всех высот, через которые проходит цуг импульсов. 
Поскольку запись эхо-сигнала начинается непосредственно после излучения по-
следнего импульса, то с нижних высот можно принять эхо-сигнал только от им-
пульсов, излучаемых последними. В момент времени t1 антенна принимает эхо-
сигнал с высотных диапазонов h1, h2, h3 на частотах f1, f2, f3 соответственно.  
В момент t2 – с высот h2, h3, h4 и так далее. Таким образом, принимается один от-
раженный сигнал с диапазона h1, два с h2 и все три с более высоких диапазонов. 

Для формирования звукового луча в содарах ИФА используются параболиче-
ские отражающие антенны, и угол наклона луча задается направлением оси ан-
тенны, а ширина луча зависит от частоты.  Для параболических антенн зависи- 
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a)                                  b)    
 

Рис. 2-2. Схема излучения звукового импульса длительностью τ и приема эхо-сигнала.  
a) – одночастотное зондирование; b) – частотно-кодированное зондирование [61] 

 

 
 

Рис. 2-3. Антенны содара и минисодара в шумозащитных экранах в процессе сборки в песках 
Калмыкии. 2016 г. 

 
мость величины зондируемого объема от частоты является эффектом второго по-
рядка. Поэтому при малых τ (~ 0.1 с) по сравнению с характерными временами 
для зондируемого объема, принятые эхо-сигналы из одного высотного диапазоны 
можно считать независимыми измерениями для одного и того же объема в один 
момент времени. Более того, использование в зондирующем сигнале набора ча-
стот позволяет выделить эхо-сигнал из фонового шума. При использовании па-
раболических антенн для компонент многочастотного эхо-сигнала применяется 
процедура некогерентного спектрального интегрирования. 

Для определения профиля ветра зондирование производят в трех различных 
направлениях, и по трем радиальным компонентам ветра восстанавливают про-
фили скорости и направления горизонтального ветра, а также вертикальной ком-
поненты ветра. Наибольшая точность измерений скорости ветра достигается, ко-
гда одна антенна направлена в зенит, а две других наклонены на угол 20–30 гра-
дусов от зенита с азимутами, различающимися на 90 градусов. На рис. 2-3 приве-
дена фотография антенн содара и минисодара в шумозащитных экранах. 
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Рис. 2-4. Цуг волн Кельвина-Гельмгольца на синхронных эхограммах содара со стандартным 
разрешением (панель а) и минисодара (панель b). В нижней части панели а приведены профи-
ли скорости и направления ветра, осредненные за 10 мин. На панели с приведен фрагмент эхо-

граммы b с растянутой шкалой времени, что позволяет лучше визуализировать внутреннюю 
структуру волновых образований 

 
В измерениях использовались различные модификации содаров ЛАТАН-3 и 

ЛАТАН-3М (многочастотный), разработанные в Институте физики атмосферы 
им. А.М. Обухова РАН [60, 61]. В базовом режиме работы трёхкомпонентный 
содар использует диапазон несущей частоты 1.6–2.0 кГц (длины волн 0.20–0.16 
м), и имеет высотное разрешение 20 м, разрешение по времени 15 с и высотный 
диапазон от 30 м до 650 м. Этот содар позволяет регистрировать волновые струк-
туры с амплитудами более 100 м и периодами более 5 минут. Минисодар работа-
ет на несущих частотах от 3.5 до 5.0 кГц (длины волн 0.09–0.07 м), имеет высот-
ное разрешение 5–10 м, разрешение по времени 2–5 с и высотный диапазон от 10 
до 250 м. Такое относительно небольшое улучшение разрешающей способности 
измерительной аппаратуры приводит к более чем десятикратному увеличению 
количества зарегистрированных эпизодов волновой активности. На рис. 2-4 при-
веден пример синхронной регистрации волн на эхограммах содара и минисодара. 
Волны, практически не различимые на эхограмме содара (рис. 2-4а), четко визуа-
лизируются на эхограмме минисодара (рис. 2-4b и с). 
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а)         б)     
 

Рис. 2-5. Сопутствующие измерения. (а) Микроволновый радиометр МТП-5 и погодный дат-
чик Vaisala WXT530 на крыше экспедиционного кунга. ЦНС, 2016 г. (б) Погодная станция 

Davis Vantage Pro. Черноморское побережье, 2016 г. 

 
Сопутствующие измерения 

 

Определение степени термической устойчивости инверсионного слоя прово-
дилось по дистанционным измерениям профилей температуры с помощью ска-
нирующего микроволнового радиометра МТП-5, разработанного НПО “ATTEX”. 
Прибор МТП-5, измеряющий собственное излучение кислорода на частоте 60 ГГц, 
обеспечивает определение профилей температуры до 600 м с вертикальным раз-
решением 50 м и временным разрешением 5 мин. Точность измерений темпера-
туры составляет 0.5°К. Одновременные измерения приборами ЛАТАН-3 и МТП-
5, синхронизированные по сигналам GPS, позволяли подробно прослеживать 
эволюцию профилей скорости ветра при формировании и распаде радиационных 
инверсий. Это помогает не только фиксировать наличие струйного течения и 
определять максимальную скорость в струе и высоту оси струи, но и исследовать 
физические механизмы образования струйного течения. Фотография МТП-5 в 
экспедиционных условиях приведена на  рис. 2-5(а). 

Сопутствующие метеорологические и микропульсационные измерения с по-
мощью трехкомпонентных ультразвуковых анемометров-термометров Metek и 
Gill на мачте использовались для независимого контроля температуры и скорости 
ветра в нижней части инверсионного слоя, а также для определения статистиче-
ских параметров турбулентности и характеристик устойчивости. Анемометры поз-
воляют измерять скорость воздушного потока с разрешением до 0.01 мс-1. В из-
мерениях использовалась частота отсчетов 10 Гц. В экспедиционных условиях 
также осуществлялись измерения метеорологических параметров с помощью ав-
томатических погодных станций Vaisala WXT530 и Davis Vantage Pro (рис. 2-5б). 

 
Места измерений 

 

Измерения исследуемых величин регулярно проводились на стационарных 
пунктах дистанционного зондирования в г. Москве и на ЗНС ИФА РАН в Мос-
ковской области, а также в режиме экспедиционных работ на Цимлянской науч-
ной станции (ЦНС ИФА РАН) и в составе комплексных экспедиций ИФА РАН в 
других регионах. 

Многолетние данные получены на базе экспериментальной мезомасштабной 
сети мониторинга атмосферного пограничного слоя в Московском регионе,  со- 
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Рис. 2-6. Содарные измерения в экспедиционных условиях. Слева – мини содар в степи на 
ЦНС (вверху) и на океанологической платформе (внизу) летом 2015 г. Справа – содар на бере-

говом склоне на Черноморском гидрофизическом полигоне, пос. Кацивели, осенью 2016 г. 

 
стоящей из трёх стационарных пунктов наземного дистанционного зондирования 
АПС. Основное оборудование пунктов составляют идентичные доплеровские со-
дары Латан-3. На пунктах синхронно проводятся непрерывные круглосуточные 
измерения вертикальных профилей средней скорости ветра и её флуктуаций, а 
также профилей структурной характеристики температуры. Управление режи-
мом измерений, контроль работы аппаратуры и передача первичных данных из-
мерений проводится через Интернет. 

Данные о структуре атмосферного пограничного слоя при долговременных 
инверсиях над снежной и ледовой поверхностью, сопровождаемых низкоуровне-
выми струйным течениями и катабатическими ветрами, были получены в ходе 
двух антарктических экспедиций: на французско-итальянской станции «Конкор-
дия» на Куполе Си, и на финской станции «Абоа» на слабо-наклонной однород-
ной поверхности ледника. 

В серии экспедиционных экспериментов ИФА РАН был проведены исследо-
вания поля ветра, структуры турбулентности и волновых процессов над различ-
ными типами местности: 

над однородной степной поверхностью – на Цимлянской научной станции 
ИФА в 2012, 2015 и 2016 в летний период в ходе непрерывных измерений дли-
тельностью от двух до четырех недель; 

над однородной песчаной поверхностью в аридной зоне – на песчаных дюнах 
вблизи пос. Нарын-Худук, Калмыкия, в 2016 году в летний период ходе десяти-
дневного круглосуточного мониторинга параметров АПС; 

над морем в прибрежной зоне и на береговых склонах – на Черноморском 
гидрофизическом полигоне РАН с использованием стационарной океанологиче-
ской платформы летом 2015 и осенью 2016 года в ходе десятидневных круглосу-
точных измерений. 
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Фотографии содаров в процессе экспедиционных измерений представлены на 
рис. 2-6. 
 

3. Низкоуровневые струйные течения 
 

К настоящему времени экспериментальные исследования низкоуровневых 
струйных течений (НСТ) представлены в нескольких сотнях публикаций. Одна-
ко, в литературе нет единой чёткой дефиниции НСТ, поскольку такие течения 
могут порождаться различными явлениями (морскими бризами, горно-долинной 
циркуляцией, синоптической бароклинностью, атмосферными фронтами) и, соот-
ветственно, иметь различный режим существования и сильно различающиеся ха-
рактеристики. Отдельный класс образуют НСТ, которые регулярно наблюдаются 
в АПС при температурных инверсиях над однородной и слабо-неоднородной под-
стилающей поверхностью вне связи с вышеперечисленными явлениями. В осно-
вом, именно такие струйные течения рассматриваются в данной работе. 

В осреднённых профилях скорости ветра в ABL, которые обычно использу-
ются в климатологии различных регионов, струйные течения, как правило, не 
проявляются. Причиной этого является изменчивость формы НСТ и его парамет-
ров. Максимальная скорость и высота ядра струи меняются и в течение суток, и 
от дня ко дню; при этом иногда изменчивость профилей удаётся объяснить изме-
нениями внешних условий (уровня солнечной радиации, скорости геострофиче-
ского ветра и т.п.), но часто эта изменчивость является случайной. Поэтому про-
фили, осреднённые за месяц, либо сезон, являются монотонными. Однако, если 
относить все индивидуальные ночные профили к высоте не над подстилающей 
поверхностью, а над местоположением ядра струи, то струйное течение чётко 
проявляется в осреднённом профиле. Пример осреднённых за один летний месяц 
профилей скорости ветра на  рис. 3-1 иллюстрирует это утверждение. 
 

 
 

Рис. 3-1. Пример летних среднемесячных профилей скорости ветра для дня и ночи при обыч-
ном осреднении, и при осреднении профилей ночных НСТ, приведённых к высоте ядра струи. 
Нулевая высота приведённого профиля (по правой шкале) совмещена со средней за месяц вы-

сотой ядра НСТ 

 
Основные цели наших содарных исследований НСТ заключались в проверке 

предсказываемых физической теорией Блакадара [7]  закономерностей формирова- 
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Рис. 3-2. Типичные примеры осреднённых за 30 мин профилей скорости ветра в низкоуровне-
вых струйных течениях, наблюдавшихся в сельской местности на ЗНС, а также в центре 

(ИФА) и на юго-западе (МГУ) Москвы 

 
ния супергеострофических ночных течений, в сравнении характеристик струй-
ных течений, одновременно регистрируемых над городом и над прилегающей 
сельской местностью, и выявлении сезонных отличий влияния мегаполиса на 
НСТ, а также в получении климатологических данных о распределениях средних 
параметров НСТ в сельской местности и на территории крупного мегаполиса. 

На рис. 3-2 показано разнообразие профилей скорости ветра в струйных тече-
ниях, наблюдавшихся нами в Московском регионе. 
 

Формирование ночных струйных течений 
 

Процесс формирования ночных НСТ изучался на примере летних измерений 
на ЗНС. Связь между затуханием интенсивности турбулентного перемешивания 
во время смены дневной неустойчивой стратификации АПС на устойчивую, и 
образованием ночного струйного течения хорошо видна при сопоставлении со-
дарных эхограмм с профилями скорости ветра. Пример такого сопоставления по-
казан на рис. 3-3a. Подобная картина наблюдалась на ЗНС практически каждую 
летнюю ночь. Промежуток времени между затуханием турбулентности и появле-
нием максимума в профиле скорости ветра составлял около двух часов, хотя ино-
гда наблюдались промежутки в 1 час, либо в 3 часа. Лишь в 20% случаев макси-
мальная скорость в ядре струи Vmax достигала 10 м/с. В этих случаях Vmax превы-
шала скорость геострофического ветра (рис. 3-3b). На рис. 3-3с показана схема 
инерционных осцилляций скорости ветра [7], а на рис. 3-3d приведены годогра-
фы измеренной содаром скорости, которые согласуются с этой схемой. В целом, 
наши данные подтверждают утверждение [31], что инерционные осцилляции 
редко наблюдаются в чистом виде, потому что обычно они маскируются другими 
явлениями (например, влиянием бароклинности). 
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Рис. 3-3. Формирование ночного НСТ за счет инерционных осцилляций скорости ветра после 
затухания турбулентного трения. a – содарная эхограмма (верх), показывающая затухание тур-

булентности в вечерний переходный период (в 19:00), и развитие струйного течения в слое 
приземной инверсии (низ). b – сопоставление измеренных профилей скорости ветра с геостро-
фическим ветром. c – схема образования супер-геострофической скорости ветра под влиянием 

силы Кориолиса. d – примеры экспериментальных годографов скорости ветра в ядре струи 

 

    
 

Рис. 3-4. Распределение длительности НСТ: (a) в июле 2005 г., (b) в декабре 2009 и в январе 
2010 г. 

 
Продолжительность существования низкоуровневых струйных течений 

 

Время жизни струйных течений в средних широтах сильно зависит от сезона. 
На рис. 3-4 представлено сопоставление гистограмм повторяемости летних и зим-
них струйных течений, которые так же тесно связаны с инверсиями, как и летние 
ночные НСТ. Если летом максимальная продолжительность струйного течения 
составляла ~ 13 часов, то в морозную зиму 2009–2010 годов на ЗНС нами были 
зарегистрированы непрерывные НСТ длительностью более 4-х суток. В городе 
максимальная продолжительность НСТ в летнее время заметно меньше, чем за 
городом. Длительность городских зимних течений не показана на рис. 3-4, по- 
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Рис. 3-5. Сопоставление содарной эхограммы и ветровой диаграммы при долгоживущей зим-
ней инверсии (a) с аналогичным графиком для лета (b) 

 
скольку из-за влияния городского "острова тепла", подавляющего инверсии, она 
всегда была существенно меньше ширины первого столбика на гистограмме. 

Приведённый на рис. 3-5a пример содарной эхограммы и диаграммы скорости 
ветра дает наглядное представление о временной изменчивости мезомасштабной 
структуры долгоживущей зимней инверсии, которая сохраняется круглые сутки. 
Высота инверсии меняется в течение суток, интенсивность турбулентного пере-
мешивания также меняется, но оно не затухает полностью, и струйное течение 
сохраняется. На рис. 3-5b для сравнения показан аналогичный график для лета, 
где чётко видна суточная смена типа стратификации и затухание турбулентности 
в вечернее время. 

 
Связь высоты ядра струйного течения с высотой инверсии 

Хорошее согласие между высотой ядра летних ночных НСТ Zmax, и высотой 
инверсии Zinv , видно на рис. 3-6a. Отметим, что согласованность этих высот со-
блюдается для ночных НСТ не только в сельской местности, но и в городских 
условиях. При исследовании связи характеристик НСТ с температурными инвер-
сиями мы, следуя работе [62], определяли высоту расположения верхней границы 
инверсии по профилю интенсивности содарного эхо-сигнала, которая пропорци-
ональна структурному параметру температуры. 

Вопрос о связи Zmax и Zinv долгие годы дискутируется в литературе. Проводи-
лось много экспериментальных исследований, которые дают большой разброс за- 
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Рис. 3-6. Сравнение высоты оси струйного течения с высотой верхней границы инверсии над 
сельской и городской местностью. a – июль 2005 г.; b – январь 2009 г. 

 
висимостей и приводят к противоречивым выводам (см., например, [23, 63]). 
Возможно, это вызвано большой неопределённостью обычно применяемой иден-
тификации высоты инверсии по экспериментальному профилю потенциальной 
температуры, а также пространственным разносом ветровых и температурных 
измерений. Использование содарных данных, как показывают наши результаты, 
более перспективно для этих целей. Отметим, что преимущества использования 
содарных данных перед другими способами определения высоты инверсии ука-
зывались ранее в работах [64, 65]. 

На рис. 3-6b приведено сопоставление высот высот оси зимних струйных те-
чений и верхней границы инверсионных слоёв над сельской и городской местно-
стью. Рассеяние точек на этом графике несколько больше, чем для летнего меся-
ца (рис. 3-6a), причём коэффициент корреляции RЗНС для сельской местности 
оказался ниже, чем RMос для города. Однако, в целом, для долгоживущих зимних 
НСТ, так же как и для ночных летних НСТ, наблюдается связь высоты ядра 
струйного течения с высотой инверсии. 

 
Климатологические данные о низкоуровневых струйных течениях 

 

На рис. 3-7 приведены некоторые статистические данные о средних парамет-
рах НСТ в центре Москвы и в прилегающей сельской местности для одного лет-
него и одного зимнего месяцев. 

В верхнем ряду представлены гистограммы суточного распределения количе-
ства дней с НСТ. В летнее время количество струйных течений в сельской мест-
ности равномерно распределено по тёмному времени суток, тогда как в городе 
такие течения чаще возникают в предрассветные часы. Зимой за городом НСТ 
наблюдаются круглосуточно. В центре города зимние НСТ наблюдаются относи-
тельно редко из-за городского "острова тепла", под влиянием которого резко 
уменьшается количество инверсий. В среднем и нижнем рядах рис. 3-7 показаны 
распределения высоты струйного течения и максимальной скорости, соответ-
ственно. 

В целом, над городом НСТ появляются реже, возникают, в основном, во вто-
рой половине ночи, длятся короче, расположены выше и имеют большую ско-
рость, чем в сельской местности. 

 



Глава 2. Атмосферный пограничный слой 

 230 

    

  

  
 

Рис. 3-7. Статистика НСТ над городской и сельской местностью в летнее и зимнее время. 
Верх: распределение количества НСТ по времени суток. Середина: распределение высоты ядра 

струи. Низ: распределение скорости ветра в ядре струи. Левая колонка относится к летнему 
времени, правая – к зимнему 

 
Профили дисперсии вертикальной компоненты скорости ветра  

внутри струйных течений 
 

Опубликованные разными авторами экспериментальные данные о профилях 
дисперсий компонент скорости ветра внутри НСТ противоречивы. Так, лидарные 
данные [66] показали примеры локального минимума дисперсии горизонтальной 
скорости ветра σu2 в окрестности ядра струи, причём величина дисперсии умень-
шалась в 5–10 раз по сравнению с её значением на более низких высотах. Содар-
ные измерения [19, 67, 68] не показывали минимума дисперсии, а в работе [69] 
отмечался даже максимум σw2 и σu2 в ядре струи. Поэтому мы дополнительно ис-
следовали этот вопрос.  

На рис. 3-8 приведены композитные нормализованные профили горизонталь-
ной скорости ветра V и стандартного отклонения вертикальной скорости σw. Для  
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Рис. 3-8. Композитные нормализованные профили горизонтальной скорости ветра V и стан-
дартного отклонения вертикальной скорости σW: среднее из 132-х профилей, зарегистрирован-
ных в струйных течениях за 8 ночей в июле–августе 2011 г. на ЗНС. Время осреднения каждо-

го профиля – 30 минут. Высота нормирована на высоту ядра НСТ, скорости и стандартные  
отклонения нормированы на скорость в ядре струи 

 
построения графика использовано 132 получасовых профилей, зарегистрирован-
ных в струйных течениях за 8 ночей в июле–августе 2011 г. на ЗНС. Композитные 
профили показывают слабую высотную изменчивость величины σw в пределах 
струйного течения, которая составляет около 5% от максимальной скорости ветра 
в ядре струи. Более поздние лидарные данные [70] подтвердили наши результаты. 

 

3. Внутренние гравитационные волны в равнинной местности средних 
широт 

 

Классификация внутренних гравитационных волн в устойчиво стратифициро-
ванном АПС 

 

Средства наземного дистанционного зондирования дают ценную информацию 
о волновой активности в атмосфере, обеспечивая наглядную двумерную картину 
мезомасштабных волновых структур в поле показателя преломления воздуха, ли-
бо в поле скорости ветра. В условиях устойчивой стратификации АПС на содар-
ных эхограммах интенсивности принятого сигнала регулярно наблюдались пери-
одические и квазипериодические структуры, с временными периодами от десят-
ков секунд до нескольких минут и с вертикальными масштабами от десятков до 
сотен метров. Структуры отличаются широким разнообразием форм и условий 
возникновения. Из всего многообразия можно выделить несколько основных ти-
пов поперечных внутренних волн, которые достаточно регулярно идентифици-
руются на содарных эхограммах: 

1) внутренние гравитационные волны (ВГВ) типа волн плавучести (ВП) 
наблюдаются в форме синусоидальных колебаний высоты инверсионных слоёв, а 
также в поле вертикальной скорости. Скорость и направление распространения 
ВП отличается от скорости ветра в слое. Источником ВП может являться баро-
клинность  тропосферы  или  орографическое  препятствие  на  пути  воздушного 
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Рис. 4-1. Типы волновых структур, регистрируемых содаром. Слева – схематическое изобра-
жение структуры на эхограмме, справа – примеры содарных данных. а) ВГВ типа волн плаву-
чести; на нижней панели – поле вертикальной скорости. Черноморский гидрофизический по-

лигон РАН, 2015 г. б) обрушающиеся ВКГ в форме "кошачьих глаз"; на нижней панели профи-
ли скорости и направления ветра. ЦНС, 2012 г. в) ВКГ в виде "наклонных полос". ЗНС, 2008 г. 

 
потока. В равнинной местности средних широт ВП на эхограммах содаров 
наблюдаются редко, порядка десяти эпизодов за год, обычно при прохождении 
грозовых фронтов (рис. 4-1(а)); 

2) обрушающиеся волны типа волн Кельвина-Гельмгольца (ВКГ) наблюдают-
ся в виде непродолжительных цугов формы «кошачьи глаза», сопровождающих-
ся интенсивным перемешиванием волнового слоя, увеличением вертикальных 
потоков тепла и массы, и интенсивности турбулентности. Обязательным услови-
ем их возникновения является наличие сдвиговой неустойчивости в слое. Волны 
такого типа в равнинной местности регистрируются чрезвычайно редко, не более 
нескольких эпизодов в течение года (рис. 4-1(б)); 

3) внутренние гравитационно-сдвиговые волны типа ВКГ в форме наклонных 
полос в поле CT

2, занимающих весь турбулизированный слой инверсии, наблю-
даются регулярно при наличии сдвига ветра. Цуги ВКГ распространяются со 
скоростью потока и могут существовать от десятков минут до нескольких дней. 
В равнинной местности такие структуры наблюдаются в 80% случаев наличия 
приземной или приподнятой инверсии (рис. 4-1(в)). 
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Широкая распространенность ВКГ в статически устойчивом АПС является 
значимой предпосылкой к исследованию их морфологии и климатологии, а так-
же оценке реального влияния ВКГ на турбулентный обмен, которое часто посту-
лируется как значительное. 

 
Статистика волн Кельвина-Гельмгольца в форме наклонных полос 

 

Непрерывные многолетние содарные измерения параметров атмосферного по-
граничного слоя, проведенные в ИФА им. А.М. Обухова РАН, позволили соста-
вить обширный каталог случаев возникновения внутренних гравитационно-сдви-
говых волн в атмосферном пограничном слое. В нижеприведенных статистиче-
ских данных использованы архивные данные измерений, выполненных в течение 
3-х лет, с 2009 г. по 2011 г. [71]. При анализе содарных данных эпизоды ВКГ вы-
делялись на эхограммах визуально, независимо двумя операторами, с использо-
ванием следующих критериев: 

 Форма структур соответствует схематической на рис. 4-1(в). 
 Минимальный период волнообразных структур превышает период посыл-

ки зондирующих импульсов (т.е., временное разрешение содара) не менее, чем в 
12 раз (> 3 минут). 

 Толщина слоя волновой активности (т.е. двойная амплитуда волны) пре-
вышает высотное разрешение содара не менее чем в 3 раза (> 60 м). 

 Глубина модуляции фонового уровня эхосигнала волновой структурой 
превышает 5 дБ. 

 Цуг волнообразных структур содержит не менее 3-х периодов волны. 
Идентификация структур с меньшими периодами, длительностью, амплиту-

дой и глубиной модуляции является ненадёжной из-за ограниченного временного 
и пространственного разрешения содара. ЛАТАН-3 допускает перестройку пара-
метров излучения (несущая частота, длительность и период повторения зонди-
рующих импульсов, чувствительность и т. п.) в широких пределах, однако эти 
параметры были зафиксированы на указанных выше значениях, исходя из мно-
гофункциональности режима мониторинга АПС на ЗНС. Критерии 1) – 5) огра-
ничивают количество ВКГ, и более мелкие и короткие волны не вошли в стати-
стику. На рис. 4-2 представлены примеры регистрации ВКГ с различной ампли-
тудой и различным периодом наклонных полос на содарных эхограммах в коор-
динатах высота – текущее время.  

В выбранных примерах эхограмм на рис. 4-2 структура ВКГ ясно видна, т. к. 
модуляция интенсивности эхосигнала "полосами" достигает 15–20 дБ. Кроме та-
ких структур, было обнаружено много менее чётких ВКГ, в которых глубина мо-
дуляция составляла лишь 5–10 дБ. В статистике не проводится разделения случа-
ев по глубине модуляции, так как такое разделение не приводило к заметным из-
менениям в статистических распределениях параметров волн. За 3 года круглосу-
точных измерений было отобрано 234 случая ВКГ с длительность цугов волн от 
15 мин до нескольких часов, соответствующих указанным критериям. Общая 
длительность эпизодов составила порядка 400 часов. 

На рис. 4-3 приведено распределение суммарной длительности идентифици-
рованных ВКГ по месяцам. Наибольшее количество ВКГ наблюдалось в январе и 
сентябре, а наименьшее – в феврале, октябре и декабре.  Однако,  межгодовая из- 
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Рис. 4-2. Визуализация ВКГ содаром ЛАТАН-3, ЗНС ИФА. Под эхограммами представлены 
осреднённые за 30 мин профили модуля горизонтальной скорости (точки, соединённые линия-
ми) и направления ветра в румбах (точки без линий). Значения скорости ветра с малой стати-

стической обеспеченностью изображены линиями без точек 

 

 
 

Рис. 4-3. Распределение по месяцам суммарной длительности (в часах) регистрации гравита-
ционно-сдвиговых волн на содарных эхограммах, полученных на ЗНС в 2009–2011 годах 

 
менчивость количества превышает межсезонную изменчивость, поэтому пред-
ставленное распределение не позволяет сделать определённого заключения о го-
довом ходе повторяемости ВКГ на ЗНС.  По-видимому, их возникновение не свя- 
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Рис. 4-4. Распределение периодов "полос" ВКГ на ЗНС в 2009–2011 годах 

 
зано непосредственно со средней температурой воздуха и с направлением и ско-
ростью ветра, которые имеют сезонный ход. 

Средний период полос ВКГ для каждого случая определялся визуально по 
эхограмме. На рис. 4-4 представлено распределение зарегистрированных ВКГ по 
периодам волн. Распределение демонстрирует быстрый спад числа повторений 
случаев с периодами больше 3 мин. В то же время было обнаружено несколько 
эпизодов ВКГ с аномально большими периодами, которые соответствуют длинам 
волн 5–8 км. Очевидно, что асимметрия этого эмпирического распределения вы-
звана выбором критериев отбора ВКГ. 

Используя гипотезу «замороженной турбулентности» Тейлора можно полу-
чить оценку для длины наблюдаемой волны как произведение периода, опреде-
ляемого по эхограмме, и средней скорости ветра в слое с ВКГ. Этот параметр 
позволяет провести качественное сравнение с результатами модельных представ-
лений о ВКГ. По теореме Говарда о полуокружности [72] необходимым условием 
нестабильности слоя является критерий для числа Ричардсона: Ri < 1/4 в какой-
либо области внутри слоя. Тогда в среде могут возникнуть гравитационно-сдви-
говые волны с положительной скоростью роста, зависящей от волнового числа и 
числа Ричардсона. Область значений, которые может принимать отношение дли-
ны внутренней гравитационно-сдвиговой волны L к толщине слоя волновой ак-
тивности h, зависит от вида модели высотных изменений плотности и скорости 
движения среды, а также от числа Ричардсона. Наиболее вероятные значения для 
различных моделей лежат в диапазоне 4.4 < L/h < 7.5 [72]. 

На рис. 4-5 представлена зависимость рассчитанного по "гипотезе заморожен-
ности" пространственного периода (длины волны) L от толщины слоя h, которая 
соответствует двойной амплитуде колебаний, определявшейся визуально по эхо-
грамме. Точность визуального определения периода и амплитуды волны не луч-
ше разрешающей способности содара. 

Среднее отношение L/h, рассчитанное для 234-х случаев составило 9.2±0.3, 
что сравнимо с величиной L/h = 7.5, соответствующей наиболее быстро растущей 
моде в модели с линейными профилями скорости и плотности [72]. Это теорети-
ческое соотношение также приведено на  рис. 4-5. 
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Рис. 4-5. Зависимость пространственного периода L внутренних гравитационно-сдвиговых 
волн от толщины слоя волновой активности h на ЗНС в 2009–2011 г. Сплошная линия – экспе-

риментальная линия регрессии L = 9,2 h. Пунктирная линия – теоретическое соотношение  
L/h = 7.5, справедливое для модели слоя с линейными профилями скорости и плотности [72] 

 

 
 

Рис. 4-6. Распределение суммарной длительности (в часах) наблюдения ВКГ при различных 
вертикальных сдвигах скорости ветра в НСТ в 2008–2011 годах (светло-серый цвет) и распре-

деление длительности наблюдения ночных НСТ с различными величинами вертикальных 
сдвигов в 2009 г. (темно-серый) 

 
Для выяснения связи между величиной сдвига ветра и возникновением ВКГ 

были раздельно рассчитаны сдвиги в нижней части всех НСТ, наблюдавшихся на 
ЗНС в 2009 году, и тех течений, при которых наблюдались ВКГ. В литературе 
нет общепринятого метода оценки величины сдвига скорости ветра в слое, так как 
формы вертикальных профилей скорости отличаются значительным разнообрази-
ем. В данной работе сдвиг ветра в слое рассчитывался как разность максимально-
го и минимального значения скорости ветра в слое, отнесенная к толщине слоя. 

На рис. 4-6 приведено распределение суммарной длительности ВКГ при раз-
личных сдвигах ветра для всех случаев за 2008–2011 годы, а также распределе-
ние для осредненных за один час сдвигов ветра в ночных НСТ за 2009 год, рас- 
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считанных по эхограммам. Форма распределения для случаев с ВКГ не имеет за-
метных отличий: оба распределения близки к нормальному с максимумом при 

сдвиге равном 3.5 м/с на 100 м и с небольшой асимметрией в сторону больших 
сдвигов. Таким образом, в наших наблюдениях не обнаружено непосредственно-
го (т.е. без учёта градиента температуры) влияния величины сдвига скорости 

ветра на возникновение ВКГ. 
В целом, представленные результаты дают довольно обширную статистику 

распределений параметров ВКГ. В основном, наблюдались волны в форме 
"наклонных полос" на высоте 100�300 м, при сдвигах ветра 3�5 мс-1 на 100 м. 

Типичные параметры наблюдаемых волн: длина волны 400�2000 м, двойная ам-

плитуда (толщина слоя волновой активности) 60�300 м, среднее соотношение 
между длиной волны и толщиной слоя L/h = 9.2. 
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Измерения параметров АПС в одной точке, к которым относятся содарные 
измерения, не дают информации о пространственных масштабах наблюдаемых 
явлений. Грубые оценки пространственных характеристик могут быть получены 

только на основе гипотезы Тейлора, которую не всегда можно корректно приме-
нять при рассмотрении волновых процессов. Однако некоторые выводы о мас-
штабах можно сделать на основе анализа многоточечных измерений. Нами полу-
чены статистические данные о волновой активности на территории большого 
равнинного региона, включающего в себя как крупный мегаполис, так и сель-
скую местность. Был проведен визуальный анализ эхограмм, полученных син-

хронно в трех стационарных пунктах сети дистанционного зондирования АПС в 
Московском регионе: (1) в центре Москвы, на крыше здания ИФА РАН, (2) на 
юго-западе города, на крыше физфака МГУ, в относительно слабо урбанизиро-
ванной зоне, и (3) в сельской местности на ЗНС, расположенной в 50 км к западу 
от центра Москвы (�j�b�k. 4-7). 

 
 

 
Рис. 4-7. Карта расположения 3-х пунктов экспериментальной мезомасштабной сети монито-
ринга АПС в Московском регионе; ЗНС � Звенигородская научная станция ИФА, МГУ � физиче-
ский факультет Московского государственного университета, ИФА � Институт физики атмосфе-
ры им. А.М. Обухова РАН. Цифры около изолиний � высота в метрах над уровнем моря 
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а) 

б) 
 

Рис. 4-8. Пример синхронных содарных измерений в разнесенных пунктах. Обозначения такие 
же, как на �j�b�k. 4.2. а) ВКГ в форме "кошачьих глаз" в пункте МГУ при отсутствии волн в пункте 
ИФА. Расстояние между МГУ и ИФА � 8 км. б) ВКГ формы "наклонные полосы", зарегистри-

рованные одновременно на пунктах ЗНС и МГУ, отстоящих на 40 км друг от друга 

 
Анализ данных содарного мониторинга за 2011�2014 годы показал, что одно-

временные эпизоды волн Кельвина-Гельмгольца в МГУ и на ЗНС (расстояние 
между пунктами � 40 км) были зарегистрированы в 77% от числа дней в году. 
Только в МГУ эпизоды ВКГ наблюдались в 5% дней, а только на ЗНС � в 12% 

дней. Лишь в 6% дней в году ни в одном из пунктов измерений не было зареги-

стрировано волновой активности. Межгодовая изменчивость этих соотношений 

мала. В тех малочисленных случаях, когда волны обнаруживаются только в од-

ном из измерительных пунктов, в МГУ либо на ЗНС, они, по-видимому, порож-

даются локальными условиями. 
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Рис. 4-9. Пример длительного цуга ВКГ, зарегистрированного одновременно в МГУ и на ЗНС, 

7 сентября 2012 года. В нижней части рисунка приведено увеличенное изображение фрагмен-

та, отмеченного стрелкой. Обозначения � как на �j�b�k. 4-8 

 
Количество эпизодов ВКГ, наблюдавшихся в ИФА, несколько меньше, чем в 

МГУ и на ЗНС, что, по-видимому, связано с влиянием городского острова тепла 
на стратификацию АПС. Такое влияние особенно сильно в морозное зимнее вре-
мя, когда в центре Москвы наблюдается конвекция при инверсиях в МГУ и на 
ЗНС. Второй причиной уменьшения числа одновременных эпизодов может слу-
жить большое количество транспорта в центре Москвы, акустические шумы от 
которого иногда препятствуют различимости структуры АПС в верхней части 

высотного диапазона содарного зондирования в ИФА. 

На �j�b�k. 4-8(�Z) приведен пример сопоставления эхограмм, полученных для слу-
чая, когда волны наблюдались в МГУ, но не были зафиксированы в ИФА. Расстоя-
ние между этими пунктами измерений составляет 8 км. На �j�b�k. 4-8(�[) приведен 

пример сопоставления эхограмм и профилей скорости ветра для эпизода одновре-
менного существования ВКГ в МГУ и на ЗНС, на расстоянии 40 км друг от друга. 
Продолжительность существования цугов эпизодов ВКГ составляла от одного 

до нескольких часов. В летнее время волновая активность иногда наблюдалась 
непрерывно в течение всего темного времени суток. Зимой, когда образуются 
долговременные, порой многосуточные инверсии над снежной поверхностью, 

время жизни цугов ВКГ доходило до 10�15 часов. 
На �j�b�k. 4-9 приведен пример эпизода ВКГ продолжительностью около 9 ча-

сов, наблюдавшегося одновременно на ЗНС и в МГУ. Учитывая расстояние меж-

ду точками измерений (порядка 40 км), длительность явления и превалирующее 
направление ветра, перпендикулярное линии между пунктами, можно утвер-
ждать, что горизонтальные размеры области, охваченной одновременными вол-
новыми процессами в АПС, превышали сотню километров. 
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Рис. 4-10. Эхограммы и профиль скорости в 3-х пунктах зондирования 11 мая 2014 г. Внизу – 
карта за 00UTC 11 мая 2014 г. Красным кружком обозначен регион содарных измерений.  

Обозначения на эхограммах такие же, как на рис. 4-8 

 
Анализ синоптических условий при наблюдении ВКГ 

 

Авторами были проведены сопоставления эпизодов ВКГ с картами бариче-
ской топографии. Отдельно рассматривались ситуации высокого давления (анти-
циклональные условия), низкого давления (циклональные условия), и атмосфер-
ных фронтов в регионе измерений. В антициклонах, несмотря на сильные низко-
уровневые струйные течения с большими сдвигами ветра, наблюдаются лишь 
редкие локальные эпизоды ВКГ. Это, очевидно, объясняется тем, что при обыч-
ной для антициклонов сильно-устойчивой стратификации ночного АПС число 
Ричардсона превышает критическое значение Ri(cr) = 0.25, т. е. нарушается не-
обходимое условие возникновения в потоке неустойчивости Кельвина–Гельм-
гольца: Ri < Ri(cr). В условиях низкого давления ВКГ также наблюдаются отно-
сительно редко. Циклоны обычно характеризуются сплошной облачностью, при 
которой отсутствуют низкоуровневые струйные течения, поэтому в АПС нет 
значительных сдвигов скорости ветра и отсутствуют сдвиговые волны. Чаще все- 
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Рис. 4-11. Сопоставление эхограмм и синоптической карты для 1 апреля 2013 г.  

Карта за 00 UTC 02 апреля 2013 г. 
 
го присутствие ВКГ (в особенности, обширных цугов) связано с большими гра-
диентами приземного барического поля вблизи ложбин давления и атмосферных 
фронтов. Возможны два различных фактора, объясняющих связь волновой ак-
тивности в АПС с такими синоптическими условиями: 

(1) вследствие умеренной облачности и слабой статической устойчивости 
АПС, числа Ричардсона часто принимают значения меньше критического, и воз-
никает неустойчивость Кельвина-Гельмгольца, приводящая к развитию ВКГ; 

(2) вследствие бароклинности тропосферы в ней генерируются бегущие гра-
витационные волны, которые частично захватываются существующим в струй-
ном течении приземным волноводом. Такие захваченные волны проявляются как 
стоячие колебания плотности воздуха в волноводе, похожие на сдвиговые волны 
Кельвина-Гельмгольца. 

Примеры сопоставления эпизодов обширных цугов ВКГ, зарегистрированных 
в трёх пунктах, и синоптических карт приведены на рис. 4-10 и 4-11. 
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Рис. 5-1. Расположение финской антарктической станции Абоа и итальянско-французской ан-
тарктической станции Конкордия, на которых проводились исследования волн в АПС с помо-

щью минисодаров высокого разрешения 

 
4. Внутренние гравитационные волны в Антарктике, в аридных  

и прибрежных регионах 
 

Волны в антарктическом АПС 
 

Содарные исследования волн над заснеженной поверхностью Антарктики 
проводились на финской станции Абоа (73.04°S, 13.40°W), находящейся на сла-
бо-наклонном леднике на Земле Королевы Мод в 100 км от побережья [73, 74], и 
на итальянско-французской станции Конкордия (75.10°S, 123.35°E), находящейся 
на Куполе Си [75]. Расположение станций показано на рис. 5-1. На рис. 5-2, 5-3 и 
5-5 приведены примеры содарной визуализации волновой активности, наблю-
давшейся в приземных и приподнятых инверсионных слоях в летние антарктиче-
ские сезоны. 

На Плато Си кульминационная высота Солнца над горизонтом достаточно ве-
лика (около 38°), чтобы "подогреть" подстилающую поверхность. В декабре–
феврале 2014 г. в дневные часы при ясной погоде и температуре воздуха около  
-25°С над снежным покровом на станции Конкордия наблюдалась слабая конвек-
ция, прикрытая приподнятым инверсионным слоем. Суточная смена стратифика-
ции видна на содарной эхограмме на рис. 5-2a, полученной с помощью минисо-
дара с высотным разрешением 2 м и временным разрешением 1 с [76]. На увели-
ченном фрагменте эхограммы, рис. 5-2b, четко различимы волнообразные струк-
туры типа волн Кельвина-Гельмгольца в форме наклонных полос с амплитудой 
2А ≈ 50 м и периодом Т ≈ 50 с. Длина волны по грубой оценке с использованием 
гипотезы замороженности Тейлора составляет λ ≈ 250–350 м. 

Для более точного определения периода волн были рассчитаны спектры  
интенсивности эхо-сигнала. Пример такого спектра показан на рис. 5-3a, а на рис. 
5-3б приведено распределение периодов волн для всех 15-ти дней хорошей пого-
ды, наблюдавшейся в течение полутора месяцев содарных измерений. Отметим, 
что полученные на станции Конкордия данные могут способствовать решению  
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Рис. 5-2. a – пример изменения мезомасштабной структуры турбулентности при утреннем пе-
реходе от тонкого слоя ночной приземной инверсии к неустойчивой стратификации. b – отме-
ченный стрелками фрагмент эхограммы в увеличенном масштабе, демонстрирующий мелкие 

волны Кельвина-Гельмгольца в слое инверсии при его подъеме над конвективными термиками 

 

  

 

  
 

Рис. 5-3. а – энергетические спектры содарного эхо-сигнала на трёх высотах. Период волн  
Т = 5.3 сек. b – распределение периодов ВКГ, наблюдавшихся в слое поднимающейся инвер-

сии в течение 15 дней 

 
вопроса о взаимодействии волн и конвективных термиков при подъеме инверси-
онного слоя в утренний переходный период. 

На станции Абоа при безоблачной погоде обычно наблюдались катабатиче-
ские течения, сопровождавшиеся возникновением волн Кельвина-Гельмгольца в 
верхней части течения, где скорость ветра уменьшается с высотой. На рис. 5-4. 
показана эхограмма типичного цуга ВКГ и соответствующие профили скорости 
ветра. По этим данным были сделаны следующие оценки параметров волн для 
эпизода в окрестности 09:00 часов: длительность цуга – около получаса, длина 
цуга – порядка 10 км, амплитуда волн 2А ≈ 200 м, период Т ≈ 3 минуты, длина 
волны λ ≅ TV ≈ 900 м. 

В течение полутора месяцев антарктического лета 2014–2015 на станции Абоа 
работала синхронизованная сеть доплеровского акустического зондирования, ко-
торая состояла из трехкомпонентного содара и трёх однокомпонентных верти-
кально направленных минисодаров [74]. Трехкомпонентный содар использовался 
для измерения средней скорости и направления ветра, а минисодары, которые  
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Рис. 5-4. а – волновые движения в верхней части катабатического течения, зарегистрирован-
ные трёхкомпонентным частотно-кодированным минисодаром Латан-3М на финской станции 
Абоа 21 декабря 2010 г. Под эхограммой указано местное время. б – осреднённые за 30 мин 

профили скорости и направления ветра на Абоа, соответствующие эхограмме. Сдвиг ветра со-
ставляет около -3 мс-1/100 м 

 

    
 

Рис. 5-5а. Слева: Одиночная волна на верхней границе приземной инверсии; верх – эхограмма, 
низ – вертикальная скорость W. Справа: Схема расположения содарной сети и направление 

движения одиночной волны относительно среднего ветра 

 
имели высокое разрешение по высоте и времени, служили для визуализации вол-
нообразных возмущений и определения их параметров и перемещений.  

Многоточечные измерения выявили сложную пространственную структуру 
волн различных типов. На рис. 5-5а показан пример эхограммы уединенной вол-
ны и диаграммы вертикальной компоненты скорости ветра. На этом же рисунке 
приведена схема расположения содарной сети и указано направление перемеще-
ния волны относительно направления среднего ветра в слое волновой активно-
сти. Было зарегистрировано несколько эпизодов уединенных волн протяженно-
стью около одного километра, движущихся поперек ветра. Оценка горизонтальных 
размеров таких структур по средней скорости ветра с помощью гипотезы Тейлора 
приводила к завышению длины волны в 4–5 раз. Обнаружена высокая корреля-
ция между скоростью вертикального смещения контура одиночной волны и вер-
тикальной компонентой скорости ветра, что свидетельствует о реальном смеще-
нии воздушных частиц волной и находится в согласии с результатами работы 
[77]. 
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Сдвиг скорости ветра ≈ 0. 025с-1 

 

Рис. 5-5b. Слева: Волны плавучести (ВП) в приподнятой инверсии над конвекцией. Верх – 
эхограмма, низ – вертикальная скорость W. Справа: Профили скорости и направления ветра, 

осредненные за 10 мин. 
 

  

  

  
 
Сдвиг скорости ветра ≈ - 0.037 с-1 

 

Рис. 5-5c. Слева: гравитационно-сдвиговые волны (волны Кельвина-Гельмгольца) в форме 
"наклонные полосы" в приземном катабатическом течении над слабо-наклонной поверхностью 

ледника. Верх – эхограмма, низ – вертикальная скорость W. Справа: профили скорости и 
направления ветра, осредненные за 10 мин. 

 
Помимо одиночных волн, на эхограммах четко различались 2 типа цугов 

внутренних гравитационных волн: бегущие волны плавучести (ВП) в виде сину-
сообразных колебаний границ приподнятых инверсионных слоев (рис. 5-5b), и 
волны Кельвина-Гельмгольца (ВКГ) в виде наклонных полос (рис. 5-5с). 

В случае ВП видна такая же корреляция между смещением контура волн и 
вертикальной скоростью ветра, как и для одиночной волны. Период волн состав-
ляет около 15 минут. Направление ветра на высоте расположения волнового слоя 
резко меняется с юго-западного на северо-восточное. Это означает, что цуг ВП 
возник на границе раздела двух различных масс воздуха, связанных с прохожде-
нием синоптического фронта. Однако, горизонтальное разнесение содаров (350 
м) было слишком велико для того, чтобы найти соответствие между отдельными 
элементами возмущений и определить длину волны ВП. 

Эхограмма на рис. 5-5с выглядит по-другому. Волны в форме наклонных по-
лос возникают в верхней части катабатической струи, где наблюдается значи-
тельный отрицательный сдвиг скорости ветра. Это характерные гравитационно-
сдвиговые волны типа волн Кельвина-Гельмгольца. Упорядоченных вертикаль-
ных потоков воздуха в волновом слое не наблюдается. Периоды ВКГ составляют 
от одной до двух минут, т.е. заметно меньше периодов ВП. Скорость и направле-
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ние перемещения ВГК близки к скорости и направлению среднего ветра. Оценка 
длины волны ВКГ по гипотезе Тейлора составляла 100–200 м. 

Полученные нами в Антарктике данные о волнах в АПС наглядно показали 
необходимость дополнения микробарографических измерений содарной визуа-
лизацией волн, которая не только позволяет определить высоту расположения и 
вертикальную протяженность слоев волновой активности, но и дает возможность 
различить разные типы волн по их форме. Отметим также, что принципиальных 
отличий характера волн в АПС высоких широт и в АПС средних широт не обна-
ружено. 

 
Волны в аридных и степных районах 

 

Волновые структуры в АПС над аридными и степными районами изучались в 
ходе экспедиций в полупустынной зоне Калмыкии и в степи, на Цимлянской 
научной станции (ЦНС) ИФА. В экспериментах использовались различные мо-
дификации трехантенного многочастотного содара с разрешением от 2 с по вре-
мени и от 5 м по высоте. 

С 19 по 30 июля 2016 года измерения проводились над пустынной ровной по-
верхностью на одном из песчаных выносов, окружённых степью, в 6 километрах 
от посёлка Нарын-Худук, республика Калмыкия. Измерения на ЦНС проводи-
лись в августе 2012, 2015 и 2016 гг. непрерывными сериями продолжительно-
стью от 2 до 4 недель. Станция расположена на северной границе г. Цимлянск, на 
расстоянии около 2,5 км от Цимлянского водохранилища, в равнинной степной 
местности с небольшим уклоном. Измерения проводились преимущественно в 
жаркую безоблачную погоду. В структуре АПС наблюдался выраженный суточ-
ный ход, с мощными инверсиями и струйными течениями в ночное время и ин-
тенсивным конвективным обменом в дневное время. Спутниковые снимки мест 
проведения измерений представлены на рис. 5-6. 

Использование минисодаров высокого разрешение позволило регистрировать 
ВКГ в тонких слоях ночных инверсий, наблюдаемых при интенсивном выхола-
живании над песчаной поверхностью. Пример регистрации (с временным разре-
шением менее минуты) в слое приподнятой инверсии структуры ВКГ, не разли-
чимой на стандартном содаре, приведен на рис. 5-7. 

 

a)    б)    
 

Рис. 5-6. Спутниковые снимки местности проведения экспериментов. а) измерительный пункт 
в Калмыкии, 2016 г. б) Цимлянская научная станция ИФА 
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               а) 
 
 
 
               б) 
 
 
 
 
               в) 
 
 
 

 

Рис. 5-7. Регистрация ВКГ малого масштаба с временным периодом волн менее минуты, ЦНС, 
2016 г. а) эхограмма минисодара высокого разрешения; б) эхограмма содара стандартного раз-

решения; в) серия профилей скорости и направления ветра по данным трехкомпонентного содара 

 
Волны регистрировались в течение 80% времени существования инверсий, 

при условии достаточной разрешающей способности прибора. В целом, стати-
стика зарегистрированных гравитационно-сдвиговых волн в степной и аридной 
зоне не отличается от полученной при анализе многолетних измерений на ЗНС 
(Раздел 2.4). Это означает, что орография равнинной местности, которую можно 
характеризовать как слабо-неоднородную, а также средняя температура воздуха, 
незначительно влияли на образование ночных ВКГ, и основной причиной воз-
буждения наблюдавшихся волн была сдвиговая неустойчивость в слое призем-
ной, либо приподнятой инверсии. 

 
Волны в АПС в прибрежных регионах 

 

Эксперименты, направленные на исследование динамики и структуры АПС в 
прибрежной зоне, были проведены на базе Черноморского гидрофизического по-
лигона РАН в поселке Кацивели. Трехкомпонентный многочастотный содар ра-
ботал в круглосуточном режиме в течение 10 дней в июне 2015 г. и в октябре 
2016 г. на стационарной океанологической платформе, расположенной приблизи-
тельно в 500 метрах от береговой линии. Глубина моря в месте расположения 
платформы составляет около 30 м, в пяти километрах от береговой линии распола-
гается граница горного плато километровой высоты. Высота инструментальной 
палубы платформы над морем составляет 15 м. Карта местности и внешний вид 
платформы с установленным содаром на верхней палубе представлены на рис. 5-8. 

В точке измерений наблюдалась сложная структура АПС, сильно зависящая 
от направления ветра и определяемая взаимодействием морского и наземного 
АПС, бризовыми циркуляциями, стоковыми ветрами и суточными вариациями. 
Скорость и направление ветра при этом изменялись, в основном, беспорядочно; 
эпизоды чисто бризовой циркуляции наблюдались лишь в отдельные часы. Вол-
новая активность была зарегистрирована содаром в 20% всего времени измере-
ний,  с преобладанием  внутренних гравитационных волн  типа  волн плавучести, 
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Рис. 5-8. Карта расположения океанологической платформы и внешний вид с установленным 
на верхней палубе минисодаром 

 

 
 

Рис. 5-9. Многослойная структура волн плавучести, типичная для ночного АПС над прибреж-
ной водной поверхностью и изменчивость профилей скорости и направления ветра 

 
что, очевидно, связано с орографическими особенностями местности. Пример та-
ких волн приведен на рис. 5-9. 

ВКГ наблюдались в инверсионных слоях при наличии сдвигов ветра. В бризо-
вых ячейках были зарегистрированы ВКГ различной формы одновременно в двух 
слоях: в нижней части бриза и в возвратном течении. Пример регистрации такого 
эпизода приведен на рис. 5-10. Разница в направлении ветра между нижней (до 
100 м) и верхней частями течения составляет 100°, сдвиг скорости ветра отрица-
телен в нижней части положителен в верхней. 
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Рис. 5-10. Пример регистрации ВКГ в бризовой ячейке. В слое от 0 до 100 м наблюдаются ВКГ 
в форме косы с наклоном полос вправо при отрицательном сдвиге ветра. В возвратном потоке 
бриза в слое 150–250 м наблюдаются полосы с наклоном влево при положительном сдвиге ветра 

 
5. Воздействие волн Кельвина-Гельмгольца на мелко-масштабные  

флуктуации метеорологических параметров в ночном АПС 
 

Вопрос о влиянии волн на обменные процессы в статически устойчивом АПС 
важен для параметризации АПС в численных моделях [1, 54, 50]. Этот вопрос 
подразделяется на 2 части: 

1) влияние волн на генерацию турбулентности, которая обеспечивает перенос 
тепла, количества движения и примесей от приповерхностного слоя атмосферы к 
вышележащим слоям; 

2) влияние волн на интенсивность флуктуаций метеорологических парамет-
ров, которые возникают в слое, охваченном волновыми движениями, и не участ-
вуют в таком переносе. 

Проблема экспериментального разграничения турбулентности и внутренних 
гравитационных волн изучается много лет [78]. В присутствии волн стандартные 
методы одноточечных пульсационных измерений потоков тепла, импульса и 
примесей могут приводить к существенно завышенным значениям [49]. Примеры 
спектрального разделения потока тепла на волновую и турбулентную части при-
ведены в работах [79, 51]. 

Содарные, радарные и лидарные методы определения интенсивности турбу-
лентного перемешивания по измерениям структурной характеристики темпера-
туры, либо дисперсий компонент скорости ветра, также могут давать завышен-
ные значения из-за вклада волновых возмущений. Не-турбулентное происхожде-
ние флуктуаций компонент скорости ветра в данных содарных измерений харак-
теристик АПС в периоды волновой активности было показано в работах [80, 81]. 

В данном разделе приведены результаты исследования влияния волн Кельви-
на-Гельмгольца и волн плавучести на содарные и локальные измерения характери-
стик флуктуаций параметров АПС. Для этого сопоставлялись результаты измере-
ний, проведенных в течение трех временных интервалов: непосредственно перед 
прохождением цуга волн, во время регистрации цуга, и сразу после его окончания. 

Измерения проводились в августе 2015 г. на Цимлянской научной станции 
ИФА (рис. 5-6(б)). В измерениях использовался многочастотный доплеровский 
минисодар Латан-3М [61] с высотным разрешением 10 м и временным разреше-
нием 5 с.  Измерения профилей температуры воздуха проводились сканирующим  
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Рис. 6-2. Типичный пример суточных изменений структуры АПС при ясной летней погоде на 
ЦНС. а – содарная эхограмма; b и c – профили скорости ветра (зеленые точки), его направле-

ния (в румбах) и температуры воздуха, осредненные за 3 часа; d – суточный ход числа Ричард-
сона (красная линия соответствует значению Riкр = 0.25) 

 
радиометром МТР5. Приземные потоки тепла и импульса, а также число Ричард-
сона Ri определялись по данным ультразвуковых термометров-анемометров (со-
ников) на 10-метровой метеорологической мачте.  

Волновые движения типа волн Кельвина-Гельмгольца (ВКГ) наблюдались на 
содарных эхограммах почти каждую ночь, волны плавучести (ВП) за 18 дней из-
мерений были зарегистрированы только два раза. Для обработки были выбраны 
эпизоды волновой активности при ветрах из северо-восточного сектора, не ослож-
ненные влиянием водохранилища и городской застройки. Всего было рассмотрено 
7 эпизодов ВКГ и один эпизод ВП. Различия форм этих двух типов внутренних 
гравитационных волн, визуализируемых на содарных эхограммах, описаны ранее, 
в разделе 4. 

Во время эпизодов ВКГ стояла безоблачная погода, скорость ветра в волно-
вом слое составляла 8–11 м/с, сдвиг скорости лежал в пределах 5–7 м/с на 100 м, 
период волн составлял 1–3 мин. Эпизод ВП наблюдался при малооблачной пого-
де, меньшей скорости ветра в слое и меньшем сдвиге скорости (около 7 м/с,  
и 4 м/с  на 100 м, соответственно); период волн составлял около 7 мин.  

На рис. 6-2 представлен типичный для ясной погоды пример содарной эхо-
граммы, суточного хода Ri и профилей скорости ветра и температуры. В ночное 
время наблюдалась устойчивая термическая стратификация, сопровождаемая 
формированием инверсионного приземного слоя, наблюдались струйные течения 
со сдвигами ветра до 0.07 с-1, Ri принимало значения, близкие к критическому 
Riкр= 0.25, которое служит индикатором условий, способствующих возникнове-
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нию неустойчивости Кельвина-Гельмгольца [72]. В дневное время стратифика-
ция становилась неустойчивой, наблюдалась конвекция. 

Для описания интенсивности мелкомасшабных флуктуаций параметров АПС 
использовались две традиционных характеристики, которые определяются по 
данным содарных измерений (см., например, [82]): 

 Интеграл интенсивности регистрируемого содаром эхо-сигнала I (в произ-
вольных единицах) по слою волновой активности Δh: Iint = Δh∫ I(z)dz. 

 Среднеквадратичное значение вертикальной компоненты скорости ветра, 
осредненное по волновому слою σw = (<w2>)1/2. 

Поскольку интенсивность обратного рассеяния звука прямо пропорциональна 
структурному параметру температуры CT

2 [46], то величину Iint следует рассмат-
ривать как интегральную характеристику температурных флуктуаций. 

Приземные значения 
 потока тепла Hf = сp ρ<wT>, и 
 количества движения <uw> 
определялись стандартным корреляционным методом по микропульсацион-

ным измерениям на мачте. Здесь использованы следующие обозначения: w – 
флуктуации вертикальной компоненты скорости ветра, u – флуктуации горизон-
тальной компоненты скорости, T – флуктуации температуры воздуха, сp – удель-
ная теплоёмкость при постоянном давлении, ρ – плотность воздуха; угловые 
скобки означают осреднение по времени. 

Для оценки влияния волн на вышеперечисленные характеристики нами были 
проведены сравнения этих характеристик для 3-х временных периодов: непосред-
ственно перед прохождением цуга волн, во время цуга, и сразу после его оконча-
ния. Критерии для идентификации цугов волн на содарных эхограммах были 
сформулированы ранее [83].  

На рис. 3-6a и 3-6b приведены примеры поведения характеристик флуктуа-
ций, измеренных при прохождении цугов ВКГ. 

 

 
 

Рис. 6-3а. Изменение характеристик мелкомасштабных флуктуаций параметров АПС при про-
ходе цуга ВКГ 10 августа 2015 г. a) фрагмент эхограммы, зарегистрированной вертикально 

направленной антенной; b) временной ход интегральной интенсивности эхо-сигнала Iint в слое 
от 30 м до 100 м; c) временной ход среднеквадратичного отклонения вертикальной скорости 

σw, осредненного по тому же слою; красными горизонтальными стрелками отмечено время ре-
гистрации цуга; d) и e) осредненные за 15 мин вертикальные профили тех же характеристик до 

появления цуга, во время цуга, и после его окончания 
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Рис. 6-3b. То же, что на рис. 6-3a, но для 14 августа 2015 г. Профили d) и e) осреднены за 45 мин. 
 

 
 

Рис. 6-3c. Tо же, что на рис. 6-3a и b, но для цуга волн плавучести 12 августа 2015 г. Профили 
рассчитаны по трём смежным 40-минутным периодам 

 
Для этих двух примеров величина Iint несколько увеличивается во время про-

хождения цуга ВКГ, в то время как величина σw увеличивается на рис. 6-3a и 
уменьшается на рис. 6-3b. Более сильное влияние волн плавучести, чем ВКГ, 
видно на рис. 6-3с. На некоторых высотах интенсивность эхо-сигнала во время 
прохождения цуга ВП в 10 раз больше, чем до цуга, а величина σw увеличивается 
в 2.5 раза. 

Сильное влияние волн плавучести сказывается также на результатах измере-
ний потоков тепла и импульса, примеры которых показаны на рис.6-4а, b и c.  
 

 
 

Рис. 6-4а. Пример изменения турбулентных вертикальных потоков тепла и импульса при про-
хождении ВКГ. а) – эхограмма; б) – поток тепла Hf ; в) – поток импульса <uw>. Стрелками 

обозначено время прохождения волнового цуга. 10.08.2015 
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Рис. 6-4в. То же, что на  рис. 6-4a, но для 14 августа 2015 г. 
 

 
 

Рис. 6-4с. Tо же, что на рис. 6-4a и b, но для цуга волн плавучести 12 августа 2015 г. 

 
Средние значения отношений характеристик мелкомасштабных флуктуации в 

соседние интервалы времени для всех эпизодов ВКГ, а также для эпизода ВП, 
приведены в Таблице 6-1. 
 

Таблица 6-1. Среднее отношение характеристик мелкомасштабных флуктуации для 
всех эпизодов ВКГ в сопоставлении с отношением для эпизода ВП 

 

Характе-
ристика 

Отношение в соседние  
периоды времени 

Среднее  
по эпизодам ВКГ 

Эпизод ВП 

Iint во время цуга / до цуга 
во время цуга / после цуга 

2.2 
2.0 

42.0 
1.1 

σw во время цуга / до цуга 
во время цуга / после цуга 

1.2 
1.2 

1.5 
1.8 

Hf во время цуга / до цуга 
во время цуга / после цуга 

0.8 
1.1 

10.9 
5.6 

<uw> во время цуга / до цуга 
во время цуга / после цуга 

1.4 
1.4 

1000.0 
0.5 

 

При прохождении цугов ВКГ в среднем наблюдалось лишь небольшое увели-
чение значений Iint

 
, σw , Hf и <uw>. Поскольку флуктуации параметров можно 

рассматривать как сумму турбулентных флуктуаций и флуктуаций, вызванных 
волновыми движениями, то это означает незначительное влияние волн Кельвина-
Гельмгольца на интенсивность турбулентности, а также небольшой вклад волно-
вых движений в результаты измерений характеристик турбулентности стандарт-
ными микропульсационными и содарными методами. 
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Как видно из Таблицы 6-1, волны плавучести, наоборот, оказывают большое 
влияние на результаты измерений. При прохождении цуга ВП наблюдалось рез-
кое увеличение интегральной интенсивности эхо-сигнала и потока импульса, и 
значительное увеличение потока тепла. Как следует из визуального анализа со-
дарных эхограмм на рис. 6-3с и 6-4с, это увеличение происходит, главным обра-
зом, за счет вертикальных смещений границы инверсии. 

Различие результатов, полученных для волн Кельвина-Гельмгольца и для 
волн плавучести, показывает, насколько важно идентифицировать тип ВГВ при 
исследованиях проблемы воздействия волн на турбулентность в устойчивом 
АПС. Отметим также, что приведенные в Таблице 6-1 цифры являются сугубо 
ориентировочными, и их точность трудно оценить, поскольку визуальное опре-
деление границ цугов волн по содарным эхограммам является в значительной 
мере субъективным. 
 

Заключение 
 

В результате длительного круглогодичного содарного мониторинга атмосфе-
ры на стационарных пунктах экспериментальной сети дистанционного зондиро-
вания, действующей в Московском регионе с 2005 года, а также проведения в 
2007–2016 годах экспедиционных исследований, в ИФА им. А.М. Обухова РАН 
создан уникальный архив экспериментальных данных о мезомасштабной струк-
туре турбулентности и профилях скорости ветра в нижней части АПС. Особую 
ценность представляют данные о низкоуровневых струйных течениях и волно-
вых процессах при статически-устойчивой стратификации АПС, полученные с 
помощью содаров высокого разрешения. До настоящего времени обработана и 
обобщена лишь небольшая часть этого архива. К сожалению, это типично для 
комплексных экспериментальных исследований. Так, например, данные между-
народного полевого эксперимента по исследованию ночного АПС, CASES-99 
(Cooperative Atmospheric Surface Exchange Study), проводившегося в США  
в 1999 г. в течение одного месяца, продолжают обрабатываться и публиковаться 
уже более 16-ти лет.  

Основным средством исследования в нашей работе служили доплеровские мо-
ностатические акустические локаторы – содары, действие которых основано на 
обратном рассеянии звуковых волн температурными турбулентными неоднород-
ностями. Теория звуковой локации атмосферы была разработана в прошлом веке 
А.М. Обуховым и В.И. Татарским и подтверждена натурными экспериментами 
М.А. Каллистратовой. В настоящее время коммерческие содары широко исполь-
зуются во всем мире. Содарная визуализация структуры АПС в координатах вы-
сота-время дает наглядное представление о морфологии волн. Без такой инфор-
мации невозможно однозначно классифицировать волновые процессы, регистри-
руемые локальными средствами измерений: микробарографами или акустически-
ми анемометрами. Разработанные для полевых исследований волновой активности 
в устойчивом АПС содары высокого разрешения позволяют адаптировать пара-
метры аппаратуры к конкретным задачам, обеспечивая информацию о тонкой 
структуре приземного слоя, либо средние профили скорости ветра и интенсивно-
сти турбулентности в значительном диапазоне высот. Простой стандарт электрон-
ных и программных компонентов содара позволяет организовывать однокомпо-
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нентные, трехкомпонентные или многоточечные измерения с использованием 
универсальных инструментальных блоков. 

Визуальный анализ содарных эхограмм из обширного архива данных показал, 
что волновые структуры регистрируются почти в 80% времени существования 
устойчивой стратификации АПС. При этом в однородной и слабо-неоднородной 
равнинной местности в подавляющем большинстве случаев наблюдаются грави-
тационно-сдвиговые волны типа волн Кельвина-Гельмгольца. Использованные 
авторами способы регистрации и описания ВКГ продемонстрировали распро-
страненность этого явления, а также большой диапазон временных и простран-
ственных параметров наблюдаемых волн. Однако, неоднозначность выводов о свя-
зи ВКГ с генерацией турбулентности говорит о необходимости дальнейших экспе-
риментальных исследований ВКГ с использованием как дистанционных, так и ло-
кальных средств измерений и применением спектральных методов обработки для 
разделения турбулентных и волновых флуктуаций. Без проведения таких иссле-
дований невозможно решить задачу параметризации волн в АПС для учета их 
вклада в обменные процессы в метеорологических и климатических моделях. 

Авторы выражают благодарность О.Г. Чхетиани и И.А. Репиной за помощь в 
организации экпедиционных измерений. Экспедиционные работы в Цимлянске, 
Калмыкии и на Черноморском побережье в 2014–2016 гг., а также обработка, 
анализ и обобщение архивных данных содарных исследований, выполнены в 
рамках проекта РНФ № 14-27-00134. Разработка аппаратуры и ее изготовление, а 
также измерения в Московском регионе были поддержаны грантами РФФИ №№ 
07-05-00521, 10-05-00802, 13-05 00846 и 16-05 01072. Измерения в Антарктике 
были выполнены при поддержке Академии наук Финляндии (проекты ASTREX и 
IS4FIRES) и Итальянской национальной программы исследования Антарктики 
PNRA (проекты RMO Concordia, COMPASS). 
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Введение 
 

Инфразвуковые и внутренние гравитационные волны играют существенную 
роль в динамике атмосферных процессов [1]. 

Инфразвуковые волны распространяются на расстояния в сотни и тысячи ки-
лометров от источников, проходя при эТ. в атмосфере области высот от земной 
поверхности до термосферы (высоты более 100 км). Это позволяет использовать 
инфразвук не только для пеленгации различных источников (взрывы, извержения 
вулканов, грозы, торнадо и др.) [2–3], но и для зондирования верхних слоев ат-
мосферы [4–5]. Инфразвуковые волны могут являться также и предвестниками 
возникновения опасных атмосферных явлений, таких как смерчи и торнадо [6–8]. 

Внутренние гравитационные волны (ВГВ) имеют частоты ниже частоты 
Брента – Вяйсяля [1–3] и могут вносить заметный вклад в конвективные процес-
сы в тропосфере, перенос энергии импульса между различными слоями в атмо-
сфере, оказывать существенное влияние на процесс генерации турбулентности и 
турбулентное перемешивание [1, 6–10] в нижней и верхней атмосфере. 

Ранее, экспериментальные работы по регистрации инфразвуковых и внутрен-
них гравитационных волн от атмосферных фронтов проводились лишь эпизоди-
чески в разных странах, начиная приблизительно со второй половины ХХ столе-
тия [1, 6–7, 11]. 

В настоящее время пробел в проведении регулярных систематических иссле-
дований ВГВ можно заполнить, используя данные международной сети инфра-
звукового мониторинга (IMS) режима выполнения Договора о Всеобъемлющем 
Запрещении Ядерных Испытаний [2–3]. Некоторые результаты таких исследова-
ний представлены в [11]. 

Накоплено значительное количество экспериментальных данных, однако ка-
кого-либо существенного продвижения в интерпретации результатов наблюде-
ний ВГВ с точки зрения изучения процессов внутри областей, занятых атмо-
сферными фронтами и вихрями, к настоящему времени еще не достигнуто. 

Основным вопросом для дискуссии, по которому еще нет общепринятого 
мнения, является проблема поиска механизмов генерации инфразвука и внутрен-
них гравитационных волн от атмосферных явлений. Предлагаются различные 
теории генерации инфразвука и ВГВ [12–16]. Наибольшее распространение по-
лучила традиционная вихревая теория Лайтхилла [14–16] генерации звука турбу-
лентностью (что, по нашему мнению, наиболее приемлемо для инфразвука от 
единиц до десятых долей Гц). Для объяснения явления генерации более низкоча-
стотного инфразвука (частоты в сотые доли Гц) предлагаются механизмы цикло-
строфической адаптации вихревых возмущений в сжимаемой среде и гидроди-
намической неустойчивости сжимаемых сдвиговых течений и механизма излуче-
ния инфразвука, турбулентными пульсациями температуры при конденсацион-
ных процессах в облаках [12–13].  
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В [10] указывается, что важными источниками ВГВ являются также конвек-
тивные облака и грозы. Грозы являются нестационарным источником тепла, ко-
торый генерирует волны в основном за счет нагрева атмосферы при образовании 
в облаке капель воды и последующего охлаждения атмосферы из-за испарения 
выпадающих осадков. Нагрев и охлаждение газа при образовании конвективных 
облаков происходит за счет фазовых переходов при конвективном движении 
влажного воздуха.  

Следует отметить, что механизм генерации инфразвука турбулентными вих-
ревыми структурами может, хотя бы схематично объяснить наблюдаемые значе-
ния (доли и единицы Паскалей) амплитуд инфразвуковых волн в интервале ча-
стот от единиц до сотых долей Гц [1, 6–7, 14–15]. В тоже время регистрируемые 
значения амплитуд ВГВ (десятки Паскалей) в области периодов 10–60 и более 
минут [8–9, 17] до сих пор еще не нашли своего общепринятого объяснения. 

Достаточно подробные обзоры существующих теорий механизма генерации 
инфразвука и ВГВ разнообразными атмосферными процессами приведены в [6–
7, 10]. 

Целью настоящей работы является развитие системы наблюдений инфразвука 
и ВГВ и анализ данных регистраций в периоды прохождения интенсивных атмо-
сферных фронтов в московском регионе летом 2015 года. 

Полученные экспериментальные данные могут внести определенный вклад в 
поиск дистанционных предвестников опасных атмосферных процессов [8–9, 17], 
а также позволить исследовать физические процессы непосредственно внутри 
мощных фронтальных конвективных структур, что не всегда можно осуществить 
традиционными дистанционными методами при помощи метеорологических ра-
даров и спутников. 

Наблюдения флуктуаций атмосферного давления в диапазоне частот инфра-
звуковых и внутренних гравитационных волн осуществлялись на группе из че-
тырех микробарографах конструкции ИФА им. А.М. Обухова РАН [18–19], рас-
положенных на территории г. Москвы (пункты ИФА, МГУ, Мосрентген) и Зве-
нигородской научной станции ИФА им. А.М. Обухова РАН (ЗНС). 

Конструкция микробарографов позволяет регистрировать флуктуации атмо-
сферного давления в диапазоне частот от 10–4 Гц до 3 Гц. Схема их расположе-
ния показана на рис. 1. В настоящей работе будут проанализированы внутренние 
гравитационные волны в диапазоне от частоты Брента – Вяйсяля (около 0,003 Гц) 
до частоты нижней границы микробарографа 10–4 Гц. 

Динамика атмосферных фронтов в атмосфере во время проведения экспери-
ментов рассчитывалась по прогностическим полям геопотенциала, температуры 
и ветра, полученных по модели СОSMO-Ru [20].  

 
1. Алгоритм диагностики атмосферных фронтов 

 

Атмосферные фронты – тонкие (относительно своих горизонтальных разме-
ров) зоны с характерной толщиной от единиц до нескольких десятков километ-
ров, простирающиеся в горизонтальной плоскости на многие сотни или тысячи 
километров. В вертикальной плоскости фронтальные поверхности могут дости-
гать тропопаузы. Обычно фронтальные поверхности разделяют сравнительно од-
нородные  синоптические  массы воздуха,  а прохождение фронта означает суще- 
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Рис. 1. Пространственное расположение микробарографов (1 – ИФА, 2 – МГУ, 3 – ЗНС, 4 – 
Мосрентген) 

 
ственную смену погоды [21]. Степень однородности синоптических масс возду-
ха, разделенных фронтом, можно оценить с помощью корреляционных функций 
метеорологических полей.  

Корреляционные функции метеорологических полей обычно имеют суще-
ственно меньшие значения в случае определения этих функций для точек, разде-
ленных фронтом, по сравнению с аналогичными значениями, когда эти точки 
принадлежат одной существенно более крупной (по сравнению с толщиной 
фронта) синоптической массе воздуха при одном и том же расстоянии между па-
рой точек [21–22]. 

Атмосферные фронты в модели динамики идеального газа представляют со-
бой двумерные поверхности. В реальной атмосфере, а также в моделях, включа-
ющих турбулентную вязкость, речь идет о перемещающихся со временем очень 
тонких (по сравнению с горизонтальными размерами) зонах в атмосфере, имею-
щих достаточно сложную геометрию и топологию.  

Технология построения поверхности, моделирующей атмосферный фронт по 
значениям метеорологических полей (геопотенциал, температура, ветер) в точках 
регулярной сетки использует три предиктора: 

1) наибольшее собственное число симметричной матрицы Гессе (гауссова 
кривизна графика): 

2 2

2 2
,xx xy

yx yy

H H

H H

  
    

  

где H – геопотенциал,  
2) наибольшее собственное число симметричной матрицы 
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, 

где ,u v  – компоненты ветра в направлениях ,x y ,  

3) горизонтальный градиент температуры T .  

Определение оптимальных весовых функций (зависящих от сезона и бариче-
ского уровня, на котором строятся линии фронтов), с которыми эти предикторы 
входят в результирующий предиктор (по значениям которого определяются точ-
ки сетки, составляющие атмосферный фронт, а также тип и интенсивность фрон-
та) были определены с помощью специальной процедуры статистической опти-
мизации ([21–23]).  

Области фронтов на различных барических уровнях оцениваются в этой техно-
логии независимо. При сопоставлении результатов таких расчетов пространствен-
ная форма фронтов получается в виде кусочно-гладких двумерных поверхностей. 

Ниже нами использовались данные о фронтах на приземном барическом 
уровне 925 гПа. 

Анализ данных регистрации флуктуаций атмосферного давления проводился 
традиционным методами. Определялись спектральная плотность сигнала; коге-
рентность между различными записями на сети микробарографов, значения сум-
мы фаз между записями на сети микробарографов, азимуты приходов и фазовые 
скорости регистрируемых внутренних гравитационных волн. 

Рассчитанные азимуты направлений прихода сигналов сравнивались с 
направлениями на атмосферные фронты. 

 
2. Данные регистрации ВГВ при прохождении атмосферного фронта 

в июне 2015 г. 
 

Результаты регистрации флуктуаций атмосферного давления от атмосферных 
фронтов 26–30 июня 2015 года показаны на рис. 2 (пункт №4 в это время еще не 
был введен в эксплуатацию).  

На рис. 2 б видно подобие записей сигналов в пунктах ИФА и МГУ. При этом 
время прихода сигнала в пункт МГУ запаздывает на несколько минут от соответ-
ствующего времени прихода сигнала в пункт ИФА.  

Первоначально, с помощью фильтра Чебышева второго порядка [24] осу-
ществляется удаление составляющих сигнала с частотами вне исследуемого в 
настоящей работе диапазона внутренних гравитационных волн (0,0001–0,003 Гц). 

Далее, записи сигналов обрабатывались с использованием традиционной ме-
тодики спектрально-когерентного анализа [25–26]. Наличие волнового процесса 
(в нашем случае – ВГВ) в регистрируемом сигнале определялось не только по 
вычисленным высоким значениям коэффициента когерентности К (K > 0,6), но и 
по равным нулю значениям суммы  разностей фаз регистрируемых сигналов 
(где  = 1,2 + 2,3 +3,1; i,j – разность фаз между сигналами в пунктах с 
номерами i и j; в рассматриваемых ниже случаях значения i и j  изменялись от 1 
до 3, [25–26]). 
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Рис. 2. Результаты регистрации флуктуаций атмосферного давления 26–30 июня 2015 года на 

микробарографах 1–3 на рис. 1. Время начала записи соответствует 12 часам Московского 
времени 26 июня 2015 г. По вертикальной оси – амплитуда давления в Па; По горизонтальной 

– время в часах от начала записи 

 
Ниже, приведены результаты обработки записей на рис. 2.  
На рис. 3 показано изменение во времени значений спектральной плотности, 

которая считалась в скользящем окне величиной 4 часа со сдвигом 1 минута, а 
также результаты вэйвлет-анализа (использовался вейвлет Морле [27–28]). Хоро-
шо видны области регистрации внутренних гравитационных волн в диапазоне пе-
риодов от 12 минут до 3 часов практически на протяжении всей записи на рис. 2.  

Из рис. 3 видно наличие в значениях спектральной плотности регистрируемо-
го сигнала квазигармонических компонент в достаточно узких диапазонах частот 
ВГВ (узкие полосы в развертке по вертикали на рис. 3). Данные компоненты, хо-
рошо выделяются практически на всем интервале времени регистрации сигнала 
от атмосферного фронта.  

Проведенный вейвлет-анализ (нижняя панель на рис. 3) позволяет выделить в 
этом сигнале отдельные волновые пакеты (похожие на базисную функцию 
вейвлета). Необходимо отметить, что выявленные волновые пакеты могут указы-
вать на развитие отдельных структур в областях внутри атмосферных фронтов, 
что вероятно позволит в дальнейшем разработать методику их дистанционной 
диагностики. 



2.6. Исследование внутренних гравитационных волн от атмосферных фронтов 

 265 

 
Рис. 3. Запись флуктуаций атмосферного давления 26–28 июня 2015 г. – верхняя панель.  

Значения спектральной плотности – средняя панель. Результаты обработки с использованием 
вейвлета Морле [27–28] – нижняя панель. По горизонтальной оси везде время в часах от нача-

ла записи 

 
На рис. 4 представлены графики когерентности (левые панели на рис. 4), сум-

мы фаз (правые панели на рис. 4) до, во время и после прохождения атмосферно-
го фронта над пунктами регистрации.  

Из рис. 4 видно, что когерентность между сигналами, регистрируемыми в 
различных пунктах имеет достаточно высокие значения в области периодов внут- 
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Рис. 4. Значения коэффициента когерентности между записями в ИФА и МГУ для отдельных 
фрагментов регистраций флуктуаций атмосферного давления для различных интервалов вре-
мени (а). Суммарная разность фаз для отдельных фрагментов записей флуктуаций атмосфер-
ного давления для различных интервалов времени (б). Верхние панели – до прохождения ат-

мосферного фронта над пунктами регистрации (интервал 4–10 часов после начала регистрации 
сигнала на рис. 2). Средние панели – во время прохождения атмосферного фронта над пункта-
ми регистрации (интервал 15–21 часов после начала регистрации сигнала на рис. 2). Нижние 

панели – после прохождения атмосферного фронта над пунктами регистрации (интервал 80–91 
часов после начала регистрации сигнала на рис. 2) 

 
ренних гравитационных волн. При этом значения суммы фаз  имеют в диапа-
зоне ВГВ величины близкие к нулю, что является свидетельством о регистрации 
волнового процесса [25–26]. 

Следует также отметить на рис. 2б и рис. 3 наличие волновых «предвестни-
ков» прохождения атмосферного фронта с характерными периодами 15–20 ми-
нут. Время регистрации таких «предвестников» на 15 и более часов опережает 
время прохождения атмосферного фронта над группой микробарографов. Фазо-
вые скорости распространения этих волн около 20 м/сек (рис. 5). Подобные 
«предвестники» прохождения атмосферного фронта в диапазоне периодов внут-
ренних гравитационных волн впервые были обнаружены в [8–9].  

В [8-9] указывалось также на возможность использования данных регистра-
ции внутренних гравитационных волн для заблаговременного (несколько часов) 
прогноза прохождения атмосферных фронтов.  

На рис. 6 представлены графики измеренных азимутов прихода ВГВ до, во 
время и после прохождения атмосферного фронта. Дополнительно, на рис. 6 
представлены фрагменты синоптических карт, рассчитанных по модели COSMO-
ru, [20], и атмосферных фронтов, построенных по технологии [21], соответству-
ющих интервалам времени регистрации сигналов группой микробарографов.  

Из рис. 6 следует, что азимут прихода сигнала до и во время прохождения 
фронта соответствует значениям около 310 градусов, т. е. сигнал приходит с се-
вер-северо-запада. После прохождения фронта сигнал приходит с юго-востока и 
азимут составляет  около 100 градусов.  Такое изменение азимута прихода ВГВ 
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Рис. 5. Значения коэффициента когерентности между записями в ИФА и МГУ (верхняя па-
нель) и фазовых скоростей распространения внутренних гравитационных волн (нижняя па-

нель) для записей на рис. 2 

 
соответствует прохождению атмосферного фронта через район наблюдений (см. 
рис. 6). Внутренние гравитационные волны генерируются фронтом и в этом слу-
чае, но в пункты регистрации они уже приходят с противоположного направления.  

Некоторые вариации в изменении азимутов прихода ВГВ на рис. 6 вероятно свя-
заны с тем, что размеры интенсивных фронтальных областей на рис. 6, много больше 
расстояний от этих областей до пунктов регистрации. Вследствие чего в пункты реги-
страции с различных азимутальных направлений могут приходить ВГВ, генерируе-
мые отдельными участками фронтов, имеющими большие горизонтальные размеры. 

В наших экспериментах одновременно с регистрацией флуктуаций атмосфер-
ного давления проводились также измерения скорости ветра с помощью акусти-
ческого локатора – содара.  

На рис. 7 видна взаимосвязь между флуктуациями скорости ветра и флуктуа-
циями атмосферного давления при прохождении атмосферного фронта. Незначи-
тельное ограничение  амплитуды сигнала флуктуаций атмосферного давления на  
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Рис. 6. Азимуты прихода и синоптические карты, для отдельных фрагментов записей флуктуа-
ций атмосферного давления для различных интервалов времени (первая панель). Вторая па-

нель – до прохождения атмосферного фронта над пунктами регистрации (интервал 4–10 часов 
после начала регистрации сигнала на рис. 2). Третья панель – во время прохождения атмо-

сферного фронта над пунктами регистрации (интервал 15–21 часов после начала регистрации 
сигнала на рис. 2). Четвертая панель – после прохождения атмосферного фронта над пунктами 

регистрации (интервал 80–91 часов после начала регистрации сигнала на рис. 2) 

 
рис. 7 и на отдельных рисунках далее определяется установленной высокой чув-
ствительностью микробарографов, что было необходимым для регистрации 
предвестников прохождения атмосферных фронтов.  

На рисунке 8 показаны результаты вычисления кросс-когерентности (в диапа-
зоне от 15 минут до 3 часов) между вариациями атмосферного давления и гори-
зонтальной скорости ветра на высоте 200 метров. 

Из рисунка 8, также, как и из рис. 3, можно сделать вывод о наличии характер-
ных доминантных периодов, на которых все парные кросс-когерентности имеют 
локальные максимумы, соответствующие волновым структурам. Эти периоды рас-
положены в диапазонах  20–29;  37–47;  62–72  и 100–110 минут. Соответствующие 
этим доминантным периодам, показанным на рис. 5,  фазовые скорости распро- 
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Рис. 7. Флуктуации атмосферного давления в пункте ЗНС на рис. 1 – верхняя панель. Значения 
горизонтальной скорости ветра на высотах 60, 100 и 200 метров – нижняя панель 

 
странения волновой структуры лежат в интервале 15–25 м/c, а горизонтальные 
длины волн меняются от 52 км на периоде 35 мин до 99 км на периоде 110 мин.  

 
3. Данные регистрации ВГВ при прохождении атмосферного фронта  

в июле 2015 г. 
 

Результаты регистрации флуктуаций атмосферного давления в период време-
ни 22–29 июля 2015 года на сети микробарографов 1–3 (см. рис. 1) во время про-
хождения грозового фронта показаны на рис. 9. Время начала записи на рис. 9 
соответствует 17 часам 22 минутам Московского времени 22 июля 2015 г.  

Синоптические карты за этот период времени, построенные по модели 
COSMO-ru, в нашем распоряжении отсутствуют. Однако, проведенный анализ 
синоптической обстановки по реальным данным показывает следующую картину 
динамики атмосферных фронтов в московском регионе. Приближение слабого 
теплого фронта наблюдалось с запада-юго-запада, начиная с 12 часов 22 июля 
2015 года (здесь и далее время московское). Скорость перемещения фронта со-
ставляла 25–30 км/час. Затем фронт окклюдировался. Увеличенный фрагмент ре-
гистрируемого волнового процесса для этого периода времени показан на рис. 
10. Примерно в 00:00 часов 24 июля 2015 года фронт ушел из московского реги-
она. Каких-либо существенных флуктуаций атмосферного давления в диапазоне 
ВГВ, показанных на рис. 9, в это время не наблюдалось. Однако, как видно из 
рис. 10, ВГВ незначительной амплитуды регистрировались и в это время. Об эТ. 
свидетельствуют также и результаты обработки, показанные на рис. 11. 
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Рис. 8. Коэффициент кросс-когерентности между вариациями атмосферного давления и гори-
зонтальной скорости ветра на высотах 60, 100 и 200 метров 

 
Характерные периоды волн, наблюдаемых здесь в период времени от 10 до 30 

часов от начала записи сигнала на рис. 11, имели значения в диапазоне 50–60 ми-
нут. В последующее время примерно до  00:00 часов 27 июля каких-либо интен-
сивных фронтов в московском регионе не отмечалось. О чем свидетельствуют и 
записи флуктуаций атмосферного давления на рис. 9, на которых существенных 
изменений в диапазоне внутренних гравитационных волн не наблюдается. При-
мерно с 12:00 28 июля 2015 года к московскому региону начинает приближаться 
теплый фронт с запада. В это время и на записях флуктуаций атмосферного дав-
ления на рис. 9 начинают проявляться существенные изменения в диапазоне пе-
риодов внутренних гравитационных волн. 

На протяжении практически всего периода времени 28 июля московский ре-
гион находится в области интенсивного атмосферного фронта, сопровождающе-
гося мощной кучевой облачностью, грозами и ливневыми дождями. На записях 
флуктуаций атмосферного давления на  рис. 9  и в результатах обработки на рис. 
11 отчетливо видны существенные колебания в диапазоне частот ВГВ рассмат-
риваемых в настоящей работе  (3×10-3 – 10-4 Гц).  В  12:00  29 июля атмосферный 
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Рис. 9. Результаты регистрации флуктуаций атмосферного давления 22–29 июля 2015 года на 
сети микробарографов 1–3 (см. рис. 1). Время начала записи соответствует 17 часам 22 мину-
там 18 секундам Московского времени 22 июля 2015 г. По вертикальной оси – амплитуда дав-

ления в Па; по горизонтальной – время в часах от начала записи 

 
фронт ушел на восток от московского региона. Амплитуда колебаний атмосфер-
ного давления, как это видно на рис. 8, в это время существенно уменьшилась. 

На рис. 12–13 представлены графики когерентности (рис. 12-а), суммы фаз 
(рис. 12-б), а также азимуты (рис. 13) до, во время и после прохождения фронта 
над пунктами наблюдений (см. рис. 1). 

Из рис. 13 следует, что в области частот, для которых сумма фаз на рис. 12-б 
близка к нулю, азимут прихода ВГВ до и во время прохождения фронта через 
район расположения микробарографов соответствует 270º градусам. Сигнал при-
ходит с запада, после же прохождения фронта азимут меняется и становится рав-
ным 140° градусов, что соответствует направлению прихода с юг-юго-востока. 
Изменение азимута на 130° свидетельствует об изменении направления прихода 
сигнала, вследствие изменения положения фронта относительно пунктов реги-
страции и подтверждает, что найденный сигнал является именно сигналом от ат-
мосферного фронта.  
 

Заключение 
 

В настоящей работе приведены результаты исследования внутренних грави-
тационных волн во время прохождения атмосферных фронтов в московском ре-
гионе в июне–июле 2015 года.  



Глава 2. Атмосферный пограничный слой 

 272 

 
 

Рис. 10. Фрагмент регистрации в пунктах ИФА и МГУ в интервале времени 35–45 часов для 
сигнала, показанного на рис. 9 

 
Регистрация ВГВ осуществлялась на группе из микробарографов конструкции 

ИФА им. А.М. Обухова РАН с расстояниями между ними от 7-ми до 54 километров. 
Исследовалась закономерность изменения параметров ВГВ (пространствен-

ной когерентности, характерных масштабов, направления и горизонтальной ско-
рости распространения, амплитуды) по мере приближения атмосферного к сети 
наблюдения, в период его прохождения и последующего периода, когда сеть 
наблюдения оказывается внутри циклона.  

Исследования могут быть полезными в понимании взаимосвязи между прояв-
лениями внутренних гравитационных волн в различных слоях атмосферы. 

Показано, что в области периодов, превышающих 30 минут, ВГВ являются 
когерентными между пунктами, разнесенными на горизонтальные удаления око-
ло 60 километров. Следовательно, волновые возмущения атмосферного давле-
ния, генерируемые фронтами, сохраняют высокую когерентность (0.6÷0.9) на 
площадях с горизонтальными размерами в несколько десятков километров.  

Показано наличие в записях флуктуаций атмосферного давления волновых 
«предвестников» прохождения атмосферного фронта с характерными периодами 
15–20 минут. Время регистрации таких «предвестников» на 15 и более часов  
опережает время прохождения атмосферного фронта над группой микробарогра-
фов. Фазовые скорости распространения этих волн больше скорости ветра и имеют 
значения более 20 м/сек. Что указывает на возможность использования данных ре-
гистрации внутренних гравитационных волн для заблаговременного в реальном 
времени прогноза прохождения атмосферных фронтов за несколько часов. 
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Рис. 11. Регистрируемый сигнал 22–29 июля 2015 года – верхняя панель. Значения спектраль-

ной плотности – средняя панель 

 
Показано также наличие когерентности между волновыми флуктуациями ат-

мосферного давления и флуктуациями горизонтальной скорости ветра в интерва-
ле высот 60–200 метров. 
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Рис. 12. Графики коэффициента когерентности между записями в ИФА и МГУ для сигнала 22–
29 июля 2015 (а) и суммы фаз (б) до (60–65 часы после начала регистрации), во время (110–115 
часы после начала регистрации) и после (150–155 часы после начала регистрации) прохожде-

ния фронта района расположения микробарографов 

 
Совместный анализ данных флуктуаций атмосферного давления и горизон-

тальной скорости ветра выявил наличие доминантных периодов, на которых все 
парные кросс-когерентности имеют локальные максимумы. Эти периоды распо-
ложены в ориентировочных диапазонах 20–29; 37–47; 62–72; и 100–110 минут. 
Соответствующие доминантным периодам фазовые скорости распространения 
ВГВ лежат в интервале 15–25 м/c, а горизонтальные длины волн меняются от 52 
км на периоде 35 мин до 99 км на периоде 110 мин. 

Выявленные в записях флуктуаций атмосферного давления на группе микро-
барографов отдельные волновые пакеты и их динамика во времени могут указы-
вать на развитие отдельных структур в области занимаемой атмосферными 
фронтами, что вероятно позволит в дальнейшем разработать методику их ди-
станционной диагностики. 
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3.1. Взаимодействие атмосферы и океана при различных фоновых 
условиях 

 

И.А. Репина, А.Ю. Артамонов 
Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН 

 

Введение 
 

В настоящее время очевидно, что без учета реальных характеристик взаимо-
действия атмосферы и океана невозможно успешное развитие как моделирования 
атмосферной циркуляции, так и создаваемых на его основе методов долгосроч-
ного и сверхсрочного прогноза погоды и климата. Поэтому исследование взаи-
модействия гидросферы и атмосферы становится все более необходимым для 
понимания природы процессов, протекающих на нашей планете, и дальнейшего 
развития наук гидрологии, метеорологии и океанологии. 

В 1963 году, когда только намечались основные пути изучения взаимодейст-
вия океана и атмосферы, группа ведущих американских геофизиков констатиро-
вала [1]: «Мы начали туманно представлять себе, что атмосфера и океан, которые 
вместе составляют подвижную оболочку Земли, в действительности функциони-
руют как гигантская механическая и термодинамическая система. Проблема изу-
чения взаимодействия атмосферы и океана должна стать одним из важнейших 
объектов геофизики в ближайшее десятилетие». С тех пор прошло более 50 лет. 
Наука о взаимодействии атмосферы и океана превратилась в специальную дис-
циплину, целью которой является объяснение естественной изменчивости взаим-
но приспособленных полей характеристик атмосферы и океана. 

Прогресс достигнут благодаря осуществлению крупных экспериментальных 
программ, с одной стороны, и внедрению физических моделей взаимодействия 
атмосферы и океана, с другой. Оба эти подхода являются взаимно-дополняю-
щими: теоретический предполагает использование экспериментальных данных 
для проверки моделей, экспериментальный – концептуальных идей, подкреплен-
ных результатами модельных исследований. 

Развитие дистанционных методов зондирования позволило ввести совершен-
но новые методы исследований. В частности, создана сеть опрашиваемых со 
спутников дрейфующих и заякоренных буев [2]. Спутниковые измерения стали 
основой глобальной системы непрерывной регистрации радиационных потоков, 
облачности, температуры поверхности океана, скорости ветра, параметров вол-
нения и уровня океана. Последние пол века ознаменовались и беспрецедентным 
ростом активности в области математического моделирования взаимодействия 
океана и атмосферы с построением целой иерархии моделей системы океан–ат-
мосфера: от глобальных до мезомасштабных и вихреразрешающих. 

В общей проблеме энергообмена между океаном и атмосферой мелкомас-
штабное взаимодействие занимает особое место, являясь определяющим в обме-
не теплом, количеством движения и влагой непосредственно через границу раз-
дела взаимодействующих сред [3, 4]. Теоретическое описание и расчет такого 
взаимодействия затруднён из-за чрезвычайной сложности рассматриваемых фи-
зических процессов. Пригодность закономерностей и теоретических положений, 
полученных в основном для течений в аэродинамических трубах и для присте-
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ночной турбулентности, в условиях подвижной поверхности раздела море–атмо-
сфера нуждается в тщательной проверке.  

Теоретическое исследование взаимодействия атмосферы и океана усложняет-
ся тем, что мы имеем две взаимодействующих турбулизированных среды очень 
разной плотности, и само состояние морской поверхности зависит от структуры 
ветрового потока над ней. Над морем турбулентный поток воздуха может пере-
давать поверхности не только импульс, но и механическую энергию, которая 
идет на увеличение волнения. Шероховатость моря, определяемая геометрией 
поверхности, оказывается зависимой от волнения, т.е., в конечном счете, от ха-
рактеристик самого ветрового потока и некоторых внешних параметров. Таким 
образом, для того, чтобы применить теорию приземного слоя воздуха к атмосфе-
ре над морем, необходимо знать от каких факторов зависит шероховатость мор-
ской поверхности и определить вид этой зависимости. Особенность жидкой под-
стилающей поверхности заключается также в том, что элементы шероховатости 
волны не являются неподвижными образованиями, а перемещаются с различны-
ми фазовыми скоростями, зависящими от длины волны. В результате, волны 
одинаковой длины и конфигурации в зависимости от угла между направлением 
волн и скоростью ветра будут оказывать различное тормозящее действие на вет-
ровой поток. 

В случае морской поверхности возникает связанное с наличием волнения на-
рушение условий подобия в нижнем слое воздуха, толщина которого определяет-
ся характерными размерами волн. Кроме того, при определении направления ка-
сательного напряжения (над сушей совпадающего с направлением ветра) необ-
ходимо учитывать эффект нижнего вращения ветра, обусловленного наличием 
поверхностного течения. Оба указанных эффекта – волнения и поверхностного 
течения – накладывают ограничение на выбор нижнего уровня градиентных из-
мерений, который должен располагаться не ниже утроенной высоты волн. Еще 
сложнее обстоит дело при наличии поверхностных неоднородностей различных 
масштабов, которые также нарушают условие стационарности воздушного потока. 

Использование теории подобия Монина-Обухова может быть оправдано в ус-
ловиях открытого моря, если отклонения от теории случайны и не влияют на 
оценки средних величин при большом объеме данных. В прибрежных районах 
при береговых ветрах над морем формируются внутренние пограничные слои, 
связанные с неоднородностью геометрических и термических свойств поверхно-
сти. Профили средней скорости ветра и интенсивность турбулентности в этом 
случае существенно отличаются от характеристик пограничного слоя, типичного 
для условий открытого моря, что накладывает определенные ограничения на 
применения теории МО [5].  

В настоящее время литература о турбулентности в атмосфере очень обширна 
и содержит, в частности, много экспериментальных данных о характеристиках 
турбулентного обмена в приземном и приводном слое. Но даже значительные 
эксперименты последних лет и многочисленные лабораторные исследования так 
и не дали ответа на вопрос в чем же причина расхождения модельных и экспери-
ментальных данных в определении турбулентных потоков [6, 7]. 

Для решения этой проблемы необходимо непосредственное измерение турбу-
лентных потоков в пограничном приводном слое в различных внешних условиях 
и последующая их параметризация внешними условиями. Информация, накоп-
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ленная в результате таких экспериментов, служит основой для построения схемы 
расчета характеристик локального тепло- и массообмена на основе стандартных 
гидрометеорологических измерений. С другой стороны, она позволяет лучше по-
нять природу взаимодействия и исследовать вклад явлений различных масшта-
бов. В данной работе для анализа используются данные специализированных 
экспериментов, проводимых в разнообразных фоновых условиях, в том числе и 
когда применение стандартных методов расчета составляющих турбулентного 
энергообмена затруднено. 
 

1. Методы определения турбулентных потоков 
 

При численном моделировании пограничного слоя для расчетов осредненных 
потоков скрытого и явного тепла, а также импульса по измерениям метеопара-
метров используются так называемые аэродинамические балк-формулы (от ан-
глийского bulk – объем) [8]:  

2
zDUC  ,              (1) 

)( zszHp TTUCcH            (2) 

)( zszEsE qqUCLL  .        (3) 

CD, CH , CE – безразмерные коэффициенты обмена (коэффициент сопротивления, 
число Стентона и число Дальтона соответственно); cp и ρ – теплоемкость и плот-
ность воздуха, Ls – удельная теплота испарения, τ, H и LE – турбулентные потоки 
импульса, тепла и влаги соответственно; Uz, Tz и qz – скорость ветра, температура 
и влажность на высоте z; Ts и qs – температура и влажность у поверхности. Для 
использования балк-формул важно определение коэффициентов над различными 
поверхностями и исследование их зависимости от метеоусловий. Коэффициенты, 
как правило, относятся к стандартной высоте измерений z = 10 метров и к усло-
виям нейтральной стратификации. 

Этот метод очень привлекателен, так как позволяет использовать данные 
стандартных судовых метеорологических измерений. Основная трудность за-
ключается в определении коэффициентов обмена. 

Из уравнений теории подобия Монина-Обухова можно получить выражения: 
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где αT = KT / Km и αq = Kq / Km – отношения турбулентных коэффициентов тепло-
проводности и диффузии к вязкости или обратные турбулентные числа Прандтля 
и Шмидта соответственно. zT и zq – параметры шероховатости для температуры и 
удельной влажности, то есть высоты, на которых температура и влажность до-
стигают приземных значений. zT, как правило, равно zq. 

Из анализа выражений (4–6) можно сделать следующие выводы: 1) наличие 
параметров z0, zT и zq указывает, что коэффициенты обмена зависят от скорости 
ветра и параметров спектра поверхностных волн, например, среднеквадратичной 
высоты волн, фазовой скорости и длины преобладающих волн; 2) коэффициенты 
обмена зависят от стратификации.  

Естественно, что прямые расчеты по формулам (4–6) требуют дополнитель-
ных громоздких измерений и с использованием стандартных метеорологических 
данных просто невозможны. 

Рассмотрим способы определения параметра шероховатости морской поверх-
ности. Шероховатость водной поверхности вызывается действием прилегающего 
к ней движущегося слоя воздуха и поддерживается, в основном, за счет передачи 
потока импульса и энергии к поверхности. Элементы шероховатости вносят 
наибольший вклад в сопротивление воздушному потоку, обтекающему водную 
поверхность, а их вертикальный размер пропорционален некоторому масштабу 
длины, известному как параметр шероховатости z0. Мелкомасштабные шерохо-
ватости морской поверхности представляют собой сложную совокупность грави-
тационных волн и капиллярной ряби, происхождение и структура которых зави-
сят не только от ветра, но и от течений, внутренних волн в море и атмосфере, 
глубины водоема, рельефа дна, воздействия движущихся и стационарных объек-
тов, антропогенных поверхностных загрязнений и других факторов [9, 10].  

В общем случае параметр шероховатости zou определяется как высота, на ко-
торой логарифмический профиль ветра становится равным нулю.  
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T , T0 – аэродинамическая температура: температура воздуха на высоте 

шероховатости. 
Из формул (3) и (7) параметр шероховатости определяется как: 
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Профиль скорости ветра (7) с поправкой на стратификацию атмосферы ис-
пользуется в следующем виде: 
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Введем обозначение: 
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функция, описывающая профиль ветра. Из (11) следует: 
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Рассмотрим расчет универсальных функций для различных стратификаций. 
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Нейтральная стратификация: 05.005.0 
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Устойчивая стратификация 05.0
L

z
 [12]:  
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  11111111 exp)/(/ ddcbadcbm    (17) 
 

Здесь CD – коэффициент сопротивления, z0 – параметр шероховатости, U – 
скорость ветра м/с, CDn – коэффициент сопротивления для нейтральных условий, 
z –  высота измерений, u* – динамическая скорость ветра, L – масштаб Монина-
Обухова, ζ = z / L – параметр устойчивости. 

Так как вид универсальных функций задается параметрически, этот метод не 
дает точной информации о значении параметра шероховатости. При наличии 
профильных измерений заманчиво использовать определение логарифмического 

профиля ветра 
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легко определить по измерениям на двух уровнях как: 
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где z1 и z2 – верхний и нижний уровень, на которых определяется скорость u1 и 
u2. 

Если учитывать тот факт, что при взаимодействии атмосферы с шероховатой 
поверхностью существует некая глубина смещения (displacement) D, на которую 
взаимодействие не распространяется [13], формулы для логарифмического про-
филя ветра и (18) должны быть переписаны в виде: 
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Формула (20) требует дополнительной информации о динамической скорости. 
Но величина D морской поверхности по данным измерений незначительна, осо-
бенно при слабых и умеренных ветрах. 

Вычисление параметра шероховатости из формулы (18) в реальных морских 
условиях может приводить к ошибкам из-за несоответствия реального профиля 
скорости ветра логарифмическому закону. Также использование профильного 
метода правомерно, если брать небольшие высоты измерений. Другое дело, что 
применим он только при измерениях с неподвижных оснований. При судовых 
измерениях точное определение профилей невозможно. 

В настоящее время в моделях взаимодействия атмосферы и океана для пара-
метризации условий шероховатости на границе раздела вода-воздух часто ис-
пользуется формула Чарнока [14]: 

z0 = δ ∙ u*
2 / g,                                                   (21) 

где  – эмпирический коэффициент, называемый параметром Чарнока. Экспери-
ментальные данные [15] показали, что, в зависимости от условий, значения ко-
эффициента Чарнока могут различаться более чем на порядок и существенно за-
висят от степени развития волнения и глубины водоема. Предпринимались раз-
личные попытки связать параметр шероховатости с параметрами морского вол-
нения. На основании многочисленных лабораторных и натурных экспериментов, 
а также теоретических расчетов, в качестве параметра, определяющего шерохо-

ватость морской поверхности, выбран возраст волн, определяемый как 
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метров используются частота спектрального пика ветрового волнения [16], высо-
та волн. 

Согласно одному из предположений, соотношение между параметром шеро-
ховатости z0  и параметром возраста волн μ = cph / u* имеет вид [16] 

z0 = 0.48μ–1 (u*
2 / g) = 0.48ωp

* (u*
2 / g),                                (22) 

где ωp
* – безразмерная частота пика спектра ветровых волн, нормированная на 

скорость трения. 
В работе [17] предложена обобщающая зависимость коэффициента шерохова-

тости от параметра возраста волн, которая включает также известную формулу 
Чарнока, в виде:  

)( *2
*

0 ucf
u

gz
ph .    (23) 

Для случая формулы Чарнока f(cp/u*) = 0,0123 в работе [18] предложена зави-
симость: 

5,0
*2

*

0 )(020.0 uc
u

gz
ph ,                  (24) 

а эксперименты в Северном море по проекту HEXOS дали зависимость  

)(48.0 *2
*

0 uc
u

gz
ph .    (25) 

Зависимость для различных режимов сопротивления морской поверхности на 
разных стадиях развития спектра волн была получена в работе [19] на основе но-
вых экспериментальных данных: 

 *
2

3

*2
*

0 exp)(068.0 ucuc
u

gz
phph  ,       (26) 

При слабых ветрах водная поверхность может вести себя как гладкая твердая 
стенка, над которой вязкий подслой отделяет пристеночный поток. [4] Преобла-
дание вязкого механизма формирования параметра шероховатости морской по-
верхности наблюдается при скоростях ветра ниже 5 м/с. 

С учетом вязкости формулу Чарнока можно переписать в виде: 

g

u
c

u
z

2
*

*

0 11.0 
 ,    (27) 

где ν – кинематическая вязкость воздуха, а с – параметр Чарнока, зависящий от 
скорости ветра [20]. 

Вопрос о свойствах параметра шероховатости поверхности мелководных ак-
ваторий остается во многом открытым, несмотря на многочисленные исследова-
ния [15, 21]. Основным критерием для определения ветрового волнения на мел-
ководье выбирается критерий H ≤ λ / 2, где H – глубина водоема, а λ – характер-
ная длина волн [22]. Для условий глубокой воды наибольшее сопротивление вет-
ру оказывают высокочастотные составляющие, поскольку их фазовые скорости 
намного меньше фазовых скоростей составляющих в окрестности спектрального 
максимума 0, а следовательно, и скорости воздушного потока. Длинные и поло-
гие волны, соответствующие максимуму спектра и имеющие фазовые скорости, 
близкие к скорости ветра, не оказывают заметного тангенциального сопротивле-
ния воздушному потоку, но могут вносить волновое сопротивление. Мелковод-
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ные волны имеют сравнительно небольшие фазовые скорости из-за ограничива-
ющего влияния глубины при относительно большой крутизне, которая связана с 
нелинейными взаимодействиями длинных и коротких волн. По этой причине 
вклад составляющих вблизи максимума спектра по частоте 0 в общее сопротив-
ление водной поверхности оказывается соизмеримым с вкладом высокочастот-
ных составляющих и даже преобладающим. Эффект усиливается с уменьшением 
глубины водоема. Значение параметра шероховатости растет с увеличением ско-
рости ветра или с уменьшением глубины. 

Для предельного развития волн на мелководных водоемах, когда характери-
стики поверхностной шероховатости перестают зависеть от разгона, а также при 
трансформации волн, приходящих со стороны открытого моря (большие разго-
ны), получаем [21]: 

)ˆ(ˆ0 HFz  ,           (28) 

где 2

*

0
0ˆ u

gz
z  – безразмерный параметр шероховатости, 2

*

ˆ
u

ghH  , h – глу-

бина водоема, g – ускорение свободного падения, равное 9,8 м/с2. Зависимость 
(28) можно аппроксимировать формулой: 

1
10
ˆˆ  Hmz ,       (29) 

откуда 

hg

u
mz

2

4

*
10  .    (30) 

Значения коэффициента m1 изменяется от 25 до 50 в зависимости от глубины 
водоема и близости берега.  

В качестве примера использования различных параметризаций для параметра 
шероховатости использованы измерения на озере Большой Вилюй. Средняя глу-
бина озера – 4 м. Направление ветра во время измерений обеспечивало достаточ-
ную длину разгона волн и позволило не учитывать влияние берегов. Измери-
тельный комплекс располагался на середине озера на заякоренном плавучем ос-
новании. Расчеты проводились по формуле (9), где из измерений использовались 

динамическая скорость u* и параметр устойчивости 
L

z
 , по формуле (27), где 

параметр Чарнока принимался равным c = 0.03, что соответствует значению для 
мелководных водоемов [15, 23] и формуле (30). В формулах (27) и (30) значения 
u* брались из измерений. 

Результаты расчетов представлены на рис. 1. 
Расчеты подтверждают преобладание вязкого механизма формирования ше-

роховатости при ветрах ниже 4 м/с. Большой разброс экспериментальных данных 
при слабых ветрах может быть связан с эффектами стратификации, нестационар-
ностью поля ветра, влиянием направления ветра и прочими эффектами, харак-
терными для малых скоростей ветра [24]. При средних скоростях ветра расчеты 
по формуле Чарнока хорошо совпадают с результатами наблюдений. Завышен-
ные значения расчетов по формуле (30), вероятно, связанны с тем, что данная па-
раметризация разрабатывалась для прибрежных районов при трансформации волн,  
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Рис. 1. Зависимость параметра шероховатости от скорости ветра на высоте измерений (1) – по 
формуле (9) с использованием результатов наблюдений, (2) – по формуле (30), (3) – по форму-
ле Чарнока с учетом вязкого механизма формирования шероховатости при слабых ветрах (27) 

 
приходящих со стороны открытого моря. Значения параметра шероховатости при 
отсутствии ветра (z0 = 0.001 м) соответствуют модельным расчетам для режима 
свободной конвекции, полученным в работе [25]. 

На рис. 2 показаны средние значения параметра шероховатости по данным 
измерений для различных скоростей ветра. На рисунке 3 – полученные значения 
параметра Чарнока в зависимости от скорости ветра. В целом, параметр шерохо-
ватости менялся от 0.00007 до 0.0009 м. Параметр Чарнока для скоростей ветра 
больше 5 м/с соответствовал значению 0.03, что согласуется с предыдущими 
данными. 
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Рис. 2. Средние значения измеренного параметра шероховатости для различных скоростей 
ветра на высоте 2 м со средним разбросом данных 

 
2. Коэффициенты обмена 

 

Одной из основных характеристик взаимодействия атмосферы и океана, вхо-
дящей в модели прогноза ветрового волнения и ветра над морем, является коэф-
фициент сопротивления морской поверхности. Коэффициент сопротивления 
определяется как: 
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Рис. 3. Средние значения измеренного параметра Чарнока для различных скоростей ветра на 
высоте 2 м со средним разбросом данных 
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  .                              (31) 

Здесь U10 – скорость ветра на стандартной высоте Н10 = 10 м, τturb (η) = ραu*
2 – 

касательное турбулентное напряжение или поток импульса, ρα – плотность воз-
духа, u* – динамическая скорость. 

Для определения коэффициента аэродинамического сопротивления поверхно-
сти моря СD используют либо балк-формулы, связывающие его с U10 , либо чис-
ленные модели. 

Мнения разных авторов о характере зависимости коэффициента сопротивления 
СD от средней скорости ветра сильно отличаются друг от друга. Как правило, эта 
зависимость представляется в двух видах: CD = a + bu10, или CD = cu10

k, причем, 
значения коэффициентов а, в, с и k в разных работах существенно отличаются.  

В качестве примеров можно привести зависимости: 
3

1010 (0.75 0.067 )DC U            [23] 

103

10 10

1.2 4 / 11 /
10

(0.49 0.065 )11 / 25 /
D

m s U m s
C

U m s U m s
  

    
                  [26] 

3 2
10 1010 (0.87 0.0752 0.000661 )DC U U   .                          [27] 

Значение коэффициента сопротивления определяется не только скоростью 
ветра, но и многими другими параметрами (стратификацией, возрастом морского 
волнения, направлением ветра в прибрежных районах, глубиной моря, наличием 
осадков, влажностью воздуха и пр.), с чем и связаны столь существенные отли-
чия в параметризациях [21]. Достоверные оценки СD при ветрах > 5 м/с и <25 м/с 
варьируют от 1,0∙10-3 до 2,0∙10-3, при этом коэффициент сопротивления увеличи-
вается с увеличением скорости ветра (при скоростях ветра <25 м/с). Влияние 
стратификации на значение коэффициента сопротивления особенно заметно при 
слабых ветрах. Неустойчивая стратификация способствует его увеличению, при-
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чем, тем сильнее, чем слабее ветер [24]. При устойчивой стратификации сопро-
тивление поверхности, напротив, уменьшается. 

В то же время коэффициент теплоотдачи (Число Стентона) CH и коэффициент 
массообмена (число Дальнона) СE, определяющий скорость испарения, практиче-
ски не зависит от скорости ветра. Экспериментальные величины этих двух по-
следних коэффициентов практически неотличимы. Такое поведение этих коэф-
фициентов связано с тем, что величина СD связана в основном с формой поверх-
ности – волнами, образующимися при ветрах. Тепло- и массообмен практически 
не зависят от формы поверхности, а определяются лишь площадью поверхности, 
которая слегка растёт при образовании волн, но не более, чем на 10 % даже при 
очень сильном волнении. 

По многочисленным данным коэффициент Стентона CH увеличивается при-
мерно от 1,08∙10-3 при скорости ветра 2 м/с до постоянного значения 1,26∙10-3 при 
скорости ветра больше 8 м/с. Число Дальтона СE больше соответствующего ко-
эффициента CH и равно 1,32∙10-3±0,07∙10-3. Впрочем, данные разных авторов тоже 
весьма противоречивы. При слабых ветрах значительным становится эффект 
стратификации. 

При сильных ветрах возможна параметризация [28]: 
3

10

3 10
144,0

1046,1  




Tu

CH
           (32) 

Различными авторами предпринимались попытки построения зависимостей 
чисел Стентона и Дальтона от числа Рейнольдса, скорости ветра, безразмерного 
параметра стратификации, параметра S = 3,55(T10 – T0)/u10

2. Однозначной зависи-
мости так и не получено. Как и нет четкого понимания о значении отношения  
CH / CE. У разных авторов и по различным данным оно меняется от 1,2 до 0,8. 

В таблице 1 приведены значения коэффициентов обмена при одновременных 
измерениях потоков тепла и влаги над морской поверхностью по данным натур-
ных экспериментов, проводимых нами при различных фоновых условиях: 

 
Таблица 1. Значения чисел Стентона и Дальтона по данным специализированных 

экспериментов над морской поверхностью 
 

Диапазон изменения  
скорости ветра u10 м/с 

CH × 103 CE × 103 

От 2,5 до 8 1,41±0,18 1,47±0,64 
От 4,5 до 11 1,28 1,46 
От 3 до 10 1,20±0,30 1,30±0,50 
От 2 до 8 1,08±0,03 1,08±0,03(u10-2) 
От 1 до 22 Re0,11 Re0,11 
От 3 до 13 1,28 1,4 
От 4 до 16 1,2 1,6 
От 3,5 до 11 1,42(1-0,455 S) 1,20(1-0,394 S) 
От 2 до 8 1,34±0,30 1,10±0,30 
От 2 до 21 1,32±0,07 1,32±0,07 
От 1 до 12 1,34 1,15 
От 1 до 21 1,82±0,07 u10 1,82±0,041 u10 
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Рис. 4. Экспериментальная зависимость коэффициента сопротивления морской поверхности  
от разницы температур воздух–вода при различных скоростях ветра (используются данные, 

осредненные по ΔT) 

 
Дополнительным источником неопределенности в определении коэффициен-

тов обмена для потоков тепла и влаги являются и ошибки измерения температу-
ры поверхности воды. Вместо нее обычно используют температуру верхнего пе-
ремешанного слоя, которая, как известно, часто значительно отличается от тем-
пературы поверхностной пленки [29]. 

Иногда применяют и другие способы параметризации, основанные, в частно-
сти, на использовании геострофических коэффициентов сопротивления и обмена.  

Изложенный выше аэродинамический метод бывает вполне достаточен для 
описания общих тенденций энергообмена и для описания осредненных по про-
странству или времени потоков. Но для условий локального энергообмена он по-
ка дает значительные ошибки, связанные, прежде всего, с неопределенностью за-
висимости коэффициентов обмена от скорости ветра и стратификации. 

Для анализа был использован массив данных, полученных нами за период 
1999–2014 гг. время измерений на Черном море [24, 30]. Массив данных охваты-
вает измерения, произведенные в различные сезоны как со стационарных при-
брежных платформ, так и с судов в открытом море. Диапазон разниц температур 
вода-воздух составил -7+12 °С, диапазон скоростей ветра 0–20 м/с.  

Турбулентные потоки тепла, импульса и влаги, как и коэффициенты обмена, 
включая коэффициент сопротивления морской поверхности, определялись из 
прямых измерений атмосферной турбулентности с использованием метода тур-
булентных пульсаций. Сначала рассмотрим, как сопротивление морской поверх-
ности зависит от разницы температур вода–воздух. Для построения зависимостей 
используется разница температур, а не параметр устойчивости, так как эта вели-
чина просто измеряема (рис. 4).  

При малых ветрах наблюдается явная зависимость. Уменьшение коэффициен-
та сопротивления с ростом устойчивости может быть представлено и из выводов 
теории подобия Монина-Обухова.  

Кроме зависимости от стратификации при малых ветрах присутствует и зави-
симость от влажности. Она не столь значительна, но тоже требует учета (рис. 5). 
Особенно эта зависимость выражена при стратификации, близкой к нейтральной. 

В результате, по экспериментальным данным подтвержден теоретический вы-
вод, что при неустойчивой стратификации коэффициент сопротивления при ма-
лых ветрах уменьшается с увеличением скорости ветра  (рис. 6).  В частности,  
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Рис. 5. Зависимость коэффициента сопротивления от влажности атмосферы 
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Рис. 6. Зависимость коэффициента сопротивления морской поверхности от скорости ветра при 
различных стратификациях (используются данные, осредненные по скоростям ветра) 

 
этим объясняется тот факт, что в конвективных условиях при U → 0 динамиче-
ская скорость u* нулю не равна. При нейтральной стратификации СD практически 
не меняется, а при устойчивой стратификации увеличивается.  

На основе этих данных разработаны параметризации, представляющие CD как 
функцию влажности, разницы температур и скорости ветра CD = f (U, ΔT).  
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  (33) 

Используется кубическая параметризация зависимости коэффициента сопро-
тивлении от скорости ветра. 

32 cUbUbUaCDN            (34) 

Аналогичная процедура была выполнена и для числа Стентона.  
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Таблица 2. Коэффициенты для вычисления коэффициента сопротивления 
 

Ветер м/с СDN , N= U n, n= a B c D 
–8 ºC ≤ ΔT < –0.75 ºC 

≤ 5 0 1 1.891 -0.7182 0.1975 -0.0179 
 1 -1 -0.0063 -0.30280 0.312 -0.121 
 2 -1 0.00044 -0.01769 0.01303 -0.00339 
≥ 5 0 1 0.6497 0.06993 0.0000354 -0.0000034 
 1 -1 0.00383 -0.2756 -1.091 4.946 
 2 -1 0.0000483 0.00771 -0.2555 0.7654 

–0.75 ºC ≤ ΔT ≤ 0.75 ºC 
≤ 5 0 1 0.9874 -0.2566 0.1048 -0.01097 
 1 -1 0.2051 -1.903 1.133 -0.26580 
≥ 5 0 1 0.5438 0.083 -0.00049 0.0000031 
 1 -1 -0.01669 0.5438 -12.24 32.53 

0.75 ºC < ΔT ≤ 8 ºC 

≤ 5 0 1 -0.06695 0.3133 -0.00147 -0.00406 
 1 -1 0.09966 -2.116 4.62600 -2.68 
 2 -1 -0.02477 0.2726 -0.5558 0.3139 
≥ 5 0 1 0.55810 0.08174 -0.00045 0.0000027 
 1 -1 -0.00559 0.20960 -8.634 18.630 
 2 -1 0.0006 -0.02629 0.2121 0.7755 

 

Таблица 3. Коэффициенты для вычисления числа Стентона 
 

Ветер м/с СHN , N= U n, n= A B c D 
–8 ºC ≤ ΔT < –0.75 ºC 

≤ 5 0 1 2.077 -0.3933 0.03971  
 1 1 -0.22899 0.0735 -0.00627  
 2 1 -0.01954 0.00548 -0.00049  
≥ 5 0 1 1.074 0.00558 0.000052  
 1 -1 0.00691 -0.2244 -1.027  
 2 -1 0.00019 -0.00218 -0.101  

–0.75 ºC ≤ ΔT ≤ 0.75 ºC 
≤ 5 0 1 0.858 0.09743 -0.01056  
 1 1 -1.927 0.7345 -0.07706  
≥ 5 0 1 1.023 0.00961 -0.0000022  
 1 -1 -0.00393 0.2048 -5.048  

0.75 ºC < ΔT ≤ 8 ºC 

≤ 5 0 1 -0.2925 0.5498 -0.05544  
 1 1 0.07372 -0.17400 0.02489  
 2 1 -0.00695 0.01637 -0.00262  
≥ 5 0 1 1.023 0.00966 -2.000023  
 1 -1 -0.00267 0.2103 -5.329  
 2 -1 0.00155 -0.06228 0.5094  

Графики полученных зависимостей представлены на рис. 7. 
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Рис. 7. Зависимость коэффициентов сопротивления и числа Стентона от скорости ветра  
и стратификации по формулам (33)–(35) 
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  (35) 

Используемые в формулах (33-35) коэффициенты представлены в таблицах 2 и 3. 
Следует отметить, что полученные функции не носят универсальный харак-

тер, и входящие в них коэффициенты могут изменяться в зависимости от внеш-
них условий.  
 

3. Коэффициент сопротивление при штормовых ветрах 
 

Коэффициент аэродинамического сопротивления поверхности моря является 
критически важным параметром в теории ураганных ветров. Так, согласно моде-
ли [31], характеристики тропического циклона главным образом определяются 
балансом энергии, поступающей в атмосферу из океана, и работой касательных 
напряжений трения ветра. Традиционные балк-формулы, выведенные на основа-
нии обобщения экспериментальных данных, полученных при скоростях ветра 
менее 30 м/с, дают завышенные значения коэффициента сопротивления морской 
поверхности при ураганных ветрах. При этом оценки, приведенные в [31], пока-
зывают, что диссипация энергии за счет трения оказывается слишком высокой, 
чтобы объяснить наблюдаемую скорость ураганного ветра при реалистичных ис-
точниках энергии. 

Проблема объяснения высоких значений скорости ветра при ураганах может 
быть разрешена, если коэффициент сопротивления морской поверхности не воз-
растает при увеличении скорости ветра. Эта идея получила подтверждение в экс-
периментах, в которых измерение скорости ветра внутри тропических циклонов 
проводилось с помощью падающих GPS-зондов [32]. На основе обобщения ре-
зультатов этих измерений в работе [33] показано, что коэффициент сопротивле-
ния морской поверхности падает, когда скорость ветра превышает 30–35 м/с. 
Аналогичный эффект наблюдался в лабораторных экспериментах [10], где было 
обнаружено, что при скоростях ветра, превышающих 25–30 м/с, коэффициент 
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сопротивления поверхности воды стремится к постоянному значению, прибли-
женно равному 0.0023.  

Объяснению этого явления посвящено значительное количество работ. Глав-
ный подход связан с учетом влияния брызг, которые образуются при срыве греб-
ней крутых волн ветром. В работе [34] учитывается влияние брызг на обмен им-
пульсом, а в [35–37] развита модель снижения аэродинамического сопротивления 
морской поверхности за счет уменьшения турбулентных флуктуаций скорости в 
слое воздуха над водой. В работе [35] расчет параметра шероховатости прово-
дится с учетом эффекта брызг, генерируемых обрушением волн. Показано, что в 
этом случае коэффициент сопротивления начинает уменьшаться с увеличением 
скорости ветра. В работе [38] проведен численный эксперимент с использовани-
ем совместной ветро-волновой и атмосферной модели. По приведенным в работе 
расчетам величина коэффициента сопротивления ведет себя аналогично резуль-
татам наблюдений. 

Подобный механизм усиления ветра в присутствии взвешенных частиц опи-
сан в работах [39, 40] для песчаных бурь и [37, 41] для метелей. Эти явления объ-
единяет тот факт, что во всех случаях при усилении скорости ветра у поверхно-
сти образуется движущийся слой частиц – водяных капель, частиц песка и поч-
вы, снежинок. То есть поток становится двухфазным. У поверхности, концентра-
ция частиц больше, чем в более верхних слоях. Это означает, что внизу плот-
ность воздушной смеси (воздуха и частиц) больше, чем наверху – то есть допол-
нительно к температурной стратификации образуется устойчивая стратификация 
атмосферы по плотности. Чем стратификация устойчивей, тем больше энергии 
тратят турбулентные вихри на преодоление сил плавучести, а значит, тем меньше 
у них остается энергии, и интенсивность перемешивания падает. 

В работе [42] эффект ускорения воздушного потока объяснен изменением 
геометрии поверхности: при определенной стадии развития волнения в штормо-
вых условиях волны становятся более пологими. Аналогичный результат был по-
лучен в работе [43] с использованием совместной WRF-ветро-волновой модели. 

По понятным причинам непосредственных измерений коэффициента сопро-
тивления при штормовых ветрах крайне мало. Существующие оценки, в основ-
ном, выполнены в лабораторных условиях. Эксперимент, описанный в работе 
[32], где измерения проводились с самолетов с помощью падающих GPS зондов, 
до сих пор остается практически единственным. Поэтому так важны любые экс-
периментальные подтверждения указанного эффекта. Микрометеорологические 
измерения в приводном слое атмосферы при штормовых ветрах проводились 
нами в сентябре–октябре 2007 года в Карском море на борту ГС «Виктор Буй-
ницкий» в рамках российско-американского проекта NABOS-АВЛАП [44]. В пе-
риод с 1 по 3 октября судно находилось в зоне действия полярного мезоциклона 
со скоростями ветра 28–30 м/с. [30]. 

Коэффициент сопротивления рассчитывался по формуле (31) из измерений на 
высоте 10 м над уровнем моря. Для определения динамической скорости приме-
нялся пульсационный метод с использованием микрометеорологических измере-
ний [45]. Пульсации метеопараметров измерялись акустическим анемометром. 
Динамическая скорость определялась из измерений трех компонент скорости 
ветра с частотой 10 Гц по формуле: 

  2
*00 uρ=w'v'j+w'u'iρ=τ  ,   (36) 
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где u’, v’, w’ – пульсации трех компонент скорости ветра: продольной (вдоль вет-
ра), поперечной и вертикальной соответственно. Перед применением формулы 
(2) сигналы подвергались первичной обработке и соответствующим коррекциям, 
необходимым для реализации пульсационного метода (удаление выбросов, уда-
ление тренда, коррекция наклона анемометра, коррекция частотных характери-
стик и пр.) [46]. 

Акустический анемометр фирмы METEK и автоматическая метеорологиче-
ская станция фирмы AANDERAA, дающая информацию о средней скорости вет-
ра, располагались на вертикальной мачте на носу судна, что по расчетам [46] яв-
ляется оптимальным местом для проведения микрометеорологических измере-
ний на борту движущегося судна. Высота измерений 10 м. при небольших разме-
рах судна была достаточна для минимизации его влияния. Для фильтрации по-
мех, вносимых в скорость ветра движением судна, использовались данные си-
стемы состоящей из датчиков, измеряющих скорости углового вращения по трем 
осям в плоскости судна и трехкомпонентного акселерометра [47]. В такой систе-
ме вектор истинной скорости можно записать как: 

  motobsobstrue VRΩUTU  ,   (37) 

где Ωobs – измеренный вектор угловых скоростей, T – матрица перехода из си-
стемы координат, связанной с судном к истинной системе координат, Vmot – век-
тор скорости движения судна относительно воды, R – расстояние между анемо-
метром и компенсационной системой. 

Инерционно-диссипативный метод [48] является удобным для определения 
динамической скорости в морских условиях, так как исключает необходимость 
измерения пульсаций вертикальной скорости ветра и тем самым позволяет ис-
пользовать подвижные основания. Но в его основе лежит большое количество 
различных предположений и гипотез (о локальной изотропии, существовании 
инерционного подинтервала, предположение о малости дивергенции вертикаль-
ного переноса пульсаций и стационарности внешних условий и т.д.). С одной 
стороны, при сильных ветрах отпадает необходимость учитывать стратификацию 
атмосферы при расчете потоков, что делает метод более простым в исполнении. 
Но при нестационарности штормовых ветров, наличии слоя пены и брызг, до-
полнительной стратификации по плотности этот метод дает существенные ошиб-
ки. Поэтому предпочтение всё же было отдано пульсационному методу. 

Анализ качества данных проводился с помощью спектральной обработки сиг-
налов, что позволило отфильтровывать данные, поврежденные в результате внеш-
них воздействий (попадание морской воды на датчики, скачки электричества, об-
леденение и пр.) В результате было отобрано порядка сорока 20-минутных серий 
измерений при скоростях ветра от 20 до 30 м/с. 

На рис. 8 представлена полученная после обработки данных зависимость ко-
эффициента сопротивления от скорости ветра. Значения коэффициента осредня-
лись по интервалам скоростей ветра 1 м/с. При скоростях ветра меньше 20 м/с CD 
возрастает практически линейно с ростом скорости ветра. Классическая прямая, 
параметризующая этот рост [23], представлена на рис. 1. Разброс в значениях CD 
при этих скоростях ветра происходит из-за влияния возраста волн [49, 50] и по-
явления зыби [51, 52]. Зыбь способна как увеличивать, так и уменьшать коэффи-
циент сопротивления, в зависимости от того движется она по направлению ветра 
или против [53].  Представленные  результаты и приведенное  на графике квадра- 
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Рис. 8. Зависимость коэффициента сопротивления при сильных ветрах от скорости ветра из 
измерений в Карском море. Для определения коэффициента сопротивления использовался 
пульсационный метод. Точки показывают средние значения, вертикальные линии – средне-

квадратичное отклонение на интервалах 1 м/с. Линия – параметризация из работы [23] 
 

тичное отклонение подтверждают если и не уменьшение, то, по крайней мере, не 
возрастание коэффициента сопротивления при больших скоростях ветра. В 
нашем случае коэффициент перестает расти несколько раньше, чем получено в 
работах [32, 33, 10], но это согласуется с данными работы [54]. К сожалению, из-
мерение параметров волнения в данном эксперименте не проводились, но визу-
альные наблюдения подтверждают наличие обоих эффектов: и появления слоя 
брызг, и изменение геометрии волн. 

 
4. Коэффициент сопротивления при слабых ветрах 

 

Особенно сложено теоретическое описание взаимодействия атмосферы и 
морской поверхности при слабых ветрах [55]. Здесь наблюдается значительный 
разброс значений коэффициента сопротивления, а характер его зависимости от 
скорости ветра и параметров морского волнения носит нелинейный характер [56, 
57]. При этом именно при слабых ветрах наиболее репрезентативно исследование 
поверхностных явлений на морской поверхности (пленочных сликов, выходов 
подводных возмущений, сдвигов течений и пр.) по данным дистанционного зон-
дирования [58]. Кроме того, эмпирические зависимости коротковолновой части 
спектра поверхностного волнения от скорости ветра являются основой алгорит-
мов для дистанционного определения скорости ветра [59–61]. В этих алгоритмах 
используется эмпирическая связь скорости ветра и интенсивности радиоизлуче-
ния, рассеянного морской поверхностью, которое, в свою очередь, определяется 
интенсивностью волнения на поверхности воды. Но при малых ветрах эффекты 
нестационарности морского волнения проявляются наиболее значимо. Известно 
[62–64], что неоднородное распределение ветра в приводном слое вызывает не-
однородное распределение поверхностного волнения. В то же время неоднород-
ное  распределение волнения на поверхности моря  может быть вызвано процесс- 
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Рис. 9. Зависимость полученного из прямых измерений коэффициента сопротивления от ско-
рости ветра по данным измерений на Черном море 

 
сами в толще океана, которые создают неоднородные течения на поверхности 
воды [65, 66]. Кроме того, неоднородности интенсивности поверхностного вол-
нения могут быть вызваны присутствием пленок ПАВ [67], которые также пере-
носятся в поле неоднородных течений и могут служить индикаторами их присут-
ствия. Нестационарность приводного ветра может быть вызвана и наличием сли-
ков, приводящих к увеличению скорости ветра [68]. Сложные процессы ветро-
волнового взаимодействия при слабых ветрах, с одной стороны, препятствуют 
разработке достаточно надежных алгоритмов, с другой – могут давать дополни-
тельную информацию о процессах на поверхности и в толще океана.  

На рисунке 9 представлена экспериментальная зависимость коэффициента 
сопротивления от скорости ветра. Видно, что диапазон разброса коэффициента 
сопротивления при малых ветрах достаточно велик. 

Согласно Чарноку [14] профиль скорости ветра над взволнованной поверхно-
стью подчиняется закону: 
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где С – константа. 
Одной из причин разброса значений 

*u

U  становится уменьшение значимости 

закона Чарнока и появление других факторов, влияющих на эти значения. Вве-

дем безразмерный параметр 
g

u
K

3
* , который является отношением масштаба 

взволнованности поверхности 
g

u 2
*  к масштабу вязкости 

*u

 . Здесь ν – вязкость 

воздуха. При достижении K = Kкрит на поверхности моря появляются короткие 
волны с хорошо различимыми гребнями. Kкрит примерно равно 100, что соответ-
ствует скорости ветра около 6 м/с. Эта скорость ветра – нижний предел для усло-
вий, когда закон Чарнока является определяющим для формирования профиля 
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ветра. При более слабых ветрах поверхность моря может вести себя как гладкая 
твердая стенка, над которой вязкий подслой отделяет пристеночный поток. Вне 
вязкого подслоя профиль скорости ветра можно представить как [4]:  

C
zu

u

zU







 


 *1

*

ln
)(

.        (39) 

Но при этом жидкая поверхность отличается от твердой существованием го-
ризонтальных течений. И турбулентные вихри, контактируя с такой поверхно-
стью, могут испытывать возмущения под влиянием изменения поверхностного 
натяжения, что искажает вязкий механизм переноса импульса. 

Преобладание вязкого механизма формирования параметра шероховатости 
морской поверхности иллюстрирует зависимость от скорости ветра составляю-
щих формулы (27) для определения параметра шероховатости морской поверх-
ности (рис. 10). Видно, что при скоростях ветра ниже 5 м/с начинает преобладать 
вязкий механизм формирования параметра шероховатости. 

 

 
Рис. 10. Зависимость от динамической скорости составляющих формулы  
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Другой причиной вариаций сопротивления при малых ветрах являются эф-

фекты стратификации, которые при ветрах < 5 м/с особенно сильны [24]. Рис. 11 
демонстрирует как эффекты стратификации проявляются при различных метео-
рологических условиях. В качестве меры стратификации использован аналог 
объемного числа Ричардсона S = (T0 – T10)/u10

2. Видно, что при ветрах больше 10 
м/с эффекты стратификации практически исчезают. 

Одновременные пульсационные и профильные измерения на платформе Ка-
цивели, в том числе и во время апвелинга, приводящего к сильному выхолажива-
нию морской поверхности [56, 69], позволили исследовать зависимость коэффи-

циента сопротивления от числа Ричардсона 
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, характеризую-

щего стратификацию атмосферы  (рис. 12).  Таким образом,  подтверждается тео- 



3.1. Взаимодействие атмосферы и океана при различных фоновых условиях 

 299 

 
Рис. 11. Зависимость параметра стратификации атмосферы от метеорологических условий 

 

 
Рис. 12. Зависимость коэффициента сопротивления от числа Ричардсона из эксперименталь-

ных данных 

 
ретически предсказанная зависимость коэффициента сопротивления и связанно-
го с ним параметра шероховатости от стратификации атмосферы [13]. 

Широко обсуждаемой проблемой является существование турбулентности 
при числах Ричардсона выше критического Rкрит ≈ 0.25 [70], т.е. при сильно 
устойчивой стратификации. Теоретически этот факт обоснован в работах С.С. 
Зилитинкевича [71, 13, 72, 73]. Данные натурных наблюдений также подтвержда-
ют, что турбулентность может существовать и при числах Ричардсона выше кри-
тического. При параметризации турбулентного обмена в приземном слое эта 
проблема решается выбором универсальных функций, не допускающих умень-
шения до нулевых значений коэффициентов обмена, т.е. позволяющих турбу-
лентности существовать при сильно устойчивой стратификации. Другая пробле-
ма состоит в том, что сильно устойчивая стратификация характеризуется умень-
шением высоты приземного слоя ниже высоты нижнего модельного уровня, что 
делает неправомерным использование метеовеличин, полученных на этом уров-
не, для расчета турбулентных потоков в приземном слое. Уменьшение шерохова-
тости поверхности при устойчивой стратификации подтверждает визуально на-
блюдаемый факт выглаживания морской поверхности при апвелингах. 
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Результаты расчетов [74–76] также подтвердили наличие турбулентности в 
динамико-конвективном слое при низких скоростях, что не противоречит совре-
менным представлениям о конвективном перемешивании в приводном слое ат-
мосферы, и квадратичное падение температуры при увеличении скорости ветра.  

Анализ экспериментальных данных показывает наличие сложной динамиче-
ской структуры под логарифмическим подслоем. Одной из областей применения 
получаемых результатов является расчет потока импульса между атмосферой и 
океаном при сильной неустойчивости приводного слоя атмосферы, возникающей 
при малых скоростях ветра, когда морскую поверхность можно считать аэроди-
намически гладкой. Так же полученные результаты помогут объяснить наблюда-
емый в натурных и лабораторных экспериментах эффект «холодной» пленки. 

Как показывают расчеты, при отсутствии ветра потоки тепла и влаги стано-
вятся равными нулю. Но даже при полном штиле, возникает крупномасштабная 
конвекция (механическая), которая может создавать локальный сдвиг скорости. 
Как правило, стратификация приводного слоя воздуха неустойчивая, и при сла-
бых ветрах турбулентный обмен осуществляется механизмом свободной конвек-
ции. Идея этого подхода заключается в том, что, даже в отсутствии ветра, мас-
штабные конвективные ячейки случайным образом участвуют в образовании ло-
кального сдвига скорости и, следовательно, в возникновении скорости трения. 

Анализ экспериментальных данных позволяет говорить о сложной динамиче-
ской структуре режима свободной конвекции при слабых ветрах, существовании 
крупномасштабной механической конвекции и как следствии возникновение 
значительных турбулентных потоков тепла и влаги [77]. 

 
5. Коэффициент сопротивления в прибрежной зоне 

 

Измерения, проведенные со стационарной платформы в прибрежной зоне (на 
базе ЭО МГИ НАНУ в п. Кацивели), показали, что полученные значения коэф-
фициента сопротивления имеют большой разброс и зависят от направления ветра 
– при береговых ветрах коэффициент сопротивления возрастает (рис. 13). Изме-
рительные кампании проводились в весенний (2005, 2007, 2012 гг.) и осенний 
(2009, 2011, 2012 гг.) периоды, что позволило собрать значительный массив дан-
ных при различных фоновых условиях.  

Для анализа использовались измерения при восточных ветрах, когда разгон 
волн можно считать достаточным, а влияние платформы минимизировано. Силь-
ные ветра наблюдались, в основном, с северного (береговые ветра) и восточного 
направлений. Измерения пульсаций метеопараметров проводились на высоте 4 м 
над уровнем моря на 6-метровом выносе на восточном углу, что позволяет ми-
нимизировать влияние платформы при рабочих ветрах. Средняя скорость ветра 
изменялась на высоте 10 метров.  

Структура пограничного слоя в прибрежной зоне моря при ветре с берега за-
висит от нескольких факторов: рельефа и элементов шероховатости поверхности 
прибрежного района суши, скорости ветра, расстояния от берега, стратификации 
и динамических процессов в верхней части пограничного слоя атмосферы [78, 
15, 79]. При таких ветрах над морем формируются переходные внутренние по-
граничные слои, связанные с неоднородностью геометрических и термических 
свойств поверхности  [80, 81].  Профили средней скорости ветра и интенсивность  
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Рис. 13. Зависимость коэффициента сопротивления морской поверхности от скорости ветра в 
прибрежной зоне по данным пульсационных измерений. 1 – ветер с моря; 2 – береговой ветер. 

Штрих-линия – параметризация из [23] для открытого моря 

 
турбулентности в этом случае существенно отличаются от характеристик погра-
ничного слоя, типичного для условий открытого моря или прибрежных зон с 
ровным рельефом береговой линии, и применение теории подобия Монина-Обу-
хова затруднительно. Т.е. само понятие динамической скорости, входящей в рас-
чет коэффициента сопротивления, становится неопределенным, а значение дина-
мической скорости изменяется с высотой [82]. Также причиной завышения зна-
чения коэффициента сопротивления является порывистость сильных береговых 
ветров, связанная со значительной турбулизацией потока. 

Значения коэффициента сопротивления при ветрах со стороны моря завыше-
ны по отношению к данным, полученным в открытом море, причем, с усилением 
скорости ветра различие возрастает. Этот факт отмечался и ранее, например, при 
измерениях над озером Онтарио в Канаде при переходе волн от глубокой к мел-
кой воде и при скоростях ветра около 14 м/с [83], а также при обработке массива 
данных для прибрежных районов, подверженных влиянию ураганных ветров [84].  

Основная причина увеличения коэффициента сопротивления в прибрежной 
зоне заключается в различных характеристиках морского волнения в глубоком 
море и на мелководье. Влияние возраста волн на увеличение коэффициента со-
противления особенно ощутимо при малых разгонах, типичных для прибрежных 
районов и замкнутых морей [50]. Зависимость коэффициента сопротивления от 
возраста волн может быть вызвана двумя причинами: 1) развивающиеся волны 
движутся с меньшей фазовой скоростью по отношению к ветру и, таким образом, 
способствуют некоторому затормаживанию процессов взаимодействия и 2) раз-
вивающиеся волны круче, что приводит к отрыву потока от волновых гребней и 
увеличению сопротивления. Развитие молодых волн может быть связано как с 
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изменением скорости или направления ветрового потока, так и с их ограничен-
ным разгоном. Крутизна волн также возрастает при выходе на мелководье. Хо-
рошо известен и другой аспект влияния донной топографии на структуру взвол-
нованной поверхности – в прибрежных районах при выходе волн на мелководье 
увеличивается частота их обрушений [85–88]. В лабораторных исследованиях 
[89, 90] было обнаружено почти двукратное увеличение турбулентного напряже-
ния ветра над зоной сильных обрушений по сравнению с взволнованной поверх-
ностью, обрушение на которой только начинается. Кроме того, волны, проходя 
свал глубин и выходя на мелководье, испытывают рефракцию, что может приве-
сти к увеличению параметра шероховатости в прибрежной зоне и движению 
волн в различных направлениях [91].  

Итак, среди причин увеличения коэффициента сопротивления в прибрежной 
(мелководной) части моря можно указать следующие: (1) уменьшение фазовой 
скорости волн; (2) увеличение их крутизны; (3) быстро изменяющееся волновое 
поле; (4) направление волн в прибрежной зоне может не совпадать с направлени-
ем среднего ветра. Все эти факты необходимо учитывать при разработке пара-
метризаций взаимодействия атмосферы и морской поверхности в прибрежных 
зонах, особенно при прогнозировании штормовых явлений [92]. 
 

6. Балансовый метод определения турбулентных потоков 
 

В 1926 году Боуэн [93] показал, что диффузия водяного пара с поверхности 
воды в атмосферу такая же, как и диффузия тепла с этой поверхности. Этод вы-
вод он представил в форме отношения теплопотерь за счет теплопроводимости к 
потерям за счет испарения, которое известно как отношение Боуэна. В настоящее 
время это отношение широко используется для определения потоков с различных 
поверхностей и лежит в основе балансового метода [94]. В случае океана уравне-
ние теплового баланса можно записать как:  

 

H + LE + R = 0             (40) 
 

где R – радиационный баланс. 
Для приводного (приземного) слоя атмосферы можно считать справедливым 

соотношение: 
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где T1 , q1 – температура и удельная влажность воздуха на высоте z. Отсюда 
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В этих формулах через Bo обозначено отношение Боуэна, выраженное через 
потоки и через разности температур (Δt) и влажностей (Δe) на двух уровнях 
наблюдений в предположении, что турбулентные числа Прандтля и Шмидта рав-
ны.  

Несмотря на простоту, метод теплового баланса имеет существенные недо-
статки. Во-первых, он не применим, когда радиационный баланс близок к нулю. 
Во-вторых, он теряет точность, когда разности температуры или влажности меж-
ду уровнями оказываются меньше 0,5 °С или 0,3 гПа, а в океане эти значения ча-
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сто имеют тот же порядок, что и ошибки измерений температуры и абсолютной 
влажности. Также при выводе соотношения Боуэна использовалось предположе-
ние, что коэффициенты турбулентного обмена для потоков явного и скрытого 
тепла равны между собой. Кроме того, не учитывается эффект водяных брызг и 
обмен лучистым теплом в ламинарном слое, граничащем с морской  поверхно-
стью. А при скоростях ветра, превышающих 15 м/с, испарение морских брызг 
вносит существенный вклад в потоки скрытого тепла [95]. 

Но балансовый метод применим в случае определения турбулентных потоков 
над покрытой льдом морской поверхностью. Теплообмен между атмосферой и 
океаном при наличии ледяного покрова формируется под воздействием большого 
числа факторов. Уравнение теплового баланса можно записать в следующем виде: 

 

H + LE + R = EH ,    (43) 
 

где R – радиационный баланс, складывающийся из баланса коротковолновой и 
длинноволновой радиации. (В условиях полярной ночи остается только длинно-
волновая радиация.) H – турбулентный поток явного тепла. LE – турбулентный 
поток скрытого тепла (поток тепла за счет испарения и конденсации на подсти-
лающей поверхности). EH – поток тепла от нижележащих слоев к поверхности 
льда (снега), который, в свою очередь, складывается из турбулентного потока 
тепла из океана; потока тепла кристаллизации при нарастании или таянии льда; 
выделения тепла при фазовых переходов внутри льда и притока тепла за счет из-
менения влагосодержания снега [96].  

В этом случае из соотношения Боуэна (41): 
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Поток тепла через лед просто оценить на основе предположения о линейности 
профиля температуры в ледяном и снежном покровах. Он рассчитывается по 
формуле: 
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T2 – температура нижней границы ледяного покрова; 1 и 2 – коэффициенты 
теплопроводности льда и снега, h1 и h2 – толщины ледяного и снежного покрова. 
Теплопроводность льда хорошо известна [98]. 

Определение теплопроводности снега затруднено в связи с особенностью арк-
тического снежного покрова. Если в умеренных широтах отдельные снежные 
зерна не связаны между собой (снег сыпучий), то в Арктике они срастаются и 
снег представляет собой пористую структуру с твердым скелетом и теплопро-
водность его получается больше, чем теплопроводность сыпучего снега, особен-
но весной и осенью. Поэтому формулы 2(), используемые в умеренных широ-
тах, в Арктике дают заниженные значения. 
 

Выводы 
 

Недостаточное знание структуры приводного слоя атмосферы и его обмена 
импульсом, теплом и влагой с взволнованной водной поверхностью при различ-
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ных фоновых условиях является в настоящее время основным препятствием для 
правильного функционирования оперативных, глобальных и региональных мо-
делей прогноза погоды и экспертных моделей изменения климата. 

Перенос импульса между атмосферой и океаном во многом определяется ше-
роховатостью морской поверхности. Кроме того, на поток импульса влияют ско-
рость ветра, атмосферная стратификация, размер, крутизна и фазовая скорость 
ветровых волн и зыби. В прибрежной зоне к этим параметрам добавляются дон-
ная топография, направление ветра и формирование внутреннего пограничного 
слоя при ветрах, направленных с берега.  

В данной работе экспериментально подтверждено, что при сильных ветрах 
коэффициент сопротивления уменьшается с ростом ветра. Это явление можно 
объяснить на основании теории двухфазного потока, а также с учетом изменения 
геометрии ветрового волнения. В прибрежной зоне при сильных береговых вет-
рах наблюдаются более высокие значения коэффициента сопротивления, что свя-
зано с особенностями структуры атмосферного пограничного слоя (формирова-
нием внутренних пограничных слоев) в прибрежной зоне и с порывистостью бе-
реговых ветров.  

При слабых ветрах и в штиль взаимодействие атмосферы и океана довольно 
плохо параметризовано, и имеющиеся на сегодняшний день модели не дают удо-
влетворительного согласия расчетов и натурных данных. Прямые измерения по-
токов тепла и импульса над морем позволили уточнить зависимость коэффици-
ента сопротивления от средней скорости ветра при малых ветрах. На основании 
большого массива экспериментальных данных проанализированы зависимости 
параметрических коэффициентов от метеорологических параметров, предложены 
новые параметризации. В частности, установлено, что при неустойчивой страти-
фикации при слабых ветрах основным механизмом переноса тепла является 
крупномасштабная механическая конвекция. При устойчивой стратификации 
турбулентные движения возможны и при числах Ричардсона, больших, чем кри-
тическое. В общем случае при неустойчивой стратификации коэффициент сопро-
тивления при малых ветрах уменьшается с увеличением скорости ветра. В част-
ности, этим объясняется тот факт, что в конвективных условиях при скорости 
ветра, стремящейся к нулю, динамическая скорость нулю не равна. При 
нейтральной стратификации коэффициент сопротивления практически не меня-
ется, а при устойчивой стратификации увеличивается. 
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1. Влияние вязкости на горизонтальную диффузию на поверхности моря 
 

В задаче о диффузии примеси на поверхности моря в присутствии ветровых 
волн показано, что учёт вязкости в поле скорости ветровой волны нарушает по-
тенциальный характер течения. Это даёт возможность, как показывает моделиро-
вание, жидкой частице переходить из одной волны в другую, что и обеспечивает 
диффузию примеси на водной поверхности. Расстояние между соседними жидки-
ми частицами растет со временем, что также является признаком диффузии. Вве-
дение вязкости порядка турбулентной, т.е. в несколько см2/с, обеспечивает схо-
димость данных наблюдений к результатам расчётов. Исследование было вызва-
но тем, что в классической потенциальной теории морского волнения жидкие 
частицы не выходят за пределы волны, т.е. формально диффузия невозможна.  

 
1. В 1971 г. была опубликована статья Окубо [1], суммирующая результаты 

наблюдений за ростом размеров 85 пятен примеси на поверхности океана со вре-
менем и в пространстве. Наблюдалось расширение пятен по ветру, σx , и в попе-
речном направлении, σy . Эти данные относятся к средним широтам Северного 
полушария. Время наблюдений варьировало от часа (3600 с) до 107 с, т. е. четы-
рёх месяцев. Поскольку синоптический период порядка нескольких суток, то си-
ла, длительность и направление ветра могли многократно меняться за время жиз-
ни пятен. Наблюдения относились к разным морям, океанам и сезонам, поэтому 
общим механизмом диффузии пятен в такой большой и разнообразной статисти-
ке данных могут быть только ветровые волны, хотя в индивидуальных случаях 
могут влиять течения и их градиенты скорости в поперечном к ним направлени-
ям, циркуляции Лэнгмюра и т.д. Для простоты будем обозначать σxσy = S(t) – 
площадь пятна. Коэффициент турбулентной диффузии вычислялся в [1] как  

    
= ,

4

S r t
K r

t
                                                  (1) 

где t – время наблюдения за ростом пятна до "среднего" размера r. Цифра 4 пе-
реводит эту формулу в коэффициент горизонтальной диффузии при броуновском 
движении, когда K(r) = 2ND, где N – размерность пространства, D – коэффициент 
диффузии. Эти результаты были аппроксимированы на глаз степенными законо-
мерностями:  

  = 0.0108 , =2.34,S t t                                            (2) 

  = 0.0103 , =1.15,K r r                                           (3) 

где длины измеряются в см. 
К счастью, в этой же статье были опубликованы таблицы первичных данных, 

что позволило установить с вероятностью 95 % пределы на эти показатели: γ = 
2.33 ± 0.10 и β = 1.15 ± 0.05 с коэффициентами детерминации в обоих случаях, 
близкими к 0.95. В работе автора [2], исходя из степенных аппроксимаций энер-
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гонесущей части частотных спектров возвышений, в зависимости от возраста 
волнений удалось объяснить оба показателя n и m с хорошей точностью: γ = 2.4 и 
β = 7/6 ≈ 1.166... Для этого были использованы значения показателей спектра 
возвышений  

S(ω) ≈ aω–n,                                                      (4) 
с n = 11/3 для волн с возрастом Ω, близким к насыщению 0.83 < Ω < 1.2 и n = 13/3 
для молодых волн с Ω = U10 / cϕ > 2. Здесь U10 – скорость ветра на высоте 10 м,  
cϕ = ωp / g – фазовая скорость пика в спектре волнения. В полосе частот до 3–4 от 
частоты спектрального пика ωp содержится до 90 % энергии, поэтому использо-
вание показателей степени, определённых вне этого интервала, лишь слегка уве-
личивает энергию волнения. В этой полосе, согласно обширным расчётам [3] 
прослежена эволюция спектра в связи с изменением обратного возраста (и раз-
гона) волнения Ω = U10 / cϕ. Известно, что с увеличением длины волн, т.е. с 
уменьшением обратного возраста волны, они становятся менее крутыми. Расчёты 
[3] показывают, что для Ω > 2 показатель степени n ≈ 13/3, для 1.2 < Ω < 2, n ≈ 4, 
а для волн близких к насыщению, Ω < 1.2, n ≈ 11/3. 

В [2] были объяснены также результаты наблюдений Ричардсона и Стоммела 
[4, 5], в 1948 г. определивших для молодых волн β ≈ 4/3, что существенно больше 
1.15 [1]. Для объяснения результатов Окубо находились частотные спектры вер-
тикальных и горизонтальных скоростей в волне  

     2 1

1
= = ,

w z u
S S a S   

                                     (5) 

где a1
–1 – коэффициент, который предлагалось определять из данных наблюде-

ний, чего не было сделано в [2], хотя была объяснена природа показателей сте-
пени в (2) и (3). Там же была оценена скорость распространения границы пятен, 
что может дать дополнительную информацию. Действительно, зная S(t) = πr2 (t), 
мы можем оценить  

0.17= = 0.0686 .
dr

u t
dt

                                               (6) 

Эта скорость медленно растет со врменем от 0.33 см/с для t = 104 c ≈ 3 часа до 
1.06 см/с для t = 107 c ≈ 4 месяца. Заметим, что скорость 1 см/с = 0.864 км/сутки. 
Среднегеометрическое значение скорости распространения границы за это время 
близко к 0.6 см/с. 

Предположение (5) было подвергнуто критике на ряде семинаров с результа-
тами [2], где указывалось, что a1 ≡ 0 для потенциальной теории ветровых волн, 
когда жидкая частица в волне движется по кругу [6] и фазы вертикальных и гори-
зонтальных скоростей отличаются на π / 2 = 90º, т. е. вертикальные движения по-
верхности не возбуждают никаких систематических горизонтальных движений. 
Предполагалось феноменологически, что турбулентность осуществит такую связь, 
например, с помощью вихревой вязкости. Здесь константа связи a1 в (5) будет 
оценена из самих данных [1], а точная её природа остаётся пока вне данного ис-
следования. Как заметил А.Анис (см. [7]), должна быть в волне, пусть малая, но 
вихревая компонента, приводящая к дополнительной фазе у горизонтальной ком-
поненты скорости частицы. Однако, такая добавка не должна менять дисперси-
онного соотношения для пика волны. 

Вихревой компонентой обладают трохоидальные волны Герстнера [6], но они 
не имеют прикладного значения. В то же время вихревая компонента в волне воз-
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буждается вблизи поверхности при учёте кинематической вязкости ν, но эффект 
мал [8]. Однако, тщательное исследование, описанное ниже, показывает, что оно 
может дать результатам Окубо [1] и [2] разумное физическое обоснование, пусть 
феноменологического характера, т. е. с определением численных коэффициентов 
из сравнения с данными наблюдений с учётом статистических параметров мор-
ского волнения. Объясняется также природа показателей степени в формулах (2) 
и (3) и численных коэффициентов в них. 

2. Исходный материал содержится в § 349 книги Г.Лэмба [8]. Решение урав-
нения Навье-Стокса для волн на воде с учётом вязкости имеет вид  

 = ,kz mz ikx ptu ikAe mCe e                                           (7) 

 = ,kz mz ikx ptw kAe ikCe e                                            (8) 

 2 2

1 1
= 2 = 2 , / ,p k i i k                                     (9) 

2 2 2= / = / ,m k p k i                                          (10) 

 
2

1/2

1

2
= = 2 , = .

C k
gk

A


 


                                   (11) 

где kA = ωh, h – амплитуда волны. Для высоты волны имеем  

 = ikx ptk
A iC e

p
    

Учёт вязкости приводит к образованию в волне вихревой компоненты, кото-
рую можно получить, образуя ротор скорости с помощью (7) и (8). Глубина вяз-
кого вихревого слоя (скин-слой) порядка  

 1/2
/ ,l  :                                                  (12) 

что много меньше длины волны λ. Величина m2 комплексная, следовательно, и m 
также комплексная. 

Учтём, что при β = 1 асимптотика arctg  1 =
2

   . Тогда выражение (10) с 

учётом (11) преобразуется к следующему виду  

   2 2 1 2 2

1 1
= 1 = 1 ,i im k i k e e 

 


      

 1

1 1
= = ,

2
arctg


     

откуда после дальнейших преобразований в комплексной плоскости с учётом 

того, что 1
sin = cos =

4 4 2 2

    
   
   

, получаем 

 1= 1 .
2 2

im
i e

k


                                               (13) 

Для двух компонент скорости жидкой частицы на комплексной плоскости 
получаем с точностью до α = (2γ1)1/2 = 1  

     1/2
1

1
= = 1

iiu kA i e kA e
   

                               (14) 
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 2 1

1
= 2 , = arctg = ,

2
kx t i k t


                                (15) 

       1/2
2

1 1 1 1 1
= 1 2 = 1 4 , = arctg 2 2 ,

iiw kA i e kA e
     

      (16) 

где kA = ωh, произведение частоты на амплитуду волновых колебаний (высоту 
волны). 

Сравнение формул для горизонтальной и вертикальной компонент скорости 
показывает, что в отсутствие вязкости, когда γ1 = 0, эти компоненты точно в 
противофазе, поскольку I = eiπ/2, и что вязкость более заметна для горизонтальной 
скорости, меняя её амплитуду на слагаемое 2(2γ1)1/2, против 2γ1 для вертикальной 
скорости. Дополнительная фаза для u по сравнению с w оказывается всего равной 
α = (2γ1)1/2. С ростом частоты пика, т.е. с уменьшением длины волны эта допол-
нительная фаза α = (2γ1)1/2 растёт как 1.44∙10–4 ω3/2 при ω2 = kg, но даже при λ = 1 
м величина α ≈ 15'. 

Средний горизонтальный импульс в волне равен  
   2 2 2 2

1 1
= sin 2 cos = ,uw h h                               (17) 

поскольку cos2θ1 = 1/2, а 2α = 1 Отсюда можно заключить, что связь между 
спектрами вертикальной и горизонтальной скоростей, т. е. величина a1 в формуле 
(5) будет определяться величиной α = (2γ1)1/2. 

Переходя в действительную плоскость, используя малость дополнительной 
фазы α = (2γ1)1/2, запишем с помощью (15) и (16) уравнения для траектории 
жидкой частицы:  

  1= = cos ,
dx t

u h e
dt

   
  

  1= = sin ,
idz t

w h e
dt

  
 

= .kx t   
Отвлекаясь от вязкого затухания, запишем уравнение для линии тока по пра-

вилам дифференциальной геометрии в следующем виде:  

   
= ,  или = .

cos sin

dx dz dx dz

u w h h    
 

Последнее равенство есть дифференциальное уравнение для линии тока на 
плоскости (x, z). Воспользуемся формулой для косинуса суммы двух углов и ма-
лостью фазы α, сделав замену θ = kx, представим наше дифференциальное урав-
нение в виде  

 
   

1 sin
= .

cos sin

k d
dz

 
  




 

Неопределённый интеграл от левой части равен  

         11 2 11 ln cos sin ln cos sin .k k        
               

Для полного решения надо взять ещё интеграл от правой части. Потенцируя 
интегралы от правой и левой частей, получаем  

Ce–(αkx + kz)(cos(kx) + α sin (kx)) = 1, 
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где постоянная C определяется начальными условиями. При α = 0 получаем ре-
шение, приведённое в [8]. Наше решение даёт малое, но систематическое умень-
шение амплитуды линий тока с горизонтальным расстоянием x, что проявляется 
и в численных решениях системы нелинейных дифференциальных уравнений  

 = Re ,
dx

u
dt

                                                   (18) 

 = Re ,
dz

w
dt

                                                   (19) 

Здесь ‒ Re(...) ‒ действительная часть полей скорости (14) ‒ (16). 
Приведём характерный пример такого интегрирования для пары частиц.  

В качестве параметров было выбрано  

       
1

1 1

= 0.08, = 0.0005, = 0.032,

0 = 0,  0 = 0.165,  0 = 1,  0 = 0.3X Z X Z

  

 
 

Здесь δ = h / λ – отношение высоты (амплитуды) волны к ее длине. X, Z, T ‒ 
безразмерные переменные  

1/2

2
= , = , =x X z Z t T

g


 

 
 
 

                                    (20) 

Цель численного интегрирования уравнений (18) и (19) ‒ лишь продемонстри-
ровать основные свойства траекторий жидких частиц, поэтому параметр α взят 
равным 0.03, на два порядка больше, чем давала бы молекулярная вязкость, что 
может моделировать турбулентность. 

Наши уравнения (18),(19) нелинейны, поэтому и в отсутствие вязкости в них 
есть дрейф Стокса [9]. То есть частица имеет конечное смещение. Именно в этом 
приближении проводились расчеты коэффициента вихревого перемешивания [10], 
которое давала асимптотически конечное значение коэффициента диффузии, со-
ответсвующее масштабу пятна порядка ста метров. Учёт конечной вязкости в 
волне, которая подразумевается турбулентной, даёт смещение частиц существен-
но большее, в нашем случае на порядок, что наглядно видно на рис. 1. 

На рис. 2 представлено движение частицы с начальными координатами X(0) = 
0,  Z(0) = ‒0.165  в вертикальной плоскости (X, Z). Видно, что траектории жидких 

 

 
 

Рис. 1. Траектории жидкой частицы с начальными координатами X(0) = 0, Z(0) = ‒0.165 в вер-
тикальной плоскости (X, Z). δ = 0.08, γ1 = 0.0005. Пунктиром обозначена движение частицы 

(стоксов дрейф) с теми же начальными данными при нулевой вязкости. Безразмерное время T 
меняется от 0 до 3 
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Рис. 2. Траектории жидкой частицы с начальными координатами X(0) = 0, Z(0) = ‒0.165 в вер-
тикальной плоскости (X, Z). Безразмерное время T меняется от 0 до 75 

 

 
 

Рис. 3. Зависимость от времени среднего квадрата расстояния между двумя частицами с на-
чальными координатами X(0) = 0, Z(0) = ‒0.165 и X1(0) = 1, Z1(0) = ‒0.3, δ = 0.08, γ1 = 0.0005 

 
частиц незамкнуты, и частицы, спустя несколько периодов, переходят из волны, где 
они находились сначала, в соседнюю. Также заметно систематическое уменьшение 
амплитуды линий тока с горизонтальным расстоянием. Аналогичная картина наблю-
дается и для частицы с начальными координатами X1(0) = 1, Z1(0) = ‒0.3. 

Рис. 3 показывает расхождение со временем среднего квадрата расстояний 
между двумя частицами, первоначально находившимися в пределах одной волны 
с начальными координатами X(0) = 0, Z(0) = ‒0.165 и X1(0) = 1, Z1(0) = ‒0.3.  

С течением времени этот средний квадрат растёт примерно пропорционально 
времени, что близко к тому, как это наблюдается в стохастическом случае. Таким 
образом, численные расчёты демонстрируют, что жидкие частицы не только пе-
реходят из одних волн в другие, но и взаимное расстояние между ними растёт со 
временем приблизительно как корень из времени T. Все эти свойства решений сви-
детельствуют о том, что процесс эволюции пятен носит диффузионный характер. 
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3. Приступим к оценке пока неизвестных нам коэффициентов. Сначала оце-
ним постоянный множитель в формуле Тэйлора (1915) для коэффициента гори-
зонтальной диффузии a2, который можно записать в виде [2]:  

    1/2

2
= ,

u
K r a r D r                                               (21) 

где       2
=

u
D r u x r u x   ‒ структурная функция скорости на расстоянии 

размера пятна примеси r. 
Спектр вертикальных скоростей получается умножением спектра смещений 

на ω2, а согласно (15) мы принимаем, что амплитуда горизонтальной скорости 
отличается дополнительным множителем   от амплитуды вертикальной:  

     1/2

1
= (2 ) = ,

u w w
S S S                                        (22) 

и сравнение формул (5) и (22) показывает, что искомая величина a1 в (5) равна 
δ‒1, и δ есть доля энергии спектра вертикальных смещений, переходящая в гори-
зонтальные смещения. 

Переход к пространственному спектру осуществляется при помощи дисперси-
онного соотношения, которое примем в обычной форме: ω2 = kg. Учитывая, что 
при переходе к зависимости от ω к k возникает ещё групповая скорость получим 
следующее общее выражение для спектра горизонтальных скоростей  

 
3 1

2 2
1

= .
2

n n

u
E k h g k

 


                                            (23) 

Структурная функция связана со своим спектром соотношением [12]:  

      
0

= 2 1 cos .
u u

D r kr E k dk


                                  (24) 

Если спектр степенной E(k) = C / k1+γ, то преобразование (23) даёт D(r) = Arγ 
где константа A связана с C соотношением [12]:  

 

1 3
= , где = 1 = .

2 2
1 sin

2

n n
A C







 


 
                         (25) 

Для основного случая долгоживущих насыщенных волн n =11/3, производя 
необходимые вычисления, получим при γ = 1/3  

Du(r) = 3.52aδg‒1/3r1/3,                                             (26) 
откуда с учётом (15) ‒ (24) следует, что  

K(r) = a2r[Du(r)]1/2 = a2 [3.52aδg‒1/3r1/3]1/2r : r7/6.                        (27) 

Для типичных средних за год [9] волн с высотой h = 270 см, частотой пика  
ω = 1.25 с‒1, т.е. с периодом 5 секунд, γ1

1/2 = 2∙10‒4 получаем, сравнивая (27) с (3) 
и пренебрегая разностью между 1.15 и 7/6, равной 1/30, в показателях γ, что 
константа a2 = 5.8∙10‒3. При турбулентной вязкости νT = 10 cм2/с получаем a2 ≈ 
0.006, так как K(r): νT

1/4. 
Напомним, что величина h получена при среднем для всего океана волнения, 

да ещё в предположении, что и данные Окубо относятся к тем же условиям. Это, 
можно думать, для времён порядка недели или даже нескольких месяцев следует 
считать основной стадией развития волнения, принимаемую за насыщенную. Как 
подчёркивалось ещё в [10], данные о волнении и метеорологических условиях 
необходимы для понимания вихревой диффузии на поверхности морей и оке-
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анов. Основная зависимость для структурной функции (26) и численного значе-
ния a2 будет определяться силой и временем действия ветра, т. е. возрастом вол-
нения (см. [11]). 

Аналогичные действия можно проделать и с результатами Ричардсона и 
Стоммела. Пересчёт результатов [4], произведённый в [2], даёт K(r) = 8.3∙10‒2r4/3, 
а для [5]: K(r) = 4.6∙10‒2r4/3 (в [2] последней зависимости нет, но она может быть 
получена из рисунка и таблицы там). Отметим, что измерения [4, 5] производи-
лись в разных местах недалеко от берега без фиксации волнения и метеорологи-
ческих условий. Зная, что показатель r4/3 в (16) соответствует молодым волнам с 
n = 13/3, можно произвести аналогичные (26) вычисления и получить  

K(r) = b1[2.03aαg–2/3r2/3]1/2 r :  r4/3.                                   (28) 

Не зная характеристик волнения, здесь нельзя оценить множитель перед r4/3. 
Просто для примера, возьмём h = 50 см, ω = 2π (период T = 1 сек). Тогда длина 

волны будет λ = 2.43 м, т. е. k = 2π / λ = 2.6 м‒1, 
1/2

1/2 32
= (2 ) = = 1.4 10k


 


 

 
 

. 

Тогда K(r) = b1 ∙ 0.125r4/3. С другой стороны, K(r) = 4.6∙10‒2r4/3. Из сравнения этих 
двух величин получаем b1 = 0.37. Как видно, константа a1 в формуле ((16)) зави-
сит от возраста волнения вместе с показателем β в зависимости K(r) : rβ. Сравне-
ние b1 = 0.37 с a2 = 4.3∙10‒3 даёт различие на два порядка этого предстепенного 
множителя в формуле (21). Однако учёт турбулентной вязкости νT = 10‒3 м2/с даёт 
различие лишь на полпорядка. 

Результаты обширных и важных прямых расчётов эволюции спектров морско-
го волнения [3] внесли ясность изменений со временем показателя степени n в 
спектре основной энергонесущей части волнения после пика ωp для полупорядка 
по частотам и порядка по волновым числам. Молодые волны более крутые и для 
них n = ‒13/3, а развитые насыщенные волны более пологи и для них n = ‒11/3.  
В [2] даны аналитические соотношения для оценки физических времён развития 
волнения в зависимости от скорости ветра. При среднем ветре U10 = 9 м/с на-
чальная стадия с Ω = U10 / ωp > 2 развивается примерно за 2 часа, промежуточная 
с 2 > Ω > 1.2 ‒ за 5–6 часов, а стадия насыщения наступает примерно через пол-
суток [2], (см. также [13]). Ветры над океанами приносят синоптические вихри с 
размерами порядка 1000 км = 106 м. Такой ветер дует над заданным местом боль-
ше суток (T = 106 м/9 м/с = 1.1∙105 с: 86400 с / сутки = 30 часов), что вполне дос-
таточно для насыщения волнения. Это и придаёт смысл результатам Окубо [1]. 

Остаётся ещё проанализировать в общих чертах зависимость коэффициента 
диффузии K(r) от скорости ветра с помощью законов разгона (см. [11] § 2.5): 
уменьшение частоты пика волнения от безразмерного разгона: ωp ≈ (g / U)F–α и 
квадрата высоты волнения h2 : U4g–2F, где F = xg / U2 – безразмерный разгон, x ‒ 
линейное расстояние действия ветра, т. е. разгон, например, расстояние от бере-
га, с которого дует ветер. Наиболее популярно значение α = 1/3. Согласно (26), 
K(r) : a1/2γ1/4, где согласно ((21)) a1/2 : hsωp

4/3 при n = 11/3, γ1/4 : ωp
–1/4, согласно (10). 

Собирая все эти зависимости при α = 1/3, находим, что K(r) : hω13/12, откуда  
K(r): U23/26 g2/9 x5/36, т.е. зависимость от ветра чуть слабее U2/3, а от разгона слабее 
x1/6. Основное усложнение показателей степени идёт от γ1

1/2 = k(ν / ω)1/2. 
4. Нам остаётся ещё проанализировать зависимость от времени размера пятна 

S(t): tγ, т. е. эмпирическую формулу (2). Используем уравнение диффузии  
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 = .
S S

K r
t r r

  

  
                                                (29) 

Если K(r) = arβ, то размерность множителя a равна L2–βT–1, где L и T – размер-
ности длины и времени. Поскольку a – величина постоянная, т.е. не зависит ни от 
времени, ни от размера r, то с её помощью можно связать и временную произ-
водную слева в (29), введя переменную τ ≈ at с размерностью L2–β. Отсюда со-
ображения размерности сразу дают для площади [S] = L2, что 

     
2

2
2

2
= = , < 2,ò.å. = , = .

2
S r at S t at


  





                    (30) 

При β = 0, диффузия с постоянным коэффициентом, S(t): t, как при броунов-
ском движении. При β = 4/3, S(t): t3, как в атмосфере в случае однородной и изо-
тропной турбулентности [10]. При β = 1.15, как у Окубо [1], величина γ в (30) 
будет 2.35 вместо 2.34 в [1]. Остаётся лишь удивляться точности глаза у Окубо, 
который проводил на глаз, как он пишет, прямые в двойных логарифмических 
координатах. Наша феноменология даёт связь между численными коэффициента-
ми в ((2)) и ((3)): 0.0108 = c1(0.0103)2.34, откуда следует, что c1 = 482. 

Итак, в развитие результатов [2] мы обосновали связь между спектрами вер-
тикальных и горизонтальных скоростей в морских ветровых волнах и установили 
природу численных коэффициентов в зависимости от размера пятна. Найдена 
связь между ними. Установлена природа основных рассматриваемых физических 
величин в зависимсти от скорости ветра и времени его действия. Для средних по 
времени и по всему Мировому океану условий оценены необходимые численные 
коэффициенты. 

Отметим, что ещё в 1982 г. в работе [10] задача о диффузии трассера в поле 
ветровых волн была рассмотрена в простейшем нелинейном приближении: учи-
тывались случайные дрейфовые течения в приповерхностном слое, квадратичные 
по амплитуде волны. Это позволило объяснить диффузию [1] для пятен с разме-
рами до 100 м. Для больших размеров пятен коэффициент диффузии насыщался, 
т.е. не рос по величине в противоречии с данными [1]. Авторы [10] отмечают, что 
для полного объяснения результатов [1] необходимо углубленное понимание 
физики волн и знание метеорологических условий. 

Кроме того, представляется, что дрейфовые течения должны быть более или 
менее однородными на синоптических масштабах действия ветра в сотни кило-
метров и в течение нескольких суток. Их скорости близки к uα = 0.55u*a, где u*a – 
скорость трения в атмосфере [14]. При среднем ветре U10 = 8 м/с и коэффициенте 
сопротивления cD = 1.3∙10–3 имеем u*a = 30 см/с, т. е. uα = 16 см/с, что более чем 
на порядок выше, чем получается из формулы ((2)) для скорости движения гра-
ницы пятна ub в интервале времени от 104 до 107 секунд, когда ub меняется от 
0.33 до 1.06 см/с. 

Из нашей формулы (7) систематическая компонента горизонтальной скорости 
в волне оценивается величиной hωα. Для средних по Мировому океану условий 
при молекулярной вязкости ν = 10–2 см2/c получаем величину порядка 0.07 см/с ≈ 
1 мм/с. Это на порядок меньше прямой оценки скорости движения границы пят-
на с помощью формулы (1). По всей видимости это связано со слишком прямоли-
нейным использованием формулы (15) для одиночной гармонической волны с 
пиковой частотой ωp. На самом деле движение нелинейно с целым спектром час-



3.2. Диффузия в поле ветровых волн 

 319 

тотных компонент, т. е. турбулентно. Для вертикального турбулентного переноса 
момента, тепла и других субстанций используется турбулентная вязкость [15], 
которая оценивается величиной порядка ντ ≈ 1 см2/c или больше, на два порядка 
большей молекулярной. Это увеличивает на порядок величину α = (2ν / ωk2)1/2, 
доводя её до величин порядка 1 см/с, т. е. до практически наблюдаемых значе-
ний. Такая феноменология приводит к согласию с данными измерений и по ско-
ростям распространения границ пятен трассеров. 

При 7
=

6
  получаем S :  (at)2.4, а при 4

=
3

  имеем S = (at)3, как в атмосфере в 

случае локально изотропной и однородной турбулентности. Как было показано в 
[2], временной показатель в формуле (29), согласно обработке таблиц Окубо [1], 
равен 2.33 ± 0.10 против 2.34 в [1]. Эти рассуждения указывают на то, что должна 
быть связь между численными множителями в (1) и (2):  

0.0108 = c1(0.0103)2.33.                                            (31) 
Вычисления дают, что c1 = 461. При нашем показателе 2.4 величина c1 = 635, 

т. е. в 1.38 раза больше, чем при цифрах [1], а при показателе 2.34 имеем c1 = 482. 
Следует иметь в виду, что этот показатель стоит и у переменной времени t.  
В целом вероятно, что величина c1 :  500. 

 
2. О задачах обнаружения и распространения диффузионных пятен 

примеси и времени их жизни 
 

1. Классическая задача о распространении тепла или примеси в однородной 
среде изучена в мельчайших подробностях. Однако, реальное обнаружение воз-
мущений температуры или диффузионной примеси связано с чувствительностью 
измерительного прибора, имеющего пороговое значение. С этой точки зрения 
проанализированы решения для функции Грина (точечного импульсного источ-
ника) и для случая постоянного источника возмущений, которые выявляют пове-
дение со временем границ обнаруживаемых приборами пятен и времени их жиз-
ни. Решения проанализированы и для случая коэффициентов диффузии, завися-
щих от координат для одномерного случая и цилиндрической симметрии. 

2. Распространение примесей в неоднородных геофизических и других средах 
приводит к уравнениям с переменным коэффициентом диффузии [2, 4, 5, 15]. 

Рассмотрим одномерное уравнение диффузии в неоднородной среде. Для ко-
эффициента диффузии будем рассматривать зависимость от координат в виде: 

D = Axm.                                                       (32) 
Сразу отметим, что коэффициент A имеет размерность L2–mT–1 (L – масштаб 

длины, T – масштаб времени). Само уравнение будет выглядеть как 

   , ,
= .mC x t C x t

A x
t x x

  
    

 (33) 

По-видимому, впервые подобное уравнение было рассмотрено в работе [16] 
(здесь рассматривалась задача о двумерной диффузии в жидкости движущейся со 

средней скоростью u : 
     , ,

=
C x y C x y

u A x
y x x

  
    

, где A(x) меняется как xm 

(0 < m < 1)) и в [17]. Относительно недавно эта задача рассматривалась в [18]. 
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Схожие, но несколько другие уравнения в том числе и для экспоненциальной за-
висимости от координаты были рассмотрены в [19]. 

Здесь мы рассмотрим решения уравнения (33) для разных показателей степе-
ни m, в том числе и встречающихся в геофизических приложениях. 

3. m ≠ 2. При получении решения используем подход, изложенный, в частно-
сти, в [20]. Исходя из вида диффузионного уравнения можно построить автомо-
дельное решение, которое, как можно показать, окажется и функцией Грина дан-
ной задачи. 

Параметры уравнения дают нам безразмерную комбинацию  
2

= .
mx

At




                                                       (34) 

Отсюда видно, что случай m = 2 будет особым и мы его рассмотрим отдельно. 
Рассматривая решение в виде  

 
2

, =
mx

C z t t f
At


 

 
 

 

и полагая сохранение постоянства "массы"  
0

,C x t dx


  во времени, получим что 

таким решением будет  
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2, = .
m

m
x

C x t t f
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                                         (35) 

 

Далее, полагая m = 2 – δ, получаем обыкновенное дифференциальное уравне-
ние для функции f : 

 2 = 0
f

f f   


    (36) 

У (36) – два линейно независимых решения  
2 1 1

2 1 12 2
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где 
1

1

1 21
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 – обобщенные полиномы Лагерра, a1, a2 – постоянные коэффи-

циенты. Выбирая решение, ограниченное на бесконечности и, учитывая норми-

ровку  
0

, = 1C x t dx


 , получаем для C(x, t)  
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(38) 

Здесь Г(...) – гамма функция. 
Полученное решение описывает эволюцию сгустка примеси единичной мас-

сы, сосредоточенной в начальный момент времени t = 0 в начале координат x = 0. 
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Для квадрата расстояния имеем примерную зависимость  
2

2x At : . При  
δ > 2 (m < 0) примесь расплывается медленнее линейного диффузионного закона 
– имеет место субдиффузия; при δ < 2 (m > 0) примесь расплывается быстрее – 
происходит супердиффузия [21]. 

При –1 < δ < 0 (3 > m > 2) нормировочный интеграл расходится (гамма функ-
ция с отрицательным аргументом). Само решение при отрицательных значениях 
δ заметно отличается – происходит быстрый прогрев среды до конечной темпера-
туры (в случае задачи теплопроводности [19]) или перенос примеси и уже в пер-
вые моменты времени функция Грина становится отличной от 0 на бесконечности. 

4. m = 2. Этот случай возникает в двумерной турбулентности, где в [22, 23] 
было показано, что турбулентная диффузия для масштаба l в инерциальном ин-
тервале каскада энстрофии имеет вид 

1
23= .l lK c l                                                    (39) 

Здесь cl – безразмерный коэффициент, εω – диссипация энстрофии. В этом 

случае размерность коэффициента A (=

1

3 )lc   будет A :  1T  . Уравнение (33) 
может быть обезразмерено по масштабу x' = x / λ. Замена переменной η = ln(x') 
приводит к параболическому уравнению с постоянными коэффициентами  

     2

2
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C t C t C t
A A

t
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которое с подстановкой    , = exp ,
4 2

At
C t h t


   

 
 

 [24] приводится к 

обычному уравнению диффузии с постоянными коэффициентами  
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h t h t
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                                          (41) 

Отсюда решение уравнения (33) при m = 2 c учетом нормировки будет 
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                  (42) 

Решение (42) имеет максимум при xmax / λ = e–At, равный    
1

2, = 4
max

u x t At 
. 

5. Представляет особый интерес двумерное уравнение диффузии в полярных 
координатах при условиях изотропии коэффициентов турбулентного обмена.  
В этом случае будет 

   1, ,
= .mC r t C r tA

r
t r r r
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Рассматривая решение в виде  
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и полагая сохранение постоянства "массы"  
0

2 ,C r t rdr


  во времени, получим 

что таким решением будет  

 
2 2
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C r t t f
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 (44) 

 

Далее, полагая m = 2 – δ, получаем обыкновенное дифференциальное уравне-
ние для функции f : 

 2 2
2 = 0

g
g g    


    (45) 

Решение (33) будет соответственно: 
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Особый случай = 2m  приведет к решению  
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                          (47) 

Решение было получено в [23] На рис. 1 приведено поведение (47) при A = 1 в 
моменты времени t = 1, 2, 3. Как видно из рисунка – решение представляет собой 
распределение примеси на единичном кольце в начальный момент времени. Этот 
вопрос обсуждается в [23, 15]. Коэффициент турбулентной диффузии пропорцио-

нальный r2, домножается на логарифмический множитель   
2

3
0

ln /r r


, получа-

емый из главного члена разложения спектра двумерной турбулентности. 

6. 
4 2

= , =
3 3

m  . Это случай был рассмотрен Р.В. Озмидовым в 1960 г. [25]. 

Для диффузии на полупрямой  
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Для двумерной диффузии получим 
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7. 
7 5

= , =
6 6

m  . Для диффузии на полупрямой 
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Рис. 4. Решение (19) при A = 1 в моменты времени t = 1, 2, 3 

 

 
 

Рис. 5. Решение (50) в моменты времени t = 1, 2, 3, 4, 5 
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 (50) 

На рис. 5 приведено поведение (50) при A = 1 в моменты времени t = 1, 2, 3, 4, 5. 
Для двумерной диффузии получим:  
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 (51) 

8. В связи с дистанционными методами наблюдения за движением границы 
загрязнений есть понятие уровня обнаружения примеси. 

Обозначим уровень обнаружения как Cпор. Тогда можно определить расстоя-
ние, на котором наблюдается пороговое значение примеси от точечного источни-
ка в начале координат с интенсивностью Q. В двумерном случае получим для 
границы обнаружения примеси: 

 

  
1/

2/2 2ïîð
пор = ln 2 / 2 /

C
R At At

Q


   

  
   

  
                   (52) 

Как мы увидим далее граница обнаружения загрязнения сначала растет со 
временем, достигает максимума, а потом начинает уменьшаться по мере диффу-
зионного расплывания загрязнения. Здесь можно определить характерное время 
возможности обнаружения примеси из условия  
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Используя представление для коэффициента диффузии в виде A = αmLδT–1, где 
L и T – характерные пространственные и временные масштабы, а αm – безраз-

мерный коэффициент, а также ïîð=t T  , получим  
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= ln , = 2 .
2 2 /
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              (53) 

Динамика радиуса границы обнаружения пороговых значений примеси со 
временем для различных значений показателя m приведена на рис. 6. Хорошо 
видна асимметрия изменения границы со временем. 

9. Рассмотрим случай с постоянным источником примеси в начале координат. 
Для концентрации примеси в двумерном случае получим: 
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                 (54) 

где Г(...,...) – неполная гамма-функция [26]. 
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Рис. 6. Временная динамика границы обнаружения пятна загрязнения от точечного источника 
в начале координат в зависимости от показателя m 

 

 
 

Рис. 7. Рост границы пятна загрязнения со временем при постоянно действующем точечном 
источнике в начале координат в зависимости от показателя m 

 
Выражение (54) сводится к более простым функциям, в частности при m = 

0,2/3, 1, 6/5, 4/3, 3/2, 5/3, 11/6. Так при m = 0 граница обнаружения примеси Rпор 
и, собственно, размер пятна загрязнения растет как t1/2. При m = 1 размер пятна 
загрязнения растет как AtW(Q / 2πA2Cпорt), где W(x) – функция Ламберта [27].  

На рис. 7 приведено численное решение уравнения C(Rпор , t) = Cпор для раз-
личных значений показателя m (от 0 до 11/6), имеющее вид в безразмерных 
переменных Rпор = λпорL, t = τT / αm , χ = αmCпорL2 /(QT) (χ = 0.1).  
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   2 2
ïпор пор2 / 1, / = 2 2 /             

 

Как видно, рост границ пятна загрязнения носит степенной характер. 
10. Особое поведение – замедление распространения примеси для импульс-

ного точечного источника в начале координат при приближении показателя m к 2 
связаны с соответствующим поведением функции Грина, сосредоточенном при  
m = 2 в кольцевой области, уже обсуждавшемся выше и рассмотренном также  
в [19] и [23]. 

То же возникает и для решения с постоянно действующим источником. Ско-
рость распространения границы пятна примеси замедляется. Так уже для m = 1 
при t → ∞  

    2
пор пор пор/ 2 1 / 2 .R Q AC Q A C t    

Траектории границы обнаружения с ростом m также начинают чувствовать 
близость особого решения при m = 2. 

Отметим нелинейную зависимость размера пятна и других его характеристик 
от начального объёма примеси и характера диффузии, что демонстрируют фор-
мулы (53), (54). 
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3.3. Процессы в приводном и пограничном слоях атмосферы  
над морем. Наблюдения инфразвуковых колебаний (голос моря) 

 

В.Г. Перепелкин, С.Н. Куличков, И.А. Репина 
Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН 

 

Введение 
 

Известно, что можно выделить два вида инфразвука, источник которого свя-
зан с морским (океанским) волнением – это «микробаромы» и «голос моря». 

Микробаромами называется низкочастотный инфразвук с характерными пе-
риодами в несколько секунд (обычно 3–10 секунд). Предполагается, что источ-
ником микробаром является непосредственно морская поверхность [1–6]. 

При этом рассматриваются различные механизмы такой генерации. Так один 
из механизмов генерации микробаром связан с взаимодействием разнонаправ-
ленных волн на морской поверхности. Образующаяся в результате этого взаимо-
действия стоячая волна оказывает давление на морское дно. Вследствие чего 
возникают смещения морского дна, которые генерируют сейсмические и инфра-
звуковые волны, распространяющиеся внутрь земной поверхности (микросей-
смы) и в направлении поверхности моря, а далее в атмосферу (микробаромы). 
Впервые данный механизм был предложен в 1950-м году в статье [1], где было 
показано, что генерация микросейсм происходит за счет нелинейного эффекта 
второго порядка при взаимодействии поверхностных гравитационных волн при-
мерно одинаковой частоты и противоположно направленных друг к другу. В 
конце 60-х, начале 70-х годов прошлого века в работах [2, 3] описывался анало-
гичный механизм возникновения инфразвука непосредственно на морской по-
верхности. Наконец, еще одна модель генерации микробаром была предложена в 
[4]. Согласно этой модели [4], структуру сигнала микробаром можно представить 
как сумму двух членов. Первый член описывает 80% излучения и обусловлен 
пульсациями давления воды вследствие движения волн на морской поверхности. 
Второй член (20% вклада) обусловлен сжатием воздуха океаническими волнами. 

Существенно, что все перечисленные выше модели предполагают в качестве 
условия возникновения инфразвука образование стоячих волн. Спектр излучае-
мого инфразвука достаточно узкий и локализован около удвоенной частоты спек-
тра морских волн. Доминантная частота морских волн, как правило, имеет значе-
ния около 0,1 Гц. Таким образом, частота генерируемых этими волнами микро-
баром должна быть примерно около 0,2 Гц, что совпадает с экспериментом.  

Ситуация образования областей стоячих морских волн в результате столкно-
вения противоположно направленных волновых систем волн часто возникает в 
кильватерной зоне океанских тайфунов [5], где поворачивающиеся вместе с цик-
лоническим штормовым вихрем поверхностные волны сталкиваются с суще-
ствующим фоновым полем поверхностных морских волн. Поэтому регистрация 
микробаром играет важную роль в прогнозировании перемещения тайфунов. 
Другой возможной причиной возникновения стоячей волны является столкнове-
ние падающей волны и волн, отраженных от скалистых берегов.  

Регистрация микробаром на инфразвуковых станциях, как правило, ведется с 
верхним пределом в частотном диапазоне до 4 Гц и имеет своей целью как обнару-
жение и прогнозирование распространения океанских тайфунов, так и изучение 
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сверхдальнего (~1000 км) распространения инфразвуковых волн в атмосфере. В ка-
честве примера такого рода экспериментальных работ можно привести работу [6]. 

Другим видом инфразвука, связанного с морским волнением является, так 
называемый, «голос моря» – высокочастотный инфразвук в диапазоне от единиц 
до десяти и более Герц. Первые документированные экспериментальные иссле-
дования такого инфразвука были осуществлены академиком В.В. Шулейкиным 
[7–8] в 30-х годах ХХ века. Хотя с «голосом моря» издавна связано много раз-
личных мифов и легенд, часть из которых описана в [8] и сообщения о которых 
периодически появляются на телевидении и в сети Интернет. 

В [7] были зарегистрированы инфразвуковые колебания в частотном диапа-
зоне 8–13 Гц. Очевидно, что механизм генерации таких высокочастотных сигна-
лов должен отличаться от механизма генерации микробаром. 

Традиционно в качестве механизма возникновения «голоса моря» рассматри-
вается обтекание волн ветровым потоком. Самой первой такой работой была, 
опубликованная в 1939 году статья академика Н.Н. Андреева [9].  

В [9] обтекание ветром гребней волн моделируется обтеканием цилиндра со-
ответствующего диаметра. Полученные, основанные на этом достаточно грубом 
допущении оценки интенсивности «голоса моря» совпали по порядку величины с 
экспериментальными данными [7]. В дальнейшем появились и другие работы в 
которых механизм возникновения инфразвука при обтекании воздушным пото-
ком взволнованной поверхности моря описан с большей степенью тщательности. 
В качестве примера можно назвать [10], где возникновение инфразвука связыва-
ется с обтеканием воздушным потоком трехмерных впадин морской поверхности 
при сильном шторме.  

Отметим также, что все модели данного рода накладывают определенные 
требования на допустимые скорости ветра и высоту волн. Так, оценки в [9] сде-
ланы для скорости потока 15 м/с и высоте волны 2 м. В [10] отмечается, что «по-
роговые скорости ветра, при достижении которых ожидается проявление эффек-
та, лежат выше 25–30 м/с». 

В некоторых публикациях наличие «высокочастотного» (в диапазоне единиц 
и более Гц) инфразвука от морских волнений связывают с акустическим шумом 
от морских волн, разбивающихся о скалистые берега. Какую-то единую теорию 
здесь построить достаточно затруднительно, однако имеется несколько экспери-
ментальных работ, где амплитуда инфразвукового шума коррелируется с ампли-
тудой морского волнения вблизи скалистого берега. В качестве примера приве-
дем работу [11], в которой проведено сравнение интенсивности инфразвука с вы-
сотой набегающих на скалистый берег волн. Хотя приведенные в [11] результаты 
выглядят довольно убедительно, отметим, что они были получены для случаев 
чрезвычайно высоких волн (от 1–7 метров).  

Целью настоящей работы является проведение экспериментов по регистрации 
«голоса моря» в прибрежной зоне Черного моря более современными приборами, 
чем те, которые использовались в [7] и на современные цифровые носители. Для 
оценки взаимосвязи регистрируемого высокочастотного инфразвука и наличием 
морского волнения нами будут использованы данные о ветровой и волновой об-
становке (скорость и направление ветра или волн соответственно) в акватории 
Черного моря, а также данные об интенсивности волнового волнения непосред-
ственно около берега. 
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1. Организация измерений 
 

Работы проводились на базе экспериментального отделения Морского гидро-
физического института (МГИ) в районе поселка Кацивели (Крым) с 11 по 17-го 
октября 2011 г. Для регистрации акустических сигналов использовались прием-
ные микрофоны фирмы “Brüel & Kjær” (B&K №№ 4155, 4189) способные реги-
стрировать акустические сигналы в диапазоне частот от 2 Гц до 20 кГц. Чувстви-
тельность всего устройства составляла около 4 в/Па, что позволяло регистриро-
вать крайне слабые акустические сигналы. Для определения направления прихо-
да сигналов три микрофона расставлялись по схеме треугольной антенны, как 
показано на схеме (рис. 1).  

 

 
 

Рис. 1. Схема расположения приемных микрофонов вокруг здания гостиницы на тер-
ритории филиала морского гидрофизического института в Кацивели 

 
Для построения карт скорости и направления ветра на акватории Черного мо-

ря использовались данные реанализа, адаптированные на сетку 0,1º с применени-
ем мезомасштабной модели ММ5. [12]. Расчет ветрового волнения на всей аква-
тории Черного моря проводился с использованием европейской ECMWF версии 
модели ветрового волнения WAM с разрешением 0,5º [13] Для фиксации колеба-
ний взволнованной поверхности использовался струнный резистивный волно-
граф [14], установленный на океанографической платформе МГИ, на расстоянии 
около 600 м от берега и 1,5 км от места проведения акустических измерений. 

Для интерпретации экспериментальных данных использовалась следующая, 
разработанная авторами, методика обработки. Измеренные данные разбивались 
на отрезки длительностью от 1-го до 3-х часов, далее данные приводились к ча-
стоте опроса 64 Гц и буферировались на “кадры” длиной 8 сек (512 точек). По 
каждому, полученному таким образом, временному отрезку рассчитывались за-
держки прихода сигнала и максимумы парных корреляционных функций между 
каждой из трех пар микрофонов. Также по показаниям трех микрофонов тре-
угольной антенны рассчитывались значения азимута прихода и фазовой скоро-
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сти. Аналогичным образом по каждому временному отрезку рассчитывались 
спектры сигналов, парные функции когерентности для трех пар микрофонов, по 
фазовым спектрам сигналов от трех микрофонов были получены спектральные 
представления азимутов фазовых скоростей прихода сигналов. 

Данная методика обработки позволила получить временной ход перечислен-
ных выше параметров и тем самым проследить изменение этих параметров во 
времени. 

Для контроля и сравнения результатов дополнительно использовалась также и 
стандартная методика обработки инфразвуковых сигналов PMCC, используемая 
на станциях международной системы мониторинга инфразвука [15].  
 

2. Некоторые результаты регистрации «голоса моря» 
 

Ниже будут представлены результаты регистрации «высокочастотного» ин-
фразвука в ночь с 11-го на 12-е октября 2011 года. Именно в этот период были 
получены основные записи приходов инфразвукового сигнала с южного направ-
ления. Кроме того, в это время были зафиксированы ветровые и волновые ано-
малии в бассейне Черного моря.  

Для совместимости данных регистрации и сопутствующих метеоданных вре-
мя на всех графиках соответствует Единому времени UT. 

На рис. 2 показаны временные ходы сигналов, максимумов парных корреля-
ционных функций, временных задержек у каждой из трех пар микрофонов, ази-
мутов и фазовых скоростей. На рис. 3 показаны спектры этих параметров, а 
именно: временной ход спектра сигнала средней по трем парам микрофонов ко-
герентности, спектральное представление азимута и фазовой скорости. 

Из множества реализаций мы выбрали два временных отрезка, соответствую-
щих первым появлениям инфразвука в записях сигнала (верхние диаграммы на 
рис. 2–3 и периоду максимальной интенсивности инфразвуковых приходов (ниж-
ние диаграммы на рис. 2–3). Отметим фоновый характер инфразвукового сигнала. 
Это особенно хорошо видно на верхних диаграммах (рис. 2–3). Даже относительно 
небольшие акустические или ветровые помехи приводят к исчезновению сигнала. 
На верхних диаграммах (рис. 2–3) наличие инфразвука хорошо видно на 300-й сек, 
между 500-й и 700-й сек в районе 3000-й и 3600-й секунд реализации. Что касается 
нижних диаграмм, то там инфразвуковой сигнал почти непрерывен, и можно гово-
рить лишь о нескольких случаях, когда он перекрывается помехами. 

Аналогичные результаты были получены при обработке тех же данных по 
стандартной методике PMCC [15] (рис. 4–5). Среднее направление прихода сиг-
нала составляет в первом случае 171,8⁰, во втором – 185,4⁰, т.е. в обоих случаях 
сигнал приходит с юга, или с моря.  

Приведенные на рис. 3 временные ходы различных спектров сигналов вклю-
чают в себя сотни индивидуальных спектров, однако непосредственно вид этих 
спектров, полученных в условиях наличия инфразвукового сигнала, также пред-
ставляет определенный интерес. Соответствующие примеры спектров, получен-
ных при значимой интенсивности инфразвука, показаны на рис. 6 и на рис. 7. 
Отметим, что спектральные плотности в диапазоне ниже 2 Гц находятся за пре-
делами частотного диапазона наших измерительных микрофонов и определен-
ные отклонения значений азимутов и фазовых скоростей для этих частот связано, 
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Рис. 2. Инфразвуковой сигнал, зарегистрированный 11–12 октября 2011 г. Верхняя диаграмма 
– начало регистрации сигнала, нижняя диаграмма – случай наибольшей интенсивности сигна-
ла. На графиках сверху вниз: 1 – временная реализация сигнала, 2 – временной ход максиму-

мов парных корреляционных функций, 3 – временные задержки для каждой из трех пар сигна-
лов (жирная черная кривая – суммарная задержка), 4 – временной ход азимута прихода, 5 – 

временной ход фазовой скорости 
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Рис. 3. Спектры инфразвукового сигнала, зарегистрированный 11–12 октября 2011 г. Верхняя 
диаграмма – начало регистрации сигнала, нижняя диаграмма – случай наибольшей интенсив-

ности сигнала. На графиках сверху вниз: 1 – спектр сигнала, 2 – среднее значение трех парных 
когерентностей, 3 – спектральное представление азимута сигнала, 4 – спектральное представ-

ление фазовой скорости 
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Рис. 4. Результаты обработки реализации, показанной на рис. 2, стандартным методом PMCC 
[15], на верхней диаграмме показаны (сверху вниз): consistency (средне квадратичная задерж-
ка), корреляция, амплитуда, азимут и фазовая скорость, внизу гистограмма и radar plot. Сред-

нее направление прихода сигнала 171,8⁰ (со стороны моря) 
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Рис. 5. Результаты обработки реализации, показанной на рис. 3, стандартным методом PMCC 
[15], на верхней диаграмме показаны (сверху вниз): consistency (средне квадратичная задерж-
ка), корреляция, амплитуда, азимут и фазовая скорость, внизу гистограмма и radar plot. Сред-

нее направление прихода сигнала 185,4⁰ (со стороны моря) 
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Рис. 6. Спектры инфразвукового сигнала, зафиксированные 11 октября 2011 г. в 14:12:09 GMT. 
Сверху вниз: спектральная плотность, спектр когерентности, спектр азимута и спектр фазовой 

скорости 

 

 
 

Рис. 7. Фрагмент спектра сигнала, показанного на рис. 6 

 
по-видимому, именно с этим. В целом же спектр когерентности сохраняет весьма 
высокие значения (более 0,8) вплоть до частоты 11 Гц, спектр азимута на часто-
тах выше 4-х Гц сохраняет стабильные значения 175–200⁰ вплоть до частоты 15 
Гц, наконец, спектр сигнала имеет характерные максимумы на частотах 2; 5,5; 
7,5 и 11 Гц. Спектр фазовой скорости белее неустойчив, тем не менее в диапа-
зоне частот от 5,5 до 12 Гц значения колеблются между 350 и 400 м/с. 

Увеличенный фрагмент спектра зарегистрированного инфразвукового сигнала 
показан на рис. 7. На рис. 7 отчетливо видны спектральные пики на частотах 2, 5, 
7 и более Гц, которые традиционно связываются с «голосом моря». 

Для того чтобы можно было высказать определенные предположения о физи-
ческой природе этого сигнала, необходимы дополнительные данные о ветровой и 
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волновой обстановке вдоль трассы сигнала и о морском волнении в непосред-
ственной близости от места проведения измерений.  

Результат анализа полученных данных представлен ниже. 
 

3. Ветровая и волновая обстановка в акватории Черного моря  
11-го и 12-го октября 2011 г. 

 

Сначала мы проверили гипотезу о местном происхождении зарегистрирован-
ных инфразвуковых приходов. Спектральный состав зарегистрированного ин-
фразвука подобен данным в [11]. Как уже отмечалось выше, авторы [11] интер-
претировали, полученные ими результаты, как акустический шум от разбиваю-
щихся о скалистый берег волн. Однако, здесь имеются весьма существенные от-
личия. Результаты, показанные в работе [11], получены для случая чрезвычайно 
высоких волн (до 7-ми метров и во всех случаях не менее 1 метра). Но даже в 
этих условиях более или менее хорошая корреляция отмечалась, как правило, в 
периоды максимального волнения. 

Было проведено сравнение временных ходов интенсивности морского волне-
ния и параметров акустического сигнала (максимумы взаимных корреляционных 
функция и когерентности), характеризующих наличие инфразвуковых волн.  
В качестве меры интенсивности морского волнения мы использовали стандарт-
ное отклонение уровня моря от его среднего значения. Замеры уровня моря про-
изводились с частотой 4 Гц на морской платформе МГИ, на расстоянии около 
600 м от берега и 1,5 км от места проведения акустических измерений. 

Результаты сравнения показаны на рис. 8. Хорошо видно, что приходы инфра-
звуковых сигналов (средний и нижний графики) совершенно не коррелируют с 
интенсивностью морского волнения (верхний график) в регионе регистрации ин-
фразвука. Кроме того, сама интенсивность волнения в этот период относительно 
мала (0,1–0,15 м) и никак не могла создать значимых акустических шумов. 

Ветровая обстановка (скорость и направление ветра) в акватории Черного мо-
ря показана на рис. 9. Две нижние диаграммы рис. 9 c–d соответствуют времени 
регистрации инфразвуковых приходов, показанных на рис. 2–5. Если скорость 
ветра в южном направлении на диаграмме c незначительна, т.е. никак не может 
быть причиной возникновения инфразвука, то диаграмма рис. 9d вообще показы-
вает практически штилевые условия на юге. Однако, нами было отмечена не-
стандартная ветровая обстановка имевшая место за несколько часов до начала 
регистрации инфразвука. Так на диаграммах рис. 9 a–b отчетливо видно столкно-
вение двух разнонаправленных атмосферных вихрей над морем в непосредствен-
ной близости от места проведения акустических измерений. Центр этого столк-
новения находился как раз на юге.  

Конечно, ввиду достаточно длительной временной задержки (4–6 часов) меж-
ду столкновением вихрей и началом регистрации инфразвука, это событие воз-
можно и не является непосредственной причиной возникновения инфразвука. 
Тем не менее, разнонаправленные движения ветра вполне могли бы иницииро-
вать соответствующие движения волн, которые и явились причиной отмеченных 
инфразвуковых явлений. 

Для проверки этой гипотезы мы использовали карты волновой обстановки в ак-
ватории Черного моря. На рис. 10 показана волновая обстановка (высота и направ- 
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Рис. 8. Сравнение волнения моря и приходов инфразвукового акустического сигнала. На верх-
нем графике стандартное отклонение уровня морской поверхности от среднего значения (дан-
ные получены на платформе МГИ), средний график – временной ход среднего максимума трех 
парных корреляционных функций, нижний график временной ход среднего спектра когерент-

ности 

 

  

  
Рис. 9. Ветровая обстановка в акватории Черного моря 11–12 октября 2011 г. Значения скоро-
сти ветра показаны цветом и размером стрелок, направление ветра показано стрелками. a и b – 
ветровая обстановка за 6-ть и 4-ре часа до начала регистрации инфразвукового сигнала. c и d – 
ветровая обстановка во время регистрации (время соответствует времени регистрации инфра-

звуковых приходов, показанных на рис. 2–5) 

 
ление волн) в акватории Черного моря в 00 часов и в 03 часа 12 октября 2011 г. 
На обеих картах  виден поворот  направления  волн в южном и юго-западном на- 
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Рис. 10. Волновая обстановка в акватории Черного моря 12 октября 2011 г. в 0:00 часов (a) и в 
3:00 (b). Высота волн показана цветом и длиной стрелок, направление волн показано стрелками 

 
правлениях от пункта акустических измерений. Однако, если на верхней карте 
(рис. 10 a), соответствующей 00 часов, видно лишь изменение направления волн, 
более отчетливо в юго-западном направлении и менее и менее отчетливо в юж-
ном направлении, то на нижней карте (рис. 10 b) можно различить волновой 
вихрь по центру акватории и в южном направлении от пункта акустических из-
мерений. К сожалению, полученные нами карты волновой обстановки имеют го-
раздо более грубое разрешение по пространству и по времени, что не позволило 
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нам получить более точную картину изменения волновой обстановки (разрешение 
по времени 3 и 6 часов, для сравнения ветровые карты имеют разрешение 1 час). 

 
Обсуждение результатов 

 

Таким образом, результаты акустических измерений в акватории Черного моря с 
использованием современных приборов и при регистрации на цифровые носители 
убедительно показывают наличие высокочастотного инфразвука, в диапазоне частот 
2–7 Гц, который традиционно связывается с так называемым «голосом моря». 

Для оценки взаимосвязи регистрируемого высокочастотного инфразвука и 
наличием морского волнения нами были использованы данные о ветровой и вол-
новой обстановке (скорость и направление ветра или волн соответственно) в ак-
ватории Черного моря, а также данные об интенсивности волнового волнения 
непосредственно около берега. 

При этом, выявление механизма генерации зарегистрированного инфразвука не 
являлось целью настоящей работы и требует проведения специальных исследований. 
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1. Полуфеноменологическая интегральная модель ПСА – ИМПСА 
 

Введение 
 

Данный раздел посвящен описанию идеологии и деталей построения концеп-
туально новой модели динамического приводного слоя атмосферы (ДПСА) по 
работе [1].  

Напомним, что основное назначение полуфеноменологической модели ДПСА 
состоит в установлении связи характеристик приводного слоя атмосферы (в част-
ности, скорости трения u*) с двумерным пространственным спектром ветровых 
волн S(kx , ky) (или его частотно-угловым аналогом S(ω, θ)) и средним ветром на 
стандартном горизонте W на основе базовых уравнений динамики вблизи грани-
цы раздела сред. В качестве итоговой математической основы такой модели слу-
жит уравнение баланса потока импульса вида1 

Τmod (W, u* , S) = u2
*.                                                (1) 

Физическое содержание левой части (1) должно следовать из фундаментальных 
уравнений гидродинамики.  

Как было показано ранее [2], задача построения физической части модели 
ДПСА может решаться различными путями: численно, эмпирически и полуфе-
номенологически. Достоинством полуфеноменологических моделей, построен-
ных на основе уравнения (1), является их физическая обоснованность, базирую-
щаяся на уравнениях гидродинамики, и отсутствие излишне громоздкой анали-
тической или численной детализации, которая заменяется рядом достаточно про-
стых и ясных феноменологических построений. На основании анализа, выпол-
ненного в [2], наиболее перспективными для их дальнейшего развития отмечены 
модели [3] и [4]. Там же были отмечены и недостатки этих моделей. Их развитие 
может быть построено на результатах исследования профиля фетра в слое волне-
ния, описанных в работе [5]. Именно такая, концептуально новая модель ДПСА, 
будет и представлена в данном разделе. 

 

1. Базовые соотношения 
 

Физическую основу всех упомянутых моделей ДПСА составляет тот или иной 
вариант аналитического представления некоего набора составляющих левой ча-
сти уравнения (1), который в общем случае имеет вид 

2
*utw    ,                       (2) 

где в левой части принято выделять волновую τw , вязкую τν и турбулентную τt 
составляющие полного напряжения. Здесь важно подчеркнуть, что часть потока 
τw напрямую связана с передачей энергии от ветра волнам. При этом вязкая τν и 
турбулентная части τt создают лишь тангенциальное напряжение на поверхности, 

                                                            
1 Здесь и далее везде поток импульса к волнам записывается без знака и в нормировке на плот-
ность воздуха ρα. 
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не влияющее на энергетику волн. Фактически, проблема заключается в нахожде-
нии достаточно адекватного аналитического представления для каждой из ука-
занных составляющих.  

Следует специально отметить, что уравнение вида (2) традиционно принято 
приписывать некоторой узкой области атмосферного слоя, расположенной непо-
средственно на средней поверхности раздела сред воздух–вода η(x, t). При этом в 
оценках тангенциальных составляющих потока импульса к границе раздела сред 
неявно полагается, что обтекание случайной и нестационарной поверхности  
η(x, t) практически аналогично обтеканию твердой поверхности. Стохастичность, 
предполагающая наличие резких изменений формы границы раздела сред, и ее 
нестационарность, обусловленная многократными вертикальными волновыми 
движениями, в таком случае в расчет не принимается.   

Напомним, что в полуфеноменологическом подходе для описания волновой 
части потока импульса τw общепринято привлекать известную функцию IN(S, W), 
описывающую скорость накачки энергии волн ветром, которая традиционно 
представляется в виде [2]: 

( , ) ( , , , ) ( , )wIN S W S      W ,                                (3) 

где β(ω, θ, W, θw) есть так называемый инкремент роста волн, задаваемый обычно 
в виде полуэмпирической безразмерной функций своих параметров. В таком 
случае, на условном, среднем уровне поверхности раздела сред, z = <η(x, t)> = 0, 
принято считать, что 

 cos( )
( 0) (0) , , ,w w w

k
z g IN S d d

      


    W .             (4) 

Следовательно, не останавливаясь на техническом вопросе выбора вида β(ω, θ, 
W, θw), можно полагать, что представление для потока τw в уравнении (2) уже из-
вестно. 

В отличие от τw, относительно процедуры вычисления величин τt и τν единство 
подхода отсутствует, поэтому в каждом из перечисленных ранее вариантов мо-
дели ДПСА расчет этих величин существенно различается. Такое различие обу-
словлено как различием поставок задач (дифференциальная или интегральная, 
т.е. с расчетом профиля W(z) или без такого расчета), так и нечеткостью пред-
ставления о том для какого горизонта в системе воздух–вода записано само урав-
нение (2). Поэтому, с целью большего понимания причин разделения полного 
потока на составляющие в уравнении (2), целесообразно воспроизвести его вы-
вод, что и позволит продвинуться в решении вопроса определения его составля-
ющих.  

 
2. Вывод уравнения баланса. Введение понятия «зона волнения» 

 

При выводе уравнения баланса импульса (2) будет показано, что для случая 
подвижной поверхности раздела сред, вид представления левой части (2) опреде-
ляется не только детальностью учета процессов на стохастической взволнован-
ной границе раздела сред η(x, t), но и правилами статистического осреднения2.  

                                                            
2 Основные выкладки данного раздела, взятого из работы [1], были любезно предоставлены 
автору В.Н. Кудрявцевым в 2010 г. 
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Для получения уравнения баланса (2), в качестве исходных используются 
уравнения Навье-Стокса, записанные в тензорном представлении для трехмерно-
го нестационарного турбулентного течения воздуха со средней скоростью W(z) 
над поверхностью раздела сред η(x, t): 

/ ( ) / / /i i i iu t u u x p x x             .                       (5) 

Здесь в переменной скорости u для компонентного индекса α достаточно ограни-
читься только значением 1 (если рассматривать только перенос горизонтального 
импульса), в то время по индексу i используются все значения 1,2,3, соответ-
ствующие x,y,z компонентам, поскольку по повторяющимся индексам подразу-
мевается выполнение суммирования. Кроме того, в (5) р есть поле давления, за-
писанное в нормировке на плотность воздуха, а ταi – тензор вязких напряжений 
(см. пояснения в [1]).  

Задача заключается в получении из (5) уравнений для потоков импульса τi, j = 
<ui'uj'>. Для этой цели используется процедура интегрирования уравнения (5) по 
вертикальной переменной z от поверхности раздела сред η(x, t) до некоторого го-
ризонта z, расположенного далеко от взволнованной поверхности. Для получения 
результата привлекается формула дифференцирования интеграла по параметру 
(формула Лейбница)  

 

 ( )
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( , )
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b p

a p

b

x b x aa

f x p dx
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 .       (6)

 

 

После прямого интегрирования (5) с использованием формулы (6), при значениях 
в ней пределов a = η(x, t) и b = z, из (5) следует 
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z z
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                (7) 

 

где появляющийся индекс β аналогичен выделенному индексу α (см детали в [6]). 
Теперь необходимо провести пространственно-временное осреднение уравне-

ния (7), положив, для простоты, конкретные соотношения для средней горизон-
тальной скорости W(z) и ее турбулентных флуктуации, например, вида 

1( , ) ( ) '( , )u x z W z u x z  ,  2( , )u x z =0,  3( , ) '( , )u x z w x z .        (8) 

При этом следует помнить, что осреднение (7) должно быть выполнено два-
жды: как по масштабам турбулентности, так и масштабам изменчивости волно-
вого поля. Первый тип осреднения оставляет интегральные формы (для α = 1) 
практически без изменения, в то время как все слагаемые в обеих частях (7), сво-
бодные от знаков интегралов, дают как раз те самые потоки импульса, которые 
мы ищем.  

Для стационарного и однородного потока над твердой и горизонтальной по-
верхностью раздела сред интегральные слагаемые в (7) обращаются в нуль. Для 
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подвижной и горизонтально неоднородной поверхности указанные слагаемые 
также могут быть обнулены, только если перейти к масштабам горизонтально 
однородного и стационарного описания поля волн, т.е. после выполнения осред-
нения (7) по ансамблю волн (которое делает поле волн стационарным и однород-
ным по пространству). Заметим, кстати, что именно такое осреднение по ан-
самблю и позволяет перейти к спектральному представлению для волн, исполь-
зуемому в теории ДПСА.  

В результате указанных действий появляется итоговое уравнение вида (2) [6] 

  2
*/ x x zp x u u u             .                      (9) 

Здесь малые угловые скобки <..> означают усреднение по турбулентным мас-
штабам, а крупные ...  – по ансамблю поля волн. Существенно, что здесь уже 
привязка к профилю волны η(x, t) исчезает. В таком случае, вообще говоря, 
должна иметь место особая трактовка слагаемых уравнения (9), обусловленная 
нестационарностью и неоднородностью границы η(x, t). Дадим такую трактовку, 
предварив ее традиционным рассмотрением. 

Традиционно, слагаемое /p x     в левой части (9) трактуется как поток 
импульса к поверхности раздела сред, связанный с работой сил давления, а вто-
рое слагаемое есть вязкая составляющая потока. Обычно первому слагаемому 
приписывают смысл τw , а последнему смысл суммы (τν + τt), которое далее 
уместно называть «тангенциальным» (см. ур. (2)). При этом само уравнение (9) в 
традиционном подходе трактуют как уравнение на границе раздела сред η(x, t), 
(см. трактовку вязких членов в [7]) подразумевая, что осреднение по масштабам 
волнения происходит путем скольжения по текущей границе раздела сред, схе-
матично изображенной на рис. 1.  

 

 
Рис. 1. Элемент реальной волнограммы η(x, t) (шкала времени дана в условных единицах) 
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Рис. 2. Совокупность (ансамбль) двухсот отрезков волнограммы η(x, t) (шкала времени дана  
в условных единицах) 

 
Традиционно, при таком осреднении неявно предполагается горизонтальная и 

временная инвариантность вертикальной структуры ПСА, вне зависимости от 
фазы волны (т.е. единообразие в профиле среднего ветра W(z) при z, отсчитанной 
от текущего положения границы). Однако такой, явно упрощенный подход, вы-
зван лишь стремлением прямого использования указанной выше традиционной 
трактовки слагаемых. Вместе с тем, и это физически очевидно, что в указанной, 
«отслеживающей» системе координат косвенно нарушаются положения о стаци-
онарности и горизонтальной однородности среднего движения, необходимые для 
устранения интегральных слагаемых в (7).  

На самом же деле, динамика обтекания взволнованной поверхности (а с ней и 
вертикальная структура ПСА) существенно различается на гребнях, впадинах, 
наветренной и подветренной сторонах профиля волн. Иными словами, горизон-
тальная и временная инвариантность вертикальной структуры ПСА при сколь-
жении вдоль профиля волны (см. рис. 1) нарушается. Этот «умозрительный», но 
достаточно очевидный вывод подтверждается и численными решениями полных 
уравнений Навье-Стокса (см., например, [8–10]). Поэтому результат осреднения 
уравнения (7) по ансамблю волн для случая хаотической взволнованной поверх-
ности, которое требуется как для устранения нестационарности и горизонталь-
ной неоднородности вертикальной структуры ПСА, так и для перехода к спек-
тральному представлению волнения, дает основания для поиска иной трактовки 
уравнения (9). 

Для решения данного вопроса, более естественной является трактовка осред-
нения уравнения (7), как осреднения, выполненного по статистическому ан-
самблю взволнованных поверхностей, условно изображенному на рис. 2. Понят-
но, что в таком случае уравнение (7) осредняется не на конкретном горизонте. а 
по всей зоне волнения, расположенной между уровнями подошв и гребней волн и 
занимающей по вертикали пространство от –Н до Н относительно среднего 
уровня границы раздела сред. 
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Согласно [5], величина Н имеет порядок стандартного отклонения D, заданно-
го соотношением 

 2
D    .              (10) 

Кроме того, при указанном осреднении, каждое из слагаемых в левой части 
(9) претерпевает такие изменения, значение которых невозможно определить и 
трактовать заранее, т.е. вклады слагаемых в левой части (0) в результирующие 
значения τw и τt просто нельзя разделить. На этом основании можно считать, что в 
левой части итогового уравнения баланса (9) имеются только два типа слагаемых:  

 обобщенное волновое напряжение τw (англоязычное название – form drag), 
которому соответствует весь перенос энергии от ветра к волнам,  

 и обобщенное тангенциальное напряжение τt (англоязычный аналог – skin 
drag), не связанное с энергетикой волн.  

Таким образом, итоговое уравнение баланса (9) несколько «упрощается» и 
приобретает вид3 

* *( , , , ) ( , , , )w p t p totW u S W u S      ,     (11) 

в котором вклады отдельных слагаемых левой части (9) в величины волновых и 
тангенциальных напряжений (11) не могут быть детализированы.  

Следует отметить, что запись уравнения баланса импульса в виде (11) не яв-
ляется новой и, как уже было упомянуто выше, широко используется [3, 11, 12]. 
Здесь лишь констатируется следующие принципиально важные заключения:  

1) Априорная неразличимость вкладов составляющих левой части уравнения 
(9) в левую часть (11).  

2) Отсутствие привязки уравнений (9) и (11) к какой-то конкретной верти-
кальной координате. Эти уравнения применимы во всей зоне волнения (равно как 
и спектр волн не привязан к конкретной точке уровня волнограммы).  Именно 
здесь проявляется «интегральный» характер рассматриваемой модели ДПСА. 

Далее, для величины τw в (11), как и обычно, полагается, что она может быть 
определена через функцию накачки по формуле (4) путем выбора адекватного 
представления для эмпирического инкремента роста β(ω, θ, W, θw). Но формула 
для вычисления величины суммарного, как мы ее теперь называем, «тангенци-
ального» напряжения τt заранее не известна.  

В таком случае, конкретизация представления функции τt(u*, S), очевидно, 
должна выполняться методами статистической гидромеханики, т.е. путем ее па-
раметризации через размерные и безразмерные характеристики интерфейса воз-
дух-вода в целом. В этом и состоит специфичность новой трактовки уравнений 
(2) и (11).  

Величина τtot, стоящая справа в (11), имеет смысл среднего по ансамблю волн 
полного потока импульса от ветра к взволнованной поверхности. Вполне есте-
ственно считать, что τtot имеет значение потока импульса, реально измеряемого 
на некотором горизонте в области ПСА, расположенном на расстоянии, не менее 

                                                            
3 Отметим, что здесь уместно отказаться от термина «турбулентная часть напряжения», 
обозначающего слагаемое τt, а называть его «тангенциальным напряжением», подчёркивая его 
вклад только в перенос импульса в поверхности раздела сред, не связанного с переносом 
энергии к волнам. 
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чем в 3–5 раз превышающем самые большие гребни волн. В таком случае, как и 
обычно, 

' ' 2
*tot z Hu w u      = const,              (12) 

где u* – скорость трения. 
Естественно считать, что обе составляющие полного потока импульса зависят 

от таких определяющих характеристик системы, как:  
 скорость ветра на фиксированном стандартном горизонте (обычно z = 10 м) 

W (или его аналог в виде скорости трения u*),  
 двумерный спектр волн S(kx , ky) (или его аналог в частотно-угловом пред-

ставлении S(ω, θ)),  
 а также от таких интегральных характеристик волнения как: частота макси-

мума спектра волн ωp, их высота H, и ряд безразмерных характеристик системы, 
типа возраста волн A = cp / W и средней крутизны взволнованной поверхности ε = 
Hkp , где cp и kp есть фазовая скорость и волновое число доминантных ветровых 
волн (т.е. компонент, соответствующих частоте пика спектра волн ωp).  

В такой постановке решение проблемы ДПСА сводится к детализации и 
нахождению решения уравнения (11) относительно неизвестной величины u* как 
функции всех перечисленных выше параметров системы.  

 
3. Параметризация τw 

 

Как уже отмечено ранее, величина τw по физической природе принципиально 
отличается от тангенциальной составляющей τt . Однако имеется и «техническая» 
целесообразность выделения потока τw из полного потока импульса, обусловлен-
ная тем, что τw связанно с передачей энергии от ветра к волнам. Такую величину 
τw , в определенной мере, можно, как измерить, так и описать теоретически на 
языке уравнений динамики волн (см. ссылки в [12–16]). Именно такая изучен-
ность потока τw позволяет дать ему аналитическое представление в виде форму-
лы (4) через функцию накачки волн ветром IN, имеющую общепризнанное тео-
ретическое и эмпирическое обоснование.  

Детальное представление IN, полезное для дальнейшего, можно записать в 
виде 

 2 2 2
* * *(...) / ( / ) ( / , , ) ( , )a w WIN u c u c S u W            ,     (13) 

где использованы стандартные обозначения, не нуждающиеся в пояснениях (см. 
ниже). Физическое содержание IN состоит в задании скорости потока энергии от 
ветра к волнам (на единицу поверхности). Теоретически хорошо обоснованные 
элементы функции IN(...), таковы:  

1) явная квадратичная зависимость от скорости трения u* (или от W), специ-
ально выделенная в записи правой части (13);  

2) пропорциональность отношению плотностей воздуха и воды (ρα / ρw);  
3) линейность по спектру волн S.  

Остающаяся, теоретически неопределенная безразмерная функция  (u* / cω , 

θ, θW), обычно параметризуется на основании различного рода эксперименталь-
ных измерений [15] и численных экспериментов [16]. Однако стоит заметить, что 
в силу упомянутой теоретической неопределенности, аналитическое представле-
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ние  (u* / cω , θ, θW) далеко не однозначно. Приведем примеры таких представ-
лений.  

Так, в области частот ω (или волновых чисел k), охватывающих энергонесу-
щий интервал гравитационных волн в достаточно широких пределах 

ωp ≤ ω < 5ωp,                                                   (14) 

функция  (u* / cω , θ, θW) с точность порядка 50% представима в виде [17] 

2 2
* * *(...) 32{[1 0.136/( / )+0.00137/( / ) ]cos( ) 0.00775( / ) } wu c u c u c         (15) 

Такое представление применяется тогда, когда в формуле (13) используется па-
раметризация функции накачки IN через скорость трения u*. Вместе с тем, суще-
ствуют также и представления вида IN(W), когда параметризации IN выполняется 
через локальный ветер на стандартном горизонте W. Среди таковых уместно 
привести одну из последних, в которой (...)  (с той же точностью) задается в 
виде [15] 

2(...) [ ( ), , ](1 ( ) / )wG k c k W     ,   (16) 

где G[ε(k), θ, θw] – эмпирическая функция от локальной крутизны волн ε(k), вол-
нового числа  k, направления распространения волн θ и направления ветра θw.  

В более широком интервале частот, включающем капиллярный интервал волн 
вплоть до 100 р/с (где, кстати, набирается наиболее значимая часть потока им-
пульса τw), по понятным (техническим) причинам контактные измерения  (u* / 

cω , θ, θW) становится невозможными. Этот дефицит информации в определенной 
мере удается компенсировать другими методами.  

Так, дистанционные измерения [18, 19] и численные оценки [10] свидетель-
ствуют о том, что в высокочастотном интервале,   имеет вид широкого несим-
метричного «купола» (рис. 3) с максимум в области частот порядка 3 р/с (соот-
ветствующее волновое число порядка 1 м-1). Кроме того, величина   спадает до 
нуля как в области низких частот, соответствующих условию W/cω <<1 (т.е. когда 
волны существенно обгоняют ветер), так и в области высоких частот, соответ-
ствующих области минимума фазовой скорости cω [18, 19].  

Относительно углового распределения функции IN(...) хорошо известно толь-
ко то, что оно еще менее изучено, чем распределение по частоте [10, 20]. Обычно 
угловая функция IN параметризуется через четную функцию угла (θ – θW), где θW 
– направление локального ветра (см. детали в ссылках и ниже). Тем не менее, 
приведенных данных об IN оказывается достаточно для решения нашей задачи. 

Относительно оценки τw по формуле (4), дополнительно важно отметить, что 
интеграл в правой части (4) является медленно сходящимся [2, 10]. Именно по 
этой причине, пределы интегрирования в (4) должны простираться от частоты 
максимума спектра волн ωp , имеющих порядок (0.5–2) р/с, вплоть частот поряд-
ка 100 р/с (k 1000 р/м), включающих область существования капиллярных 
волн, где величина   резко спадает (рис. 3), что и обеспечивает сходимость ин-
теграла в (4).  
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Рис. 3. Общий вид нормированного инкремента роста ( )k  в широком интервале волновых 
чисел 

 
Однако сведения о форме и значении спектра волн на таких частотах весьма 

труднодоступны, как для контактных измерений, так и для регулярных числен-
ных расчетов. По этой причине, для достаточно аккуратной оценки потока τw 
требуется использование специального технического приема, заключающегося в 
разделения спектра волн на две принципиально различные части:  

 низкочастотный спектр SL (НЧ-спектр), реально измеряемый (или рассчи-
тываемый по численной модели) спектр гравитационных волн,  

и 
 высокочастотный спектр SH (ВЧ-спектр), модельное представление которо-

го находится с использованием разнообразных дистанционных измерений и их 
теоретической интерпретации [18, 19].  

Таким образом, дальнейшее продвижение в построении модели ДПСА пред-
полагает использование представление спектра волн S(ω, θ) в виде двух слагае-
мых, например, в виде, предложенном в [18]: 

S(ω, θ) = SL ∙ cut + SH ∙ (1 – cut),                                    (17) 
где cut(A, ω) – известный обрезающий множитель. Поскольку нас интересуют 
интегральные оценки типа (4), то в предлагаемой модели вполне приемлемо пре-
ставление cut(A, ω) в виде ступенчатой функции, скачком изменяющейся с ро-
стом частоты от 1 до 0 в области частот ω ≈ 3ωp.  

Теперь, принимая для фазовой скорости гравитационно-капиллярных волн 
соотношение  

2 1/2( ) / [ (1 )th[ ]] /c k k gk k kd k     ,         (18) 

и полагая, что θW = 0, формулу (4) можно переписать в следующем общем виде, 
пригодном для волн на мелкой воде: 
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где γ – коэффициент поверхностного натяжения воды, деленный на g, а d – ло-
кальная глубина жидкости, и τwL – вклад в τw от низкочастотной (относительно 
легко измеряемой) энергонесущей части спектра волн SL (с областью интегриро-
вания ΩL), а τwH – вклад от высокочастотной части спектра SH (область интегри-
рования ΩH), для которой необходимо применять модельное представление, ос-
нованное на обобщении большого числа дистанционных наблюдений различного 
рода [18, 19]. 

Итак, поскольку обе части спектра принципиально представимы в количе-
ственной форме, можно считать, что согласно (19) величина волновой части по-
тока τw полностью известна как функция спектра волн S, скорости ветра W, ско-
рости трения u*, направления ветра θW, генерального направления волн θp и инте-
гральных характеристик волнения: возраста волн A и их крутизны ε. Вводя без-
размерные величины ˆwL  и ˆwH , можно записать соотношение (19) в новой фор-
ме 

2
* * *
ˆ ˆ[ ( , , , , , , ) ( , , , , , )]w wL p w wH p wu W u S A u S A          ,          (20) 

слагаемые которого потенциально известны.   
Отметим, что, в слагаемом τwL скорость ветра W специально сохранена в каче-

стве аргумента, чтобы обеспечить возможность получения зависимости u*(W), 
как решения уравнения (11) относительно u* (в противном случае, такая зависи-
мость не может быть найдена из системы уравнений 11, 20). Кроме того, с целью 
упрощения процедуры оценки высокочастотной составляющей ˆwH , рассчитав 
ее однажды на основе уже известных решений относительно формы высокоча-
стотной части спектра волн на воде SH по работам [18, 19], предлагается вместо 
формулы для ˆwH  построить и использовать ее численную конкретизация в виде 
числового массива (см ниже).      

 

4. Численная конкретизация ˆwH  
 

С целью конкретизации функции *
ˆ ( , ,...)wH u A  величина ˆwH  была численно 

рассчитана в [1] как функция скорости трения u* и возраста волн A, определяемо-
го значением волнового числа доминантных волн kp. Для этой цели использова-
лось модельные представление ВЧ-спектра SH(k, θ, θw , u*) по работе [19], в кото-
рой этот вопрос раскрыт с максимальной конкретностью.  

Поскольку аналитическое представление SH(k, θ, θw , u*), согласно [19], крайне 
громоздко, то автор [1] ограничился лишь графическими иллюстрациями, позво-
ляющими получить визуальное преставление о функции SH(k, θ, θw , u*), показан-
ное на рис. 4 (совместно с низкочастотной частью SL) в представлении через рас- 
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Рис. 4. Спектр насыщения B(k, u*) в ВЧ-области в широкой области волновых чисел k.  
Рост уровня B(k, u*) отображает его зависимость от скорости трения u* при ее изменении  

от 0.1 до 1 м/с (по работе [1]) 

 
считанный модельный одномерный спектр насыщения (или спектр кривизны - 
curvature spectrum), переделяемый соотношением 

B(k, u*) = k3S(k, u*)     (21) 
Набор значений скорости трения u* задан в пределах от 0.1 до 1 м/с, перекрыва-
ющих все возможные значения u*, а полоса волновых чисел покрывает диапазон 
0.01< k < 104 р/м. При этом, участки с волновым числом k<3р/м принадлежат к 
НЧ-спектру, заданному формулой (5.3) по работе [21]).  

Из рис. 4 хорошо видно, что в ВЧ-полосе волновых чисел k, занимающих диа-
пазон от 100 до 1000 р/м, ВЧ-спектр очень сильно зависит скорости трения u*. 
Однако, в промежуточном диапазоне (10–50 р/м) интенсивность B(k, u*) изменя-
ется существенно слабее. Этот численно установленный факт свидетельствует о 
слабой связи интенсивности высокочастотного спектра SH(k, θ, u*) с интенсивно-
стью низкочастотного спектра SL(k, θ, u*), лежащего в области k ≤ 3 р/м. Именно 
этот факт, по мнению [1], позволяет рассматривать указанные спектры независи-
мо, а значит, и независимо оценивать потоки τwH и τwL как слагаемые (20) для 
полной волновой части потока ˆw . 

Расчет нормированного на u2
* потока *

ˆ ( , )wH pu k , выполненный с использова-

нием представлений ВЧ-спектра SH(k, θ, u*) и инкремента роста  (u* / cω , θ, θW), 

заданного формулой (5.8) по работе [19], представлена на рис. 5.  
На рис. 5 линии соответствуют различным (фиксированным) значениям вол-

нового числа пика спектра kp: верхняя линия соответствует изменениям kp в ин-
тервале 0.1 kp 1 р/м, а более низко расположенные линии соответствуют уве-
личению kp с шагом 0.2 р/м до 4 р/м (нижняя линия).  
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Рис. 5. Оценка 
*

ˆ ( , )wH pu k , полученная для модельного ВЧ-спектра, взятого из работы [19] (по 

работе [1]) 

 
Из рис. 5 следует, что поток *

ˆ ( , )wH pu k  при всех kp довольно быстро растет с 
u* и, начиная с u* > 0.8 м/с, выходит на плато, определяющее предельный вклад 
ВЧ-спектра в полный поток нормированного импульса ˆw . Как видно, при kp 1 

р/м уровень этого вклада существенно зависит от значения волнового числа пика 
спектра kp: чем выше kp, тем меньше доля вклада ВЧ-спектра τw. Детальное рас-
смотрение результатов расчетов показало что, эффект снижения вклада ВЧ-

спектра в τw обусловлен описанным выше поведением инкремента роста   (см. 
рис. 3). Действительно, по мере увеличения kp, нижняя граница области интегри-
рования ΩH в (19) смещается вверх по волновым числам, где соответствующая 
величина 

 

начинает уменьшаться, обеспечивая все меньший весовой коэффи-
циент под вторым интегралом в (19), что и приводит к упомянутому результату.  

Наблюдаемый численный эффект несколько усложняет задачу решения урав-
нения (11), т.к. величина ˆwH , казалось бы, должна была определяться преиму-
щественно видом ВЧ-спектра, т.е. зависеть лишь от скорости трения u*. Однако, 
рис. 5 дает понять, что имеется также зависимость ˆwH  от kp, которая, естествен-
но, определяется подбором обрезающего множителя cut(A, ω) в формуле (17). 
Следовательно, выбор формы cut(A, ω) является одним из элементов настройки 
предлагаемой модели ДПСА. Однако, в силу интегрального характера зависимо-
сти ˆwH  от ВЧ-спектра, такой подбор является не принципиальным по физике 
дела, а лишь техническим элементом модели. Поэтому в численной реализации 
модели ДПСА вполне приемлем выбор вида cut(A, ω), обеспечивающий скачко-
образный переход НЧ-спектра в ВЧ-спектр на волновых числах порядка 1 р/м. 
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Проведенный анализ позволяет сделать следующую конкретизацию функции 

*
ˆ ( , )wH pu k . В виду гладкости этой функции и практической независимости 

формы SH(k, θ, u*) от формы SL(k, θ, u*), в рабочей версии модели ДПСА нет 
необходимости каждый раз (т.е. для различных u* и kp) пересчитывать величину 

*
ˆ ( , )wH pu k . Достаточно однажды просчитать ее значения по указанной выше 

схеме для практически важного набора величин u* и kp и просто затабулировать 
полученные значения *

ˆ ( , )wH pu k  (приведенные на рис. 5), полностью закрыв 
вопрос ее параметризации. Именно такой подход и был реализован в работе [1]. 

Теперь для решения уравнения (11) требуется лишь детализация вида τt (u*, A, 
cp, ...). 

 
5. Параметризация t̂  

 

В противоположность потоку τw, величина тангенциального потока τt, ответ-
ственного за передачу импульса от ветра к подстилающей поверхности как цело-
му, в свете сказанного выше об уравнении (11), практически не определена. В 
этом плане уместно заметить, что в моделях циркуляции океана, игнорирующих 
существование волнения на поверхности раздела сред, величина τt полностью ас-
социируется с полным напряжением ветра τtot, которое и принимается в качестве 
напряжения, инициирующего дрейфовые течения [22]. На самом же деле, поми-
мо дрейфовых течений ветер порождает и волны. Поэтому между τt и полным 
трением τtot , как уже отмечалось, существует большая и физически принципи-
альная разница. 

По характеру получения уравнения (9) и его представления в виде (11) ясно, 
что теоретический вывод выражения τt для реального стохастического поля волн 
принципиальным образом затруднен, например, уже в силу отсутствия матема-
тических алгоритмов выполнения указанного выше осреднения по ансамблю по-
ля волн. Экспериментальное же определение зависимости τt (u*, A, ε, ...), возмож-
но, имеет перспективы, если принять во внимание изменяемость полного напря-
жения τ ~ (u*)2 и использование расчетных значения τw(u*, A, S), полученных для 
измеренных значений u* и синхронных с ними характеристик волнения: S(ω, θ), A 
и ε. Однако оценки зависимостей τt (u*, A, ε, ...) такого рода нам не известны. По-
этому, далее эта функция будет строиться полуфеноменологически на основе 
специально проведенного нами анализа профиля ветра в зоне волнения, т.е. в 
зоне между подошвами и гребнями волн, играющей, которая, как будет показано 
ниже, играет роль эффективного слоя трения, разделяющего слой воздуха и воды 
в системе ветер – волны – верхний слой моря. 

Прежде всего, отметим, что для построения параметризации τt (u*, A, ε, ...) в 
области, привязанной к зоне волнения и распределенной по высоте от -D до 3D 
(см. формулу 10), не приемлемо привлекать ни кинематическую вязкость возду-
ха, ни стандартный лог-профиль ветра W(z), которые применимы только для не-
подвижной по вертикали и однородной по горизонтали поверхности раздела 
сред. В зоне волнения все эти атрибуты модели «твердой» стенки исчезают при 
осреднении проинтегрированного по вертикали уравнения баланса импульса по 
ансамблю взволнованной поверхности (см. раздел 3). Поэтому нужны какие-то 
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дополнительные сведения о профиле ветра в зоне волнения. Подсказку в постро-
ении параметризации для τt (u*, A, ε, ...) дают результаты численных эксперимен-
тов Чаликова и Райнчик[10], проанализированные и описанные в [5]. Согласно 
этим результатам, установлено, что в зоне волнения профиль ветра W(z) имеет 
линейную зависимость от z. При этом линейный профиль W(z) простирается от 
глубины –D до высоты 3D по отношению к среднему уровню жидкости η, при-
нятому равным нулю, где D есть на стандартное отклонение взволнованной по-
верхности η(x, t), заданное формулой (10) [5]. Конкретно, в [5] показано, что в 
зоне волнения (т.е. при [–D < z < 3D]), вертикальный градиент профиля среднего 
ветра имеет порядок величины, задаваемый соотношением 

( ) pcW z

z H





,                                                 (22) 

где cp – фазовая скорость гребней волн доминантных волн, H – средняя высота 
волн.  

На основании сказанного и в свете того, что линейный профиль ветра харак-
терен именно для области вязкого слоя течения [9монин], можно считать, что в 
нашем случае зона волнения в интервале высот [–D < z < 3D], по физическому 
смыслу, играет роль области вязкого слоя трения интерфейса (заменяющей собой 
традиционный вязкий подслой, определяемый кинематической вязкостью воздуха).  

Таким образом, привлекая известное теоретическое выражение для напряже-
ния трения в этой зоне вида 

τt (z) = K(∂W(z) / ∂z),    (23) 
аналитическое представление для искомой функции τt (u*, A, ε, ...) можно полу-
чить, выписав явные выражения для градиента скорости ∂W(z) / ∂z и постулируя 
постоянную величину турбулентной вязкости K, которая реализуется в зоне вол-
нения, как аналоге слоя трения. В этом и состоит главная принципиальная осо-
бенность новой интегральной модели ДПСА. 

Оценка ∂W(z) / ∂z следует из (22), и для замыкания параметризации τt (u*, A,  
ε, ...) требуется лишь формула для величины турбулентной вязкости K, справед-
ливая в зоне волнения. При этом для оценки величины K вполне допустимо при-
нять ее представление в виде некоторого постоянного по вертикали значения, ре-
ализующегося в заданных ветро-волновых условиях. Поскольку характерным 
масштабом вертикальной скорости воздуха в зоне волнения является скорость 
трения u*, а линейный масштаб движений по вертикали определяется высотой 
волн Н, то из соображений размерности следует выражение 

K = Kw = (u*H) ∙ fun(ε, A, ...),        (24) 
в котором неизвестная безразмерная функция от интегральных параметров вол-
нения fun(ε, A, ...) определяется подбором в процессе верификации модели.  

В первом приближении данного подхода автор [1] положил, что параметр 
возраста волн А, будучи связанным только с отношением скоростей гребней волн 
и ветра, менее принципиален для оценивания Kw, нежели параметр крутизны 
волн ε. Поэтому, на предварительной стадии конкретизации модели ДПСА, па-
раметризация функции fun(ε, A, ...) была записана в наиболее простом виде  

fun(ε, A, ...) = fun(ε)  εn    (25) 
с подгоночной целой степенью n, ограничиваясь, тем самым, минимум допуще-
ний. 
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В итоге, совокупность формул (11), (20)–(25) завершает теоретическую осно-
ву для построения новой интегральной модели ДПСА. Дальнейшая детализация 
модели представляет собой процедуру ее настройки путем сопоставления мо-
дельных расчетов с наблюдениями (т.н. первичная эмпирическая верификация по 
идеологии работы [24]). 

 
6. Метод и результаты первичной верификация модели ДПСА 

6.1. Метод верификации 
 

Процедура верификации заключается в проверке соответствия расчетных ве-
личин скорости трения u*mo , следующих из решения уравнения (11) с учетом из-
меренных спектров S(k, θ), тем эмпирическим значениям u*, которые получены в 
результате синхронных измерений параметров ПСА и состояния волнения. На 
момент написания работы [1] у ее автора имелись лишь результаты синхронных 
измерений S(ω, θ) и u* любезно предоставленные Бабаниным, и частично опи-
санные в [23]. 

Выполнив предварительный отбор наиболее репрезентативных данных изме-
рений, автор работы [1] привлек к расчетам только 26 из 72 серий измерений, 
выполненных в 2002–2004 гг. на мелководье в озере Джорж в Австралии [23]. По 
этой причине в этой работе было использовано дисперсионное соотношение для 
волн на воде глубиной d (18). Полная информация об измеренных параметрах си-
стемы «волны-ПСА» подробно описана в [23], поэтому далее она приводится в 
предельно сжатом виде (табл. 1), необходимом для анализа результатов верифи-
кации. 

 
6.2. Конкретизация модели 

 

Модель задается уравнением (11), которое решается относительно u* стан-
дартным методом деления отрезка пополам. При этом, НЧ-часть волнового пото-
ка импульса τwL(W, u*, SL) рассчитывается на основе данных измерений спектра 
волн Sex(ω, θ) (т.е. SL = Sex(ω, θ)) по формуле  

2
2
*

( ) cos( )ˆ (...) ( , )
th[ ( ) ]

L

wL L

k
u S d d

k d

      


   ,  (26) 

в которой знаменатель под интегралом означает учет конечности глубины водно-
го слоя d, область интегрирования ΩL ограничена по частотам сверху значением 
ωmax = ω(kg) при kg = 1 р/м, а для инкремента роста принято представление [17]  

2 2 2
*0 *0 *0 *0(...) 40 {[1 0.136/( / )+0.00137/( / ) ]cos( ) 0.00775( / ) }pu u c u c u c        , (27) 

в котором постулировано, что 
2 2
*0 0du C W     (28) 

при значении Cd0 = 0.002. Фазовая скорость cω = ω(k) / k определяется по (18). 

Отметим, что выбор представления (...)  вида (27) – (28) был обусловлен 

только задачами конкретизации, т.е. возможны и другие варианты (...) . В дан-

ной модели важно лишь, чтобы (...)  выражался через ветер на стандартном го-
ризонте W. В физическом плане такой выбор означает принятие постулата, что 
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передача импульса из атмосферы к гравитационному интервалу волн определя-
ется именно значением ветра на стандартном горизонте W. С технической сторо-
ны, такой постулат нужен для того, чтобы в уравнении баланса (11) помимо u* 
фигурировал еще и стандартный ветер W, обеспечивающий искомую зависи-
мость скорость трения u*(W). По физике дела такой подход полностью оправдан, 
т.к. именно ветер W является первичным источником всей энергетики волнения и 
сопровождающей его статистической структуры интерфейса. В данной версии, 
естественно, величина Cd0 является параметром модели, определяемым при ве-
рификации. 

ВЧ-часть волнового потока 2
* * *

ˆ( , ) ( , )wH wH pu a u u k    считается по схеме, 
изложенной в разделе 5. Здесь, как обычно, полагается, что приток импульса к 
ВЧ-волнам обусловлен преимущественно скоростью трения, а не ветром на стан-
дартном горизонте[19]. Такой переход от ветра на стандартном горизонте W к 
скорости трения u* обусловлен существенно меньшими масштабами волн и бли-
зостью слоя совпадения к зоне волнения. При этом двумерный массив 

*
ˆ ( , )wH pu k  был заранее затабулирован, при выборе ступенчатой функции обре-

зания cut(kg , k), скачком изменяющейся от 1 до 0 с ростом волнового числа в об-
ласти k ≥ kg = 1. Аналоговое представление двумерной матрицы *

ˆ ( , )wH pu k  

приведено на рис. 5, т.к. ее табличное преставление излишне громоздко. 
Тангенциальное напряжение, согласно идеологии раздела 6, задается в виде 

*( ) ( ) n
t p tu c c n       (29) 

В этой версии модели принято значение n = 1, которому соответствует ct(1) = 
0.48, установленное в процессе верификации. 
 

6.3. Результаты верификации 
 

Результаты расчетов для набора из 26 серий измерений представлены в таб-
лице 1. Из нее следует, что первичная версия новой интегральной модели ДПСА 
дает весьма хорошие результаты. Так, согласно последней колонке табл. 1, толь-
ко в трех случаях из 26 относительный дефицит модельного коэффициента тре-
ния 

*u , определяемый соотношением (6.3), превышает технически важную ве-
личину в 50%, выходящую за рамки допустимой в практическом плане ошибки. 

В среднем же, отклонение 
*u  имеет величину порядка 15−20%, близкую к точ-

ности самих измерений, что свидетельствует о высокой репрезентативности об-
суждаемой модели.  

Здесь следует отметить, что приведенные результаты не являются оконча-
тельными, т.к. согласно процедуре верификации, описанной в разделе 6, еще 
требуется как модельная, так и расширенная верификация на более обширной ба-
зе данных измерений, прежде чем оптимальные выбор используемых подгоноч-
ных функций и параметров модели будет окончательно определен. Такие резуль-
таты будут представлены в следующем разделе.   
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Заключение 
 

Основные положения нового подхода к решению задачи о связи скорости 
трения u*, как главного параметра приводного слоя атмосферы, с основными ха-
рактеристиками ветро-волновой системы: локальным ветром на стандартном го-
ризонте W и двумерным спектром волн S(ω, θ), состоят в следующем. 

Во-первых, вывод исходного уравнения баланса потока импульса в зоне ин-
терфейса (раздел 3) показывает необходимость изменения интерпретации со-
ставляющих уравнения баланса (2) в зоне волнения, охватывающей область от 
подошв до гребней волн. Для решения этого вопроса требуются не столько экс-
периментальные усилия, сколько детальный теоретический анализ особенностей 
динамики ветрового потока вблизи взволнованной поверхности, мелкомасштаб-
ные детали которого могут быть получены, преимущественно, лишь методами 
численного моделирования (например, по аналогии с работами типа [8−10]).   

Во-вторых, составляющие полного потока импульса от ветра к взволнованной 
поверхности τtot содержат всего лишь на две принципиально отличающиеся со-
ставляющие: волновую часть τw , отвечающую за перенос энергии к волнам, и 
тангенциальную часть τt , которая такого переноса не обеспечивает.  

В-третьих. Вопрос вычисления волновой составляющей потока импульса τw 
практически можно считать решенным, при условии. что известны: а) функция 
скорости передачи энергии от ветра к волнам IN(wind, S); б) зависимость формы 
ВЧ-части спектра от скорости трения u*; в) величина НЧ-спектр волнения (в об-
ласти 0 < k < (3 ÷ 4) р/м). При этом вклады от ВЧ-спектра и НЧ-спектра в волно-
вую часть потока импульса могут рассчитываться независимо.  

В-четвертых. С целью замыкания скорости трения u* на скорость ветра на 
стандартном горизонте W, в уравнении баланса импульса (11), при оценке вклада 
НЧ-спектра функцию IN(wind, S) следует выражать через средний ветер на стан-
дартном горизонте W, в то время как при оценке вклада ВЧ-спектра функция 
IN(wind, S) должна выражаться через u*.  

В-пятых. Для величины тангенциального напряжения τt теоретически обосно-
ванное аналитическое представление через параметры системы отсутствует. По-
этому, в модели ДПСА величину τt предлагается описывать методами теории по-
добия, исходя из того положения, что зона волнения, расположенная между по-
дошвами и гребнями волн, является аналогом традиционного слоя трения. Тогда 
для зоны волнения принимается оценка градиента средней скорости ∂W(z) / ∂z 
вида (22) и постулируется постоянная величина турбулентной вязкости, как 
функция параметров системы (формулы 24, 25). В итоге, уравнение баланса (11) 
замыкается, что и обеспечивает решение поставленной задачи. 

Шестое. Результаты верификации предложенной модели, выполненные на ба-
зе данных Бабанина, полученных в мелководном озере Джорж (Австралия) [23], 
свидетельствуют о высокой репрезентативности предлагаемой интегральной мо-
дели ДПСА (табл. 1). Среднее величина относительной ошибки 

*u  для оценки 
коэффициента трения Cd составляет около 15–20%, что является хорошим ре-
зультатом с учетом точности самих измерений [23].  
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2. Расширенная верификации интегральной модели ПСА 
 

1. Общие принципы верификации моделей ДПСА 
 

Как уже было отмечено выше, анализ свойств рассмотренных моделей ДПСА 
построенных на основе разделения системы на две зоны: воздушный слой и вод-
ный слой, показал [2], что ни одна из таких моделей не может быть безоговороч-
но рекомендована в практику по причине их малой изученности, особенной в ча-
сти соответствия эксперименту.  

Понятно, что одноразовая верификация на основе натурных данных совершен-
но недостаточна в силу малости объема использованных эмпирических данных. 
Немаловажную роль при этом играет и степень полноценности самих данных.  

Здесь под полноценными данными следует иметь в виду данные совместных 
синхронных измерений силы ветра на стандартном горизонте U10 , двумерного 
спектра волнения S(kx, ky) (или S(ω, θ)) и скорости трения u*, выполненные с по-
грешностью менее или порядка 10–15%. Общедоступные данные такого рода по-
ка не известны. Судя по ссылкам других авторов [19, 23], аналоги таких измере-
ний в мировой науке имеются, однако полные данные такого рода труднодоступ-
ны. Поэтому каждый верификатор вынужден их находить индивидуально. Также 
в индивидуальном порядке авторами проводятся и процедуры верификации мо-
делей, т.к. единая технология их выполнения отсутствует. В итоге многие осо-
бенности моделей оказываются скрытыми как для читателя, так и для потенци-
ального пользователя модели. Более того, даже сами авторы не всегда осведом-
лены о разного рода скрытых особенностях своих моделей (см. далее0. В итоге, 
вопрос выявления практических качеств модели нуждается в построении систе-
матизированного подхода, единого для всех альтернативных моделей. Здесь мы 
попробуем сформулировать вариант такого подхода. 

Следуя работе [24], сформулируем ряд методических положений.  
Во-первых, в качестве первого этапа исследования свойств модели ДПСА 

нужна ее верификация на основе использования общепринятых модельно-эмпи-
рических спектров S(kx, ky), заданных известными аналитическими формулами, 
как функция силы ветра и других параметров волнения, например, возраста волн, 
их крутизны и т.п. (см., например, работу [25] и ссылки в ней). Эта часть работы 
должна быть ориентирована на воспроизведение основных известных эмпириче-
ских закономерностей взаимосвязи параметров ПСА и волнения, которые обяза-
тельно должны выполняться в модели. Список таких закономерностей, подробно 
описанный в [25], таков: 

 значения коэффициента трения, заданного соотношением Cd = (u* / U)2, 
должны находиться в диапазоне величин (0.1–3)ˑ10-3.  

 величина Cd должна расти с ростом величин ветра U   

 величина Cd должна расти с ростом обратного возраста волн А1, заданного 
соотношением 

A1 = u* / cp = u*ωp / g.                                          (30) 
Здесь cp – фазовая скорость волновой компоненты, соответствующей частоте пи-
ка ωp спектра S(ω, θ), а g – ускорение силы тяжести. При этом следует подчерк-
нуть, что сам возраст волн А (как величина, растущая по мере укрупнения волн) 
определяется отношением cp к скорости ветра W (а не наоборот): 

A = cp / U = g / ωpU .                                             (31) 
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Этот вид (первый уровень) верификации, ориентированный на воспроизведе-
ние отмеченных эмпирических особенностей Cd(A1,U) на базе аналитических 
спектров волнения, уместно назвать аналитической или модельной верификаци-
ей. Вполне естественно считать, что он является первым из этапов построения 
модели как таковой. 

Следующим (вторым) обязательным этапом построения модели ДПСА явля-
ется ее верификация на основе некоторого (пусть и малого) ряда доступных дан-
ных синхронных наблюдений ветра U, двумерного спектра волнения S(kx, ky) (или 
S(ω, θ)) и скорости трения u*, имеющих относительную ошибку измерений, 
например, менее 30%. При этом желательно использование нескольких серий 
данных, полученных разными авторами.  

Такая верификация может быть номинирована как эмпирическая (или началь-
ная эмпирическая). 

Условие или критерий успешности начальной эмпирической верификации 
можно определить формулой 

 1)/( 2
*mod**

uuu  ≤ 
*u .                              (32) 

где 
*u  есть относительная ошибка для квадрата модельной скорости трения 

mod*u , скобки  <…>  означают среднее по серии наблюдений, а 
*u есть ошибка 

измерения самой величины u2
*, отражающей интенсивность полного потока им-

пульса τtot к границе раздела сред. Здесь принято во внимание определение 
τtot = u2

*.    (33) 
Полученная по модели оценка (u2

*)mod напрямую определяет и модельное значе-
ние Cdmod

, поскольку 

Cd = u2
* / W2,                                                    (34) 

что и позволяет легко проводит необходимые сравнения с экспериментом. 
Совокупность обоих из перечисленных выше видов верификации можно 

назвать расширенной верификацией.  
И, наконец, на третьем, заключительном этапе построения модели для ее ве-

рификации нужна единая для всех моделей и достаточно обширная база полно-
ценных синхронных измерений указанного списка величин. Полноценность в 
данном случае означает, во-первых, высокую точность измерений, например, с 
относительной ошибкой не более 10% для всех рассматриваемых величин. И, во-
вторых, достаточно большой объём измерений, гарантирующий малость ошибок 
статистических средних. Например, 20–30 минутные записи, как по силе ветра 
W, так и по оценкам потоков τtot и спектров волнения S(ω, θ). Именно единая база 
позволяет однозначно сопоставлять степень адекватности различных альтерна-
тивных моделей.  

В качестве критерия адекватности можно выбрать, например, критерий 


*u  10–15%.        (35) 

Этот этап верификации условно можно назвать контрольной верификацией. 
Ее успешное выполнение, т.е. выполнение условия (6.5), фактически завершает 
построение модели ДПСА, обеспечивая допустимость ее широкого применения.  
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Приведенные здесь конкретные цифры точности измерений носят ориентиро-
вочный характер, т.е. они могут уточняться по мере развития измерительной тех-
ники и методики анализа данных. 

Далее будет приведена новая, более детализированная модель ДПСА, пред-
ложенная в [24]. В силу отсутствия единой (контрольной) базы измерений, она 
будет подвергнута первым двум уровням верификации модели, что и позволит 
определить их эффективность на практике. 

В соответствии с общей идеологией верификации полуфеноменологических 
моделей ДПСА, изложенной в работе [24], приведем в данном разделе результа-
ты модельной и расширенной верификации для интегральной модели ПСА 
(ИМПСА), описанной в предыдущем разделе 1. 

 
2. Модельная верификация 

 

2.1. Модельные спектры 
 

Первым шагом модельной верификации является выбор модели эмпирическо-
го (далее – модельного) двумерного спектра волнения S(kx, ky) (либо S(ω, θ)). Да-
лее мы, как правило, будем использовать второе из представлений. 

Среди общепринятых модельных спектров наиболее приемлемыми являются 
два: 1) спектр Элфаули [18] и 2) спектр Кудрявцева [19]. Оба спектра представ-
лены в виде 

S(ω, θ) = SL ∙ cut + SH ∙ (1 – cut),                                     (36) 

и в обоих случаях за основу представления НЧ-спектра SL берется широко из-
вестный спектр Донелана [21] в то время, как спектры SH несколько отличаются 
(см ниже). Функция cut(A, ω) в (36) есть произвольно выбранный обрезающий 
множитель, быстро изменяющийся от 1 до 0 в области частот ωp < ω < 3 ωp.  
В силу интегрального характера выражений для τw, конкретный выбор указанно-
го вида cut(A, ω) практически не существенен.  

Область интегрирования НЧ-спектра определяется соотношением:  
ΩL = [0.5ωp < ω < 3ωp].                                           (37) 

Область интегрирования ΩH , простирается от 3 ωp до 100 р/с, что обусловлено 
значимостью вклада гравитационно-капиллярных волн в поток импульса τw.  

Визуально спектры вида (36) в версиях [18] и [19] мало отличаются друг от 
друга и в представлении спектра насыщения B(k) = k3S(k) похожи на спектр, 
изображенный на рис. 4 и подробно рассмотренный в разделе 1. Однако, в спек-
тре Кудрявцева [19] более четко выражены зависимости ВЧ-спектра от скорости 
трения u*, что и определило его дальнейшее использование. 

Главные особенности полного спектра (36) таковы (см. рис. 4):  
а) быстрый рост интенсивности ВЧ-спектра SH с ростом скорости ветра W (и 

u*);  
б) практическое отсутствие связи интенсивности SL и SH в диапазоне их сшив-

ки (от 0.1 до 10 р/м по k или от 1 до 10 р/с по ω);  
в) НЧ-спектра волн проявляет хорошо известное изменение по мере развития 

волнения.       
Свойство б) позволяет выполнять оценки τwH независимо от оценок τwL.  
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В более ранней, первичной эмпирической верификации модели ДПСА по ра-
боте [1] (см. предыдущий раздел 1), спектр SL брался из эксперимента [23], а SH – 
из работы [19]. При этом τwH рассчитывалась по формулам раздела 1.6. Затем эти 
расчеты в табулированном виде использовалась при решении уравнения баланса 
(4) относительно u*. Количественное представление безразмерной величины 

),(ˆ *uk pwH  приведено на рис. 5.  
Далее, в модельной верификации слагаемое τwH используется в его табулиро-

ванной форме, а значения τwL рассчитывается в диапазоне частот для НЧ-спектра 
по работе Донелана и соавторов [21].  

 
2.2. Результаты модельной верификации начальной версии ИМПСА 

 

Процедура модельной верификации заключается в выявлении зависимости u* 
от ветра W и обратного возраста волн А1, следующей в результате решения урав-
нения баланса (4). Для версии модели, описанной выше в разделе 1, и модельных 
спектров раздела 2.1, результаты представлены на рис. 6. Очевидно явное несо-
ответствие модельных и эмпирических величин Cd и зависимостей Cd (A1), опи-
санных в разделе 1. В частности, модельные значения Cd оказываются суще-
ственно больше эмпирических; кроме того, они спадают с ростом обратного воз-
раста волн А1 = u*/cp. 

Элементарная проверка относительных вкладов безразмерных слагаемых 
полного потока импульса wL̂ , wĤ  и t̂ , свидетельствует о том, что для приня-

тых ранее параметров модели величина wL̂  оказывается завышенной, а зависи-

мость t̂  от обратного возраста слишком слабая. Этот анализ указал направление 
модификации параметров первой версии модели ИМПСА без изменения основ-
ных положений модели (см. раздел 1). 
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Рис. 6. Результаты модельной верификации первоначальной версии модели 
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2.3. Модификация модели работы [1] и повторная модельная верификация 
 

Уменьшение коэффициентов в формулах (27), (28) позволило привести мо-
дельные величины Cd (W) в диапазон значений, близких к наблюдаемым, что, од-
нако, не приводило к ожидаемой прямой зависимости Cd (A1) от А1. Анализ пока-
зал, что причина сохраняющегося спада модельных значений Cd с ростом А1 
(аналогичная приведенному на рис. 6) обусловлена недостаточно быстрым уве-
личением тангенциального напряжения t̂  с ростом А1.  

Действительно, согласно (29),  )/(ˆ *uсpt  А1-1ˑε(А1), что не обеспечи-

вает рост t̂  с ростом А1, который можно было бы ожидать за счет роста крутиз-
ны волн ε при увеличении А1. Ряд проб и ошибок показал, что в параметризацию 
(29) для t̂  следует ввести дополнительный сомножитель с положительной сте-
пенью величины А1. Кроме того, результат верификации улучшался при увели-
чении степени n для средней крутизны волн ε в общей формуле (29).  

В итоге, наилучший результат модельной верификации новой версии модели 
ИМПСА, изображённый на рис. 7, был получен при следующих значениях пара-
метров: 

CIN = 30   и 0dC =0.0015,         (38) 

(для расчёта wL̂ ) и новой формулы расчета t̂  вида 
2

* )5.01)(/(44.1ˆ   Аuсpt
.                                  (39) 

Как видно из рис. 2а, б, известный эмпирический рост Cd с ростом А1, а также 
рост Cd с ростом W, хорошо воспроизводятся модифицированной моделью.  

Этот результат был зафиксирован в работе [24] в качестве успешной модель-
ной верификации. Здесь же существенно подчеркнуть, что именно модельная ве-
рификация показала принципиальную роль адекватности параметризации тан-
генциального напряжения τt в задаче построении адекватной модели ДПСА. Та-
кой вывод был установлен в [24] впервые, т.к. никем ранее в литературе не отме-
чался. 
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Рис. 2. Результаты модельной верификации новой версии ИМПСА. а) зависимость коэффици-
ента трения Cd

 
от обратного возраста волн А1; б) соответствующая зависимость скорости тре-

ния u* от параметра W/Cp= А-1 
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3. Расширенная эмпирическая верификация модифицированной модели  
 

Процедура расширенной эмпирической верификации была выполнена в [24] 
на базе данных двух разных групп авторов: данные Бабанина [23] и данные Ду-
лова–Репиной (см. [26]). В обоих случаях, данные были получены не в результате 
специального эксперимента, а в силу совпадения задач различных групп в одной 
из экспедиций.  

Поскольку данные были любезно переданы автору [24] в индивидуальном по-
рядке, полное их описание отсутствует, а частичное – представлено в двух упо-
мянутых источниках. Отметим лишь, что погрешности измерений скорости тре-
ния (а точнее, величины u2

*) в обоих случаях достаточно велики и находятся в 
пределах 25–30%. Относительно оценок двумерных спектров S(ω, θ), вопрос 
точности их величин не достаточно ясен. По экспертным оценкам [23,19] по-
грешности оценок спектров не превышают 15%. Погрешность измерения ветра 
W, как правило, составляет 5–10%. Поэтому для критерия (3) величина 

*u  при-
нята равной 0,3 (т.е. 30%).  

Дополнительная информация о данных следующая: 
 

3.1. Данные Бабанина 
 

Эти данные получены в результате многолетнего ветро-волнового экспери-
мента на мелководном озере Джорж, расположенном вблизи г. Канберра, Ав-
стралия. В силу многократности использования указанных данных (см. [23]), во-
прос отбраковки и синхронизации измерений величин различного рода не возни-
кал. Поэтому любезно предоставленные данные были в [24] напрямую использо-
ваны в расчетах wL̂  по вышеприведенным формулам. Величина wĤ  бралась в 

табулированном виде (рис. 5), а значение t̂  считалось по формуле (39) без како-
го-либо варьирования параметров. Результаты расчетов представлены на рис. 8а.  
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Рис. 3. Визуализация результатов верификации новой версии модели: а) по данным Бабанина 
[23], б) по данным Дулова-Репиной [26] c,=10. 1 – точки соответствия экспериментальных Cde 
и модельных Cdm коэффициентов трения; 2 – линия регрессии полного совпадения модели и 

наблюдений 
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Для данных Бабанина [23] средняя относительная ошибка отклонения экспе-
риментальных Cde и модельных Cdm коэффициентов трения 

*u , рассчитанная 

по формуле (35) имеет величину 21%, т.е. критерий (32) заведомо выполняется. 
Этот результат означает успешность эмпирической верификации для этой базы 
данных.  

 
3.2. Данные Дулова–Репиной 

 

Эти данные были получены в результате обработки наблюдений, проводимых 
на гидрофизической платформе МГИ НАНУ в Черном море осенью 2009 г. При 
этом волновые измерения и вычисление спектров S(ω, θ) выполнялись командой 
В.И. Дулова (МГИ НАНУ), а ветровые измерения (W и u*) – командой И.А. Ре-
пиной (ИФА РАН). Автору [24] предстояло выбрать из всей совокупности име-
ющихся совместных измерений отрезки времени, соответствующие различным 
значениям W, также провести определенную отбраковку данных. В итоге, было 
выбрана 21 серия измерений, информация о которых представлена в табл. 3.5.1, в 
которой также даны результаты верификации, количественно дополняющие рис. 
8б. Как следует из табл. 2 и рис. 8б, результаты эмпирической верификации но-
вой версии модели по этим данным оказываются даже более успешными, чем по 
данным [23]. Автор [24] указывает следующие причины такой успешности моде-
ли. 

Во-первых, данные Дулова–Репиной получены на глубокой воде, где измере-
ния обладают большей достоверностью (т.к. не требуется контроля глубины, 
наведенных волнами течений, учета придонной турбулентности и т.п.).  

Во-вторых, сказывается прямой доступ к данным и большая свобода отбора 
данных из огромного массива возможность проведения авторской «ручной» со-
стыковками данных, полученных различными командами (см. замечания об ав-
торских проверках в начале раздела 1). 

1В-третьих, в случае морских натурных данных, спектры волн обладают су-
щественной изрезанностью, обусловленной, в частности, наличием зыби. В та-
ком случае вопрос определения средней крутизны волн ε требует уточнения. Ес-
ли в случае модельных эмпирических спектров для определения ε было уместно 
использовать выражение ε = kpH, то для морских натурных спектров в данной 
формуле величина kp должна быть заменена на среднее значение <k>, определяе-
мое формулой 

 ddSddkSk
LL




 ),(/),( .   (40)   

Такое определение средней крутизны более правильно соответствовало волновой 
ситуации. Именно такая замена и была выполнена в данном случае (см табл. 
3.5.1). В результате оказалось, что именно это обстоятельство и обусловил более 
точную оценку t̂ , обеспечившую лучшее соответствие модели эксперименту.  

Заметим, что поскольку крутизна существенным образом определяет тан-
генциальную составляющую полного потока импульса, здесь еще раз была уста-
новлена определяющая роль адекватного представления τt в задаче построения 
адекватной модели ДПСА, отмеченная ранее в конце раздела 1.  
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Таблица. 2. Характеристики измерений Дулова–Репиной и результаты верификаций 
новой версии модели (по работе [24])  

 
 

 

Примечание: Номер серии означает день–час–минуты начала наблюдений в октябре 2009 г. 
на платформе в Кацивели формате ddhhmm. Колонка крутизны ε тонирована для удобства ее 
идентификации. 

 
Заключение 

 

Прежде всего, в заключительном анализе результатов верификации модели 
ИМПСА следует отметить следующее обстоятельство.  

Как уже отмечалось выше, одноразовая эмпирическая верификация может 
быть успешной даже для весьма «слабой» версии модели. Следует полагать, что 
именно по этой причине практически все авторы альтернативных моделей 
(например, [11, 12, 7, 23]) в своих работах всегда демонстрировали успешность 
своих авторских построений. Однако, как здесь было показано, лишь более де-
тальная процедура верификации, включающая как модельную, так и эмпириче-
скую, дает более реальную оценку адекватности имеющихся моделей.  

На примере попыток выполнения модельной верификации альтернативных 
моделей [7, 14], приведенных в Приложении к работе [24], в дополнение к при-
веденных в работе [2] результатам верификаций, еще раз была показана необхо-
димость последующих доработок всех упомянутых моделей. 

№  
п/п 

№ серии 
наблюде-

ний 

W10,  
м/с 

u*, 
м/с 

100ε = 
100<k>Н 

103*CdЕ, 
экспери-

мент 

103*CdМ, 
модель *u , 

% 
1 120800 5.50 0.13   7.1 0.56 0.48 -15 
2 121940 2.5 0.07 8.0 0.78 0.58 -26 
3 130840 5.20   0.18   8.2 1.12 1.05 -06 
4 140900 11.5   0.51   3.5.5 1.97 2.2 +12 
5 141020 15.0 0.67 8.1 1.99 1.88 -06 
6 141340 14.5 0.57 8.0 1.54 1.54 +00 
7 141700 12.5 0.31 6.4 0.61 0.58 -06  
8 141820 3.5.5 0.15 5.1 0.25 0.25 +00 
9 150000 5.0 0.12 6.7 0.58 0.58 +00 

10 151500 5.2 0.12 7.3 0.53 0.37 -30 
11 151740 7.8   0.22 7.5 0.79 0.87 +09 
12 152120 10.2 0.39 8.0 1.46 1.54 +05 
13 160220 13.0 0.47 8.8 1.31 1.42 +09 
14 160540 8.3 0.26 8.1 0.98 1.1 +15 
15 161540 10.3 0.35 8.0 1.15 1.1 -06 
16 170240 4.3 0.10 7.7 0.54 0.44 -19 
17 171940 3.3 0.08 7.2 0.59 0.45 -23 
18 181140 11.0 0.45 8.2 1.67 1.60 -04 
19 181720 3.4 0.07 7.0 0.42 0.42 -00 
20 191500 15.0 0.65 8.1 1.88 1.99 +06 
21 191820 11.1 0.39 8.2 1.26 1.60 +27  

Средняя ошибка по модулю  14 
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Второе заключение, касающееся результатов для новой версии модели ИМП-
СА, состоит в том, что, на сегодняшний день, она действительно прошла расши-
ренную верификацию, опубликованную в печати, и реально перспективна для 
дальнейшего использования. Модель описывает как общие закономерности из-
менчивости характеристик ПСА (изложенные выше в разделе 2.1), так и кон-
кретные результаты, полученные двумя различными группами экспериментато-
ров. Таким образом, данная версия модели, в принципе, готова для ее контроль-
ной верификации в том определении, которое дано выше в разделе 2.1.  

Третье заключение состоит в том, что именно адекватность параметризации 
тангенциальной составляющей τt 

полного напряжения τ, является определяющим 
элементом в повышении достоверности модели ДПСА. 

Заметим также, что только выполнение контрольной верификации, основан-
ное на обширной базе полноценных данных, может дать достаточные основания 
для оценивания относительных вкладов различных составляющих ( wL̂ , wĤ  и 

t̂ ) полного потока импульса от ветра к волнам. Изучение этого вопроса, много-
кратно упоминаемого в печати, но пока еще далёкого от своего завершения, 
представляет в дальнейшем значительный научный интерес. 

И, наконец, скажем еще несколько слов об условиях получения полноценных 
данных, специально ориентированных для контрольной верификации моделей 
ДПСА. 

Во-первых, такие данные должны быть получены в рамках специализирован-
ных экспериментов, когда все измерения полностью согласованы по времени, 
пространству и выполнены для достаточно стационарных ветроволновых усло-
вий, обеспечивающих требуемую точность измерений. 

Во-вторых, процедуры измерения ветра и потоков импульса должны выпол-
няться в нескольких, достаточно далеко разнесенных точках, и в каждой точке 
измерители должны быть расположены на нескольких фиксированных горизон-
тах (по меньшей мере – двух). Такая конфигурация ветровых измерений позво-
лит обеспечить правильную оценку точности измерений силы ветра и скорости 
трения.  

Что касается волновых измерений, то в виду интегрального характера присут-
ствия спектра волн в уравнении баланса, и обязательного согласования норми-
ровки спектра на среднюю дисперсию возвышений, представляется, что совре-
менные стандартные измерения антенной из 3–5 датчиков вполне приемлемы для 
целей данной задачи [26]. Оценка точности расчетов двумерных спектров, сле-
дующая из таких измерений, может быть приравнена точности вычисления дис-
персии волнения. 

В третьих, желательно выполнение измерений для широкого разнообразия 
значений силы ветра W, например, в диапазоне от 5–7 до 20–25 м/с. Нет нужды 
объяснять, что большее разнообразие силы ветра обеспечивает и большую сте-
пень достоверности верификации модели ДПСА. При этом временной масштаб 
осреднения потоков импульса должен быть согласован с масштабом оценивания 
спектра волн, т.е. составлять несколько тысяч периодов доминантной волны (по-
рядка 20–30 мин).  

Нам представляется, что в настоящее время такого рода (полноценных) дан-
ных в природе не существует, поскольку ранее в них не было нужды. Тем не ме-
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нее, современный уровень техники позволяет без особого труда такие данные 
получить. Не смотря на то, что их стоимость их получения проставляется не та-
кой малой, как это обычно имеет место быть в отдельных частных экспедициях 
или натурных экспериментах. Однако столь же велика будет и научная ценность 
такого рода данных. 
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3.5. Трансформация холодной воздушной массы над океаном  
в Арктике во время холодных вторжений 

 

Д.Г. Чечин 
Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН 

 

Введение 
 

Холодные вторжения (ХВ) являются одним из типичных метеорологических 
режимов холодного времени года над свободными ото льда акваториями Аркти-
ческих морей: Баренцева, Карского, Норвежского, Гренландского, Берингова [1]. 
Их характерной особенностью является интенсивный энергообмен атмосферы и 
океана, который выражается в экстремально высоких значениях турбулентных 
потоков тепла и влаги [2]. Этим определяется важная роль ХВ в климатической 
системе Арктики, особенно в ее Атлантическом секторе, связанная с влиянием 
ХВ на модификацию водных и воздушных масс, а также на термодинамику мор-
ского льда в прикромочной зоне [3, 4]. Также на фоне холодных вторжений часто 
развиваются такие мезомасштабные циркуляции как линии неустойчивости, кон-
вективные ячейки и полярные мезоциклоны [5]. 

Во время ХВ происходит прогрев, рост и увлажнение конвективного атмо-
сферного пограничного слоя (АПС) над открытой водой [6]. Поток явного тепла 
максимален вблизи кромки морского льда и убывает по мере трансформации воз-
душной массы над открытой водой. Поток скрытого тепла меньше потока явного 
тепла в 2–3 раза, и также убывает по мере удаления от кромки льда [7, 8]. Оче-
видно, что абсолютные значения и пространственное распределение потоков теп-
ла и характеристик АПС имеет важное значение для различных климатически 
значимых процессов, таких как, например, выхолаживание и перемешивание 
верхнего слоя океана, образование конвективной облачности в АПС. 

Абсолютные значения и пространственное распределение потоков тепла на 
поверхности океана и характеристик АПС определяются такими параметрами как 
разность температуры внутри холодной воздушной массы надо льдом и темпера-
туры поверхности океана, стратификация в холодной воздушной массе, а также 
положение кромки льда [4]. Эти параметры имеют существенную внутрисезон-
ную и межгодовую изменчивость. Во многом эта изменчивость обусловлена из-
менением положения кромки льда и сплоченности морского льда к северу от 
кромки. Изменение этих параметров ледового покрова при изменении климата 
приведет к изменению характеристик энергообмена атмосферы и океана во время 
холодных вторжений. 

Очевидно, что и величина потоков тепла на поверхности океана и характери-
стики мезомасштабных циркуляций в большой степени определяются состоянием 
пограничного слоя – тем, насколько он прогрет и увлажнен, какова его высота. 

Цель работы состоит в том, чтобы с помощью простой аналитической модели 
конвективного пограничного слоя атмосферы описать процесс трансформации 
холодной воздушной массы над океаном. В частности, решается задача о том, как 
описать изменение по мере удаления от кромки льда таких величин как темпера-
тура воздуха в пограничном слое, высота пограничного слоя и турбулентный по-
ток тепла на поверхности океана.  
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В работе используется аналитическая модель роста и прогрева пограничного 
слоя атмосферы, предложенная в работе Венкатрама [9]. Выбор этой модели обу-
словлен тем, что она сочетает простоту аналитических решений и достаточно ре-
алистичное описание роста пограничного слоя во время холодных вторжений, 
что было продемонстрировано в работе Ренфрю и Кинга [10]. На основании ана-
литических решений Венкатрама в данной работе получено выражение для ха-
рактерного горизонтального масштаба трансформации холодной воздушной мас-
сы над океаном. 

Также оценены возможные изменения характеристик энергообмена атмосфе-
ры и океана и параметров АПС при изменении характеристик ледового покрова. 
Наибольшей межгодовой изменчивостью отличается ледяной покров в Баренце-
вом море. Мы попытаемся ответить на вопрос о том, насколько изменяются поте-
ри тепла океаном, а также параметры АПС у берегов Баренцева моря при измене-
нии ледовых условий. Оценки сделаны на основе идеализированных эксперимен-
тов с одномерной версией численной мезомасштабной модели атмосферы NH3D. 

 
1. Используемые модели 

 

1.1. Модель перемешанного пограничного слоя 
 

Интегральные модели перемешанного пограничного слоя различной сложно-
сти часто использовались ранее для моделирования холодных вторжений. Для 
этой задачи применялись как сравнительно полные модели [11], основанные на 
численном решении прогностических уравнений для температуры воздуха, гори-
зонтальных компонент скорости ветра, удельной влажности и водности облаков, 
так и аналитические [12], основанные на линеаризации уравнений. Кроме того, 
применялись еще более простые модели, пренебрегающие пространственной из-
менчивостью скорости ветра [13]. При этом, преимущество последних над ли-
нейными моделями заключается в менее идеализированном описании роста и 
прогрева пограничного слоя. К таком классу относится и модель Венкатрама [9]. 

Венкатрам предложил рассматривать стационарные уравнения, описывающие 
эволюцию температуры воздуха θm, осредненной по высоте АПС, высоты АПС zi 
и скачка температуры на верхней границе АПС ∆θ вдоль оси y, направленной 
перпендикулярно к кромке льда 
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где we – скорость вовлечения; νm – компонента скорости ветра вдоль оси y, осред-
ненная по высоте АПС; CH – коэффициент турбулентного теплообмена; θw – тем-
пература поверхности воды; α – угол между направлением ветра в АПС и осью y; 
γ – вертикальный градиент потенциальной температуры над АПС. 
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В уравнении (1) для параметризации турбулентного потока тепла использована 
балк-формула. Важно отметить, что, так как в балк формулу входят осредненные 
по высоте АПС скорость ветра и потенциальная температура, то теория подобия 
Монина–Обухова не применима для оценок коэффициента обмена CH. Для этого, 
как и в работе [14], мы воспользуемся теорией подобия для перемешанного погра-
ничного слоя, предложенной в работах [15] и [16]. Используя универсальные функ-
ции, предложенные в работе [16], с параметрами, характерными для холодных 
вторжений, получим CH = 1.4  и будем считать CH  константой, не зависящей от  y. 

В дальнейшем будет показано, что уравнения (1) – (3) независимы от уравне-
ний движения. Это является следствием предположения о том, что направление 
ветра в АПС не зависит от y и совпадает с направлением крупномасштабного 
геострофического ветра. Как показано в работе Чечина и др. [4], такое предполо-
жение справедливо для холодных вторжений. 

В системе (1) – (3) неизвестной является скорость вовлечения we , которая по 
определению 

( )
iz

e

w
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,    (4) 

где ( )
izw  – поток тепла на верхней границе АПС за счет вовлечения. Для его 

параметризации воспользуемся гипотезой 

( ) ( )
iz sw w       ,    (5) 

где β = 0.2 – постоянный коэффициент пропорциональности, а ( )sw   – поток 
тепла на поверхности. 

Если подставить (4) в (3) и воспользоваться параметризацией (5), то можно 
решить (3) и выразить ∆θ через zi (см., например, [17]) 
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Далее, путем подстановки (4), (5) и (6) в уравнение (2), а также используя (1), 
можно решить (2) и получить диагностическое соотношение между zi и θm 
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где iz  и m  представляют собой zi и θm нормированные следующим образом 
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где 0( ) /w ice iH z     , а 0iz  – начальная высота АПС (т.е. при y = 0). 

Подставляя (7) в (1), можно решить (1) аналитически, как это сделал Вен-
катрам (см. его уравнение 44) 

1 2ln(1 )m m C y C      ,     (9) 

где 2
1 (1 ) / (1 2 )HC C     и 2 0 0/ ln(1 / )i iC z H z H   это константы, за-

висящие только от внешних параметров, а y  – нормированное расстояние от 
кромки льда 
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Резюмируя, мы, вслед за Венкатрамом, получили неявную аналитическую за-
висимость (9) температуры в АПС от расстояния от кромки льда, а также диагно-
стическое соотноешение (7), связывающее высоту АПС zi с потенциальной тем-
пературой θm. Приведенное решение практически повторяет решение Венкатрама 
за исключением того, что Венкатрам сделал допущение, что zi0 = 0 и cos α = 1. 
Уравнение (9) можно легко решить, используя итерационный метод Ньютона. 

 
1.2. Модель NH3D 

 

Модель NH3D представляет собой трехмерную негидростатическую модель ат-
мосферы, в основе которой лежат уравнения Миллера и Уайта [18], использующую в 
качестве вертикальной координаты нормированное давление σ. Модель ранее приме-
нялась для воспроизведения орографических гравитационных волн [19] и циркуля-
ций над гидрологически неоднородной поверхностью [20], натекания холодного воз-
духа на полыньи [21]. Недавно было продемонстрировано [4], что NH3D хорошо 
воспроизводит холодные вторжения в Арктике в сравнении с наблюдениями. 

Для задач настоящей работы в модель была встроена параметризация вовле-
чения на верхней границе АПС, реализованная согласно работе [22]. При этом, 
используется точно такая же гипотеза для параметризации вовлечения, как и в 
модели перемешанного слоя, описываемая формулой (5). В АПС для параметри-
зации турбулентного потока тепла используется нелокальное замыкание турбу-
лентности, предложенное в работе [23]. 

 
1.3. Одномерная модель пограничного слоя 

 

В основе численной одномерной модели лежат прогностические уравнения 
для горизонтальных компонент скорости ветра, потенциальной температуры воз-
духа, удельной влажности и удельного влагосодержания облаков и осадков. Урав-
нения представлены конечно-разностными аналогами на вертикальной z-сетке.  

В качестве нижнего граничного условия в модели задаются турбулентные по-
токи тепла и импульса в приземном слое. Их параметризация основана на теории 
подобия Монина-Обухова. Параметризация микрофизических процессов в обла-
ках представляет собой схему Кесслера [24], которая учитывает наличие только 
жидкой фазы в облаках. В данных экспериментах мы пренебрегаем радиацион-
ными процессами, так как они играют вторичную роль в прогреве АПС по срав-
нению с потоком тепла с поверхности и выделении скрытого тепла при конден-
сации влаги в облаках. 

 

2. Сравнение с наблюдениями 
 

Для верификации модели перемешанного слоя используются самолетные 
наблюдения и измерения со сбрасываемых зондов, сделанные во время холодного 
вторжения над проливом Фрама к северо-западу от Шпицбергена 4-го марта 1993 
г. Наблюдения были выполнены в ходе двух независимых измерительных кампа-
ний REFLEX II [25] и ARKTIS 1993 [2], организованных разными научными кол-
лективами – Институтом им. Альфреда Вегенера (Бремерхафен, Германия) и Уни-
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верситетом г. Гамбург (Германия), соответственно. Этот случай холодного втор-
жения хорошо задокументирован, и данные наблюдений опубликованы в несколь-
ких работах [23, 2, 4]. 

По данным наблюдений оценивалась осредненная по высоте АПС потенциаль-
ная температура и высота АПС. Для этого использовались вертикальные профили 
температуры воздуха, измеренные сбрасываемыми зондами (данные кампании 
REFLEX II), а также данные самолетных наблюдений (данные кампании ARKTIS 
1993), выполненные во время галсов в направлении перпендикулярном направле-
нию ветра на различной высоте (см. рис. 2 в [2]). Данные самолетных наблюдений 
представляют собой результат осреднения вдоль каждого галса протяженностью 
30–50 км. Высота пограничного слоя оценивалась по вертикальным профилям θ 
как высота, на которой вертикальный градиент ∂θ / ∂z резко увеличивается по срав-
нению с малыми значениями ∂θ / ∂z внутри перемешанного пограничного слоя. 

 

 
 

Рис. 1. Значения осредненной по высоте АПС потенциальной температуры θm и высоты АПС 
zi, полученные по результатам наблюдений во время холодного вторжения 04.03.1993 в проливе 

Фрама (закрашенные ромбы – данные кампании REFLEX II; пустые кружки – данные кампа-
нии ARKTIS 1993) и согласно решениям (7) и (9) аналитической модели (пунктирная линия) 

 
Для аналитической модели были заданы следующие значения внешних пара-

метров: γ = 0.0095 К/м, α = 33.4º (северо-восточный ветер при ориентации кромки 
льда в направлении север-юг), θw = 273 K, а также начальные значения темпера-
туры воздуха θice = 246.8 K и высоты пограничного слоя надо льдом zi0 = 220 м. 
Для задания значений этих параметров использовались вертикальные профили 
температуры и компонент скорости ветра, измеренные над прикромочной зоной 
морского льда. 

На рисунке 1 приведены значения θm и zi, полученные по результатам наблю-
дений, а также согласно аналитическим решениям (7) и (9). Видно, что аналити-
ческая модель в целом хорошо воспроизводит рост и прогрев пограничного слоя. 
Однако, модель занижает величину прогрева θm – θice на 10–15%, что может быть 
связано с тем, что в модели не учитывается эффект выделения скрытого тепла 
конденсации в облаках. Рост АПС воспроизводится аналитической моделью с 
точностью ±5 %. 

Для того, чтобы верифицировать модель в более широком диапазоне парамет-
ров, в следующем разделе ее результаты сравниваются с результатами идеализиро-
ванных экспериментов, выполненных с помощью негидростатической модели NH3D. 

 



3.5. Трансформация холодной воздушной массы над океаном в Арктике  

 375 

 

3. Сравнение с результатами NH3D 
 

С помощью модели NH3D были проведены эксперименты, в которых значения 
θw – θice менялись в пределах от 15 до 35 К, что соответствует типичному для холод-
ных вторжений диапазону. При этом начальная высота АПС надо льдом была задана 
равной 200 м, а компоненты скорости крупномасштабного геострофического ветра 
равными ug = 6.2 м/с и vg = 9.4 м/с, что соответствует северо-восточному ветру и α = 
33.4º, как и в ранее рассмотренном случае холодного вторжения 04.03.1993. 

В NH3D, так же как и в аналитической модели, не учитывались конденсация 
влаги в облаках, а также радиационные притоки тепла. 

Постановка экспериментов была такой же, как и в подробно описанная в рабо-
те Чечина и др. [4]. Модель интегрировалась на срок более 60 часов до достиже-
ния стационарного состояния в расчетной области размером более 1500 км в 
направлении север-юг. Использовался горизонтальный шаг сетки 5 км и верти-
кальный шаг сетки, меняющийся от 30 м до 150 м в нижних 2-х километрах. 
Верхняя граница расчетной области располагалась на высоте порядка 10 км. 

На рисунке 2 приведены значения θm и zi, воспроизведенные моделью NH3D, а 
также их значения m  и iz , нормированные согласно формулам (8) и изобра-

женные как функции нормированного расстояния от кромки льда 1 2ŷ C y C  . 

Такая нормировка должна привести к тому, что кривые m  и iz  для различных 
значений θw – θice сколлапсируют в одну кривую, если аналитическая модель хо-
рошо описывает механизм прогрева и роста АПС, воспроизводимый NH3D.  

Рис. 2 демонстрирует, что значения θm и zi, воспроизводимые NH3D очень 
чувствительны к значениям θw – θice. Однако нормированные значения m  и iz  

сливаются в одну кривую, и аналитическое решение хорошо согласуется с ре-
зультатами NH3D с точностью порядка 5–10%. 

 
4. Горизонтальный масштаб трансформации воздушной массы 
 

В качестве характерного горизонтального масштаба трансформации воздуш-
ной массы Ltr можно выбрать расстояние от кромки льда, на котором величина 
1 m  убывает в e раз. Из уравнения (9) легко получить 

02

cos (1 2 )

(1 )
w ice

tr i

H

L ez
eC

  
 

 
    

.   (11) 

Более того, если заметить, что (1+2β) / (1+β)2 ≈ 1 при β = 0.2, и  
ezi0 + (θw – θice) / γ ≈ H для типичных холодных вторжений, то (11) можно упро-
стить и получить 

cos
tr

H

H
L

eC


 .           (12) 

Очевидно, что согласно уравнениям (7), (9), (11) и (12) рост и прогрев АПС не 
зависят от скорости ветра, хотя турбулентный поток тепла на поверхности океана 
сильно от нее зависит. 
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Рис. 2. Значения осредненной по высоте АПС потенциальной температуры θm и высоты АПС 
zi, воспроизведенные моделью NH3D (слева) как функции расстояния от кромки льдa y, а также 

их нормимрованные значения m  и iz  согласно результатам NH3D и аналитической модели 
(жирный пунктир) как функции нормированного расстояния от кромки льда ŷ (справа) 

 
Для типичных холодных вторжений в Арктике H меняется в пределах от 1500 

до 3000 м, что соответствует Ltr порядка 400–800 км.  
 

5. Постановка экспериментов для одномерной модели 
 

Воспроизведение холодных вторжений с помощью одномерной модели осу-
ществляется в рамках Лагранжева подхода. Он заключается в том, что мы пред-
полагаем, что вертикальная колонна воздуха единичной площади движется вдоль 
по потоку со средней скоростью, равной скорости ветра, осредненной по высоте 
АПС. Эксперименты ставятся таким образом, что сначала колонна проводит не-
которое время над морским льдом, а затем характеристики подстилающей по-
верхности меняются на соответствующие морской поверхности. 

Была рассмотрена область протяженностью 1100 км в направлении север–юг, 
что соответствует характерной протяженности в этом направлении Баренцева мо-
ря. Крупномасштабный геострофический ветер был направлен с севера на юг и 
задавался равным 10 мс-1. В основном эксперименте положение кромки льда бы-
ло задано таким образом, что над свободной ото льда поверхностью воздушный 
поток проходит 900 км. В дальнейших экспериментах положение кромки льда за-
давалось смещенным на 200 км к югу и на 200 км к северу от ее положения в ос-
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новном эксперименте. Такое смещение соответствует характерной изменчивости 
положения кромки льда в Баренцевом море в зимнее время [26].  

В основном эксперименте начальный профиль потенциальной температуры пред-
ставляет собой типичный профиль в холодное время года надо льдом (рис. 3). У по-
верхности профиль представлен перемешанным слоем с температурой 238 К до вы-
соты 200 м. Над перемешанным слоем расположен слой с сильной инверсией, в ко-
тором потенциальная температура растет до 248 К на высоте 250 м. Выше стратифи-
кация также устойчивая, однако вертикальный градиент температуры не столь велик.  

Такой профиль с сильной приземной инверсией формируется при сильном 
выхолаживании подстилающей поверхности над мощным многолетним льдом. 
При уменьшении толщины и сплоченности льда приземная инверсия не форми-
руется. Согласно этим соображениям, в последующих экспериментах надо льдом 
задавался перемешанный слой большей высоты, имеющий более высокую темпе-
ратуру. Начальные профили, соответствующие менее толстому и сплоченному 
льду, также изображены на рис. 1. 

Температура поверхности морского льда задавалась равной приземной темпе-
ратуре воздуха. Температура поверхности открытой воды была задана равной 
273.15 К, что представляет собой характерное значение для Баренцева моря в хо-
лодное время года. Параметр шероховатости z0 для морского льда задавался рав-
ным 0.001 м, а для открытой воды рассчитывался по формуле Чарнока. Параметр 
шероховатости для скаляров рассчитывался как z0h = 0.1z0. 

 
6. Чувствительность к положению кромки льда 

 

На рис. 4 представлены результаты численных экспериментов с различным 
положением кромки льда. Видно, что смещение кромки льда на расстояние 200 
км приводит к существенным различиям в характеристиках АПС над открытой 
водой. Так, между экспериментами с кромкой льда смещенной на 200 км к северу 
и к югу в центральной части рассматриваемой области (350 км от кромки льда в 
основном эксперименте) потенциальная температура воздуха меняется от 255 до 
262 К, высота АПС – от 1000 до 2000 м, интегральное содержание водяного пара в 
АПС – от 0.8 до 1.7 кг/м2, интегральное влагосодержание облаков – от 0.18 до 0.2 
кг/м2, поток явного тепла – от 350 до 200 Вт/м2, поток скрытого тепла – от 150 до 
130 Вт/м2. При этом, различия между экспериментами убывают с увеличением рас-
стояния от кромки льда. Это приводит к тому, что при выходе потока на сушу (900 
км от кромки льда в основном эксперименте) различия в потенциальной темпера-
туре, осредненной по высоте АПС, составляют 3 К, а высоты АПС – 450 м, что со-
ставляет порядка 20% от значений высоты АПС в момент выхода потока на сушу в 
основном эксперименте. Интересно, что интегральное влагосодержание облаков в 
момент выхода потока на сушу практически не зависит от положения кромки льда. 

Большой интерес представляют количественные оценки интегральных потерь 
тепла океаном. Так, если проинтегрировать поток явного тепла вдоль по потоку 
от -200 км до 900 км от кромки льда в основном эксперименте, то получим, что 
интегральная потеря тепла океаном за счет явного тепла меняется от 0,18 до 0,23 
ГВт, а со скрытым теплом – 0.086 до 0.13 ГВт между экспериментами с кромкой 
льда смещенной на 200 км к югу и 200 км к северу, соответственно. Т.е. при уве-
личении площади открытой воды на 57% потери явного тепла вырастут на 27%, а 
скрытого тепла – на 51%. 
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Рис. 3. Начальные профили потенциальной температуры надо льдом 

 

 
 

Рис. 4. Потенциальная температура воздуха θm , осредненная по высоте АПС, высота АПС zi , 
интегральное содержание водяного пара в АПС W, интегральное влагосодержание в облаках 

LWP, поток явного H и скрытого тепла LE на поверхности океана в экспериментах с различным 
положением кромки льда 

 
7. Чувствительность к структуре АПС надо льдом 

 

На рис. 5 представлены результаты численных экспериментов с заданием раз-
личных начальных профилей потенциальной температуры.  Видно, что различия  
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Рис. 5. То же, что и на рис. 4, но для экспериментов с различной структурой АПС надо льдом, 

заданной согласно рис. 3 

 
между экспериментами существенны в пределах первых 400 км от кромки льда. 
Например, максимальный поток явного тепла в близи кромки льда в эксперимен-
те с начальной температурой АПС 256 К составляет лишь менее 300 Вт/м2, что 
более чем в два раза меньше, чем в основном эксперименте. На расстоянии более 
400 км от кромки льда различия между результатами экспериментов не превы-
шают 10% от значений, полученных в основном эксперименте. Интегральное 
влагосодержание водяного пара, а также поток скрытого тепла вообще слабо чув-
ствительны к начальному профилю температуры воздуха  

 

Выводы 
 

В работе показано, что простая аналитическая модель перемешанного погра-
ничного слоя хорошо описывает рост (с точностью 50–10%) и прогрев АПС (с 
точностью 10–15%) во время холодных вторжений в Арктике. Это продемон-
стрировано на основе сравнения как с данными наблюдений, так и с результатами 
численного моделирования с помощью негидростатической модели. Прогрев 
АПС по данным наблюдений лишь на 10–15% превышает прогрев согласно ана-
литическому решению, что, вероятно, соответствует нагреву при конденсации 
влаги в облаках, не учитываемого в аналитической модели. Такие оценки, указы-
вающие о второстепенной роли скрытого тепла конденсации для прогрева АПС 
во время холодных вторжений в Арктике, согласуются с опубликованными ранее 
результатами [13]. Это объясняется низкой температурой поверхности океана и, 
как следствие, большими значениями соотношения Боуэна, типичные значения 
которого для холодных вторжений вблизи кромки льда составляют 2–4. 

На основе аналитического решения уравнения для потенциальной температу-
ры, осредненной по высоте АПС, получено выражение для характерного гори-
зонтального масштаба трансформации холодной воздушной массы над океаном в 
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Арктике. Сделанные оценки показывают, что этот масштаб для типичных холод-
ных вторжений составляет порядка 400–800 км. Это означает, что на масштабе 
акваторий Арктических морей (например, Баренцева), холодная воздушная масса 
заметно прогревается, но еще остается существенно холоднее температуры по-
верхности воды.  

Резюмируя, можно сделать вывод, что простая аналитическая модель погра-
ничного слоя является полезным инструментом для исследования холодных 
вторжений и может быть использована в ряде приложений. Например, с ее помо-
щью можно оценить чувствительность потерь тепла с поверхности акваторий 
Арктических морей к изменению таких параметров как положение кромки льда, 
температура воздуха и стратификация надо льдом. Кроме того, при исследовании 
мезомасштабных циркуляций, таких как конвективные ячейки или полярные ме-
зоциклоны, модель может быть использована для задания среднего состояния 
АПС, на фоне которого развиваются эти циркуляции. 

Результаты идеализированных численных экспериментов показали, что при 
увеличении площади открытой воды на 57% интегральные потери явного тепла 
океаном во время отдельных случаев холодных вторжений растут на 27%, а скры-
того – на 51%. При этом, чувствительность характеристик АПС к положению 
кромки льда убывает по мере удаления от кромки льда, и в прибрежных районах 
она не велика. В частности, температура воздуха в АПС в момент пересечения 
потоком побережья Баренцева моря меняется всего на 3 К при смещении кромки 
льда на 400 км к северу. То же самое верно и по отношению к чувствительности 
характеристик АПС к структуре АПС надо льдом. Так, более высокий и прогре-
тый АПС надо льдом при уменьшении сплоченности и толщины морского льда 
приводит к заметным изменениям характеристик АПС только в пределах первых 
400 км от кромки льда. При этом, потоки явного тепла вблизи кромки льда суще-
ственно уменьшаются. Это означает, что увеличение потерь тепла океаном при 
смещении к северу кромки льда частично оказывается скомпенсированным умень-
шением потоков тепла при уменьшении сплоченности и толщины морского льда. 
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4.1. Тонкая слоистая структура стратосферы и нижней  
термосферы по данным инфразвукового зондирования 

 

С.Н. Куличков, И.П. Чунчузов  
Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН 

 

Данный раздел глава посвящен исследованию характеристик тонкой слоистой 
структуры поля скорости ветра в стратосферe, мезосфере и нижней термосфере с 
помощью инфразвуковых волн от наземных взрывов и вулканических изверже-
ний. Эти характеристики (вертикальные профили тонкой структуры, их спектры 
и характерные масштабы) получены с помощью нового метода акустического 
зондирования атмосферы, основанного на явлении рассеяния инфразвука от ани-
зотропных неоднородностей скорости ветра и температуры в область акустиче-
ской тени. Метод позволяет получать данные о вертикальной структуре скорости 
ветра и ее временной изменчивости на высотах нижней термосферы, слабодо-
ступных для других дистанционных методов зондирования атмосферы, включая 
метеорные (высоты до 105 км) и спутниковые измерения.  

 
Введение 

 

Акустический метод зондирования атмосферы с помощью взрывов, основан-
ный на полном внутреннем отражении звука от неоднородной атмосферы, уже 
давно используется для исследования структуры и динамики атмосферы [1, 2]. 
Именно с помощью этого метода в начале прошлого века был обнаружен рост 
температуры и скорости звука с высотой в слое верхней стратосферы [1], а позже 
восстановлен вертикальный профиль скорости звука в этом слое [3]. Измерение 
временных вариаций азимутов и времен прихода инфразвуковой волны в атмо-
сферных звуковых волноводах в настоящее время используется для непрерывно-
го мониторинга вариаций скорости ветра в слое стратосферы и нижней термо-
сферы [4–6]. При этом используется специальная процедура восстановления 
крупносмасштабных (по отношению к длине акустической волны) вертикальных 
вариаций скорости ветра, основанная на сопоставлении измеренных параметров 
акустических сигналов с их расчетными параметрами, вычисленными в прибли-
жении геометрической акустики [6]. 

Для восстановления тонкой вертикальной структуры скорости ветра, масшта-
бы которой сопоставимы с длинами инфразвуковых волн, было предложено ис-
пользовать явление частичных отражений звука от слоистых неоднородностей 
атмосферы [7]. Аналитическая связь между параметрами тонкой структуры и ха-
рактеристиками отраженного акустического сигнала была найдена в работах [8, 
9]. Именно на этой связи и основан новый метод акустического зондирования 
тонкой слоистой структуры атмосферы. 

 
1. Методика восстановления вертикальных профилей скорости ветра  

в атмосфере 
 

Методика восстановления основана на явлении рассеяния акустических им-
пульсов на слоистых неоднородностях скорости ветра и температуры, заполня-
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ющих непрерывно всю толщу атмосферы от поверхности земли до высот нижней 
термосферы около 140 км. Характерные горизонтальные масштабы анизотроп-
ных неоднородностей атмосферы, составляющих ее тонкую структуру, могут в 
сотни раз превосходить их вертикальные масштабы. Эти неоднородности эффек-
тивно рассеивают звук в зеркальном направлении по отношению к направлению 
волны, падающей на атмосферный слой, заполненный слоистыми неоднородно-
стями [10]. Благодаря такому рассеянию акустическое поле проникает в так 
называемые зоны акустической тени на земной поверхности, где и обнаружива-
ется экспериментально [7, 11]. 

Для контроля формы и амплитуды сигнала, генерируемого импульсным ис-
точником инфразвука (вулкан или наземный взрыв), один из акустических при-
емников должен быть установлен на расстоянии от нескольких до десятков ки-
лометров от источника, чтобы обеспечить прием прямого сигнала, распростра-
няющегося в тропосфере. Другие приемники необходимо располагать на рассто-
яниях от 100 км до 250 км от источника, чтобы они находились в пределах зоны 
акустической тени для стратосферных и термосферных приходов. Такие приходы 
сигналов надежно идентифицируются в экспериментах по характерным для них 
горизонтальным скоростям распространения и временным формам сигналов. 

Временная задержка между стратосферным и тропосферным приходами на 
дальние приемники может быть оценена по скорости распространения тропо-
сферного прихода от источника к ближнему приемнику. Это позволяет опреде-
лить горизонтальную скорость распространения стратосферного прихода и оце-
нить соответствующую этому приходу высоту расположения слоя в стратосфере, 
рассеивающего сигнал в сторону поверхности земли. Аналогично определяется и 
горизонтальная скорость распространения термосферного прихода и соответ-
ствующая ему высота расположения рассеивающего слоя атмосферы. 

Появление в зоне тени инфразвука, рассеянного тонкой структурой атмосфе-
ры, было промоделировано на примере одного из сигналов от вулкана Тунгура-
хиа (Tungurahia) в Эквадоре [8] высотой около 5 км. Этот сигнал зарегистрирован 
15 июля 2006 г. на расстояниях 38 км и 250 км от вулкана (см. рис. 1) [4]. На рис. 
1 акустические давления сигналов p'(t) в точках приема нормированы на пиковое 
значение амплитуды сигнала p'max на расстоянии 38 км. На таком расстоянии 
наблюдался только прямой сигнал, распространявшийся в тропосфере (см. рис. 
1а), тогда как на расстоянии 250 км от вулкана антенна из 4-х приемников заре-
гистрировала отражения от стратосферы (str), мезосферы (ms) и нижней термо-
сферы (therm) (см. рис. 1б).  

На рис. 2. показаны результаты модельного расчета акустического поля (ча-
стота 0.1 Гц) от точечного источника на высоте 5 км над землей, которые были 
получены с помощью метода псевдо-дифференциального параболического урав-
нения (ППУ) [12]. В первом случае (рис. 2а) расчет проведен для полуэмпириче-
ского профиля эффективной скорости звука Ceff, 0 (z), взятого из современной мо-
дели атмосферы Ground-to-Space (G2S) [13]. Невозмущенный профиль Ceff, 0 (z) 
имеет максимальное значение на высоте стратопаузы z = 49 км, которое на 2.5 
м/c меньше, чем на высоте кратера вулкана (z0 = 5 км). В этом случае с точки 
зрения геометрической акустики полного отражения сигнала в стратосфере не 
происходит. В другом случае (рис. 2б) на профиль G2S накладываются модель- 
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Рис. 1. Акустические сигналы от вулкана Tungurahua в Эквадоре (высота 5 км), зарегистриро-
ванные на расстояниях 38км (а) и 250 км (б) от него. Акустическое давление p'

 
сигналов нор-

мировано на максимальную амплитуду давления p'max при r = 38 км 

 
ные анизотропные неоднородности эффективной скорости звука, обусловленные 
тонкой слоистой структурой полей скорости ветра и температуры.  

Благодаря этому поле рассеивается на анизотропных неоднородностях в стра-
тосфере, мезосфере и нижней термосфере, что приводит к “засвечиванию” зоны 
акустической тени, формирующейся в отсутствии этих неоднородностей. Этот 
эффект объясняет эксперименты, в которых сигналы от взрывов и вулканов об-
наруживались в зонах акустической тени [7–8].  

Основная идея предлагаемого метода зондирования состоит в том, чтобы в 
момент времени t0 по формам, амплитудам и временам пробега приходов сигна-
лов, зарегистрированных в зоне тени, восстановить мгновенные вертикальные 
профили флуктуаций скорости ветра в слоях стратосферы (25–50 км) и нижней 
термосферы (90–130 км).  

Извлечь эту информацию позволяет уравнение, полученное в [9], которое свя-
зывает форму акустического давления p'(t) в рассеянном сигнале от произвольно-
го слоя атмосферы, содержащего вертикальные флуктуации скорости звука ∆c(z) 

(вызванные флуктуациями температуры ∆T(z)) и скорости ветра ( )V z , с формой 
вертикального  профиля  флуктуаций эффективного показателя преломления аку- 
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Рис. 2. Акустическое поле точечного источника звука на частоте 0.1 Гц, находящегося на вы-
соте 5 км, рассчитанное методом псевдодифференциального параболического уравнения 

(ППУ) для 2-х случаев: a) Для полуэмпирического профиля эффективной скорости звука G2S, 
взятого из современной модели атмосферы Ground-to-Space (жирная линия вверху слева) и  

б) При наложении на профиль G2S модельных анизотропных неоднородностей эффективной 
скорости звука, обусловленных тонкой слоистой структурой полей скорости ветра и темпера-
туры в атмосфере (внизу). В последнем случае поле рассеивается на анизотропных неоднодно-

стях в стратосфере, мезосфере и нижней термосфере, что приводит к “засвечиванию” зоны 
акустической тени 

 
стической волны в слое, ε(z) ≈ –2(∆c + ∆u sin θ0)c1

–1 cos–2 θ0 , и формой падающего 
сигнала f(t) (рис. 3): 

0
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(1) 

где pm' – максимум акустического давления сигнала вблизи точечного источника, 
находящегося в т. z0 , на расстоянии r0 от него, ε'(z) – производная ε(z), θ0 

– угол 
падения луча на нижнюю границу слоя z = 0, попадающего в приемник в т. z при 
зеркальном отражении от границы слоя, R1 – сумма расстояний в вертикальной 
плоскости от источника до точки зеркального отражения луча на границе неод-
нородного слоя z = 0, и от этой точки до приемника в т. z (см. рис. 3б), c1 – не-
возмущенная скорость звука, считающаяся постоянной как в слое, так и за его 
пределами, a ≡ c1 / (2cosθ0), ∆u(z) – проекция ( )V z  на направление горизонталь-
ного радиуса – вектора, соединяющего источник с приемником. Задача восстанов-
ления профиля ε(z) с помощью (1) при известных формах рассеянного и падающе-

го сигналов, описываемых функциями 0
0

1

'
( ) '( ) / ( )

4
mp r

I t p t
R

  и f(t) = p'(r0, t) / p'm, 

во многом аналогична задаче восстановления профиля скорости звука в океане 
[14].  

На рис. 3г показана рассчитанная с помощью уравнения (1) форма отраженно-
го сигнала для одной из модельных реализаций профиля ε(z) в слое стратопаузы 
[15] (рис. 3в). Из-за нелинейности распространения акустического сигнала от ис-
точника в верхние слои атмосферы, форма сигнала искажается, и он трансфор-
мируется в N-волну, поэтому в качестве падающего на слой сигнала f(t) взята N-
волна длительностью T0 и шириной ударного фронта  tm  (рис. 3а).  Ее  параметры  
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Рис. 3. Схема отражения акустического сигнала от слоистых неоднородностей атмосферы и 
форма отраженного сигнала. а) Акустическая N-волна от точечного источника в т. z0 с формой 
f(t) = p'(r0, t) / p'm, падающая на неоднородный движущийся слой 0 ≤ z ≤ H0 с вертикальными 

флуктуациями эффективного показателя преломления ε(z). б) Схема падения волны. в) Одна из 
модельных реализаций эффективного показателя преломления ε(z) в неоднородном слое стра-
тосферы толщиной H = 8.2 км при θ0 = 70º

 
и c1

 
= 330 м/c, a = 483 м/c. Среднеквадратичное зна-

чение флуктуаций эффективной скорости звука составляет 3 м/c. г) Форма отраженного сигна-
ла I0(t)

 
от неоднородного слоя стратосферы с вертикальным профилем ε(z) 

 
на высоте стратопаузы были рассчитаны с помощью уравнения Бюргерса [9, 16]. 
Расчетный сигнал на рис. 3в хорошо согласуется по форме, амплитуде и дли-
тельности с типичными стратосферными приходами от вулканов [8] и наземных 
взрывов [17]. Это согласие подтверждает возможность использования уравнения 
(1) для восстановления профилей ε(z) по формам стратосферных и термосферных 
приходов сигнала. 

Расчет отраженного сигнала с помощью уравнения (1) для атмосферы с c1 = 
const, включающей слой стратосферы с флуктуациями эффективной скорости 
звука ∆Ceff (z) на высотах 38–45 км, дает хорошее согласие с численным расчетом 
сигнала методом ППУ (рис. 4). Последний учитывает влияние реальной страти-
фикации атмосферы на форму отраженного сигнала от слоя стратосферы 38–45 
км с теми-же флуктуациями ∆Ceff (z). Сложение этих флуктуаций с реальным 
профилем эффективной скорости звука ∆Ceff (z), полученном по данным ракетно-
го зондирования в эксперименте [11], дает возмущенный профиль на рис. 4а и 
рис. 4б. Для этого профиля форма сигнала в диапазоне частот 0.16–1.27 Гц, рас-
считанная методом ППУ, показана на рис. 4в (жирная линия).  Угол падения луча  
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Рис. 4. Сравнение форм сигналов (в диапазоне частот 0.16–1.27 Гц), отраженных от слоя стра-
тосферы 37–45 км, рассчитанных с помощью соотношения (1) (тонкая линия) и методом ППУ 

(жирная линия). В последнем случае использовался профиль эффективной скорости звука  
Ceff (z), показанный вверху слева (а), а сам слой с вертикальными флуктуациями Ceff (z) показан 
справа (б). Сигналы нормированы на их максимальные значения P’max, относительная разница 

которых не превышает 30 % 

 
на стратосферный слой θ0 равен 70º. Теоретически рассчитанная по формуле (1) 
форма сигнала, отфильтрованная в том же диапазоне частот 0.16–1.27 Гц, что и в 
методе ППУ, изображена тонкой линией. Она хорошо согласуется по форме и 
длительности с сигналом, рассчитанным по методу ППУ, что говорит о том, что 
влияние рефракции волны слабо влияет на форму отраженного сигнала.  

В уравнении (1) предполагается, что функция ε(z) обращается в нуль при  
z → ±∞, т.е. за пределами неоднородного слоя, поэтому после интегрирования по 
частям в (1) и замены переменных t' = t – R1 / c1 – z'/a получим интегральное 
уравнение типа свертки относительно самой функции ε(z):  
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     Методы решения такого уравнения 

детально проанализированы в [18]. Решение этой обратной задачи существенно 
упрощается, если учесть, что основные вклады в рассеянный сигнал I0(t) 

дают 
малые окрестности ударных фронтов N-волны, в которых ее производная df(t) / dt 
имеет “резкие выбросы” c острыми локальными максимумами. Благодаря этому 
связь между профилем ε(z) и формой рассеянного сигнала приобретает простой 
вид [9]: 

I0(t) ≈ [ε(a(t – R1 / c1)) + ε(a(t – R1 / c1 – T0))]/2.                          (2) 
Другими словами, начиная с момента вступления сигнала в точку приема, t0 = 

R1 / c1, он непрерывно длится в течение промежутка времени ∆T = T0 + 2H0 /  
(c1 / cos θ0) и повторяет (с учетом замены переменных z = a(t – R1 / c1) форму сум-
мы флуктуаций ε(a(t – R1 / c1)) с этими же флуктуациями ε(a(t – R1 / c1 – T0), но 
смещенными на величину T0. Допустим, что мы можем оценить (например, из 
расчета лучевых траекторий для заданного профиля Ceff, 0 (z) в атмосфере) угол 
падения волны и скорость звука на высоте слоя отражения и по ним вычислить 
значение коэффициента а. Тогда задача нахождения профиля ε(z) по известному 
отраженному сигналу I0(t) сводится к решению уравнения (2) относительно 
функции ε(z = at).  

Обозначим значения сигнала в дискретные моменты времени ti, (i = 1,2,…,n), 
через yi = I0(ti), где n – число дискретных значений в реализации сигнала yi, а че-
рез xi = ε(a(ti – R1 / c1))/2 – значения флуктуаций эффективного показателя пре-
ломления в моменты ti – R1 / c1 > 0, причем только k = n-m значений xi являются 
ненулевыми, где m-число значений ti, приходящихся на интервал смещения T0. 
Тогда уравнение (2) сводится к следующей системе линейных уравнений относи-
тельно xi 

i iy x  при   1 i m  ,  m<n                (3) 

i i i my x x    при 1m i k   ,    (4)  

i i my x      при  1k i n   .     (5) 

Эта система уравнений может быть записана в стандартном виде  

1 11 1 12 2 1,

2 21 1 22 2 2,

1 1 2 2 ,

...

...

...

n m n m

n m n m

n n n n n m n m

y a x a x a x

y a x a x a x

y a x a x a x

 

 

 

   

   

                                  

   

                   (6) 

где среди коэффициентов aij отличными от нуля являются только следующие:  
aii = 1 при 1 ≤ i ≤ m, ai,i = 1 и ai,i–m = 1 при m+1 ≤ i ≤ k, ai,i–m = 1 при k+1 ≤ i ≤ n. 
Учитывая, что система (5) переопределена, так как число уравнений больше чис-
ла неизвестных, мы будем искать ее приближенное решение методом наимень-
ших квадратов. Приближенное решение X = {xj} системы (3)-(5) определяет про-
филь ε(zj) в точках zj = a(tj – R1 / c1). Отсюда можно определить и профиль флук-
туаций фазовой скорости распространения звуковой волны в направлении θ0, ис-
пользуя соотношение 
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2
0 1 0( ) ( )sin ( ) cos / 2j j jc z u z z c                                    (7) 

Профиль фазовой скорости (7) при углах падения θ0, близких к π / 2, (т.е. при 
малых углах скольжения) приближенно описывает профиль флуктуаций эффек-
тивной скорости звука ∆Ceff (zj), определяемых по следующей формуле: 

0( ) ( ) ( )sineff j j jC z c z u z                                         (8) 

Чтобы проверить точность восстановления профиля флуктуаций ∆Ceff (zj), этот 
профиль накладывался на модельный профиль G2S, после чего для возмущенно-
го профиля ∆Ceff,0 (zj) + ∆Ceff (zj) проводился расчет стратосферных и термосфер-
ных приходов методом ППУ, и эти приходы сравнивались с экспериментальны-
ми. При каждом итерационном шаге такого расчета параметры восстановленных 
флуктуаций ∆Ceff (zj), такие как высоты расположения слоев отражения в страто-
сфере и нижней термосфере, а также дисперсии самих флуктуаций ∆Ceff (zj) в 
этих слоях, варьировались в небольших пределах так, чтобы отличие форм и 
времен пробега расчетных и зарегистрированных в эксперименте сигналов не 
превышало погрешность измерения этих параметров.  

Описанный метод зондирования позволяет восстанавливать флуктуации ∆Ceff 

(zj) с достаточно большими вертикальными градиентами (до 0.1 м/c на 1 м), спо-
собными эффективно рассеивать инфразвук. Существенный вклад в такие флук-
туации вносят атмосферные гравитационные волны. Согласно оценкам, приве-
денным в [9], среднеквадратичный вклад в относительные флуктуации эффек-
тивной скорости звука за счет относительных флуктуаций температуры, вызван-
ных случайным полем ВГВ, примерно в 5 раз меньше среднеквадратичного вкла-
да относительных флуктуаций горизонтальной проекции скорости ветра ∆u / c1. 
Благодаря этому, полученные флуктуации ∆Ceff (zj) совпадают с флуктуациями 
проекции скорости ветра ∆u(z)sin θ0 с точностью до 20%, т.е. в пределах типичной 
ошибки измерений скорости ветра в средней атмосфере с помощью радаров [19]. 

 
2. Результаты реконструкции вертикальных флуктуаций скорости ветра 

в атмосфере 
 

2.1 Вертикальные профили флуктуаций, восстановленные  
по инфразвуковым сигналам от вулкана в Эквадоре 

 

Мы применили описанную выше процедуру восстановления профиля эффек-
тивной скорости звука и скорости ветра в стратосфере и нижней термосфере по 
соответствующим стратосферным и термосферным приходам одного из трех 
сигналов от вулкана в Эквадоре (рис. 5a, в), зарегистрированных 15 июля 2006 
[8]. Сигналы следовали друг за другом с интервалом примерно в 30 мин, что поз-
волило нам проследить за изменениями восстановленных профилей флуктуаций 
за столь короткие промежутки времени. 

На рис. 5а показан стратосферный приход yi (тонкая линия) на расстоянии 250 
км от вулкана, а результат восстановления с помощью (3)-(5) флуктуаций xi по 
описанной выше процедуре для падающей N-волны длительностью T0 = 6 с (на 
высоте стратопаузы порядка 50 км) показан на рис. 5б. Свертка восстановленных 
флуктуаций xi с падающей N-волной эквивалентна их суперпозиции (3)-(5) со 
смещенными на T0 = 6 с этими же флуктуациями. Расчет этой суперпозиции дает  
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Рис. 5. Стратосферный (а) и термосферный (б) приходы (показаны без нормировки на ампли-
туду) от вулкана на расстоянии r = 250 км и соответствующие им формы восстановленных 

флуктуаций xi
 
((в) и (г)) 
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Рис. 6. Высотные зависимости времени пробега звуковой волны до точки зеркального отраже-
ния от слоистой неоднородности на высоте z (а) и угла ее падения θ0 (z) (б). Схема частичного 
отражения акустической волны от слоистых неоднородностей ∆Ceff (z), непрерывно заполняю-

щих слой атмосферы от z = 40 км до z = 140 км (в). Расчет лучевых траекторий до высоты z 
проведен для невозмущенного профиля G2S, показанном на рис. 2а 

 
сигнал, показанный на рис. 5а жирной линией. Его среднеквадратичное отклоне-
ние от измеренного сигнала невелико и находится в пределах статистической по-
грешности измерений сигнала. Сама погрешность оценена по временным реали-
зациям сигналов на 4-х приемниках и составляет примерно 0.02 Па, или 10% от 
амплитуды сигнала. Эта оценка погрешности близка к среднеквадратическому 
значению шума, измеренному на всех приемниках в промежутки времени поряд-
ка 100 с, в течение которых сигналы от вулкана не регистрировались.  

Аналогичная процедура, примененная к термосферному сигналу (рис. 5в тон-
кая линия) при длительности N-волны T0 = 12 с, увеличенной из-за нелинейных 
эффектов, дает восстановленные флуктуации xi (рис. 5г). Соответствующий этим 
флуктуациям восстановленный сигнал, показан на рис. 5в (жирная линия). Сред-
неквадратическая разница между восстановленным и измеренным сигналами 
находится в пределах погрешности измерений сигнала. На рис. 6а и 6б показаны 
высотные зависимости времени пробега звуковой волны до точки зеркального 
отражения от слоистой неоднородности и угла ее падения θ0(z) соответственно. 
Частичное отражение волны от слоистых неоднородностей ∆Ceff (z), схематиче-
ски показано на рис. 6в. Расчет лучевых траекторий до высоты z проведен для 
невозмущенного профиля G2S (рис. 2а). 

Если время пробега отраженного сигнала в точку приема известно из экспе-
римента, то из рис. 6а можно оценить соответствующую этому сигналу высоту 
его отражения z, а следовательно и угол падения θ0(z). Зная этот угол и скорость 
звука на высоте z можно оценить и коэффициент a ≡ c1 / (2cosθ0), связывающий 
эту высоту с текущим временем прихода сигнала t. 

Результаты восстановления флуктуаций ∆Ceff (z) в слоях стратосферы (20–55 
км) и нижней термосферы, (90–102 км) и (105–140 км), полученные с помощью 
описанной выше методики, примененной к сигналу на рис. 5, показаны на рис. 
7а. На нем также изображен первоначальный профиль G2S с наложенными на не-
го флуктуациями ∆Ceff (z). Для этого профиля сигнал, рассчитанный методом 
ППУ в диапазоне частот 0.07–0.7 Гц, показан на рис. 7б, а для сравнения с ним 
показан также исходный экспериментальный сигнал (рис. 7в).  



4.1. Тонкая слоистая структура стратосферы и нижней термосферы  

 395 

 
 
 

Рис. 7. Результаты восстановления флуктуаций ∆Ceff (z) в слое стратосферы (20–55 км) и слоях 
нижней термосферы, (90–102 км) и (105–140 км). а) Профиль G2S с наложенными на него 

флуктуациями ∆Ceff (z). б) Сигнал, рассчитанный методом ППУ в диапазоне частот 0.07–0.7 Гц. 
в) Исходный сигнал, зарегистрированный в эксперименте 
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Рис. 8. Стратосферный и термосферный приходы, полученные методом ППУ(пунктирные ли-
нии) для возмущенного профиля (на рис. 7а) и зарегистрированные в эксперименте (сплошная 

линия) 

 
Высоты расположения слоев уточнялись в процессе расчета так, чтобы до-

биться минимальной разности между расчетными и экспериментальными време-
нами приходов, т.е. чтобы эта разность лежала в пределах погрешности измере-
ний времен пробега сигнала, составляющей по нашим оценкам 10–20 с. После 
этого варьировались максимальные значения ∆Ceff (z) в каждом слое путем умно-
жения ∆Ceff (z) на постоянный коэффициент (не изменяя при этом форму самого 
профиля ∆Ceff (z)), чтобы добиться согласия расчетных и измеренных в экспери-
менте отношений между амплитудами стратосферных и термосферных приходов 
на расстоянии r = 250 км, и отношений амплитуды стратосферного прихода к ам-
плитуде сигнала вблизи источника (r = 38 км). Учитывая, что относительная 
ошибка измерений амплитуд приходов достигает 30%, можно также оценить по-
грешность, с которой восстановлены сами флуктуации ∆Ceff (z) в каждом слое. 
Она составляет примерно 2 м/c на высотах стратосферы и 10–15 м/c на высотах 
нижней термосферы. 

Расчет стратосферного прихода Is на рис. 7 проводился для заданного импуль-
са вблизи источника с равномерной амплитудно-частотной характеристикой в 
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диапазоне 0.1–1 Гц. Этот диапазон заведомо включал энергонесущую часть вре-
менного спектра стратосферного прихода, поэтому сигнал Is приближенно опи-
сывает форму импульсной характеристики среды, через которую он распростра-
нялся. При расчете термосферного прихода It был выбран более низкочастотный 
диапазон 0.07–0.7 Гц, учитывающий наблюдаемое в эксперименте смещение 
спектра этого прихода в низкочастотную область по сравнению со спектром при-
хода Is. 

Чтобы учесть, что на высотах стратосферы и нижней термосферы импульс от 
наземного источника приобретает форму близкую к N-волне, проводилась сверт-
ка полученных приходов Is и It с N-волной. При этом учитывался рост длительно-
сти N-волны с высотой z, поэтому свертка Is с N-волной проводилась при дли-
тельности последней в 6 c, тогда как приход It сворачивался с N-волной длитель-
ностью 12 с. Полученные при таком расчете стратосферный и термосферный 
приходы показаны пунктирными линиями на рис.8а и рис.8б, соответственно. Из 
сравнения с измеренными приходами (сплошная линия) видно, что расчетные 
приходы удовлетворительно передают основные особенности формы измерен-
ных приходов. Тем не менее, они заметно сглажены из-за фильтрации этих при-
ходов в указанных выше частотных диапазонах.  

Вертикальные профили эффективной скорости звука ∆Ceff,0 (zj) + ∆Ceff (zj) в 
стратосфере, восстановленные по трем сигналам, следующим друг за другом с 
интервалом времени порядка 30 мин, показаны на рис. 9. Даже за столь короткие 
промежутки наблюдаются малые изменения в форме профилей. Например, в сло-
ях атмосферы 45–47 км и 35–37 км сохраняется во времени положительный гра-
диент эффективной скорости звука, тогда как в слоях 30–35 км и 36–40 км ло-
кальный минимум в профиле вертикальных флуктуаций ∆Ceff,0 (zj) + ∆Ceff (zj) сме-
няется за 30 мин на локальный максимум. Наблюдаемая короткопериодная из-
менчивость тонкой структуры ∆Ceff,0 (zj) + ∆Ceff (zj) и скорости ветра предсказана 
моделью формирования этой структуры [15]. Действительно, нерезонансные вза-
имодействия ВГВ генерируют широкий частотный спектр флуктуаций скорости 
ветра, в котором присутствуют как очень медленные флуктуации, имеющие пе-
риоды в несколько часов, значительно превышающие период Брента-Вяйсяля 
(примерно 5–10 мин в стратосфере), так и быстрые флуктуации с периодами по-
рядка самого периода Брента-Вяйсяля.  

Соответствующие трем сигналам вертикальные профили флуктуаций ∆Ceff (z) 
в нижней термосфере были восстановлены в диапазонах высот 90–102 км и 105–
140 км (рис. 10). Характерные вертикальные масштабы флуктуаций растут с вы-
сотой и достигают значений 10–20 км в слое 105–140 км, в то время как макси-
мальные значения самих флуктуаций могут достигать значений 50–60 м/c. За-
метна короткопериодная временная изменчивость, вызванная, по-видимому, нели-
нейной динамикой ВГВ в верхней атмосфере. Однако на более длинных периодах 
(от десятков часов до нескольких дней) существенный вклад во временную измен-
чивость скорости ветра в верхней атмосфере вносят приливы и волны планетарного 
масштаба, как и следует, в частности, из непрерывных многомесячных измерений 
временных вариаций времен пробега сигналов от вулкана в Эквадоре [4]. 

Интересной особенностью профиля флуктуаций нижней термосферы является 
наличие тонких слоев с экстремально большими  вертикальными градиентами 
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Рис. 9. Вертикальные профили эффективной скорости звука ∆Ceff,0 (zj) + ∆Ceff (zj) в стратосфере, 
восстановленные по трем сигналам от вулкана, следующим друг за другом с интервалом вре-

мени порядка 30 мин. 

 

 

 
 

Рис. 10. Вертикальные профили флуктуаций ∆Ceff (z) в нижней термосфере, восстановленные в 
диапазонах высот 90–102 км и 105–140 км. Наклонными отрезками указаны слои атмосферы с 

экстремально большими вертикальными градиентами скорости ветра (более 1 м/c на 10 м) 
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скорости звука и скорости ветра, свыше 1 м/c на 10 м (указаны наклонными от-
резками). Слои со столь большими вертикальными градиентами скорости ветра в 
мезосфере и нижней термосфере обнаруживались ранее с помощью акустическо-
го зондирования атмосферы, использующего наземные взрывы [20], и по данным 
ракетных измерений скорости ветра до высоты 100 км [21]. Предложенный здесь 
метод акустического зондирования позволяет получать данные о вертикальной 
структуре скорости ветра также в слое нижней термосферы 105–140 км, который 
практически не был доступен для других методов дистанционного зондирования 
атмосферы. 

 
2.2. Вертикальный профиль флуктуаций эффективной скорости звука  

по данным инфразвуковых сигналов от наземных взрывов 
 

Установленная выше связь между формой сигнала и тонкой вертикальной 
структурой полей скорости ветра и температуры во всем слое атмосферы, вклю-
чая стратосферу, мезосферу и нижнюю термосферу, позволяет получать данные, 
как о временной, так и пространственной изменчивости этой структуры. Подобие 
сигналов от наземных взрывов мощностью порядка 30 т ТНТ, зарегистрирован-
ных в России (рис. 11а), с сигналами от вулкана в Эквадоре (рис. 11б), указывает 
на сохранение основных статистических характеристик вертикальной структуры 
поля скорости ветра в атмосфере в совершенно разных частях земного шара: вер-
тикальных спектров (обсуждаемых ниже на рис. 15), среднеквадратичных гради-
ентов, характерных масштабов. При отражении N-волны от неоднородного слоя 
нижней термосферы изменение фаз ее спектральных компонент приводит к ти-
пичным формам, а, следовательно, и частотным спектрам [9, 16], термосферных 
приходов от наземных взрывов и вулкана, показанным на рис. 11 в (тонкая ли-
ния) и рис. 11г (тонкая линия) соответственно. 

Описанная выше методика восстановления тонкой структуры в атмосфере 
была применена для обработки одного из сигналов от наземных взрывов (соот-
ветствует времени регистрации 23ч 27 мин на рис. 11а). Полученные с помощью 
этого сигнала вертикальные профили флуктуаций ∆Ceff (z) в слое стратопаузы 44–
54 км и нижней термосферы 95–114 км показаны на рис. 12б и рис. 12в, соответ-
ственно, а сам возмущенный профиль ∆Ceff,0 (zj) + ∆Ceff (zj) – на рис. 12а. Расчет 
самого отраженного сигнала от слоя нижней термосферы с восстановленным 
профилем флуктуаций с помощью (2) показан на рис. 11в (жирная линия). Как и 
в случае с сигналом от вулкана, отклонение расчетного сигнала от измеренного 
лежит в пределах погрешности измерений самого сигнала, что говорит о хоро-
шем качестве восстановления профиля флуктуаций. 

 
2.3. Стратосферные приходы в зоне тени от извержений вулкана Карымский 

на Камчатке 
 

Сигналы, сопровождавшие извержения Карымского вулкана 2 июля 2011 г., 
были зарегистрированы в двух пунктах, находящихся на расстояниях 154.2 км 
(IS44) и 143.5 км (PRT) от вулкана (рис. 13а). Пункты регистрации располагались 
вдоль разных азимутальных направлений от источника, но на сравнительно не-
большом расстоянии друг от друга, примерно 39.3 км. Несмотря на это, заметно 
отличие форм сигналов, вызванное, по-видимому,  различием профилей компонент  
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Рис. 11. Сравнение сигналов от наземных взрывов мощностью порядка 30 т ТНТ, зарегистри-
рованных в Удмуртии на расстоянии 322.4 км от источника (а, в), с сигналами от вулкана в Эк-

вадоре (б, г) 

 
скорости ветра вдоль разных направлений от источника к пунктам наблюдений. 
Наличие антенны из 4-х разнесенных приемников в пункте IS44 позволило от-
фильтровать сигнал на фоне турбулентных шумов в атмосфере с помощью кросс-
когерентного анализа временных реализаций сигналов на всех парах приемников 
[22].  
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Рис. 12. Профиль ∆Ceff,0 (zj) + ∆Ceff (zj) (а), возмущенный восстановленными вертикальными 
флуктуациями ∆Ceff (z) в слое стратопаузы 44–54 км (б) и нижней термосферы 95–114 км (в), 

полученный с помощью сигнала от наземного взрыва на рис. 11а, зарегистрированного 2 июня 
2011 г. в 23 ч 27 мин в Удмуртии 

 
На рис. 13б, в тонкими линиями показаны зарегистрированные сигналы yi, а 

соответствующие им расчетные сигналы – жирными линиями. Восстановленные 
флуктуации xi на двух трассах с разными азимутами, как видно из рис. 13г, д, 
имеют значительные различия. Используя восстановленные флуктуации эффек-
тивной скорости звука и скорости ветра, мы обратимся теперь к анализу их спек-
тральных характеристик.  
 
3. Спектральные характеристики вертикальных флуктуаций ∆Ceff (z)

  

Для анализа спектров полученных вертикальных флуктуаций ∆Ceff (z) в стра-
тосфере, реализации ∆Ceff (z) предварительно разделялись на участки длительно-
стью 8–10 км, для которых и оценивались спектральные плотности. Участок 
профиля ∆Ceff (z) в интересующем нас слое стратопаузы 43–53 км, полученный из 
реализации флуктуаций на рис. 13в, показан на рис. 14. Соответствующий этому 
профилю вертикальный спектр показан на рис. 15 вместе со спектрами флуктуа-
ций ∆Ceff (z), восстановленных из стратосферных приходов от вулкана в Эквадо-
ре, от вулкана Этна в Италии и наземного взрыва в Удмуртии [27]. Спектральные 
оценки проводились с временным окном Хамминга (“Hamming window”), со-
ставляющем ¼ от длины реализации, имеющей шаг дискретизации в 10 м. По го-
ризонтальной оси отложена линейная пространственная частота kz /(2π), где kz – 
вертикальное волновое число. 
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Рис. 13. Сигналы (тонкая линия) от извержения вулкана Карымский, зарегистрированные  
2 июля 2011 г. сразу в двух пунктах,  I44 (а) и PRT (б), находящихся на расстояниях, соответ-
ственно, 154.2 км и 143.5 км от вулкана, но вдоль разных азимутальных направлений от него. 
Ниже показаны соответствующие этим сигналам восстановленные флуктуации xi для пунктов 

I44 (в) и PRT (г) 

 
Наряду с экспериментальными спектрами, для сравнения показан также и мо-

дельный вертикальный спектр V(kz) для вертикальных флуктуаций горизонталь-
ной компоненты скорости ветра в устойчиво-стратифицированной атмосфере 
(рис. 15) (пунктирная прямая), полученный в [23]. При больших вертикальных 
волновых числах, удовлетворяющих условию kz >> kz*, модельный спектр приоб-
ретает асимптотический вид V(kz) = βN2kz

–3, где kz* = N / (√2σ) – характерное вер-
тикальное волновое число (указано стрелкой слева), N – частота Брента-Вяйсяля, 
σ – дисперсия флуктуаций горизонтальной скорости ветра, а β – численный ко-
эффициент порядка 0.1. Согласно многочисленным данным радарных измерений  
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Рис. 14. Профиль флуктуаций ∆Ceff (z) в слое стратопаузы 43–53 км (а), восстановленный с по-
мощью сигнала от в. Карымский, показанного на рис. 13а 

 

 
 

Рис. 15. Вертикальные спектры флуктуаций ∆Ceff (z), восстановленных по стратосферным 
приходам от в. Тунгурахиа в Эквадоре (3 сигнала), в. Карымский (Камчатка), в. Этна (Италия) 
и наземного взрыва в Удмуртии [27]. Вертикальные волновые числа (в цикл/м) отложены по 
горизонтальной оси, а спектральная плотность флуктуаций – по вертикальной. Прямая линия  
(-3) соответствует теоретическому спектру с наклоном -3. Показаны также 95%-е доверитель-
ные интервалы спектральных оценок и характерные волновые числа, ограничивающие интер-

вал вертикальных волновых чисел, в котором теоретический спектр спадает по степенному 
закону -3 

 
[24–25] и теоретическим оценкам этого коэффициента, полученным в [23, 26],  
β лежит в интервале значений 0.1–0.3.  

При kz >> kz* существенными становятся нерезонансные взаимодействия волн, 
которые и формируют спектральный хвост, спадающий по степенному закону kz

–3. 
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Однако, этот хвост ограничен сверху критическим вертикальным волновым чис-
лом (указано стрелкой справа), выше которого происходит обрушение волнового 
поля из-за его динамической или сдвиговой неустойчивости, вследствие которой 
генерируется турбулентность. Взяв типичные значения для частоты Брента-
Вяйсяля и дисперсии флуктуаций скорости ветра в верхней стратосфере, N = 0.02 
рад/м и σ = 2 м/c, учитывая при этом, что полученные здесь оценки дисперсий 
∆Ceff (z) близки к σ, мы получим, что спектральный хвост формируется флуктуа-
циями с вертикальными масштабами от L* = 2π / kz* = 1600 м до минимального 
масштаба Lmin = 2π / kz max порядка 10 м.  

Экспериментальные спектры на рис. 15 имеют спадающий с ростом волново-
го числа высокочастотный хвост, который можно аппроксимировать степенным 
законом kz

–p p
zk  , где степень p меняется примерно от 2.5 до 3.5, но в среднем 

близка к теоретическому значению p = 3. Естественно, что необходимо накопить 
значительно больше восстановленных профилей флуктуаций в верхней страто-
сфере, чем представлено здесь, включив разные районы земного шара и разные 
сезоны года, чтобы установить закономерности спадания с ростом kz вертикаль-
ных спектров флуктуаций скорости ветра на высотах верхней стратосферы. Тем 
не менее, полученные здесь спектры этих флуктуаций указывают на возможность 
получения с помощью описанного выше метода зондирования новых данных о 
статистических характеристиках флуктуаций скорости ветра в верхней страто-
сфере и нижней термосфере.  

 

Заключение 
 

С помощью новой методики акустического зондирования атмосферы, прове-
дена реконструкция профилей вертикальных флуктуаций эффективной скорости 
звука и скорости ветра в стратосфере и нижней термосфере по формам и време-
нам пробега акустических сигналов от наземных взрывов и вулканов. Сравнение 
профилей флуктуаций указывает на сохранение статистических характеристик 
вертикальной структуры атмосферы (вертикальные спектры, среднеквадратич-
ные градиенты, масштабы) в совершенно разных частях земного шара. Это при-
водит и к подобию форм частотных спектров отраженных сигналов от всего слоя 
атмосферы (примерно 30–140 км). Наблюдаемая временная изменчивость тонкой 
структуры поля скорости ветра объясняется нерезонансными взаимодействиями 
ВГВ, генерирующими как медленные флуктуации скорости ветра по сравнению с 
периодом Брента-Вяйсяля, так и быстрые флуктуации с масштабами, сравнимы-
ми с этим периодом. 

Вертикальные спектры восстановленных флуктуаций скорости ветра в верх-
ней стратосфере и нижней термосфере удовлетворительно согласуются с имею-
щимися экспериментальными спектрами этих флуктуаций в средней атмосфере, 
полученными по данным радарных измерений и шаропилотного зондирования 
[28–29]. Полученные спектры имеют высокочастотный хвост, который можно 
аппроксимировать степенным законом kz

–p, где степень p в среднем близка к 3, 
как предсказывается моделью. Они указывают на возможность получения с по-
мощью описанного здесь метода зондирования атмосферы новых данных о ста-
тистических характеристиках флуктуаций скорости ветра на высотах верхней 
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стратосферы и нижней термосферы, слабодоступных для других методов ди-
станционного зондирования. 
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4.2. Радиозатменное зондирование атмосферы 
 

М.Е. Горбунов 
Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН 

 

Введение 
 

В этом разделе мы приведем краткий обзор развития радиозатменного метода, 
начиная от зондирования атмосфер планет и заканчивая экспериментами по зон-
дированию атмосферы Земли. Приведенный список литературы не претендует на 
полноту, а призван отразить ключевые моменты в развитии и применениях метода. 

Принцип радиозатменного зондирования планетных атмосфер был выдвинут 
еще в 1960-е годы [1]. К 1967 году относятся первые работы по радиозатменному 
зондированию ионосферы и атмосферы Венеры [2] и атмосферы Марса [3]. Тео-
ретическое рассмотрение задачи восстановления вертикального профиля показа-
теля преломления в сферически-слоистой атмосфере из измерений доплеровско-
го сдвига частоты было дано в работах 1968 года [4], [5]. 

Радиозатменные исследования планетных атмосфер продолжались в 1970-е 
годы [6]–[14]. В этих экспериментах передатчик располагался на искусственных 
спутниках исследуемых планет, а приемник на Земле. В 1970 году была выдви-
нута идея использования линий связи между искусственными спутниками планет 
[15]. Вопросы связи между амплитудой и фазой радиозатменных сигналов были 
рассмотрены в [16]. При исследовании колец Сатурна был впервые применен 
дифракционный метод обратного распространения [17], [18]. 

Первая попытка определения параметров атмосферы Земли радиозатменным 
методом относится к 1976 году [19]. В дальнейшем радиозатменное зондирова-
ние атмосферы Земли стало предметом ряда, как теоретических, так и экспери-
ментальных работ. В этих работах использовались линии связи в дециметровом 
диапазоне между двумя искусственными спутниками Земли. Важное отличие ат-
мосферы Земли от планетных атмосфер заключается в том, что к точности вос-
становления ее параметров предъявляются гораздо более жесткие требования. 
Кроме того, об атмосфере Земли и так имеется большой объем информации, по-
ставляемой как спутниковыми, так и наземными системами контактного и ди-
станционного, активного и пассивного, лимбового и надирного зондирования. 
Чтобы радиозатменный метод мог успешно конкурировать с прочими методами 
зондирования, необходима была высокая стабильность частоты передатчика. 
Идея использования для этой цели спутников системы глобального позициони-
рования GPS была впервые выдвинута А.С. Гурвичем и Т.Г. Красильниковой в 
1987 году [30] и независимо от них (поскольку английский перевод работы [30] 
вышел лишь в 1990 году) в 1988 году группой исследователей из Jet Propulsion 
Laboratory (JPL) [31]. Численное моделирование зондирования атмосферы Земли 
при помощи спутников GPS и систем низкоорбитальных спутников было прове-
дено в работах [32], [33].  

В 1995 году в США был проведен первый пробный (proof-of-concept) экспе-
римент GPS/MET (GPS Meteorology) по радиозатменному зондированию атмо-
сферы Земли при помощи сигналов системы GPS, принимавшихся на спутнике 
Microlab-1. Эксперимент показал в целом очень хорошие результаты [34]–[36]. 
Анализ данных этого эксперимента выявил эффекты многолучевого распростра-
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нения, которые существенно затрудняли интерпретацию данных наблюдений в 
тропосфере. Для учета этих эффектов был предложен и применен метод обратно-
го распространения [37]–[39]. В дальнейшем данные эксперимента GPS/MET бы-
ли использованы также для анализа ионосферы [40]–[43]. Объем данных, полу-
ченных в результате эксперимента GPS/MET был относительно невелик, по-
скольку основные измерения были проведены в течение нескольких недель, ко-
гда отключалось искусственное зашумление сигнала. 

Успех эксперимента GPS/MET позволил продолжить эксперименты по радио-
затменному зондированию атмосферы Земли. Следующий эксперимент старто-
вал в 2000 году, когда на борту спутника CHAMP (Challenging Minisatellite 
Payload) был установлен приемник сигналов GPS. В этом эксперименте зондиро-
вание выполнялось уже на регулярной основе. Анализ данных эксперимента 
CHAMP привел к дальнейшему развитию методов обработки радиозатменных 
данных [44]–[50], в частности, автором данной монографии был разработан ме-
тод канонических преобразований [47]. В дальнейшем этот подход получил раз-
витие [51]–[54], в результате которого были сформулированы принципы восста-
новления лучевой структуры волнового поля, позволяющие фактически сводить 
дифракционную обратную задачу к геометрооптической. 

Существенным недостатком приемников, использованных в экспериментах 
GSP/MET и CHAMP, являлась реализованная в них система фазовой автопод-
стройки. Эта система неустойчиво работала в условиях сильных флуктуаций фа-
зы и амплитуды сигнала, характерных для измерений в нижних 4 км в тропиках. 
Это приводило к отрицательным систематическим ошибкам измерения фазы. В 
силу того, что эта ошибка падала с высотой, она приводила также к отрицатель-
ной ошибке определения угла рефракции и, следовательно, индекса рефракции. 

Эксперимент COSMIC (Constellation Observing System for Meteorology, Iono-
sphere, Climate) с улучшенной моделью приемника, работающего в режиме от-
крытой петли, и включающий систему из 6 низкоорбитальных спутников, об-
суждался, начиная с 2000 года [55]–[58]. Сам эксперимент стартовал в 2006 году 
[59]–[61]. Система COSMIC поставляла ежедневно до 3000 глобально распреде-
ленных зондирований атмосферы. Большой объем данных измерений позволил 
выполнить большое количество различных исследований, как нейтральной атмо-
сферы, так и ионосферы [62]–[84]. Реализация режима открытой петли позволила 
существенно сократить систематическую ошибку восстановления индекса ре-
фракции в тропосфере, но тем не менее не устранила ее [69], [84], [86]. В приве-
денных работах анализировались различные механизмы возникновения отрица-
тельной ошибки, связанные как со сверхрефракцией, так и с флуктуациями индек-
са рефракции. В настоящее время ресурс системы COSMIC почти исчерпан. Разра-
батывается план запуска системы COSMIC-2, включающей 12 спутников [87]. 

Ниже мы разберем методы интерпретации радиозатменных данных. 
 

1. Показатель преломления нейтральной атмосферы 
 

1.1. Показатель преломления в приближении идеального газа 
 

Основной вклад в показатель преломления нейтральной атмосферы вносят 
сухой воздух (смесь кислорода и азота), водяной пар и углекислый газ CO2 [88], 
[89]. Полосы поглощения атмосферных газов, лежат не ниже микроволнового 
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диапазона, а в основном занимают инфракрасный и ультрафиолетовый диапазон. 
Поэтому, начиная от статических полей, и до частот 1–2 ГГц, показатель прелом-
ления нейтральной атмосферы можно с хорошей точностью считать независи-
мым от частоты. Парциальные давления сухого воздуха Pd, водяного пара Pw и 
углекислого газа Pc с точностью около 0.1% описываются уравнением состояния 
идеального газа [90]: 

Pd,w,c = Nd,w,ckT,                                                    (1) 
где Nd, Nw и Nc – плотности числа молекул соответствующих газов, k – постоян-
ная Больцмана, а T – абсолютная температура. В этом случае можно записать в 
приближении разреженного газа: 

1 2 3 42
,d w w cP P P P

N C C C C
T T TT

                                 (2) 

где C1–4 – физические константы, определяемые экспериментально. Во всех 
уравнениях мы будем пользоваться безразмерными единицами для индекса ре-
фракции N = n – 1. Поскольку характерное значение индекса рефракции у поверх-
ности Земли составляет около 3×10–4 и экспоненциально падает с высотой, для 
представления результатов удобно измерять его также в миллионных долях (ppm), 
называемых также N-единицами: N[ppm] = 106(n – 1). Типичное значение N у по-
верхности Земли равно 300 ppm. В ряде публикаций значения констант приводятся 
в расчете на измерение N в ppm, здесь мы умножаем их значения на 10–6. 

Для практических целей часто используется упрощенная формула [88], [89]: 

1 3 2
,wPP

N C C
T T

                                                (3) 

где не учитывается различие между коэффициентами C1 и C2, и где P = Pd + Pw + 
Pc – полное атмосферное давление. Типичное содержание CO2 в атмосфере мало 
и составляет около 0.03–0.0375% (300–375 ppm), поэтому обычно его давление не 
учитывается непосредственно, а подбираются коэффициенты C1 и C3, обеспечи-
вающие наилучшую аппроксимацию экспериментальных данных в предположе-
нии фиксированного содержания CO2. Это является хорошим приближением, по-
скольку общий вклад CO2 в показатель преломления составляет около 0.02% 
[91]. Для коэффициентов широко используются следующие значения [88]: 

2
6

1 3
К К

77.6 10 ; 0.373 .
гПа гПа

C C                              (4) 

Точность формулы (4) составляет около 0.2% [92], и этого достаточно для за-
дач, связанных с численным прогнозом погоды. Это является причиной широко-
го использования этой формулы, несмотря на наличие более точных эксперимен-
тальных значений констант и более точных формул [91], [92], [93]. Однако для 
исследования климата точность 0.2% может оказаться недостаточной. 
 

1.2. Учет сжимаемости 
 

Для улучшения точности формулы для показателя преломления следует 
учесть отклонения уравнения состояния реального газа от уравнения состояния 
идеального газа. Существуют различные формы уравнения состояния реального 
газа [90]: уравнение Ван-дер-Ваальса, уравнение Бертло, уравнение Камерлинг-
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Оннеса. Для параметризации показателя преломления используют форму урав-
нения, которая ближе всего к последнему [92], [93]: 

 , , , , , , , ,, ,d w c d w c d w c d w cP Z P T N kT                                 (5) 

где Zd,w,c – сжимаемость соответствующих компонент воздуха. В явном виде 
сжимаемость была впервые введена в формулу показателя преломления в работе 
[92], хотя отклонения от уравнения состояния идеального газа уже учитывались 
ранее [95]. Это позволяет записать формулу для показателя преломления в общей 
форме: 

1 1 1 1
1 2 3 42

,d w w c
d w w c

P P P P
N C Z C Z C Z C Z

T T TT

                       (6) 

 

 
 

Риc. 1. Поведение сжимаемости в экстремальных условиях [93] 

 
В [92] использованы приближенные выражения для Zd и Zw , полученные в [96]: 

 

1 3 4
2

1 4 2 6 3
3

0.52
1 57.90 10 1 9.4611 10 ,

1 1650 1 0.01317 1.75 10 1.44 10 ,

d d

w
w

t
Z P

T T

P
Z t t t

T

  

  

           

      

           (7) 

где t = T – 273.15 К – температура относительно 0°C, и численные значения ко-
эффициентов даны для давления Pd и Pw, выраженного в гПа, t – в °C и T – в К. 
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Следуя [91], [93], приведем оптимальные значения коэффициентов, получен-
ные в предположении, что содержание CO2 составляет 375 ppm: 

6 6
1 2

2

3

К К
77.6890 10 ; 71.2952 10 ;

гПа гПа
К

0.375463 .
гПа

C C

C

    



                (8) 

В полной формуле (2) для произвольного содержания CO2 значения коэффициен-
тов C1 и C4 равны: 

6 6
1 4

К К
77.6681 10 ; 133.4800 10 .

гПа гПа
C C                           (9) 

Эти коэффициенты были получены на основе экспериментальных данных, по-
этому они уже учитывают сжимаемость. Тем не менее, использование выраже-
ний Pd,w,c / T вместо kNd,w,c может приводить к небольшому ухудшению точности 
вне диапазона условий, использованного для вычисления коэффициентов. 
 

1.3. Уравнения гидростатики и состояния 
 

Учитывать сжимаемость следует также при вычислении показателя прелом-
ления по данным моделей численного прогноза погоды для их сравнения с дан-
ных дистанционного зондирования. Модели, как правило, оперируют сеточными 
полями температуры и влажности, заданными на широтно-долготных сетках и на 
уровнях с заданным давлением или геопотенциальной высотой. Геопотенциаль-
ная высота H определяется как геометрическая высота над поверхностью уровня 
моря, на которой потенциал силы тяжести имел бы то же значение, что и в задан-
ной точке, в однородном поле тяжести со стандартным ускорением g0 = 9.806655 
м/с2: 

 
0

,
g z

dH dz
g

                                                   (10) 

где z – геометрическая высота над уровнем моря и g(z) – высотный профиль 
ускорения силы тяжести, который зависит также от географической широты и 
долготы. Геопотенциальная высота измеряется в геопотенциальных метрах [гп. 
м] или километрах [гп. км]. Это уравнение позволяет найти зависимости H(z) и 
z(H), чтобы привязать поля модели к пространственным точкам. 

Для вычисления давления на заданной сетке геопотенциальных высот или вы-
сот на заданной сетке давлений используется уравнение гидростатики [97]: 

   0
0

или ,dP
dH dP g H dH

g P
    


                         (11) 

дополненное уравнением состояния. Уравнение состояния удобно переписать, 
введя виртуальную температуру. Обозначим через qw,c удельные содержания во-
дяного пара и углекислого газа: qw,c обозначает массу соответствующей компо-
ненты, приходящуюся на единичную массу смеси и измеряется в кг/кг. Уравне-
ние состояния идеального газа имеет следующий вид [90]: 

  ,d d w w c cP R R R T                                          (12) 
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где ρd,w,c – плотности компонент воздуха, Rd,w,c – их удельные газовые постоян-
ные, равные универсальной газовой постоянной R, деленной на их молярные 
массы μd,w,c. Приведем значения газовых постоянных: 

Дж
8.3144621 ,

моль К
Дж

287.06 ,
кг К
Дж

461.52 ,
кг

188.92

К
Дж

 .
кг К

d

w

c

R

R

R

R













                                           (13) 

Выразим плотности компонент через их удельные содержания и общую плот-
ность смеси ρ: 

 
, ,

1 ,

.

d w c

w c w c

q q

q

    

  
                                              (14) 

Уравнение состояния можно теперь переписать в форме уравнения состояния су-
хого воздуха: 

1 ,w d c d
d w c d v

d d

R R R R
P R q q T R T

R R

  
      

 
                       (15) 

где Tv – виртуальная температура, которую можно определить для любого коли-
чества компонент воздушной смеси: 

1 .i d
v i

di

R R
T q T

R

 
   
 

                                          (16) 

Несложно включить в это определение жидкие или твердые аэрозольные части-
цы (например, капельная вода или кристаллы льда в облаках): поскольку они не 
дают вклада в атмосферное давление, их формальные газовые постоянные следу-
ет положить равными 0. Содержанием CO2 мы будем чаще всего пренебрегать. 

Получим выражение для парциального давления водяного пара: 

.w w
w w w w d

d i dd
i

w wi

R Pq
P q R T q R T

R R RR q
R R

    



                   (17) 

Если можно пренебречь вкладом всех дополнительных компонент воздушной 
смеси, кроме водяного пара, то эту формулу можно переписать в виде: 

.w
w

d w d
w

w w

Pq
P

R R R
q

R R





                                          (18) 

Часто используется относительная влажность воздуха rw, равная отношению 
парциального давления водяного пара к давлению насыщенного водяного пара.  
В этом случае можно воспользоваться формулой Антуана для давления насы-
щенного пара, являющейся следствием уравнения Клапейрона–Клаузиуса [93]: 

0
17.27 °C

exp ,
237.3  °C

w w
T

P r P
T

    
                                     (19) 
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где P0 = 6.11 гПа – давление насыщенного водяного пара при 0°C, ТºС = Т – 
273.16 – температура в градусах Цельсия. Если rw выражено в процентах, то в 
правой части следует добавить множитель 0.01. Из формулы (18) получим выра-
жение для qw: 

.w
w

w w d
w

d d

P
q

R R R
P P

R R






                                         (20) 

Формулы (18) – (20) позволяют пересчитывать qw в rw и обратно. 
Пользуясь уравнением состояния, можно переписать уравнение гидростатики 

в замкнутой форме, допускающей численное интегрирование: 
 

 
0

0

ln или ln .d v

d v

R T P g
dH d P d P dH

g R T H
                        (21) 

 

1.4. Приближенный учет сжимаемости 
 

Поскольку эффект сжимаемости мал, его можно учесть в первом порядке, 
введя единый для всех газов фактор сжимаемости Z(P, T, qw) [93]. Абсолютная 
точность величины Z – 1 должна быть около 10–4. Поскольку Z – 1 имеет значе-
ние около 10–3, то достаточно невысокой относительной точности около 10%. 
Уравнение состояния можно записать следующим образом: 

 , , .d v wP R T Z P T q                                             (22) 

Тогда уравнение гидростатики можно переписать в следующей форме: 
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d v w

d v w

R T P Z P T P q P
dH d P

g

g P H
dP dH

R T H Z P H T H q H

 

 

                       (23) 

Для Z было найдено следующее эмпирическое выражение [98], [99]: 

   
2

2 2 2
0 1 2 0 1 0 1 2

1 °C °C ( ) ( ) ,
P P

Z a a T a T b b x c c x d ex
T T
          
 

 (24) 

где x – молярная доля водяного пара: 

 
,w w w w

d d w w d w w d

q
x

q

  
 
       

                            (25) 

а коэффициенты имеют следующие значения: 
4 1 6 1

0 1

8 1 1
2

4 1 6 1
0 1

2 1 4 1
0 1

7 2 2 4 2 2

1.58123 10 К гПа ; 2.9331 10 гПа ;

1.1043 10 К гПа ;

5.707 10 К гПа ; 2.051 10 гПа ;

1.9898 10 К гПа ; 2.376 10  гПа ;

1.83 10 К  гПа ; 0.765 10 К  гПа .
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b b

c c

d e

   

  

   

   

     

   

 

   

   

   

                   (26) 

Примеры поведения сжимаемости в зависимости от температуры, давления и 
влажности, включая экстремальные метеорологические условия, приведены на 
рис. 1. Для температур от –30 до –30°C сжимаемость лежит между 0.999 и 1. 
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Учет сжимаемости уменьшает систематические отклонения между данными ди-
станционного зондирования атмосферы и данными оперативного прогноза при-
мерно на 0.1% [93]. 

 
1.5. Вклад капельной воды и кристаллов льда 

 

До сих пор мы рассматривали лишь вклад атмосферных газов в показатель 
преломления. Влиянием облачности, содержащей капельную воду и кристаллы 
льда, чаще всего пренебрегают. В ряде случаев сильная конвекция может приво-
дить к появлению облаков с большим содержанием кристаллов льда, которые 
вносят заметный вклад в показатель преломления [100], [101]. Формулу для по-
казателя преломления следует дополнить членами, описывающими влияние ка-
пелек воды и кристаллов льда: 

1 2 3 4 LWC LWC IWC IWC2
,d w w cP P P P

N C C C C C W C W
T T TT

                (27) 

где WLWC – содержание капельной воды в кг/м3 (LWC – liquid water content), 
WLWC – содержание кристаллов льда (IWC – ice water content). Согласно [102], на 
частоте 1.5 ГГц (длина волны 20 см) комплексные показатели преломления воды 
и льда равны: 

water

ice

9.3 0.73 ,

1.78 0.009 .

n i

n i

 

 
                                                (28) 

Тогда, пользуясь можно записать [103]: 
2
water

LWC 2
water water

2
ice

IWC 2
ice ice

13
Re ,

2 2

13
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2 2

n
C
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                                     (29) 

Плотность воды равна ρwater = 1000 кг/м3. Плотность льда при 0°C составляет ρice = 
920 кг/м3. Это приводит к следующим значениям коэффициентов: 

3 3
LWC

3 3
IWC

1.45 10  м /кг;

0.69 10  м /кг.

C

C





 

 
                                          (30) 

Содержание льда в облаках в условиях сильной конвекции на высотах до 12 км 
может достигать 0.6 г/м3, что соответствует величине показателя преломления 
около 0.2 ppm, что соответствует ошибке около 0.25%. 

Вклад разных факторов в показатель преломления исследовался в [[103]], где, 
показано, что вклад капельной воды в показатель преломления может составлять 
при затяжном дожде до 2 ppm, а при проливном дожде до 15 ppm. Град может 
давать вклад в показатель преломления до 7 ppm, а снег 0.75 ppm. Песчаная буря 
может дать значимый вклад в показатель преломления до 18 ppm, однако этот 
эффект может наблюдаться лишь в самой нижней тропосфере. 

 

1.6. Зондирование на крыле линии поглощения водяного пара 
 

Показатель преломления нейтральной атмосферы вплоть до частот системы 
GPS практически не зависит от частоты. С другой стороны, показатель прелом-
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ления является функцией как минимум трех метеопараметров: температуры, дав-
ления и влажности. При зондировании атмосферы при помощи сигналов GPS 
восстанавливается, прежде всего, высотная зависимость, или профиль, показате-
ля преломления. Восстановленный профиль дополняют уравнением гидростати-
ки. Если рассматривать сухую атмосферу, то получатся два уравнения для двух 
неизвестных функций, температуры и давления, которые можно определить. Од-
нако если вкладом влажности в показатель преломления нельзя пренебречь, то од-
нозначно восстановить три метеопараметра без привлечения дополнительной ин-
формации не удастся. Возможные решения этой проблемы при зондировании на 
частотах GPS будут обсуждаться в дальнейших главах. Наиболее радикальное ре-
шение состоит в переходе к зондированию на более высоких частотах, на которых 
у показателя преломления появляется заметная зависимость от частоты и мнимая 
часть [104], [105]. В частности, для того, чтобы обеспечить восстановление влажно-
сти, можно выбрать частоты на крыле упоминавшейся линии поглощения водяного 
пара 22 ГГц. В качестве такого набора частот рассматривались 9, 13, 17, 22 ГГц. 

 
1.7. Модель распространения миллиметровых волн 

 

Показатель преломления на частотах до 1000 ГГц (1 ТГц) описывается моде-
лью распространения миллиметровых волн (MPM – Millimeter-wave Propagation 
Model) [106], [107], [108]. Эта модель учитывает линии молекулярного кислоро-
да, водяного пара и озона, а также поглощение за счет капельной воды и частиц 
льда. Вклад кислорода описывается 44 линиями. В частности, модель MPM опи-
сывает важную полосу поглощения вблизи 60 ГГц (5 мм), обладающую тонкой 
структурой и представленную как система большого числа отдельных линий от 
50.47 ГГц до 68.96 ГГц. Вклад водяного пара описывается 34 линиями от 22.235 
ГГц до 987.93 ГГц и непрерывным спектром, описываемым как крыло псевдо-
линии на 1.8 ТГц. Вклад озона описывает одной линией 195.43 ГГц. Показатель 
преломления представляется в виде недиспергирующей и диспергирующей ча-
стей. Недиспергирующая часть была рассмотрена выше. 

Диспергирующая часть, связанная с молекулярным кислородом, описывается 
формулой: 

       O2 O2 , ,n
j

j jf fN f S F f N f                             (31) 

где f = ω / 2π – частота SO2(fj) – интенсивность j-й линии, Fj(f) – форма линии, Nn – 
нерезонансный член. Сила линий задается формулой: 

    6 31
O2 210 exp 1 ,d

j
j

a
S P af

f
                                 (32) 

где 300K

T
   – обратная температура. Здесь и далее давление измеряется в гПа, 

и ai – набор эмпирических коэффициентов. В качестве формы линии Fj(f) исполь-
зуется форм-фактор Розенкранца [[109], [110]]: 

  1 1
,,

j j
j

j j j j

i i
f

f f i f i
f

f
F

    
          

                            (33) 

где fj – частота линии, γj – параметр ширины линии, равный 
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γj = 10–3 a3(Pdθa4 + 1.10Pwθ),                                       (34) 
а δj – интерференционный коэффициент, учитывающий влияние на данную ли-
нию всех остальных линий: 

δj = (a5 + a6θ) Pθ0.8                                             (35) 
Нерезонансный член равен: 

Nn(f) = SO2FO2(f) + iSN2F''N2(f),                                      (36) 
где первый член представляет собой вклад молекулярного кислорода: 

 

11 2
O2

O2 3 0.8

6.14 10 ,

,
0.56 10

dS P

f
F f

f i P





  

 
  

                                  (37) 

а второй член описывает малый вклад молекулярного азота, проявляющий выше 
100 ГГц: 

 

18 2 3.5
N2

N2 5 1.5

1.40 10 ,

.
1 1.9 10

dS P

f
F f

f





  

 
 

                                        (38) 

Этот член связан с деформацией электронных оболочек у молекул азота вслед-
ствие столкновений, что приводит к возникновению у них небольшого дипольно-
го момента. Размерные параметры даны для частот в ГГц и давления в гПа. 

Диспергирующая часть индекса рефракции, связанная с водяным паром, опи-
сывается формулой: 

       H2O H2O , ,c
j

j jN f S F ff f N f                            (39) 

где интенсивности линий выражаются следующим образом: 

    6 3.51
H2O 210 exp 1 ,

j
j w

b
S Pf b

f
                                (40) 

F(fj, f) – форм-фактор Розенкранца (33), в котором интерференционный коэффи-
циент считается нулевым δj = 0, а параметр ширины линий равен 

γj = 10–3b3(b4Pwθb6 + Pwθb5).                                        (41) 
Для давлений ниже 0.7 гПа учитывается также доплеровское уширение линий 

γD = 1.46 × 10–6 fjθ–1/2,                                              (42) 
и полная ширина линий принимается равной 

* 2 20.535 0.217 .j j j D                                             (43) 

Для непрерывного спектра водяного пара Nc(f) используется приближенное вы-
ражение, основанное на форм-факторе Розенкранца для псевдо-линии 1780 ГГц. 

Для учета вклада капельной воды используется формула CLWCWLWC + 
CIWCWIWC, где CLWC и CIWC описываются формулой (29). Частотно-зависимая от-
носительная диэлектрическая проницаемость воды описывается эмпирической 
формулой [111]: 

(0) (1) (1) (2)
(0) water water water water

water water (1) (2)
water water

,f
f i f i

     
          

                (44) 

где 
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Frequency   v,  GHz 

 

Риc. 2. Частотная зависимость мнимой части показателя преломления в окрестности линии во-
дяного пара 22 ГГц для температуры 318 K, давления 1013 ГПа и относительной влажности 80% 

 
 (0)

water
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water water
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Для относительной диэлектрической проницаемости льда используется следую-
щая эмпирическая формула [112]: 

   

ice
ice ice

ice

2
5

ice

3.15 ,

0.171 exp 17.0 22.1 ,

0.233 6.33
10 1.31 .

0.993
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i b f

f

a
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                               (47) 

На рис. 2 приведен пример частотной зависимости мнимой части показателя 
преломления в окрестности линии водяного пара 22 ГГц. 

 
2. Интегрирование уравнений геометрической оптики 

2.1. Вычисление лучей, фазы и амплитуды 
 

Рассмотрим методы численной реализации приближения геометрической оп-
тики. Удобство геометрической оптики состоит в том, что для вычисления фазы 
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в заданной точке при однолучевом распространении достаточно вычислить всего 
один луч, а для вычисления амплитуды необходимо вычислить малую или бес-
конечно малую лучевую трубку. Однако геометрическая оптика обладает и ря-
дом неудобств. Они проявляются в задачах, связанных с появлением каустик и 
многолучевого распространения. Проблема состоит не только в том, что на кау-
стиках нарушаются условия применимости геометрической оптики. При вычис-
лении поля в заданной точке в многолучевой зоне необходимо найти все лучи, 
приходящие в эту точку, что может потребовать значительного объема вычисле-
ний, поскольку число лучей заранее неизвестно. Эту трудность можно обойти, 
вычисляя пучок лучей, излучаемых источником, достаточно широкий, чтобы по-
крыть заданную область и достаточно плотный, чтобы можно было интерполи-
ровать амплитуду и фазу. В этом случае можно определять число лучей в каждой 
точке и суммировать поля разных лучей в многолучевых областях. 

Напомним, что в геометрической оптике решение ищется в виде 

u(x) = A(x)exp(ikΨ(x)),                                            (48) 

где волновое поле u(x) можно рассматривать как в области, так и в окрестности 
одной бесконечно малой лучевой трубки. Амплитуда A(x) представляется в виде: 

     .IA   x x x                                              (49) 

Лучи и эйконал задаются гамильтоновой системой: 

, , ,
 

    
 

x p px
p x

H H
                                   (50) 

которую можно интегрировать для одного отдельно взятого луча. Плотность ме-
ры μI (x) определяется уравнением сохранения меры относительно лучевой дина-
мики: 

   * 1 ... 0,n
Ii dx dx   V HL                                     (51) 

что эквивалентно уравнению: 
1 1... ... ... 0,n i n

I I
i

dx dx dx dx dx                               (52) 

Дополнительный амплитудный множитель φ(x) описывается уравнением переноса: 
21

.
2


  

 x p

H                                                    (53) 

Для скалярного волнового уравнения Гельмгольца гамильтониан и уравнения 
лучей имеют вид [113]: 
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x p p x
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H
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и соответствующий параметр лучевой траектории определяется соотношением  
dτ = ds / n. 

В определении меры μI (x) и амплитудного множителя φ(x) присутствует про-
извол: функцию φ(x) можно умножить на произвольный ненулевой постоянный 
множитель α, а меру μI (x) умножить на α–2, и при этом амплитуда A(x) не изме-
нится. Можно договориться о каком-либо определении плотности меры, а 
начальные условия включать в множитель φ(x). 
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Рассмотрим решение задачи, в которой заданы начальная точка и начальное 
направление луча. Для определения траектории луча и фазы необходимо числен-
но интегрировать гамильтонову систему (50), например, методом Рунге–Кутты 
[114], [115] или методом дробных шагов [116]. Такое вычисление фазы не учи-
тывает каустических добавок. Вычисляя только один луч, невозможно опреде-
лить, касался ли он каустик. Для этого необходимо вычислить малую лучевую 
трубку. Это позволит также вычислить амплитуду. 

Простейший способ вычисления лучевой трубки использует конечные разно-
сти. Достаточно задать четыре близкие начальные точки x0–3(0) и соответствую-
щие начальные импульсы p0–3(0), и рассмотреть эволюцию элемента объема δV(τ), 
натянутого на вектора δxi (τ) = xi (τ) – x0 (τ), I = 1, 2, 3, и равного (δx1 (τ), [δx2 (τ), 
δx3 (τ)]). Начальные точки должны выбираться так, чтобы элемент объема, натя-
нутый на векторы δxi (0) был ненулевым. Начальные импульсы должны соответ-
ствовать заданной исходной лучевой конфигурации падающего волнового поля. 
Это потребует интегрирования уравнений для четырех лучей. Достаточно, одна-
ко, вычислять лишь три луча, поскольку можно положить x1 (0) = x0 (0 + δτ), и p1 

(0) = p0 (0 + δτ), где δτ – достаточно малый фиксированный шаг по параметру лу-
ча. В этом случае: 
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где ds – элемент длины луча, dx / ds – единичный вектор направления луча, и мы 
учли, что dτ = ds / n. В этом случае элемент объема равен: 

              2 3, , ,
d

V n n
ds

 
               

 

x
x x x x           (56) 

где δσ – площадь перпендикулярного сечения лучевой трубки. В этом случае 
плотность меры задается в виде: 
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В таком определении всегда μI (0) = 1, и φ(0) равно начальному условию для ам-
плитуды поля. При интегрировании уравнений лучей необходимо следить за эво-
люцией лучевой трубки и определять ее перегибы, соответствующие каустикам. 
В таких точках к фазе добавляется каустический сдвиг. 

Недостаток метода конечных разностей состоит в необходимости вычислять 
малые разности координат, которые определяются с численными погрешностя-
ми. Это может приводить к потере разрядов. Вместо вычисления конечных раз-
ностей можно интегрировать линеаризованную гамильтонову систему для вариа-
ций δx2,3 и δp2,3: 
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где все производные гамильтониана вычисляются на невозмущенной траектории 
x(τ). Начальное условие задается в следующем виде: 

   2,3 2,30 0 ,
d

d
  

p
p x

x
                                           (59) 

где dp / dx вычисляется для заданной исходной лучевой конфигурации падающе-
го поля. Недостаток этого метода состоит в том, что он требует вычисления вто-
рых производных поля показателя преломления, что может представлять вычис-
лительные трудности в случае моделирования атмосферы на основе заданных се-
точных полей метеопараметров. В любом случае, первые производные поля по-
казателя преломления необходимы для решения уравнений геометрической оп-
тики, тогда как уравнение Гельмгольца включает только показатель преломления. 

Приведенные определения даны для случая задания начальных условий на неко-
торой поверхности. Если имеется точечный источник в среде, то его мы окружим 
достаточно малой сферой, внутри которой среду можно считать однородной, и поле 
соответствует сферической волне. На этой сфере зададим начальные условия. 

Приведенные уравнения относятся, прежде всего, к нейтральной атмосфере. 
Геометрооптическое описание распространения волн в анизотропной среде, ка-
кой является ионосфера, существенно сложнее [117]–[120]. Как мы видели, в 
ионосфере поле представляется в виде суммы мод, соответствующих обыкновен-
ной и необыкновенной волне. Если в однородной анизотропной среде, эти волны 
не взаимодействуют, то в неоднородной среде это уже не так. Если направление 
оси анизотропии неоднородно, то поляризация мод будет разной в разных точка 
пространства. Поэтому каждая мода, распространяясь, будет постоянно расщеп-
ляться на новые локальные моды. Для распространения волн, излучаемых систе-
мами глобальной спутниковой навигации в дециметровом диапазоне, эффекты 
анизотропии слабы, и можно пользоваться стандартными геометрооптическими 
уравнениями. 
 

2.2. Методы возмущений в геометрической оптике 
 

Методы возмущений основаны на линеаризации геометрооптических уравне-
ний по отношению к малым возмущениям поля показателя преломления. Пусть 
задана вариация функции Гамильтона δH, понимаемая как вариация формы функ-
ции при фиксированных аргументах. Пусть имеются решения для лучей x0 (τ),  
p0 (τ) в невозмущенной среде с исходной функцией Гамильтона H. Запишем 
уравнения для малых возмущений лучей δx(τ), δp(τ) в рамках первого порядка 
теории возмущений: 
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H H H

                              (60) 

где все функции в правой части вычисляются вдоль невозмущенных лучей x0 (τ), 
p0 (τ). Эти уравнения представляют собой линейную неоднородную систему из 
шести дифференциальных уравнений первого порядка. Для этой системы можно 
формулировать как задачу с начальными условиями, так и задачу с закреплен-
ными концами (нахождение луча между двумя заданными точками). Решение 
этой системы задает вариации траекторий в виде линейного оператора от вариа-
ции функции Гамильтона δH. 

Помимо теории возмущений для лучей, можно строить теорию возмущений для 
эйконала. Рассмотрим вариацию действия в окрестности невозмущенных лучей: 

  .
b b

a a

S d d         px H H                                    (61) 

Здесь остается лишь член, связанный с вариацией формы функции Гамильтона. 
Остальные члены равны вариации невозмущенного действия в окрестности не-
возмущенного луча и должны давать в сумме нуль в силу вариационного прин-
ципа Ферма. Величина δS равна вариации эйконала δΨ. В частности, для гамиль-
тониана (54) имеем простое выражение для возмущения эйконала: 

,n n d n ds                                                 (62) 

где интеграл берется вдоль невозмущенного луча. 
Рассмотрим вычисление вариации направления прихода луча в заданную точ-

ку при варьировании поля показателя преломления. Как показано в [121], приме-
нение теории возмущений для лучей и для эйконала приводит к тождественно 
равным ответам. Это связано с тем, что применение теории возмущений для эй-
конала неотделимо от лучевых представлений. Рассмотрим невозмущенный луч 
x0 (s), который здесь будет удобнее параметризовать длиной дуги s. Существует 
бесконечно много различных способов параметризовать возмущенную траекто-
рию. Мы будем представлять возмущение траектории в форме: 

δx(s) = e1 (s)δx1 + e2 (s)δx2,                                         (63) 

где e1,2 (s) – базисные векторы в плоскости, перпендикулярной направлению не-
возмущенного луча ẋ0 (s). Для вычисления возмущения направления прихода лу-
ча необходимо вычислить производную возмущения эйконала в конечной точке 
луча по направлениям e1,2 (s). Поскольку возмущение эйконала представляется 
интегралом (62) по невозмущенным лучам, для решения задачи необходимо рас-
смотреть веер невозмущенных лучей, исходящих из источника. Эти лучи мы бу-
дем рассматривать как возмущения исходного луча вследствие малой вариации 
начального направления. Параметр s для возмущенных лучей уже не будет дли-
ной дуги. Вычислим элемент длины дуги возмущенного луча  

x(s) = x0 (s) + δx(s)                                                (64) 

в первом порядке теории возмущений: 
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   1/2
0 0 1 1 0 2 2 0 1 1 0 2 22 2 1 .ds x x ds x x ds         x x x e x e x e x e      (65) 

Таким образом, возмущение эйконала будет равно: 

 0 ,j j j
j

n n x ds     e x e                                  (66) 

Производные возмущения эйконала вдоль волнового фронта в окрестности точки 
наблюдения будут вычисляться следующим образом: 

 0
1,2 1,2

,
j

j j
j

x
n n ds

X X


  

  e x e                               (67) 

где X1,2 – координаты в плоскости перпендикулярной лучу в точке наблюдения. 
Дополнительное соотношение для векторов ej и их производных je  следует 

из вариационного принципа. Вариация эйконала для невозмущенной траектории 
в невозмущенной среде равна: 

 0 ,j j j
j

n n x ds     e x e                                     (68) 

где δxj – произвольные вариации траектории. Поскольку вариация эйконала обя-
зана быть равной нулю, получаем: 

0 .j j
n

n


 x e e                                                  (69) 

Поэтому: 

1,2 1,2

,
j

j
j

xn
n n ds

X n X

       
 e                                (70) 

 

2.3. Системы координат. Двумерное приближение 
 

В произвольной системе координат определим импульс соотношением pi = gi-

jẋj, где (gij) – метрический тензор. Поскольку при этом форма p dx инвариантна 
относительно замен координат, то и каноническая форма гамильтоновой системы 
будет инвариантна [127]. Тогда функция Гамильтона имеет вид: 

    21
, ,

2
ij

i jp g p n x p xH                                     (71) 

где (gij) – обратный метрический тензор. Отсюда следуют уравнения лучей: 

,

1
.
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i ij
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kj

i k ji i i
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H

H
                                  (72) 

Система координат, в которой выполняется численное интегрирование урав-
нений, выбирается в соответствии с решаемой задачей. В случае моделирования 
радиозатменных экспериментов удобнее всего пользоваться 3-мерной декартовой 
системой координат. Эта система оказывается удобнее, чем, например, сфериче-
ская система координат. Декартовы координаты однородны, у них нет особых 
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точек, что облегчает моделирование произвольной геометрии наблюдений.  
У сферической системы координат имеются особые точки на полюсах. 

Горизонтальные градиенты показателя преломления нейтральной атмосферы 
существенно меньше вертикальных. Это позволяет приближенно считать лучи 
кривыми в вертикальной плоскости. Пользуясь полученный выше приближенной 
формулой для возмущения направления прихода луча, оценим боковое смещение 
луча по отношению к вертикальной плоскости, определяемой тремя точками: 
центром Земли, источником T и приемником R. Будем снова обозначать расстоя-
ния от источника и приемника до лимба планеты как DT, R. Будем рассматривать 
только боковые смещения луча и применим теорию возмущений, считая, что не-
возмущенный показатель преломления n = 1. Примем следующую оценку боко-
вого смещения луча: 

δx = DTεT = DRεR ,                                                (73) 
где εT, R – боковые возмущения углов выхода луча у источника и прихода у при-
емника. Считая невозмущенные лучи в плане прямыми, можно записать формулу 
через возмущение угла выхода: 

.T R
T

T R

D D x
x D n ds

D D

 
  

 e                                     (74) 

Поскольку основной вклад в интеграл дает узкая область вблизи перигея, вели-
чину x можно заменить на DT 

, что приведет к следующей формуле: 

.T R

T R

D D
x n ds D n ds

D D
     

  e                                 (75) 

Такая же формула получится и для вычисления через возмущение угла прихода. 
Оценим боковое смещение луча. Характерное значение индекса рефракции у по-
верхности Земли близко к 300 ppm, а температуру можно считать близкой к 300 
К. Если температура меняется на 1 К на расстоянии 50 км, это соответствует гра-
диенту показателя преломления 1 ppm на 50 км или 2 × 10–8 км–1. Воспользуемся 
оценкой характерного масштаба взаимодействия луча и атмосферы: L = 450 км и 
характерной для радиозатменных наблюдений величиной D = 3000 км. Тогда по-
лучим: δx ≈ DLn = 0.06 км. Таким образом, характерные боковые смещения лу-
чей не превышают десятков метров, что существенно меньше характерных гори-
зонтальных масштабов метеополей. Это позволяет в численном моделировании 
пользоваться двумерным приближением, считая, что луч лежит в вертикальной 
плоскости. 

В двумерном приближении существенно упрощается решение задачи нахожде-
ния луча между двумя точками. Луч характеризуется одной переменной (напри-
мер, начальным направлением у источника γ). Поэтому задача сводится к решению 
одномерного уравнения вида f(γ) = 0, где f величина «промаха» луча мимо прием-
ника. Такое уравнение можно эффективно решать методом дихотомии. Задаются 
исходные грубые оценки пределов, в которых лежит решения, т.е. исходное 
направление луча γ0

+, при котором он заведомо пройдет выше приемника, и 
направление γ0

–, при котором он заведомо пройдет ниже. Затем этот отрезок делит-
ся пополам, и вычисляется луч в направлении (γ0

– + γ0
+)/2. Если луч прошел выше 

приемника, то для следующей итерации задаем γ1
+ = (γ0

– + γ0
+)/2, γ1

– = γ0
–. В про-

тивном случае γ1
+ = γ0

–, γ1
– = (γ0

– + γ0
+)/2. На каждом шаге интервал локализации 

решения сужается вдвое. Итерации продолжаются, пока не будет достигнута за-
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данная точность. Для практических целей этот метод удобнее методов типа Нью-
тона – Рафсона, поскольку он прост в реализации и заведомо находит решение. 
 

2.4. Уравнения лучей в полярных координатах 
 

Введем в вертикальной плоскости полярные координаты r, θ. Метрический 
тензор в этих координатах имеет вид: 

 
 

 
 

Риc. 3. Геометрия радиозатменного эксперимента 
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                                                (76) 

Применяя уравнения (71) и (72), получаем соотношения для угловой компоненты 
импульса pθ 

, которую удобнее обозначить просто p: 

2 sin ,

,

rd
p r nr nr

ds

n
p n


    






                                         (77) 

где ψ – угол между направляющим вектором луча ẋ и локальной вертикалью x. 
Поскольку ∂gkj / ∂θ = 0, эта система уравнений замкнута, т.е. не содержит ради-
альной компоненты импульса pr = ṙ. В уравнение для ṗr войдет ненулевой член  
– p2(∂g22 / ∂r) / 2. 

В сферически-слоистой среде p инвариант, равный прицельному расстоянию 
луча до и после его взаимодействия с атмосферой (рис. 3). Это утверждение 
называется законом Снеллиуса, или формулой Бугера для сферически-слоистой 
среды. 

Пользуясь уравнениями (77) и соотношением ds2 = dr2 + r2dθ2 получаем урав-
нение лучевых траекторий: 



4.2. Радиозатменное зондирование атмосферы 

 425 

2 2 2 .
dr r

n r p
d p

  


                                             (78) 

Здесь и далее верхний знак относится к восходящей части лучевой траектории от 
точки перигея до приемника, а нижний – к нисходящей от источника до точки 
перигея. В сферически-слоистой среде это уравнение описывает луч с заданным 
прицельным параметром p. В общем случае это уравнение следует использовать 
вместе с динамическим уравнением (77). 
 

2.5. Угол рефракции 
 

В дальнейшем, в формулировках обратных задач зондирования атмосферы, 
мы будем пользоваться зависимостью угла рефракции от прицельного параметра 
ε(p). Здесь мы получим аналитическое выражение для угла рефракции, которое 
будет использоваться при решении обратных задач. Дифференциальное уравне-
ние для угла рефракции выводится из (77) и (78). Получим формулу для угла ре-
фракции в виде интеграла по радиусу от высоты точки перигея луча r0. На восхо-
дящей части траектории: 

  ,

arcsin ,

d d

p

nr

    

 
                                                  (79) 

На нисходящей части траектории, где интегрирование идет также от точки пери-
гея:  

  ,

arcsin .

d d

p

nr

     

  
                                               (80) 

Эти формулы можно объединить: 
1

arcsin .
p dr

d d dr
nr d


      

                                       (81) 

С учетом уравнения траектории луча (78) получаем: 

2 22 2 2 2 2 2

2 2 2

1
.

nr dp p p n n pdr
d dr dr d

nr rnr n rn r p r n r p

p n n
dp dr d

n rn r p

                 

            

  (82) 

Теперь учтем динамическое уравнение для прицельного параметра (77): 

2 2
2

2

2 2 2

,

1
.

n ds n dr n nr
dp d r d d

d d p

n nr p n n
d d dr d

p n rn r p

               

                

                  (83) 

И еще раз учитывая уравнение траектории луча (78), получим окончательно: 
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2 2 2

2 2 2
.

n r pp n n dr
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n r r n n r p

      
    

                      (84) 

В произвольной среде эта формула должна использоваться вместе с уравнением 
(77), которое позволит определить зависимости p± (r) для двух ветвей траектории.  

В произвольной точке луча введем локальные декартовы координаты (dr, rdθ). 
В этом базисе направляющий вектор луча равен (cos ψ, sin ψ). Выражение в скоб-
ках в формуле (84) равно скалярному произведению градиента показателя пре-
ломления и вектора: 

 
22 2 2

, , 1 sin ,cos .
n r pp p p

r r
n n rn rn

                       

     (85) 

Таким образом, приращение угла рефракции выражается через проекцию гради-
ента показателя преломления на нормаль к лучу. 

Для сферически-слоистой среды, где прицельный параметр является инвари-
антом луча, получаем формулу: 

 
0

2 2 2
2 ,r

r

pn dr
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n n r p

 
  


                                          (86) 

где высота перигея луча r0 определяется из уравнения n(r0)r0 = p. 
Связь профиля показателя преломления n(r) с профилем угла рефракции ε(p) 

(86) носит нелинейный характер. Однако если перейти к рефракционному радиу-
су x при помощи нелинейной замены координат x = n(r)r то эта связь становится 
линейной относительно ln n: 

 
2 2
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                                         (87) 

Все нелинейные эффекты описываются зависимостью x(r). 
 

2.6. Сверхрефракция и волноводное распространение 
 

Рефракционный радиус позволяет описать явление волноводного распростра-
нения, проиллюстрированное на рис. 4. Рассмотрим случай немонотонной зави-
симости x(r). Как следует из уравнения (77), на луче x ≥ p. Для заданного при-
цельного параметра p выделим на оси r связные множества, удовлетворяющие 
условию x(r) ≥ p. Если такое множество является лучом от минимального значе-
ния r0 до бесконечности, то оно соответствует лучу на трассе космос–космос. Ес-
ли это множество является конечным отрезком, то оно соответствует лучу, заклю-
ченному в волноводе. Луч, выпущенный горизонтально на верхней границе вол-
новода, будет бесконечно скользить вдоль этой границы. Эта ситуация называет-
ся критической рефракцией: радиус кривизны луча, выпущенного горизонтально, 
точно равен расстоянию до центра сферической симметрии среды. Если радиус 
кривизны луча, выпущенного горизонтально, меньше этого расстояния, то такая 
ситуация называется сверхрефракцией. Сверхрефракция реализуется внутри вол-
новода. Нормальной рефракцией называется ситуация, когда радиус кривизны 
луча, выпущенного горизонтально, больше расстояния до центра сферической 
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симметрии среды. В соответствии с рис. 4 можно записать следующие условия 
этих трех ситуаций: 

/ 0 нормальная рефракция,
/ 0 критическая рефракция,
/ 0 сверхрефракция.

dx dr

dx dr

dx dr





                              (88) 

К этим формулам можно прийти непосредственно, записав динамическое 
уравнение для радиальной компоненты импульса: 

2
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n p
p r n

r r


  


                                            (89) 

 
 

Рис. 4. Геометрия сверхрефракции и волноводного распространения в сферически-слоистой 
среде 

 
В точке перигея p = nr, поэтому: 
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                                            (90) 

Приведем еще один способ вывода условий (88). Рассмотрим 2-мерное волно-
вое уравнение в декартовых координатах (X, Y): 

∆u + k2n2u = 0.                                                   (91) 

Считая двумерное пространство комплексной плоскостью Z = X + iY, выполним 
конформное преобразование Z' = ln(Z / rE) = ln(r / rE) + iθ, где rE – радиус Земли. 
Пользуясь законом преобразования оператора Лапласа [128], запишем это урав-
нение в новых координатах: 

2
2 2 2 2

2

1
0,

dZ
u k n u u k n u

dZ r


                                     (92) 

которое можно переписать следующим образом: 
∆'u + k2n2r2u = 0.                                                 (93) 
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Поэтому координаты (ln(r / rE), θ) с точки зрения распространения волн и геомет-
рической оптики можно рассматривать как декартовы, если заменить показатель 
преломления n(r) на приведенный показатель преломления n(r)r, совпадающий с 
рефракционным радиусом x(r). В этих координатах три условия (88) соответ-
ствуют типам распространения луча, выпущенного горизонтально: 1) луч ис-
кривляется вверх, 2) луч распространяется горизонтально, 3) луч искривляется 
вниз. 

Вместо безразмерных координат (ln r, θ) рассмотрим координаты 

    ln / , , .E E E Er r r r r r                                         (94) 

Эти координаты реализуют приближение плоской Земли с приведенным показа-
телем преломления n(r)r / rE . Такие координаты часто используются в задачах 
распространения радиоволн в тропосфере. 

При радиозатменном зондировании точки перигея лучей на трассе космос–
космос не могут оказаться внутри волновода, поскольку луч, выпущенный гори-
зонтально внутри волновода, никогда не сможет покинуть волновод. У лучей, 
чьи точки перигея приближаются к верхней или нижней границе волновода, угол 
рефракции возрастает до бесконечности. 

Разумеется, это рассмотрение носит формальный характер. В рамках теории 
дифракции ситуация будет иной. Например, невозможно рассматривать отдель-
ные лучи. Узконаправленная волна, выпущенная на верхней границе волновода, 
будет рассеиваться, и плотность энергии на верхней границе волновода, будет 
очень быстро убывать. Волновые моды, возбуждаемые внутри волновода, будут 
терять энергию, поскольку за счет эффектов дифракции, она будет высвечиваться 
через границу волновода. 

 
2.7. Определение углов рефракции по измерениям фазы 

 

В радиозатменных экспериментах прямые измерения угла рефракции не про-
водятся, так как это сопряжено с техническими трудностями. Вместо этого изме-
ряется доплеровская частота принимаемых радиосигналов. Если передатчик, 
например, на спутнике системы GPS излучает сигнал с частотой ωT, а приемник 
установленный на низкоорбитальном спутнике принимает сигнал с частотой ωR , 
то между ними имеется следующее соотношение [129]: 

2 2
R R T

R T 2 2
T T R

,
c c V

c c V

  
  

  
V u

V u
                                     (95) 

где c – скорость света в вакууме, VR и VT – скорости низкоорбитального спутни-
ка и спутника системы GPS, uR и uT – направления луча у приемника и у пере-
датчика. 

Доплеровская частота, измеряемая в течение радиозахода, преобразуется в фа-
зовую задержку (или набег оптического пути), определяемую следующим образом: 
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                                 (96) 
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V u

V u
                                   (97) 

где u(0) – единичный вектор направления передатчик-приемник, ωR
(0)(t) – вакуум-

ная доплеровская частота, которая была бы измерена в отсутствие атмосферы. 
Таким образом, фазовая задержка ∆Ψ(t) целиком связана с эффектом атмосферы. 
Из фазовой задержки вычислим относительный доплеровский сдвиг частоты: 
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T T
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d t
d tdtd d

c dt


        

 
                 (98) 

где d(0) – вакуумный относительный доплеровский сдвиг. Чтобы определить угол 
рефракции для сферически-слоистой атмосферы, можно пользоваться соотноше-
ниями (95) и (98), дополненными законом Снеллиуса в векторной форме: 
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x u x u

                                       (99) 

где xR и xT 
– координатные вектора спутников. Соотношений (99) вместе с усло-

вием, что uR и uT являются единичными векторами, достаточно для нахождения 
этих векторов по измеренной доплеровской частоте и баллистическим данным 
спутников. В этом случае угол рефракции ε определяется как угол между uR и uT, 
а прицельный параметр p равен xR × uR, или xR × uR, что эквивалентно. 

Система GPS имеет две частоты (канал L1 – 1.57542 ГГц и канал L2 – 1.22763 
ГГц), что позволяет существенно уменьшить вклад ионосферы в угол рефракции. 
Простейшая схема ионосферной коррекции основана на том, что в первом при-
ближении ионосферное возмущение угла рефракции является линейным функцио-
налом от ионосферного поля показателя преломления [129]. Тогда ионосферная 
компонента угла рефракции обратно пропорциональна квадрату частоты. Это поз-
воляет записать нейтральный угол рефракции в виде линейной комбинации углов 
рефракции на частотах L1 и L2. Остаточная погрешность ионосферной коррекции, 
обусловленная мелкомасштабными ионосферными возмущениями и аппаратными 
шумами, является главным источником ошибок измерений на высотах более 10 км 
[130]. В нижней тропосфере эффект этих шумов оказывается пренебрежимо мал по 
сравнению с нейтрально-атмосферными вариациями углов рефракции. 

Эта методика определения угла рефракции по измерениям доплеровской ча-
стоты имеет два ограничения. 

Во-первых, поскольку реальная атмосфера не является сферически-слоистой, то 
определение угла рефракции и прицельного параметра по этим формулам будет 
приводить к ошибкам [131], [132]. Следует также отметить, что в этом случае при-
цельный параметр не является инвариантом луча, как следует из (77). Например, 
если в атмосфере имеется возмущение типа атмосферного фронта с перепадом 
температуры 10 К и относительного влагосодержания 3 г/кг на расстоянии 100 км, 
то это примерно соответствует перепаду показателя преломления ∆n = 30×10–6 = 30 
ppm. Тогда, исходя из динамического уравнения (77), вариация p оценивается как 
∆p ≈ a ∆n = 200 м, где a = 6371 км – радиус Земли. Если нужно восстанавливать 
высоты изобарических поверхностей с точностью не хуже 10 м, то примерно с та-
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кой же точностью необходимо определять и прицельный параметр. Характерные 
вариации прицельного параметра в средних широтах составляют около 10 м, тогда 
как в тропиках эта величина достигает 100–200 м. Это означает, что точность при-
ближения сферической симметрии в нижней тропосфере недостаточна. 

Ниже мы обсудим, каким образом можно обойти эту трудность в рамках под-
хода, основанного на 3- или 4-мерном прямом усвоении рефрактометрических 
данных в модели глобальной циркуляции атмосферы. 

Второе ограничение связано с многолучевым распространением радиоволн. 
Формула (95) применима только для случая однолучевого распространения.  
В случае же интерференции нескольких лучей, фаза принимаемого поля опреде-
ляется фазами и амплитудами всех лучей,  и доплеровская частота не может быть  
использована напрямую для определения угла рефракции и прицельного пара-
метра из соотношений (99). 

Многолучевое распространение является типовой ситуацией для нижней тро-
посферы. С другой стороны, данные по нижней тропосфере очень существенны 
для численного прогноза погоды. Это показывает важность разработки методов 
определения лучевой структуры волнового поля, измеренного в многолучевой 
зоне. В следующей главе мы рассмотрим различные подходы к этой задаче. 
 

2.8. Амплитуда радиозатменных сигналов 
 

Амплитуда измеряемого поля играет существенную роль в интерпретации ра-
диозатменных данных. В частности, в предположении однолучевого распростра-
нения и отсутствия поглощения, из измерений амплитуды можно определить 
угол рефракции и восстановить вертикальный профиль показателя преломления 
[122]–[125]. Пользуясь связью между амплитудой и углом рефракции, можно по 
фазовым и амплитудным измерениям определять интегральное поглощение. Из-
мерения амплитуды также необходимы для интерпретации радиозатменных дан-
ных при помощи алгоритмов, основанных на волновой оптике. Ниже мы приве-
дем вывод выражения для амплитуды радиозатменных сигналов в геометроопти-
ческом приближении [123], [126], [125]. 

Пусть в некоторый момент времени задано взаимное положение источника и 
приемника, определяемое радиальными координатами спутников rT, rR и их угло-
вым разнесением θ (рис. 5). Амплитуда определяется из закона сохранения энер-
гии. Будем параллельно рассматривать задачу в 2-х и 3-х измерениях (2-мерные 
формулы используются для сравнения с результатами моделирования волновой 
задачи методом фазовых экранов, которое также проводится в 2-мерном про-
странстве). Энергия, излучаемая передатчиком с всенаправленной антенной в 
бесконечно малом конусе, задается следующим выражением: 

3D

1
sin ,

2 2
T T T

P
dE d d

       
                                   (100) 

где P – полная мощность излучения, ψT – угол между направлением луча и 
направлением Tx–O у передающего спутника, ϕ – угол вращения вокруг линии 
Tx–O. Множитель в фигурных скобках относится к 3-мерному случаю. В общем 
случае атмосферы с горизонтальными градиентами прицельный параметр меня-
ется вдоль луча, и нужно использовать различные прицельные параметры: у пе-
редатчика pT, у приемника pR, и эффективный прицельный параметр  p, определя- 
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Риc. 5. Геометрия лучевой трубки к вычислению амплитуды радиозатменных сигналов 

 
емый из доплеровской частоты на основании уравнения (99). Прицельный пара-
метр pT  равен  rT sin ψT . Отсюда получаем 

2 2cos .T T T T T T Tdp r d r p d                                   (101) 

Поэтому для распределения энергии по прицельным параметрам мы получаем 
выражение 

2 2
3D

1 1
.

2 2
T T

T
TT T

p dpP
dE d dp

r dpr p

 
    

                           (102) 

Рассмотрим приемную апертуру в виде бесконечно малого элемента сферы с 
центром в центре Земли. Принимаемая энергия равна A0

2 cos ψRdS, где A0 рефрак-
ционная амплитуда (вычисляемая в предположении отсутствия поглощения), ψR 
– угол между лучевой трубкой и нормалью к приемной апертуре, dS площадь 
апертуры: 
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                          (103) 

Символ δ означает частный дифференциал вдоль сферы, вычисляемый при фик-
сированных rR , rT 

. Приравнивая излученную и принятую энергию, получаем вы-
ражение для амплитуды: 
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                 (104) 

Для сферически-слоистой атмосферы pT ≡ pR ≡ p, и можно записать: 
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                 (105) 

Для вычисления производной размера виртуальной апертуры по прицельному 

параметру 
dp


 воспользуемся следующим геометрическим соотношением: 

  arccos arccos .
T R

p p
p

r r
                                      (106) 

Угловой размер апертуры δθ вычисляется как частная вариация при постоянных 
rG и rL: 
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                  (107) 

Это приводит к известному выражению для амплитуды [123], [126]: 
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                    (108) 

где 2 2
, ,T R T RD r p   и   11 1

R TD D D
   . При многолучевом распространении 

множитель ( )
1

d p
D

dp


  может обращаться в 0 и становиться отрицательным. Это 

соответствует тому, что на каустиках геометрооптическая амплитуда бесконечна, 
а для лучей, касающихся каустик, мнимая амплитуда эквивалентна фазовой до-
бавке ±π/2. Как мы видели в разделе 4.2, применение асимптотических методов 
позволяет избавиться от бесконечности в амплитуде. 

 
2.9. Определение углов рефракции по измерениям амплитуды 
 

Выражение (108) для амплитуды включает производную d

dp

 . Однако, из ам-

плитуды нельзя непосредственно определить эту производную, поскольку в эту 
формулу входит также прицельный параметр, который сам должен быть определен 
для заданных положений передатчика и приемника. Мы воспользуемся выражени-
ем (105) для амплитуды и геометрическим соотношением (106). Можно записать: 

1 ,T R
T R

T R T T R R

dr drp p
dp d dr dr d

p r r d r D d r D

   
              

  (109) 

где dθ, drG и drL – полные дифференциалы вдоль траектории спутников. Из вы-
ражения (105) получаем: 
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С учетом (109) получаем следующее дифференциальное уравнение [[124]]: 
2
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          (111) 

Поскольку угловое разнесение спутников θ взаимно-однозначно связано со вре-
менем t, орбитальные данные спутников rL , rG и измеряемая амплитуда сигнала 
A0 могут быть выражены как функции от θ. Поэтому правая часть в (111) являет-
ся известной функцией от p и θ, и это уравнение может быть численно проинте-
грировано. Нормировочный множитель амплитуды P / 2π может быть определен 
по измерениям амплитуды на высотах более 60 км, где влияние рефракции несу-
щественно. Начальное условие для прицельного параметра также должно быть 
задано на достаточно большой высоте и может быть определено, например, по 
фазовым измерениям [124]. Пользуясь полученной зависимостью p(θ) и соотно-
шением (106), можно определить углы рефракции ε(p(θ)). 

 
2.10. Определение фазы и амплитуды по профилю угла рефракции 

 

В условиях однолучевого распространения профиль угла рефракции позволя-
ет вычислить фазовую задержку ∆s(t) и амплитуду A(t). Для вычисления фазовой 
задержки необходимо найти момент времени t, когда наблюдается луч с задан-
ным прицельным параметром p и углом рефракции ε. Для этого следует численно 
решить уравнение: 

     
arccos arccos ,

T R

p p
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r t r t
                                  (112) 

где θ(t) – угловое разнесение спутников, а rT,R (t) – расстояния от центра Земли 
(или локального центра кривизны сечения эллипсоида плоскостью радиозахода) 
до спутников. Далее по прицельному параметру p и координатам спутников  
xT,R (t) мы находим единичные векторы направлений луча uT,R(t), из которых 
определяем доплеровский сдвиг, пользуясь формулой (99). Интегрируя допле-
ровский сдвиг по времени, мы определим фазовую задержку. Амплитуду мы 
определим по формуле (108). 

Такая модель вычисления радиозатменного сигнала имеет ограниченное при-
менение. Она удобна для применения совместно с гладкой климатологической 
моделью атмосферы, в которой не возникает многолучевого распространения.  
В этом случае, пользуясь геометрооптической моделью, удобно вычислять опор-
ный сигнал, применяемый в радиоголографических методах, которые будем об-
суждать ниже. 

 
2.11. Определение поглощения по измерениям амплитуды и фазы 

 

Небольшое поглощение (до 1 дБ) может быть замечено в радиозатменных 
данных на частотах GPS. Однако, как мы видели в разделе 2.3, на более высоких 
частотах (9–30 ГГц) поглощение становится существенным. Поглощение являет-
ся функцией от метеопараметров и частоты, описываемой моделью распростра-



Глава 4. Верхняя атмосфера 

 434 

нения микроволн, и оно может быть использовано для формулировки обратной 
задачи восстановления метеопараметров. Поглощение можно определять, поль-
зуясь измерениями амплитуды и фазы. Измерения поглощения в трех частотных 
каналах (например, 9.6 ГГц, 17.25 ГГц и 22.6 ГГц) в принципе (т.е. при достаточ-
но высокой точности измерения амплитуды) позволяет восстанавливать профили 
давления, температуры и влажности без априорной информации. Разрабатывался 
проект запуска системы низкоорбитальных спутников, оснащенных передатчи-
ками и приемниками радиосигналов на указанных частотах [133]. 

Для описания поглощения вводится мнимая часть показателя преломления NI. 
Интегральное поглощение вдоль луча равно τ = k ∫ NI ds. Измеряемая амплитуда 
при этом равна A = A0κ ≡ A0 exp(–τ). Здесь κ – амплитуда, нормированная на вы-
численную выше рефракционную амплитуду без учета поглощения A0. Пользуясь 
фазовыми  измерениями  можно  определить  прицельные параметры и углы ре-
фракции, и значит, найти A0. Пользуясь измеренной амплитудой A, можно опре-

делить интегральное поглощение 
0

ln ln
A

A

 
      

 
. 

На рис. 6 показаны примеры зависимости мнимой части показателя прелом-
ления от частоты для сухой и влажной атмосферы. Водяной пар имеет линию по-
глощения с центром около 22.6 ГГц. Набор частот 9.6, 17.25 и 22.6 ГГц позволяет 
хорошо выделять влажную составляющую показателя преломления. Во влажной 
атмосфере (в тропиках) поглощение на 22.6 ГГц будет достаточно сильным, что-
бы восстанавливать влажность до высот 15–20 км. При этом ниже 5 км сигнал на 
этой частоте практически пропадает, и в алгоритмах восстановления использу-
ются только два оставшихся канала. 

Ошибка определения интегрального поглощения равна следующему выраже-
нию: 

0

exp
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A
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                                            (113) 

Эта функция возрастает как при τ → 0, так и при τ → ∞. Это соответствует тому, 
что малое поглощение незаметно на фоне ошибок измерения амплитуды, а при 
большом поглощении сама амплитуда становится малой, и падает точность ее 
определения. 

Получим явное выражение для интегрального поглощения в сферически-
слоистой среде. Элемент длины луча может быть записан в следующей форме: 
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Мы предполагаем, что в каждый момент времени наблюдается не более одного 
луча. Поэтому измеряемая амплитуда и интегральное поглощение будут функци-
ями прицельного параметра. Интегральное поглощение можно записать в следу-
ющей форме: 
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Рис. 6. Примеры зависимости мнимой части показателя преломления от частоты для давления 
1000 гПа и температуры 300 К: 1) пунктирная линия – для сухой атмосферы, 2) сплошная ли-

ния – при парциальном давлении водяного пара 25 гПа 

 

2 2
( ) 2 ( ) .I

p

x dr
p kn x dx

dxx p



 


                                  (115) 

 
2.12. Приближение вертикальной геометрии и неподвижного источника 

 

На основе методов геометрической оптики мы введем важное приближение, 
которое существенно упрощает прямое моделирование радиозатменных экспе-
риментов. Модель радиозатменных экспериментов должна описывать эффекты 
многолучевого распространения. Простейший способ такого моделирования в 
рамках геометрической оптики заключается в том, что вычисляемой величиной 
является профиль угла рефракции ε(р). Метод моделирования основан на вычис-
лении веера лучей в вертикальной плоскости с фиксированным источником и с 
использованием двумерного приближения. Чтобы результаты моделирования 
можно было сопоставлять с реальными наблюдениями, необходимо выбирать та-
кую вертикальную геометрию максимально близкой к фактической геометрии 
наблюдений. Для этого мы вводим преобразование геометрии радиозахода к вер-
тикальной со стационарным источником. 

Введем локальную систему координат. Для этого оценим положение проек-
ций точек перигея радиолучей на поверхность Земли. Поскольку углы рефракции 
в атмосфере Земли достаточно малы, это можно делать, пренебрегая рефракцией. 
В этом приближении  точка  радиозахода  rocc = (x1, x2, x3)  оценивается как проек- 
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Рис. 7. Геометрия стационаризации спутника GPS 

 
ция на поверхность Земли точки перигея самой нижней прямой соединяющей 
спутник GPS и низкоорбитальный спутник во время радиозахода. 

Обозначим через rT (ti) и rR (ti) координаты спутников в моменты времени ti ,  
I = 1..N во время радиозахода. Азимутальный угол плоскости радиозахода θ оце-
ним как угол между векторами [rT (tN), rR (tN)] и [aP , rocc], где aP – полярная ось. 

Теперь мы определим положение центра кривизны сечения стандартного эл-
липсоида плоскостью радиозахода. Пользуясь теоремой Эйлера [134], нормаль-
ная секционная кривизна k может быть записана в виде: 

k = km cos2 θ + kp sin2 θ,                                          (116) 

где km – меридиональная кривизна, а kp – параллельная кривизна, которые могут 
быть вычислены следующим образом: 
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где φ – геодезическая широта точки радиозахода. Для вычисления kp мы приме-
нили теорему Менье (Meusnier) [134]. Центр локальной кривизны может быть 
найден следующим образом: 

 occ
LC occ ,

k
 

v r
r r                                            (118) 

где v (rocc) = (cos φ sin λ, cos φ cos λ, sin φ) – локальная вертикаль, λ – геодезиче-
ская долгота точки радиозахода. 

Для заданных траекторий спутников rT (t) и rR (t) мы введем движущийся ор-
тонормированный базис ax (t), ay (t), определяющий координаты x, y в плоскостях 
в rT (t) – rLC – rR (t). Базисные векторы определяются требованием, чтобы y-ко-
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ордината спутника GPS была всегда равна локальному радиусу кривизны 1
Er

k
 . 

Введем вспомогательный ортонормированный базис так, чтобы один из базис-
ных векторов был направлен на источник: 
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и повернув его на угол: 
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получим искомый базис: 
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Вычислим координаты спутников во введенном движущемся базисе: 
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Зафиксируем базисные векторы, взятые для самой нижней точки радиозахода, а 
координаты спутников отнесем к соответствующей фиксированной вертикальной 
плоскости. Такое преобразование координат означает, что мы считаем горизон-
талью касательную к поверхности Земли проведенную со спутника GPS и прене-
брегаем вращением этой конфигурации по отношению к Земле во время радиоза-
хода. Кроме этого, относительное движение низкоорбитального спутника про-
ецируется в фиксированную вертикальную плоскость. 

После описанного преобразования координат yT (t) всегда равна rE. Остающе-
еся медленное движение спутника GPS совершается вдоль x-координаты. Чтобы 
полностью стационаризовать спутник GPS мы применяем второе преобразование 
координат. 

Вводя прицельные углы εT и εR , определяемые как углы между лучом и пря-
мой линией соединяющей спутники, мы можем приближенно записать закон 
Снеллиуса: 

εTxT = εRxR = p – p0 ,                                             (123) 
где p – прицельное расстояние луча относительно локального центра кривизны, 
p0 – прицельное расстояние прямой, соединяющей спутники (рис. 7), мы имеем 
соотношение для угла рефракции ε = εT + εR: 
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Поэтому если мы изменим координаты спутников таким образом, что 

constT R

T R

x x

x x



, то угол рефракции и прицельный параметр не изменятся. Если 

зафиксировать положение спутника GPS в самой нижней точке радиозахода, то 
мы придем к следующему преобразованию координат: 

     
   

 

   
 

,

,

.

T R

T R

T T N

T
R

T

x t x t
f t

x t x t

x x t

f t x
x t

x f t




 


 

 

                                           (125) 

Таким образом, преобразованные координаты спутников окончательно могут 
быть записаны в следующем виде: 
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Геометрооптическое моделирование выполняется следующим образом. Вы-
полняется численное интегрирование уравнений лучей (50) с фиксированной 
начальной точкой и с разными направлениями. Интегрирование выполняется до 
пересечения луча с траекторией приемника. Для каждого луча вычисляется угол 
рефракции и прицельный параметр на основе формул (99). 

Описанное преобразование геометрии будет особенно полезным в дифракци-
онном моделировании радиозатменных экспериментов. 
 

2.13. Моделирование поля показателя преломления в атмосфере 
 

В численном моделировании радиозатменных экспериментов нам потребуется 
модель трехмерного поля показателя и его производных. В частности, для реше-
ния дифракционной задачи на основе скалярного волнового уравнения требуется 
поле показателя преломления n(x), а для решения геометрооптических уравнений 
лучей требуется также градиент показателя преломления n(x). При разработке 
же линеаризованной геометрооптической модели, которая необходима для пря-
мого вариационного усвоения радиозатменных данных, потребуется также мат-
рица вторых производных n(x) (гессиан). Понятие вариационного усвоения 
будет рассмотрено в разделе 5.3. 

При моделировании мы будем пользоваться глобальными полями метеопара-
метров из анализов ECMWF. Поскольку метеопараметры в модели ECMWF 
представлены в виде сеточных полей на модельных сетках, необходимо разрабо-
тать процедуру интерполяции этих данных в произвольную пространственную 
точку. Следует также отметить, что мы будем моделировать только нейтральную 
компоненту показателя преломления. 

В моделях глобальной циркуляции ECHAM3, ECHAM4 и аналогичной им мо-
дели, используемой в ECMWF [135], используются поля температуры Tijk , удель-
ной влажности qujk , и давления на поверхности Земли Ps, jk , заданные на прямо-
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угольной сетке широт и долгот {φj, λk}. Эти данные определяют сетку геопотен-
циальных уровней ijk следующим образом. 

Вводятся полуцелые модельные уровни, давление на которых определяется 
давлением на поверхности по следующим формулам: 
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 и 
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 – стандартные наборы коэффициентов (вертикальные координа-

ты). Нумерация уровней идет сверху вниз. Для этих уровней геопотенциальные 
высоты определяются из уравнения статики: 
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где Rd – газовая постоянная для сухого воздуха, s, jk – геопотенциал на поверхно-
сти Земли (орография), задающий начальные условия для уравнения статики,  
T, ijk – виртуальные температуры на целых уровнях, определяемые как 
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где R – газовая постоянная для водяного пара. Целые геопотенциальные уровни 
определяются соотношениями: 
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где коэффициенты αijk определяются следующим образом: 

1 1
, ,

2 2

1 1 1
, , ,

2 2 2

ln 2,                                               1

1 ln ,       1
i jk i jk

ijk

i jk i jk i jk

i

P P

i
P P P

 

  




             
 

                    (131) 

Пользуясь формулой для парциального давления водяного пара: 
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можно определить сеточное поле показателя преломления nijk: 
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Данные анализов ECMWF даны до высоты около 28 км. Однако точное вы-
числение углов рефракции требует наличия полей показателя преломления до 
высоты около 100 км. Поэтому мы дополняем сетку геопотенциальных уровней и 
сеточное поле показателя преломления, пользуясь климатологической моделью 
MSIS-90 [136]. Для этого мы задаем логарифмическую сетку полуцелых уровней 
давления от 20 гПа (первый ненулевой уровень давления данных ECMWF) до  
10–5 гПа с отношением соседних уровней 101/3, вводя целые уровни и вычисляя 
температуры на них, мы определяем геопотенциальные высоты, пользуясь урав-
нением статики так же, как это делалось выше. Из сеточных полей температуры 
и давления MSIS мы определяем поле показателя преломления. 

В переходной области ECHAM–ECMWF уравнение статики, вообще говоря, 
нарушается. Чтобы восстановить уравнение статики, мы домножаем показатель 
преломления MSIS на корректирующий коэффициент. Поскольку для сухой ат-
мосферы, показатель преломления пропорционален плотности, это эквивалентно 
умножению вертикального профиля давления MSIS на константу с сохранением 
вертикального профиля температуры. 

Полученное сеточное поле геопотенциальных высот мы преобразуем в поле 
геометрических координат в системе центра Земли. При этом мы используем мо-
дель стандартного эллипсоида с полуосями Re = 6378.1363 км и Rp = 6356.7516 
км, соответствующую модель гравитационного поля и приближенные формулы 
для вычисления геометрических высот из геопотенциальных [137]–[139]. 

Так гравитационное поле на геоцентрической широте φ на высоте z над стан-
дартным эллипсоидом вычисляется по приближенной формуле: 
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где gs гравитационное поле на поверхности: 
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R0 – эффективный радиус: 
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ge – гравитационное поле на экваторе: 
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– сплюснутость стандартного эллипсоида, GM = 3.9860044×1014 м3 / с2 

– гравитационная постоянная Земли, m = 0.00345 – отношение центробежной си-

лы к силе тяжести на экваторе, 2
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Высота z над стандартным эллипсоидом вычисляется из геопотенциальной 
высоты  по приближенной формуле: 
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Для улучшения точности использовалась также модель геоида EGM-96 [140], 
[141]. При этом отклонения геоида от стандартного эллипсоида включалось в 
определение геопотенциала на поверхности s, jk

 
. 

Таким образом, мы вычисляем сеточное поле показателя преломления nijk и 
сетки геодезических координат: высоты zijk , широты φj и долготы λk . Сетка высот 
зависит от широты и долготы. Для произвольной заданной пространственной 
точки (z, φ, λ) мы используем следующую схему интерполяции. 

Пусть заданная точка проектируется в ячейку  1 1.. , ..J J K K      широт-
но-долготной прямоугольной сетки. Тогда для четырех углов этой ячейки снача-
ла производится сплайн интерполяция функции ln(n – 1) ≡ ln N по z-координате и 
вычисляются четыре интерполированных значения ln Njk (z), и производные 
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z
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 для индексов j = J..J + 1 и k = K..K + 1, которые затем 

линейно интерполируются по широте и долготе. При этом горизонтальной ком-
понентой градиента показателя преломления мы пренебрегаем. Таким образом, у 
градиента и гессиана вычисляется лишь по одной ненулевой компоненте: 
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Возможность пренебрежения горизонтальной компонентой градиента основана 
на том, что для счета лучей наиболее существенна вертикальная компонента. 
Наиболее существенный вклад в угол рефракции вносится отрезком луча в окрест-
ности точки перигея, где луч почти горизонтален, и продольная компонента n, 
которая в любом случае существенно меньше вертикальной, почти не влияет на 
распространение луча. Поперечная компонента приводит к боковым возмущениям 
луча, которые составляют не более чем десятки метров, при длине трассы распро-
странения в тысячи километров, и которыми поэтому можно также пренебречь. 

Возможна, однако, и более сложная схема горизонтальной интерполяции, 
учитывающая горизонтальную компоненту градиента показателя преломления. 
Можно использовать 4×4 = 16 точек широтно-долготной сетки для индексов  
j = J – 1..J + 2, k = K – 1..K + 2 и строить полиномиальную интерполяцию по ши-
ротам и долготам. 
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Двумерная интерполяция на прямоугольной сетке может быть представлена 
как прямое произведение двух одномерных интерполяций по долготе и широте. 
В этом случае интерполированное значение функции может быть записано в виде: 

,

( , ) ( ) ( ) ,k jkj
j k

f w w f                                         (140) 

где fjk – сеточные значения функции, wj
φ(φ) и wk

λ(λ) – весовые функции для одно-
мерной интерполяции по широте и по долготе. Производные интерполированной 
функции вычисляются по формуле: 
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при условии, что весовые функции обладают соответствующей гладкостью. 
Мы сейчас опишем одномерную кусочно-полиномиальную интерполяцию  

с непрерывными первыми производными. Для заданного интервала индексов  
j = J – 1..J + 2 мы будем строить кубический полином в интервале φJ..φJ+1 , с за-
данными значениями fJ , fJ+1 и производными dJ, dJ+1 на краях интервала. При 
этом производные в узлах сетки мы определим конечно-разностным отношением: 
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В этом случае соответствующие четыре весовые функции будут выражаться 
формулами: 
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Мы записали формулы для интервала индексов 1..4, интерполяционный поли-
ном строится между 2-м и 3-м узлами. На краях сетки широт (т.е. у полюсов) до-
статочно задать только одно значение производной и строить квадратичный по-
лином. Так у Южного полюса весовые функции вычисляются по формулам: 
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Аналогично у Северного полюса: 
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Аналогично строятся формулы для интерполяции по долготе с тем лишь 
упрощением, что всегда используются формулы типа (143). Необходимо лишь в 
алгоритме предусмотреть корректную обработку нулевого меридиана, в окрест-
ности которого могут использоваться, скажем, четыре долготы 358, 359, 0, 1 
для интерполяции между 359 и 0. 

Пользуясь этими интерполяционными полиномами с непрерывной первой 

производной для интерполяции ln ( )jkN z
z







, α = 0..2, можно вычислить 

( , , )n z
z

  

  
  

 
  

, β = 0..1, γ = 0..1. Таким образом, мы вычисляем все 3 

компоненты градиента, а у гессиана мы теперь пренебрегаем лишь элементами 
2

2

n


 и 
2

2

n


. 

Поскольку в дальнейшем при счете лучей и волн мы будем пользоваться де-
картовыми координатами, то градиент и гессиан должны быть преобразованы 
следующим образом: 
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где мы обозначили  , ,jx z    – геодезические координаты, xj – декартовы ко-

ординаты. 
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Следует также отметить, что геодезические координаты имеют особенности 
на полюсах. Мы, однако, всюду пренебрегаем этим, поскольку вероятность того, 
что будет необходимо обрабатывать данные, измеренные в очень малой его 
окрестности полюса, крайне невысока, и такие данные можно всегда отбросить. 

Возможны и более сложные схемы интерполяции, например, двумерная 
сплайн-интерполяция по широте и долготе, обеспечивающая непрерывность пер-
вых и вторых производных. Существенным недостатком этой схемы является то, 
что для нее требуется большой объем вычислений, и она в результате оказывает-
ся довольно медленной. Причина этого состоит в том, что сплайн зависит от дан-
ных во всех точках сетки, тогда как предлагаемая схема интерполяции локальна. 

Можно использовать 6×6 = 36 точек долготно-широтной сетки и строить ин-
терполяционные полиномы пятой степени с непрерывными первыми и вторыми 
производными. Формулы для таких полиномов, конечно, оказываются довольно 
громоздкими, а объем вычислений возрастает примерно вдвое по сравнению с 
16-точечной схемой. При этом даже точность простейшей линейной интерполя-
ции по широте и долготе чаще всего оказывается достаточной для наших целей. 
 
 
 
 

3. Решение обратной задачи в приближении геометрической оптики 
 

3.1. Обращение углов рефракции 
 

Мы переходим к решению обратной задачи радиозатменного зондирования 
атмосферы Земли. Простейший подход состоит в использовании приближений 
геометрической оптики и сферической симметрии атмосферы. 

Радиозатменные данные представляют собой массивы измерений, включаю-
щих следующие переменные: орбитальные данные спутников: координаты спут-
ника системы GPS или, в общем случае, спутника, оборудованного передатчи-
ком, xT(t), и координаты спутника, оборудованного приемником xR(t), и измере-
ния фазовой задержки Δs1,2 (t) и амплитуды A1,2 (t). Нижний индекс относится к 
номеру частотного канала. Как мы видели в разделе 5.1, посвященном описанию 
геометрооптической модели радиозатменных экспериментов, нелинейная систе-
ма уравнений (99) при наложении условия сферической симметрии среды и од-
нолучевого распространения однозначно связывает производные фазовой за-
держки и орбитальные данные с направлениями луча у источника и приемника 
через, а значит, и с прицельными параметрами и углами рефракции в двух ча-
стотных каналах. Таким образом, определяются профили углов рефракции ε1,2(p). 
Измеряемые фазовые задержки и получаемые из них углы рефракции включают 
ионосферную компоненту. Поскольку ионосферный индекс рефракции обратно 
пропорционален квадрату частоты, то в рамках линейного приближения 
нейтральный угол равен линейной комбинации углов рефракции в двух частот-
ных каналах [142]: 
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Как мы отмечали, линейная комбинация подавляет лишь крупномасштабную 
компоненту ионосферного вклада. Мелкомасштабная компонента приводит к по-
явлению остаточной ошибки ионосферной коррекции. Связь между углом ре-
фракции и профилем показателя преломления задается уравнением (87), которое 
мы перепишем в виде свертки, перейдя к переменным x2 и p2 и введя дополни-
тельный нормировочный множитель: 
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Рассмотрим решение уравнений такого типа. Оператор вида: 
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переводящий функцию f(x) в функцию g(y), обладает интересным свойством: его 
квадрат равен оператору интегрирования с переменным нижним пределом: 
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Это позволяет записать решение уравнения (149): 
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где мы воспользовались свойством производной свертки: 
(g*h)' = g' * h = g * h'.                                        (152) 

Взаимно-обратные интегральные преобразования (149) и (151) носят имя выда-
ющего норвежского математика Нильса Хенрика Абеля. С использованием пре-
образований с ядром типа (y – x)–α вводятся операторы дробного интегрирования 
и дифференцирования произвольной степени [143]. В частности, операторы (149) 
и (151) являются операторами половинного интегрирования и дифференцирова-
ния соответственно. 

Поскольку уравнение (148) аналогично (151), его решение аналогично (149): 
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или 
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Эта формула дает точное решение обратной задачи для сферически-слоистой 
среды без волноводов. Эта формула очень широко применяется как приближен-
ное решение для реальной атмосферы с горизонтальными градиентами [144]–
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[149]. Восстановленную зависимость n(x) можно преобразовать в n(r), пользуясь 

формулой ( )
( )

x
r x

n x
 . 

 
3.2. Влияние волноводов 

 

Вывод формулы для угла рефракции в разделе 5.1 не требовал отсутствия 
волноводов, но он справедлив лишь для лучей с единственной точкой перигея, 
т.е. для любого луча на трассе космос–космос. Этот вывод неприменим для луча, 
заключенного в бесконечном волноводе. Формально угол рефракции такого луча 
бесконечен. Рассмотрим ситуацию с волноводом в интервале радиусов от r1 до r2. 
Как следует из рассмотрения в разделе 5.1 (рис. 4), n(r1)r1 = n(r2)r2 = xs. В реали-
стичных условиях профили показателя преломления практически всегда моно-
тонно убывают с высотой. В частности, для волновода в силу того, что r1 < r2, 
должно быть n(r1) > n(r2). Рассмотрим профиль n * (x), составленный из участков 
профилей n(x) под волноводом и над волноводом. В точке xs логарифм этого 
профиля имеет отрицательный скачок Δln n = ln n(r2) – ln n(r1). Чтобы точно вос-
становить профиль n * (x) по формуле (154), необходим профиль угла рефракции, 
равный: 
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где добавка учитывает дельта функцию в производной ln n для лучей с точками 
перигея ниже волновода. Фактически измеряемый профиль угла рефракции при p 
< xs можно записать в следующем виде: 
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где последний член относится к участку профиля n внутри волновода, и где  
x > xs. В силу этого мы приходим к оценке: 
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Следовательно ε(p) < ε * (p) при p < xs. Это приводит к тому, что применение 
формулы обращения в присутствии волноводов будет приводить к систематиче-
ской отрицательной ошибке восстановления n(r), при этом восстановить струк-
туру волновода оказывается невозможным. 

Это рассмотрение носило формальный характер. Угол рефракции имеет осо-
бенность при p = xs. Практически измеряемые углы рефракции всегда конечны. 
Сильные пики в профиле угла соответствуют сигналам с низкой амплитудой, ко-
торые могут теряться на фоне измерительных шумов. Это усиливает системати-
ческую отрицательную ошибку [151], [152]. Волноводы систематически образу-
ются на высотах 1–2 км в морском пограничном слое в определенных регионах 
над Атлантическим и Тихим океанах, где они могут приводить к значительным 
систематическим ошибкам восстановления показателя преломления [153]. 
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3.3. Восстановление метеопараметров 

 

Восстановленные профили n(r) используются для определения температуры. 
При этом используются уравнение состояния: 

P = Rd (1 + cqq)ρT,                                             (158) 

где 1q
d

R
c

R
  , и уравнение статики: 

      ,dP z
g z z
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                                             (159) 

где Rd – газовая постоянная для сухого воздуха, Rν – газовая постоянная для во-
дяного пара, q – удельная влажность, ρ – плотность воздуха, g(z) – ускорение си-
лы тяжести на высоте z. 

На высотах более 7–12 км влажность атмосферы становится пренебрежимо 
малой. Если ионосферный вклад в угол рефракции исключен, то восстановлен-
ный показатель преломления целиком относится к нейтральной атмосфере. Тогда 
можно определить плотность: 
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Интегрируя затем уравнение статики (159), получаем давление P(z), и из 
уравнения состояния (158) с q = 0 находим температуру T(z). 

В нижней тропосфере нужно определять две неизвестных величины: темпера-
туру T(z) и удельное влагосодержание q(z). Одного только профиля показателя 
преломления n(z) для этого уже недостаточно. Возможны следующие способы 
обработки нижнетропосферных данных. 

1. Восстановление «сухой температуры» в пренебрежении вкладом влажно-
сти. Такой способ очень удобен для оценки точности определения угла рефрак-
ции в численных экспериментах. При этом вместо сравнения найденного профи-
ля угла рефракции с эталонным сравниваются профили сухой температуры. Мы 
будем пользоваться этим методом сравнения. 

2. Можно использовать восстановленный показатель преломления n(z) = 1 + 
N(z) и априорно заданный (например, на основании численного прогноза) про-
филь влажности q(z) для определения температуры. Воспользуемся соотношени-
ем (18): 
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Тогда из (158) и (159) получаем: 
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При заданных N(z) и q(z) правая часть здесь является известной функцией 
давления. Это позволяет проинтегрировать уравнение (163) и найти профиль 
давления P(z) и профиль температуры T(z) = T(P(z), q(z), N(z)). Такая температура 
называется гибридной [150], [144]. 

3. Аналогично определяется гибридный профиль влажности из восстановлен-
ного показателя преломления n(z) и заданной температуры T(z). Из формул (3) и 
(161) получаем зависимость: 
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Уравнение статики тогда запишется в виде: 
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Его можно проинтегрировать и вычислить профиль давления P(z), а затем найти 
профиль влажности q(z) = q(P(z), T(z), N(z)). 

 
3.4. Восстановление комплексного показателя преломления 

 

Формула обращения для поглощения выводится из (115) аналогично формуле 
обращения для углов рефракции: 
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Снова пользуясь свойством свертки (152), преобразуем формулу обращения: 
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Этот вариант формулы удобнее для практических применений, поскольку диффе-
ренцирование применяется не непосредственно к зашумленной измеряемой функции 
τ(p), а к ее интегральному преобразованию, обладающего свойством сглаживания. 

 
3.5. Обращение комплексного показателя преломления 

 

По восстановленным профилям комплексного показателя преломления на не-
скольких частотах можно восстанавливать профили давления, температуры и 
влажности. Дисперсия действительной части показателя преломления пренебре-
жимо мала, поэтому можно считать, что имеются профили N(z) и NI

(i)(z), I = 1, K, 
где K – количество частотных каналов. Модель распространения миллиметровых 
волн, которую мы обсуждали в разделе 2.3, определяет зависимость комплексно-
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го показателя преломления от метеопараметров: N = N(MPM)(P, T, q), NI =  
NI

(MPM)(f, P, T, q). Поэтому можно записать нелинейную систему из K+1 уравнений: 
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                                  (168) 

где давление P является свободным параметром, от которого зависят решения 
T(P, N(z), NI (z)) и q(P, N (z), NI (z)), через NI мы обозначили совокупность мнимых 
частей показателя преломления во всех каналах {NI

(i), I = 1..K}. Эту систему 
можно решать численно, например, методом оптимизации по Роджеру, который 
учитывает априорную информацию об ошибках восстановления профилей показа-
теля преломления. Профиль давления можно найти, интегрируя уравнение статики: 
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Подставляя полученный профиль давления в решения системы (168), мы получа-
ем профили температуры T(z) = T(P(z), N(z), NI (z)) и влажности q(z) = q(P(z), N(z), 
NI (z)). 

Простую модель ошибок восстановления мнимой части показателя преломле-
ния можно получить из формулы (113) для ошибки интегрального поглощения: 
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где нормированная амплитуда  x  вычисляется для гладкой модели атмосфе-
ры. Нормировочный множитель C зависит от ковариационных матриц ошибок 
измерения, и проще всего его определить по восстановленным значениям NI на 
высотах 20–25 км. Априори известно, что поглощение на этих высотах очень ма-
ло, и поэтому восстановленный профиль NI будет давать оценку уровня шумов. 

Модель распространения миллиметровых волн определяет зависимость ком-
плексного показателя преломления также от других метеопараметров, таких как 
содержание жидкой (капельной) воды, скорость выпадение дождя, содержание 
льда. Поэтому можно аналогично сформулировать задачу восстановления боль-
шего количества метеопараметров, например, температуры, давления, влажности 
и содержания жидкой воды. Практически, однако, такая задача оказывается не-
устойчивой, если использовать только частотные каналы на крыле линии погло-
щения водяного пара. 
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Введение 
 

Область верхней атмосферы, переходная от мезосферы к нижней термосфере 
(МНТ), занимает выделенное положение во внешних оболочках Земли. Это обус-
ловлено рядом причин [1]. Во-первых, расположение МНТ между областями низ-
кой и высокой устойчивости в мезосфере и термосфере соответственно. Во-вто-
рых, МНТ – это область, где происходит диссипация внутренних гравитацион-
ных волн (ВГВ), распространяющихся снизу, из нижних слоев атмосферы, при-
чем количество диссипируемой энергии здесь сопоставимо с поглощенной сол-
нечной энергией. В-третьих, МНТ – это область сильного сдвига с высотой ней-
трального ветра и область взаимодействия приливов с ВГВ и планетарными вол-
нами. Наконец, среда на этих высотах представляет собой слабоионизованную 
плазму, погруженную в геомагнитное поле, причем плазма здесь не только слу-
жит своеобразным трассером нейтральных движений (например, при формиро-
вании так называемых спорадических слоев E, состоящих в основном из ионов 
металлов), но и начинает оказывать влияние на движение нейтральной компонен-
ты [2].  

Если до недавнего времени о движениях плазменной и нейтральной компо-
нент на высотах МНТ можно было судить, исследуя 2-мерную динамику спора-
дических слоев Е с помощью радаров когерентного и некогерентного рассеяния 
[3] и посредством наблюдения за свечением ночного неба, то теперь использова-
ние лидаров позволило непосредственно наблюдать гидродинамические движе-
ния нейтралов [4], а использование когерентных интерферометрических радаров 
[3] – строить 3-х мерные изображения движения и ориентации ионосферных не-
однородностей. Эти наблюдения привели к пониманию того, что для описания про-
цессов, происходящих в области мезосферно-термосферного взаимодействия не-
обходимо применять как гидродинамический, так и электродинамический подходы. 

Согласно эксперименту, в указанной переходной области, несмотря на ее 
сильную турбулизацию, часто присутствуют (как в нейтральной, так и в плаз-
менной компоненте) упорядоченные (квазипериодические) и вихревые структу-
ры с горизонтальной осью ориентированной под углом к зональному направле-
нию [3–5]. Эти образования – фронтальные структуры – имеют пространственные 
масштабы по вертикали порядка 5–6 км, по горизонтали – несколько десятков км 
и временные масштабы 1–3 часа.  

Надо отметить, что образование фронтальных структур спорадических слоев 
E (Es) было известно из наблюдений ионосферы посредством ионозондов, начи-
ная с 60-х г. прошлого века [6–10]. Наблюдения показывают, что эти структуры 
вытянуты в определенном азимутальном направлении, а их дрейф, соответствен-
но, также имеет преимущественное направление – перпендикулярно фронту 
структуры. При наблюдениях такие структуры могут следовать одна за другой с 
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характерной длиной волны 10–40 км [10]. В этом отношении они аналогичны так 
называемым квазипериодическим (QP) радиоотражениям от Е области ионосфе-
ры, которые регистрируют посредством когерентных радаров [11, 12]. 

Использование когерентных интерферометрических радаров [13] позволяет 
строить 3-мерные изображения движения и ориентации ионосферных неоднород-
ностей. В этих экспериментах было показано, что упомянутые QP радиоотраже-
ния, в свою очередь, ассоциируются со слоями Еs и обусловлены упорядоченны-
ми (квазипериодическими) и вихревыми структурами в них (роллами) с горизон-
тальной осью, ориентированной под углом к зональному направлению [13, 4, 14]. 
Эти структурные образования имеют пространственные масштабы по вертикали 
порядка: 5–6 км, горизонтальные – порядка нескольких десятков км и времена 
жизни 1–3 ч. 

В более общем контексте интерес к происхождению крупномасштабных 
структур в ионосфере, ориентированных определенным образом, возник в связи с 
исследованиями взаимодействия ионосферных Е и F областей, когда было обна-
ружено, что сильное взаимное влияние обеих областей ассоциируется с присут-
ствием фронтальных структур (имеющих приблизительно одинаковую ориента-
цию) как в нижней, так и верхней ионосфере [15, 16]. Если в области F такие 
крупномасштабные неоднородности со специфической ориентацией обычно свя-
зывают с развитием неустойчивости Перкинса [17], то в Е области подобные не-
устойчивости не были известны. Недавние теоретические попытки найти такую 
неустойчивость привели к выводу, что на эту роль может претендовать так назы-
ваемая "azimuth-dependent Es layer instability" [18] или Es – неустойчивость спора-
дического слоя Е, инкремент которой зависит от ориентации возмущения и дос-
тигает максимума, когда волновой вектор возмущения повернут на 45º против 
часовой стрелки от направления на запад (при этом структуры дрейфуют на юго-
запад). В результате сложилось представление, по которому образование фрон-
тальных крупномасштабных структур в Е и F областях ионосферы, а также их 
взаимное влияние, обусловливается плазменными неустойчивостями (Еs и Пер-
кинса соответственно) [19–21]. Однако ряд экспериментов указывает, во-первых, 
на несоответствие действительности такого сценария взаимодействия областей 
ионосферы [22] и, во-вторых, на существование в нижней и верхней ионосфере 
дрейфующих фронтальных структур, когда развитие Es – неустойчивости невоз-
можно [23, 24]. 

Ниже будет показано, что развитие фронтальных структур в Е области ионо-
сферы допускает иное и более адекватное наблюдениям описание. Рассмотрен 
механизм образования фронтальных структур, основанный на неустойчивости 
экмановского типа, когда важным оказывается учет спиральности крупномас-
штабного ветра и турбулентности в нейтральной компоненте слабоионизованной 
плазмы ионосферы.  

Отметим, что существует определенная аналогия между условиями в области 
МНТ и в нижней атмосфере – атмосферном пограничном слое (АПС). Как и в 
АПС (в пределах 1–2 км над поверхностью Земли) [25], так и в МНТ (на высотах 
вблизи 100 км) [4] наблюдают структуры с упорядоченными спиралевидными 
вихрями (роллами) типа конвективных валов. Критическим условием их генера-
ции в АПС является, в частности, наличие области неустойчивой стратификации 
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под устойчиво стратифицированной областью, т.е. то же самое, что в области 
МНТ. Одним из основных условий генерации валиковой циркуляции в АПС яв-
ляется наличие в профиле ветра точки перегиба, обусловленной вращением век-
тора скорости с высотой (спираль Экмана) [25, 26]. Типичный профиль ветра в 
МНТ области имеет именно такую структуру [27, 4]. Наконец, развитая турбу-
лентность является важной компонентой динамики АПС. В области МНТ наибо-
лее вероятным источником турбулентности вязкости могут быть диссипирующие 
как раз на этих высотах ВГВ. 

 
1. Спиральность в верхней атмосфере 

 

Атмосферный (планетарный) пограничный слой (АПС) является природной 
системой, в которой спиральность H = V∙rotV воспроизводится естественным об-
разом. Вращение Земли и поверхностное трение порождают крупномасштабный 
геострофический ветер, поворачивающийся с высотой – течение или спираль Эк-
мана. Течение Экмана, будучи спиральным, является источником и спиральности 
турбулентной составляющей [28]. Недавние эксперименты подтвердили присут-
ствие спиральности в АПС [29]. Приобретение турбулентностью спиральных 
свойств в свою очередь меняет структуру тензора турбулентных напряжений 
Рейнольдса (появляется их зависимость от завихренности среднего течения), что 
отражается и на установившихся стационарных режимах, то есть на самом тече-
нии Экмана.  

Для турбулентной спиральности в условиях нейтральной стратификации из 
условий баланса можно получить оценку, связывающую ее с крупномасштабны-
ми движениями и турбулентностью:  

 

 Здесь U, V – зональная и меридиональная компоненты скорости ветра, τ – 
характерное корреляционное время турбулентности, имеющее оценку τ: l2 / K, где 
l – характерный масштаб турбулентных вихрей. Вышепривденное выражение для 
спиральности может быть переписано как: 

 
 

 где H – спиральность самого крупномасштабного движения (в данном случае – 
экмановского слоя), , W – завихренность.  

 Плотность турбулентной спиральности в пограничном слое, близком к ней-
тральному, оценивается величиной H ≈ 3 ∙ 10–3 ÷ 2 ∙ 10–2 м  с–2. 

Так для АПС из наблюдений была получена величина турбулентной спираль-
ности 0.02–0.03 м  c–2 [29], что совпадает по порядку величины с приведенными 
выше теоретическими оценками и оказывается близким к спиральности 
характерных для АПС вторичных структур – роллов [30]. 

Наличие экмановского профиля ветра на высотах мезосферы-термосферы 
определенно указывает на отличную здесь от нуля спиральность течения. Для 
полного описания процессов на этих высотах необходимо учитывать как факто-
ры проводимости из-за присутствия плазмы,  так и магнитное поле. Отметим, что  
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Рис. 1. Типовые профили ветра в верхней атмосфере: а) Зональная скорость, б) Меридиональ-
ная скорость 

 

  
а) б) 

 

Рис. 2. Градиенты ветров в верхней атмосфере: а) Сдвиг по высоте зональной скорости,  
б) Сдвиг по высоте меридиональной скорости 

 
именно на этих высотах обычно достигается максимум скорости ветра [4]. Моди-
фикация профиля скорости проводящего экмановского слоя (т.е. влияние прово-
дящей компоненты среды на спираль Экмана в нейтральной компоненте) была 
замечена давно  [31, 32],  но влияние спиральности на него, а также вопросы устой-
чивости этого слоя, которые позволили бы объяснить присутствие в проводящем 
слое вихревых структур, не исследованы до сих пор. 

Оценим сначала крупномасштабную гидродинамическую спиральность в ука-
занной области (без учета влияния плазменной компоненты среды). Для анализа 
нами были взяты недавние измерения с максимумом скорости профилей скоро-
сти ветра в переходной области [4, 33]. На рис. 1 приведены профили соответст-
венно зональной и меридиональной  компонент  ветров. Нетрудно видеть, что су- 



Глава 4. Верхняя атмосфера 

462 
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Рис. 3. а) Распределение спиральности среднего ветра с высотой. б) Распределение спираль-
ности с высотой – область умеренных значений 

 
ществуют области с профилями, близкими к экмановским, то есть с явно выра-
женным поворотом направления ветра с высотой.    

На рис. 2 показаны градиенты горизонтальных компонент скорости, характери-
зующих завихренность в исследуемой области. 

На рис. 3а приведена горизонтальная компонента спиральности, которая здесь 
на порядок превосходит ее вертикальную составляющую. Заметим, что исходя из 
представленных данных, существуют области со значительными величинами 
спиральности. Отдельно (рис. 3 б) показана область с умеренной спиральностью 
для профилей [4].    

Таким образом, крупномасштабная гидродинамическая спиральность в пере-
ходной области оказывается порядка 0.1–1 м  с–2. Это означает, что для турбу-
лентной спиральности и спиральности вихревых слоистых структур, используя 
приведенную выше формулу, связывающую последнюю с градиентами среднего 
профиля скорости, получим значения порядка – 0.01–0.2 м  с–2. 

Данные оценки явлюется лишь мгновенным срезом распределения спирально-
сти в переходной области. Для определения типичных величин необходимы 
дальнейшие измерения, учитывающие зависимость от широты. Полученные зна-
чения для величины спиральности указывают на важность этого фактора и необ-
ходимость ее параметризации в моделях турбулентности в переходной области. 

Отмеченная нами аналогия между АПС и областью МНТ позволяет связать 
образование и динамику структур на высотах области МНТ с неустойчивостью 
подобной неустойчивости экмановского слоя [26].  

 
2. Неустойчивость экмановского типа в ионосферном слое Е 
 

Остановимся на вопросе о механизмах формирования структур в области МНТ. 
Генерация структур, о которых идет речь (валиковой циркуляции), в принципе 
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может быть здесь обусловлена простым сдвигом скорости ветра и связана с неус-
тойчивостью Кельвина-Гельмгольца (КГ) [4]. Против подобной интерпретации 
можно привести следующие аргументы. Во-первых, как уже было отмечено, вре-
мя жизни структур, наблюдаемых в переходной области, несколько часов [4], что 
значительно дольше характерного времени жизни структур, сформированных в 
результате неустойчивости КГ. Во-вторых, если предполагать, что развитие неус-
тойчивости КГ в нейтральной компоненте отражается в динамике плазменных 
спорадических слоев Е (из-за большой частоты столкновений ионов с нейтраль-
ными частицами на этих высотах), то наблюдаемое разнонаправленное движение 
и ориентация плазменных структур [5] не укладывается в представление о про-
стом сдвиге скорости, и надо, по-видимому, учитывать спиральную структуру 
ветра. В-третьих, в плазменной компоненте обычно наблюдают повторяющееся с 
высотой структурообразование [34], что также ассоциируется с экмановским 
профилем ветра, а не механизмом КГ. 

Рассмотрим уравнения магнитной гидродинамики для несжимаемой ней-
трально стратифицированной среды во вращающейся системе отсчёта (x, y, z) : 
ось x направлена на восток, ось y направлена на север, ось z направлена проти-
воположно направлению силы тяжести.  

   2
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Здесь v, H – компоненты поля скорости и магнитного поля, H0 = (0, 0, H0) – 
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W0 = (0, Ω0 cos(θ), Ω0 sin (θ)), Ω0 – частота вращения Земли, θ – широта, P – дав-
ление, ρ – массовая плотность, ν0 – кинематическая вязкость, c – скорость света, 
σ0 – проводимость. 

Представим поле скорости и магнитное поле в виде суммы регулярной и тур-
булентной составляющих  

= , = 0,

= , = 0,





v v v v

H H H H

 

где  – операция усреднения. Проведем усредение уравнений (1)–(2). Для 
тензора возникающих здесь турбулентных напряжений Рейнольдса поля скоро-

сти i jv v  используем модифицированное представление для вихревой вязкости 

[28, 35, 36], учитывающее влияние турбулентной спиральности = rot v v , 

отличной от 0  в пограничных слоях экмановского типа. Опустив градиентные 
члены перенормирующие давление в приближении постоянных коэффициентов 
данное представление имеет вид:  
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Здесь  – турбулентная вязкость, κ – вторая вязкость, обусловленная 
турбулентной спиральностью. Выделенное направление e обусловлено сильной 
вертикальной неоднородностью турбулентности в условиях нашей задачи. 

Рассмотрим горизонтально однородное стационарное решение усредненных 
уравнений (1)–(2) с учетом уравнения (3). Уравнения теперь примут вид: 
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Здесь u(z), ν(z), Hx (z), Hy (z) – горизонтальные компоненты массовой скорости 
и индуцированного магнитного поля соответственно, Ω = Ω0 sin (θ) – вертикаль-
ная компонента кориолисова вектора, , κ, σ – турбулентные транспорт-

ные коэффициенты. Влиянием турбулентной спиральности на магнитное поле 
(турбулентным α2 – динамо [37]) в данном случае можно пренебречь. 

Из уравнения статики следует 
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В соответствии с законом Ома 
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и при пренебрежении током смещения в уравнении Максвелла получаем 
 

1 2= , = .y xC cE C cE  

Переходя к комплексным переменным для скорости, давления, магнитного и 
электрического полей 
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получим уравнения движения в компактном виде 
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Параметр γ = κ / ν ≈ ηlχ / ε < 1, где ε = ṽ2 / 2 – плотность энергии турбу-
лентного движения, l – длина пути перемешивания, η – эмпирический коэффи-
циент, связанный с распределением средней спиральности в атмосфере [28, 29]. 
Например, для условий атмосферного пограничного слоя согласно оценкам, по-
лученным на основе анализа данных для компонент поля скорости, величины па-
раметра γ находятся в интервале ( 0.1 – 0.2 ) [28, 35]. 

Граничные условия для (8), (9) предполагают задание горизонтальной скоро-
сти и горизонтальных компонент поля на нижней (z = 0) и верхней (z = ∞) гра-
ницах. При z = ∞ 
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Соответственно уравнение движения имеет вид 
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Пронормировав это уравнение на экмановский масштаб = /Eh    и на зна-

чение скорости ветра на верхней границе G = (UG
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2)1/2 получим для скорости 
новое уравнение с комплексной вязкостью, обусловленной учетом спиральности, 
а также комплексной частотой вращения, учитывающей конечную проводимость 
и геомагнитное поле 
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Возмущения магнитного поля будут определяться полем скорости 
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Рис. 4. Зависимость магнитного параметра δ от высоты для условий высокой (сплошная линия) 
и низкой (точки) солнечной активности 

 
С краевыми условиями, предполагающими ненулевые скорости на нижней гра-
нице (что представляется естественным для верхней атмосферы) 

        0 = cos sin , = cos sini i     W W                    (10) 

для горизонтальных компонент профиля ветра после вычислений получаем мо-
дифицированный профиль экмановской скорости для верхней атмосферы: 
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где масштабные факторы Λ1, 2 = f1, 2 (γ, δ) имеют вид 
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Видно, что спиральность и магнитное поле при определенных условиях могут 
заметно смещать точку перегиба, меняют профиль и условия устойчивости. 

На рисунке 4 показан профиль параметра δ, построенный с использованием 
стандартной ионосферы IRI-90 и параметров модельной атмосферы CIRA-72 для 
условий дневной ионосферы в максимуме (сплошная линия) и минимуме (точки) 
солнечной активности. 

Профили компонент скорости и годографы при различных величинах парамет-
ра турбулентной спиральности  γ  и магнитного параметра δ  показаны на рис. 5 и  
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Рис. 5. Вертикальные профили компонент горизонтальной скорости (в безразмерных едини-
цах) для параметра спиральности γ = 0.2 и магнитного параметра δ, равного 0 (сплошная 

линия) и 0.1 (штриховая линия) 
 

 
 

Рис. 6. Годограф скорости (в безразмерных единицах) для параметра спиральности γ = 0.2 и 
магнитного параметра δ, равного 0 (сплошная линия) и 0.1 (штриховая линия) 

 
рис. 6. Для простоты выбрана нулевая величина скорости на нижней границе β = 
0 и φ = 0 на верхней границе. Видно, что уже при δ в несколько десятых долей 
происходит заметное изменение профиля скорости и, как следствие, возможно 
изменение условий устойчивости, масштабов и ориентации вторичных квазипе-
риодических структур.  

Часто параметром δ в условиях E области можно пренебречь (когда δ ≈ 10–3), 
но его роль резко возрастает с высотой и уже на границе с F областью становится 
заметной. Для пренебрежимо малого δ в E области профиль ветра будет опреде-
ляться только гидродинамическими факторами, так что масштабные коэффици-
енты Λ1 , Λ2 будут равны [36] 
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Рассматривая профиль скорости (11), (12) как основное состояние, исследуем 
его устойчивость по отношению к периодическим в горизонтальной плоскости 
возмущениям. Представим поле скорости в виде суммы трех составляющих 

= ,r v V v v  

где     0 0= ( , , , ,0U z t V z tV  – скорость среднего движения (геострофический 
профиль скорости), vr = (ur (y, z, t), vr (y, z, t), wr (y, z, t)) – скорость движений на 
масштабе валиков, ṽ(x, y, z, t) – турбулентные движения, z – вертикальная коор-
дината, в направлении координаты x характеристики течения предполагаются по-
стоянными. 

Турбулентные движения, как и выше описываются модифицированной вязко-
стью, учитывающей спиральность. Ниже будем характеризовать движение в ва-
ликовой структуре двумя величинами: ur – скоростью в направлении оси x и ωr = 
rotx vr – проекцией завихренности на эту ось: 

    0
0Re , , = 2 ,r r r

r r r

Uu u
V u u u

t y y z z z


    

               
(16) 

 

   
2

0
0 2

Re , , =

2 ,

r r
r r

r
r r

V
V

t y y z

u
u

z z

   

 

   
          


   

 

                  (17) 

 

где ΔΨ = ωr, (повсюду далее 
2 2

2 2
=

y z

 
 

 
), =rv

z





, =rw
y




, 

 , = a b a b
y z z ya b    
     – коммутационные скобки Пуассона.  

0

1
= ,

Ly

y

f f y z dy
L   

– оператор осреднения по координате y.  
Составляющие средней скорости U0(z, t), V0(z, t) определяются уравнениями 
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где Re = GhE / ν = G(Ων)–1/2 – число Рейнольдса, построенное по турбулентной 
вязкости. В соответствии с выражением (10) UG = cos(φ), VG = sin(φ). 

Направление оси x (направление валиков) относительно скорости ветра на 
верхней границе зададим углом ε, на который и поворачиваем систему коорди-
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нат. В отсутствие валиков стационарное состояние задается модифицированным 
экмановским профилем скорости 

      0 = cos cos cos ,z ' 'U e z z                               (20) 

      0 = sin sin sin ,z ' 'V e z z                               (21) 

γ' = (1 + γ2)1/2 – γ. 
В уравнениях (20), (21) коэффициент затухания в экспоненте приведен к 1 для 

удобства численной реализации. Соответственно граничные условия будут вы-
глядеть как: 
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Рассматривая решение уравнений (16), (17) в виде 
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где p – поперечное волновое число, c' = cr + ici – комплексная фазовая скорость, 
получим связанную систему уравнений  
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где цифра в скобках обозначает порядок производной по z. Граничные условия 
для скоростей валиковых структур перепишутся как 
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Уравнения (25), (26), описывающие возмущения скорости на фоне среднего 
течения U0 , V0 , определяют задачу на собственные значения и собственные 
функции для переменных ϕ и μ при заданных Re, p, ε и γ. Здесь можно выделить 
две подзадачи, связанные с анализом структуры неустойчивых возмущений:  
1) определение минимальных чисел Рейнольдса, при которых появляется первое 
положительное значение мнимой части c, т.е. критического числа Рейнольдса 
Recrit и 2) определение скорости роста возмущений при Re > Recrit . 
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Рис. 7. Критические числа Рейнольдса для экмановского типа в атмосферном пограничном 
слое: γ = 0.0 – сплошные линии уровня, γ = 0.2 – штриховые линии уровня, γ = –0.2 – пунк-

тирные линии уровня 

 
Численный алгоритм решения задачи основан на методе коллокации [38] с ис-

пользованием интерполяционных многочленов Чебышева и детально обсуждался 
ранее [Пономарев и др., 2003]. 

Для экмановского слоя наблюдаются две неустойчивых ветви [26, 35, 39]. 
Первая – длинноволновая с горизонтальным безразмерным волновым числом  
p :  0.3 и критическим числом Рейнольдса Recrit :  55 (так называемая параллель-
ная неустойчивость). Название связано с тем, что энергия возмущений извлека-
ется из геострофической компоненты ветра приблизительно сонаправленной с осью 
валов. Структуры, образующиеся в ходе развития этой неустойчивости поверну-
ты на 23º по часовой стрелке [25] относительно направления геострофического 
ветра. Вторая неустойчивая ветвь – это динамическая неустойчивость с горизон-
тальным волновым числом p :  0.5 и критическим числом Рейнольдса Recrit :  120, 
которая связана с присутствием точки перегиба на профиле агеострофической 
компоненты ветра и наблюдается в условиях как нейтрального, устойчивого, так 
и слабо-неустойчивого пограничных слоёв. Структуры этой ветви повернуты на 
7º против часовой стрелки относительно направления геострофического ветра. 
Приведенные параметры соответствуют условиям прилипания на нижней грани-
це и геострофическому ветру – на верхней границе.  

На рисунке 7 показаны линии уровня критических чисел Рейнольдса, относи-
тельно углов поворота системы отсчета ε и горизонтальных волновых чисел p, 
для значений параметра турбулентной спиральности γ = –0.2, 0.0, 0.2 (более де-
тально влияние параметра  γ  обсуждалось в [35, 39]) и нулевой скорости ветра на  
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Рис. 8. Критические числа Рейнольдса для течения экмановского типа с ненулевыми значени-
ями скорости на нижней границе β = 1: сплошные линии уровня – α = 90º, точечные линии 

уровня – α = 45º 

 
нижней границе (условия приземного атмосферного пограничного слоя). В лабо-
раторных экспериментах наблюдается как правило параллельная неустойчивость, 
в то время как в атмосферном пограничном слое, вероятнее всего, реализуется 
динамическая неустойчивость, инкременты которой значительно выше (см. рис. 2 
в работе [39]). На рисунке 8 показано, как меняется картина распределения уров-
ней критических чисел Рейнольдса при появлении ветра на нижней границе при  
γ = 0. Амплитуда скорости ветра на нижней границе здесь полагается равной  
β = 1. Угол поворота относительно направления на верхней границе α = 90º. Не-
трудно видеть, что критические числа Рейнольдса здесь заметно ниже – 40 и 80 
соответственно для параллельной и динамической неустойчивостей (по сравне-
нию с 55 и 120). Это связано, в частности, с тем, что для такой системы эффек-
тивное число Рейнольдса можно было бы строить по разности скоростей на верх-
ней и нижней границах – Reeff :  (1 + β2 – 2βcos(α))–1/2 Re.  

Как видно из рис. 8, волновые числа практически не меняются. Меняется ори-
ентация структур – углы расположения минимумов критических чисел Рей-
нольдса. 

Характерные значения средних скоростей ветра на высотах E слоя достигают 
значений порядка 100 м/с [40]. Значения турбулентной вязкости, оцениваемой в 
основном по разрушению внутренних волн – 100–1000 м2/с [41]. Следует обра-
тить внимание,  что авторы работы  [42],  моделировавшие развитие турбулентно- 
сти в условиях мезосферы, отмечают, что неустойчивость сдвиговых течений (в 
данной работе рассматривалась лишь неустойчивость Кельвина–Гельмгольца) 
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более существенна и имеет большие динамические эффекты, чем процессы раз-
рушения ВГВ. Число Рейнольдса при указанных выше значениях физических па-
раметров лежит в дипазоне 200–1500, что выше его критических уровней. Таким 
образом при формировании профиля скорости экмановского типа в слое Е созда-
ются условия для возникновения периодических вытянутых валиковых структур. 
При данных значениях турбулентной вязкости экмановский масштаб на средних 
широтах (θ :  40º) будет порядка hE : 0.5–5 км, а масштаб возникающей при дина-
мической неустойчивости (p :  0.5) периодической валиковой структуры будет  
L = 2πhE / p :  6–60 км. 

На рисунке 9 показаны результаты наших численных расчётов, в которых 
фиксируется направление ветра на нижней границе (южное) и меняется направ-
ление на верхней. По радиусу отложены величины горизонтального волнового 
числа, по азимуту – угол в области минимума критического числа Рейнольдса, 
которые определяют в основном ориентацию структур и на нелинейной стадии 
их развития [39]. Амплитуды скоростей на верхней и нижней границах полага-
лись равными 1. Расчеты здесь велись при нулевом параметре турбулентной спи-
ральности γ = 0. Следует отметить, что учет турбулентной спиральности ведет к 
изменению угла ориентации для структур, формирующихся механизмом динами-
ческой неустойчивости в пределах ±(7–8)º [35] (см.также рис. 7, 8, что не сильно 
смещает полученные нами значения). Значения турбулентной спиральности и 
"регулярной" спиральности структур в МНТ области оказываются порядка – 
0.01–0.2 м  с–2  [36]. Турбулентная спиральность в АПС приводит к изменениям 
критических чисел Рейнольдса, волнового масштаба возмущения экмановского 
профиля, инкрементов роста неустойчивых возмущений и сильно влияет на нели-
нейную динамику структур [35, 39]. Эти вопросы для условий МНТ будут пред-
метом нашего дальнейшего исследования. 

Из рисунка 9 видно, что для типичного профиля ветра на высотах МНТ полу-
чаем наблюдаемую в эксперименте ориентацию образующихся здесь крупномас-
штабных структур в нейтральной (следовательно, и в плазменной, из-за большой 
частоты столкновений нейтральных частиц с ионами) компоненте. Главную роль 
в ориентации структур (по механизму неустойчивости) играет южная компонен-
та ветра (для северного полушария), она же обусловливает юго-западный дрейф 
структур (ведь если структуры сильно вытянуты в направлении СЗ–ЮВ, то при 
южном ветре фазовый фронт структуры будет перемещаться на юго-запад). 

Следует отметить, что в расчетах возникают также структуры, вытянутые в 
направлении СВ-ЮЗ (см. рис. 9). Они наблюдаются и в эксперименте [23, 24]. 
Такая ориентация структур противоречит выводам теории [18], но хорошо опи-
сывается в рамках модели, предложенной в настоящей работе. 

Таким образом, для типичного профиля ветра на высотах МНТ получаем на-
блюдаемую в эксперименте ориентацию образующихся здесь крупномасштабных 
структур в нейтральной (а, следовательно, и в плазменной, из-за большой часто-
ты ион-нейтральных столкновений) компоненте. Главную роль в ориентации 
структур (по механизму неустойчивости) играет южная компонента ветра, она же 
обусловливает юго-западный дрейф структур (ведь если структуры сильно вытя-
нуты в направлении СЗ-ЮВ, то при южном ветре фазовый фронт структуры бу-
дет перемещаться на юго-запад). 
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Рис. 9. Ориентация валиковых структур при южном ветре на нижней границе и переменном 
направлении скорости на верхней границе, определемая по положению минимумов критиче-
ских чисел Рейнольдса (см., например, рис. 4 а, б). UL , UH – скорости ветра на нижней и верх-
ней границах соответственно. Короткие и длинные радиальные сектора соответствуют безраз-
мерным горизонтальным волновым числам p = 0.5 и p = 0.3, цифры около концов секторов ука-

зывают на направление вытянутости структур 

 
Следует отметить, что в эксперименте наблюдают и структуры, ориентиро-

ванные в направлении СЗ-ЮВ, которые возникают и в наших численных расче-
тах. Однако, наблюдения структур с подобной ориентацией редки, что, по-види-
мому, указывает на определенные выделенные направления ветра как на верхней 
границе, так и на нижней границах. 

Полученные выше оценки спиральности и расчет ориентации образующихся в 
верхней атмосфере структур позволяют по-новому интерпретировать процессы 
на высотах МНТ, где механизмы неустойчивостей экмановского типа ещё не рас-
сматривались. 
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Заключение 
 

Одной из загадок ночного слоя Еs остается достаточно частое его появление в 
виде фронтальных структур, вытянутых, как правило, вдоль направления СЗ-ЮВ 
(ЮЗ-СВ) в северном (южном) полушарии [6–10]. 

Наиболее полное исследование этого явления посредством зондирования 
ионосферы проведено в работе [10] (Брисбен, Австралия), где для получения дан-
ных были использованы 2 ионозонда и 4 приемника, разделенные десятками км. 
Десять ионосферных отражений регистрировались каждые 2 мин, начиная с сен-
тября 1963 г. по август 1964 г. (минимум солнечной активности). Авторы выде-
лили 2 типа Еs: стабильные (steady, далее тип 1) и меняющиеся (changing, далее 
тип 2). Тип 1 – это слои Еs, критические частоты которых менялись менее, чем на 
0.2 МГц за время более 4 мин. В дневное время был зарегистрирован 41% слоёв 
типа 1 и 59% слоёв типа 2. В ночное время в основном регистрировали Еs типа 2 
(77% наблюдаемых Еs). Однако среди ночных слоёв типа 2 была выделена под-
группа (третья часть наблюдений), когда изменения можно рассматривать как 
процесс формирования или диссипации слоёв. Остальные случаи наблюдения 
слоёв типа 2 (дневных и ночных) – это фронтальные структуры, дрейфующие 
горизонтально без изменения формы (в течение, по крайней мере, 15 мин). Сами 
структуры представляли собой последовательное чередование уплотнений и раз-
режений концентрации плазмы в Еs, с типичными масштабами 10–40 км и про-
тяженностью вдоль фронта : 100 км [9]. Именно такие структуры, скорее всего, 
обусловливают явление << spread E>> . 

Необычным свойством дрейфующих фронтальных структур оказалось направ-
ление их дрейфа. На рисунке 6 представлено распределение направлений дрейфа 
структур на высоте 110 км, полученное в работе [10] и определенное для "греб-
ней" (т.е. уплотнений плазмы Es , для "провалов" картина аналогичная). Видно, 
что дрейф структур группируется около СЗ и ЮВ направлений, что соответ-
ствует протяжению фронтальных структур в направлении СВ-ЮЗ (если бы 
структуры не были протяженными, можно было бы ожидать более широкий раз-
брос направлений). Как следует из рисунка 6, дрейф ориентирован вдоль направ-
лений между 40º и 50º восточнее направления на север. 

Подобные результаты для фронтальных структур и их дрейфа были получены 
и для северного полушария [7, 8] в Японии, где наблюдался дрейф на ЮЗ до 
полуночи, и на СВ после полуночи. Однако здесь дрейф имел больший разброс, 
чем в южном полушарии. 

Как было упомянуто во введении, из наблюдений следует, что фронтальные 
структуры вытянуты в определенном азимутальном направлении, и их дрейф, 
соответственно, также имеет преимущественное направление – перпендикулярно 
фронту структуры. В наблюдениях такие структуры могут следовать одна за дру-
гой с характерной длиной волны 10–40 км [10]. Такую же периодичность в про-
странстве демонстрируют так называемые квазипериодические (QP) радиоотра-
жения от Е области ионосферы, регистрируемые посредством когерентных ра-
даров [11, 16]. QP радиоотражения, в свою очередь, ассоциируются со слоями Еs 
и обусловлены упорядоченными (квазипериодическими) и вихревыми структура-
ми в них с горизонтальной осью,  ориентированной под углом к зональному на- 
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Рис. 10. Гистограмма направлений дрейфа, вычисленная по 110–ти ионограммным регистра-
циям " гребней"  спорадического слоя Е [10] 

 
правлению [13, 4, 14]. Эти структурные образования имеют пространственные 
масштабы по вертикали : 5–6 км, горизонтальные – порядка нескольких десятков 
км и времена жизни 1–3 ч. 

Таким образом, возник вопрос о механизме образования ориентированных Es 
слоев, который, как полагают, был решен после работы [18], в которой авторы 
сообщили об обнаружении так называемой azimuth-dependent Es layer instability 
(Es неустойчивости). Считается, что эта плазменная неустойчивость должна раз-
виваться (и структурировать) Е область ионосферы, причем структуры должны 
дрейфовать на юго-запад под углом (отсчитываемым против часовой стрелки) 
45º относительно направления на запад (45º соответствует максимальному инкре-
менту неустойчивости). 

Между тем, эксперименты указывают на несоответствие действительности та-
кого сценария. В частности, в нижней ионосфере фронтальные структуры, с ко-
торыми ассоциируются QP радиоотражения, могут дрейфовать и на северо-вос-
ток, и на юго-восток, следуя за поворотом направления ветра [24], что никак не 
соответствуют развитию Es – неустойчивости, рассмотренной в работе [19]. Бо-
лее того, теоретический анализ показывает [43], что, вообще говоря, крупномас-
штабная плазменная неустойчивость в Е слое не имеет выделенного направления. 
Следовательно, вопрос о механизме образования и ориентации структур в Е слое 
требовал дальнейшего исследования. 
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Предложенный в настоящей работе механизм естественно объясняет возник-
новение структур в Е слое, их пространственно-временные масштабы, ориента-
цию и направление дрейфа. В частности, дрейф структур обусловлен, как и сле-
довало ожидать, ветром, направление которого меняется с высотой по спирали. 
Следует отметить, что неустойчивость ветрового сдвига в Е слое и роль этой не-
устойчивости в образовании структур в плазме (в частности QP радиоотражений) 
качественно была проанализирована в работах [44, 40] и численно в работе [45]. 
При этом речь шла лишь о развитии неустойчивости Кельвина–Гельмгольца, ко-
торая, как показано в работе [36], не способна объяснить время жизни, ориента-
цию и направление дрейфа структур в Е слое. И хотя авторы экспериментальных 
работ [4, 46] упомянули возможность развития параллельной неустойчивости [26] 
в образовании валиков на высотах МНТ, но, полагаясь на полную аналогию с 
возникновением конвективных валов в АПС, искали (по измеренным темпера-
турным профилям) условия для возникновения конвекции в области МНТ. При 
этом спиральная структура ветра не была принята во внимание, а именно она яв-
ляется определяющей в развитии вихревых фронтальных структур в области МНТ 
[36]. Вопрос о дальнейшем влиянии ориентированных слоев Es на область F рас-
смотрен в работе [47]. 

 
Литература 

 

[1] Данилов А.Д., Казимировский Э.С., Вергасова Г.В., Хачикян Г.Я. Метеорологи-
ческие эффекты в ионосфере. Л.: Гидрометеоиздат, 1987. 270 с. 

[2] Шалимов С.Л. О структуре крупномасштабных вихревых движений в Е облас-
ти ионосферы // Космич. исслед. 2003. Т. 41. Вып. 6. С. 590–595. 

[3] Kelley M.C. The Earth's Ionosphere: Plasma Physics & Electrodynamics. Academic 
Press, 2009. 550 p. 

[4] Larsen M.F., Liu A.Z., Gardner C.S., Kelley M.C., Collins S., Friedman J., Hecht 
J.H. Observations of overturning in the upper mesosphere and lower thermosphere // J. 
Geophys. Res. 2004. V. 109. № D2. D02S04.1–D02S04.9.  

[5] Chu Y.H., Su C.L., Larsen M.F. First measurements of neutral wind and turbulence 
in the mesosphere and lower thermosphere over Taiwan with chemical release experiment 
// J. Geophys. Res. 2007. V.112. A02301.  

[6] Bowman G.G. Some aspects of sporadic E at mid-latitudes // Planet. Space Sci. 
1960. V. 2. № 4. P. 195–202.  

[7] Sinno K., Ouchi C., Nemoto C. Structure and movement of Es detected by LORAN 
observations // J. Geomagn. Geoelectr. 1964. V. 16. № 2. P. 75–88.  

[8] Sinno K., Ouchi C., Nemoto C., Futagawa H. Structure and movement of Es detected 
by LORAN observations (Loran detection of structure, movement and slanted in sporadic E 
region as measured at several stations) // J. Radio Res. Lab. 1965. V. 12. № 59. P. 59–63.  

[9] Goodwin G.L. The dimensions of some horizontally moving Es-region irregularities 
// Planet. Space Sci. 1966. V. 14. № 8. P. 759–771. 

[10] Goodwin G.L., Summers R.N. Es-layer characteristics determined from spaced 
ionosondes // Planet. Space Sci. 1970. V. 18. № 10. P. 1417–1432.  

[11] Yamamoto M., Fukao S., Woodman R.F., Ogawa T., Tsuda T., Kato S. Mid-latitu-
de E region field–aligned irregularities observed with the MU radar // J. Geophys. Res. 1991. 
V. 96. № A9. P. 15943–15949.  



4.3. Фронтальные структуры в ионосферных спорадических слоях Е 

477 

 

[12] Haldoupis C., Bourdillon A., Kamburelis A., Hussey G.C., Koehler J.A. 50 MHz 
continuous wave interferometer observations of the unstable midlatitude E region ionosphe-
re // Ann. Geophysics. 2003. V. 21. № 7. P. 1589–01600.  

[13] Hysell D., Larsen M., Zhou Q. Common volume coherent and incoherent scatter 
radar observations of midlatitude sporadic E layers and QP echoes // Ann. Geophysics. 
2004. V. 22. № 9. P. 3277–3290.  

[14] Larsen Larsen M.F., Hysell D.L., Zhou Q.H., Smith S.M., Friedman J., Bishop R.L. 
Imaging coherent scatter radar, incoherent scatter radar, and optical observations of quasi-
periodic structures associated with sporadic E layers // J. Geophys. Res. 2007. V. 112. № A6. 
P. A06321.1–A06321.12.  

[15] Tsunoda R.T., Cosgrove  R.B. Coupled electrodynamics in the nighttime midlatitu-
de ionosphere // Geophys. Res. Lett. 2001. V. 28. № 22. P. 4171–4174.  

[16] Haldoupis C., Kelley M.C., Hussey G.C., Shalimov S. Role of unstable sporadic–E 
layers in the generation of midlatitude spread-F // J. Geophys. Res. 2003b. V. 108. № A12. 
1446. SIA 11-1–11-8.  

[17] Perkins F. Spread F and ionospheric currents // J. Geophys. Res. 1973. V. 78. № 1. 
P. 218–226.  

[18] Cosgrove R.B., Tsunoda R.T. A direction-dependent instability of sporadic-E layers in 
the nighttime midlatitude ionosphere // Geophys. Res. Lett. 2002. V. 29. № 18. P. 11.1–11.4.  

[19] Cosgrove R.B., Tsunoda R.T. Coupling of the Perkins instability and the sporadic-
E layer instability derived from physical arguments // J. Geophys. Res. 2004. V. 109. № A6. 
P. A06301.1–A06301.11.  

[20] Cosgrove R.B. Generation of mesoscale F layer structure and electric fields by the 
combined Perkins and Es layer instabilities, in simulations // Ann. Geophysics. 2007. V. 25. 
№ 7. P. 1579–1601.  

[21] Yokoyama T., Hysell D., Otsuka Y., Yamamoto M. Three-dimensional simulations 
of the coupled Perkins and Es–layer instabilities in the nighttime midlatitude ionosphere // 
J. Geophys. Res. 2009. V. 114. P. A03308.1–A03308.16.  

[22] Otsuka Y., Onoma F., Shiokawa K., Ogawa T., Yamamoto M., Fukao S. Simulta-
neous observations of nighttime medium-scale traveling ionospheric disturbances and E re-
gion field-aligned irregularities at midlatitude // J. Geophys. Res. 2007. V. 112. № A6.  
P. A06317.1–A06317.9.  

[23] Ogawa T., Yamamoto M., Fukao S. Middle and upper atmosphere radar observati-
ons of turbulence and movement of midlatitude sporadic E irregularities // J. Geophys. Res. 
1995. V. 100. № A7. P. 12173–12188.  

[24] Ogawa T., Otsuka Y., Onoma F., Shiokawa K., Yamamoto M. The first coorninated 
observations of mid-latitude E region quasi-periodic radar echoes and lower thermospheric 
557.7-nm airglow // Ann. Geophysics. 2005. V. 23. № 7. P. 2391–2399.  

[25] Михайлова Л.А., Орданович А.Е. Когерентные структуры в пограничном слое 
атмосферы // Изв. АН СССР.  Физика атмосферы и океана. 1991. Т. 27. С. 593–613. 

[26] Lilly D.K. On the instability of Ekman boundary flow. // J. Atmos. Sci. 1966. V.23. 
P. 481–494. 

[27] Rosenberg N. Dynamic model of ionospheric wind profiles // J. Geophys. Res. 
1968. V. 73. № 15. P. 4965–4968.  

[28]  Чхетиани О.Г. О спиральной структуре экмановского пограничного слоя // 
Физика атмосферы и океана. 2001. Т. 37. № 5. С. 614–620.  

[29] Копров Б.М., Копров В.М., Пономарев В.М., Чхетиани О.Г. Измерение турбу-
лентной спиральности и ее спектра в пограничном слое атмосферы // ДАН. 2005.  
Т. 403 (5). C. 627–630. 



Глава 4. Верхняя атмосфера 

478 

 

[30] Etling D. Some aspects of helicity in atmospheric flows. // Beitr. Phys. Atmosph. 
1985. V. 58. P. 88–100 

[31] Хантадзе А.Г. Об изменении скорости и направлении ветра с высотой в 
турбулентной электропроводящей атмосфере // Геомагнетизм и аэрономия. 1968. Т. 8. 
№ 2. С. 236–249.  

[32] Докучаев В.П. О влиянии магнитного поля Земли на ветры в ионосфере // 
Изв. АН СССР. Сер. Геофизическая. 1959. № 5. С. 783–787.  

[33] Chu Y.H. et al. First measurements of neutral wind and turbulence in the meso-
sphere and lower thermosphere over Taiwan with chemical release experiment // J. Geophys. 
Res. 2007. V. 112. P. A02301.  

[34] Venkateswara Rao, N., Patra, A.K., Rao S.V.B. Some new aspects of low-latitude 
E-region QP echoes revealed by Gadanki radar: Are they due to Kelvin-Helmholtz instabi-
lity or gravity waves? // J. Geohys. Res. 2008. V. 113. P. A03309.  

[35] Пономарев В.М., Хапаев А.А., Чхетиани О.Г. Роль спиральности в формиро-
вании вторичных структур в экмановском пограничном слое // Изв. АН.  Физика 
атмосферы и океана. 2003. Т. 39. № 4. С. 435–444.  

[36] Чхетиани О.Г., Шалимов С.Л. Спиральность в верхней атмосфере и неустой-
чивости экмановского типа // ДАН. 2010. Т. 431. № 1. С. 113–118.  

[37] Краузе Ф., Рэдлер К.–Х. Магнитная гидродинамика средних полей и теория 
динамо. М.: Мир, 1984. 314 с.  

[38] Бабенко К.И. Основы численного анализа. М.: R&C Dynamics, 2002. 847 с.  
[39] Пономарев В.М., Чхетиани О.Г., Шестакова Л.В. Нелинейная динамика круп-

номасштабных вихревых структур в турбулентном экмановском слое // Механика 
жидкости и газа. 2007. Т. 42. № 4. С. 72–82.  

[40] Larsen M.F. Winds and shears in the mesosphere and lower thermosphere: Results 
from four decades of chemical release wind measurements // J. Geophys. Res. 2002. V. 107. 
№ A8. Зю 1215. SIA 28-1–28-29.  

[41] Hocking W.K. The dynamical parameters of turbulence theory as they apply to 
middle atmosphere studies // Earth Planets Space. 1999. V. 51. № 7/8. Р. 525–541.  

[42] Fritts D.C., Bizon C., Werne J.A., Meyer C.K. Layering accompanying turbulence 
generation due to shear instability and gravity-wave breaking // J. Geophys. Res. 2003. V. 108. 
№ D8. 8452. 13 р.  

[43] Shalimov S., Ogawa T., Otsuka Y. On the gravity wave-driven instability of E layer 
at mid-latitude // J. Atmos. Solar-Terr. Phys. 2009. V. 71. № 17/18. P. 1943–1947.  

[44] Larsen M.F. A shear instability seeding mechanism for quasiperiodic radar echoes 
// J. Geophys. Res. 2000. V. 105. № A11. P. 24931–24940.  

[45] Bernhardt P.A. The modulation of sporadic–E layers by Kelvin–Helmholtz billows 
in the neutral atmosphere // J. Atmos. Solar.-Terr. Phys. 2002. V. 64. № 12–14. P. 1487–1504.  

[46] Hurd L., Larsen M., Liu A. Overturning instability in the mesosphere and lower 
thermosphere: analysis of instability conditions in lidar data // Ann. Geophysics. 2009. V. 27. 
№ 7. P. 2937–2945.  

[47] Shalimov S., Yamamoto M. Influence of mid-latittude sporadic E layer patches 
upon the F region plasma density // J. Geophys. Res. 2010. V. 115. Р. A05309.1–A05309.7.  



 

479 

4.4. Диффузия и вертикальный транспорт ионов и атомов  
металлов в области термосферы нижней мезосферы 

 

О.Г. Чхетиани1,2, С.Л. Шалимов3,1,2 
1Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН 

2Институт космических исследований РАН 
3Институт физики земли им. О.Ю. Шмидта РАН 

 

Введение 
 

В последние годы получены новые экспериментальные результаты по дина-
мике нижней ионосферы (т.е. в области перехода от мезосферы к нижней термо-
сфере, высоты 90–115 км) [1–5], которые указывают на то, что данная область 
является уникальным местом формирования структур различного типа. Среда на 
этих высотах представляет собой слабоионизованную плазму, погруженную в 
геомагнитное поле. Согласно эксперименту, несмотря на турбулизованное состо-
яние как нейтральной, так и плазменной компонент, в указанной области часто 
присутствуют (как в нейтральной, так и в плазменной компоненте) упорядочен-
ные (квазипериодические) и вихревые структуры (роллы) с горизонтальной осью 
ориентированной под углом к зональному направлению. 

В отношении квазипериодичности упомянутые структуры аналогичны давно 
известным так называемым квазипериодическим (QP) радиоотражениям от Е 
области ионосферы, которые регистрируют посредством когерентных радаров [6, 
7]. Использование интерферометрических радаров [6], позволяющее строить 3-х 
мерные изображения движения и ориентации ионосферных неоднородностей по-
казало, что упомянутые QP радиоотражения, в свою очередь, ассоциируются со 
слоями Еs, нестабильность которых и обусловловливает развитие упорядоченных 
(квазипериодических) и вихревых структур (роллов) с горизонтальной осью, ори-
ентированной под углом к зональному направлению [1, 2, 6]. Эти структурные 
образования имеют пространственные масштабы по вертикали порядка 5–6 км, 
горизонтальные – порядка нескольких десятков км и времена жизни 1–3 часа. 

Характерно, что наблюдаемые на высотах перехода от мезосферы к термо-
сфере профили ветра, демонстрируют хорошо развитую спираль годографа век-
тора скорости [8, 9], аналогичную хорошо известной экмановской спирали, име-
ющей место в атмосферном пограничном слое (АПС) при условиях близких к 
нейтральным [10]. Течения такого типа, как известно, неустойчивы к образова-
нию периодических структур валикового типа.  
 
1. Линейный и нелинейный механизмы образования вихревых структур 

в переходной области 
 

Согласно линейной теории, в течениях экмановского типа существуют две 
неустойчивых ветви [11]. Первая – длинноволновая с горизонтальным безраз-
мерным волновым числом ~0.3 и критическим числом Рейнольдса ~ 55 (так 
называемая параллельная неустойчивость). Число Рейнольдса экмановского слоя 
определяется как Re = (UhE / K) = U / (KΩ)1/2, где U – скорость геострофического 
ветра. В качестве масштаба обезразмеривания выступает толщина экмановского 
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слоя, определяемая как hE = (K / Ω)1/2 (K – турбулентная вязкость, Ω – параметр 
Кориолиса). Энергия возмущений данной неустойчивости извлекается из гео-
строфической компоненты ветра. Структуры, образующиеся в ходе развития 
этой неустойчивости, повернуты на 23° по часовой стрелке [11] относительно 
направления геострофического ветра. Вторая неустойчивая ветвь – это неустой-
чивость с горизонтальным волновым ~0.5 и критическим числом Рейнольдса 
~120, связанная с присутствием точки перегиба на профиле агеострофической 
компоненты ветра и наблюдается в условиях как нейтрального, устойчивого, так 
и слабо-неустойчивого пограничных слоёв. Структуры этой ветви повернуты на 
7° против часовой стрелки относительно направления геострофического ветра. 
Развитая валиковая циркуляция в АПС устойчива [12, 13], и ее вихри обеспечи-
вают до 50% всего тепло-массопереноса [14]. Значительное влияние на развитие 
вторичных вихревых структур и их динамику оказывает спиральность профиля 
ветра и обусловленная ею спиральность турбулентности АПС [15, 16].  

Наличие экмановского профиля ветра на высотах мезосферы-термосферы 
также определенно указывает и здесь на отличную от нуля спиральность течения. 
Для измеренных профилей скорости [4, 9] величины спиральности оказываются 
равными 0.1–1 м/с-2 [17]. Турбулентная вязкость оценивается по разрушению 
внутренних волн и равна 100–1000 м²/с [18]. Моделирование развитие турбу-
лентности в условиях мезосферы [19] показывает, что неустойчивость сдвиговых 
течений (в работе рассматривалась лишь неустойчивость Кельвина-Гельмгольца) 
более существенна и имеет большие динамические эффекты, чем процессы раз-
рушения ВГВ. Число Рейнольдса при указанных выше величинах физических 
параметров лежит в дипазоне 200–1500, что выше его критических уровней.  

Таким образом, при формировании профиля скорости экмановского типа в 
слое Е создаются условия для возникновения периодических вытянутых валико-
вых структур [17]. Для типичного профиля ветра на высотах мезосферы-термо-
сферы получается наблюдаемая в эксперименте ориентация образующихся здесь 
крупномасштабных структур в нейтральной (а, следовательно, и в плазменной, 
из-за большой частоты ион-нейтральных столкновений) компоненте. 

Было проведено численное исследование нелинейных режимов вторичных 
вихревых структур [16]. Расчеты при числах Рейнольдса близких к критическим 
для сдвиговой неустойчивости и неустойчивости с точкой перегиба на профиле 
основного течения воспроизводят периодическую структуру циркуляционных 
движений. Введение в модель турбулентных напряжений, учитывающих турбу-
лентную спиральность меняет картину валиковой циркуляции особенно для 
сдвиговой неустойчивости: появляется многомасштабность циркуляции. При 
сильной нелинейности пространственная периодичность вторичного течения 
нарушается, и возможно формирование структур, близких к уединенным. 

Эти экспериментальные и аналитические исследования указывают на то, что 
нижняя ионосфера также может быть выделенной с точки зрения транспортных 
характеристик.  

 
2. Динамика и химия атомов металла в переходной области 

 

Атомы металла (Fe, Na, Ca и др.) попадают в нижнюю ионосферу в результате 
процесса абляции метеороидов. Проявляют же они себя в виде слоев (так называ-



4.4. Диффузия и вертикальный транспорт ионов и атомов металлов  

 
 481 

емых спорадических нейтральных слоев Ns), с максимумами концентраций, рас-
положенными в диапазоне высот 80-105 км. Ионы металлов образуются в ре-
зультате ионизации соответствующих атомов и проявляются также как споради-
ческие слои (спорадические слои Е или Еs) на высотах 90–140 км [20]. Медлен-
ная рекомбинация ионов (около 10 часов на высоте порядка 100 км) обеспечивает 
их присутствие и в ночной ионосфере. Как ионы, так и атомы металлов служат 
своеобразным трассером нейтральных движений в Е области ионосферы при 
наблюдениях посредством радаров и лидаров соответственно. Движения в 
нейтральной компоненте (в первую очередь – это наиболее мощные термические 
приливы), плотность которой на много порядков превосходит плотность плазмы, 
вовлекают ионы в своё движение (это возможно в нижней ионосфере, поскольку 
ионы, в отличие от электронов, здесь не замагничены). Однако, если ионы дви-
жутся поперек геомагнитного поля, возникает сила Лоренца. Если представить, 
как это обычно делали в двумерных моделях, спираль Экмана термического при-
лива в виде шира ветра (ветрового сдвига), то совместное действие шира и силы 
Лоренца приводит к формированию слоев металлических ионов в ночной ниж-
ней ионосфере [21]. Именно исследование этих слоев Еs посредством радиозон-
дов и когерентных радаров позволило обнаружить плазменные квазипериодиче-
ские и вихревые структуры в нижней ионосфере (см., например, [1, 5]). 

Согласно наблюдениям, как правило, слои Ns наблюдаются в непосредствен-
ной связи со слоями Es [22]. В соответствии с общей схемой процессов в области 
МНТ [20], слои Ns могут быть сформированы из слоёв Es после образования мо-
лекулярных ионов или ионных кластеров с последующей реакцией диссоциатив-
ной рекомбинации. Эти процессы ионно-молекулярных реакций сильно зависят 
от высоты и, естественно, различны для каждого сорта атомов. 

Например, схема ионно-молекулярных реакций, показанная на рис. 1, позво-
ляет объяснить процесс формирования слоев Na из слоев Na+ [23].  

Продвигаясь вниз, вслед за фазой термического прилива, ионы металлов в со-
ставе спорадических слоёв Е попадают на высоты около 100 км.  

При этом взаимодействие Na+ с N2 приводит к образованию слабо связанных 
ионных кластеров (например, Na∙N2

+). Однако, выше 100 км эти кластеры, реаги-
руя с атомами O, приводят снова к образованию Na+. На высотах ниже 100 км 
происходит переключение лиганда за счет реакций с CO2 и H2O, что приводит к 
образованию стабильных ионных кластеров (например, Na∙CO2

+, устойчивых к 
взаимодействию с атомами O), которые после реакции диссоциативной рекомби-
нации могут достаточно быстро производить атомы Na [23].  

Таким образом, если следить за полным содержанием числа атомов Na в ат-
мосферном столбе единичного сечения в течение суток, можно иногда зареги-
стрировать внезапный рост их концентрации, обусловленный совместным вкла-
дом фотохимии и термического прилива. Однако здесь мы не рассматриваем эти 
внезапные увеличения полного содержания атомов Na в столбе, предполагая, что 
число их в среднем за день остается приблизительно постоянным (что соответ-
ствует эксперименту [24]) и равным 5∙109 атомов/см2 [25].  

Согласно наблюдениям [26], максимум концентрации атомов Na находится 
вблизи высоты 90 км (далее речь пойдет только об атомах Na, поскольку именно 
этот элемент и процессы, связанные с ним, изучены наиболее полно). Выше 90 
км доминируют химические процессы, в которых атомы Na ионизуются в основ-
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ном в результате перезарядки с основными ионами NO+ и O2
+ и в меньшей степе-

ни за счет фотоионизации. В свою очередь, ионы Na+ нейтрализуются посред-
ством образования кластерных ионов с их последующей диссоциативной реком-
бинацией. На высотах ниже 90 км атомы Na конвертируются в NaHCO3 посред-
ством серии реакций, которые начинаются с реакции окисления Na озоном O 
Однако, как было недавно установлено [27], время жизни NaHCO3 в процессе 
фотолиза на высотах МНТ всего лишь несколько часов, и после его распада ато-
мы Na снова высвобождаются. Таким образом, в течение дня ниже 90 км должно 
было бы наблюдаться заметное увеличение атомов Na (как результат фотолиза 
NaHCO3), чего, однако, не наблюдают. Одно из объяснений этого факта – быст-
рое удаление NaHCO3 из области его образования (75–85 км). Механизмы этого 
удаления до конца не ясны. Один из них – удаление NaHCO3 за счет его полиме-
ризации в димеры и поглощение содержащих Na соединений пылевыми части-
цами [25]. Однако такой механизм позволяет свести концы с концами только при 
условии, что поток Na в атмосферу в результате абляции составляет 8∙103 ато-
мов/см2с, что соответствует глобальному поступлению массы метеороидов 12 
т/день.  

Между тем средний поток массы метеороидов известен с большой неопреде-
ленностью. Так, до 90-х годов прошлого века оценки потока массы по измерени-
ям с помощью метеорных радаров давали величину около 44 т/день (по всей 
Земле) [28]. Учет недостатков этого метода регистрации (зеркальное отражение 
от метеорного следа на одной длине волны, откуда масса и скорость метеороида 
определяются косвенно) привело к пересмотру оценок, которые были увеличены 
в 2–3 раза [29]. По измерению содержания иридия в осадках океанического дна 
поток массы был оценен величиной 240 т/день [30]. Однако недавние измерения 
содержания иридия и платины в кернах полярного льда привели к выводу о по-
токе массы 4016 т/день [31], а измерения сверхмагнетизма Fe космического 
происхождения в кернах льда дают оценку 3510 т/день [32].  

Недавно с помощью детектора (Long Duration Exposure Facility, LDEF), уста-
новленного на спутнике и регистрирующего в течение нескольких лет ударные 
кратеры, обусловленные малыми частицами, была получена оценка потока массы 
в интервале 80–130 т/день [33]. Анализ частиц стратосферного аэрозоля показал, 
что 50% частиц в нижней стратосфере содержат от 0.5 до 1 весовых % метеорно-
го железа по массе, что давало оценку потока массы между 20 и 100 т/день [34]. 
Прямые наблюдения с помощью радиотелескопа в Аресибо (непосредственные 
наблюдения облака плазмы при вторжении частицы в атмосферу) [Mathews 35] 
приводили к более умеренной оценке потока массы – около 10 т/день.   

Таким образом, поток массы метеороидов, согласно наблюдениям, варьирует-
ся в достаточно широком диапазоне (от 10 до 240 т/день). Следовательно, при 
сохранении полного содержания атомов металла (Na) в столбе единичного сече-
ния, диффузионный поток (или коэффициент диффузии), обеспечивающий ба-
ланс полного содержания, также может меняться в широком диапазоне. Можно 
полагать поэтому, что при больших потоках массы метеороидов необходим до-
полнительный эффективный вертикальный транспорт, например, за счет турбу-
лентной диффузии и/или диффузии, обусловленной развитием вихревых струк-
тур (они, как отмечено в параграфе 2, развиваются и на указанных высотах 
вследствие неустойчивостей экмановского типа). 
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Для расчетов обычно используют одномерные модели, в которых химические 
процессы с участием атомов и ионов металлов описываются квазистационарны-
ми уравнениями. Кроме того, такие модели содержат следующие предположе-
ния: абляция метеороидов является главным источников металла в мезосфере; 
химические процессы в газовой фазе происходят за время меньшее, чем харак-
терное время вертикального транспорта; химические циклы металлов замкнуты, 
т.е. компоненты реакций циркулируют между собой, и их сток в верхнюю мезо-
сферу отсутствует [20]. 

Уравнение непрерывности для i-той компоненты содержащей металл M с 
концентрацией ni имеют вид  

i
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,                         (1) 

где в правой части уравнения присутствуют слагаемые, отвечающие темпу про-
изводства химической компоненты, скорости поступления из-за процесса абля-
ции и темп потерь компоненты соответственно. В левой части уравнения Φi – 
вертикальный поток. Суммируя по всем компонентам, содержащим металл М, 
получим 
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где n(M), I(M), Φ(M) – полная концентрация металла М, полная скорость инжек-
ции и полный поток всех компонент соответственно.  

В квазистационарном состоянии и предположении, что вплоть до высоты тур-
бопаузы (105 км) действует один и тот же коэффициент диффузии, из (2) получим 
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где K, H, T – вертикальный коэффициент диффузии, характерный масштаб атмо-
сферы и температура соответственно. Поскольку поток Φ(M) равен проинтегри-
рованному по высоте среднему по времени темпу инжекции, уравнение (3) мо-
жет быть решено и получен вертикальный профиль n(M). Концентрации компо-
нент, содержащих атом металла М, могут теперь быть получены в предположе-
нии о квазистационарности реакций, показанных на рис. 1. При этом необходимы 
также профили малых составляющих атмосферы, принимающих участие в хими-
ческих превращениях атомов и ионов металла: O3, O, H, H2, H2O, CO2, а также 
заряженных компонент NO+, O2

+ и электроны. Информация о них извлекается 
обычно из измерений или других моделей. 

Чувствительность полного содержания атомов Na к потоку массы и коэффи-
циенту диффузии была проверена на нестационарной модели слоя Na [25], в ко-
торой численно были решены уравнения непрерывности для основных компо-
нент (Na, Na+, NaHCO3), а остальные компоненты, участвующие в химическом 
цикле реакций, находились в стационарной состоянии. Результат показан на рис. 
2. Из рис. 2. видно, что полное содержание Na в единичном столбе (принимаемое 
равным 5∙109 атомов/см2) может быть обусловлено набором двух параметров (по-
тока массы метеороидов и коэффициента диффузии). В частности, величине по-
тока метеороидов 20 т/день соответствует Kzz = 3∙10 м2/с, что близко к оценкам, 
следующим из параметризации вклада импульса ВГВ на этих высотах [36].  
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Рис. 1. Схема: химия Na в верхней мезосфере – нижней термосфере [Plane, 2004]. Линиями по-
казаны реакции с измеренными коэффициентами скоростей реакций. Пунктирными линиями 
отмечены реакции фотодиссоциации. Серые линии отмечают реакции диссоциативной реком-

бинации с измеренными коэффициентами скоростей реакций 

 
Если поток массы взять равным 40–50 т/день [28], то ему будет соответство-

вать коэффициент диффузии Kzz = 102 м2/с, что согласуется с оценками по скоро-
сти диссипации энергии ВГВ в области МНТ [37]. В то же время, величине пото-
ка 100 т/день соответствует Kzz = 3∙102 м2/с, что может быть обусловлено допол-
нительным переносом (например, посредством роллов). 
 
3. Механизм рециркуляции и поддержания определенной концентрации 

атомов металла, обусловленный присутствием вихревых структур 
 

Оценим возможный вклад роллов в диффузионный поток. Как уже было от-
мечено, на высотах МНТ имеет место как турбулизация среды, так и развитие ко-
герентных структур. В качестве механизма воспроизводства турбулентности в 
области МНТ часто предполагают использовать процессы разрушения внутрен-
них волн. На этой основе построены большинство оценок турбулентной диссипа- 
ции, характерных масштабов и профилей турбулентной диффузии. Наблюдаемые 
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Рис. 2. Зависимость средней дневной концентрации Na в единичном столбе (в единицах 109 
атомов/см2) от глобальной скорости поступления метеороидов (распределение их масс и ско-
ростей взято по измерениям прибора LDEF – Long Duration Exposure Facility, установленном 
на спутнике) и среднего эффективного коэффициента диффузии между высотами 80 и 90 км. 
Типичная концентрация атомов Na в единичном столбе равна 5∙109 атомов/см2 (для широт 40 

N в зимний сезон) [Plane, 2004] 

 
сильные сдвиги скорости ветра, подверженные действию силы Кориолиса, позво-
ляют сделать вывод, что классические механизмы турбулентности из-за действия 
гидродинамических неустойчивостей с последующим каскадом также могут 
иметь место. Определенные подтверждения этому находят как в наблюдениях 
спектров турбулентности близких к колмогоровским -5/3, так и в результатах 
численного моделирования [19].  

Исходя из наблюдаемых профилей скорости в рамках представления типа 
Колмогорова-Прандтля нетрудно получить профили турбулентной вязкости 

 
1/22 2

2U V
K z c l

z z

                
                                    (4) 

Здесь c – коэффициент порядка единицы, U, V – зональная и меридиональная 
компоненты скорости, l – длина перемешивания. Длина перемешивания имеет 
значения порядка внешнего маштаба турбулентности. На масштабах существен-
но меньших этой длины турбулентность можно считать однородной. Из данных 
наблюдений следует, что длину перемешивания можно оценивать как масштаб, 
ниже которого наблюдается область колмогоровского скейлинга. В условиях 
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МНТ, исходя, например, из данных [38, 39] для длины перемешивания можно 
принять оценку порядка 100 м (для сравнения укажем, что длина перемешивания 
для условий атмосферного пограничного слоя (АПС) достигает 30 м). Далее, ис-
ходя из данных о градиентах вертикальных компонент скорости ветра на высотах 
МНТ получим для K ≈ 100–500 м2/с.  

Близкие по порядку величины величины турбулентной вязкости получаются 
при предположении о реализации квазистационарных профилей экмановского типа 

 

   

   

2 = 0,

2 = 0.

G

G

U V
K z g V V

z z z

V U
K z g U U

z z z

             
             

                        (5) 

 

Здесь g – параметр турбулентной спиральности, UG , VG – скорости ветра на 
верхней границе, Ω – вертикальная компонента параметра Кориолиса. Турбу-
лентная диффузия пропорциональна турбулентной вязкости D = K / Pr (турбу-
лентное число Прандтля Pr ≈ 0.7). 

Неустойчивости течений с экмановскими профилями приводят к образованию 
горизонтально ориентированных валиковых циркуляционных структур [17]. Та-
ким образом, на обычный диффузионный перенос накладывается перенос в поле 
периодичеcких вихревых ячеек. Как известно, в этом случае наблюдается интен-
сификация диффузионного процесса. Детальный физический разбор этого явле-
ния приводится в [40], а хороший и обширный обзор можно найти в [41]. 

Для пространственно-периодического в горизонтальном направлении течения при 
отсутствии средненаправленного движения эффективная диффузия имеет вид [42, 43]  

D⊥eff ≈ DPe1/2.                                                     (6) 
Здесь Pe = UL / D – число Пекле, D – фоновая (в данном случае турбулентная 

диффузия), U, L – масштабы скорости и пространственного периода течения. Эф-
фективность здесь понимается в смысле описания диффузии в горизонтальном 
направлении на масштабах много больших периода циркуляционного движения 
в структурах, т.е. после пространственного усреднения. Для условий МНТ это 
будут масштабы от 100 км. 

В качестве характерного пространственного масштаба в экмановских слоях 
можно использовать толщину слоя Экмана hE = (K / Ω)1/2, которому и будет бли-
зок период вторичных структур L. Характерный масштаб компонент скорости, 
участвующих в циркуляционном движении U ≈ αG (α ≈ 0.05, G = (UG

2 + VG
2)1/2) 

[16]. Тогда имеем 
D⊥eff ≈ α1/2Pr−1/2 Ω−1/4 K3/4 G1/2.                                 (7) 

Для Pr = 0.7, Ω ≈ 7∙10−5 с-1, G ≈ 30 м/с, получим D⊥eff ≈ 16 K3/4 м2/с. При 
сравнительно небольших величинах турбулентной вязкости K = 50–100 м2/с эф-
фективная диффузия в горизонтальном направлении будет D⊥eff = 300–500 м2/с. 
Для вертикальной диффузии оценку получаем из предположения о том, что за то 
время τ, за которое частица продиффундирует в горизонтальном направлении на 
расстояние порядка горизонтального масштаба ролла, она пересечет и слой H со 
структурами в вертикальном направлении. Тогда H2 ≈ Dz

eff τ и L2 ≈ D⊥eff τ, так что 
Dz

eff ≈ (H / L)2 D⊥eff. Соотношение H / L можно оценить из теории устойчивости 



4.4. Диффузия и вертикальный транспорт ионов и атомов металлов  

 
 487 

экмановского слоя [11], согласно которой обезразмеренное на вертикальный мас-
штаб горизонтальное волновое число неустойчивой моды находится в диапазоне 
0.3–0.5, откуда Dz

eff ≈ (0.1–0.3) D⊥eff. При указанных небольших величинах 
турбулентной вязкости K = 50–100 м2/с и скорости ветра G ≈ 30 м/с получаем для 
эффективной вертикальной диффузии Dz

eff ≈ 30–150 м2/с, что сопоставимо или 
превосходит величины турбулентной диффузии. Таким образом, учет когерент-
ных структур, возникающих в области МНТ вследствие гидродинамических не-
устойчивостей для распределений скоростей экмановского типа, увеличивает ско-
рость вертикального диффузионного перемешивания по меньшей мере в 2 раза. 

 
5. Численнное моделирование 

 

Движение в атмосферном пограничном слое описывается уравнениями в при-
ближении Буссинеска. Такой подход использовался для исследования ролловых 
структур в работах [16, 44, 45].  

Наблюдаемые упорядоченные вихри (роллы) как правило, повернуты на неко-
торый угол по отношению к направлению среднего течения (геострофического 
или градиентного ветра). Выберем систему координат ориентированную таким 
образом, чтобы ось X была направлена воль продольной оси ролла. Будем пола-
гать однородность течения вдоль этого направления. В этом случае все перемен-
ные зависят от двух пространственных координат: высоты Z и горизонтальной 
координаты Y, направленной поперек оси ролла. При трехмерной постановке за-
дачи угол поворота роллов уже будет получаться в ходе самого решения пробле-
мы. Здесь же отметим, что при численном моделировании угол выбирается, как 
правило, близкий к тому значению, при котором инкремент роста возмущений 
достигает максимума при данных числах Рейнольдса. 

Система нелинейных уравнений, описывающая поведение вторичных вихре-
вых структур – роллов, содержит все три составляющие вектора скорости, что 
является необходимым условием при изучении спиральных течений. Гравитаци-
онным оседанием атомов металлов на рассматриваемых масштабах можно пре-
небрегать и рассматривать их, как пассивную примесь. 

В качестве масштабов длины, скорости, времени выберем толщину экманов-
ского слоя D = (K / f)1/2, скорость геострофического ветра G = (UG

2 + VG
2)1/2 (UG , 

VG – геострофическая и агеострофическая компоненты) и 1/f, где f = Ω∙sin(Θ), Ω – 
угловая скорость вращения Земли, Θ – широта.  

Ролловые структуры описываются в безразмерном виде системой уравнений: 
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φ = –ΔΨ.        (11) 
Здесь (u, v, w) – продольная (направленная вдоль ролла (ось X)), поперечная и 

вертикальная компоненты скорости ролла, U(z), V(z) составляющие скорости 
среднего течения. Ψ – функция тока, φ – проекция завихренности на ось X, θ – 

температура роллов, 
max

0

max

)()(

y

dyzbza
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y

 
  – оператор осреднения по координа-

те Y. 
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2

2
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 .  

Параметр g характеризует спиральность в АПС. Здесь для аппроксимации 
турбулентных напряжений используется модифицированная гипотеза вихревой 
вязкости [12, 16, 46], учитывающая влияние турбулентной спиральности на их 
структуру. В приближении постоянных коэффициентов и опущенными гради-
ентными членами, перенормирующими давление, их можно представить в (раз-
мерном) виде  

 

 (12) 

 

где vt – турбулентное поле скорости, K – турбулентная вязкость, KH – "вторая" 
вязкость, пропорциональная турбулентной спиральности. Два коэффициента вяз-
кости позволяют согласовать турбулентные потоки энергии и спиральности с их 
диссипацией. Здесь представлена простейшая форма замыкания, учитывающая 
выделенное направление, создаваемое вектором вращения Земли. Отношение g = 
KH / K ≈ clh/e < 1. Учет зависимости турбулентных коэффициентов от профиля 
средней скорости [12, 16, 46] показывает непосредственную связь параметра g с 
распределением средней спиральности в атмосферном пограничном слое. Здесь  
h = vt curl vt – плотность турбулентной спиральности, e = (vt)2 / 2 – плотность 
энергии турбулентного движения, l – длина пути перемешивания, c ~ 1 – эмпири-
ческий коэффициент. Для АПС согласно оценкам, полученным на основе анализа 
данных для компонент поля скорости, значение параметра g находится в интер-
вале (-0.1, 0.3) [16]. 

Re = G ∙ D / K – число Рейнольдса, определенное по турбулентной вязкости K. 
Pr – турбулентное число Прандтля (1~1.2). В настоящей работе с целью исследо-
вания основных эффектов мы рассматриваем упрощённую версию модели с по-
стоянными коэффициентами турбулентной вязкости и диффузии. В полной мо-
дели турбулентные коэффициенты переноса определяются из профилей средней 
скорости и температуры на каждом расчётном шаге.  

Для системы уравнений, описывающей ролловые структуры, рассматриваются 

нулевые условия на нижней границе (z = 0): 0,0,0 
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условия отсутствия трения на верхней границе (z = ∞): 0,0,0 







z

v
w

z

u . На 

верхней и нижней границах концентрация θ равна нулю. По направлению Y ста-
вятся периодические граничные условия.  

Вертикальная структура горизонтально-однородного пограничного слоя ат-
мосферы описывается системой уравнений: 
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На нижней границе и верхней границах для компонент горизонтальной скоро-
сти ставятся ненулевые значения, близкие к наблюдаемым в области МНТ. 

Системы уравнений, реализующие численную модель движений в верхней 
атмосфере, решались методом конечных разностей.  

Ролловые структуры в пограничном слое описываются системой уравнений, 
включающей уравнения для продольной составляющей скорости u, завихренно-
сти φ, возмущения концентрации θ, а также для функции тока Ψ.  

Рассмотрим модельное уравнение переноса с конвективным и диффузионным 
членами:  
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Здесь f – одна из искомых функций u, φ, θ. k – обобщенный коэффициент диф-
фузии. 

Параболические уравнения переноса и эллиптическое уравнение Пуассона 
для функции тока рассматриваются в отдельности, так как методы их решения 
различны. 

Для аппроксимации уравнений переноса применялась явная схема с направ-
ленными против потока разностями, записанная следующим образом [47]: 
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               (16) 

В разностном уравнении (16) используются следующие обозначения:  
fy , fz – аппроксимация первых пространственных производных односторонни-

ми разностями вперед; zy ff ,  – аппроксимация первых пространственных про-

изводных односторонними разностями назад; zzyy ff ,  – аппроксимация вторых 
пространственных производных; ft – аппроксимация производной по времени од-
носторонней разностью вперед.  

После приведения подобных членов получим разностное уравнение: 
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Здесь OO
zy

fиf  – аппроксимации первых пространственных производных цен-

тральными разностями, hy , hz – шаги пространственной сетки в направлении Y и 
Z соответственно. 

Явная схема с направленными разностями известна своим стабилизирующим 
влиянием [48]. Она обладает искусственной схемной вязкостью, что демонстри-

руется коэффициентами схемной вязкости 
2

uhy
 и 

2

vhz
 при вторых простран-

ственных производных. Счетная вязкость обычно сильно подавляет эффекты 
гидродинамической неустойчивости.  

Условие устойчивости накладывает следующее ограничение на шаг по времени:  
1

2 2

1 1
2

y zy z

u v
k
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                                  (18) 

Следует отметить, что для решения метеорологических задач, в которых рас-
сматривается уравнение для вихря, часто используется схема Аракавы [49], обла-
дающая как преимуществами (сохранение кинетической энергии), так и недо-
статками. Схема чувствительна к неустойчивости, связанной с расчленением ре-
шения по временным шагам. 

Для решения уравнения Пуассона применялся итерационный метод последо-
вательной верхней релаксации [50] в предположении, что значения завихренно-
сти на (n+1) временном слое известны, а значения функции тока подлежат опре-
делению.  

При записи итерационного процесса индексом m обозначается номер итера-
ции, а индексом n – номер временного слоя. Разрешая конечно-разностный ана-
лог уравнения Пуассона относительно функции тока Ψi, j , получим: 

 

        (18) 

Итерации осуществляются по формуле:  
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α – параметр верхней релаксации (1 < α < 2). Итерационный процесс продолжаем 

пока . Здесь δ – заданная точность. Необходимое число итераций 

порядка 







2

1

h
O . После окончания итераций считаем, что найдено значение 

функции тока на (n+1) временном слое.  
Среднее течение в пограничном слое описывается системой уравнений, вклю-

чающей одномерные по координате Z уравнения для составляющих скорости 
геострофического ветра и уравнение для средней температуры T. Модельным 
уравнением для средних скоростей и температуры является уравнение вида:  
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Для аппроксимации этих уравнений используется условно устойчивая явная 
схема. Условие устойчивости накладывает ограничение на шаг по времени:  

k

hz
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2

.                                                       (20) 

Расчетная область представляет собой прямоугольник, ориентированный по 
направлениям Y и Z. Длина стороны в направлении Y в несколько раз превышает 
высоту расчетной области, которая заведомо превышает высоту пограничного 
слоя, определяемого экмановским масштабом, связанным со значениями турбу-
лентной вызкости.  

Рассмотрим реализацию граничных условий. На вертикальных границах рас-
четной области для функций u, φ, θ, Ψ задавались условия периодичности:  
f(t, y, z) = f(t, y + l, z). Для их реализации применялось расширение расчетной об-
ласти в направлении Y на один шаг hy пространственной сетки. По соответству-
ющим конечно-разностным уравнениям производились вычисления во внутрен-
них узлах расчетной области. После чего выполнялись пересылки: fi, N y + 1 := fi, 1 ;  fi, 

0 := fi, N y. 
При итерировании уравнения Пуассона пересылки производились после каж-

дой итерации. На этапе вычисления во внутренних узлах расчетной области зна-
чения функций при Y = 0 и Y = l + hy использовались в качестве граничных значе-
ний на предыдущем n-м временном слое. 

На нижней границе расчетной области (Z = 0) задавались нулевые условия:  

0,0,0 
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wu . Для концентрации также условие θ = 0. В 

двухполевом подходе, использующем вихрь и функцию тока, основная трудность 
связана с удовлетворением условий вязкого прилипания на твердых границах. 
Погрешность решения существенно зависит от аппроксимации завихренности на 
твердой границе. При численной реализации значение функции тока на нижней 
границе можно положить равным нулю. Вычисление завихренности φ на твердой 

границе (Z = 0) осуществлялось по формуле Тома: j

z

j
h

,12,0

2
 , использую-

щей значение функции тока во внутренних узлах расчетной области. 
На верхней границе расчетной области (Z = ∞) задавались условия: 

0,0,0,0
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u . При численной реализации значения 

функции тока Ψ и завихренности φ можно положить равными нулю. 
Реализация граничных условий для системы уравнений, описывающей сред-

нее течение, не имеет особенностей. 
Организацию вычислений можно представить в виде следующего алгоритма: 
1. В начальный момент времени t = 0 для функций u, Ψ, θ задаются нулевые 

начальные условия. Для завихренности φ задается возмущение в центре расчет-
ной области. Для составляющих скорости среднего течения задаются начальные 
профили, соответствующие модифицированному экмановскому профилю скоро-
сти [12, 51].  

2. Рассчитываются значения u, φ, θ во внутренних узлах расчетной области. 



Глава 4. Верхняя атмосфера 

 492 

 
 

Рис. 3. 1.4 часа физического времени 

 

 
 

Рис. 4. 9 часов физического времени. Уже развились структуры и стали захватывать атомы ме-
таллов. Часть атомов металлов достигла нижней границы 

 

 
 

Рис. 5. 13 часов физического времени 

 

 
 

Рис. 6. 16 часов 
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Рис. 7. Концентрация при Re = 500 через 11 часов 

 
Проводятся итерации для определения функции тока Ψ на (n+1) временном 

слое с использованием уже вычисленных во внутренних узлах значений завих-
ренности φ на новом временном слое.  

4. Рассчитываются новые граничные значения завихренности с использовани-
ем функции тока во внутренних точках расчетной области. 

5. Рассчитываются характеристики среднего течения U(z), V(z). 
6. Осуществляется переход к следующему временному шагу (пункт 2).  
При численном моделировании задавались следующие параметры начального 

распределения концентрации атомов металлов. 
Приведем примеры расчетов эволюции слоя атомов металлов, возникшем на 

верхней границе расчетной области при числе Рейнольдса 200, когда уже разви-
ваются вторичные периодические циркуляционные структуры. 

Для начального распределения концентрации брался гауссов профильс лока-
лизацией вблизи верхней границы расчетной области (z = 10). 

Вторичные циркуляционные движения возникали вследствие условий для 
скоростей на верхней и нижней границах, приводящих в невозмущенном состоя-
нии к модифицированной экмановской скорости: 

 

                (21) 
Здесь β определяет значения скорости на нижней границе, могущие быть в данном 
случае отличными от 0. Угол ϕ определяет направление ветра на нижней границе. 

Интересно сопоставить картину распределения концентраций атомов метал-
лов с циркуляционными движениями. Картина циркуляций в вертикальной плос-
кости наложена на концентрацию через 11 физических часов при числе Рейноль-
дса 500. 

Аналогичная картина при числе Рейнольдса 250. 

 
Заключение 

 

Приведенные оценки показывают, что при сравнительно небольших коэффи-
циентах турбулентной вязкости эффективная скорость перемешивания может 
удваиваться, если в процессе участвуют когерентные структуры, причем Dz

eff ~ 
K3/4. Соответственно, это меняет представление о потоке массы метеороидов, вы- 
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Рис. 8. Концентрация при Re = 250 через 22 часа 

 
падающих на Землю. Если в [20] был сделан вывод о выпадении 20 т/сут (что, со-
гласно рис. 1, соответствует коэффициенту турбулентной диффузии около 40 м2/с), 
то наши оценки при эффективном коэффициенте диффузии порядка 200 м2/с при-
водят к величине около 60 т/сут. Следовательно, развитие когерентных структур 
необходимо учитывать в моделях транспорта атомов металла в верхней атмосфе-
ре. Сами когерентные структуры в верхней атмосфере с однйо стороны, удержи-
вают атомы металлов в циркуляционных ячейках, с другой стороны при этом 
ээфективно перемешивают их и доставляют на более низкие высоты. 
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4.5. Горизонтальный перенос ионов и атомов металлов  
в нижней ионосфере 
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2Институт физики атмосферы им. А.М. Обухова РАН 
3Институт космических исследований РАН 

 

Выброс продуктов сгорания ракетных двигателей сопровождается достаточно 
сильным, но локальным воздействием на нижнюю, среднюю и верхнюю атмо-
сферу, что четко проявляется в оптических явлениях и химическом воздействии. 
Однако продукты выброса могут оказывать влияние на окружающую среду так-
же на значительном удалении от участка разгона ракет.  

В серии первых публикаций на эту тему [1–3] были описаны неожиданные 
наблюдения плюмов (и эффектов, ими обусловленных), образованных продукта-
ми выброса ракетных двигателей (в частности, водяного пара, OH, Fe) и зареги-
стрированных в полярной верхней мезосфере – нижней термосфере севернее 
(Арктика) и южнее (Антарктика) места старта челнока шаттл (мыс Канаверал), 
спустя сутки–двое после запусков. Удивление вызывала скорость доставки про-
дуктов выброса в полярные области, которая по оценкам в среднем была 30–40 
м/c, что в несколько раз превышает меридиональные скорости ветра по извест-
ным циркуляционным и климатологическим моделям [4, 5].  

С начала 80-х годов до 2011 г. шаттлы были наиболее крупным космическим 
транспортным средством (STS, Space Transport System). Во время типичного за-
пуска три его основных двигателя работают приблизительно 8.5 мин: за первые  
4 мин из этого времени шаттл достигает высоты около 100 км при наклонной 
дальности 200 км, остальное время – движение по горизонтальной дуге между 
высотами 100 и 115 км с результирующей наклонной дальностью 103 км. При 
этом в нижнюю ионосферу попадает около 350 т водяного пара, который в ре-
зультате фотолиза приводит к появлению OH и H, а абляция двигателей – к появ-
лению атомов металла.  

В настоящее время накоплено достаточное количество наблюдений, указыва-
ющих на быстрый транспорт плюмов от места инжекции в ионосферу с их одно-
временным расплыванием. Основные результаты получены с использованием 
двух инструментов – SABER (Sounding of the Atmosphere using Broadband Emis-
sion Radiometry), установленного на спутнике TIMED (Termosphere, Ionosphere, 
Mesosphere Energetics and Dynamics), и SMR (Sub-Millimeter Radiometer), уста-
новленного на спутнике Odin. Посредством этих инструментов, чувствительных к 
водяному пару, но не предназначенных специально для регистрации плюмов, на-
блюдали 27 событий при сканировании более 600 лимбов за период 2002–2011 гг. 
[6] Часть плюмов, среди которых наиболее поразительные, была зарегистрирова-
на посредством инструмента GUVI (Global UltraViolet Imager), установленного на 
спутнике TIMED, а также MLS (Microwave Limb Sounder), установленного на 
спутнике Aura [3, 6, 7]. 

SABER был предназначен для наблюдения инфракрасного излучения в диапа-
зоне 1.27–15 мкм молекулами, входящими в состав верхней атмосферы (CO2, O3, 
NO,  OH,  O2 ,  H2O).  Излучение водяного пара вблизи 6.7 мкм при сканировании 



Глава 4. Верхняя атмосфера 

 498 

 
Рис. 1. Карта положения плюмов, зарегистрированных SABER. Красная линия – проекция тра-
ектории шаттла (с высот 100–115 км) на поверхность земли; плюмы, зарегистрированные ме-

нее чем через 24 ч после старта показаны зелеными точками, а после 24 ч – черными [6] 

 
167 лимбов позволило зарегистрировать 26 плюмов, причем 94% наблюдений 
было сделано менее, чем через 24 ч после запуска шаттла. На рис. 1 показана 
карта плюмов, зарегистрированных посредством SABER за период 2002–2011 гг., 
из которой, в частности, следует, что за 24 ч меридиональный транспорт может 
достигать 43º. 

В отличие от SABER, инструмент GUVI – спектрометр, сканирующий в дале-
ком ультрафиолете (5 каналов от 115 до 180 нм) земной диск поперек траектории 
спутника. Основные эмиссии в этом диапазоне включают H (Lyman ), O (130.4, 
135.6) и две полосы N2 (LBH). На рис. 2 показан результат наблюдений посред-
ством GUVI Lyman  плюма после запуска 16.01.2003 шаттла STS-107 (более из-
вестного, как «Columbia») в разные моменты времени после старта [3]. На рис.2б 
показаны три, а на рис. 2с – четыре орбиты, где GUVI регистрирует плюм, спустя 
1–1.2 и 1.9–2.2 дня после старта соответственно. На этих рисунках видно диффу-
зионное расплывание плюма и шир, показывающий движение части плюма на 
северо-запад, но в большей степени на юг. 

Средняя скорость такого транспорта на юг – около 75 м/c, а средняя скорость 
по всем трем фрагментам – около 44 м/c, что в несколько раз больше известных 
скоростей ветров в верхней атмосфере, определяемых по измерениям со спутни-
ков [4].  
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Рис. 2. Результаты наблюдений посредством GUVI Lyman : яркость показана цветовым ко-
дом (статистическая неопределенность ±500 Рл). (a) Плюм шаттла, спустя 1.8 ч после старта: 

проекция траектории шаттла на участке разгона до высоты 112 км с концом на северо-востоке 
показана желтым, а белый – соседний с ней эмиссионный след, (б) 1.0–1.2 дня после старта: 

большая часть выброса двигается на юг, (c) 1.9–2.2 после старта: основная часть плюма в юж-
ном полушарии на широте 35º. Буквой “R” обозначена точка наблюдения посредством лидара 

в Rotera [3] 

 
Кроме того, на рис. 2 буквой R отмечена станция Rotera (67.6º Ю.Ш.), где 

производились лидарные наблюдения. На рис. 3 показаны результаты наблюде-
ний концентрации атомов Fe в мезосфере – нижней термосфере 19–20 января 
2003 г. через 2.8–4 дня после старта STS-107. Присутствие максимума концен-
трации Fe вблизи высоты 90 км общеизвестно – это следствие абляции метеорои-
дов, вторгающихся в земную атмосферу [8]. Вместе с тем можно отметить три 
нетипичных особенности концентрации в интервале высот 104–113 км. В контек-
сте наблюдений GUVI эти особенности, естественный источник которых неизве-
стен, можно атрибутировать с результатом абляции двигателей STS-107 и после-
дующим транспортом продуктов в точку наблюдений. Такое заключение соот-
ветствует наблюдаемому интервалу высот особенностей (на этих высотах и про-
исходит абляция), а также скорости транспорта плюма, отмеченной на рис.2. 
Кроме того, дополнительную информацию позволяют получить пиковые вели-
чины наблюдаемых особенностей концентрации Fe, которые находятся в диапа-
зоне 5∙103–1.5∙104 см-3 (рис. 3). Для расчета модельной ситуации предполагалось, 
что в начальный момент в плюм водяного пара (с концентрацией 1.5∙1012 см-3) од-
нородно инжектируются атомы Fe в виде цилиндра радиуса 1.7 км, длинной 103 км 
и концентрацией 106 см-3. Было показано [3], что тогда к моменту наблюдения на 
ст. Ротера (т.е. через 81 ч после старта) диффузия и химические реакции уменьшат 
концентрацию Fe до 7∙103 см-3, что согласуется с наблюдаемыми величинами. 

Присутствие паров воды в данном случае снижает концентрации NO+, O2
+ и, 

следовательно, роль реакции переноса заряда, которая слишком быстро умень-
шает концентрацию Fe. При этом концентрация паров воды снижается на 27%. 
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Рис. 3. Лидарные измерения концентрации атомов Fe над ст. Ротера, Антарктика, 19–20 января 

2003 г. с пространственным разрешением 1 км по вертикали и временным разрешением 1 ч. 
Максимальная концентрация вблизи 112 км равна 1.5∙104 см-3 (±200–300 см-3). Естественные 

источники Fe выше 100 км неизвестны [3] 

 
В свою очередь, высокая концентрация паров воды плюма повышает точку 

замерзания приблизительно на 10 К (до 148 К на высоте 92 км) [9]. Соответ-
ственно, одновременно измеряемая лидаром на ст. Ротера температура (143–160 
К) [10] указывала на возможность формирования ледяных частиц. И, действи-
тельно, полярные мезосферные облака (PMC, Polar Mesospheric Clouds), извест-
ные также как серебристые облака, наблюдались тем же лидаром при перемеще-
нии плюма.  

Следует отметить, что кроме упомянутого, описаны еще три события наблю-
дений PMC, обусловленные быстрым транспортом продуктов ракетного топлива 
в нижней ионосфере в меридиональном [2, 11] и зональном [12] направлениях в 
полярных областях.  

Прежде, чем перейти к вопросу о механизмах транспорта, остановимся на по-
следнем из этих событий, где посредством ионозонда и метеорного радара уда-
лось зарегистрировать уникальное воздействие на нижнюю ионосферу продуктов 
разрушения ракеты «Булава», запущенной  09.12.2009. 

«Булава» – 36-тонная трехступенчатая твердотопливная баллистическая раке-
та, во время тестового испытания была запущена из акватории Белого моря, но 
из-за технического сбоя во второй ступени взорвалась над Кольским полуостро-
вом на высотах 200–250 км приблизительно в 07 UT.  

Моделью начального развития подобных явлений может служить приближе-
ние сильного взрыва в газовой среде. Поскольку давление в камере сгорания ра-
кеты (~10 МПа) значительно выше давления окружающего газа (~5∙10-4 Па на 
высоте около 250 км), можно применить автомодельное решение для скорости  



4.5. Горизонтальный перенос ионов и атомов металлов в нижней ионосфере 

 501 

 
Рис. 4. На карте региона синей замкнутой линией отмечено место пуска ракеты в акватории 

Белого моря. Зелёный круг отмечает область свечения. Цветными линиями обозначено 
направление ветра на разных высотах, согласно модели горизонтальных ветров HWM07. 

Цветными точками (от желтых до коричневых) вблизи Sodankyla отмечены объекты, зареги-
стрированные метеорным радаром 08:30–09:30 UT: цвет точек указывает время регистрации, а 

удаленность от центра – зенитный угол [12] 

 
движения сферически симметричной ударной волны, имеющее вид [13]: v =  
(2 / 5)(E / ρ)1/5 t–3/5, где E – энергия взрыва, ρ – начальная плотность газа. Для E ≈ 
2108 Дж (при Р ≈ 10 MПa и объеме V ≈ 20 м3) и ρ ~ 10-10 кг/м3 получим оценку ско-
рости 2∙103 ∙ t–3/5 м/с. Следовательно, если энергия ударной волны значительно 
больше кинетической энергии диспергированных частиц, их скорость в первые се-
кунды может достигать 2103 м/с. Эта оценка согласуется со скоростью разлета 
продуктов взрыва по оптическим наблюдениям [14]. При этом продукты взрыва 
сосредоточены в слое за ударной волной, и за время менее 1 мин оказываются рас-
пределенными по области с радиусом 100 км, достигая, в частности, высот нижней 
ионосферы (100–140 км). В следующие 2–3 ч продукты взрыва продолжают рас-
пространение и достигают точки наблюдения – SGO (Sodankyla Geophysical Obser-
vatory, Finland), которая расположена приблизительно в 500 км западнее точки 
взрыва, и в нижней ионосфере которой были зарегистрированы эффекты, обуслов-
ленные взрывом. Схематическая карта региона и этого события показана на рис. 4. 
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Рис. 5. Данные ионозонда и метеорного радара за целый день 09.12.2009. Верхняя панель – 

действующая высота на частоте ионозонда f = 2.5 МГц. Средняя панель – критическая частота 
fbEs для высот 90–150 км. Нижняя панель – зенитный угол зарегистрированных объектов. 

Цвет (от голубого до красного) на верхней и средней панелях – интенсивность (dB) отражен-
ного сигнала ионозонда. Вертикальная штриховая линия – момент взрыва ракеты [12] 

 
В наблюдениях были использованы ионозонд (одно измерение в минуту) и 

метеорный радар. Наряду со стандартными ионограммами, измерения ионозонда 
были представлены с помощью цветового кода в виде 1) зависимости интенсив-
ности отраженного сигнала (на фиксированной частоте) от времени и действую-
щей высоты (так называемый Height-Time-Intensity, HTI plot) – для мониторинга 
действующей высоты Е и F слоёв и 2) зависимости интенсивности отраженного 
сигнала (в фиксированном интервале высот) от времени и частоты (Frequency-
Time-Intensity, FTI plot) – для мониторинга критической частоты регулярного и 
спорадического слоёв E. На рис. 5 дан пример такого представления данных для 
временного интервала предполагаемого прихода плюма продуктов взрыва ракеты 
в область наблюдения.  

Как видно из рис. 5, необычные эффекты зарегистрированы ионозондом в 09 
UT, т.е. через 2 ч после оптических эффектов над Кольским полуостровом, и про-
должались до 12 UT. На рис. 5 (верхняя панель) отчетливо видно, что возникший в 
09 UT на высоте около 150 км спорадический слой (или плюм) двигается к ионо-
зонду, а после 10 UT удаляется от него (отсюда U-образная форма радиоотраже-
ния с течением времени), причем критическая частота слоя fbEs (плотность слоя) 
увеличивается по крайней мере до 16 МГц – до максимальной частоты для дан-
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ного ионозонда (рис. 5, средняя панель, эти же эффекты демонстрируют и ионо-
граммы, см. [12]). Кажущаяся скорость дрейфа слоя до 10 UT и после – около 10 
м/с и 40–50 м/c соответственно. 

Происхождение долгоживущего спорадического слоя вполне объяснимо: в 
твердых топливах ракетных двигателей, в качестве присадок к топливу, повы-
шающих устойчивость горения в небольших количествах добавляют Al, Li и дру-
гие компоненты [14]. В процессе их окисления различными компонентами про-
дуктов сгорания и атмосферы, такими как N2O, O2, O3, CO2, NO2, NO и др. обра-
зуется закись алюминия AlO, которая в продуктах сгорания непосредственно не 
содержится. Присутствие указанных атомов металла и их соединений подтвер-
ждается спектрами характерного «бирюзового» свечения плюма, образовавшего-
ся в месте пролета ракеты, из-за резонансного рассеяния солнечного света [14]. 
Освещенность солнцем обеспечивала и ионизацию атомов, т.е. производство 
долгоживущих ионов металла. Отметим, что пуск ракеты “Булава” из акватории 
Белого моря имел место во время восхода Солнца, так что область пролета раке-
ты выше ~30 км была освещена солнечным светом. 

На рис. 5 (нижняя панель) показана регистрация сигналов метеорным радаром 
в SGO (All-Sky Interferometric Radar, SKiYMET). Радар излучает сферическую 
волну на частоте 36.9 МГц и зондирует интервал высот 70–110 км. Каждая точка 
фиксирует вторжение микрометеороида, но около 09 UT радар под разными зе-
нитными углами регистрирует необычные долгоживущие кластеры, после чего 
до 12 UT сигналы практически отсутствуют. В это же время, около 09 UT, ионо-
зонд показывает, что критическая частота плюма, отражающего радиоволны, за-
ведомо ниже 16 МГц. Следовательно, плазма ионизованных продуктов взрыва 
(включающая металлические ионы), локализованная выше 90 км, недостаточно 
плотна, чтобы отражать радиоволны радара. Соответственно, метеорный радар 
может регистрировать брегговское радиоотражение от метровых плазменных не-
однородностей в мезосфере. Присутствие таких неоднородностей в обычных 
условиях турбулентной мезосферы трудно объяснить, поскольку вязкий колмо-
горовский масштаб здесь порядка десяти метров. Однако наличие заряженной 
пыли, обусловленной продуктами взрыва, может изменить ситуацию, поскольку 
в такой плазме значительно уменьшается коэффициент аномальной диффузии DA 
(см. например, [15]). Это приводит к тому, что число Шмидта S = ν / DA , где ν – 
вязкость нейтрального газа, становится больше единицы. В этих условиях пас-
сивный скаляр (плазма) может иметь неоднородности на масштабах меньше, чем 
у нейтрального газа [16]. 

Отметим, что долгоживущие неоднородности в ионосфере и мезосфере ме-
теорный радар воспринимает как шум. Действительно, уровень шума в интервале 
09–12 UT вырос на порядок [12]. Соответственно, отношение сигнал/шум умень-
шилось. В этих условия сигнал от вторгающихся метеороидов становится трудно 
различимым. Этим можно объяснить отсутствие регистрации метеороидов после 
09 UT. 

Как следует из рис. 5 (верхняя панель), около 10 UT, т.е. через 3 ч после взры-
ва ракеты плюм оказался на ближайшем расстоянии от ионозонда в SGO, а плот-
ность плюма продолжала расти и достигла максимальной величины еще через 
полчаса. Оценивая расстояние от области взрыва до области зондирования в 300–
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350 км, можно получить, что скорость горизонтального транспорта плюма была 
20–30 м/c на высотах нижней ионосферы.  

Этот и изложенные выше результаты наземных и спутниковых измерений 
приводят к следующему основному вопросу: каков механизм быстрого транспор-
та плюмов (образованных выбросами ракетных двигателей), позволяющий им 
перемещаться со скоростями значительно большими известных из климатологи-
ческих [4] и циркуляционных [5] моделей?  

В работе [17] была рассмотрена численная модель «вихревого ветра» (eddy 
wind), где кроме основного ветра учитывали его возмущения, обусловленные в 
основном планетарными и внутренними волнами. Было показано, что такой под-
ход существенно расширяет возможности объяснения меридионального транс-
порта плюмов. Следуя этой идее, в работе [18] термосферная динамика была рас-
смотрена с учетом зональных джетов и квази 2-х дневных планетарных волн, что 
позволило интерпретировать быстрый меридиональный и зональный транспорт 
плюмов. Отметим, однако, что сезонная зависимость интенсификации планетар-
ных волн не позволяет использовать их для объяснения транспорта во все сезоны.   

Альтернативный механизм был предложен в работе [19], где рассматривали 
двумерную турбулентность как причину не только транспорта, но и расплывания 
плюмов в нижней ионосфере. Однако Meier et al. [17, 20] показал, что по крайней 
мере горизонтальное расплывание водородных плюмов (возникающих при фото-
лизе водяного пара ракетного выброса) может быть объяснено диффузией, если 
допустить быстрый перенос атомов H на большие высоты, где диффузия значи-
тельно быстрее. 

Идея турбулентного транспорта, высказанная в работе [19], основывается на 
оценках классических работ [21–23] о расхождении жидких элементов на рассто-
яние большее первоначального, но меньшее основного масштаба турбулентно-
сти. В частности, в инерционном интервале относительное расхождение изменя-
ется как 

 2 3r t c t  

где c – константа порядка единицы, ε – скорость диссипации энергии, равная 
вводу энергии в инерционный интервал со стороны основного масштаба. Оце-
нить ε можно следующим образом [23]: ε = (Δu)2 (Δu / l), где Δu, l – крупномас-
штабная вихревая скорость и основной масштаб соответственно.  

В частности, для эксперимента [12], полагая Δu = 20 м/c, что в несколько раз 
меньше фонового ветра в термосфере, достигающего иногда 100 м/c [24], а для 
Δu / l используя измеренную в инерционном интервале величину 1.6∙10-4 с-1 [19], 
из последнего соотношения для r ≈ 300 км (расстояние от западной границы об-
ласти взрыва ракеты до области зондирования ионозонда SGO), получим t ≈ 3.5 
ч, что согласуется с наблюдаемым зональным транспортом основного плюма, 
образованного в результате взрыва, в интервале 07–10:30 UT. 

Отметим также, что, как следует из рис. 4, направления ветров в области 
взрыва как построенные по модели HWM07 [5], так и измеренные метеорным ра-
даром в SGO [12], не способствовали переносу плюма на запад.  

Сводный график наблюдений меридионального транспорта плюмов после за-
пуска шаттлов показан на рис. 6 по измерениям SABER, SMR, GUVI, где дана 
зависимость расстояния плюма  (после его образования) вдоль меридиана от вре- 
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Рис. 6. Расстояние вдоль меридиана, определяемое с использованием SABER, SMR, GUVI по 
минимальной и максимальной широте расположения плюма от шаттлов. Номер шаттла указан 

в кружке. Кривая расплывания, описываемая диффузионным механизмом показана точками 
(начальная меридиональная протяженность принята равной 830 км). Пунктиром и сплошной 

линиями показаны зависимости, пропорциональные t3/2 [6] 

 
мени [6]. Видно, что диффузионный транспорт может играть роль только в пер-
вые несколько часов, после чего он определяется другим механизмом. Наилуч-
шее соответствие с данными демонстрирует выражение 

   1/2
3

0 12d t C C t  , 

где d – расстояние вдоль меридиана, C0 , C1 – постоянные, которое обобщает 
формулу для транспорта крупномасштабной турбулентностью, но в отличие от 
неё содержит постоянную C0 , которая описывает протяженность плюма вдоль 
меридиана в начальный момент времени при его формировании в интервале вы-
сот 100–115 км (принятая величина – около 830 км). При этом C1 = 0.0062, что 
как нетрудно видеть из последнего выражения, дает коэффициент перед t3/2 рав-
ный приблизительно 0.2. Этот коэффициент совпадает с тем, который следует из 
оценки ε в работе [19]. 

Таким образом, данные наблюдений показывают, что, несмотря на значитель-
ный разброс скоростей транспорта от одного события к другому, крупномас-
штабные процессы переноса в нижней ионосфере как в меридиональном, так и в 
зональном направлении могут быть описаны в рамках представлений о турбу-
лентном состоянии ветров в верхней мезосфере – нижней термосфере. На этом 
пути необходимы новые эксперименты, но уже сейчас понятно, что выбросы 
продуктов сгорания топлива при стартах ракет могут оказывать глобальное воз-
действие на верхнюю атмосферу, и их можно использовать для исследования 
циркуляционных процессов в этой области.  
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