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Рассматривается величина естественных колебаний климата в различных версиях климатической
модели ИВМ РАН, имеющих разную чувствительность к увеличению концентрации СО2. Показа-
но, что среднеквадратичное отклонение глобальной температуры поверхности в версии с равновес-
ной чувствительностью к учетверению концентрации СО2 равной 3.6 и 7.6 К примерно одинаковы.
Увеличения амплитуды естественных колебаний при увеличении чувствительности не происходит
как для глобально осредненных величин, так и для региональных естественных колебаний. Однако
некоторое увеличение амплитуды естественных колебаний климата в Тихом океане, в том числе
связанных с Эль-Ниньо и Тихоокеанским декадным колебанием, происходит при изменении трак-
товки генерации облачности атмосферного пограничного слоя. Равновесная чувствительность при
этом меняется мало.
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ВВЕДЕНИЕ
Различие в величине равновесной чувстви-

тельности климатических моделей к увеличению
концентрации СО2 в атмосфере является одной
из ключевых проблем в современной науке о кли-
мате. Для моделей CMIP5 (Coupled Model Inter-
comparison project, Phase 5) равновесная чувстви-
тельность к учетверению концентрации СО2 со-
ставляла от 4.2 до 9.4 град [1]. Для моделей CMIP6
диапазон неопределенности увеличился и соста-
вил 3.6–11.2 К [2].

По данным [3], среднеквадратичное отклонение
линейных трендов за 10 лет в доиндустриальном
эксперименте и равновесная чувствительность мо-
делей CMIP5 тесно связаны друг с другом, коэффи-
циент корреляции между ними составляет 0.86.

Модели с более высокой чувствительностью
имеют и большую изменчивость 10-летних трендов
глобальной температуры не только в доиндустри-
альном эксперименте, где воздействия на климати-
ческую систему неизменны во времени, но и в ис-
торическом эксперименте, где заданы реально

наблюдавшиеся изменения воздействий в 1850–
2014 гг. Вероятная причина такой зависимости
показана на простой модели в [4]. Предполагая
такую зависимость и считая изменчивость на-
блюдаемой глобально осредненной температуры
известной, в [4] была оценена равновесная чув-
ствительность реальной климатической систе-
мы к учетверению концентрации СО2, которая,
согласно этой работе, получилась равной 4.4–
6.8 К с вероятностью 66%.

Согласно [5], имеются несколько версий моде-
ли климата ИВМ РАН, отличающиеся равновес-
ной чувствительностью более чем в два раза, при
том они отличаются только параметризацией об-
лачности, остальные блоки модели полностью
идентичны. Поэтому было бы интересно прове-
рить, укладываются ли данные этих версий моде-
ли в общую закономерность, и соответствует ли
большая равновесная чувствительность большей
естественной изменчивости.

МОДЕЛЬ, ЧИСЛЕННЫЕ ЭКСПЕРИМЕНТЫ 
И ДИАГНОСТИКА ЕСТЕСТВЕННЫХ 

КОЛЕБАНИЙ КЛИМАТА
Для численных экспериментов использова-

лась модель климата INM-CM4-8. Модель состо-

1 Статья подготовлена на основе устного доклада, представ-
ленного на Всероссийской конференции “Турбулентность,
динамика атмосферы и климата”, посвященной памяти
акад. А.М. Обухова (Москва, 10–12 ноября 2020 г.).

УДК 551.583.001.572
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ит из блока динамики атмосферы и аэрозольного
блока с разрешением 2 × 1.5 град по долготе и ши-
роте и 21 уровней по вертикали, и блока океана с
разрешением 1 × 0.5 град и 40 уровней. Устрой-
ство модели и воспроизведение ею современного
климата описаны в [6]. Анализируются данные
трех версий модели. Первая в точности соответ-
ствует [6], именно эта версия участвовала в экспе-
риментах CMIP6. Вторая версия отличается от
первой тем, что вместо диагностической схемы
расчета доли и водности облачности типа Смаго-
ринского используется прогностическая схема
типа [7]. Вторая версия тождественна модели 2,
описанной в [5]. Третья версия модели отличает-
ся от второй только трактовкой образования об-
лачности атмосферного пограничного слоя (см.
формулу (4) из [5]). Если в версии 2 считалось, что
высота атмосферного пограничного слоя (АПС)
и, следовательно, верхняя граница облачности
АПС рассчитывается без учета выделения скры-
того тепла при конденсации, то в версии 3 счита-
ется, что верхняя граница облачности АПС опре-
деляется из условия влажной неустойчивости.
Это приводит к меньшему количеству нижней об-
лачности в районах глубокой конвекции и, как
следствие, к увеличению разности температур
между западом и востоком тропического Тихого
океана.

Равновесная чувствительность к учетверению
концентрации СО2 вычислялась по методике [8],
считающейся на настоящий момент стандартной.
Для этого с каждой версией модели был проведен
доиндустриальный численный эксперимент про-
должительностью 150 лет, в котором все воздей-
ствия были заданы на доиндустриальном уровне,
а также эксперимент, где концентрация СО2 была
в 4 раза выше, также продолжительностью 150 лет.
Равновесная чувствительность составляет для
версии 1 величину 3.6 К, для версии 2 – 7.6 К, для
версии 3 – 7.0 К. Значения равновесной чувстви-
тельности из литературы, полученные для удвое-

ния концентрации СО2, в этой работе приводятся
к учетверению СО2 домножением на 2, подразу-
мевая логарифмичепскую зависимость равновес-
ного потепления от концентрации СО2.

Для диагностики естественных колебаний кли-
мата доиндустриальный эксперимент для каждой
из трех версий модели был продлен до 500 лет, не
считая времени выхода на квазиравновесный кли-
мат. Глобальными мерами величины естественных
колебаний климата были выбраны: среднеквадра-
тичное отклонение (СКО) глобально осредненной
температуры воздуха у поверхности средней за
1 год, 5 и 10 лет. Кроме того, вычислялось СКО
10-летних линейных трендов осредненной за год
глобальной температуры поверхности, аналогич-
но тому, как это сделано в [3]. Весь 500-летний вре-
менной интервал разбивался на 10-летние по-
динтервалы. Для каждого подинтервала методом
наименьших квадратов вычислялось значение
линейного тренда среднегодовой и среднеглобаль-
ной температуры. Затем вычислялось СКО таких
значений линейных трендов для всего 500-летнего
эксперимента.

Кроме параметров, связанных с глобально
осредненной температурой, вычислялось СКО
среднемесячной температуры относительно сред-
неклиматического годового хода, в первую оче-
редь, для диагностики изменчивости, связанной с
Эль-Ниньо. Для диагностики изменчивости, свя-
занной с Тихоокеанским декадным колебанием
(ТДК), по 5-летним средним аномалиям темпера-
туры поверхности океана (ТПО) в Тихом океане в
области 40° ю.ш.–40° с.ш., 130° в.д.–90° з.д. вы-
числялись эмпирические ортогональные функ-
ции (ЭОФы).

РЕЗУЛЬТАТЫ
В табл. 1 представлены СКО глобально осред-

ненной температуры на временном масштабе
1 год, 5 и 10 лет, а также СКО 10-летнего тренда.
СКО средних за 1 год при переходе от версии 1 к
версии 2 немного уменьшается, с 0.089 до 0.082 К,
хотя равновесная чувствительность увеличивает-
ся более чем вдвое, с 3.6 до 7.6 град. Для осредне-
ния за 5 и 10 лет СКО для версии 1 также превы-
шает СКО для версии 2. СКО 10-летних трендов
для версии 1 и версии 2 практически одинаковы.
Следовательно, в данном случае увеличение рав-
новесной чувствительности более чем в два раза
не приводит к увеличению амплитуды естествен-
ной изменчивости глобально осредненной тем-
пературы ни по одному из рассмотренных пока-
зателей.

Переход от версии 2 к версии 3 увеличивает
СКО среднегодовой температуры и СКО 10-лет-
них трендов глобально осредненной температуры,
несмотря на то, что величина равновесной чув-

Таблица 1. Среднеквадратичное отклонение глобаль-
но осредненной температуры (К) и ее 10-летнего трен-
да (К/10 лет) для трех версий модели. Указана также
равновесная чувствительность ΔTEQ (К) каждой вер-
сии модели.

Время осреднения Версия 1 Версия 2 Версия 3

Среднее за 1 год 0.089 0.082 0.099

Среднее за 5 лет 0.074 0.067 0.068

Среднее за 10 лет 0.068 0.061 0.051

Тренд за 10 лет 0.106 0.107 0.139

ΔTEQ 1.8 3.8 3.5
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ствительности не увеличивается. В то же время,
СКО 5-летней средней температуры в версии 2 и 3
практически совпадают, а СКО 10-летней сред-
ней температуры в версии 3 даже меньше, чем в
версии 2. Это говорит о том, что в версии 3 рост
СКО среднегодовой температуры произошел за
счет роста изменчивости с характерным временем

несколько лет, а величина междекадной изменчи-
вости не возросла.

Согласно линейной регрессии, полученной в
[4] для моделей CMIP5 между СКО 10-летних
трендов и равновесной чувствительностью (см.
их рис. 2а), СКО 10-летних трендов, равное 0.106 К
за 10 лет, соответствует равновесной чувствитель-

Рис. 1. Сверху вниз: среднеквадратичное отклонение среднемесячной температуры поверхности (К) от среднеклима-
тического годового хода в тропиках Тихого океана для модели 1, модели 2, модели 3 и реанализа ERA-Interim.
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ности, равной 5.6 К, что далеко от равновесной
чувствительности как версии 1, так и версии 2.
Это означает, что данные версии 1 и версии 2 ле-
жат далеко от регрессионной прямой, проведен-
ной для моделей CMIP5. СКО 10-летних трендов,
равное 0.139 К за 10 лет, соответствует согласно
регрессионной прямой равновесной чувстви-
тельности 7.5 К, что не очень далеко от реальной
равновесной чувствительности версии 3.

Сравнение СКО температуры поверхности в
каждой точке показывает, что в среднем и СКО в
каждой точке в версии 2 не возросла по сравне-
нию с данными версии 1. Тем не менее, в некото-
рых районах рост СКО произошел, и один из этих
районов – тропики Тихого океана (рис. 1). Еще
больше СКО ТПО в районе Эль-Ниньо в версии 3,
и в этой версии оно близко к СКО по данным
ERA-Interim. Увеличение СКО в версии 2 по
сравнению с версией 1 и в версии 3 по сравнению
с версией 2 связано с изменением среднего состо-
яния. Среднеклиматическая разность температур
между востоком и западом тропического Тихого
океана увеличивается от версии 1 к версии 2 и от
версии 2 к версии 3, а большая средняя разность
температур приводит и к большей интенсивности
явления Эль-Ниньо, в кульминацию которого
разность становится близкой к нулю.

Увеличение СКО в тропической части Тихого
океана в версии 2 по сравнению с версией 1 и в
версии 3 по сравнению с версией 2 происходит и
на более долгих временных масштабах. Если рас-
сматривать 5-летнюю среднюю температуру, то ее
СКО, осредненное по тропической части Тихого
океана (20° ю.ш.–20° с.ш., 140° в.д.–100° з.д.), со-
ставляет для версии 1 – 0.12 К, для версии 2 – 0.15 К,
для версии 3 – 0.22 К. Возрастает и доля диспер-
сии, приходящаяся на первую ЭОФ, представля-
ющую собой Тихоокеанское декадное колебание.
По данным версии 1, на нее приходится 15% всей
дисперсии, версии 2 – 24% дисперсии, версии 3 –
34% дисперсии. Причиной, по-видимому, также
является рост разности ТПО между западом и во-
стоком Тихого океана.

ВЫВОДЫ
Анализ данных проведенных экспериментов по-

казывает, что для трех рассмотренных версий моде-
ли климата ИВМ нет зависимости между равновес-
ной чувствительностью и амплитудой естественных
колебаний климата, индикатором которых являет-
ся глобально осредненная температура поверхно-
сти. Это не соответствует выводам [3], полученным
для всего множества моделей CMIP5. С другой сто-
роны, изменения, связанные с учетом облачности
АПС, не сильно влияющие на равновесную чув-
ствительность, заметно влияют на естественные
колебания глобально осредненной температуры и
в еще большей степени на межгодовую изменчи-

вость в тропиках Тихого океана, связанную с Эль-
Ниньо и тихоокеанским декадным колебанием.
Следовательно, вероятные причины связи ампли-
туды естественной изменчивости и равновесной
чувствительности, показанные на простой моде-
ли в [4], не являются универсальными и нуждают-
ся в дальнейшем исследовании.

Работа выполнена в ИВМ РАН при поддержке
РНФ, грант 20-17-00190.
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Natural Climate Variability and Equilibrium Sensitivity to Increase of CO2
in Climate Model of INM RAS

E. M. Volodin*
Marchuk Institute of Numerical Mathematics RAS, Gubkina str., 8, Moscow, 119333 Russia

*e-mail: volodinev@gmail.com

The amplitude of natural climate variance is considered in several versions of INM RAS climate model
with different equilibrium sensitivity It was shown that root mean square deviation of global mean surface
temperature for model version with equilibrium sensitivity equal 3.6 and 7.6 K are approximately the same.
There is no increase in the amplitude of natural climate variability for model with high sensitivity for both
global mean and regional values. But, some increase of the amplitude of natural variability in Pacific, in-
cluding El-Nino and Pacific Decadal Oscillation, occurs after the change of treatment for atmospheric
boundary layer cloudiness generation, while there are small changes in equilibrium climate sensitivity.

Keywords: model, climate, sensitivity, variability, amplitude
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В работе приводятся результаты анализа измерений облакомера на станциях “Северный Полюс”-37,
39 и 40. Для периода полярной ночи рассчитана повторяемость балла облачности, высот нижней
границы облачности. Сравнение балла облачности по данным облакомера с данными визуальных
наблюдений показало хорошее согласие, однако величина коэффициента корреляции зависит от
интерпретации данных облакомера. В целом, для указанных станций характерно бимодальное рас-
пределение балла облачности с наибольшей повторяемостью ясного неба и сплошной облачности.
Анализ повторяемости высоты нижней границы облачности (НГО) показал, что наиболее характер-
ны высоты НГО ниже 600 м. В ноябре также наблюдаются высоты облачности в диапазоне 1000–
2000 м, но их повторяемость снижается на протяжении зимы. Для облачности во время полярной
ночи характерен сильный положительный радиационный эффект, который имеет отепляющий эф-
фект на температуру поверхности льда и воздуха. Однако радиационный эффект облачности суще-
ственно отличается от станции к станции, как и повторяемость облачности и ее влияние на темпе-
ратурный режим. Эти различия могут стать предметом дальнейших исследований взаимосвязи ха-
рактеристик облачности с другими процессами в климатической системе Арктики. Полученные
статистические оценки существенно дополняют имеющиеся данные об облачном покрове Цен-
тральной Арктики.

Ключевые слова: радиационный эффект облачности, тепловой баланс морского льда, климат Арк-
тики, облакомер, высота нижней границы облачности
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ВВЕДЕНИЕ

Облачность является одним из ключевых ком-
понентов климатической системы Арктики, так
как ее наличие и свойства существенно влияют на
радиационный баланс как на поверхности мор-
ского льда, так и на верхней границе атмосферы.
В холодное время года облачность имеет ярко-
выраженный отепляющий эффект на температу-
ру поверхности льда и температуру воздуха в при-
земном слое [1]. Это связано с тем, что наличие
облачности, в особенности содержащей жидкую
фазу, приводит к увеличению встречного длин-
новолнового излучения атмосферы. Во время по-
лярного дня, напротив, облачность приводит к

уменьшению приходящего к поверхности льда
коротковолнового излучения. Вследствие этого
летом радиационный эффект облачности прини-
мает отрицательные значения.

Подобные наиболее общие выводы можно сде-
лать, сопоставив измерения радиационного балан-
са и наблюдения балла облачности [1]. Однако ра-
диационный эффект облачности зависит не только
от балла облачности, но и от многих ее параметров
и характеристик, таких как фазовый состав, опти-
ческая толщина, высота и температура нижней и
верхней границ, форма ледяных кристаллов и
распределение гидрометеоров по размерам [2].
Поэтому более подробные данные наблюдений о
характеристиках облачности необходимы как для
оценки и понимания облачного радиационного
эффекта, так и для верификации и развития чис-
ленных моделей атмосферы и климатической си-
стемы.

1 Статья подготовлена на основе устного доклада, представ-
ленного на Всероссийской конференции “Турбулентность,
динамика атмосферы и климата”, посвященной памяти
акад. А.М. Обухова (Москва, 10–12 ноября 2020 г.).

УДК 504.37,504.35,551.515
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Наиболее полные наблюдения характеристик
облачности и теплового баланса на поверхности
морского льда были получены во время масштаб-
ных измерительных кампаний, таких как, напри-
мер, SHEBA (1997–1998) [3, 4] и сопутствующая
ей FIRE/ACE (1998) [5], а также ASCOS (2008) [6],
ACLOUD/PASCAL (2017) [7, 8] и недавно завер-
шившийся дрейф MOSAiC (2019-2020). Наиболее
продолжительный ряд наблюдений был собран
на дрейфующих станциях “Северный Полюс”,
которые в период с 1937 по 1991 г. не отличались
большой подробностью, но позволили сделать
важные выводы о радиационном эффекте облач-
ности в различные сезоны [9–12].

На основе данных указанных измерительных
кампаний был сформулирован ряд вопросов, тре-
бующих дальнейших исследований. В частности,
на настоящий момент недостаточно изучен во-
прос о том, насколько велика пространственная
изменчивость характеристик облачности и как
они эволюционируют над морским льдом во вре-
мя крупномасштабной адвекции [13]. Одним из
нерешенных является вопрос о количественной
роли различных факторов, определяющих фазо-
вый состав облачности [14]. Также мало известно
о влиянии турбулентного перемешивания на
строение облачности и на тепло- и влагообмен
облачного слоя с подстилающей поверхностью и
вышележащими слоями [15].

Для решения этих задач крайне необходимы
данные наблюдений надо льдом в Центральной
Арктике. В данной работе приводятся результаты
статистического анализа данных наблюдений об-
лакомера на дрейфующих станциях “Северный
Полюс”-37, 39 и 40. Анализ проведен для периода
полярной ночи, для которого характерна особен-

но острая нехватка данных наблюдений. По дан-
ным облакомера рассчитана повторяемость балла
облачности и высот нижней границы облачности,
проведено сравнение с визуальными наблюдени-
ями. По данным актинометрических наблюдений
рассчитан радиационный эффект облачности.
Кроме того, оценена связь между наличием/от-
сутствием облачности и температурным режимом
надо льдом.

1. ДАННЫЕ НАБЛЮДЕНИЙ

В данной работе использованы наблюдения,
проводившиеся на дрейфующих станциях СП-37
(2009–2010), СП-39 (2011–2012) и СП-40 (2012–
2013) в Центральной Арктике (см. траектории
дрейфа станций на рис. 1 в [16]). Начиная с 2007 г.
(СП-35) набор измеряемых метеорологических
параметров существенно расширился по сравне-
нию с предыдущими станциями. Улучшилось
также временное разрешение благодаря исполь-
зованию современных датчиков, которые в авто-
матическом режиме накапливают массивы дан-
ных с ежеминутной дискретностью. Эти более
подробные измерения позволили проанализиро-
вать особенности термического режима над мор-
ским льдом и исследовать характеристики энерго-
обмена ледяного покрова с атмосферой [16–18].
В настоящей работе, в дополнение к данным сроч-
ных наблюдений, данным автоматической метео-
станции, актинометрических наблюдений и радио-
зондирования, используются также измерения вы-
соты нижней границы облачности облакомера
CT25K Vaisala.

Для измерения высоты нижней границы обла-
ков на станциях СП-37, 39, 40 использовался об-

Рис. 1. Вертикальные профили коэффициентов обратного рассеяния (log10, м–1 срад–1) за 9.02.2012 г. СП-39.
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МАХОТИНА и др.

лакомер CT25K (Vaisala). Облакомер использует
технологию лидарного зондирования с помощью
импульсного диодного лазера. Она заключается в
том, что короткие мощные лазерные импульсы
посылаются в вертикальном направлении. Об-
ратное рассеяние, вызванное дымкой, туманом,
осадками и облаками, формируется во время про-
хождения лазерного луча через нижний слой ат-
мосферы и регистрируется прибором. В случаях,
когда слои нижней облачности оптически про-
зрачные или имеются просветы между облаками,
алгоритм позволяет одновременно обнаруживать
до трех облачных слоев. Если нижняя граница об-
лаков не может быть идентифицирована из-за
осадков, метели или наземного тумана, то автома-
тически происходит регистрация вертикальной ви-
димости. Регистрация вертикальных профилей ко-
эффициента обратного рассеяния происходит с
интервалом 15 с. В ходе автоматического анализа
каждого вертикального профиля происходит опре-
деление высоты нижней границы облачности или
вертикальной видимости с использованием алго-
ритма производителя облакомера [19]. Согласно
этому алгоритму, высоте нижней границы облач-
ности соответствует резкое увеличение коэффи-
циента обратного рассеяния, превышающее
определенное пороговое значение. В используе-
мом алгоритме таким пороговым значением яв-
ляется дальность видимости, равная 100 м. Даль-
ность видимости определяется в соответствии с
порогом контрастности 5%, согласно определе-
нию Всемирной метеорологической организации,
и рассчитывается по измеряемым значениям ко-
эффициента обратного рассеяния, т.е. определя-
ется оптической плотностью облаков. Согласно
данному критерию, облачность, в которой даль-
ность видимости превышает 100 м, считается оп-
тически прозрачной и не детектируется. Соглас-
но работе [20], это может приводить к некоторому
завышению высоты НГО в полярных районах,
особенно при преобладании твердой фазы гидро-
метеоров в нижней части облачности, что необхо-
димо иметь в виду при интерпретации результа-
тов стандартного алгоритма определения высо-
ты НГО.

Стандартные срочные метеорологические на-
блюдения на СП-39, 40 проводились в 00, 03, 06,
09, 12, 15, 18, 21 ч по Всемирному скоординиро-
ванному времени (ВСВ). На СП-37 в 00, 06, 12, 18 ч
ВСВ. В программу метеорологических наблюде-
ний входило определение балла облачности.
Определение количества облаков в темную часть
суток производилось, руководствуясь видимо-
стью звезд, считая покрытыми облаками те части
неба, где звезд не видно [21].

Аэрологические наблюдения на дрейфую-
щей станции ”Северный полюс-37” производи-
лись в срок 00 ВСВ с помощью системы Vaisala
DigiCORAIII с использованием радиозонда

RS92-SGPW. Для актинометрических наблюде-
ний на станции СП-37 использовался конструк-
тивно-интегрированный длинноволновый и ко-
ротковолновый балансомер CNR 1 (Kipp & Zonen),
в состав которого входил пиргеометр CG3, ре-
гистрирующий плотность потока излучения в
диапазоне длин волн 5–42 μm. Непрерывная за-
пись нисходящего и восходящего потоков
длинноволновой радиации производилась с по-
мощью регистрационного блока автоматизиро-
ванной метеорологической станции Vaisala
MAWS 110. На станции СП-39 при проведении
актинометрических измерений в качестве реги-
стратора использовалась автоматизированная
метеорологическая станция Vaisala MAWS 420 с
установленным на стреле балансомером CNR 4
(Kipp & Zonen). Для измерения потоков длинно-
волнового излучения использовался пиргеометр
СG3. На станции СП-40 актинометрические из-
мерения проводились с помощью балансомера
CNR-4 с пиргеометром CG4. Непрерывная реги-
страция радиационных потоков производилась с
помощью автоматизированной метеорологиче-
ской станции Vaisala MAWS 420. С помощью ав-
томатических метеостанций Vaisala также осу-
ществлялись измерения приземных температуры
и влажности воздуха, скорости и направления
ветра и атмосферного давления.

2. МЕТОД РАСЧЕТА
ХАРАКТЕРИСТИК ОБЛАЧНОСТИ

На основе измерений облакомера CT25K были
рассчитаны среднечасовые значения высоты
нижней границы облаков (НГО) для периода по-
лярной ночи (ноябрь–февраль). Анализ повторя-
емости высот НГО для однослойной облачности
показал, что изменение высоты НГО в пределах
одного часа в 95% случаев не превышает 800 м
между максимальным и минимальным значени-
ем. На основании этого в случаях, когда значения
высоты НГО отстояли по высоте более чем на 1 км
друг от друга, выделялось несколько слоев облач-
ности и высоты НГО осреднялись для каждого
слоя обособленно. Также для каждого часа вы-
числялась доля сканирований при ясном небе и
доля случаев, когда нижняя граница облачности
не определялась вследствие наличия тумана,
дымки, осадков или метели. Все эти случаи были
включены в категорию “дымка”. Следует, одна-
ко, понимать, что в категорию “дымка” могут по-
падать как случаи очень низкой облачности, так и
другие указанные случаи наличия гидрометеоров
в нижнем слое, которые вызывают усиление об-
ратного рассеяния.

Рисунки 1–3 демонстрируют регистрируемые
вертикальные профили коэффициента обратного
рассеяния (рис. 1), автоматически определяемые
на их основе значения высоты НГО и дальности
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Рис. 2. Дальность видимости, максимальная высота сканирования (крестики и треугольники); высота НГО, опреде-
ляемая облакомером (3 слоя): квадраты, круги, ромбы 9.02.2012 г. СП-39.
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видимости (рис. 2) и результаты почасового осред-
нения и рассчитанной повторяемости “дымки” и
ясного неба. Для иллюстрации приведены резуль-
таты за одни сутки 9.02.2012 на СП-39.

На рис. 1 отчетливо выделяется период малых
значений коэффициента обратного рассеяния во
всем столбе атмосферы с 0:00 до 2:00, классифи-
цируемый как период ясного неба. Наличие чет-
кой НГО видно на рис. 1 в период с 2:00 до 5:00 и
в период с 18:00 до 24:00, что выражается в яркой
полосе повышенных значений коэффициента об-
ратного рассеяния. В период с 3:00 до 18:00 выде-
ляется период повышенного значения коэффици-
ента обратного рассеяния без четкой нижней гра-
ницы, что связано с наличием рассеивающих
гидрометеоров и классифицируется как “дымка”.

3. РЕЗУЛЬТАТЫ

3.1. Соответствие между высотой НГО
и вертикальными профилями температуры

и влажности

С целью косвенной верификации значений
НГО, полученных с помощью облакомера, а так-
же иллюстрации проявления наличия облачного
слоя в вертикальной структуре атмосферы на рис. 4
для четырех случаев приведены профили темпе-
ратуры и влажности, полученные по данным ра-
диозондирования на станции СП-37. На каждом
профиле также отмечена высота НГО по данным

облакомера. Конкретные профили были выбра-
ны таким образом, чтобы высота НГО существен-
но различалась от профиля к профилю.

Прежде всего видно, что высота НГО совпада-
ет с нижней границей слоя, в котором относи-
тельная влажность близка к 100%. Такое хорошее
согласие указывает на корректную работу обла-
комера и алгоритма определения высоты НГО.

В вертикальных профилях температуры также
можно выделить несколько важных особенностей,
связанных с наличием облачности. Для случаев а, в
и г слою со 100% влажностью соответствует хорошо
перемешанный слой в профилях потенциальной
температуры, накрытый сверху слоем сильной
инверсии со скачком температуры порядка не-
скольких градусов. Это является индикатором
наличия интенсивного турбулентного переме-
шивания, основной причиной которого во вре-
мя полярной зимы является радиационное вы-
холаживание на верхней границе облачности [8].

Наиболее сильное выхолаживание происходит
при наличии жидкой фазы в облаках, а также при
отсутствии вышележащих слоев оптически плот-
ной для длинноволнового излучения облачности.
Некоторый вклад в генерацию турбулентной кине-
тической энергии может также вносить выделение
скрытого тепла при конденсации, однако такой
вклад мал вследствие низких значений температу-
ры и, соответственно, низкого влагосодержания
воздуха в облачном слое. Для случаев a, б и г также
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характерно наличие устойчиво-стратифициро-
ванного слоя ниже облачного слоя. Это свиде-
тельствует о слабом турбулентном обмене между
облачным слоем и подстилающей поверхностью
или о полном его отсутствии. Это имеет важное
значение для бюджетов влаги и тепла облачного
слоя, и, как следствие, для жизненного цикла об-
лачности [13].

3.2. Повторяемость различных условий облачности
Измерения с помощью облакомера позволяют

выделить три типа условий облачности по резуль-
татам сканирования атмосферы: ясно, облачно
(от 1 до 3 слоев и высота их нижней границы), а
также наличие “дымки”. В табл. 1 приведена по-
вторяемость каждого типа условий в зимний пе-
риод (с ноября по февраль).

На станциях СП-37 и СП-39 повторяемость
случаев ясного неба составила около 50%, на
СП-40 она была максимальной, более 70%. Наи-
более часто облачность наблюдалась на СП-37
(30%), условия дымки и тумана чаще отмечались
на СП-39 (31%).

Было проведено сравнение результатов визу-
альных срочных и инструментальных измерений.
При этом важно отметить, что наблюдатель опре-
деляет площадь небосвода, закрытого облачно-
стью в конкретный момент времени. Для того
чтобы рассчитать балл облачности по данным об-
лакомера, направленного в зенит, использовалось
осреднение результатов сканирования за 1 ч, пред-
шествующий стандартному сроку. Кроме того,
длины волн, воспринимаемые человеческим гла-
зом, находятся в диапазоне 380–780 нм, а рабочая
длина волны облакомера составляет 905 нм. Также
следует принять во внимание сложность опреде-

Рис. 3. Среднечасовые значения высоты НГО (символы: квадрат, круг, ромб); столбчатая диаграмма: повторяемость
ясного неба (черным цветом) и повторяемость дымки/тумана (белым цветом).
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Таблица 1. Повторяемость различных типов облачно-
сти в зимний период по данным облакомера на стан-
циях СП-37, 39, 40

Доля Ясно Дымка Облачно

СП-37 0.46 0.24 0.30
СП-39 0.52 0.31 0.17
СП-40 0.73 0.13 0.14
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ления наблюдателем состояния неба во время по-
лярной ночи.

По визуальным наблюдениям за облачностью,
проводившимся в стандартные сроки, была рас-
считана повторяемость балла облаков в зимний
период. Результаты представлены на гистограм-
мах (рис. 5а, 5в, 5д). Распределение повторяемо-
сти балла облачности по данным облакомера
представлены на (рис. 5б, 5г, 5е). Балл облачности
по облакомеру вычислялся как доля сканирова-
ний в течение часа, когда регистрировалась об-
лачность (отмечено на рисунке символом тре-
угольник) или наблюдалась облачность и дымка
(отмечено символом круг).

Видно, что для станции СП-37 повторяемость
безоблачного неба по визуальным наблюдениям
и данным облакомера наилучшее, а именно – 0.40
по визуальным наблюдениям и 0.33 по облакоме-
ру. Полное покрытие небосвода облаками (10 бал-
лов) по данным наблюдателей на СП-37 практи-
чески совпадает с результатами сканирования об-
лакомером, когда суммировалась повторяемость
облачности и “дымки”, повторяемость которого
составила 0.41 и 0.42 по визуальным наблюдени-

ям и данным облакомера соответственно. На
станции СП-39 высокое соответствие получено
для 10-балльной облачности по визуальным на-
блюдениям и по данным облакомера, когда реги-
стрировались только облака, без учета тумана,
дымки, осадков (повторяемость 0.35 и 0.36 соот-
ветственно). На станциях СП-39, 40 повторяе-
мость безоблачного неба по визуальным наблю-
дениям в 3–4.5 раза меньше, чем по облакомеру
(0.16 против 0.72 и 0.38 на СП-39 и 0.18 против
0.81 и 0.60 на СП-40). При визуальной оценке
облаков в средней части распределения отмеча-
ются более высокие значения повторяемости для
СП-39 в диапазоне 3–9 баллов, для СП-40 2–10
баллов.

Для оценки соответствия временных рядов ви-
зуальных и инструментальных наблюдений были
рассчитаны коэффициенты корреляции баллов
облачности в стандартные сроки (табл. 2). Балл
облачности по облакомеру вычислялся как про-
цент сканирований с присутствием облаков (вто-
рой вариант – облаков и “дымки”) в течение часа,
предшествующего стандартному сроку.

Рис. 4. Вертикальные профили потенциальной температуры (PT, K), относительной влажности (RH, %), темпера-
туры воздуха (Ta, K) по данным радиозондирования. Точками отмечены высоты НГО, рассчитанные по данным об-
лакомера.
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Видно, что коэффициенты корреляции, рас-
считанные с учетом дымки, значительно выше (на
13–24%). Сложно сказать, связано ли это с тем,
что наблюдатель может ошибочно отмечать нали-
чие облачности в условиях плохой видимости,
связанной, например, с низовой метелью, или же
облакомер классифицирует как “дымку” низкую
облачность. Наибольший коэффициент корреля-

ции получен для станции СП-37 (0.79), если на-
личие “дымки” в данных облакомера классифи-
цировалось как наличие облачности.

Для сохранения детализации вертикальной
структуры облаков при осреднении высот НГО в
течение часа был разработан алгоритм послойно-
го осреднения. Выбор критериев для выделения
отдельных облачных слоев основан на результа-

Рис. 5. Распределение повторяемости балла облачности по данным визуальных наблюдений (а, в, д) и рассчитанных
по облакомеру (б, г, е, – треугольник; доля облачности с учетом дымки: б, г, е, – круг).
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тах анализа изменчивости исходных данных.
Следует отметить, что обнаружение нескольких
слоев облачности может быть ограничено нали-
чием плотной облачности нижнего яруса. Повто-
ряемость числа облачных слоев представлена в
табл. 3. Видно, что наиболее часто, в 60–100%
случаев, облакомер детектирует один слой об-
лачности. Доля случаев с двумя слоями облачно-
сти может составлять до 30%, а три слоя детекти-
руются крайне редко. Также видно, что много-
слойная структура облачности наиболее
типична для ноября.

На рис. 6 приведена повторяемость высот
НГО, рассчитанная с интервалом 300 м по высоте
для каждого месяца. На графиках приведены по-
вторяемости от общего числа сканирований для
отдельных станций СП. Видно, что ноябрь харак-
теризуется большей повторяемостью облачности
в целом, а также более широким распределением
высоты НГО. В частности, именно в ноябре отме-
чается довольно высокая повторяемость высот
НГО в пределах от 1000 до 2000 м, что менее ха-
рактерно для других зимних месяцев. Также оче-
видно, что наибольшей повторяемостью характе-
ризуются низкие значения высоты НГО до 800 м.
Это связано с процессом облакообразования в
Арктике, когда более теплые воздушные массы
выхолаживаются особенно сильно в нижних слоях
как вследствие теплообмена с холодной снежно-
ледяной поверхностью, так и вследствие длинно-
волнового выхолаживания. В отсутствие мощных
вертикальных движений преобладает облачность
нижнего яруса с низкой высотой НГО.

3.3. Радиационный эффект облаков и дымки

Для оценки влияния облаков и дымки на ради-
ационный баланс на поверхности льда все средне-
часовые значения потоков длинноволнового излу-
чения были разделены на три группы в зависимо-
сти от условий облачности: ясно, дымка, облачно.
По данным облакомера были выбраны часовые
периоды, в течение которых доля сканирований с
заданным условием облачности составляла 90–
100%. Анализ суммарного потока длинноволно-
вой радиации (IRD-IRU) и нисходящего потока
длинноволновой радиации (IRD), соответствую-
щего разной степени покрытия небосвода обла-
ками в зимний период на станциях СП-37, 39, 40
(табл. 4), показывает, что радиационные свойства
облачности и дымки на этих станциях существен-
но отличались.

При ясном небе средний длинноволновый ба-
ланс составил –40 Вт/м2 для станций СП-37, 40 и
–29 Вт/м2 для станции СП-39. Облачность на
станциях СП-37, 39, а также условия дымки на
СП-39 характеризовались средним радиацион-
ным балансом около –6 Вт/м2. На СП-40, напро-

Таблица 2. Коэффициенты корреляции между баллом
облачности, определяемым наблюдателем визуально и
полученным по данным облакомера (справа – с уче-
том дымки)

Станция kcor kcor с учетом дымки

СП-37 0.66 0.79
СП-39 0.39 0.63
СП-40 0.44 0.63

Рис. 6. Распределения повторяемости высот НГО в
зимний период на станциях СП-37, 39, 40.
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тив, дымка и облачность были более оптически
прозрачными, и их радиационный баланс соот-
ветствовал дымке на СП-37 со средним значени-
ем –25 Вт/м2.

Связь наличия облачности с температурой воз-
духа и поверхности представлена на рис. 6а–6г.
Число случаев ясного и облачного неба для каж-
дого месяца, по которым проведено осреднение,
представлено ниже в табл. 5. Так как по данным
облакомера на СП-40 в феврале не зафиксирова-
но ни одного часа измерений с повторяемостью
облаков 90–100%, то данные за февраль 2013 г. на
графиках не приводятся.

На всех станциях в зимний период температу-
ра поверхности при наличии облаков была выше,
чем при ясном небе на величину от 3.0 до 17.9°С.
Более низкая температура поверхности при яс-
ном небе на СП-37 может быть связана с толщи-
ной льда (примерно на 50–100 см больше, чем на
СП-39, 40). Температура воздуха на высоте 2 м

при облачной погоде также выше, различия со-
ставляют от 2.4 до 15.1°С (см. табл. 5).

Атмосферное давление в случаях ясного неба,
как правило, выше, и разница достигает макси-
мальных значений в январе (более 11 гПа на СП-39,
40 и 16 гПа на СП-37).

Рисунки 7в–7г наглядно демонстрируют отли-
чие радиационных свойств облачности на СП-40
от других станций. В пользу меньшей оптической
толщины облаков зимой 2012–2013 г. говорят как
более отрицательные значения длинноволнового
баланса для облачных случаев, так и меньшие
значения нисходящего потока длинноволнового
излучения.

Радиационный эффект облаков определяется
как разница между суммарным (длинноволновым
и коротковолновым) радиационным балансом при
ясном небе и суммарным балансом при полностью
покрытом облаками небосводе [22, 23]. Поскольку
в данном исследовании анализируется радиаци-
онный эффект облаков в полярную ночь, корот-

Таблица 3. Повторяемость числа облачных слоев в течение зимнего периода по данным СП-37, 39, 40

Повторяемость, %

Число слоев
1 2 3 4

СП-37 СП-39 СП-40 СП-37 СП-39 СП-40 СП-37 СП-39 СП-40 СП-37 СП-39 СП-40

Ноябрь 66.3 68.9 73.2 28.3 29.4 25.1 5.3 1.7 1.8 0.2 0 0
Декабрь 78.9 80.1 93.7 19 18.5 6.3 2.1 1.4 0 0 0 0
Январь 73.7 80.2 80 24.9 18.1 16.7 1.4 1.7 3.3 0 0 0
Февраль 66.6 81.3 100 30.4 18.7 0 3 0 0 0 0 0

Таблица 4. Статистические параметры потоков длинноволновой радиации, характеризующие различные усло-
вия облачности в зимний период по данным СП-37, 39, 40

СП-37 СП-39 СП-40

Ясно IRD IRD-IRU IRD IRD-IRU IRD IRD-IRU

ср 137.1 –40.7 156.0 –28.7 148.5 –39.5
мин 106.6 –61.9 122.5 –55.9 110.2 –71.6
макс 178.7 7.2 227.1 0.4 267.7 14.1
ско 13.1 9.3 17.5 10.9 26.2 13.9

Дымка
ср 172.3 –25.4 209.2 –5.8 180.8 –26.5
мин 130.5 –57.7 171.9 –29.8 117.8 –60.4
макс 236.1 –0.5 270.1 10.7 235.1 15.9
ско 26.4 14.4 19.1 7.6 31.7 19.1

Облачно
ср 220.8 –6.5 227.5 –4.0 193.6 –23.0
мин 161.7 –31.9 175.9 –29.7 123.3 –67.9
макс 273.3 12.9 293.7 10.5 269.2 17.8
ско 19.9 8.6 23.3 6.4 37.5 20.3
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коволновой составляющей можно пренебречь. В
этом случае радиационный эффект (ΔLWnet) вы-
числяется как разность среднемесячных значений
длинноволнового баланса при ясном небе и при
сплошной облачности, т.е. в те часы, когда по дан-
ным облакомера доля сканирований с наличием
облаков составила 90–100%.

Наибольший радиационный эффект облаков
наблюдался на станции СП-37. На СП-39 он был
на 5–10 Вт/м2 меньше, что может быть связано с
меньшей величиной нисходящего потока длинно-
волновой радиации при ясном небе на этой стан-
ции. На СП-40 относительно небольшой радиаци-

онный эффект обусловлен существованием более
прозрачной облачности в течение всей зимы.

4. ВЫВОДЫ
Обработка измерений облакомера на дрейфую-

щих станциях “Северный Полюс” позволила по-
лучить временные ряды повторяемости различно-
го балла облачности и высоты нижней границы
облачности для периода полярной ночи с гораздо
большей временной дискретностью, чем это бы-
ло возможно при использовании только срочных
визуальных наблюдений. Сравнение полученных
данных о балле облачности хорошо согласуется с

Таблица 5. Среднемесячные значения разности метеорологических параметров при ясном и облачном небе;
число сканирований, по которым проведено осреднение

Год Mесяц ΔTa ΔTs ΔLWd ΔLWnet N ясн N обл

2009 11 11.4 14.3 70.8 22.3 85 252
2009 12 9.3 11.1 73.0 35.3 297 161
2010 1 15.1 17.9 93.9 33.4 306 27
2010 2 9.3 11.1 74.7 38.4 319 103
2011 11 7.0 8.0 44.6 16.4 180 176
2011 12 10.2 11.2 64.8 26.6 298 28
2012 1 13.0 14.3 78.0 28.5 349 85
2012 2 11.3 12.1 70.5 30.2 343 9
2012 11 2.4 3.0 29.2 18.0 135 201
2012 12 4.9 5.2 35.6 18.2 443 52
2013 1 6.8 7.6 34.5 8.6 576 16

Рис. 7. Среднемесячные значения температуры поверхности (Ts), атмосферного давления (Ра), длинноволнового ба-
ланса (netLW), нисходящего потока длинноволновой радиации (LWd) при ясном небе – черные линии, при сплошной
облачности – серые линии.
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визуальными наблюдениями, только если считать,
что детектируемая облакомером дымка также от-
носится к облачности. В этом случае коэффициент
корреляции между рассчитанным и визуально
определяемым баллом облачности увеличивается
на 13–24% и достигает максимальных значений
0.79 для станции СП-37.

Анализ суммарного и нисходящего потока длин-
новолновой радиации, соответствующего разной
степени покрытия небосвода облаками в зимний
период на станциях СП-37, 39, 40, показал, что ра-
диационный эффект облачности и дымки на этих
станциях существенно отличались:

• на СП-39 дымка была плотной и по величи-
не радиационного эффекта соответствовала об-
лачности на этой же станции, а также облачности
на СП-37;

• на СП-40 дымка и облачность были более
оптически прозрачными в длинноволновом диа-
пазоне, и их радиационный эффект соответство-
вал дымке на СП-37 со средним значением длин-
новолнового баланса порядка −25 Вт/м2,

• при ясном небе средний длинноволновый
баланс составил –40 Вт/м2 для станций СП-37, 40
и –29 Вт/м2 для станции СП-39.

На всех станциях в зимний период температу-
ра поверхности снега и воздуха на высоте 2 м при
наличии облаков была выше, чем при ясном небе
на величину от 3.0 до 17.9°С. Это в большой степе-
ни связано с сильным отепляющим радиацион-
ным эффектом облачности, однако следует также
помнить, что само наличие облачности, как пра-
вило, связано с крупномасштабной адвекцией
теплого и влажного воздуха, что также может вли-
ять на приземный температурный режим.

В заключение следует отметить, что получен-
ные в данной работе более детальные временные
ряды и статистики повторяемости балла и высот
нижней границы облачности в Центральной Арк-
тике могут быть в дальнейшем использованы для
исследования влияния режимов крупномасштаб-
ной циркуляции атмосферы на характеристики
облачности, а также для верификации численных
моделей атмосферы, атмосферных реанализов и
алгоритмов обработки данных спутникового ди-
станционного зондирования.
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Cloud Radiative Forcing over Sea Ice in the Arctic during the Polar Night
at the Drifting Stations “North Pole”-37, 39, 40
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The analysis of the ceilometer measurements at the stations “North Pole”-37, 39 and 40 are presented in
this paper. Frequencies of the total cloud amount and the cloud base heights are calculated for the period
of the polar night. Comparison of the cloud cover from the ceilometer data with the visual observation data
showed good agreement; however, the value of the correlation coefficient depends on the interpretation of
the ceilometer data. In general, the cloud conditions are characterized by a bimodal distribution of cloud
amount with the highest frequency of clear sky and overcast clouds. The analysis of the frequency of cloud
base height (CBH) showed that the most common heights of the CBH are below 600 m. In November,
cloud heights are also observed in the range of 1000–2000 m, but their frequency decreases during the win-
ter. Cloudiness during the polar night is characterized by a strong positive radiative forcing, which has a
warming effect on the surface temperature of ice and air. However, the radiation effect of cloudiness differs
significantly from station to station, as well as the clouds frequency and its effect on the temperature re-
gime. These differences may become the subject of further research on the interaction of cloud character-
istics with other processes in the Arctic climate system. The obtained statistical estimates significantly sup-
plement the available data on the cloud cover of the Central Arctic.

Keywords: cloud radiative forcing, heat balance of sea ice, Arctic climate, ceilometer, cloud base height
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Антропогенный поток тепла, связанный с расходом энергии на отопление зданий, оказывает суще-
ственное влияние на тепловой баланс урбанизированных территорий и интенсивность городского
острова тепла. Энергопотребление городского хозяйства сильно зависит от метеорологических
условий, их годового и суточного хода. Особенно это касается той части энергопотребления, кото-
рая расходуется на поддержание комфортной температуры внутри помещений. В статье использу-
ется открытая веб-картографическая платформа “OpenStreetMap”, которая позволяет провести ин-
вентаризацию потоков антропогенного тепла по разности внутренней и внешней температур возду-
ха на основе строительных нормы и теплофизических свойств ограждающих конструкций.
Сформулирована простая нестационарная модель взаимодействия городского пограничного слоя
атмосферы с городским покрывающим слоем, содержащим антропогенные источники тепла.

Ключевые слова: энергопотребление городского хозяйства, теплофизические свойства зданий, ан-
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ВВЕДЕНИЕ
Воздействию антропогенной эмиссии тепла на

атмосферу урбанизированных территорий в по-
следнее время посвящено большое количество
публикаций, обзор которых можно найти, напри-
мер, в статье А.С. Гинзбурга и П.Ф. Демченко
(Известия РАН. Физика атмосферы и океана,
2019, № 6). Главной особенностью атмосферы го-
родской агломерации является наличие переход-
ного слоя между поверхностью и верхней границей
городских строений – городского покрывающего
слоя, в котором происходит тепловое загрязнение
городской атмосферы, влияющее на структуру и
свойства всего атмосферного пограничного слоя.
Выделяемая в атмосферу часть потребляемой
энергии, отнесенная к единице площади подсти-
лающей поверхности, называется антропоген-

ным потоком тепла (АПТ) – QF и состоит из пото-
ков тепла от зданий, транспорта и метаболизма
живых организмов [1]. На урбанизированных
территориях основной вклад в АПТ дает энерго-
потребление зданий. Состояние современных ис-
следований климата больших городов и роли ан-
тропогенного потока тепла подробно описано в [2],
а для Москвы в [3].

Энергия, затраченная на поддержание темпера-
туры внутри зданий в комфортном диапазоне, по-
ступает в окружающее пространство в виде АПТ.
Многочисленные эмпирические оценки и чис-
ленные эксперименты показали, что АПТ может
увеличивать температуру воздуха в городском по-
крывающем слое, который расположен между
поверхностью и огибающей крыш зданий, и да-
вать существенный вклад в интенсивность город-
ского острова тепла, который определяется раз-
ностью температур между городскими и прилега-
ющими сельскими территориями. Результаты
таких исследований для городов России описаны

1 Статья подготовлена на основе устного доклада, представ-
ленного на Всероссийской конференции “Турбулентность,
динамика атмосферы и климата”, посвященной памяти
акад. А.М. Обухова (Москва, 10–12 ноября 2020 г.).

УДК 551.584.61,551.588.7,697.1
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в работах [4–12] и других публикациях. Зимой ин-
тенсивность городского острова тепла на 50–80%
определяется наличием антропогенного потока
тепла [8].

Доля АПТ, которая связана с энергией, по-
требляемой внутри зданий, существенно зависит
от температуры воздуха снаружи помещений. Из-
за влияния температуры атмосферного воздуха на
энергопотребление и обратного влияния АПТ на
температуру приземного воздуха в режиме отоп-
ления возникает отрицательная обратная связь
между температурой воздуха и антропогенным
потоком тепла. Наиболее современным методом
исследования такой обратной связи является ис-
пользование моделей мезомасштабной циркуля-
ции атмосферы (WRF, COSMO и др.) совместно с
моделями городской застройки и городского по-
крывающего слоя и моделями энергетики зданий.

Воздействие АПТ на атмосферу во многом
определяется тем, как этот поток тепла распреде-
ляется между компонентами теплового баланса
поверхности и городского покрывающего слоя.
Часть АПТ передается теплопередачей из поме-
щений в атмосферу через стены и крыши зданий.
Если действие АПТ при моделировании атмо-
сферного пограничного слоя ограничивается
фиксацией температуры внутри зданий, то учи-
тывается только вклад теплового потока зданий.
Эту часть выделяют в отдельное слагаемое – теп-
ловой поток зданий. Он модифицирует поток
тепла через подстилающую поверхность, кото-
рый в уравнении энергетического баланса учиты-
вается как поток теплового накопления и отвеча-
ет за тепловую инерцию элементов ландшафта.

Часть АПТ поступает в атмосферу и (частично)
в грунт и водные резервуары в виде тепловых сто-
ков от работы систем нагревания. Эта часть АПТ
называется потоком теплового стока (WHF –
waste heat flux). В случае поступления непосред-
ственно в атмосферу, эта часть АПТ дает вклад в
атмосферный поток явного и скрытого тепла.

Помимо сезонного хода, взаимодействие го-
родской атмосферы и энергопотребления под-
вержено и суточному циклу. Это во многом связа-
но с суточным циклом поступающей к поверхно-
сти солнечной радиации. Также может давать
вклад суточный цикл деловой активности. Чис-
ленные эксперименты показывают, что макси-
мум реакции температуры воздуха городского по-
крывающего слоя на АПТ достигается ночью.
Аналогичное усиление парникового эффекта в
относительно холодное время (ночью и зимой)
имеет место при росте концентрации СО2 в атмо-
сфере [13].

Эффект ночного увеличения реакции на АПТ
по численным экспериментам продолжается ино-
гда и в дневное время. Это связано, по-видимому, с
комбинированным действием двух факторов. Во-

первых, с сохранением дневных аномалий за счет
потока теплового накопления. Во-вторых, с по-
давлением вертикального перемешивания при
переходе к устойчивой стратификации при исчез-
новении солнечного нагрева поверхности, в част-
ности уменьшения толщины атмосферного пере-
мешанного слоя. Вместе с тем АПТ может приво-
дить и к увеличению толщины перемешанного
слоя, в частности, даже полному исчезновению
ночной приземной инверсии.

Для оценки антропогенного потока тепла QF,
как правило, используются три основных подхо-
да: прямые измерения тепловых потоков; инвен-
таризация, которая заключается в суммировании
всех потребителей энергии; дистанционные спут-
никовые измерения потоков теплового излуче-
ния с выделением антропогенных потоков по ло-
кальным метеорологическим данным. Эти подхо-
ды подробно описаны в [7].

В настоящей статье применяется подход, ос-
нованный на альтернативной инвентаризации, в
рамках которой антропогенный поток тепла QF
рассчитывается на основе строительных норм, теп-
лофизических свойств ограждающих конструкций
и разности между внутренней и внешней темпера-
турами воздуха на основе открытой веб-картогра-
фической платформы “OpenStreetMap” (OSM) [14].
Платформа OSM позволяет описать реальную
трехмерную застройку района или города, указать
теплофизические свойства ограждающих кон-
струкций отдельных зданий (стен, окон, крыш,
подвалов), температуры внутреннего и наружно-
го воздуха и, таким образом, рассчитать антропо-
генный поток тепла QF.

В данной работе сформулирована простая не-
стационарная энергобалансовая модель город-
ского покрывающего слоя атмосферы, учитыва-
ющая антропогенные источники тепла и суточ-
ный ход температуры наружного воздуха. Эта
модель позволяет описывать эффекты теплового
взаимодействия энергетики зданий и городского
покрывающего слоя.

В рамках проекта РФФИ № 20-05-00254 “Ан-
тропогенное воздействие и обратные связи в ат-
мосферном пограничном слое урбанизированных
территорий” разрабатывается модель покрываю-
щего слоя городской атмосферы, предназначен-
ная для исследования действия обратных связей
и описания антропогенного воздействия на го-
родской пограничный слой атмосферы в мезо-
масштабных климатических моделях. Основные
уравнения такой модели, основанной на работах
[15–18] и аналогичных исследованиях, приведе-
ны в данной статье.
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ГИНЗБУРГ и др.

ГОРОДСКАЯ ЗАСТРОЙКА
И ПОКРЫВАЮЩИЙ СЛОЙ АТМОСФЕРЫ

Городская застройка создает внутри погранич-
ного слоя атмосферы так называемый городской
покрывающий слой (UCL – urban canopy layer).
Городской покрывающий слой (полог застройки)
простирается от поверхности до средней высоты
застройки. В рамках этого слоя на климатиче-
ские характеристики особенно сильно влияют
тепловые свойства зданий и поверхностей и воз-
никающие из-за геометрии зданий и улиц пото-
ки воздуха.

Высота городского покрывающего слоя значи-
тельно меньше высоты отдельных зданий, в раз-
личных работах для пригородов ее величина со-
ставляет менее 10 м, в жилых многоэтажных рай-
онах – около 20 м, а в малоэтажном историческом
центре города – примерно 10–15 м [19–21].

В данной работе городская застройка описы-
вается с помощью трехмерного моделирования
зданий на основе открытой веб-картографиче-
ской платформы “OpenStreetMap” (OSM) [14].
Проект OSM является online-ресурсом, содержа-
щим картографическую информацию о город-
ской топографии, геометрии и материалах зданий,
дорогах, зеленых насаждениях и т.п. База данных
хранится на сервере и постоянно обновляется и
пополняется благодаря сообществу картографов,
ГИС-профессионалов и инженеров. Информа-
цию с OSM платформы можно свободно экспорти-
ровать в формате файлов, имеющих xml-структуру.
В базе данных OSM структурировано хранятся ко-
ординаты точек, объединение которых позволяет
построить контуры зданий, дорог, границ различ-
ных площадок, зеленых насаждений и т.д. Все точ-
ки рассматриваемой территории имеют свои уни-
кальные идентификационные номера id. Здания
определяются атрибутами, описывающими их ха-
рактеристики. Ключевыми атрибутами являются:
адрес, категория, высота, этажность, материалы
стен и крыш. Количество атрибутов у разных зда-
ний отличается: не у всех зданий имеется атрибут
высоты, чаще указывается этажность, иногда есть
информация об арках. Если отсутствует атрибут

высоты, то используется атрибут, отвечающий за
этажность здания, на основании которого рас-
считывается высота здания (предполагая высоту
этажа 3 м). В случае отсутствия обоих атрибутов
высота здания может задаваться, например, по
данным ГИС ЖКХ [22]. Для построения конту-
ров зданий используют их атрибуты и соответ-
ствующие id точек. После определения всех ат-
рибутов формируется контур здания и образует-
ся 3-D объект.

Что бы получить 3-D модель застройки региона,
на визуальном языке программирования grasshop-
per написан скрипт, формирующий контуры зда-
ний. При моделировании совокупности строений в
смежных зданиях не учитываются примыкающие
ограждающие конструкции, т.к. через них не про-
исходит передача тепла.

В качестве примера рассматривается Васи-
льевский остров (В.О.) Санкт-Петербурга, карта
которого, полученная по данным OSM, приведе-
на на рис. 2, и город Кудрово, расположенный в
Ленинградской области, примыкающий к Санкт-
Петербургу район новостроек на востоке и фак-
тически являющийся частью Санкт-Петербург-
ской агломерации.

Для построения 3-D модели застройки рас-
сматриваемая территория разбита на квадратные
ячейки площадью 30 × 30 м2. На рис. 3 показана
построенная 3-D модель сооружений Васильев-

Рис. 1. Городская застройка, покрывающий и пограничный слои атмосферы над урбанизированной территорией.

АПС

Региональный
набегающий поток Городской

пограничный слой
Городской

покрывающий слой

Городской
шлейф

Поля, леса Поля, лесаПригород ПригородГород

Рис. 2. Карта Васильевского острова (В.О) Санкт-Пе-
тербурга, построенная по данным OSM.
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ского острова. На переднем плане 1-я линия и
Большой проспект Васильевского острова, в пра-
вой верхней части видны линии границ р. Смолен-
ки, а примыкающая к ней незастроенная террито-
рия – Смоленское кладбище, а также приведена
3-D модель застройки г. Кудрово. Этот рисунок
иллюстрирует тонкую структуру городской за-
стройки.

МЕТЕОРОЛОГИЧЕСКИЕ 
ХАРАКТЕРИСТИКИ

ОТОПИТЕЛЬНОГО ПЕРИОДА

Поток тепла от зданий и сооружений состоит
из потока теплопроводности, потока вентиляции
помещений и потока радиационного теплообме-
на через окна. Для расчета коэффициента тепло-
передачи ограждающей конструкции (стены, ок-
на, крыши и подвалы) необходимо задать ее пара-
метры, т.е. материал, из которого изготовлена
конструкция, ее теплофизические характеристи-
ки, толщину стены, степень остекления и т.д. По-
скольку определение этих параметров для всех
сооружений рассматриваемого региона является
достаточно громоздкой задачей, то задаются зна-
чения теплофизических параметров для стен,
окон, крыш и подвалов, которые применяются ко
всем рассматриваемым сооружениям. В качестве
значений таких параметров используются вели-
чины, определяемые на основе требований по
тепловой защите зданий, приведенные в строи-
тельных нормах [23–27]. Таким образом, рас-
сматривается обратная задача, в которой сопро-
тивление теплопередачи ограждающих кон-
струкций вычисляется по значению “требуемого
сопротивления теплопередачи”. В прямой зада-
че коэффициент теплопередачи ограждающей
конструкции определяется ее конструктивными
особенностями и материалом, из которого она
сделана, и проверяется на соответствие “требуе-
мому сопротивлению теплопередачи” [23–25].

Согласно Сводам правил [23, 25] и ГОСТ [24],
сопротивление теплопередачи ограждающей кон-
струкции оценивается по показателю градусо-сут-
ки отопительного периода (ГСОП)

(1)

где tвн – расчетная температура внутреннего воз-
духа здания, а tот – средняя температура атмо-
сферного воздуха за время отопительного перио-
да, °С, и dот – его продолжительность, сут.

Значение tот определяется как среднее по вы-
борке среднесуточных температур, соответствую-
щих отопительному периоду. В соответствии с
СП 131.13330.2012 [23] для жилых и общественных
зданий отопительный период начинается, когда
среднесуточные температуры наружного воздуха
не превышают 8°С, а для лечебно-профилактиче-

( )= вн от отГСОП – ,t t d

ских, детских учреждений и домов-интернатов
для престарелых не более 10°С.

Величина tвн – расчетная температура помеще-
ний, °С, принимаемая при расчете ограждающих
конструкций групп зданий в соответствии с
ГОСТом 30494–2011 [24]. Для жилых зданий, об-
щежитий и гостиниц tвн должна быть в интервале
20–22°С, для лечебно-профилактических, до-
школьных образовательных и общеобразователь-
ных организаций, интернатов в интервале 16–21°С.
Исходя из этого, в качестве расчетного значения
принимается tвн = 20°С.

В Санкт-Петербурге период со средней суточ-
ной температурой воздуха, не превышающий
8°С, характеризуется tот = –1.3°С, dот = 213 сут, а
со средней суточной температурой воздуха не бо-
лее 10°С имеем tот = –0.4 °С, dот = 213 сут [23]. Для
этих параметров величина ГСОП, согласно (1),
будет равна 4537 и 4733 (°С сут) соответственно.
Изменения средней температуры отопительного
периода, его продолжительности и динамика
ГСОП в Санкт-Петербурге за последние три де-
сятилетия представлены на рис. 4–6.

Угловые коэффициенты, приведенные на
рис. 4–5, носят исключительно информацион-

Рис. 3. Трехмерная модель зданий по данным OSM
В.О. Санкт-Петербурга (а) и г. Кудрово (б).

(б)

(a)
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ный характер, а параметры уравнения регрессии на
рис. 6 статистически значимы. Данные, приве-
денные на рис. 6, показывают, что скорость убы-
вания значения ГСОП по Санкт-Петербургу за
последние 30 лет увеличилась, что является еще
одним индикатором потепления климата. За рас-
сматриваемый период наблюдаются тенденции
увеличения tот и уменьшения dот. Тренд величины
ГСОП обусловлен изменением средней темпера-
туры атмосферного воздуха во время отопитель-
ного периода tот и его продолжительности dот.

ГСОП используется для потребности в отоп-
лении в городах с централизованными системами
отопления, начало и конец работы которых опре-
деляются решениями городских администраций.
Для оценки полной потребности в отоплении по-
мещений, в том числе и за пределами отопитель-

ного периода (когда, например, используются
электрообогреватели, тепловые насосы и пр.), в
различных климатических условиях используются
так называемые градусо-сутки обогрева (heating de-
gree-days – HDD). Этот подход был использован в
работах [5, 11], что позволило проанализировать
динамику потребности в теплоснабжении для
отопления зданий в крупнейших российских горо-
дах, включая Санкт-Петербург.

Значение HDD рассчитывается как сумма еже-
дневных разностей между температурой комфорта
внутри помещения (базовой температурой – tк)

(1a)

где N – число дней со среднесуточной температу-
рой наружного воздуха tнар ниже температуры,

=
= − к, нар,

1
HDD ( ),

N

i i
i

t t

Рис. 4. Среднегодовая температура (°C) отопительного периода tот (1) в Санкт-Петербурге за последние 30 лет и ее тен-
денция (2) с угловым коэффициентом 0.42°C/10 лет.
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Рис. 5. Продолжительность (сутки) отопительного периода dот (1) в Санкт-Петербурге за последние 30 лет и его тен-
денция (2) с угловым коэффициентом 5.54 сут/10 лет.
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Рис. 6. Градусо-сутки (°С сут/год) отопительного сезона (1) в Санкт-Петербурге за последние 30 лет и их тенденция (2) с
угловым коэффициентом –210.4°С сут/10 лет.

2010 2020200520001995 2015
4000

1990

4500

5000

5500

Гр
ад

ус
о-

су
тк

и 
от

оп
ит

ел
ьн

ог
о 

пе
ри

од
а,

 �
C

/г
од

1
2

Годы

Рис. 7. HDD (°С сут/год) в среднем по городам Евросоюза с середины XX в. по данным, приведенным в [7] (1), его тен-
денция характеризуется угловым коэффициентом, равным –58.95 за период 1951–2014 (2), –81.50 за период 1967–2014 (3),
–88.44 (°С сут/10 лет) за период 1991–2014 гг. (4).

199520002005 2010 201519901985198019751970196519601955
1700

1950

12100

2300

2500

2700

1900H
D

D
, �

C
 с

ут
/г

од

Годы

2
3
4

при которой возникает необходимость использо-
вать отопление.

В России, Канаде, Японии и большинстве
стран Европы tк принимается равной 18°C, в Ве-
ликобритании – 15.5°C, а в США – 18.3°C (65°F)
(см. [7]). Для климатических условий России ве-
личины HDD несколько больше значений ГСОП
для тех же городов.

В городах России, Европы и Северной Амери-
ки с середины XX в. количество HDD и ГСОП за-
метно убывает. На рис. 7 и 8 в качестве примера
приведены изменения HDD за последние десяти-
летия в среднем по городам Евросоюза и в Санкт-
Петербурге.

Тренды (тенденции) HDD, приведенные на
рис. 7 и 8, статистически значимы, что демонстри-

рует существенное влияние современного потепле-
ния климата на потребность городского хозяйства
Санкт-Петербурга в энергии для поддержания
необходимого теплового режима помещений.
Напомним, что величина HDD зависит от вы-
бранного значения температуры комфорта (в [11]
и на рис. 7 и 8 используется tк = 18°С), а значения
ГСОП определяются в соответствии со Строи-
тельными правилами, в соответствии с которыми
tвн = 20°С. Ниже используются значения ГСОП,
полученные на основе Строительных правил.

Нормативные значения приведенного сопро-
тивления теплопередаче  для разных элемен-
тов ограждающих конструкций, соответствую-
щие ГСОП = 4000, равны: 2.8 м2 °С/Вт для стен
(i = 1); 3.7 м2 °С/Вт для чердачных покрытий и пе-

тр
iR
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рекрытий над неотапливаемыми подпольями и
подвалами (i = 2); 0.63 м2 °С/Вт для светопрозрач-
ных ограждающих конструкций (i = 3), кроме фо-
нарей. Здесь i – номер категории ограждающей
конструкции.

МЕТОДИКА ОЦЕНКИ АНТРОПОГЕННОГО 
ПОТОКА ТЕПЛА НА ОСНОВЕ 

ТЕПЛОФИЗИЧЕСКИХ
ХАРАКТЕРИСТИК ЗАСТРОЙКИ

Расчетная сетка, покрывающая рассматрива-
емую территорию, разбивает ее на ячейки и де-
лит здания на отдельные части, по которым счи-
тается суммарный поток тепла QF внутри каждой
j-й ячейки.

Расчет величины АПТ  от разных частей
элементов ограждающих конструкций, попадаю-
щих в рассматриваемую j-ю ячейку, осуществля-
ется по формуле:

(2)

где  – коэффициент теплопередачи
ограждающей конструкции i-й категории, tнар –
температура наружного воздуха, °С, Si – суммар-
ная площадь элементов ограждающей конструк-
ции i-й категории в j-й ячейке, м2.

Окончательно, АПТ  от частей ограждаю-
щих конструкций, удовлетворяющих норматив-
ным значениям требуемого сопротивления теп-
лопередаче  и попадающих в j-ю расчетную
ячейку, площадью 30 × 30 м2, определяется соот-
ношением

(3)

i
FQ

= −вн нар( ) ( ) ( ),i
F i iQ j K t t S j

= тр1i iK R

( )FQ j

тр
iR

=
= 

3

1

' ( ) ,i
F F

i

Q j Q

которое позволяет оценить среднее значение АПТ
 для рассматриваемой территории

(4)

где N – количество ячеек расчетной сетки для
изучаемого региона.

В результате транспортировки тепла к зданиям
по магистралям, расположенным под землей,
определенная его доля теряется в виде тепловых
стоков . Следовательно, средний АПТ дол-
жен быть увеличен на соответствующую величи-
ну теплового стока,

(5)

РАСЧЕТ АНТРОПОГЕННОГО ПОТОКА 
ТЕПЛА ДЛЯ КОНКРЕТНЫХ РАЙОНОВ 

САНКТ-ПЕТЕРБУРГА
Ниже приведены результаты моделирования

АПТ для двух районов агломерации СПб: В.О.,
расположенный на западе, и г. Кудрово, примы-
кающий к СПб район новостроек на востоке. Эти
районы выбраны с учетом преобладающей розы
ветров, ориентированной с запада на восток. Рас-
четы проведены для температур наружного возду-
ха tнар в диапазоне от +8 до –30°С. В табл. 1 при-
ведены основные геометрические параметры за-
стройки.

При составлении табл. 1 предполагается, что
окна занимают порядка 25% фасада, а 75% фасада
приходится на площадь стен. Заметим, что суще-
ственное расхождение по высоте среднего и ме-
дианного значений для Кудрово обусловлено
большим количеством малоэтажных сооружений
на его окраинах и высотной жилой застройкой
(более 20 этажей). По современным оценкам в
СПб при транспортировке тепла через городские

'
FQ

= 
1' ' ( ),F F

j

Q Q j
N

Δ ,F gQ

= + Δ ,
' .F F F gQ Q Q

Рис. 8. HDD (1) в Санкт-Петербурге по [11] и их тенденция (2) с угловым коэффициентом –158.6°С сут/10 лет.
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магистрали теряется приблизительно 10% тепла,
поэтому рассчитанные по территории средние
значения АПТ, обусловленные теплопотерями
зданий, увеличиваются на (см. (5)),

(6)

где .
В табл. 2 даны оценки средних значений АПТ

по рассматриваемым территориям для различных
значений tнар с учетом тепловых потерь в маги-
стралях (6).

Зависимость усредненного по региону АПТ от
температуры наружного воздуха может быть опи-
сана в виде линейной формулы

(7)

Для В.О. a = 7.711 Вт/м2, b = –0.385 Вт/(м 2 °С);
для Кудрово a = 8.896 Вт/м2, b = –0.445 Вт/(м2 °С).
В табл. 3 приведены оценки средних значений
АПТ QF, рассчитанные только по массиву зданий
городской застройки с учетом (5) для рассматри-
ваемых территорий при различных значениях tнар
(без учета тепловых потерь в магистралях).

На рис. 9 и 10 приведены распределения АПТ
для В.О. и Кудрово для температур наружного
воздуха tнар, равных +8, –5 и –20°С.

Для определения среднего за зимний период
АПТ необходимо найти фактическое распределе-
ние температуры наружного воздуха. Используя
данные ВНИИГМИ-МЦД [28] по среднесуточ-
ной температуре воздуха на метеорологической
станции 26063 – Санкт-Петербург за последние
тридцать лет, оценена относительная частота дней

Δ = β,
' ,F g g FQ Q

β = 0.1g

= + нар.FQ a bt

с рассматриваемыми температурами в течение ото-
пительного периода за интервал 1991–2020 гг., а
также ежегодно.

Среднее значение АПТ по Лондону, Нью-
Йорку и Москве (в границах 2011 г.) составляет
25.1, 21.1 и 55.9 Вт/м2 соответственно [5]. По оцен-
кам, полученным по модели COSMO-CLM (см.
[12]), АТП в разных районах Москвы находится в
интервале 27–75 Вт/м2: в окрестности МКАД при-
мерно 27 Вт/м2; на некоторых территориях, при-
мыкающих к Садовому кольцу, в ~70–75 Вт/м2; на
остальных территориях ~40–45 Вт/м2. Аналогич-
ные оценки для Санкт-Петербурга дают на побе-
режье Финского залива и на территориях, при-
мыкающих к центру города, ~27–30 Вт/м2, а в цен-
тральных районах ~45–55 Вт/м2 [12]. Согласно [10]
антропогенные потоки тепла за счет центрального
отопления в Москве составляют примерно поло-
вину от общей величины АПТ. Аналогично в жи-
лых районах Санкт-Петербурге антропогенные
потоки тепла за счет центрального отопления
оказываются меньше 15 Вт/м2. Эти оценки согла-
суются с предлагаемой методикой. Так, средние
значения АПТ за отопительный период в интер-
вале 1991–2020 гг., усредненные по территории,
равны для В.О. и Кудрово равны соответственно
7.52 и 8.68 Вт/м2, а средние значения АПТ, усред-
ненные по массиву зданий, расположенных на
этих территориях, соответственно равны 36.88 и
51.40 Вт/м2.

Одна из причин таких значений АПТ на В.О.
может быть связана с тем, что основным матери-
алом стен в исторической застройке В.О. являет-
ся кирпичная кладка, состоящая из 4 кирпичей

Таблица 1. Геометрические параметры застройки Санкт-Петербурга

Высота, м Площадь крыш, 
м2

Площадь
стен, м2

Площадь
окон, м2

Площадь
территории, м2

Доля крыш
в общей площадиСреднее Медиана

В.О. 11.85 10 3350000 5433000 1811000 18070000 18.54%
Кудрово 19.01 9 693095 1731975 577325 4517000 15.34%

Таблица 2. Средний по району АПТ QF (Вт/м2) от ограждающих конструкций при различных значениях tнар

tнар , °С +8 0 –5 –10 –15 –20 –25 –30

В.О. 4.63 7.71 9.64 11.56 13.50 15.42 17.35 19.27
Кудрово 5.34 8.90 11.12 13.34 15.57 17.79 20.01 22.23

Таблица 3. Средний по зданиям АПТ QF (Вт/м2) от ограждающих конструкций при различных значениях tнар

tнар, °С +8 0 –5 –10 –15 –20 –25 –30

В.О. 22.71 37.81 47.25 56.69 66.18 75.62 85.06 94.5
Кудрово 31.62 52.74 65.91 79.07 92.2 105.4 118.6 131.7
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для цокольного этажа или 2.5 кирпичей на уровне
карниза здания [29], оказывается ниже современ-
ных требований к сопротивлению теплопереда-
чи. Так, например, кирпичная кладка, состоящая
из 3 кирпичей, обеспечивает сопротивлению теп-
лопередачи, рассчитанное по СП 50.13330.2012 и
равное 1.67 м2 °С/Вт, что на 60% меньше современ-
ных требований. На рис. 11 представлены среднего-

довые значения АПТ, усредненные по территории
(рис. 11а) и по массиву застройки (рис. 11б) для
В.О. СПб и Кудрово за период 1991–2020 гг.

Для более корректных оценок необходимо учи-
тывать год постройки зданий и использовать соот-
ветствующие нормативы, которые за последние
десятилетия существенно изменились. Такой под-
ход описан, например, в [30], и его планируется
использовать в дальнейшей работе.

Рис. 9. Распределение АПТ, обусловленное город-
ской застройкой, на В.О. СПб для температур наруж-
ного воздуха: а) 8°С, б) –5°С, в) –20°С.

(а)

(б)

(в)

0–5 Вт/м2 5–10 Вт/м2 10–15 Вт/м2 15–20 Вт/м2 >20 Вт/м2

Рис. 10. Распределение АПТ (Вт/м2), обусловленное
городской застройкой, в г. Кудрово для температур
наружного воздуха: а) 8°С, б) –5°С, в) –20°С.

(а)

(б)

(в)

0–5 Вт/м2 5–10 Вт/м2 10–15 Вт/м2 15–20 Вт/м2 >20 Вт/м2
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ЭНЕРГОБАЛАНСОВАЯ МОДЕЛЬ 
ГОРОДСКОГО ПОКРЫВАЮЩЕГО СЛОЯ

Рассмотрим энергобалансовую модель город-
ского покрывающего слоя (UCL – urban canopy
layer). Уравнение притока тепла для случая пре-
небрежения горизонтальной адвекцией тепла
внутри UCL имеет вид

(8)

где Q* – эффективный интегральный радиацион-
ный поток, QH и QE – потоки явного и скрытого
тепла, qF – антропогенный приток тепла, обу-
словленный городской застройкой, ρ – плот-
ность и cp – теплоемкость воздуха.

Интегрируя (8) по вертикали от поверхности
до высоты верхней границы UCL–hCL и прене-
брегая горизонтальными изменениями, получаем
уравнение притока тепла к UCL

(9)

где TCL – температура UCL;  – ан-
тропогенный поток тепла к UCL; индексами CL и

∂ρ = + + +
∂

( ) div( * ( ) ( ) ( )) ( ),p H E F
T zc Q z Q z Q z q z

t

∂ρ = − + − +
∂

+ − +

0 , ,0
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0 обозначены потоки на верхней и нижней грани-
цах UCL.

Граничное условие на постилающей поверх-
ности получим, интегрируя (8) по толщине дея-
тельного слоя,

(10)

где cg, hg и Tg – теплоемкость, толщина и темпера-
тура деятельного слоя подстилающей поверхно-
сти;  – АПТ, выделяющийся в поверхност-
ном деятельном.

Заменяя температуру деятельного слоя Tg тем-
пературой поверхности T0 и объединяя (9) и (10),
приходим к уравнению, определяющему эволю-
цию TCL.

(11)

где предполагается, что , βg – коэф-
фициент, характеризующий потери на подзем-
ных коммуникациях.

Верхняя граница UCL состоит из поверхно-
стей крыш и некоторой огибающей пространство

∂
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Рис. 11. Среднегодовые значения АПТ: а) по территории и б) по массиву застройки за период 1991–2020 гг. для
(1) В.О. СПб и (2) Кудрово; тенденция АПТ за период 2002–2020 гг. по территории (3, а) В.О. СПб и (4, а) Кудрово
описывается угловым коэффициентом 0.44 и ‒0.51, а по массиву застройки ‒2.17 и –3.02 (Вт/м2)/10 лет соответ-
ственно.
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между зданиями (более мелкие детали не рассмат-
риваются), поэтому QF можно детализировать, явно

вводя антропогенный поток тепла ,
проходящий через крыши в примыкающий при-
земный слой атмосферы, где βCL – коэффициент
пропорциональности. Тогда

(12)

Здесь подразумевается, что антропогенный
поток тепла с крыш сразу попадает в примыкаю-
щий приземный слой атмосферы. Коэффициент

 показывает часть АПТ, которая попадает в
окружающую среду через крышу, непосредствен-
но формируя вертикальный поток тепла на верх-
ней границе UCL, а  определяет АПТ от
боковых ограждающих конструкций непосред-
ственно внутри острова тепла.

Таким образом, уравнение притока тепла к
UCL можно представить как

(13)

где полное значение АПТ определяется соотно-
шением

(14)

Коэффициент  можно оценить по табл. 2
при помощи формулы

(15)

где Ki – коэффициент теплопередачи i-й катего-
рии ограждающей конструкции, Si – их суммар-
ные площади, i = 1 соответствует стенам, 2 – кры-
шам и подвалам, 3 – окнам. Для В.О. СПб и Куд-
рово  равен 0.14 и 0.10 соответственно.

В рамках предлагаемой модели предполагается
в условиях городской агломерации учесть не
только сезонный, но и суточный ход АПТ, а также
рассмотреть различные способы параметризации
вертикального турбулентного потока тепла и оце-
нить взаимодействие UCL с пограничным слоем
атмосферы.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Приведенные в данной статье оценки роли

теплофизических свойств зданий и сооружений
на антропогенный поток тепла в покрывающем
городском слое атмосферы (на примере ряда го-
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родских районов Санкт-Петербургской агломе-
рации) показывают, как осуществляется взаим-
ное влияние параметров городской застройки и
изменяющегося климата.

Климатические характеристики, такие как
температура и продолжительность отопительного
периода, определяют в краткосрочной перспек-
тиве планируемое энергопотребление городского
хозяйства, а в долгосрочной перспективе – требо-
вания к теплофизическим свойствам зданий и со-
оружений.

Со своей стороны теплофизические свойства
зданий и сооружений играют определяющую роль
в формировании антропогенного потока тепла и
структуры городского покрывающего слоя атмо-
сферы.

Предложенная в статье простая энергобалансо-
вая модель городского покрывающего слоя может
быть использована в мезомасштабных климатиче-
ских и прогностических моделях для параметриза-
ции потоков энергии с урбанизированной подсти-
лающей поверхности в пограничный слой атмо-
сферы.

Работа выполнена при поддержке проекта
РФФИ № 20-05-00254. Авторы благодарят рецен-
зента за конструктивные замечания.
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The anthropogenic heat f lux associated with the energy consumption for buildings heating has a signifi-
cant impact on the heat balance of urbanized areas and the intensity of the urban heat island. The energy
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consumption of the urban economy is highly dependent on meteorological conditions, their annual and
daily trend, and variations. This is especially true for the part of energy consumption that is spent on
maintaining a comfortable indoor temperature. The article uses the open web mapping platform “Open-
StreetMap”, which allows you to make an inventory of anthropogenic heat f luxes using the difference be-
tween internal and external air temperatures and based on building codes and thermophysical properties
of enclosing structures. A simple nonstationary energy balance model of the interaction of the urban
boundary layer of the atmosphere with the urban canopy layer containing anthropogenic heat sources is
formulated.

Keywords: energy consumption of urban economy, thermophysical properties of buildings, anthropogenic
heat f lux, urban canopy layer, characteristics of the heating period, energy balance models
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По данным полевых измерений, полученных в летние сезоны 2010–2020 гг. в аридных условиях
Прикаспийской низменности (Калмыкия, Россия), проанализированы распределения микроча-
стиц по размерам применительно к двум типам ветрового движения по отношению к преимуще-
ственному направлению дюнных гряд: лобового и касательного. Для лобового направления ветра
отмечается меньшее число микрочастиц крупной фракции (2–5 мкм) и большее число мелкой
фракции (0.2–2 мкм) в сравнении с данными в касательном направлении для подобных условий.
При лобовом направлении ветра с увеличением динамической скорости снижается концентрация
микрочастиц, а при касательном направлении ветра увеличивается. Генерация пылевого аэрозоля
связана с перемещением крупных частиц у поверхности посредством сальтаций или перекатывания
(перемещения у поверхности). Размеры генерируемых микрочастиц связаны с импульсом, переда-
ваемым к частицам в слое. Концентрации мелкой фракции микрочастиц связываются с наличием
на поверхности вторичных эоловых структур на наветренном склоне и относительного изменения
его угла наклона при разных направлениях ветра. Ее генерация в результате стряхивания более ве-
роятна при движении крупных частиц у поверхности. Концентрации крупной фракции определя-
ются процессами откалывания в момент падения сальтирующей и сдуваемой с вершины дюны ча-
стицы на поверхность. При касательном направлении ветра, когда задействуются крупные частицы
неправильной формы из зоны аккумуляции на подветренном склоне, ослабляется циркуляция воз-
духа над подветренным склоном, усиливаются процессы откалывания. Аналитический вывод для
функции распределения микрочастиц по размерам и сравнение с данными полевых измерений поз-
воляет оценить эффекты относительно изменения углов наклона поверхности эоловой структуры и
скоростей частиц при изменении направления ветра.

Ключевые слова: пылевой аэрозоль, ветровой вынос, функция распределения по размерам
DOI: 10.31857/S0002351521050102

ВВЕДЕНИЕ
Источниками пылевого аэрозоля (частицы

размерами 0.1–5 мкм) в атмосфере являются
аридные и субаридные территории [1]. Призем-
ные аэрозоли могут служить индикатором совре-
менного опустынивания [2], что обусловлено
уникальной совокупностью их свойств. Мелко-
дисперсные аэрозольные частицы активно участ-
вуют в процессах конденсации влаги и облакооб-
разования, массопереноса веществ твердой и
жидкой фазы, изменения радиационного баланса
Земли, оказывают значительное влияние на со-
стояние экосистемы и климат [3]. В масштабах
нескольких лет при анализе влияния различных

факторов на процессы опустынивания и измене-
ния исследуемой территории, как источника
аэрозоля атмосферы при ветровом перевеива-
нии песков, важно понимать механизм обновле-
ния состава подвижных частиц, благодаря кото-
рым возможен дальнейший рост ряби. При ис-
следовании движении воздушного потока около
эоловых форм рельефа выделяют зоны в призем-
ном слое с различной динамикой [4]. Определя-
ют их влияние на возникновение турбулентных
структур [5], усиление эрозии [6], изменение вер-
тикального профиля скорости ветра около пре-
пятствий [7], возникновение микрорельефа за
счет неравномерности потока сальтации [8], раз-
деление воздушного потока на вершине [9] и воз-
никновение зоны рециркуляции на подветрен-
ном склоне [10].

1 Статья подготовлена на основе устного доклада, представ-
ленного на Всероссийской конференции “Турбулентность,
динамика атмосферы и климата”, посвященной памяти
акад. А.М. Обухова (Москва, 10–12 ноября 2020 г.).

УДК 531.38;532.5;551.510;551.435.7;551.510.522
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Расстояние, пролетаемое частицей от верши-
ны до момента падения на подветренной стороне
дюны, и скорости осаждения частиц на подвет-
ренном склоне зависят от их размера [11]. Эоло-
вый рельеф влияет на изменение массового пото-
ка [12], усиливается ближе к вершине на навет-
ренном склоне [10], при удалении от вершины со
стороны подветренного склона экспоненциально
ослабляется [11]. Флуктуации давления в припо-
верхностном слое связаны с напряжением сдвига
[13], которое максимально на вершине эоловых
структур по отношению к другим точкам поверх-
ности в окрестности. Изменение пульсационных
составляющих скорости и величины напряжения
сдвига связывается с кривизной обтекаемой по-
верхности [14]. Соответственно, при движении
вверх по наветренному склону происходит воз-
растание пульсаций, а вблизи вершины уменьше-
ние [12]. Увеличение размеров зоны рециркуля-
ции в области аккумуляции частиц на подветрен-
ном склоне [15] запирает восходящие потоки на
вершине [16]. Отмечается также изменение усло-
вий ветрового выноса в зависимости от времени
суток, углов поворота дюны к потоку [17]. При
движении вверх по наветренному склону умень-
шается доля отрываемых частиц [18] вместе с ди-
намической скоростью, так как поток сальтации
влияет на профиль скорости ветра [19]. Срываемые
с вершины частицы пролетают над подветрен-
ным склоном некоторое расстояние до падения.
В результате образуется область аккумуляции
частиц [11]. При ветровой эрозии частицы пыли
выбрасываются из почвы в результате аэродинами-
ческого подъема [1], дезагрегации и сальтационной
бомбардировки поверхности. Частицы песка при
достижении некоторого критического (порогово-
го) значения скорости ветра движутся в приповерх-
ностном слое скачкообразно, ударившись о по-
верхность, могут отскочить вновь, перекатиться
или выбить другие частицы. Такой процесс сальта-
ции характерен для частиц размерами 70–300 мкм
и наблюдается в слое высотой до 20 см [20].

Сальтационный поток частиц связан нелиней-
ной зависимостью с динамической скоростью тре-

ния: , где  – напряжение

сдвига (  [21] – коэффициент турбулент-
ной вязкости),  – плотность воздуха. Средняя ве-
личина вертикального градиента горизонтальной
составляющей скорости зависит от интенсивности

потока сальтирующих частиц [22]:  =

= , где  = ,  –

массовый поток частиц на высоте z,  – разни-
ца между средними скоростями нисходящих и
восходящих частиц. Вынос частиц в установив-

= τρ*u
( )∂τ ≈ ρ ∂

xU z
K

z
= κ *K u z

ρ

( )∂
∂
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z
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−∗κ ρ
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шемся режиме определяется разбрызгиванием с уг-
лами вылета, близкими к углу падения, а не аэро-
динамическим подъемом при превышении крити-
ческой динамической скорости  [23]. В результате
контактного взаимодействия сальтирующих круп-
ных частиц размерами от 70 до 300 мкм происходит
откалывание (фрагментация) микрочастиц (микро-
метры и доли микрометров) [24].

Отмечается также квазипериодическое изме-
нение со временем концентрации сальтирующих
частиц [25], связанное, по всей видимости, с не-
однородностями эолова (созданного ветром)
микрорельефа.

Массовый поток [26] и энергия сальтирующих
частиц [27] влияют на скорость абразии (стира-
ния). Интенсивность процесса стирания частиц
при ветровом воздействии с генерацией микро-
аэрозоля микронного размера зависит от типа
почвы (песка) [27]. Для материала, продуваемого
однонаправленным воздушным потоком, харак-
терно измельчание размеров откалываемых частиц
[28]. Интенсивность откалывания снижается при
увеличении доли мелких частиц [29]. Скорость об-
новления состава слоя частиц, участвующих в пе-
ремещениях под влиянием ветра, влияет на генера-
цию крупной фракции аэрозоля при откалывании,
так как задействуются более крупные частицы не-
правильной формы. Частицы микронного разме-
ра всегда присутствуют и возникают в сальтаци-
онном потоке [30].

Достаточно медленные процессы откалыва-
ния [31] следует рассматривать совместно с агре-
гацией [24]. Мелкие частицы удерживаются на
поверхности более крупных частиц силами Ван-
дер-Ваальса и электростатической природы [32],
которые обратно пропорциональны величине за-
зора между поверхностями частиц и прямо про-
порциональны их размеру [1]. Считается, что рас-
пределение микрочастиц по размерам на неболь-
шой высоте в целом отражает соотношение долей
генерируемой пыли по размерам [33].

Распределения по размерам для генерируемых
микрочастиц зависят от скорости падения саль-
тирующих частиц [34] и направления воздушного
потока [35].

Несмотря на известные проявления влияния
эолова рельефа на процессы генерации мине-
рального аэрозоля [35] в явном виде этот фактор
не учитывается при оценках и моделировании
пылевого выноса [36, 34]. В настоящей работе по-
лучены аналитические оценки условий генера-
ции микрочастиц при разной ориентации дюн по
отношению к ветру, сопоставляемые с эмпириче-
скими данными, полученными в экспедиционных
исследованиях ИФА им. А.М. Обухова РАН на
территориях Прикаспийской низменности (Кал-
мыкия) в период 2010–2020 гг.

*u
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В первом разделе приведено описание местно-
сти проведения измерений, используемая аппа-
ратура и методика.

Во втором разделе приведено описание наблю-
даемых на территории процессов ветрового перено-
са, связываемых с изменением направления ветра,
приведены результаты анализа выбранных экспе-
риментальных данных. Выделяется два типа рас-
пределения для касательного и лобового направле-
ния ветра по отношению к линии стыка наветрен-
ного и подветренного склонов эоловых структур
типа дюн. Обсуждается связь направления ветра с
сопротивлением поверхности и наличием эоло-
вых структур второго рода.

В третьем разделе получены аналитические
оценки наблюдаемого распределения аэрозоля
по размерам. Описаны два возможных механизма
генерации аэрозоля мелкой и крупной фракции в
зависимости от размера подвижных частиц в слое.

В четвертом разделе получены аналитические
кривые для распределений микрочастиц, учиты-
вающие два возможные механизма генерации
микроаэрозоля мелкой и крупной фракции. Па-
раметры для кривых подобраны с учетом эффек-
тов изменения направления ветра по отношению
к эоловым структурам: изменение скоростей па-
дения сальтирующих частиц и перемещения у по-
верхности крупных массивных частиц и эффект
разбрызгивания при изменении угла наклона по-
верхности.

1. МЕТОДЫ НАБЛЮДЕНИЯ

Комплексные экспедиционные исследования
процессов выноса минеральных аэрозолей в
аридных и полуаридных условиях на территории
республики Калмыкия начали проводиться ИФА
им. А.М. Обухова РАН с конца 90-х гг. [37]. Свод-

ный анализ результатов измерений приводится, в
частности, в [38–41].

В целом, этот регион (Прикаспийская низмен-
ность) является полупустынной территорией с
присутстсвием обширных участков песков со
сформированным устойчивым дюнным рельефом.
Встречаются большие высохшие соленые озера и
солончаки. Выбранный для измерений (начиная с
2011 г.) дюнный участок, расположенный в 5 км к
западу от пос. Нарын Худук, имеет примерно ши-
ротную протяженность около 1.5 км и ширину
200–250 (300) м (рис. 1). В разрезе песок дюны
представлен горизонтальными и параллельно на-
клоненными слоями разной толщины 0.5–5 см.
Горизонтальные слои появляются из-за чередо-
вания различных фракций при воздействии ветра
на наветренный склон и процессов осыпания.
Более тяжелые и крупные частицы дольше оста-
ются в слое, не участвуют в пылении при форми-
ровании эоловых структур. Наклоненные слои
возникают за счет процессов осыпания струями
на подветренном склоне, которые несут более тя-
желую укладку (круто падающая слоистость) [42].

Концентрация пылевого аэрозоля измерялась
на двух уровнях (0.5 и 2.0 м) с помощью лазер-
ного аэрозольного спектрометра (ЛАС-П, мо-
дель 9814.290.000, спроектированного и изго-
товленного в НИФХИ им. Л.Я. Карпова (Москва),
9 каналов 0.15–1.5 мкм) и оптического счетчика ча-
стиц Royco (модель 220, прибор Royco, Inc, Менло-
Парк, Калифорния, 9 каналов 0.5–15 мкм). Аэро-
зольный спектрометр ЛАС-П позволяет опреде-
лять распределение частиц по размерам в диапа-
зоне от 0.15 до 1.5 мкм в средах, характеризую-
щихся концентрациями частиц до 2 × 10–3 cм.
Максимальные относительные погрешности
определения объема проб воздуха и размера ча-
стиц и их концентрации составляют ±5 и ±10%

Рис. 1. Географическое расположение участка подвижных песков с ориентацией по сторонам света (верхний рисунок)
и ориентация линий стыка наветренного и подветренного склонов.
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МАЛИНОВСКАЯ и др.

соответственно. Многоканальное распределение

размеров имело следующие диапазоны для ЛАС-П:

0.15–0.2, 0.2–0.25, 0.25–0.3, 0.3–0.4, 0.4–0.5, 0.5–

0.7, 0.7–1.0, 1.0–1.5, >1.5 мкм. Счетчик аэрозо-

лей ОЭАС-05 (также изготовленный в НИФХИ

им. Л.Я. Карпова) позволяет определять распре-

деление частиц по размерам в диапазоне от 0.2

до 5.0 мкм в среде, характеризующейся концен-

трациями частиц до 4 × 103 cм–3. Максимальные

относительные погрешности определения объе-

ма проб воздуха и размера частиц и их концентра-

ции составляют ±5 и ±10% соответственно. Мно-

гоканальное распределение размеров имело следу-

ющие диапазоны: 0.2–0.3, 0.3–0.4, 0.5–0.7, 0.7–1.0,

1.0–2.0, 2.0–3.0, 3.0–5.0, >5.0 мкм. Параллельно

проводились сопутствующие измерения метеопа-

раметров: температуры почвы; температуры возду-

ха и скорости ветра на уровнях 2 и 10 м, давления,

влажности, падающей и отраженной радиации.

Рассматриваемая территория песков локали-
зована, структура рельефа имеет почти парал-
лельные элементы (основные гребни дюн), эоло-
вые структуры второго рода типа ряби и представ-
ляет собой практически идеальный природный
полигон для исследований влияния изменения
направления ветра на ветровой вынос и эмиссию
пылевого аэрозоля.

2. ВЛИЯНИЕ ИЗМЕНЕНИЯ НАПРАВЛЕНИЯ 
ВЕТРА НА РАСПРЕДЕЛЕНИЕ 
КОНЦЕНТРАЦИЙ ЧАСТИЦ

Преобладающее восточное направление ветра,
конечность размеров и формы позволяет исполь-
зовать данные локальных измерений с располо-
жением оборудования в центральной части для
оценок общего вклада территориального комплек-
са в состав аэрозолей атмосферы. В западной части
массива незакрепленных песков склоны менее по-
логие и больше перепад высот, чем на восточном.
По снимку со спутника определены линии вершин
хребтов. Плотность покрытия дюнами больше в
центральной части, чем на восточном или запад-
ном краю массива. По краям массива имеются
углубления по форме, напоминающей кратер.
Дюнные гряды ассиметричны. У большинства из
них западный склон более крутой, чем восточный.
Эоловые структуры типа дюны высотой от 0.5 до
3 м и рябь высотой 1–5 см с расстояниями между
гребнями 5–30 см в зависимости от места распо-
ложения на дюне и их высоты. На наветренном
менее пологом склоне крупных эоловых структур
высотой 0.5–3 м имеются множественные формы
второго порядка.

В 2020 г. отмечались следующие метеоусловия.
Наблюдался преимущественно умеренный ветер с
малыми вариациями скорости. При незначитель-
ных относительных изменениях влажности, темпе-
ратуры и скорости ветра существенным образом
отличались значения концентрации, что, вероят-
но, связано с изменением направления ветра. Если
25.07.20 и 26.07.20 направление было преобладаю-
ще ENE (восток–северо-восток), то 27.07.20 на-
правление ветра менялось чаще на NE (северо-во-
сток), что определяло близость линий движения
ветра и линий хребтов песчаных цепей (30°).

Эмиссия пыли зависит от особенностей кон-
вективных движений в летнее время [43, 36]. Со-
ответственно, для определения влияния ветра на
процесс ветрового выноса выбраны данные на-
блюдений в вечернее время, когда конвективные
потоки ослабевают. Рассматривались дни с близ-
кими значениями температуры воздуха (30–35°С)
и скорости ветра (4.5–6.8 м/с) на многолетнем
участке длиной около 1.5 км в ширину 200–300 м
незакрепленных песков в 5 км к западу от пос. На-
рын Худук (Россия, за 2010–2020 гг.).

Рис. 2. Распределение микрочастиц по размерам при
лобовом (а) и касательном (б) направлениях потока.
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Из данных измерений в вечернее время выде-
ляется два типа распределений по размерам: когда
преобладает одно направление ветра по отноше-
нию к линии стыка наветренного и подветренного
склонов (рис. 1): при касательном движении пото-
ка (ENE – восток–северо-восток, SW – юго-запад)
и при лобовом направлении потока (ESE – восток–
юго-восток, E – восток, WSW – запад–юго-запад).
Следует обратить внимание, что получаемое рас-
пределение частиц по размерам соответсвует слу-
чаю, когда материал, подверженный ветровому
воздействию, обогащен мелкими частицами [34,
44, 27].

В табл. 1 приведены усредненные в интервале
времени от 17:00 до 20:00 данные по выбранным
дням с близкими значениями температуры и ско-
рости ветра: процентное соотношение по време-
ни наблюдаемого направления ветра, относи-
тельное к средней гребневой линии дюнного узо-
ра направление ветра, средняя температура
воздуха, средняя скорость ветра, средняя суммар-
ная массовая концентрация измеряемых микро-

частиц PM 5.0 в мкг/м3 по всем каналам . Массо-
вая концентрация определялась в предположе-
нии о сферической форме частиц для плотности

 = 2.0 г/м3. Радиус частиц взят средний по

диапазону размеров канала – соответственно:
0.175, 0.225, 0.275, 0.35, 0.45, 0.6, 0.8, 1.25 мкм для
счетчика ЛАС и 0.25, 0.35, 0.6, 0.75, 1.5, 2.5, 4.0
мкм для ОЭАС-05.

Суммарное число частиц при лобовом направ-
лении потока в целом выше, чем при касательном
(рис. 1). Наблюдается характерная степенная за-

висимость , где  при лобовом направле-

ρ =p

χ
∼N d χ

нии –5.5, а при касательном –5.0 для микроча-
стиц, меньших 0.5–0.8 мкм (мелкая фракция)
(см. также [45]). Для больших (крупная фракция)
соответственно –1.4 и –0.9 19.07.2013, 20.07.2013,
21.07.2013, 30.07.20 и 31.07.20. Когда преобладаю-
щее направление ветра явно определить трудно,
кривые можно отнести к обоим видам распреде-
лений (табл. 1), в связи с чем они отнесены к бо-
лее подходящему по типу распределения.

Наблюдаемые различия в данных распределе-
ний микрочастиц по размерам при близких ме-
теоусловиях и изменении направления ветра свя-
заны, вероятнее всего, с влиянием рельефа на
ветровой вынос и эмиссию микрочастиц.

Касательное движение потока ветра по более
ровной поверхности вдоль склонов и элементов
ряби происходит с меньшим сопротивлением.
Уменьшается сдвиговая скорость и вероятность
первоначальной ветровой инициации перемеще-
ния частиц. Из-за больших углов падения сальти-
рующих частиц для лобового направления ветра
усиливается эффект разбрызгивания (вторичные
подскоки частиц поверхности после падения дру-
гой). На перенос частиц при лобовом направле-
нии в большей мере, нежели для касательного,
расходуется энергия потока. Число генерируемых
микрочастиц для чисто касательного направле-
ния ветра при 0° ниже, чем при меньшем ветре
под углом 40°–50° (табл. 1).

На рис. 3 представлены зависимости динами-

ческой скорости, определяемой как , от

числа фиксируемых микрочастиц размерами 0.2–
0.3 и 3–5 мкм при лобовом и касательном направ-
лениях ветра. Данные получены для тех же дней,

= τ ρ
*

u

Таблица 1. Усредненные в интервале времени от 17:00 до 20:00 данные по выбранным дням с близкими значени-
ями температуры и скорости ветра

Пояснения к таблице 1: WD – Направление ветра; ENE – восток–северо-восток, NE – северо-восток, E – восток, SE –юго-
восток, ESE – восток–юго-восток; WDrel – направление ветра относительно средней линии гребня дюнных гряд (град); Tair – тем-
пература воздуха на высоте 2 м в °C; V – скорость ветра на высоте 2 м в м/с.

Дата WD WDrel, град Tair, °C V, м/с PM 5.0

28.07.20 60% NE NE + ENE 0–10 30.1 7.3 490.9

23.07.20 53% W, 27% WSW 40–50 31.1 5.5 449.0

25.07.20 83% ENE от NE + ENE 40–50 32.0 6.5 282.9

26.07.20 92% ENE от NE + ENE 40–50 31.8 6.4 590.9

27.07.20 57% ENE от NE + ENE 40–50 30.7 6.2 100.4

21.07.11 85% ESE от SE + ESE 70–80 36.0 7.6 2275.3

21.07.11 74% ESE от SE + ESE 70–80 30.5 7.3 2840.8

24.07.13 80% ESE от SE + ESE 70–80 32.0 4.2 82.3

26.07.13 57% ESE от E + ESE 70–80 25.2 7.3 32.0

24.07.20 56% ESE, 17% ENE 70–80 31.5 3.7 67.6

30.07.20 81% ESE от E + ESE 70–80 32.0 6.1 380.2

31.07.20 53% ESE от E + ESE 70–80 30.3 6.8 269.1
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что и распределения по размерам, представлен-

ные на рис. 1. Каждая точка определена средним

значением величины динамической скорости и

концентраций частиц в указанном диапозоне

размеров в вечернее время (с 17:00 до 21:00). С уче-

том связи потока сальтации с динамической скоро-

стью получаем, что при лобовом направлении ге-

нерация мелкой и крупной фракций микрочастиц

ослабляется с увеличением динамической скоро-

сти и потока сальтации, а при касательном – уси-

ливается. Увеличение сопротивления поверхности

при лобовом направлении за счет наличия на ней

перпендикулярно расположенных элементов ря-

би приводит к усилению эффекта разбрызгива-

ния и увеличению числа частиц, перемещающих-

ся у поверхности. Энергия потока расходуется на

захват частиц и микроциркуляции вблизи эоло-

вых форм второго порядка. Равномерное и более

упорядоченное движение потока сальтирующих

частиц, как при меньших динамических скоростях

при лобовом направлении и при касательном на-

правлении, усиливает генерацию мелкой фракции

микрочастиц.

3. ОТКАЛЫВАНИЕ ИЛИ СТРЯХИВАНИЕ 
МИКРОЧАСТИЦ ДЛЯ ДВУХ ВАРИАНТОВ 

ДИНАМИКИ ДВИЖЕНИЯ

Несмотря на то, что процессы абразии отно-
сительно медленные, скорость эмиссии микро-
частиц в условиях умеренного и слабого ветра
может способствовать их накоплению в слое пе-
ремещающихся песчаных частиц. Ниже мы при-
водим оценки для двух типов генерации свобод-
ных микрочастиц в воздухе: в результате стряхи-
вания прилипших на поверхности и в результате
откалывания. Рассмотрим влияние передвиже-
ния сальтирующих и перемещающихся частиц
размерами 70–300 мкм у поверхности для оценки
генерации микрочастиц размерами порядка мик-
рометра (рис. 4). Отдельные микрочастицы, при-
крепленные на поверхности крупных частиц,
удерживаются силами Ван-дер-Ваальса и элек-
тростатической природы. Для них характерна об-
ратная пропорциональность величине зазора
между поверхностями частиц и прямая пропор-

циональность их радиусу частиц  [1] , опреде-

ляется величиной силы Лондон-ван-дер-Ваальса

 [46], где  Н/м.

Генерация аэрозоля откалыванием при паде-
нии сальтирующих частиц на поверхность зави-

сит от силы давления на поверхность , опреде-

ляемого изменением импульса [26]:

(1)

где  – расстояние между поверхностями взаимо-
действующих частиц,  – плотность воздуха,  –

скорость движения частиц,  – плотность мате-

риала частиц. Передаваемый импульс от падаю-
щей частицы частице на поверхности происходит

при нецентральном ударе. Частица массой 

движется под углом  (рис. 4), от которого зави-
сит величина передаваемого импульса частицам

на поверхности , определяемого разно-

стью первоначального импульса до падения 

и импульса после касания с поверхностью  за

счет уменьшения скорости движения от  до 

при ее отскакивании: . Си-

ла давления максимальна для отвесного падения
при  90°. Будем рассматривать плотноуложен-
ный слой частиц. Тогда можно полагать, что им-
пульс передается частицам главным образом за

счет вертикальной составляющей скорости .

Горизонтальная составляющая скорости опреде-

ляет отскакивание частиц  и не влияет на вели-

чину передаваемого импульса частицам на по-
верхности. Тогда величина модуля доли переда-

r δ
r
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Рис. 3. Зависимость числа микрочастиц размерами
0.2–0.3 мкм (а) и 3–5 мкм (б) от .
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ваемого импульса частицам на поверхности будет
определяться разностью импульса падающей ча-
стицы, исключающей горизонтальное воздей-

ствие на слой: . Доля импульса,

передаваемого частицам на поверхности, зависит
от угла падения частицы и минимальная для пе-
ремещающихся у поверхности или перекатываю-
щихся частиц.

Для аэрозоля, удерживаемого на поверхности

частицы, доля импульса  передается  песчин-

кам на поверхности, которые стряхиваются при
выполнении условия баланса сил (давления и

Ван-дер-Ваальса) (1) и  для микрочастиц

радиусами :

(2)

так как число микрочастиц на поверхности одной
крупной частицы приближенно можно опреде-

лить отношением площадей поверхности ,

то (2) примет вид:

(3)

откуда

(4)

То есть размер стряхиваемых микрочастиц обрат-
но пропорционален радиусу перемещающихся

частиц .
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Для числа микрочастиц на поверхности, полу-
чаем

откуда

(5)

Число откалываемых микрочастиц обратно
пропорционально их радиусу в степени 1/4:

.

Далее рассмотрим механизм генерации мик-
рочастиц в результате откалывания от массивной
частицы. Прочность материалов при различных
воздействиях зависит от упругих свойств, то есть
сила воздействия определяет размер откалывае-
мых элементов. Так как величина предела проч-
ности определяется отношением силы воздей-

ствия к площади:  (  – площадь поверхно-

сти микрочастицы), а предел прочности для

кварца  – известная величина (4.8 МПа), при
увеличении силы давления на поверхность при
падении или проскальзывании частицы, размер
откалываемых частиц пропорционален корню

воздействующей силы:  [47]:

(6)

Подставляя выражение (1) в (5), получаем:
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Рис. 4. Движение частиц над поверхностью и генерация микрочастиц.
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откуда

(7)

Для процессов откалывания характерно соотно-
шение для радиуса подвижных частиц и размера

откалываемых фракций вида: . Тогда для

числа откалываемых частиц получаем:

(8)

то есть обратно пропорционально их радиусу в

степени 4/3: .

Из соотношения (5) оценки размеров откалы-
ваемых микрочастиц видно, что их генерация
возможна при воздействии силы давления, пре-

вышающей , что для частиц микронного

размера близко к величине порядка  Н. Из
рис. 5а видно, что откалывание возможно при

движении сальтирующих частиц со скоростью 

( )
μ δ=

− α ζ ρ π

2

3
2
.

1 cos d p

Wr
r

u

μ∼

2 3
r r

( )μ
μ

δ= ,
− α ζ ρ π

31 4 2
1 cos d p

W
n

r u

μ /
μ

∼

4 3

1n
r

μ μ1 an C r

−× 7
2 10

su

радиусом больше 70 мкм. При перемещении

крупных частиц по поверхности со скоростью 
откалывание маловероятно, однако возможно
стряхивание прилипших к поверхности микроча-
стиц. Процесс генерации микроаэрозоля при от-
калывании более медленный, чем процесс стря-
хивания. При оценках числа откалываемых или
стряхиваемых частиц учитывалось число касаний
поверхности плотноуложенного слоя при движе-
нии понаветренному склону. Механизм стряхи-
вания для указанных условий скоростей возмо-
жен в большей мере для относительно крупных,
участвующих в движении частиц у поверхности,
углы падения минимальны, удар при касании не-
центральный. Сальтирующие частицы, падающие
на поверхность с большими углами, оказывают
воздействие на целостность структуры подвижных
частиц, особенно при падении за подветренным
склоном. Это в большей степени способствует от-
калыванию микрочастиц.

На рис. 6 приводятся зависимости для двух ва-
риантов генерации микрочастиц для первона-

чальных параметров типа “случай 1”:  м/с,

 м/с,  30°. Кривые для случаев 2 и 3 со-
ответсвуют значениям указанных параметров,

du

= .0 1su

= .0 01du α =

Рис. 5. Зависимость силы давления частицы на поверхности при падении от размера в мкм (а) и зависимость числа гене-
рируемых микрочастиц от радиуса (б).
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увеличенных на 10–20% относительно случая 1.

Так как  получено, исходя из уравнения ба-

ланса сил, область пересечения кривых (4) и (7)

на рис. 6 при  соответствует смешанному сце-

нарию откалывания–стирания. С учетом соот-
ношения сил получаем, что стряхивание (стира-

ние) усиливается при  для мелкой

фракции микрочастиц , а откалывание

при  для крупной фракции откалыва-

емых частиц . Пересечение и наклон кри-

вых меняются в зависимости от угла падения ча-
стиц, от скоростей падения сальтирующих и ско-
ростей перемещения массивных частиц. Это
влияет на распределение по размерам для генери-
руемых микрочастиц. Чем больше давление, тем
больше размер генерируемой микрочастицы. Бо-
лее крупные микрочастицы будут генерироваться
при падении сальтирующих частиц, особенно с
высоты холма, когда скорость максимальна. Мел-
кие микрочастицы генерируются при перекатыва-
нии и перемещении у поверхности массивных ча-
стиц. Соотношения для размеров подвижных ча-
стиц и микрочастиц позволяют далее провести
оценку распределения микрочастиц по размерам с
учетом двух механизмов генерации из предыду-
щего раздела.

По оценкам из соотношений для сил Стокса и
тяжести при условии, что частица замедляется в
зоне рециркуляции над подветренным склоном

(рис. 7a), скорость падения  для характерной
длины сальтации увеличивается на 25% для лобо-

( )μr r

μ0r

( )μ− > 0r r r

μ μ< 0r r

( )μ− < 0r r r
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вого направления по отношению к касательному.
Предполагая, что в момент отрыва от вершины
частица движется преимущественно горизон-

тально со скоростью  = , под действием силы
тяжести опускается и замедляется ее горизон-
тальная составляющая скорости под действием

силы Стокса , попадая в центр области
рециркуляции над подветренным склоном, где
воздушные потоки имеют меньшие скорости.
Происходит ее замедление в горизонтальном на-
правлении и ускорение за счет силы тяжести в
вертикальном от нулевой скорости до величины

 = . Рассматривая изменение горизонтальной
и вертикальной составляющей скоростей отдель-
но, можно получить положение частицы в каж-
дый каждый момент времени из уравнений:

откуда получаются координаты расположения па-
дающей частицы:

Для характерных скоростей сальтирующих ча-

стиц оценка длины вылета  до момента за-

медления при  соответсвует величине по-
рядка 5–10 см, то есть для эоловых форм рельефа
типа дюн, частицы, срываемые с вершины, пада-

ют на подветренный склон. Поэтому значение 
можно использовать для определения вертикаль-
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Рис. 6. Соотношение между размерами микрочастиц и перемещающихся частиц для двух вариантов генерации мик-

роаэрозоля по формулам (4) и (7). Cлучай 1:  0.01 м/с,  0.2 м/с, ; случай 2:  0.011 м/с,  0.2 м/с,

; случай 3:  0.01 м/с,  0.25 м/с, ; случай 4:  0.01 м/с,  0.2 м/с, 
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ной составляющей скорости падающей частицы с

высоты . Тогда

Для угла наклона подветренного склона 

находим точку падения частицы на поверхность.
Отсюда

Относительное изменение угла наклона поверх-
ности при смене направления ветра можно пока-
зать из соображений геометрии (рис. 7б). Длина на-
ветренного склона  увеличивается за счет измене-
ния ориентации относительно перпендикулярной:

, уменьшается угол наклона поверхно-

сти на величину .

Z
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Если угол наклона подветренного склона умень-
шается, то  зона рециркуляции отдаляется от вер-
шины и уменьшается в размерах. В таком случае, в
момент отрыва от вершины частица сохраняет вели-
чину горизонтальной составляющей скорости. Под
действием силы тяжести увеличивается вертикаль-

ная составляющая скорости . 

Количество перемещающихся у поверхности
частиц увеличивается при наличии эффекта раз-
брызгивания. Так как угол наклона наветренного
склона по отношению к горизонту больше при
лобовом движения, чем при касательном, ско-

рость  м/с будет выше. Угол падения ча-
стиц на поверхность  также связывается с измене-
нием углов наклона поверхности эоловой структу-
ры, что в пределе составляет около 10°. Движение
сальтирующих и перемещающихся у поверхности
более крупных частиц влияет на процесс генера-
ции пылевого аэрозоля. Изменение направления
ветра меняет условия выноса и осаждения частиц,
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Рис. 7. Изменение высоты падения частиц с вершины склона при изменении направления ветра.
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что определяет соотношения по числу генерируе-
мых микрочастиц. Изменение направления ветра
с лобового на касательное из-за особенностей
формы эоловых структур определяет возникнове-
ние следующих эффектов.

1. Увеличивается длительность перемещения
частиц по наветренному склону.

2. Уменьшается относительная высота, с кото-
рой падают срываемые с вершины сальтирующие
и перемещающиеся у поверхности частицы.

3. Возможно ускорение частиц, движущихся над
подветренным склоном при отступе или смещении
зоны рециркуляции относительно вершины.

4. Уменьшается ширина зоны аккумуляции.
Задействуются крупные частицы неправильной
формы.

5. Оказываются более пологими (уменьшают-
ся) углы наветренного и подветренного склонов.

4. РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ГЕНЕРИРУЕМЫХ 
МИКРОЧАСТИЦ ПО РАЗМЕРАМ

Характерный для размеров частиц пустынь лог-
нормальный закон для распределения частиц по-
верхности по размерам для оценок возможного
распределения микрочастиц по размерам [30]:

(9)

где  – размер песчинок, мкм;  – средний гео-
метрический размер песчаной частицы, мкм;

 – среднеквадратичное отклонение для лога-

рифмов размеров частиц. Для исследуемой терри-

тории использовались значения  = 148 мкм,

 0.16, характерные для грядовых слабоза-

крепленных песков [30].

С учетом (4) и (6), связывающих число частиц

с радиусами микрочастиц, получаем для  соот-

ношения вида:
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падении и прочих. Эти величины могут варьиро-
ваться в широких пределах и влияют на характер
распределения. Приведенные оценки могут быть
использованы для определения интенсивности
генерации микроаэрозоля при изменении на-
правления ветра.

Теоретически полученное соотношение рас-
пределения сравнено с данным измерений (рис. 8).
Распределение определено кусочно-заданной
функцией (10), определяющей наличие двух типов
генерации микрочастиц: в результате стирания

( ) и в результате откалывания ( ).

Параметры подобраны таким образом, чтобы
наиболее близко соответвовать значениям дан-

ных наблюдений. Наклон кривой  становится

больше с увеличением параметра . Для каса-
тельного направления оно взято большим в связи
с ослаблением сопротивления в виде эоловых

структур второго порядка. Поведение кривой 

существенным образом зависит от параметра .

Максимум функции при увеличении  смещается
в сторону больших радиусов микрочастиц. Увели-
чение скоростей падения сальтирующих частиц на
поверхность на подветренный склон для касатель-
ного направления ветра по отношению к лобовому
может быть связан с одной из следующих причин:

– сохранение горизонтальной составляющей
скорости в отсутвие зоны рециркуляции потока
над подветренным склоном и плавного огибания
склона в отличие от варианта с лобовым направ-
лением при торможении частиц в зоне рецирку-
ляции после отрыва от вершины;

– изменение типа распределения подвижных
частиц по размерам за счет захвата из зоны акуму-
ляции более крупных частиц неправильной фор-
мы (меняется не скорость падения, а масса ча-
стиц);

– влияние эоловых форм второго порядка на
общий поток сальтирующих и перекатывающих-
ся частиц, уменьшение энергии потока за счет
разбрызгивания и большего захвата частиц при
лобовом движении воздуха.

Угол падения частиц для касательного направ-
ления может быть выбран меньше, чем для лобо-
вого, так как наветренные и подветренные скло-
ны для касательного направления становятся бо-
лее пологими, а относительная величина угла
падения по отношению к наклоненной поверх-
ности уменьшается для наветренного склона. Для
подветренного склона изменение наклонов по-
верхности влияет противоположным образом.
Влияние угла будет определяться соотношением
долей частиц, участвующих в генерации частиц
на наветренном и подветренном склонах.

При лобовом направлении ветра можно выде-
лить два режима генерации крупной фракции мик-
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рочастиц: отскакивания или разбрызгивания. На

наклон кривой распределения  для мелкой фрак-

ции частиц влияет величина доли импульса , пе-

редаваемого песчинкам на поверхности. При каса-

тельном направлении ветра характерно отскакива-

ние при взаимодействии меджду подвижными

1f

ζd

частицами в результате проскальзывания. При та-

ком варианте в отличие от прямого падения переда-

ется большая доля импульса микрочастицам, воз-

можно, это говорит об электростатической природе

эффекта стряхивания. Именно поэтому была отме-

чена обратная зависимость числа микрочастиц от

динамической скорости.

Рис. 8. Распределение микрочастиц по размерам для лобового (а) и касательного (б) направлений ветра, полученные

из (4) в сравнении с данными наблюдений. Параметры для (а)  0.013 м/с,  0.8 м/с, , для (б)  0.02 м/с,

 0.07 м/с,  = 30°.
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Распределение взвешенных в воздухе микро-
частиц по размерам при ветровом переносе пыли
эолового происхождения зависит от комплекса
метеоусловий, в частности, от направления ветра.
Распределения микрочастиц по размерам, опре-
деляемые по данным измерений, соответсвуют
случаю, когда эродируемый материал обогащен
мелкими частицами [34, 44, 27]. Это связано с
преобладанием на территории, где проводятся за-
меры, спокойной ветровой обстановки с относи-
тельно медленной эмиссией микрочастиц. Пере-
гиб кривой получаемых по данным распределений
микрочастиц по размерам [45, 39, 40], вероятно,
свидетельствует о наличии двух механизмов гене-
рации аэрозоля, отличающихся по скорости.

Отметим, что в 2020 г. отмечалось существен-
ное различие концентраций взвешенного аэрозо-
ля в разные дни при близких скоростях ветра и тем-
пературе воздуха. Это показывает, что направление
ветра может заметно влиять на процесс генерации
пылевого аэрозоля. Для сравнения данных распре-
делений выделены два типа направлений ветра по
отношению к линии стыка наветренного и подвет-
ренного склонов: лобовое и касательное.

Эмиссия связывается с интенсивностью пото-
ка сальтации [33, 36, 48, 34]. Отмечается также пе-
ремещение или перекатывание частиц у поверх-
ности без подскоков. Оценки силы давления для
двух вариантов движения частиц показали, что
генерация крупной фракции микрочастиц веро-
ятна при подскоках сальтирующих частиц. Их раз-
мер пропорционален силе воздействия, а скорости
падения сальтирующих частиц больше, чем у пере-
катывающихся у поверхности. Мелкая фракция
преимущественно генерируется при перемещени-
ях массивных частиц у поверхности без подскоков.
При таком движении происходит стряхивание
электростатически прилипших микрочастиц к по-
верхности крупных.

Так как при лобовом направлении ветра про-
исходит фильтрация частиц по размерам, то на
наветренном склоне остаются более мелкие ча-
стицы. На подветренном склоне при этом накап-
ливаются более крупные. Изменение направле-
ния ветра приводит к сужению зоны аккумуляции
на подветренном склоне с выносом вовне круп-
ных частиц. Это влияет на тип распределения
микрочастиц по размерам, увеличивая долю
крупной фракции аэрозоля по отношению к слу-
чаю лобового направления с близкими значения-
ми скорости ветра и температуры.

Наиболее ярко отражают влияние направле-
ния ветра на процессы генерации характер зави-
симости числа микрочастиц от динамической
скорости. Для лобового направления с увеличе-
нием динамической скорости число микрочастиц
уменьшается, а для касательного увеличивается.

Это связано с влиянием эоловых структур второ-
го рода на сопротивление поверхности, энергию
воздушного потока, зависящую от числа задей-
ствованных в движении сальтирующих и переме-
щающихся частиц, наличие или отсутвие зоны
рециркуляции.

Сальтирующие частицы подают на поверх-
ность фронтально, создавая эффект разбрызгива-
ния, более крупные частицы движутся с меньши-
ми углами с отскоками и проскальзыванием. При
изменении ориентации эоловой структуры по от-
ношению к потоку ветра с касательного на лобо-
вое наклоненная поверхность у наветренного
склона усиливает разбрызгивание, а у подветрен-
ного ослабляет. Для касательного направления
ветра в условиях меньшего сопротивления от эо-
ловых структур второго порядка типа ряби гене-
рируется меньшее число мелкой фракции микро-
частиц. По этой же причине падение частиц в зо-
не аккумуляции при касательном направлении
ветра приводит усилению процессов отказыва-
ния микрочастиц крупной фракции, так как за-
действуются более крупные частицы неправиль-
ной формы.

Над подветренным склоном возникают цир-
кулирующие потоки, которые могут замедлять
попадающие туда срываемые с вершины части-
цы. Для касательного направления ветра зона ре-
циркуляции уменьшается или может отсутвовать,
поэтому срываемые с вершины частицы движутся
с большими скоростями, что также усиливает ге-
нерацию крупной фракции микрочастиц.

Эмпирические данные сопоставляются с ана-
литическими оценками распределения числа
микрочастиц по размерам, генерируемых при
стряхивании и откалывании, полученными для
числа подвижных частиц, исходя из соотношения
превышения пороговых скоростей. Распределе-
ние микрочастиц по размерам определяется ку-
сочно-заданной функцией с двумя максимумами.
Диапазоны генерируемых микрочастиц мелкой и
крупной фракций отличаются для касательного и
лобового направления ветра. Для лобового на-
правления ветра меньше скорость перемещаю-
щихся по склону крупных частиц, чем для каса-
тельного. А скорости падения частиц с вершины
на поверхность для касательного направления
выше на порядок, что связано с преобладанием
процессов откалывания на подветренном склоне
и дополнительным разгоном в потоке частиц над
подветренным склоном. Эффект разбрызгивания
определен через параметр, определяющий долю
передаваемого импульса микрочастицам, также
увеличивается для лобового направления по отно-
шению к касательному. На наветренном склоне
усиливается процесс перемещения частиц, более
активны процессы вторичной генерации, задей-
ствовано больше слоев в процесс перемещения,
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больше разнообразия размеров генерируемых ча-
стиц. Процесс захвата и переноса замедляется эле-
ментами вторичных эоловых структур типа ряби.

Проведенное сравнение выполнено для того,
чтобы построить методику оценки проявления
эффектов изменения вида распределения микро-
частиц по размерам в зависимости от внешних
условий. Комплекс подобных оценок для других
метеоусловий позволит рассматривать террито-
рию как источник эоловой пыли, интенсивность
пыления которого в разной степени зависит от
изменения метеопараметров.

Авторы благодарят В.А. Лебедева, Ю.А. Об-
винцева, А.А. Хапаева и Б.А. Харцхаева (Комсо-
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Influence of Wind Direction on the Size Distribution 
of Aeolian Microparticles

E. A. Malinovskaya1, *, O. G. Chkhetiani1, and L. O. Maksimenkov1

1Obukhov Institute of Atmospheric Physics, Russian Academy of Sciences, Pyzhevsky per., 3, Moscow, 119017 Russia

*e-mail: elen_am@inbox.ru

The microparticle size distribution with two types of wind motion with respect to the prevailing direction of

dune ridges: frontal and tangential are analyzed according to the data of field measurements, obtained during

summer 2010–2020 in the arid conditions of the Near-Caspian Lowland (Kalmykia, Russia). Were observed a

smaller number of coarse fraction microparticles (2–5 μm) and a larger number of fine fraction (0.2–2 μm) for

the frontal wind direction in comparison with data in the tangential direction for similar conditions. The con-

centration of microparticles decreases with increasing dynamic velocity in frontal wind direction and increases
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in tangential wind direction. Dust aerosol generation is associated with the movement of large particles near the

surface by means of saltation or rolling (movement near the surface). The size of the generated microparticles is

related to the momentum transferred to the particles in the layer. The concentrations of the fine fraction of mi-

croparticles are related to the presence of secondary aeolian structures on the surface on the windward slope and

the relative change in its slope angle under different wind directions. Its generation as a result of shaking is more

likely to occur when coarse particles move near the surface. The concentrations of coarse fraction are deter-

mined by the processes of chipping at the moment of the particle falling from the top of the dune and being

blown from the top of the dune to the surface. In a tangential wind direction, when large irregularly shaped par-

ticles from the accumulation zone on the leeward slope are involved, the air circulation over the leeward slope is

weakened, and the spalling processes intensify. Analytical derivation for microparticle size distribution function

and comparison with field measurement data allows to estimate effects with respect to changes in aeolian struc-

ture surface slope angles and particle velocities when wind direction changes.

Ketwords: dust aerosol, wind blowing, size distribution function
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По данным измерений на опустыненной территории в Астраханской обл. на высотах от 3 до 15 см в
условиях квазинепрерывной сальтации 23.08.11 и 01.09.2011 определены функции распределения
сальтирующих частиц по размерам в диапазоне от 30 до 330 мкм, построены вертикальные профили
дифференциальных счетных концентраций частиц с размерами 47.0, 85.6, 104.6, 127.7 и 156.0 мкм,
которые аппроксимированы экспонентами. Показано, что в нижнем слое сальтации толщиной
около 9 см масштаб высоты и логарифмический градиент концентрации не зависят от скорости вет-
ра. Установлено, что на высотах 11 и 15 см суммарная концентрация сальтирующих частиц связана
нелинейными соотношениями со скоростью ветра в приземном слое атмосферы. Для диапазона из-
менения скорости ветра от 6 до 11.0 м/с построены вертикальные распределения концентрации
сальтирующих частиц, которые аппроксимированы кусочно-экспоненциальными профилями сум-
марной концентрации частиц. Получена аналитическая зависимость от скорости ветра логарифми-
ческого градиента концентрации в верхнем слое сальтации. Разработана малопараметрическая мо-
дель вертикального распределения сальтирующих частиц в диапазоне высот от 0 до 15 см. Предло-
жены аппроксимации зависимостей от размера частиц масштаба высоты для вертикальных
профилей концентрации и массового потока сальтирующих частиц.

Ключевые слова: опустынивание, ветропесчаный поток, квазинепрерывная сальтация, сальтирующие
алевритовые частицы, вертикальное распределение концентрации частиц, кусочно-экспоненциаль-
ная аппроксимация, масштаб высоты, логарифмический градиент концентрации, толщина нижнего
слоя сальтации, малопараметрическая модель вертикального распределения концентрации
DOI: 10.31857/S0002351521050072

1. ВВЕДЕНИЕ
В современную эпоху потепления климата в

ряде регионов планеты возможно ускорение про-
цессов опустынивания и аридизации [1, 2], что
приведет к повышению содержания в атмосфере
пылевого аэрозоля и усилению его радиационных
эффектов. На опустыненных территориях основ-
ным механизмом эмиссии минерального пылево-
го аэрозоля является воздействие ветропесчаного
потока на подстилающую поверхность (sandblast-

ing) [3, 4], в котором основным процессом явля-
ется сальтация [5–10] – скачкообразное переме-
щение песчинок. В аридных регионах существен-
ный вклад вносит конвективно обусловленный
вынос пылевого аэрозоля в атмосферу [11–16].

По данным измерений на опустыненной тер-
ритории в Астраханской обл. функции распреде-
ления сальтирующих частиц по размерам [17] с
помощью фотоэлектрического счетчика [18] по-
казано, что в ветропесчаном потоке кроме саль-
тирующих частиц песчаной фракции с размерами
больше 100 мкм и фракции частиц минеральной
пыли (пылевой аэрозоль) с размерами меньше
примерно 10 мкм, которые в геологии относят к

1 Статья подготовлена на основе устного доклада, представ-
ленного на Всероссийской конференции “Турбулентность,
динамика атмосферы и климата”, посвященной памяти
акад. А.М. Обухова (Москва, 10–12 ноября 2020 г.).

УДК 551.510
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обломочным породам [19], присутствует алеври-
товая фракция сальтирующих частиц с размерами
примерно от 30 до 100 мкм (алеврит также отно-
сится к обломочным породам [19]). Отметим, что
в [9] в качестве примера показана траектория
сальтирующей частицы с аэродинамическим диа-
метром около 65 мкм, полученная с использова-
нием скоростной видеосъемки на опустыненной
территории в Астраханской обл.

Большинство исследований механизмов саль-
тации и эмиссии пылевого аэрозоля выполнено в
ветровых каналах [20–25], где невозможно адек-
ватно воспроизвести все особенности взаимодей-
ствия атмосферы с песчаной подстилающей по-
верхностью.

Ветропесчаный поток на опустыненных тер-
риториях отличается аномально высокой элек-
тризацией [26–29]. Удельный заряд сальтирую-
щих частиц может достигать +(50–60) мкКл/кг
[10, 26, 29].

На интенсивность сальтации сильно влияют
турбулентные и конвективные процессы в погра-
ничном слое атмосферы [30–33]. Из [34, 35] следу-
ет, что турбулентность сильнее влияет на динамику
сальтирующих алевритовых частиц (по сравнению
с динамикой песчаных частиц), что обусловлено их
меньшей инерционностью.

На процессы в ветропесчаном потоке также
влияет образование ряби (рифелей) и мелкой ря-
би на подстилающей поверхности [8, 36–38], что
может привести к возникновению квазипериоди-
ческих вариаций интенсивности сальтации [9,
38]. Поэтому необходимы дальнейшие исследо-
вания процесса сальтации непосредственно на
опустыненных территориях.

Целью настоящей работы является количе-
ственная характеристика вертикального распре-
деления сальтирующих алевритовых и песчаных
частиц в условиях квазинепрерывной или непе-
ремежающейся (almost non-intermittent) сальта-
ции [39] на опустыненной территории при вариа-
циях скорости ветра в приземном слое атмосферы
по данным измерений функции распределения
сальтирующих частиц по размерам или диффе-
ренциальных счетных концентраций сальтирую-
щих частиц, включая (1) построение и аппрокси-
мацию средних вертикальных профилей концен-
трации сальтирующих алевритовых и песчаных
частиц, а также вертикального профиля суммар-
ной концентрации, (2) анализ зависимостей от
скорости ветра суммарной концентрации частиц
в нижнем и верхнем слоях сальтации, (3) постро-
ение и аппроксимацию вертикального профиля
суммарной концентрации сальтирующих частиц
в верхнем и нижнем слоях сальтации для различ-
ных значений скорости ветра и (4) оценку толщи-
ны нижнего слоя сальтации. Предложена мало-
параметрическая модель вертикального распреде-

ления сальтирующих частиц в слое от 0 до 15 см,
которая обобщает полученные в данной работе ре-
зультаты. Предложены аппроксимации зависимо-
стей от размера частиц параметров вертикального
распределения концентрации и массового потока
сальтирующих частиц с использованием опубли-
кованных данных [22].

Следует отметить, что на вертикальное распре-
деление сальтирующих частиц влияет режим
сальтации [39] и эоловые формы рельефа или мор-
фология подстилающей поверхности, включая дю-
ны, барханы и рябь [7, 8, 37, 38]. В настоящей рабо-
те использованы данные измерений на опустынен-
ной территории вблизи р. Волги с плоским
рельефом без барханов и дюн и без растительности
в период с 16.08 по 01.09.2011. Представлены ре-
зультаты измерений 23.08.2011 и 01.09.2011 в усло-
виях квазинепрерывной сальтации, которые мож-
но сопоставить с результатами исследований саль-
тации в ветровых каналах [22–25].

2. ИСПОЛЬЗУЕМЫЕ ДАННЫЕ
В работе использованы результаты измерений с

временным разрешением 1 с суммарной концен-
трации N и дифференциальных счетных концен-
траций сальтирующих частиц g(D) = dN(D)/dlnD,
где D – размер частицы и N(D) – накопленная
концентрация частиц, в диапазоне размеров от 30
до 330 мкм с разрешением по размерам Δ lnD = 0.1,
что соответствует изменению примерно на 10% в
каждом интервале размеров, на высотах 3, 11 и
15 см с помощью фотоэлектрического счетчика
сальтирующих частиц [18] на опустыненной тер-
ритории в Астраханской обл. [17, 40] 23.08.2011 в
период с 12:05 до 15:05. Данные измерений на вы-
соте 7 см в рассматриваемый период не использо-
вались в связи с погрешностями в работе соответ-
ствующего канала фотоэлектрического счетчика.
При восстановлении вертикальных профилей
концентраций сальтирующих частиц использова-
лись данные измерений в периоды времени с
11:05 до 12:05 и с 15:06 до 16:06, когда проводились
синхронные измерения для всех каналов счетчи-
ка [40] на высоте 6 см. Использовались также дан-
ные измерений для дифференциальных счетных
концентраций сальтирующих частиц на высотах
3, 7, 15 см 01.09.2011 в период с 13:10 до 14:10.

В приземном слое атмосферы на высоте 2 м из-
мерялись компоненты скорости ветра и темпера-
тура воздуха с временным разрешением 0.1 с с по-
мощью акустической метеостанции Метео-2
(Институт оптики атмосферы, г. Томск). Средние
значения скорости ветра в приземном слое атмо-
сферы в периоды проведения измерений 23.08 и
01.09.2011 были равны 7.55 и 8.05 м/с соответствен-
но. Вероятность значений скорости ветра меньше
пороговой скорости сальтации (5.0–5.1 м/с) в пе-
риоды проведения измерений не превышала 2%
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[33, 40], что достаточно для реализации режима
квазинепрывной сальтации.

В [22] для пяти образцов песчаного грунта с
средними размерами песчинок от 150 до 550 мкм
в ветровом канале выполнены измерения верти-
кальных распределений концентрации и массо-
вого потока сальтации. Полученные в [22] резуль-
таты использованы нами при аппроксимации за-
висимостей от размера частиц масштаба высоты
для указанных распределений.

3. ВЕРТИКАЛЬНЫЕ ПРОФИЛИ 
КОНЦЕНТРАЦИЙ АЛЕВРИТОВЫХ

И ПЕСЧАНЫХ ЧАСТИЦ

В [17] по данным измерений функции распре-
деления сальтирующих частиц по размерам на
опустыненной территории в Астраханской обл.
23.08.2011 в период с 12:05 до 15:05 получено вер-
тикальное распределение суммарной концентра-
ции частиц N(z), где z – высота, которое с удовле-
творительной точностью аппроксимируется экс-
понентой в диапазоне высот от 3 до 15 см

(1)

где N0 = 2725 дм-3, масштаб высоты zN = 3.16 см и
логарифмический градиент концентраций (ЛГК)

= −0( ) exp{ },NN z N z z

− −γ = = − = −1 1ln ( ) 0.316 см .N Nd N z dz z

В ряде работ zN называют толщиной слоя саль-
тации. Отметим, что полная толщина слоя саль-
тации существенно больше zN.

По данным измерений функции распределе-
ния частиц по размерам g(D) 23.08.2011 в указан-
ный период времени на высоте 3, 11 и 15 см по-
строены вертикальные профили дифференциаль-
ных счетных концентраций частиц (рис. 1) с
средними размерами 47.0 (1), 85.6 (2), 104.6 (3),
127.7 (4) и 156.0 мкм (5). Использованы также по-
лученные ранее [40] зависимости концентраций
сальтирующих на высоте 6 см частиц разных разме-
ров от скорости ветра в приземном слое атмосфе-
ры. Погрешность привязки шкалы фотоэлектриче-
ского счетчика частиц в абсолютных единицах при
D = 100 мкм составляет примерно ±5 мкм. Подроб-
ные значения центров интервалов частиц (с шири-
ной  = 0.1) приведены для характеристики
используемого разбиения диапазона размеров ча-
стиц на интервалы с указанной выше шириной.

Полученные вертикальные распределения диф-
ференциальных счетных концентраций g(D) с удо-
влетворительной точностью аппроксимируются
экспоненциальными профилями [41]

(2)

c ЛГК, равными 0.30 (1), 0.307 (2), 0.314 (3), 0.327 (4),
0.347 (5) см–1 для значений D от 47.0 до 156.0 мкм.

Δ ln D

= −0
** ( , ) ( )exp{ }Dg z D g D z z

Рис. 1. Зависимость от высоты дифференциальных счетных концентраций сальтирующих частиц с размерами 47.0 (1),
85.6 (2), 104.6 (3), 127.7 (4) и 156.0 мкм (5) по данным измерений 23.08.11 в период с 12:05 по 15:05 на опустыненной
территории в Астраханской обл.

10 141286420

gD(1, 3, 5), дм–3 gD(2, 4), дм–3

16

10

100

1

1000

100

10

1

z, см

1

2

5

4
3



558

ИЗВЕСТИЯ РАН. ФИЗИКА АТМОСФЕРЫ И ОКЕАНА  том 57  № 5  2021

ГОРЧАКОВ и др.

Анализ показал, что зависимость ЛГК γD(D) =

=  от размера частиц D аппроксимируется со-
отношением

(3)

−− 1
Dz

γ = − − − 3( ) 0.30 0.075(ln 3.85) .D D D

Максимальное значение масштаба высоты zD
достигается при D = 47 мкм, что может быть обу-
словлено влиянием турбулентных пульсаций вер-
тикальной компоненты скорости ветра на траекто-
рии сальтирующих частиц [42]. При одинаковых
концентрациях вблизи подстилающей поверхно-
сти алевритовых частиц с размером 47 мкм и пес-
чаных частиц с размером 156 мкм на высоте 15 см
концентрация алевритовых частиц в два раза
больше концентрации песчаных частиц.

4. СТАТИСТИЧЕСКИЕ СВЯЗИ 
КОНЦЕНТРАЦИЙ ЧАСТИЦ В НИЖНЕМ

И ВЕРХНЕМ СЛОЯХ САЛЬТАЦИИ
СО СКОРОСТЬЮ ВЕТРА

В [40] показано, что суммарная концентрация
сальтирующих частиц на высоте 6 см связана со-
отношением линейной регрессии со скоростью
ветра в приземном слое атмосферы (на высоте 2 м)

, где V – скорость ветра, V0 – поро-
говая скорость сальтации и K6 – коэффициент
пропорциональности.

Анализ данных измерений концентрации ча-
стиц N3 на высоте 3 см показал, что 23.08.2011 в
период с 12:05 до 15:05 имела место линейная кор-
реляция между N3 и скоростью ветра на высоте 2 м
(рис. 2а), которая описывается соотношением
линейной регрессии.

(4)
где K3 = 415 дм–3 м–1 c и V0 = 5.0 м/с (коэффициент
корреляции между N3 и V равен 0.83).

Корреляционная связь между концентрацией
частиц на высоте 11 см и разностью V – V0 оказа-
лась нелинейной (рис. 2б)

(5)

где  = 23.9 дм–3 м–1 с и  = 3.5 дм–3 м–2 с2.
Нелинейная связь между концентрацией саль-

тирующих частиц на высоте 15 см и разностью
V – V0 (рис. 2в) заметно отличается от корреля-
ционной связи (5)

(6)

где  = 5.2 дм–3 м–1 с и  = 0.625 дм–3 м–3 с3.
В частности, вклад в N15 нелинейной составля-

ющей при V = 9.0 м/с достигает 65%.
Из вышеизложенного следует, что в верхнем

слое сальтации на траектории сальтирующих ча-
стиц сильно влияет турбулентность, и это влия-
ние растет с увеличением высоты и скорости ветра,
что неизбежно приводит к зависимости формы
вертикальных профилей концентрации сальтиру-
ющих частиц от скорости ветра.

= −6 6 0( )N K V V

= −3 3 0( ),N K V V

= − + −(1) (2) 2
11 11 0 11 0( ) ( ) ,N K V V K V V

(1)
11K (2)

11K

= − + −(1) (2) 3
11 15 0 15 0( ) ( ) ,N K V V K V V

(1)
15K (2)

15KРис. 2. Корреляционные связи со скоростью ветра в
приземном слое атмосферы концентраций сальтиру-
ющих частиц на высотах 3 см (а), 11 см (б) и 15 см (в)
(1-аппроксимации).
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5. ВЛИЯНИЕ ВЕТРА
НА ВЕРТИКАЛЬНОЕ РАСПРЕДЕЛЕНИЕ 

САЛЬТИРУЮЩИХ ЧАСТИЦ

Полученные нами зависимости от скорости
ветра концентраций частиц в нижнем и верхнем
слоях сальтации позволили восстановить верти-
кальные распределения сальтирующих частиц в
диапазоне высот от 3 до 15 см при изменении ско-
рости ветра от 5.5 до 10.0 м/с по данным измере-
ний 23.08.2011 в период от 12:05 до 15:05 и от 5.5 до
11.0 м/с по данным 01.09.2011 в период от 13:10 до
14:10.

На рис. 3 показаны вертикальные распределе-
ния концентраций сальтирующих частиц для зна-
чений скорости ветра в приземном слое атмосфе-
ры 6.0 (1), 7.0 (2), 8.0 (3), 9.0 (4) и 10.0 м/с (5), по-
строенные по данным измерений 23.08.2011, на
высотах 3, 11 и 15 см (с использованием информа-
ции о зависимости скорости ветра концентрации
частиц на высоте 6 см [40]), а на рис. 4 аналогич-
ные распределения концентрации для значений
скорости ветра 6.0 (1), 7.0 (2), 8.0 (3), 9.0 (4), 10.0 (5)
и 11.0 (6) по данным измерений 01.09.2011 на вы-
сотах 3, 7, 11 и 15 см.

На рис. 3 выделены диапазоны высоты от 0 до
6 см (A), от 11 до 15 см (B) и от 6 до 11 см (С), а на
рис. 4 диапазоны от 0 до 7 см (A), от 11 до 15 см (B)
и от 7 до 11 см (С).

Анализ данных измерений показал, что в
слое от 3 до 6 см ЛГК (γА) в пределах погрешно-
сти измерений не зависит от скорости ветра и
равен –0.315 см–1, что практически совпадает с
ЛГК для полной концентрации сальтирующих
частиц (–0.316 см–1) [33]. Согласно данным из-
мерений 01.09.2011 ЛГК в слое от 3 до 7 см γА =
= –0.328 см–1 [41].

Учитывая линейную зависимость концентра-
ции частиц в нижнем слое сальтации от скорости
ветра [40, 41], вертикальное распределение ча-
стиц в слое А будем аппроксимировать экспонен-
циальным профилем

(7)
где KA = 1070 и 788 дм–3 м–1 с для 23.08 и 01.09.2011
соответственно.

Независимость масштаба высоты и ЛГК от
скорости ветра и динамической скорости была
ранее установлена по данным измерений в ветро-
вых каналах на высотах от 0.5 до 5.0 см [25] и от 1
до 10 см [22], а также по данным полевых измере-
ний [43]. В нашей работе [9] по данным скорост-
ной видеосъемки в диапазоне высот от 2 до 38 мм
(с разрешением по высоте 2 мм) продемонстри-
рована пригодность экспоненциальной аппрок-
симации вертикального профиля концентрации
сальтирующих частиц вблизи подстилающей по-
верхности. Таким образом, полученные нами про-

= − γ0( , ) ( )exp{ },A A AN z V K V V z

Рис. 3. Вертикальные профили суммарной концентрации сальтирующих частиц для значений скорости ветра в при-
земном слое атмосферы 6.0 (1), 7.0 (2), 8.0 (3), 9.0 (4) и 10.0 м/с (5) по данным измерений 23.08.11 в период с 12:05 по
15:05 на опустыненной территории в Астраханской обл. (E и F – точки пресечения экстраполяций вертикальных про-
филей концентрации в слоях А и В для значений скорости ветра 10.0 и 6.0 м/с).

12 1684
1

0
z, см

N(1–5), дм–3

10

100

1000

10 000
A BC

F

E

Нижний слой Верхний слой

5
4

3

2

1



560

ИЗВЕСТИЯ РАН. ФИЗИКА АТМОСФЕРЫ И ОКЕАНА  том 57  № 5  2021

ГОРЧАКОВ и др.

фили допускают экспоненциальную экстраполя-
цию в диапазоне высот от 0 до 3 см.

Нетрудно видеть, что в слое B (от 11 до 15 см)
ЛГК зависит от скорости ветра. Вертикальные
распределения концентрации частиц в этом слое
можно аппроксимировать экспонентами

(8)
На рис. 5 представлены результаты определения

γB по данным измерений 23.08 (1) и 01.09.2011 (2)
для V от 6.0 до 11.0 м/с (с шагом 1 м/с) и с учетом
результатов, полученных в [41], для V от 5.5 до
10.5 м/с (с шагом 1 м/с). Полученные зависимо-
сти (рис. 5) аппроксимируется линейными функ-
циями

(9)

где γ0 = –44 (1) и –46 м–1 (2), kγ = 45 м–2 с и V0 =
= 5.0 м/с. В среднем γB = –45 м–1 = –0.45 см–1. От-
метим, что погрешность определения γB увеличи-
вается при V близких к V0.

При восстановлении вертикальных профилей
концентрации сальтирующих частиц целесооб-
разно использовать кусочно-экспоненциальную
аппроксимацию, взяв за основу экспоненциаль-
ные аппроксимации профилей в слоях A и B. Экс-
траполируя указанные аппроксимации в слой С,
найдем точки пересечения для выбранных нами
значений скорости ветра (в частности, точки E и

= γ0( , ) ( )exp{ ( ) }.B BN z V N V V z

γγ = γ + −0 0( ) ( ),B V k V V

F на рис. 3 и 4), которые находятся на уровне при-
мерно 9 см для 23.08.2011 (рис. 3) и на уровне 8.5–
9 см для 01.09.2011 (рис. 4). Это позволяет выде-
лить нижний слой сальтации толщиной 9 см с по-
стоянным ЛГК γlw = γA и верхний слой сальтации,
расположенный выше 9 см с ЛГК, зависящим от
скорости ветра, .

В верхнем слое сальтации профиль концентра-
ции аппроксимируется экспонентой

(10)

Совокупность аппроксимаций (7), (9) и (10)
представляет собой малопараметрическую модель
вертикального распределения концентрации саль-
тирующих частиц для диапазона изменения ско-
рости ветра от V0 до 11.0 м/с.

6. ЗАВИСИМОСТЬ ОТ РАЗМЕРА ЧАСТИЦ 
МАСШТАБА ВЫСОТЫ

ДЛЯ ВЕРТИКАЛЬНЫХ РАСПРЕДЕЛЕНИЙ 
КОНЦЕНТРАЦИИ И МАССОВОГО

ПОТОКА САЛЬТАЦИИ
Вертикальные распределения концентрации и

массового потока сальтирующих частиц были изме-
рены в ветровом канале на высотах от 1 до 10 см для
пяти образов песчаного грунта с размерами частиц
100–200, 200–300, 300–400, 400–500 и 500–600 мкм

γ = γ( ) ( )up BV V

=
= − γ γ −0

( , )
( )exp(9 )exp{ ( )( 9)}.

up

A A B

N z V
K V V V z

Рис. 4. Вертикальные профили суммарной концентрации сальтирующих частиц для значений скорости ветра в при-
земном слое атмосферы 6.0 (1), 7.0 (2), 8.0 (3), 9.0 (4), 10.0 (5) и 11.0 м/с (6) по данным измерений 01.09.2011 в период с
13:10 по 14:10 на опустыненной территории в Астраханской обл. (E и F – точки пресечения экстраполяций вертикаль-
ных профилей концентрации в слоях А и В для значений скорости ветра 11.0 и 6.0 м/с).
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(средние размеры 150, 250, 350, 450 и 550 мкм) и
для пяти значений скорости воздушного потока
на оси канала 10, 12, 14, 16 и 18 м/с [22] (динами-
ческая скорость не определялась).

Вертикальные профили массовых концентра-
ций и массовых потоков частиц аппроксимирова-
лись экспонентами с масштабами высоты zm и zf
соответственно. Отметим, что для отдельных про-
филей наблюдались заметные отклонения от экс-
поненциальных аппроксимаций. Среднее значе-
ние масштаба высоты zm для профиля концентра-
ции увеличивается примерно от 4 до 7 см с ростом
среднего размера частиц от 150 до 550 мкм.

Для описания зависимости zm(D) нами пред-
ложена линейная аппроксимация (1 на рис. 6).

(11)
которой соответствует степенная функция zm =
= 3.24D0.4. Экстраполяция полученной зависимо-
сти в точку D = 100 мкм приводит к значению zm =
= 3.45 см, которое примерно на 10% больше мас-
штаба высоты для профиля суммарной концен-
трации сальтирующих частиц на опустыненной
территории в Астраханской обл. по данным изме-
рений 23.08.2011 (zN = 3.16 см).

Представленная на рис. 6 зависимость мас-
штаба высоты zf для профиля массового потока
сальтирующих частиц аппроксимируется соотно-
шением

(12)

= −ln 0.4 ln 0.59,mz D

= −ln 0.8 ln 1.92fz D

или соответствующей степенной функцией zf =
= 0.147D0.8. Для D = 100 мкм масштаб высоты zf =
= 5.85 см, который превышает zm для D = 100 мкм
в 1.7 раза.

Полученные аппроксимации позволяют по-
лучить соотношение между масштабами высоты
zm и zf:

(13)

Соотношение (13) можно использовать для
оценки вертикального распределения массового
потока сальтирующих частиц.

7. ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Выполнено экспериментальное исследова-

ние вертикального распределения сальтирую-
щих алевритовых и песчаных частиц в ветропес-
чаном потоке. По данным измерений на опусты-
ненной территории в Астраханской обл. в
условиях квазинепрерывной сальтации на высо-
тах от 3 до 15 см определены функции распреде-
ления сальтирующих частиц по размерам в диапа-
зоне от 30 до 330 мкм, восстановлены вертикаль-
ные распределения счетных концентраций частиц
с размерами 47, 85.6, 104.6, 127.7 и 156 мкм, которые
с удовлетворительной точностью аппроксимиру-
ются экспоненциальными профилями. Предложе-
на аппроксимация зависимости от размера частиц
в диапазоне от 47 до 156 мкм логарифмического

= −ln 2 ln 0.74.f mz z

Рис. 5. Логарифмический градиент концентрации частиц в верхнем слое сальтации по данным измерений 23.08.2011 (1)
и 01.09.2011 (2).
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градиента концентрации. Отмечено, что концен-
трация песчаных частиц с размером 156 мкм в слое
от 0 до 15 см убывает в два раза быстрее концентра-
ции алевритовых частиц с размером 47 мкм.

Проанализированы статистические связи меж-
ду скоростью ветра в приземном слое атмосферы
на высоте 2 м и суммарной концентрацией частиц
в нижнем и верхнем слоях сальтации. В верхнем
слое сальтации в отличие от нижнего корреляци-
онные связи концентрации частиц со скоростью
ветра оказались нелинейными.

По данным измерений на опустыненной терри-
тории в Астраханской обл. 23.08.2011 и 01.09.2011
построены вертикальные распределения концен-
трации сальтирующих частиц в слое от 3 до 15 см для
диапазона изменения ветра в приземном слое ат-
мосферы от 6.0 до 11.0 м/с. Предложена кусочно-
экспоненциальная аппроксимация вертикальных
профилей концентрации сальтирующих частиц.
Показано, что в нижнем слое сальтации на опу-
стыненной территории логарифмический гради-
ент концентрации не зависит от скорости ветра.

Получена и аппроксимирована зависимость от
скорости ветра логарифмического градиента кон-
центрации в верхнем слое сальтации. Определена
толщина нижнего слоя сальтации (около 9 см).
Предложена малопараметрическая модель верти-
кального распределения концентраций сальтиру-
ющих частиц в слое от 0 до 15 см для диапазона
изменения скорости ветра от пороговой скорости
сальтации до 11.0 м/с.

По опубликованным данным получены зави-
симости от размера сальтирующих частиц мас-
штаба высоты вертикальных распределений кон-
центрации и массового потока частиц и соотно-
шение между масштабами высоты для указанных
профилей. Получена оценка масштаба для массо-
вого потока частиц с размерами 100 мкм, близ-
кими к модальному размеру частиц на опусты-
ненной территории в Астраханской обл.

Работа выполнена при финансовой поддержке
РФФИ (грант № 19-05-00758).
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Vertical Distribution of Aleurite and Sand Particles
in Windsand Flux on Desertified Area
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In Astrakhan oblast under almost non-intermittent conduction at heights from 3 to 15 сm the satiating par-
ticle size distribution function profiles were received for differential number particle concentrations with a
size of 47.0, 85.6, 104.6, 127.7 and 156.0 mcm which approximated exponential functions. It is shown that a
logarithmic concentration gradient in the low layer of saltation 9 cm thickness don`t depend from the wind
velocity in the surface layer of the atmosphere. It is establishment that in the upper saltation layer at the
heights of 11 and 15 cm the saltating particle concentration is non-linear functions of the wind velocity. Two-
layer exponential approximation of the particle concentration profiles for the wind velocity values from 5.5 to
11.0 m/s are proposed. Logarithmic concentration gradient dependence from the wind velocity in the upper
saltation layer has been approximated. Small-parametric model of the saltating particle concentration in the
layer from 0 to 15 cm has been worked out. Height scale dependence approximations from the particle size for
the concentration and mass f lux height profiles have been proposed.

Keywords: desertification, windsand f lux, almost non-intermitted saltation, saltating aleurite particle, parti-
cle concentration height distribution, two-layer exponential approximation, logarithmic concentration gra-
dient, low layer saltation thickness, small parametric model of height concentration distribution
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По данным измерений флуктуаций концентрации частиц и вертикальной компоненты скорости
ветра с разрешением 1 с рассчитаны вертикальные турбулентные потоки пылевого аэрозоля на опу-
стыненной территории в Астраханской обл. для условий квазинепрерывной сальтации. Показано,
что временная изменчивость плотности вертикального турбулентного потока пылевого аэрозоля в
диапазоне масштабов примерно от 30 с до 1 ч определяется конвективно обусловленными вариаци-
ями горизонтальной и вертикальной компонент скорости ветра в приземном слое атмосферы. Нор-
мированный турбулентный поток или скорость выноса пылевого аэрозоля достигает 4–5 см/с.
Дневной ход вертикального турбулентного потока аэрозоля согласуется с дневным ходом турбу-
лентного потока тепла. Получены зависимости массового турбулентного потока пылевого аэрозоля
от размера частиц. Предложена методика оценки низкочастотной изменчивости плотности турбу-
лентного потока пылевого аэрозоля на опустыненной территории по данным измерений компо-
нент скорости ветра и пороговой скорости сальтации.

Ключевые слова: опустынивание, ветропесчаный поток, эмиссия пылевого аэрозоля, турбулентный
поток аэрозоля, конвекция, скорость выноса аэрозоля, турбулентный поток тепла, массовый поток
аэрозоля
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1. ВВЕДЕНИЕ

В настоящее время много внимания уделяется
исследованиям пылевого аэрозоля [1–3]. Мине-
ральный пылевой аэрозоль прямо и косвенно
влияет на радиационный режим атмосферы [4, 5],
включая взаимодействие с жидкокапельными и
кристаллическими облаками [6, 7], участвует в
биогеохимических процессах на суше и в океане
[8, 9], наносит ущерб здоровью человека [10, 11].

Основными источниками пылевого аэрозоля
являются опустыненные и аридные территории
[12–18]. При слабом ветре вынос пылевого аэро-
золя [12, 18–20] определяется механизмом кон-
вективно-турбулентной эмиссии пылевого аэро-
золя (convective turbulent dust emission) [21], кото-
рый в настоящее подробно изучается [22–25].

На песчаных опустыненных территориях пре-
обладает вклад в эмиссию пылевого аэрозоля, об-
разующегося под воздействием ветропесчаного
потока на подстилающую поверхность (процесс
sandblasting) [26, 27]. В ветропесчаном потоке глав-
ным процессом является сальтация [28–34]. Раз-
работаны модели для оценки обусловленных саль-
тацией вертикальных потоков пылевого аэрозоля с
опустыненных территорий [35–37].

Полученные оценки потоков пылевого аэрозо-
ля нуждаются в сравнении с данными экспери-
мента. Потоки пылевого аэрозоля с опустыненных
территорий определяются турбулентной диффузи-
ей в приземном слое атмосферы. При определении
вертикального турбулентного потока аэрозоля
прямыми методами необходимо измерять флук-
туации концентрации частиц аэрозоля и верти-
кальной компоненты скорости ветра.

Впервые прямые измерения вертикального тур-
булентного потока аэрозоля на опустыненной тер-
ритории были выполнены в Приаралье [38].

1 Статья подготовлена на основе устного доклада, представ-
ленного на Всероссийской конференции “Турбулентность,
динамика атмосферы и климата”, посвященной памяти
акад. А.М. Обухова (Москва, 10–12 ноября 2020 г.).

УДК 551.551
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Целью настоящей работы является анализ ре-
зультатов измерений флуктуаций концентрации
частиц пылевого аэрозоля и компонент скорости
ветра в приземном слое атмосферы и вариаций
вертикальных турбулентных потоков пылевого
аэрозоля по данным измерений на опустыненной
территории в Астраханской обл., характеристика
зависимости массового турбулентного потока пы-
левого аэрозоля от размера частиц, а также сопо-
ставление дневного хода нормированного верти-
кального турбулентного потока пылевого аэрозоля
с дневным ходом турбулентного потока тепла и ко-
личественная оценка низкочастотной изменчиво-
сти плотности вертикального турбулентного пото-
ка пылевого аэрозоля по данным измерений гори-
зонтальной и вертикальной компонент скорости
ветра и пороговой скорости сальтации.

При исследовании эмиссии пылевого аэрозо-
ля на опустыненной территории вблизи р. Волги
без крупных форм рельефа (барханы, дюны) и
без растительности использованы результаты
совместных измерений характеристик сальта-
ции [34] и потоков пылевого аэрозоля [39, 40] в
период с 16.08.2011 по 01.09.2011, что дало воз-
можность учесть влияние вариаций пороговой
скорости сальтации на процесс выноса пылевого
аэрозоля с подстилающей поверхности. В работе
представлены результаты измерений вертикаль-
ных турбулентных потоков пылевого аэрозоля в
условиях квазинепрерывной сальтации 23.08.2011
и 01.09.2011, что позволило исключить влияние эф-
фектов перемежаемости сальтации на эмиссию
пылевого аэрозоля.

2. ВАРИАЦИИ КОНЦЕНТРАЦИИ ЧАСТИЦ 
ПЫЛЕВОГО АЭРОЗОЛЯ И КОМПОНЕНТ 

СКОРОСТИ ВЕТРА В ПРИЗЕМНОМ
СЛОЕ АТМОСФЕРЫ

Вертикальный турбулентный поток аэрозоля
вычисляется по данным измерений флуктуации
концентрации частиц N и вертикальной компо-
ненты скорости ветра w

(1)

где t – время, τ – период осреднения, f – плот-
ность турбулентного потока,  и

 – флуктуации N и w,  и  – сред-
ние значения N и w на интервале τ [40].

Эмиссия пылевого аэрозоля на опустыненных
территориях определяется процессом сальтации.
В [41] показано, что в нижнем слое сальтации
концентрация сальтирующих частиц N линейно
зависит от разности V – V0, где V – горизонталь-

τ τ
− −τ = τ = τ 

1 1

0 0

( , ) ( ) '( ) '( ) ,F t f t dt N t w t dt

= −( ) )' (N t N t N
= −( ) )' (w t w t w N w

ная компонента скорости ветра в приземном слое
атмосферы и V0 – пороговая скорость сальтации.
Таким образом, разность V – V0 определяет интен-
сивность сальтации и, как следствие, интенсив-
ность генерации пылевого (минерального) аэрозо-
ля на подстилающей поверхности [39]. Анализ
данных измерений показал, что конвективно обу-
словленные “низкочастотные” вариации горизон-
тальной компоненты скорости ветра V отчетливо
выявляются на временной изменчивости как кон-
центрации сальтирующих частиц Ns [42], так и кон-
центрации частиц пылевого аэрозоля N [39].

Суммарная концентрация и дифференциаль-
ные счетные концентрации частиц пылевого
аэрозоля измерялись на опустыненной террито-
рии в Астраханской обл. в приземном слое атмо-
сферы на высоте 2 м с помощью фотоэлектриче-
ского счетчика ОАЭС-05 [17] с временным разре-
шением 1 с 23.08.2011 и 01.09.2011 в условиях
квазинепрерывной сальтации (almost non-inter-
mittent). Распределение частиц по размерам изме-
рялось в диапазоне от 0.5 до 5.0 мкм. Вблизи фо-
тоэлектрического счетчика [43] на высоте 2 м на-
ходилась акустическая метеостанция Метео-2
(Институт оптики атмосферы СО РАН, г. Томск),
с помощью которой измерялись турбулентные
пульсации компонент скорости ветра и темпера-
туры воздуха с разрешением 0.1 с.

Отметим, что режим сальтации, которая опре-
деляла интенсивность эмиссии пылевого аэрозо-
ля, контролировался с помощью фотоэлектриче-
ского счетчика [43], находящегося на удалении
около 10 м от аппаратурного комплекса для изме-
рения турбулентных потоков аэрозоля.

На рис. 1 представлены с осреднением 30 с ре-
зультаты измерений суммарной концентрации ча-
стиц пылевого аэрозоля N(1), горизонтальной
компоненты скорости ветра V(2) и вертикальной
компоненты w(3) 23.08.2011 в период с 11:30 до
12:30 на опустыненной территории в Астрахан-
ской обл.

В рассматриваемый период времени отчетливо
выражены “низкочастотные” конвективно обу-
словленные вариации компоненты скорости вет-
ра V, в том числе квазипериодические (“когерент-
ные”) вариации с периодом примерно 6.3 мин.
Низкочастотные вариации концентрации частиц
аэрозоля N сравнительно тесно коррелируют с ва-
риациями V (рис. 1). Коэффициент корреляции
между N и V равен 0.48 (погрешность его опреде-
ления ±0.13 с доверительной вероятностью 95%).
Спектр вариаций вертикальной компоненты ско-
рости ветра w сдвинут в область более высоких ча-
стот по сравнению с спектром V.
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Более полное представление о временной из-
менчивости N, V и w можно получить по данным
измерений 23.08.2011 в период с 12:00 до 18:00
(рис. 2) и 01.09.2011 в период с 12:30 до 18:00 (рис. 3).
В некоторые периоды времени (например,
23.08.2011 в период примерно с 15:00 до 16:00) на-
блюдаются сравнительно длительные квазиперио-
дические вариации N и V. Отметим, что длитель-
ность некоторых значительных отклонений от со-
ответствующих средних значений w достигает
примерно 30 мин и даже 1 ч. В частности, 23.08.2011
в период времени примерно с 12:40 до 13:40 на-

блюдалась длительная отрицательная аномалия
вертикальной компоненты скорости ветра w, ко-
торая иногда прерывалась короткими (1–5 мин)
всплесками восходящих движений. Длительные
отрицательные аномалии w могут быть обуслов-
лены валиковой конвекцией, а всплески восходя-
щих движений суперпозицией конвективных
движений (структур) разных масштабов.

Выполнен статистический анализ вариаций N,
V и w. По данным измерений 23.08.2011 и 01.09.2011
в период с 12:30 до 18:00 рассчитаны статистиче-

Рис. 1. Зависимость от времени (интервал осреднения
30 с) концентрации частиц пылевого аэрозоля (1), го-
ризонтальной (2) и вертикальной (3) компонент ско-
рости ветра и плотности вертикального турбулентно-
го потока пылевого аэрозоля (4) по данным измере-
ний на опустыненной территории 23.08.2011 в период
с 11:30 до 12:30.
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Рис. 2. Зависимость от времени (интервал осреднения
180 с) концентрации частиц пылевого аэрозоля (1), го-
ризонтальной (2) и вертикальной (3) компонент ско-
рости ветра и плотности вертикального турбулентно-
го потока пылевого аэрозоля (4) по данным измере-
ний на опустыненной территории 23.08.2011 в период
с 12:00 до 18:00.
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ские характеристики вариаций указанных выше
величин.

Наименьшие значения коэффициента вариа-
ций, параметра асимметрии и эксцесса характер-
ны для вариаций горизонтальной компоненты
скорости ветра. Коэффициент вариаций N при-
мерно в 2 раза больше коэффициента вариации V.
Эксцесс для вариаций N 23.08.2011 достигает 3.1,
тогда как значение эксцесса для V близко к нулю.

Стандартное отклонение w в 5 раз меньше стан-
дартного отклонения V, а параметр асимметрии
меньше примерно в 4 раза. Что касается эксцес-
са для вариаций w, то он достигает примерно 0.9.

3. ВРЕМЕННАЯ ИЗМЕНЧИВОСТЬ 
ПЛОТНОСТИ ТУРБУЛЕНТНОГО
ПОТОКА ПЫЛЕВОГО АЭРОЗОЛЯ

Вариации плотности турбулентного потока
аэрозоля f определяются суперпозицией вариаций
концентрации частиц аэрозоля и вертикальной
компоненты скорости ветра, спектры которых за-
метно различаются.

Пример временной изменчивости f(t) (при
осреднении 30 с) показан на рис. 1в. Важной осо-
бенностью f(t) является наличие как положитель-
ных, так и отрицательных коротких выбросов с
большой амплитудой. В рассматриваемом случае
среднее значение f равно 1.9 см–2 с–1.

На рис. 2в показана плотность турбулентного
потока аэрозоля, рассчитанная по данным изме-
рений 23.08.2011 в период с 12:00 до 18:00 (осред-
нение 180с). Отчетливо видны периоды положи-
тельных и отрицательных значений f, в том числе
низкий средний уровень f примерно после 17 ч.
Среднее значение f в рассматриваемый период
времени 23.08.2011 равно 2.67 см–2 с–1, а макси-
мальное значение составило 15 см–2 с–1.

Согласно данным измерений f(t) 01.09.2011 с
12:30 до 18:00 (время осреднения 180 с), в период
примерно с 13:40 до 14:15 и в период с 17:30 до
18:00 преобладали отрицательные турбулентные
потоки аэрозоля, что в ряде случаев характерно
для валиковой конвекции. 01.09.2011 (рис. 3) на-
блюдались квазипериодические вариации f (на-
пример, с 13:15 до 13:50 с среднем периодом около
9 мин). Среднее значение f(t) в период с 12:30 до
18:00 оказалось равным 3.18 см–2 см–1. Макси-
мальные и минимальные значения достигали 20 и
–20 см–2 с–1 соответственно. Были рассчитаны по
данным измерений 01.09.2011 статистические ха-
рактеристики вариаций f(t). При сравнительно
небольшой асимметрии (1.19) и сравнительно
большом эксцессе (6.24) очень большим оказался
коэффициент вариаций (11.4). Наблюдаемые в
2011 г. особенности статистической изменчиво-
сти плотности турбулентного потока аэрозоля
аналогичны обнаруженным ранее [38] особенно-
стям изменчивости турбулентного потока пыле-
вого аэрозоля в 1998 г. на опустыненной террито-
рии в Приаралье.

Рис. 3. Зависимость от времени (интервал осреднения
180 с) концентрации частиц пылевого аэрозоля (1), го-
ризонтальной (2) и вертикальной (3) компонент ско-
рости ветра и плотности вертикального турбулентно-
го потока пылевого аэрозоля (4) по данным измере-
ний на опустыненной территории 01.09.2011 в период с
12:30 до 18:00.
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4. СКОРОСТЬ ВЫНОСА АЭРОЗОЛЯ
И ТУРБУЛЕНТНЫЙ ПОТОК ТЕПЛА

В КОНВЕКТИВНЫХ УСЛОВИЯХ
Большой интерес представляет нормирован-

ный вертикальный турбулентный поток пылево-
го аэрозоля

(2)

где  – среднее значение концентрации частиц
аэрозоля за период осреднения τ. Нормирован-
ный турбулентный поток имеет размерность ско-
рости. Поэтому wa следует рассматривать как
оценку скорости выноса или вертикального пере-
носа аэрозоля в приземном слое атмосферы.

На рис. 4 показаны результаты расчетов скоро-
сти выноса пылевого аэрозоля за 10-минутные
интервалы по данным измерений 23.08.2011 в пе-
риод с 10:15 до 19:30. Для сравнения на рис. 4 по-
казаны соответствующие значения турбулентно-
го потока тепла , где ρ – плотность атмо-
сферного воздуха и cp – теплоемкость воздуха при
постоянном давлении. Поток температуры

(3)

где T – температура воздуха. Показан также сгла-
женный дневной ход wa и Q (3 и 4). Видно, что
флуктуации нормированного турбулентного по-
тока аэрозоля существенно больше флуктуаций

= ,a
Fw
N

N

= ρ pQ c q

−τ = τ 
1( , ) '( ) '( ) ,q t T t w t dt

турбулентного потока тепла. В целом дневной ход
wa согласуется с дневным ходом турбулентного
потока тепла. В послеполуденное время Q быст-
рее стремится к нулю по сравнению с wa. В ве-
чернее время скорость выноса падает до нуля и
затем принимает отрицательные значения по-
рядка –1 см/с, что обусловлено, во-первых, пре-
кращением генерации пылевого аэрозоля на под-
стилающей поверхности и, во-вторых, процессом
сухого осаждения пылевого аэрозоля. Этот эф-
фект ранее наблюдался в Приаралье.

Измеренная нами скорость выноса пылевого
аэрозоля wa достигает 4–5 см/с. Следует иметь в
виду, что это оценка снизу, так как плотность
турбулентного потока аэрозоля определяется по
данным измерений флуктуаций концентрации
аэрозоля, генерируемого на подстилающей по-
верхности, а в среднее значение концентрации
пылевого аэрозоля заметный вклад вносит фо-
новой аэрозоль.

Поэтому в [38] была предложена альтернатив-
ная оценка скорости выноса пылевого аэрозоля

(4)

где σN – стандартное отклонение для флуктуаций
суммарной концентрации пылевого аэрозоля.

=
σ

* ,a
N

Fw

Рис. 4. Дневной ход скорости выноса пылевого аэрозоля (1) и турбулентного потока тепла (2) по данным измерений
на опустыненной территории 23.08.2011 (3 и 4 – сглаженные зависимости).
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В частности, 01.09.2011  = 1.24 см–3 и σN =
= 0.48 см–3. Отсюда следует, что в среднем в этот

день  в 2.5 раза больше wa.

5. ЗАВИСИМОСТЬ ВЕРТИКАЛЬНОГО 
ТУРБУЛЕНТНОГО ПОТОКА ПЫЛЕВОГО 

АЭРОЗОЛЯ ОТ РАЗМЕРА ЧАСТИЦ

На опустыненной территории в Астраханской
обл. были выполнены измерения счетных кон-
центраций частиц аэрозоля для интервалов раз-
меров 0.5–0.7, 0.7–1.0, 1.0–1.5, 1.5–2.0, 2.0–3.0 и
3.0–5.0 мкм, что позволило рассчитать диффе-
ренциальные массовые концентрации частиц mi

(i = 1, 2, …, 6) при условии ρa = 2 г/см–3, где ρa –
плотность вещества частиц аэрозоля, и соответ-
ствующие вертикальные массовые потоки аэро-
золя P (мг/м3 с). Максимальные значения P на-
блюдались при d = 1.5–2.0 мкм. На рис. 5 показа-
ны результаты расчета P(d) 23.08.2011 в 11:30 (1) и
15:10 (2). Полученные зависимости с удовлетво-
рительной точностью аппроксимируются лог-
нормальными распределениями

(5)

где A = 18.5 (1) и 50 мг/м3 с (2), v = 0.94 (1) и 0.90 (2)
и d0 = 1.5 мкм в обоих случаях.

N

*
aw

{ }= − 2 2
0( ) exp ln ( ) 2 ,P d A d d v

6. ПРОГНОЗ НИЗКОЧАСТОТНОЙ 
ИЗМЕНЧИВОСТИ ВЕРТИКАЛЬНОГО 

ТУРБУЛЕНТНОГО ПОТОКА ПЫЛЕВОГО 
АЭРОЗОЛЯ ПО ДАННЫМ ИЗМЕРЕНИЙ 

КОМПОНЕНТ СКОРОСТИ ВЕТРА
В [34, 41] получены соотношения линейной

регрессии между концентрацией частиц в ниж-
нем слое сальтации Ns и скоростью ветра V

(6)
где V0 – пороговая скорость сальтации и Ks – ко-
эффициент.

Если предположить, что наблюдаемая концен-
трация N частиц пылевого аэрозоля, генерируе-
мого на подстилающей поверхности под воздей-
ствием ветропесчанного потока, пропорциональ-
на концентрации сальтирующих частиц Ns, то
изменчивость N можно оценить по формуле

(7)

где Ka – неизвестный коэффициент.
Данная гипотеза позволяет оценить вариации

турбулентного потока аэрозоля f(t) с использова-
нием функции

(8)
Была проанализирована возможность прогно-

за (оценки) низкочастотной изменчивости (с точ-
ностью до неизвестного коэффициента) плотно-
сти турбулентного потока f(t).

По данным измерений горизонтальной и вер-
тикальной компонент скорости ветра в призем-
ном слое атмосферы на высоте 2 м, а также поро-
говой скорости сальтации (V0 = 5.0 м/с) были полу-
чены зависимости ψ(t) (время осреднения 180 с),
которые сопоставлены с соответствующими за-
висимостями f(t) для периода времени с 13:30 до
15:30 23.08.2011 (рис. 6) и для периода с 13:30 до
16:30 01.08.2011 (рис 7). На рис. 6 и 7 видно, что
низкочастотная изменчивость ψ(t) с удовлетвори-
тельной точностью воспроизводит низкочастот-
ную временную изменчивость вертикального
турбулентного потока пылевого аэрозоля. Коэф-
фициент корреляции между f и ψ = 0.83
(23.08.2011) и 0.91 (01.09.2011). Таким образом,
предложен эффективный метод восстановления
низкочастотных вариаций плотности вертикаль-
ного турбулентного потока пылевого аэрозоля на
опустыненной территории.

7. ЗАКЛЮЧЕНИЕ
На опустыненной территории в условиях ква-

зинепрерывной сальтации определены верти-
кальные турбулентные потоки пылевого аэрозоля
по данным измерений с временным разрешением

= − 0( ,)s sN K V V

= − 0( ) [ ,( ) ]аN t K V t V

ψ = − 0( ) [ ( ) ( ).]t V t V w t

Рис. 5. Зависимость массового потока пылевого аэро-
золя от размера частиц по данным измерений
23.08.2011 в 11:30 (1) и 15:10 (2) на опустыненной тер-
ритории в Астраханской обл.
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Рис. 6. Временная изменчивость плотности вертикального турбулентного потока пылевого аэрозоля f (1) и произ-
ведения ψ (2) вертикальной компоненты скорости ветра w и разности между горизонтальной компонентой скорости
ветра V и пороговой скоростью сальтации V0 по данным измерений на опустыненной территории в Астраханской
области 23.08.2011 (время осреднения 180 с).
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Рис. 7. Временная изменчивость плотности вертикального турбулентного потока пылевого аэрозоля f (1) и произ-
ведения ψ (2) вертикальной компоненты скорости ветра w и разности между горизонтальной компонентой скорости
ветра V и пороговой скоростью сальтации V0 по данным измерений на опустыненной территории в Астраханской
области 01.09.2011 (время осреднения 180 с).
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1 с флуктуаций концентрации частиц аэрозоля и
компонент скорости ветра.

Показано, что вынос пылевого аэрозоля с под-
стилающей поверхности обусловлен процессом
сальтации, интенсивность которой зависит от ско-
рости ветра в приземном слое атмосферы. Низ-
кочастотные вариации концентрации пылевого
аэрозоля с периодами примерно от 30 с до 1 ч, в
том числе квазипериодические, воспроизводят
конвективные вариации горизонтальной компо-
ненты скорости ветра. Обнаружены длительные
периоды, до 30–60 мин нисходящих движений,
прерываемых иногда всплесками восходящих
движений с длительностью примерно от 1 до
5 мин, что можно объяснить суперпозицией ва-
ликовой конвекции с типичными конвективны-
ми структурами (термиками) вертикальной ком-
поненты скорости ветра.

Проанализированы вариации плотности вер-
тикального турбулентного потока пылевого аэро-
золя. Показано, что большое значение коэффи-
циента вариаций турбулентного потока аэрозоля
объясняется наличием коротких всплесков боль-
шой амплитуды. В дневном ходе турбулентного
потока обнаружены длительные периоды (поряд-
ка 1 ч) с малыми и отрицательными значениями
плотности потока.

Показано, что дневной ход нормированного
вертикального турбулентного потока или скоро-
сти выноса пылевого аэрозоля согласуется с днев-
ным ходом турбулентного потока тепла. В вечер-
нее время скорость выноса пылевого аэрозоля па-
дает до нуля и затем принимает отрицательные
значения, что обусловлено прекращением саль-
тации и процессом сухого осаждения аэрозоля.

Расчеты показали, что скорость выноса пыле-
вого аэрозоля достигает 4–5 см/с. Отмечено, что
на точность определения скорости выноса влияет
наличие в приземном слое атмосферы фонового
аэрозоля. Представлен альтернативный подход к
оценке скорости выноса пылевого аэрозоля на
опустыненных территориях.

С использованием данных измерений флукту-
аций дифференциальных счетных концентраций
аэрозоля в диапазоне размеров от 0.5 до 5.0 мкм
восстановлены дифференциальные массовые по-
токи аэрозоля. Показано, что на опустыненной
территории в Астраханской обл. максимальное
значение массового потока аэрозоля достигается
примерно для размера частиц 1.5 мкм. Получена
аппроксимация зависимости массового потока от
размера частиц аэрозоля.

Предложена методика оценки низкочастотной
изменчивости вертикального турбулентного по-
тока пылевого аэрозоля на опустыненной терри-

тории по данным измерений горизонтальной и
вертикальной компонент скорости ветра и поро-
говой скорости сальтации.

Работа выполнена при финансовой поддержке
РНФ (грант №20-17-00214).
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Vertical Turbulent Fluxes of Dust Aerosol
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Concentration of particles and the vertical component of the wind velocity f luctuation measurements with a
resolution of 1 s were used to calculate the vertical turbulent f luxes of the dust aerosol on the desertified area
in the Astrakhan region for conditions of the almost non-intermittent saltation. It is shown that the dust aero-
sol f lux density variability in the range of scales from about 30 s to 1 hour is determined by convectively caused
variations in the horizontal and vertical components of the wind velocity in the surface layer of the atmo-
sphere. The normalized turbulent f lux or the dust aerosol uplift velocity reaches 4–5 cm/s. The daily variation
of the vertical turbulent aerosol f lux is consistent with the daily variation of the turbulent heat f lux. The de-
pendences of the mass turbulent f lux of dust aerosol on the particle size are obtained. A method is proposed
for assessing the low-frequency variability of the turbulent aerosol f lux density in a desertified area based on
the measurements of the wind velocity components and the threshold velocity of the saltation.

Keywords: desertification, wind-sand flux, dust aerosol emission, turbulent aerosol f lux, convection, aerosol
uplift velocity, turbulent heat f lux, mass aerosol f lux
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В ветро-волновом канале выполнены измерения трех компонент скорости ui (i = x, y, z) на трех го-
ризонтах в воде при наличии ветровых волн. Цель исследования заключается в определении степени
анизотропии индуцированной ветровыми волнами турбулентности и скорости ее диссипации ε в зави-
симости от параметров системы. Для этого рассчитаны стандартные отклонения Ϭi и частотные спек-
тры Si(f) для компонент измеренных течений, а также ϬiF и SiF(f) для турбулентных составляющих тече-
ний, в которых отфильтрованы волновые движения. Установлено: а) турбулентность не является изо-
тропной; б) соотношение стандартных отклонений имеет вид σx > σy > σz и σxF > σyF > σzF; в) более 70%
кинетической энергии содержится в турбулентных составляющих флуктуаций течений. Для гори-
зонтальных компонент скорости, их спектры близки по форме и интенсивности. В области частот
ниже частоты пика спектра волн fp спектры Si(f) всех компонент течений имеют степенной закон
спадания с показателем –1.7 ± 0.1. В области частот f > 2fp, спектры Sx(f) и Sy(f ) близки по интенсив-
ности и имеют тот же закон спадания, но интенсивности спектров вертикальной компоненты Sz(f)
почти на порядок слабее, а сами спектры Sz(f), при наличии степенного хвоста, имеют закон спада-
ния “–2.0 ± 0.1”. Такие участки спектров трактуются как аналоги колмогоровских спектров. По ин-
тенсивности спектров Sz(f) определены величины скорости диссипации турбулентности ε. Постро-
ены полуэмпирические параметризации зависимости siF и ε от параметров волн и глубины горизон-
та измерения, обсуждаются их отличия от известных и возможные механизмы формирования
особенностей формы спектров Si(f).
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1. ВВЕДЕНИЕ
Исследования характеристик турбулентности,

обусловленной присутствием волновых движений
в верхнем слое воды, представляет собой отдельное
направление общей тематики изучения турбулент-
ности. Такие исследования имеют длинную исто-
рию, хорошо представленную в предыдущей рабо-
те авторов [1], посвященной описанию турбулент-
ности, наведенной механическими волнами в
воде. По этой причине широкое введение в тему,
обозначение ее значимости и история подобных

исследований здесь будут опущены. Далее, выде-
ляя наиболее важные результаты предшествующих
работ, в порядке введения мы отметим лишь наи-
более важные понятия и мало изученные аспекты
турбулентности, индуцированной волнами, на ре-
шение которых нацелена эта работа.

Во-первых, уточним, что турбулентность, как
“хаотическая система вихрей с непрерывным
распределением размеров” (Гл.VII в [2]), предпо-
лагает отсутствие выделенных масштабов движе-
ний в их частотном или пространственном спек-
тре. При этом наличие участков степенного спа-
дания спектров с частотой вида

(1)

В. Г. Полников

1 Статья подготовлена на основе устного доклада, представ-
ленного на Всероссийской конференции “Турбулентность,
динамика атмосферы и климата”, посвященной памяти
акад. А.М. Обухова (Москва, 10–12 ноября 2020 г.).
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(в значимой области частот Ω) дает основание для
сопоставления эмпирики с теоретическими мо-
делями. Часто такие участки трактуются как кол-
могоровские спектры [2, 3], что позволяет опре-
делять скорость диссипации кинетической энер-
гии турбулентности (СДТ) ε как один из ее
главных параметров, допускающих сравнение с
теорией [3].

Поэтому описание турбулентности в фиксиро-
ванной точке часто выполняется на языке частот-
ных спектров компонент течений Si(f) (i = x, y, z),
а не в терминах конкретных реализаций времен-
ного ряда компонент скорости ui(t) (например,
[1–10]). В таком случае оценки стандартных от-
клонений σi для компонент скорости ui(t), харак-
теризующие степень ее анизотропии, определя-
ются через спектры по формуле [3]

(2)

в которой пределы интегрирования задаются об-
ластью расчетов спектров Si(f).

В присутствие волн, наличие индуцированной
ими турбулентности проявляется в частотном
спектре компонент измеренных на глубине z те-
чений Si(f, z) в виде отклонений от теоретическо-
го спектра компонент орбитальных скоростей
волновых движений SiW(f, z), проникающих на за-
данную глубину z [10]. Именно такое описание
турбулентности принято и в данной работе. Су-
ществуют и другие механизмы возникновения
турбулентности, обусловленные не только орби-
тальным волновым движением, но, в частности,
гидродинамической неустойчивостью и сдвиго-
выми эффектами. Но в настоящей работе они не
учитываются. Далее спектры компонент, в кото-
рых волновые движения отфильтрованы, будут
обозначаться как SiF(f), а стандартные отклоне-
ния для таких компонент течений, определяемые
по формуле (2) через SiF(f), – как σiF.

Во-вторых, напомним, что турбулентность, ин-
дуцированная волнами в воде, физически обуслов-
лена гидродинамической неустойчивостью волно-
вых орбитальных движений при больших числах
Рейнольдса, которые, в данном случае, задаются
соотношением [11 , 12]:

(3)

где  – средняя амплитуда волн на поверхности,
 – угловая частота пика спектра волн, а  – ки-

нематическая вязкость воды. Легко показать [1],
что при условии ограниченности крутизны волн

 (g – ускорение силы тяжести)
величиной 0.1 критерий (3) выполняется уже при

 ≥ 1см; следовательно, турбулентность в волнах
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должна быть широко распространена. Более то-
го, многочисленные эксперименты (например,
[5–9]) показывают, что наведенная волнами тур-
булентность регистрируется даже на таких глу-
бинах, когда величина Re по формуле (2) имеет
порядок всего 102 (поскольку амплитуда волн
спадает как ). Таким образом,
задача исследований заключается не в доказа-
тельстве существования наведенной волнами
турбулентности [13–16], а в изучении ее проявле-
ний и понимании механики формирования.

В частности, нас будет интересовать характер и
степень анизотропии наведенной ветровыми вол-
нами турбулентности на языке стандартных от-
клонений σiF, а также форма спектров компонент
течений Si(f) и наличие в них участков степенного
хода вида (1) с целью определения СДТ ε, вклю-
чая зависимости σiF и ε от параметров волнения и
глубины измерений, что обусловлено причинами
их недостаточной изученности.

В-третьих, действительно, многочисленная
литература в рассматриваемой области (см., на-
пример, [1, 5, 8, 12, 15–17]) свидетельствует о не-
однозначности в оценке характера анизотропии
вызванных волнами флуктуаций скорости тече-
ний. Есть примеры [15, 16], когда стандартные от-
клонения поперечной горизонтальной компо-
ненты турбулентной составляющей скорости σy
превышают таковые для продольной компонен-
ты – σx. Наблюдаются и обратные соотношения
[1, 17]. Имеются данные о полной изотропии тур-
булентности как непосредственно под волнами
[8], так и глубоко под ними [4, 5]. При этом в ука-
занных работах вопрос фильтрации волновых
движений специально не обсуждался, хотя его
изучению посвящено значительное число работ
(см., например, [10, 18–21]).

По-видимому, проблема указанной неодно-
значности в оценках степени анизотропии инду-
цированной волнами турбулентности кроется в
методике выделения самих турбулентных состав-
ляющих, т.е. в методике фильтрации волновых
движений. Ее совершенствование позволит про-
двинуться в понимании особенностей анизотро-
пии течений, наведенных волнами в воде. Так, в
работе [4] вопрос “линейной фильтрации” вол-
новых компонент на основе потенциальной тео-
рии в линейном приближении был лишь затро-
нут. В работах [10, 18] были приведены рабочие
формулы для выполнения указанной линейной
фильтрации, включая функции когерентности
рядов возвышений поверхности и наведенных те-
чений. На их основе в [10] получены оценки спек-
тров турбулентных составляющих течений, прав-
да, только в их высокочастотной области спектра,
т.е. вне области пика. В работе [1] было показано,
что прямое привлечение формул, предложенных
в [10], именно в области пика на практике оказа-

∝ −( ) exp( )pa z k z
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лось малоэффективным для механических волн
на воде. Дальнейшее развитие методов фильтра-
ции описано в работах [19–21], однако предлага-
емые там методы излишне громоздки. Поэтому в
[1] был предложен феноменологический подход к
фильтрации, обеспечивающий монотонность спа-
дания спектра турбулентных составляющих, близ-
кий к результатам современных методов фильтра-
ции [20, 21]. Его описание весьма громоздко и тре-
бует отдельного раздела, представленного далее.

И, наконец, важно разобраться в вопросе ани-
зотропии наведенной волнами турбулентности на
языке различия форм частотных спектров для го-
ризонтальных и вертикальной компонент поля
скорости: Sx(f), Sy(f) и Sz(f).

Ранее, как в лабораторных исследованиях [8,
12], выполненных в различных каналах при нали-
чии механических волн, так и в натурных измере-
ниях в присутствии ветровых волн [4–6] было по-
казано, что спектры Sx(f) и Sz(f) демонстрируют в
области высоких частот степенные участки вида
Sx,z(f) ~ f –5//3. С использованием гипотезы “замо-
роженной турбулентности” Тейлора, эти резуль-
таты трактуются авторами в рамках модели турбу-
лентности Колмогорова–Обухова (КО) [2]. Такая
трактовка позволила им получить оценки СДТ ε и
даже найти частные зависимости ε( ) [7] и ε(z) [8].

Теоретическое обоснование указанной трак-
товки спектров течений, наведенных волнами, на
языке частотных спектров S(f) было предложено
намного раньше в широко известной работе Лам-
ли и Террея [22]. Впоследствии этот подход стал
активно применяться, начиная с классических
работ [4, 5], в которых рассчитывались спектры
компонент скорости течений Sx,z(f), генерирован-
ных обрушивающимися ветровыми волнами в
озере Онтарио. Полученные в натурных условиях
спектры для горизонтальной и вертикальной
компонент скорости Sx(f) и Sz(f) были идентичны
по форме и интенсивности (например, [4]). Такое
подобие форм Sx(f) и Sz(f) свидетельствует в пользу
изотропии турбулентности, наведенной обрушива-
ющимися ветровыми волнами. Однако этот факт в
работах [4–6, 10], равно как и во множестве анало-
гичных работ, выполненных в ветро-волновых ка-
налах [8, 12, 17], детально не обсуждался; поэтому
он явно требует дополнительной проверки для раз-
личных условий волнообразования.

По форме спектров важно, что еще в работе
[4] было показано наличие в спектрах компо-
нент скорости Sx(f) и Sz(f) двух диапазонов участ-
ков вида  : а) высокочастотный уча-
сток, имеющий место при f > 2fp (ВЧ-ветвь тур-
булентности); и б) низкочастотный участок,
расположенный при f < 0.5fp (НЧ-ветвь), где fp –
частота пика спектра ветровых волн. Такой эф-
фект был теоретически обоснован в работе [22]

0a

−5/3( ) ~S f f

как результат конвекции колмогоровского спек-
тра  (k – волновое число) наведенны-
ми течениями, хотя его физические аспекты не
были достаточно убедительно представлены.
Подробнее этот вопрос мы обсудим в разделе
дискуссии 5.

Для колмогоровских степенных участков ча-
стотного спектра вида S(f) ~ f–5//3, в работах [4–6,
8, 9, 22] и многих других реализована техника при-
менения гипотезы “замороженной турбулентно-
сти”, позволяющая определять СДТ ε по интен-
сивности хвоста спектра S(f). С ее использовани-
ем, в [5] была найдена первая полноразмерная
зависимость ε от высоты волн на поверхности
воды , скорости трения  и глубины измере-
ний z вида

(4)

справедливая в диапазоне глубин от 2 до 10 высот
волн . В дальнейшем результат (4) был неодно-
кратно подтверждeн как в натурных [6], так и в
лабораторных условиях [9].

Вместе с тем, по данным наших лабораторных
измерений течений, вызванных механическими
волнами [1], было установлено два других факта:
а) отсутствие изотропии наведенной турбулент-
ности; б) отличие в ВЧ-области формы спадания
спектров вертикальной компоненты Sz(f) от зако-
на “–5/3”. При этом, как и в работе [5], спектры
продольных компонент турбулентных флуктуа-
ций скорости Sx(f) и Sy(f), действительно, иден-
тичны по форме и интенсивности и имеют две
ветви: НЧ- и ВЧ-ветвь, в которых они демонстри-
руют законы спадания “–5/3”. Установлено, одна-
ко, что даже на глубинах z < –10 см это происходит
не всегда, а только для достаточно высоких волн с
амплитудами a0 ≥ 2 см. Но всегда соотношение СтО
σiF, после фильтрации волновых составляющих, за-
дается формулой σxF ≈ σyF ≥ (2–3)σzF, т.е. имеется
сильная анизотропия турбулентности между го-
ризонтальной и вертикальной плоскостями.

Кроме того, оказалось, что спектры верти-
кальной компоненты скорости течений Sz(f) в
НЧ-области (при f < 0.5fp) имеют тот же закон
спадания: Sz(f) ~ f –5//3, но в ВЧ-области, т.е. при
f > 2fp, они демонстрируют закон спадания “–2”,
характерный для лагранжевой турбулентности
[2, 3]. В таком случае частотный спектр скорости
течений может быть представлен в виде [3]

(5)

позволяющим легко определить СДТ ε, а затем и
ее зависимость от параметров системы. На осно-
вании оценок ε, полученных с использованием
соотношения (5), в [1] показано, что в случае ме-
ханических волн указанная зависимость хорошо

−5/3( ) ~S k k

0a *u

ε = 3 2
0const ,*a u z

0a

−= ε 2( ) const ,zS f f
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параметризуется формулой вида (ось OZ направ-
лена вверх)

(6)

при определенном подборе подгоночных безраз-
мерных констант  и , где величина  связана
с шириной спектра течений Δf на горизонте z (см.
детали в [1]). Существенное различие зависимо-
стей (4) и (6), как по степени амплитуд , так и от
глубины измерений z, на наш взгляд, обусловле-
но различной природой исследуемых волн (вет-
ровые и механические).

Отметим, что полученные в [1] результаты по
анизотропии стандартных отклонений течений не
соответствуют теоретическим расчетным результа-
там работ [14–16], а горизонтально-вертикальная
анизотропия форм спектров не соответствует эм-
пирическим результатам работ [4, 5, 8, 12]. Эти раз-
личия, несомненно, требуют дополнительных ис-
следований, направленных на проверку, уточне-
ние и подтверждение перечисленных выше
результатов [1]. Один из вариантов таких иссле-
дований выполняется в данной работе.

В свете сказанного выше, здесь решаются сле-
дующие задачи: 1) оценка и детальное описание
степени анизотропии индуцированной волнами
турбулентности на языке стандартных отклоне-
ний; 2) оценка и детальное описание различия
форм спектров для горизонтальных и вертикаль-
ной компонент скорости турбулентных течений.
Для этой цели привлекаются данные собствен-
ных лабораторных измерений течений, наведен-
ных ветровыми волнами.

2. ХАРАКТЕРИСТИКИ ИЗМЕРЕНИЙ

Измерения выполнялись в ветро-волновом ка-
нале Первого института океанографии КНР с раз-
мерами 32 × 1 × 2 м3. Детальное описание устрой-
ства в целом приведено в работах [1, 24] и здесь
опускается по причине ограниченности места.

Для волновых измерений использовались ем-
костные волновые датчики (WG), расположен-
ные в точках Р1, Р2, Р4, соответствующих разго-
нам волн 8, 12 и 20.5 м. Вблизи точек Р1, Р2 и Р4
располагались три акустических доплеровских
велосиметра (ADV) и трубки Пито для измерения
скорости течения и профиля ветра соответствен-
но. Исследовались ситуации с ветровыми волна-
ми для пяти вариантов режима вентилятора,
обеспечивающего скорость ветра W в центре воз-
душной части канала, равную 4, 6, 8, 10 и 12 м/с.
Измерения параметров ветра, волн и течений
проводились при установлении стационарного
состояния системы (более 5 мин работы вентиля-
тора).

ε Δε = 2 3
0[ ]( exp( ))p f pa czc a f k z

εc Δfc Δfc

0a

Записи волнения имели длительность 10 мин и
частоту дискретизации 50 Гц. Параллельно прово-
дилась визуальная регистрация степени обруше-
ний волн в процентах, как отношение числа обру-
шившихся гребней к их общему числу, прошедше-
му за 1–2 мин через участок наблюдений порядка
трех–пяти доминантных длин волн (1.5–2 м).

Три компоненты скоростей течений ui (i = x, y, z)
измерялись ADV на горизонтах: z = –10, –20 и
–30 см (ось OZ направлена вверх с началом от-
счета на среднем уровне воды). Частота измере-
ний составляла 100 Гц, при значениях глубин
z = –10, –20 см, и 128 Гц, при z = –30 см, что вы-
звано техническими причинами.

Обработка данных измерений проводилась в
оболочке MATLAB. Для оценки частотных спек-
тров S(f)) (частота f задается в Гц) использовался
метод авто-регрессии (АР), обеспечивающий ми-
нимальную погрешность [23]. В силу большой
длительности рядов, 95% доверительные интер-
валы спектров в билогарифмических координа-
тах составляют всего [+10%, –12%], что соответ-
ствует стандартным отклонениям для спектраль-
ных интенсивностей примерно 3–4%.

3. ПАРАМЕТРЫ ВОЛН И ТЕЧЕНИЙ

Генератором изучаемых течений являются ве-
тер и волны, поэтому о них потребуется опреде-
ленная информация. Принимая во внимание, что
средний ветер W и связанная с ним скорость тре-
ния  влияют на течения в водной толще лишь
косвенно – через волны и вертикальный поток
горизонтального импульса, для краткости изло-
жения здесь мы не будем на них останавливаться.

В этом разделе основное внимание будет уде-
лено следующим вопросам: 1) форма спектров и
параметры ветровых волн в точке измерений Р2 =
= 12 м; 2) форма спектров измеренных компонент
скорости течений, наведенных волнами; 3) метод
фильтрации орбитальных волновых движений в
спектрах компонент скорости; 4) оценки стан-
дартных отклонений измеренных и фильтрован-
ных компонент скорости в точке Р2 на различных
горизонтах, обозначаемых как  и ; 5) пара-
метризация стандартных отклонений турбулент-
ных пульсаций скорости  как функции пара-
метров системы в точке Р2.

3.1. Параметры ветровых волн

Форма спектров и параметры ветровых волн
представляют самостоятельный интерес, поэтому
они были предварительно изучены и с определен-
ной степенью детализации описаны в недавней
работе авторов [24]. Здесь будет приведена лишь
часть информации о ветровых волнах, активно

*u

σi σiF

σiF
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Таблица 1. Параметризация стандартных отклонений компонент турбулентных течений в точке Р2 = 12 м

Примечание. Оценки экспериментальных стандартных отклонений σiFem и их параметризаций σiFpar по формулам (14), (15)
размещены одни над другими. Параметрические значения σiFpar выделены полужирным курсивом.

Ветер Параметры волнения

Эмпирические стандартные отклонения σiFem

и их параметризация (14) σiFpar (обе – в см)

z = –10 см z = –20 см z = –30 см

W, м/с a0, см fp, Гц kp, 1/м δ, б/р Br, %
σxFem σzFem σxFem σzFem σxFem σzFem

σxFpar σzFpar σxFpar σzFpar σxFpar σzFpar

4 0.53 3.51 49.5 0.26 0
1.56 0.87 1.45 0.86 0.76 0.47

1.5 0.8 1.0 0.5 0.6 0.3

6 0.77 2.89 33.6 0.26 0
1.82 1.01 1.61 1.02 0.84 0.94

2.1 1.1 1.5 0.8 1.1 0.6

8 1.01 2.64 28.0 0.28 5
2.83 1.45 2.34 1.48 1.13 0.89

2.7 1.5 1.9 1.14 1.3 0.86

10 1.33 2.32 21.6 0.29 10
3.39 1.94 2.79 1.88 1.77 1.22

3.4 1.91 2.4 1.6 1.7 1.3

12 1.65 2.06 17.1 0.28 20
3.44 2.34 2.37 1.78 1.70 1.45

3.5 2.2 2.5 1.8 1.8 1.5

используемая далее. Для дальнейшего важно от-
метить следующее.

Во-первых, с ростом силы ветра W и разгона
волн X, интенсивность спектров ветровых волн
Sη(f) и их средняя амплитуда на поверхности ,
определяемая формулой

(7)

закономерно растут, а частота пика спектра fp
(или доминантная частота) – уменьшается. Зави-
симости  и , называемые закона-
ми роста ветровых волн на ограниченном разго-
не, описаны, например, в [24, 25]. Согласно зако-
нам роста, величина амплитуды волн  на
фиксированном разгоне X линейно связана с вет-
ром. В терминах скорости трения , эта связь за-
дается соотношением

(8)

которое позволяет исключить параметр  из
списка переменных, участвующих в параметриза-
циях характеристик турбулентности, построение
которых является одной из задач работы.

Во-вторых, как показано в [24], форма спектра
установившихся ветровых волн в энергонесущей
области частот (0.5fp < f < 2fp) при различных вет-
рах W остается неизменной (как известно, она

0a

( )η= 
1/2

0 2 ( ) ,a S f df

0( , )a W X ( , )pf W X

0a

*u

= 1 2
0 const ( ) ,*a u X g

*u

близка к форме JONSWAP [25, 26]). Поэтому и
форма спектров орбитальных скоростей волне-
ния, проникающих в воду на глубину z, также сла-
бо зависит от величины W. Этот факт позволяет
не учитывать ширину спектра при параметриза-
ции характеристик индуцированной турбулент-
ности, в отличие от случая механических волн [1].
Однако, как и в работе [1], относительная интен-
сивность обрушений Br, определяемая в данном
эксперименте визуально как отношение числа
обрушившихся гребней к их общему числу, также
является параметром решаемой задачи.

В итоге, в поисках параметризации характери-
стик турбулентности основную роль играют лишь
параметры волнения: амплитуда волн , частота
пика fp (или ее аналог в радианах ), вол-

новое число пика , средняя крутизна
волн  и интенсивность обрушений греб-
ней волн Br.

Все указанные параметры волн (кроме Br) од-
нозначно следуют из спектров волнения, точ-
ность оценки которых, как отмечено в разделе 2,
обеспечивает погрешности их определения не бо-
лее 5%. С целью исключения повторения, все па-
раметры волн приводятся далее только в сводных
табл. 1 и 2 для эмпирических характеристик тур-
булентности и их параметризаций.

0a
ω = π2p pf

= ω2
p pk g

δ = 0 pa k
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3.2. Форма спектров измеренных компонент 
скорости течений

Типичные формы спектров для измерен-
ных компонент скорости ui (i = x, y, z) приведены
на рис. 1а, 1б и 2а, 2б, 2в. Они имеют следующие
эмпирические особенности.

Во-первых, наблюдается существенное разли-
чие интенсивностей спектров для горизонталь-
ных и вертикальной компонент скорости, ,

 и . При этом интенсивности спектров
 и  близки друг к другу, но в разы пре-

вышают интенсивность , достигая в ВЧ-об-
ласти ( f > 2fp) превышения на порядок. Согласно
определению стандартных отклонений по фор-
муле (2), сказанное свидетельствует о сильной
анизотропии стандартных отклонений рядов из-
меряемых компонент скорости  (см. далее п. 3.4).

Во-вторых, в НЧ-области (f < 0.5fp), спектры
всех компонент скорости течений , ,

 имеют одинаковую форму, близкую к виду

(9)

( )iS f

( )xS f
( )yS f ( )zS f
( )xS f ( )yS f

( )zS f

σi

( )xS f ( )yS f
( )zS f

−∝ 5/3( ) .S f f

В-третьих, при достаточно сильных ветрах
(W ≥ 8 м/с), в ВЧ-области спектры горизонталь-
ных компонент скорости, , , спадают
по закону (9), а спектры вертикальной компо-
ненты скорости, , как правило, спадают по
закону “–2.0”:

(10)

Но закон спадания (10) наблюдается не всегда, а
только при ветре W ≥ 8 м/с и не на всех горизонтах
(рис. 2а, 2б, 2в). Все случаи выполнения закона (10)
для  в ВЧ-области будут приведены далее в
сводной табл. 2 раздела 4, посвященного деталь-
ному описанию указанных особенностей.

В-четвертых, совокупность спектров течений
для всех ветров и горизонтов показывает, что при
малых ветрах (W ≤ 8 м/с) пик спектра волновых
скоростей на частоте fp слабо проявляется в спек-
трах компонент течений (рис. 1а) даже на горизон-
те z = –10 см, не говоря о более глубоких горизон-
тах. При этом наличие острых пиков в спектре попе-
речной компоненты скорости (см. рис. 1а, 1б)
при частотах f > (3–4)fp (которая в нашем случае

( )xS f ( )yS f

( )zS f

−∝ 2( ) .zS f f

( )zS f

( )yS f

Таблица 2. Экспериментальные и параметрические оценки СТД 

Примечание. Знак “–” означает отсутствие участков вида (17) в спектрах . Колонки  соответствуют оценкам СДТ по
параметрической формуле (20) (даны полужирным курсивом).

Ветер
вентилятора

Точка измерения Р1 = 8 м

Глубина измерения

z = –10 см z = –20 см z = –30 см

Значения СДТ, 10–5 м2/с3

W, м/с ε ε ε

4 – – –
6 – – –
8 – – –

10 2.5 1.6 – 0.6 – 0.3
12 3.0 2.6 1.5 1.0 0.8 0.5

Точка измерения Р2 = 12 м
4 – – –
6 – – –
8 1.2 1.4 – 0.5 – 0.3

10 2.5 2.3 – 1.0 0.3 0.5
12 3.5 3.2 1.5 1.3 0.8 0.8

Точка измерения Р4 = 20.5 м
4 – – –
6 – – –
8 1.2 2.4 – 1.0 – 0.6

10 2.5 4.4 – 1.9 – 1.1
12 6.0 6.6 4.0 3.0 0.8 1.8

ε par ε par ε par

( )zS f ε par
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должна иметь чисто турбулентный характер, т.е.
без пиков в спектре) явно связано с поперечными
биениями, обусловленными боковыми граница-
ми канала. Далее эти пики в спектре  игно-
рируются.

Вместе с тем, при скорости ветра W более
8 м/с, пик на частоте fp в спектрах компонент те-
чений  и  все-таки начинает заметно
проявляться, причем сильнее именно в спектре
вертикальной компоненты скорости  (рис. 1б).
Наличие таких пиков в спектрах течений показы-
вает необходимость выполнения процедуры филь-
трации орбитальных волновых движений, нужной
для определения интенсивности непосредственно
турбулентных пульсаций.

3.3. Метод фильтрации орбитальных
волновых движений

Поскольку фильтрация волновых движений яв-
ляется одним из сложнейших вопросов обработки
данных, не получивших своего окончательного ре-
шения, здесь мы уделим ему особое внимание,
рассмотрев несколько вариантов решений из ра-
бот [10, 18, 19].

Следуя работе [10], представим компоненту
отклонения измеренной скорости течения  от
его среднего значения  в виде

(11)

( )yS f

( )xS f ( )zS f

( )zS f

'
iu

= ( )i iU u t

= +'( ) ( ) ( ),i iW iTu t u t u t

где  – волновая составляющая скорости, а  –
турбулентная. В рамках традиционного предполо-
жения об отсутствии корреляции между этими
составляющими спектр флуктуаций скорости те-
чений  на глубине z имеет пред-
ставление

(12)

В (12)  – спектр компонент орбитальных
волновых движений, а  – искомый спектр
i-той компоненты турбулентных флуктуаций ско-
рости. В рамках потенциальной теории, для спек-
тра  на глубине z справедливо представле-
ние [10]

(13)

в котором  – одномерный спектр временно-
го ряда возвышений поверхности η(t), а

 – зависящий от i-той компоненты ор-
битальной скорости волн интеграл по углу  от
двумерного частотно-углового спектра волн на
поверхности  (детали см. в [10]). Соглас-
но (12), искомый спектр турбулентных пульсаций
скорости  следует из спектра измеряемой
скорости  за вычетом теоретического сла-
гаемого . Это и есть так называемая “ли-
нейная фильтрация” [5, 10].

iWu iTu

ω ≡ ω' ( , ) ( , )
i

iuS z S z

ω = ω + ω( , ) ( , ) ( , ).i iW iTS z S z S z

ω( , )iWS z
ω( , )iTS z

ω( , )iWS z

η η

ω =
= ω ω − ω ω θ2 2

( , )

( )exp[ 2 ] [ ( , )],
iW

i

S z

S z g I S

η ω( )S

η ω θ[ ( , )]iI S
θ

η ω θ( , )S

ω( , )iTS z
ω( , )iS z
ω( , )iWS z

Рис. 1. Спектры компонент скорости течений:  (сплошная),  (штриховая) и  (пунктирная), в точке
Р2 = 12 м для глубины z = –10 см. а) ветер W = 4 м/с ; б) ветер W = 8 м/с. Числа возле отрезков жирных линий означают
закон спадания спектров по формуле (1).
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Зная спектр волнения на поверхности  и
полагая для простоты рассмотрения i = z (тогда

 = 1), сопоставим расчетные спектры ор-
битальных скоростей волнения 
со спектрами компонент измеряемых течений

 и  (рис. 3а). Из рис. 3а видно, что интен-
сивность спектра волновых скоростей  в
области частоты пика fp превышает уровень спек-
тров измеряемых течений, но вне энергонесущей
полосы частот, 0.5fp < f < 2fp, она пренебрежима по
сравнению с . Кроме того, по своей ши-
рине волновой спектр  почти полностью
перекрывает ширину доминантного пика в спек-
трах компонент течений  и  в указанной
энергонесущей полосе частот. Эти факты приво-
дят к тому, что простое вычитание спектра 
из спектра наблюдаемых течений , соглас-
но (12), физически неполноценно, т.к. итоговые
значения спектра турбулентных пульсаций

 становятся отрицательными, а его фор-
ма – резко немонотонной.

η( )S f

η ω θ[ ( , )]iI S
≡( , ) ( , )zW WS f z S f z

( )xS f ( )zS f
( , )WS f z

ω, ( , )x zS z
( , )WS f z

( )xS f ( )zS f

( , )WS f z

, ( , )x zS f z

, ( , )x zTS f z

Заметим, что в приведенном виде указанные
численные факты установлены впервые, а их трак-
товки приводят к следующим заключениям.

Во-первых, превышение пика спектра волно-
вых скоростей (на глубине z) над уровнем
пика спектров измеряемых течений , ви-
димо, обусловлено нарушением применимости
потенциального приближения и отсутствием уче-
та нелинейности волн и вязкости жидкости. Во-
вторых, указанное соотношение пиков спектров

 и , возможно, связано с ушире-
нием спектров волновых течений за счет их нели-
нейности и непотенциальности. Заметим, что
аналогичный эффект был зафиксирован для ме-
ханических волн [1], хотя в ранних работах, при
разработке процедуры фильтрации, этот эффект
нигде отмечен не был [10, 18–21].

В работе [18] приведенная выше процедура оце-
нивания спектра турбулентных движений 
была модифицирована путем расчета функции ко-
герентности  (далее, метод функции коге-
рентности – МФК) между рядами возвышений по-

( , )WS f z
, ( , )x zS f z

( , )WS f z , ( , )x zS f z

( , )iTS f z

2( , )iR f z

Рис. 3. а) спектры компонент измеряемых течений Sx(f) (сплошная), Sz(f) (штриховая) и теоретический спектр орби-
тальный скоростей волн Sw(f) (пунктирная) для ветра W = 10 м/с и глубины z = –10 см; отрезки линий с цифрами от-
ражают закон спадания спектров в ВЧ-области по формуле (1). б) спектры SxF(f) (сплошная), а SzF(штриховая) после
фильтрации волновых движений в спектрах измеряемых течений Sx(f), Sz(f) (жирные линии панели а).
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Рис. 2. Зависимости интенсивности спектра  в точке Р2 от параметров системы: а) от скорости ветра W = 4, 8, 12 м/с
на глубине z = –10 см; б) от глубины z = –10, –20, –30 см для ветра W = 8 м/с; в) от глубины z для ветра W = 12 м/с. От-
резки прямых с числами при них обозначают степень спадания спектров по формуле (1).

( )zS f



584

ИЗВЕСТИЯ РАН. ФИЗИКА АТМОСФЕРЫ И ОКЕАНА  том 57  № 5  2021

ПОЛНИКОВ и др.

верхности η(t) и флуктуациями компонент тече-
ний , задаваемых соотношением (11),

(14)

В таком случае, при тех же предположениях о ста-
тистической независимости слагаемых в (11) и
условии линейной связи между возвышениями η(t)
и волновыми скоростями  (типа (13)), форму-
ла (14) дает искомое решение (см. детали в [18])

(15)
С ее использованием и была получена часть ре-
зультатов в [10], без привлечения прямых расче-
тов  и соотношений (12), (13).

В порядке критики МФК здесь стоит отме-
тить, что условие линейной связи между рядами
η(t) и  уже само по себе должно давать реше-
ние для спектра турбулентности  через
уравнения (12), (13), и тогда привлечение функ-
ции когерентности излишне. Но если волновые
движения нелинейны, то и функция когерентно-
сти (14) чисто математически не приводит к реше-
нию (15), т.к. числитель в (14) не переходит в вы-
ражение , как это происходит в слу-
чае линейной связи между рядами η(t) и 
[18]. Поэтому МФК чреват значительными коли-
чественными неточностями.

И действительно, в нашем случае расчет функ-
ции  показал, что максимальное значение

 для i = z, x составляет всего около 0.52 и 0.45
соответственно даже для глубины z = –10 см при
ветре W = 10 м/с. Согласно (15) и рис. 3а, это при-
водит к спектру турбулентных составляющих с
“горбом” в области частоты пика fp. Кстати,
именно такие “горбатые” спектры турбулентно-
сти  были представлены в работах [5, 20],
что вызывало у самих авторов вопросы по их трак-
товке.

Более совершенный, хотя и очень трудоемкий,
метод тройной декомпозиции (МТД) был пред-
ложен в работе [19]. В кратком изложении он за-
ключается в том, что в разложении (11) волновые
составляющие  представляются в виде сум-
мы потенциальных движений  и непотен-
циальных (вихревых) волновых движений ,
задаваемых через ротор функции тока. Конкрет-
ная временная реализация , на заданной
глубине, напрямую вычисляется в потенциаль-
ном приближении из нелинейных уравнений Эй-
лера по заданной реализации возвышений η(t), а
затем она вычитается из реализации измеренных
флуктуаций скорости: . Пред-

'( , )iu t z
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2

2
'
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i i u
R f z f u f z S f S f z
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полагается, что новый ряд флуктуаций скорости
 содержит лишь вихревую компоненту вол-

новой скорости  и искомую турбулентную
составляющую , спектр которой находится
изложенным выше МФК. При необходимости,
реализация вихревой компоненты  также
может быть рассчитана из уравнений для функ-
ции тока [19].

МТД лишен недостатка прямого применения
МФК к соотношению (11), но и он имеет ряд су-
щественных ограничений на вычисление состав-
ляющих  и , а также чреват отсутстви-
ем учета нелинейной связи между  и η(t), и
возможной статистической связи  и ,
принятыми в МФК (см. детали в [19]). Следова-
тельно, каждый их перечисленных выше методов
фильтрации сохраняет в себе определенную долю
неоднозначности в определении интенсивности

, особенно в области частоты пика волн fp, и
по этой причине не может быть признан совер-
шенным.

Для дальнейшего важно, что применение МТД
приводит к существенному сглаживанию “горба”
в спектре турбулентности , порой вплоть до
его исчезновения (см. рис. 6 из [20] и рис. 4 из
[21]). Именно такой результат фильтрации дости-
гается путем феноменологического “отсечения”
доминантного пика в спектре измеренных тече-
ний, предложенном в [1] (см. детали ниже). В этом
плане упомянутые результаты “точного” МТД
фактически придают “методу отсечения” доста-
точное математическое обоснование. Соответствуя
результатам МТД, феноменологический метод от-
сечения доминантного пика в спектре 
наиболее эффективно обеспечивает монотонное
спадание спектра турбулентности в соответствии
с его теоретическим определением [2]. При этом
важно отметить, что любой метод фильтрации
спектра волновых скоростей  из спектра
измеряемых течений  практически не за-
трагивает интенсивности спектра турбулентно-
сти в НЧ и ВЧ-областях, определенных выше в
разделе 3.2 и представляющих основной интерес
для оценок СДТ.

Фильтрация волновых компонент методом от-
сечения легко осуществима следующим программ-
ным образом. 1) за уровень отсечения берется зна-
чение спектра на частоте fL, соответствующей точке
минимума линии спектра измеряемых течений

, расположенной ниже частоты его пика fp (см.
рис. 3б); 2) для частот f > fL уровень “фильтрован-
ного” спектра остается постоянным вплоть до ча-
стоты fH, на которой уровень исходного спектра
течений  становится равным ; 3) в об-

"( )iu t
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ластях частот f < fL и f > fH интенсивность спектра
 остается прежней, т.к. в них спектр волно-

вых движений  на порядок ниже спектра
течений. Если доминантный пик волновых тече-
ний в спектрах компонент скорости не выражен,
например, как в спектрах  и  на рис. 1а,
то для таких спектров их фильтрация не выполня-
ется, поскольку в таком случае она не требуется
по физике дела. Если в спектре  нет мини-
мума перед доминантным пиком, за начало отсе-
чения берется точка максимальной кривизны ли-
нии спектра, как это сделано в работе [1].

( , )iS f z
( , )WS f z

( )xS f ( )zS f

( , )iS f z

Опыт показывает, что, как правило, fL ≥ 0.5fp, а
fH < 1.5fp . Эти границы, кстати, хорошо согласу-
ются с оценками границ области значимости
функции когерентности рядов возвышений η(t) с

рядами компонент измеренных течений , ко-
торые, согласно [10], задаются соотношением

. В принятой фильтрации интенсив-
ность турбулентности в области частот [fHi – fLi]
имеет приближенное значение, но формально, как
показано выше, точно она не может быть определе-
на всеми известными методами фильтрации. В си-

'( )iu t

≥2( ) 0.25iR f

Рис. 4. Стандартные отклонения измеренных течений σi и их турбулентных составляющих σiF, для случая ветровых
волн м в точке Р2 = 12 м. а) глубина z = = –10 см; б) глубина z = –20 см; в) глубина z = –30 см. Линии: 1 – σx; 2 – σxF;
3 – σy; 4 – σyF; 5 – σz; 6 – σzF.
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лу малости области [fHi – fLi] по сравнению с обла-
стью определения спектра, указанное приближе-
ние в величине “фильтрованного” спектра слабо
влияет на конечные результаты оценок стандарт-
ных отклонений и никак не влияет на степенные
участки “фильтрованных” спектров.

Примеры “фильтрованных” спектров, обозна-
чаемых далее как SiF(f), приведены на рис. 3б жир-
ными линями: SxF(f) – сплошная линия, а SzF(f) –
штриховая. Стрелками указаны нижние (fLx и fLz) и
верхние границы (fHx и fHz) области фильтрации
для спектров SxF(f) и SzF(f). Далее именно такие
спектры рассматриваются в качестве спектров
турбулентности.

Предлагаемая процедура фильтрации волно-
вых движений, во-первых, проста и физически
правомерна как адекватное техническое упроще-
ние теоретической фильтрации МТД. Во-вторых,
и это главное, она правильно передает интенсив-
ности реальных турбулентных движений в НЧ- и
ВЧ-областях, в которых, как явно видно из рис. 3а,
орбитальные волновые движения пренебрежимо
малы. В формальном, математическом смысле,
“фильтрованные” спектры SiF(f) в НЧ- и ВЧ-об-
ластях можно отождествлять со спектрами турбу-
лентности: т.е. принимать, что SiT(f) ≡ SiF(f). Такое
описание не искажает физики дела и позволяет
использовать НЧ- и ВЧ-области спектров изме-
ренных течений  для дальнейшего анализа
скорости диссипации турбулентности.

В итоге, спектры турбулентности SiF(f ) содержат
две ветви: НЧ- и ВЧ-ветвь, разделенные областью
постоянной интенсивности SiF( f), вызванной
фильтрацией волновых движений по всей шири-
не доминантного пика спектра течений. Как и ра-
нее [1], под шириной пика спектра исходных тече-
ний  здесь и далее будет приниматься частот-
ная ширина участка спектра [fHi – fLi], что и
закрывает вопрос фильтрации волновых движе-
ний в случае присутствия ветровых волн.

Более подробное изложение этого вопроса,
выполненное совместно с детальным анализом
свойств МФК и МТД, предложенных в [18, 19],
требует отдельного, специального изложения.

3.4. Стандартные отклонения компонент 
скорости на различных горизонтах

Величины стандартных отклонений измерен-
ных и фильтрованных компонент скорости, и

, характеризуют степень анизотропии соответ-
ствующих течений. Здесь они определяются по
формуле спектрального анализа (2), через спек-
тры i-той компоненты скорости Si(f) и спектры
фильтрованных компонент скорости SiF(f) соот-
ветственно. Полученные таким образом оценки

( )iS f

( )iS f

σi

σiF

и для точки наблюдения P2 = 12 м приведе-
ны на рис. 4. Их совместный анализ позволяет за-
ключить следующее.

Во-первых, всегда имеет место соотношение
σx > σy > σz. Как правило, величины σx и σy значи-
тельно (почти в 1.5–2 раза) больше σz. Таким обра-
зом, налицо имеет место существенная анизотро-
пия интенсивности флуктуаций полных (измерен-
ных) компонент скорости наведенных течений.

Стандартные отклонения отфильтрованных
компонент скорости  в значительной степени
сохраняют указанный выше характер анизотро-
пии стандартных отклонений полных течений .
Отметим, что в отличие от механических волн,
здесь нет четкого разделения анизотропии по
плоскостям.

Во-вторых, степень указанной анизотропии
существенно снижается с глубиной, т.е. с увели-
чением глубины наблюдается рост изотропиза-
ции течений (см., например, рис. 5в для глубины
измерений z = –30 см).

В-третьих, отношение ( / )2 показывает,
что во всех рассмотренных случаях доля энергии
турбулентности наведенных течений очень высо-
ка (порядка и более 70%). Это отношение для вер-
тикальной компоненты несколько выше, чем для
горизонтальных компонент, и эта разница растет
с ростом ветра W (и высоты волн). В частности,
при W ≥ 8 м/с, для вертикальной компоненты
скорости uz доля турбулентной энергии составля-
ет, в среднем, порядка 90%, в то время как в гори-
зонтальных компонентах ux, y энергетическая доля
турбулентности составляет порядка 70–90%, хао-
тически изменяясь в этих пределах с глубиной.

Следует отметить, что все перечисленные осо-
бенности анизотропии индуцированной ветро-
выми волнами турбулентности сохраняются и в
других точках наблюдений.

3.5. Параметризация стандартных отклонений 
турбулентных пульсаций

Регулярность зависимости величин стандарт-
ных отклонений индуцированной турбулентно-
сти  от параметров волнения позволяет по-
строить их параметризации.

Следуя идеологии работы [1], получим пара-
метризации значений стандартных отклонений
компонент турбулентных составляющих течений

 и  как функции параметров ветровых волн:
a, f, k, δ, глубины z и степени обрушений Br. Па-
раметризация стандартных отклонений попереч-
ной компоненты  требует отдельного рассмот-
рения в дальнейшем (если понадобится).

σi σiF

σiF

σi

σiF σi

σiF

σxF σzF

σyF
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Из соображений размерности, в терминах па-
раметров системы: , , , δ, Br, z и величины g,
искомую параметризацию можно записать в виде

(14)

в которой остается подобрать подгоночные кон-
станты  и .

Методом подбора были получены следующие
значения параметров

(15a)

и

(15б)

Поясним, что вхождение параметра обрушений Br в
параметр c1x обусловлено двумя факторами (см.
рис. 4). Во-первых, при значениях W ≥ 10 м/с имеет
место заметный спад σxF с ростом ветра W (и ам-
плитуды волн ). А, во-вторых, изменения вели-
чины оказываются недостаточными для пере-
дачи спада σxF с глубиной при росте W; в то время
как σzF спадает с z по экспоненте с фиксирован-
ным коэффициентом (15а). Включение парамет-
ра Br в параметр c1x показателя экспоненты в (14)
позволяет параметризовать указанные особенно-
сти стандартных отклонений горизонтальной ско-
рости турбулентности, отличающие ее от стандарт-
ных отклонений вертикальной компоненты.

Цифровые результаты сопоставления эмпири-
ческих значений для  и  в точке измерения
Р2 = 12 м и величины их параметризаций по фор-
мулам (14), (15) представлены в табл. 1 совмест-
но с параметрами волнения и ветра, используе-
мыми для идентификации вариантов измере-
ний. Нетрудно убедиться, что для значений
ветра W ≥ 8 м/с, когда интенсивность турбулент-
ности более высокая (и определяется надежнее),
параметризация (14), (15) справедлива со средней
ошибкой порядка или менее 10%.

Отметим, что наличие параметризаций изме-
ряемых характеристик турбулентности представ-
ляет определенный практический интерес как
ориентир для проверки достоверности теоретиче-
ских построений, типа моделей [13–15]. Предпо-
лагается, что на данный момент более точная па-
раметризация  не требуется, в виду ее пионер-
ского характера и возможности последующих
уточнений. На этом основании можно считать,
что формулы (14), (15) закрывают поставленную в
работе задачу описания анизотропии турбулент-
ности, наведенной ветровыми волнами.

0a pf pk

σ = δ −0 0 1[ ]exp( ),iF i p i pc f a c k z

0ic 1ic

= = σ0 12.7;  0.1  для z z zFc c

= = + σ0 15.2;  0.1 2   дл(   .) яx x xFc c Br

0a
pk

σxF σzF

σiF

4. ОЦЕНКИ СКОРОСТИ
ДИССИПАЦИИ ТУРБУЛЕНТНОСТИ

4.1. Общие положения
Как известно [2, 3], наличие степенных зако-

нов спадания спектров течений дает основание
для их трактовки в качестве колмогоровских
спектров, что открывает возможность определе-
ния такой важной характеристики как скорость
диссипации кинетической энергии турбулентно-
сти ε [4–9]. Однако в случае турбулентности, ин-
дуцированной волновыми движениями, а не ста-
ционарными потоками жидкости, ситуация зна-
чительно усложняется.

Действительно, как уже отмечалось выше в
разделах 3.2, 3.3, спектры турбулентных горизон-
тальных и вертикальной компонент скорости
SiF(f) имеют две области – низкочастотную
(НЧ-область частот: f < 0.5fp) и высокочастотную
(ВЧ-область частот: f > 2fp). В НЧ-области спек-
тры имеют закон спадания, близкий к f –5/3, а в
ВЧ-области этот закон спадания сохраняется
только для спектров горизонтальных компонент
скорости SxF(f ) и SyF(f ), в то время как спектр вер-
тикальной компоненты SzF(f) спадает по закону,
близкому к f –2. Оставляя обсуждение причин та-
кой разницы для раздела 5, остановимся на во-
просе о возможности получения из этих спектров
оценки скорости диссипации кинетической
энергии турбулентности (СДТ) ε. Для простоты
записи далее букву F в нижних индексах спектров
будем опускать.

Несмотря на имеющую место в нашем случае
явную анизотропию турбулентности, будем “апри-
орно” полагать, что форма степенных спектров Si(f)
для каждой из компонент скорости может тракто-
ваться в рамках теории КО [2, 3], т.е. она однознач-
но связана с таким параметром системы, как СДТ.
При этом частотные спектры с законами спадания
f –5/3 вполне уместно связывать с классической кол-
могоровской турбулентностью, вызванной стацио-
нарными потоками жидкости. В таком случае, как
было обосновано в работе [22] и апробировано в ра-
ботах [4–9], в рамках гипотезы “замороженной
турбулентности” Тейлора СДТ можно получить
из соотношения

(16)

где  – средняя “тейлоровская” скорость го-
ризонтального переноса турбулентности на ис-
следуемом горизонте z, а константа имеет значе-
ние  ≈ 2 [5].

Однако ни один из теоретических подходов,
представленных, например, в [13–15, 22], не дает
ответа на вопрос: как получить оценку ε для спек-
тра вида  (поскольку такой спектр ра-

ε = ω ω5/3 3/2
0 T[ ( , ) ] / ( ),C S z U z

T( )U z

0C

−
∼

2( )S f f
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нее не фиксировался). “Феноменологическое”
решение этого вопроса было предложено в
предыдущей работе [1], что и позволяет решить
поставленную задачу.

4.2. Методы оценки СТД

Прежде всего, отметим, что согласно теории
[22], в формуле (16) в качестве скорости тейло-
ровского переноса “замороженной турбулентно-
сти” UТ(z) (на глубине z) априорно предлагается в
НЧ-области использовать среднюю скорость
дрейфа Ud(z), а в ВЧ-области – амплитуду орби-
тальной скорости волн Uw(z), соответствующую
доминантной частоте волновых движений. И хо-
тя прямое теоретическое обоснование такого вы-
бора в работе [22] отсутствует, на практике в каче-
стве тейлоровской скорости переноса UТ фор-
мально можно применять оба варианта. Но на
этом пути, конкретно в нашем случае, возникают
проблемы.

Так, для спектров вида  в НЧ-обла-
сти рекомендуется в качестве скорости переноса
UТ использовать скорость дрейфа Ud. Такой под-
ход был реализован, например, в работах [4–6]
для натурных данных и в [8, 9] для случая тече-
ний, индуцированных обрушивающимися ветро-
выми волнами в канале при сильных ветрах (W =
= 12–25 м/с). Однако в рассматриваемом здесь
эксперименте оказалось, что использование ско-
рости дрейфа Ud по техническим причинам не-
возможно, т.к. эмпирические оценки средней из-
меренной скорости течений U =  отождеств-
ляемые со скоростью дрейфа Ud, проявляют
хаотическую изменчивость в зависимости от ве-
личины ветра или глубины горизонта. Например,
величина Ud при изменении величин W или z мо-
жет менять знак или быть больше для более глу-
боких горизонтов. Ненадежность таких результа-
тов вызвана, видимо, тем, что в нашем экспери-
менте скорость ветра W была сравнительно мала
(W ≤ 12 м/с), а характерные для данного канала
возвратные течения на горизонтах измерений z
сопоставимы по величине с дрейфом Ud(z), наве-
денным волнами и ветром. По этой причине ис-
пользование оценок Ud ≡  в модели “заморожен-
ной” турбулентности является проблематичным, а
результаты оценок Ui(z) здесь не обсуждаются. По-
видимому, вопрос оценки СТД в НЧ-области
спектров течений, в случае слабых ветров и слабо
обрушивающихся волн, требует дополнительных
исследований в условиях малости возвратных те-
чений (см. также раздел 5).

Для спектров вида , в ВЧ-области
авторы [22] рекомендовали использовать в каче-
стве тейлоровского переноса UТ орбитальную

−
∼

5/3( )S f f

,xu

xu

−
∼

5/3( )S f f

скорость доминантных волн Uw. Такое предложе-
ние нам представляется недостаточно обоснован-
ным теоретически. Поэтому его применение
здесь не проводится и переносится на рассмотре-
ние в дальнейшем. Более подобно этот вопрос об-
суждается в разделе 5.

В итоге, в ВЧ-области, в плане задачи получения
оценок ε, остается только спектр вида ,
наблюдающийся для вертикальной компоненты
скорости. Как показал опыт работы [1], для такой
формы спектра задача имеет решение, заключаю-
щееся в следующем.

Форма спектра  известна в гидроди-
намике как спектр лагранжевой турбулентности
[2, 3]. Согласно формулировке, приведенной в
[3], лагранжева турбулентность описывает случай-
ные блуждания частицы в фазовом пространстве
(ускорений), вызванные внешней силой с дельта-
образной временной корреляцией. В таком случае
ускорение частицы имеет спектр белого шума, а
спектр скорости имеет форму  [3]. В ука-
занной трактовке такая турбулентность соответ-
ствует броуновскому движению или, иными сло-
вами, турбулентной диффузии частицы.

Для спектров вида  в эйлеровой си-
стеме координат теория отсутствует. Но, поскольку
наблюдаемый в точке спектр вертикальной компо-
ненты скорости вида  абсолютно совпа-
дает со спектром лагранжевой турбулентности,
можно предположить гипотезу об их аналогии, со-
гласно которой спектр течений  в фиксиро-
ванной точке измерений обусловлен воздействием
на вертикальные перемещения хаотизированных
орбитальных волновых движений, разрушенных
их гидродинамической неустойчивостью. При-
няв эту гипотезу, с учетом размерности частотно-
го спектра скорости и СТД, для  можно вы-
писать соотношение, содержащее величину ε

(17)

в котором безразмерная константа  считается
фиксированной для имеющейся геометрии систе-
мы, т.е. она неизменна для всех значений W и z.
Учитывая нормировочный характер этой величи-
ны, можно принять, что

(18)

Такой феноменологический подход позволяет
оценивать СДТ по оценкам спектра . По-
дробнее вопрос его обоснованности обсуждается
в разделе 5.
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4.3. Оценки СДТ и их параметризация
Применение формулы (17) для оценивания ве-

личины ε очевидно. Зафиксировав некоторую ча-
стоту fF в области участка спектра вида (17), на-
пример, fF = 10 Гц, по графику спектра определя-
ем величину  и получаем
оценку

(19)

Для всех случаев, когда спектры вертикальной
компоненты  в ВЧ-области имеют форму (17)
(см. примеры на рис. 1 и 2), с использованием со-
отношения (19) получены искомые оценки вели-
чины ε, приведенные в табл. 2.

Последующий анализ эмпирических оценок 
из табл. 2, с привлечением сведений о параметрах
волн из табл. 1, показывает, что параметризация
величины СДТ, построенная из размерных сооб-
ражений, может быть представлена формулой

(20)

при значениях подгоночных параметров

(21)

Экспонента в (20), уточняющая линейный спад 
с глубиной, добавлена из феноменологических со-
ображений, основанных на потенциальной теории
волн.

Оценки , полученные по формулам (20),
(21), приведены в табл. 2 полужирным курсивом
совместно с эмпирическими оценками  для
удобства сравнения. Как видно, при больших
значениях W и малых горизонтах z, для которых
эмпирические значения ε наиболее достоверны,
параметризация (20), (21) соответствует эмпири-
ке со средней ошибкой менее или порядка 30%.
Поиск более точного соответствия для имеющихся
данных здесь уже не целесообразен, поскольку са-
ма ошибка эмпирических оценок ε составляет от
20 до 30%, нарастая по мере увеличения глубин.
Представляется, что с указанной точностью пара-
метризация (20), (21) вполне пригодна для провер-
ки теоретических моделей типа [13–15], что и за-
крывает вторую задачу работы.

5. ОБСУЖДЕНИЕ
Остановимся на вопросах, решение которых до

конца не ясно и представляет интерес для дальней-
ших исследований. К ним относятся: 1) причины
различия формы спектров для горизонтальных и
вертикальной компонент скорости наведенных те-
чений; 2) обоснованность рекомендаций работы
[22] по выбору тейлоровской скорости переноса UТ
“замороженной турбулентности”; 3) обоснован-

= ≡ 10( ) (10 Hz)z F zS f S S

ε = =2 2
10 10.F p Ff S C f S

( )zS f

ε

εε = −2 3
0 20[ ]( exp() )par p pc aa f c k zz

ε = =20.1 и 0.1.c c

ε

ε par

ε

ность параметризации наблюдаемых спектров (10)
в виде  и выбор величины ; 4) точ-
ность оценивания величины ; 5) сравнение оце-
нок , полученных в разных работах.

5.1. Напомним, что различия формы спектров
для горизонтальных и вертикальной компонент
скорости впервые были получены в предыдущей
работе авторов [1], где рассматривались течения в
том же канале, наведенные механическими вол-
нами. Поэтому полученные здесь аналогичные
результаты, фактически, уже свидетельствуют об
их системности, требующей системного обосно-
вания.

Следуя общей идеологии [2–4], степенные
участки спектров турбулентных течений, индуци-
рованных волнами, трактуются как аналоги кол-
могоровских спектров, обусловленных передачей
кинетической энергии из области частот доми-
нантных орбитальных волновых движений вниз и
вверх по частотам. Такая трактовка эмпириче-
ских степенных спектров, например, была при-
нята в [4–9]. Ввиду отсутствия достаточной тео-
ретической разработанности вопроса, природа
формирования и причины различия таких пото-
ков вверх и вниз по спектру турбулентности, ин-
дуцированной волнами, пока не ясны. По край-
ней мере, теоретические модели формирования
спектров наведенной волнами турбулентности,
приводящие к появлению модельных спектров
компонент течений вида , не говоря
уже о спектрах вида , пока отсутствуют.
Сейчас можно лишь предполагать, что разница
законов спадания спектров для горизонтальных и
вертикальной компонент (в ВЧ-области) обу-
словлена различной механикой формирования
волнами турбулентных движений в различных
плоскостях.

Чтобы обосновать возможность появления
указанного различия, следует, вначале, хотя бы
указать на возможные причины принципиально-
го отличия динамики горизонтальных и верти-
кальных движений. На наш взгляд, такие причи-
ны могут заключаться в следующем.

Во-первых, общеизвестно [27–29], что в гори-
зонтальной плоскости волны на воде всегда гене-
рируют определенное среднее сдвиговое течение

, будь то Стоксов или ветровой
дрейф . Но в вертикальной плоскости средне-
го течения нет, если не считать слабого возвратного
течения, неизбежного для замкнутых водоемов [28,
29]. Во-вторых, в вертикальной плоскости всегда
есть направленный вверх градиент среднего гори-
зонтального течения , а в гори-
зонтальной плоскости градиент среднего течения
настолько мал, что на масштабах локальной турбу-
лентности им можно пренебречь [27–29]. Эти два
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различия геометрии движений в горизонтальной
и вертикальной плоскостях, возможно, и приво-
дят к различию форм спектров для горизонталь-
ных и вертикальной компонент скорости тече-
ний, наведенных волнами. Окончательный ответ
на рассматриваемый вопрос требует детального
теоретического исследования.

На данный момент можно предложить сле-
дующую феноменологическую модель рассмат-
риваемых процессов. Запишем скорость орби-
тального волнового движения в виде Uw =
= , где переменная ϕ означает
волновую фазу и принято упрощенное представле-
ние о двухмерности волн. Естественно считать, что
характер неустойчивости орбитальных движений,
порождающих мелкомасштабную турбулентность,
может существенно меняться в зависимости от то-
го, как направление скорости орбитальных дви-
жений  соотносится с направлением среднего
течения  в горизонтальной плоскости (по тече-
нию или против), или с направлением градиента
средней скорости G в вертикальной плоскости
(по градиенту или против). Согласно механике
волн на течениях [26–28], в фазе ϕ, когда волно-
вые орбитальные движения  направлены по те-
чению , должно происходить укрупнение (“рас-
тягивание”) масштаба флуктуаций волновой ско-
рости частиц, т.е. перенос энергии в низкие
частоты. И наоборот – в противофазе. По анало-
гии с этим, в вертикальной плоскости направле-
ние орбитальных движений  в направлении
градиента  (в сторону увеличения скорости пе-
реноса U(z)) может приводить к уменьшению
(“сжатию”) масштаба флуктуаций волновой ско-
рости, т.е. к переносу энергии вверх по частотам.
И наоборот – в противофазе.

Таким образом, различие указанных соотно-
шений направлений может порождать наблюдае-
мые эмпирически две ветви турбулентности: НЧ-
и ВЧ-ветвь (рис. 1а, 1б, 2а, 2б). Остается, однако,
неясной причина совпадения формы НЧ- и
ВЧ-ветвей спектров течений в горизонтальной
плоскости и их различия в вертикальной плоско-
сти (см. раздел 3.2). При этом если допустить, что
спектры вида  являются потоковыми
(колмогоровскими), то в любом случае, в форму-
ле (16) в качестве тейлоровской скорости перено-
са турбулентности UT должна выступать не от-
дельно скорость дрейфа Ud или скорость орби-
тального движения Uw, а их комбинация,
например, Uw ± Ud. А в ВЧ-спектре вертикальной

компоненты скорости вида  роль ско-
рости переноса вообще не понятна, т.к. среднего
потока нет. Вполне вероятно, что величину раз-
мерной константы С будет определять комбина-
ция градиентов скоростей Ud и Uw.

ϕ ϕ( cos( ),0, sin( ))w wU U

wU
U

wU
U

wU
G

−
∼

5/3( )S f f

−= 2( )zS f Cf

Перечисленные здесь предположения дают
возможные направления для поиска объяснений
причин различия в формировании наблюдаемых
спектров. Но их окончательное обоснование тре-
бует дополнительного как экспериментального,
так и теоретического изучения.

5.2. Если трактовать формы вида 
как традиционные колмогоровские спектры (по-
добно работам [4–9]), то возникает вопрос о вы-
боре тейлоровской скорости “замороженной тур-
булентности” UТ. Казалось бы, что ответ на этот
вопрос дан в работе [22], где в НЧ-области реко-
мендуется использовать скорость дрейфа Ud, а в
ВЧ-области – орбитальную скорость доминант-
ных волн Uw. Поскольку НЧ-ветвь турбулентно-
сти нами в работе не рассматривается (см. начало
раздела 4.2), обсудим далее только анализ ВЧ-
ветви спектров компонент скорости.

Внимательное прочтение работы [22] показы-
вает, что указанное в ней предложение выбора
скорости переноса UТ недостаточно обоснованно
теоретически и является, скорее, “априорным”. В
пользу сказанного говорит наличие таких апри-
орных постулатов теории [22], как: изотропия
турбулентности; изначальное постулирование
спектра течений вида , которому
просто неоткуда появиться без учета механизма
хаотизации орбитальных движений; вольное при-
менение допплеровского соотношения ,
используемого безотносительно направления
компоненты скорости. Имеется и ряд математиче-
ских несостыковок, например, в формулах (2.3) и
(2.6). Кроме того, как постулирование изотропии,
так и полученное в итоге соотношение интенсив-
ностей НЧ- и ВЧ-ветвей колмогоровских участков
спектра течений (формула 6.1 в [22]), явно не под-
тверждаются эмпирически (см., например, рис. 1б и
2а, 2б, 2в).

Сказанное здесь и в предыдущем разделе 5.1
заставляет сомневаться в предложении работы
[22] использовать орбитальную скорость доми-
нантных волн Uw в качестве скорости переноса
турбулентности UT для ВЧ-ветви спектра скоро-
стей. Именно по этим двум причинам указанная
рекомендация работы [22] нами не применялась,
а вопрос анализа ВЧ-ветви спектров горизон-
тальных компонент скорости Sx(f ) и Sy(f ) с зако-
ном спадания “–5/3”, равно как и трактовки НЧ-
ветви для спектра Sz(f ), следует перенести на пер-
спективу их дальнейшего изучения.

5.3. Что касается ВЧ-ветви спектра Sz(f ) вида

, следует отметить, что близкий ре-
зультат, с показателем спадания спектра 2 < n < 3
был отмечен еще в работе [10], где он никак не об-
суждался. Нам представляется, что нет никаких
причин, запрещающих представление нашего ре-

−
∼

5/3( )S f f

−
∼

5/3( )uS k k

ω = kU

−
∼( ) n

zS f f
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зультата в виде (17), т.е. . Формаль-
ная аналогия с турбулентной диффузией, посту-
лированная в разделе 4.2, вполне позволяет пред-
ложить механизм формирования спектра (17) как
результат флуктуаций вертикального перемещения
частиц жидкости через точку измерения, хаотиче-
ски подталкиваемых случайными импульсами, ин-
дуцированными неустойчивостью волновых орби-
тальных движений. Согласно феноменологическо-
му построению, предложенному в разделе 5.1, такое
движение диффузного типа должно происходить
только в фазе, когда орбитальная скорость направ-
лена вверх, т.е. вдоль вертикального градиента
сдвиговой горизонтальной скорости.

В принятой нами феноменологической парамет-
ризации ВЧ-ветви спектра Sz(f) вида 
возникает необходимость постулирования величи-
ны , функциональное представление которой че-
рез параметры системы пока неизвестно. Если
принять, что соотношение (17) полностью соот-
ветствует механизму турбулентной диффузии, то,
согласно формуле (1.1.19) из книги [3], величина

 должна иметь порядок единицы. На этом осно-
вании, учитывая предлагаемый здесь феноменоло-
гический уровень описания процесса, для просто-
ты получения оценок СДТ, нами принято значение

 = 1. Дальнейшие исследования должны будут
показать степень соответствия полученных вели-
чин ε тем оценкам, которые уже были получены в
аналогичных исследованиях в ветро-волновых ка-
налах, например, в работах [1, 7–9]. В этом во-
просе немаловажную роль играют как точность
определения значений ε, так и близость физиче-
ских условий выполнения различных экспери-
ментов.

5.4. Относительно точности определения ве-
личины ε следует заметить, что этот вопрос ранее
практически нигде не обсуждался [4–9]. Во мно-
гом он зависит от метода и техники получения
оценок спектральной плотности компонент ско-
рости течений Si(f). В нашем случае, как отмечено
в разделе 2, статистическая ошибка в оценках ин-
тенсивности спектров Si(f) составляет всего около
5%. Однако ошибка в оценке показателя степени
n в форме аппроксимации  определя-
ется геометрией линии оценки спектра  (см.
рис. 2а, 2б, 2в).

Анализ всей совокупности оценок показывает,
что изрезанность линии спектра в НЧ-обла-
сти очень мала (рис. 1 и 2). Потому для НЧ-ветви
спектра ошибка оценки СДТ будет складываться
из ошибки оценки интенсивности самого спектра,
имеющей порядок 5%, и ошибки определения тей-
лоровской скорости , если пользоваться фор-
мулой (16) (в данной работе не выполнялось). Но

−= ε 2( )z pS f C f

−= ε 2( )z pS f C f

pC

pC

pC

−=( ) n
zS f Cf

( )zS f

( )zS f

T( )U z

уже для ВЧ-ветви спектра изрезанность этой ча-
сти линии спектра  и реальные отклонения
среднеквадратичного наклона спектра  от
формы (17), даже по простой формуле (19), приво-
дят к ошибке порядка 20–30% для оценки величи-
ны ε, что задается точностью определения уровня

, используемого в формуле (19). Поэтому эм-
пирические оценки ε, приведенные в табл. 2, не-
сут в себе итоговую ошибку не менее 30%.

5.5. И наконец, для полноты рассмотрения,
сопоставим наши оценки ε c таковыми из цити-
рованных работ. При этом, с целью соблюдения
требования близости экспериментальных усло-
вий, будем сравнивать только измерения СДТ в
каналах [1, 7, 8].

5.5.1. Вначале сравним зависимости ε от пара-
метров системы  и , привлекая параметриза-
цию  из формулы (20). Как и в случае ме-
ханических волн [1], для ветровых волн величина
ε, согласно (20), пропорциональна . Этот ре-
зультат соответствует оценкам зависимости вели-
чины  от амплитуды волн поверхности воды  из
работы [7]. Однако оценка зависимости  тре-
бует пересчета формулы (20).

С учетом законов роста волн [24], имеют место
соотношения:  и . Тогда парамет-

ризация (20) дает зависимость , что не-
сколько отличается от результата (4), полученно-
го, например, в [5, 9]. Такое различие объясняет-
ся различием условий эксперимента (различные
возраст волн, глубина измерений и степень их об-
рушений), что может быть проверено в дальней-
ших экспериментах.

Что же касается зависимости  от глубины z,
форма (20) при малых z близка к виду ε ~ z–1, уста-
новленному в работах [6] и [8] для уровней ,
а при , она близка к экспоненциаль-
ной зависимости, известной из работ [6, 30].

Отмеченные соответствия говорят о правдопо-
добии полученных здесь результатов.

5.5.2. Сопоставим теперь сами величины ε.
Начнем с того, что в нашем эксперименте для
ветровых волн высотой a0 = 2–3 см и частотой пи-
ка fp ≈ 1.7 Гц, для глубины z = –10 cм, получены
оценки εPw≈ 6 × 10–5 м2 с–3 (здесь и далее нижние
индексы при ε введены для различения оценок по
фамилии первого автора работы и типу волнения:
w – ветровые волны, m – механические). Для тех
же параметров волн и глубин в работе [1] для ме-
ханических волн со спектром типа JONSWAP, ти-
пичным для спектра ветровых волн, получены
оценки εPm ≈ 10–4 м2 с–3. Как видно, при сопоста-
вимых параметрах системы (a0, fp и z), получен-

( )zS f
( )zS f
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ные оценки величины СДТ вполне сопоставимы
в пределах их точности.

В работе [7] для монохроматических волн в ка-
нале, при тех же значениях a0 и частоте пика fp =
= 1.5 Гц, для глубины измерений z = –4 см полу-
чена оценка εBm ≈ 10–3 м2 с–3, что на порядок выше
нашей оценки εPm. Однако, с учетом зависимости
ε(z) по формуле параметризации (20), пересчет
оценки εPm (из [1], для механических волн) увели-
чивает ее почти на порядок: εPm(z = –4 см) ≈ 8 ×
× 10–4 м2 с–3. Это приводит к сближению разницы
величин εPm и εBm до 20%, что находится в преде-
лах эмпирических ошибок.

В работе [8] оценки СТД были выполнены для
сильно обрушивающихся механических волн с кру-
тизной δ = 0.4 в диапазоне глубин (0.5–1.5)a0 при
фиксированных значениях a0 ≈ 4 см и fp =1.2 Гц. В
частности, для глубины измерения z = –a0 ≈ –4 см
полученное в [8] значение εLm ≈ 2 × 10–4 м2 с–3 (см.
рис. 5 из [8]) на полпорядка превышает нашу
оценку εPw ≈ 6 × 10–5 м2 с–3. Однако ее пересчет по
формуле (20) на указанные значения a0, fp и z дают
оценку εPm(z = –4 см, a0 ≈ 4 см, fp =1.2 Гц, δ = 0.4) ≈
≈ 3 × 10–4 м2 с–3, что сокращает различие εPw и εLm
до уровня менее ошибок самих оценок.

Как видно, выполненное сравнение наших
оценок ε с таковыми из других работ, близких по
условиям измерений, показывает, во-первых, их
близость к уже известным результатам; а во-вто-
рых, работоспособность и эффективность исполь-
зования параметризации (20); что и завершает дис-
куссию по результатам работы.

6. ЗАКЛЮЧЕНИЕ
С целью выделения турбулентных составляю-

щих скорости в измеренных течениях предложе-
на феноменологическая процедура фильтрации
волновых компонент путем отсечения доми-
нантного пика в спектрах измеренных течений

 (i = x, y, z) в области частоты волн fp (раздел 3).
Такой прием вполне соответствует результатам
применения “точного” метода фильтрации по
работам [19–21].

Полученные спектры турбулентности  в
области частот f < 0.5fp (НЧ-область) и при f > 2fp
(ВЧ-область) совпадают со спектрами измерен-
ных течений , что позволяет использовать их
для дальнейшего анализа характеристик турбу-
лентности.

Стандартные отклонения компонент измерен-
ных и фильтрованных течений, σi, и σiF, рассчи-
танные через спектры  и  по стандарт-
ной формуле (2), демонстрируют существенную
анизотропию наведенных течений как до, так и
после фильтрации.

( )iS f

( )iFS f

( )iS f

( )iS f ( )iFS f

Установлено: а) всегда имеет место соотноше-
ние σx > σy > σz, и, как правило, величины σy и σx
значительно (в 1.5–2 раза) больше σz; б)  со-
храняют характер анизотропии стандартных от-
клонений полных течений ; в) степень указан-
ной анизотропии снижется с глубиной; г) отно-
шение квадратов ( / )2 показывает, что в
случае ветровых волн доля энергии турбулентно-
сти наведенных течений составляет порядка и
более 70%.

С целью сопоставления эмпирики с теорией,
для σiF предложена их параметризация (14, 15).
Особенности а)–г)  и их параметризация уста-
новлены впервые.

Установлен эффект различной формы степен-
ного спадания частотных спектров  для гори-
зонтальных и вертикальной компонент скорости
турбулентности, индуцированной ветровыми вол-
нами. В НЧ- и ВЧ-областях, спектры турбулентных
компонент скорости  и  спадают по за-
кону “–5/3”. Спектр вертикальной компоненты
скорости  в НЧ-области всегда спадает по то-
му же закону “–5/3”, но в ВЧ-области, при ветрах
W ≥ 8 м/с, для течений на глубинах z ≥ –30 см реа-
лизуется закон спадания “–2”. т.е. .
Для течений, индуцированных ветровыми волна-
ми, этот эффект эмпирически установлен впервые.

На феноменологическом уровне предложена
модель, позволяющая указать на возможные при-
чины различного механизма формирования тур-
булентности для горизонтальных и вертикальной
компонент течений, наведенных волновыми ор-
битальными движениями (раздел 5.1).

Для ВЧ-области спектров вертикальной ком-
поненты скорости вида  феноменоло-
гически сформулирована гипотеза об аналогии
между турбулентными движениями в вертикаль-
ной плоскости и турбулентной диффузией, по-
рождаемой стохастическими некоррелированны-
ми флуктуациями орбитальной скорости (на фазе
ее направления по градиенту среднего сдвигового
течения , см. раздел 5.1).

В таком случае, из размерных соображений
спектр  представлен формулой (17):

 (  = 1), на основании которой по-
лучены оценки величины СДТ ε, приведенные в
табл. 2. С учетом сведений о параметрах ветровых
волн, для найденных оценок СДТ получена их
аналитическая параметризация (20), пригодная
для сравнений эмпирики и теории.

На основании предложенной параметризации
проведено сравнение полученных оценок ε с та-
ковыми из работ [1, 7, 8], в которых имели место
близкие условия эксперимента. Показано хоро-
шее количественное согласие между всеми оцен-

σiF

σi

σiF σi

σiF

( )iS f

( )xS f ( )yS f

( )zS f

−
∼

2( )zS f f

−
∼

2( )zS f f

( )U z

−
∼

2( )zS f f
−= ε 2( )z pS f C f pC
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ками ε, что свидетельствует в пользу применимо-
сти предложенной параметризации (20).
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Features of Wind Wave-Induced Turbulence in Water by Measurements
in a Wind-Wave Tank

1, F. Qiao2, and I. A. Repina1, 3, 4, *
1Obukhov Institute of Atmospheric Physics of RAS, Pyzhevsky per., 3, Moscow, 119017 Russia
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3Research Computing Center, Lomonosov Moscow State University, Leninskie gory, 1–4, Moscow, 119991 Russia
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In the wind-wave tank, measurements of three velocity components ui (i = x, y, z) were made at three hori-
zons in water in the presence of wind waves. The aim of the study is to determine the degree of anisotropy
of the turbulence induced by wind waves and the rate of its dissipation ε, depending on the parameters of
the system. For this, we calculated the standard deviations σi and the frequency spectra Si(f) for the com-
ponents of the measured f lows, as well as σiF and SiF(f) for the turbulent components of the f lows, in which
wave motions are filtered. It was found: a) turbulence is not isotropic; b) the ratio of standard deviations
has the form σx> σy> σz and σxF> σyF> σzF; c) more than 70% of the kinetic energy is contained in the tur-
bulent components of f low f luctuations. For the horizontal velocity components, their spectra are similar
in shape and intensity. In the frequency range below the frequency of the peak of the wave spectrum fp, the
Si(f) spectra of all components of the currents have a power-law decay with an exponent of –1.7 ± 0.1. In
the frequency range f > 2fp, the spectra Sx(f) and Sy(f) are close in intensity and have the same decay law,
but the intensities of the spectra of the vertical component Sz(f) are almost an order of magnitude weaker,
and the spectra Sz(f) themselves, in the presence of a power-law tail, they have a decay law “–2.0 ± 0.1”.
Such parts of the spectra are interpreted as analogs of the Kolmogorov spectra. The intensity of the spectra
Sz(f) was used to determine the values of the turbulence dissipation rate ε. Semi-empirical parametriza-
tions of the dependence of σiF and ε on the parameters of waves and the depth of the measurement horizon
are constructed, its differences from the known ones and possible mechanisms for the formation of features
of the shape of the Si(f) spectra are discussed.

Keywords: wind waves, turbulence, standard deviations, spectra, turbulence dissipation rate
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Верхний пограничный слой моря в наибольшей степени подвержен воздействию атмосферы, и фор-
мирующиеся в нем движения оказывают значительное влияние на горизонтальные и вертикальные
потоки тепла, импульса, растворенных веществ и других субстанций. Вертикальный турбулентный об-
мен в данном слое определяется действием сразу нескольких механизмов, одним из которых является
поверхностное волнение. Оценки вклада волнения в общую генерацию турбулентности выполнялись
многими исследователями с использованием различных подходов. Для верификации предлагаемых
моделей генерации турбулентности использованы экспериментальные данные об интенсивности тур-
булентных пульсаций скорости в приповерхностном слое моря, полученные на океанографической
платформе. Скорость диссипации турбулентной энергии рассчитывалась по вертикальной компонен-
те пульсаций вектора скорости, с привлечением гипотез Колмогорова и гипотезы “замороженной тур-
булентности” Тэйлора. Сопоставление модельных и экспериментальных данных величин скорости
диссипации показало справедливость основного предположения о том, что интенсивность индуциро-
ванной волнами турбулентности зависит от энергетических характеристик волнения. В то же время
натурные данные убывают с глубиной значительно медленнее расчетных. Возможным объяснением
может быть влияние турбулентной диффузии и сдвиговых эффектов, а также недостаточно адекватная
параметризация трансформации волновой энергии в турбулентность.

Ключевые слова: натурные измерения, поверхностные волны, генерация турбулентности, парамет-
ризация, скорость диссипации
DOI: 10.31857/S0002351521050059

ВВЕДЕНИЕ

Из-за наличия большого количества сложных
физических процессов в верхнем слое моря адек-
ватная параметризация некоторых из них до на-
стоящего времени разработана недостаточно. По
этой причине расчеты по глобальным климатиче-
ским моделям дают не вполне объективную карти-
ну: например, толщина перемешанного верхнего
слоя и поверхностная температура может значи-
тельно отличаться от фактических значений [1].

Одним из процессов, влияющих на турбу-
лентную структуру верхнего пограничного слоя
и вертикальный обмен, является генерация тур-
булентности поверхностным волнением, точнее
“гидродинамической неустойчивостью волно-
вых движений, индуцируемых поверхностными

волнами” [2, с. 40]. Несмотря на колоссальное ко-
личество работ, посвященных морскому волне-
нию, вопрос трансформации волновой энергии в
турбулентность остается не до конца понятным.
На разных этапах исследования этот процесс счи-
тался как важнейшим источником турбулентно-
сти, так и незначительным по сравнению с други-
ми в силу почти потенциальных движений в клас-
сическом представлении волны. В ряде моделей
турбулентности этот механизм генерации не учи-
тывается в предположении существования более
мощных: сдвига скорости дрейфового течения
и/или обрушений волн [3–5]. Тем не менее, в на-
стоящее время многие исследователи считают по-
верхностное волнение (без учета обрушений) важ-
нейшим источником турбулентности, при этом
приводятся объективные свидетельства в пользу
данного утверждения [6–12].

Целью настоящей работы является сопостав-
ление теоретических оценок продукции турбу-
лентности волновыми движениями с экспери-

1 Статья подготовлена на основе устного доклада, представ-
ленного на Всероссийской конференции “Турбулентность,
динамика атмосферы и климата”, посвященной памяти
акад. А.М. Обухова (Москва, 10–12 ноября 2020 г.).

УДК 551.465.15
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ментально определенными в натурных условиях
характеристиками интенсивности турбулентности
в слое, подверженном волновому воздействию.

ТЕОРЕТИЧЕСКИЕ ЗАВИСИМОСТИ
Одной из первых теоретических оценок коэф-

фициента турбулентной вязкости, обусловленно-
го волнением, была работа С.В. Доброклонского
[13], где волнение предполагалось монохромати-
ческим трохоидальным. Коэффициент опреде-
лялся через параметры волнения:

(1)

где κ – постоянная Кармана, h, T, λ – высота, пе-
риод и длина волны соответственно, z – глубина
(вертикальная координата направлена вниз).

Позднее А.Ю. Бениловым [14] была выведена
формула для расчета скорости диссипации турбу-
лентной энергии также с использованием харак-
теристик волны:

(2)

где V – фазовая скорость волны, β – числовой ко-
эффициент, остальные обозначения те же.

Возможный физический механизм взаимодей-
ствия поверхностных волн и турбулентности был
предложен в [15]. По мнению авторов, основное
взаимодействие сводится к турбулентному пере-
носу волновой кинетической энергии, причем
главную роль играют движения, сравнимые по
масштабам с глубиной проникновения волн.

Важным источником турбулентности поверх-
ностные волны считаются в исследованиях [6, 7],
где апробируются модели циркуляции для океа-
на. Влияние волн на турбулентность характеризу-
ется с помощью добавочного слагаемого в расче-
тах коэффициента турбулентной вязкости:

где Kmc рассчитывается по обычной схеме [16], а
BV находится на основе линейной теории волне-
ния по соотношению

где  – масштаб перемешивания, который про-
порционален смещению частицы в соответству-
ющем направлении (в данном случае – по верти-
кали), а  – приращение скорости волнового
движения на этом масштабе, угловые скобки
означают осреднение. Если считать волну моно-
хроматической, тогда

(3)

( )πκ πν = −
λ

2 2 4exp ,
12t

h z
T

( )ε = β − π λ
λ λ

33
exp( 6 ),V h z
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zu

= α ω3 exp(3 ),VB A k kz

где α – константа, определяемая из наблюдений,
A – амплитуда волнения, k – волновое число, ω –
циклическая частота, z – вертикальная координа-
та, направленная вверх [7].

В [8] предлагается оценка числа Рейнольдса
через скорости частиц в волне:

где ν – коэффициент вязкости. Максимальная
глубина, где число Рейнольдса превышает крити-
ческое значение (которое предлагается считать
равным 3000), определится как

В [10] для учета вклада волнения в перемеши-
вание, движение частиц в волне разделяется на
симметричную (SM) и асимметричную (AM) ча-
сти, причем первая часть пополняет энергию тур-
булентности вследствие орбитального движения
в случае превышения критического значения
волнового числа Рейнольдса, а вторая часть –
увеличивает генерацию сдвигом скорости. Влия-
ние первой составляющей учитывается в измене-
нии коэффициента турбулентной вязкости, влия-
ние второй рассматривается как добавка к сдвигу
скорости течения. Коэффициент турбулентной
вязкости предполагается аддитивным, слагаю-
щимся из частей, обусловленных течением и вол-
нением:

Волновой сдвиг, влияющий на турбулентную вяз-
кость (“the shear frequency” [10]), рассчитывается
через градиенты орбитальных скоростей, предпо-
лагая движение частиц квазидвумерным:

Асимметричная часть волнового импульса нахо-
дится с учетом диссипирующей части волновой
энергии:

Тогда генерация турбулентности волнением опре-
делится как

(4)

В работе [17] приток энергии к турбулентности
от необрушивающихся волн предполагался про-
порциональным кинетической энергии орби-
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тального движения и для плоского случая (дву-
мерное волнение) определялся как [15]

где  – волновая энергия, w' – вертикаль-

ная компонента пульсаций скорости. Для расчета
в модели [17] использовалась приближенная фор-
мула

где Сw – эмпирическая константа, которая опре-
деляется в процессе верификации модели (оцене-
на в пределах 0.2–0.5),  – динамическая ско-
рость в воде.

Рассмотренные в данном разделе подходы к
оценке генерации турбулентности поверхност-
ным волнением отличаются главным образом по-
казателем степени в экспоненциальном законе
убывания скорости генерации с глубиной. Об-
щим местом является предположение об опреде-
ляющей роли энергетических характеристик вол-
нения в процессе трансформации волновой энер-
гии в турбулентность.

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫЕ ДАННЫЕ
В идеальном варианте для оценки волнения

как источника турбулентности желательно пол-
ное отсутствие при этом других механизмов гене-
рации, таких как обрушение волн, сдвиг скорости
и циркуляции Ленгмюра. Этого не очень сложно
добиться в лабораторных условиях, но результаты
лабораторного моделирования переносить на ре-
альную ситуацию не вполне корректно, можно
сделать лишь качественные оценки. В натурных
же экспериментах такое условие, как правило,
трудновыполнимо. Тем не менее, в собранном на-
ми массиве данных на океанографической плат-
форме в Кацивели имеется несколько экспери-
ментов, когда это условие выполнялось с хорошим
приближением: при очень слабом ветре на поверх-
ности моря наблюдалось волнение, которое мож-
но охарактеризовать как небольшую зыбь. В этих
условиях в течение трех экспедиционных дней
были собраны экспериментальные данные об ин-
тенсивности турбулентности в приповерхност-
ном слое моря на различных горизонтах в диапа-
зоне глубин 0.2–10 м. Некоторые результаты этих
экспериментов описаны в работе [11].

На рис. 1 приведен фрагмент записи поверх-
ностного волнения во время проведения экспе-
римента. Спектр возвышений поверхности при-
веден на рис. 2.

Данные о турбулентных пульсациях получены с
помощью измерительного комплекса “Сигма-1”,

( )= −( ) ' ,w wdP z w E
dz

= � �

2
w i iu uE

≈( ) ,*
w

w
w

dEP z C u
dz

*u

который регистрирует три компоненты пульса-
ций вектора скорости [18]. Для позиционирова-
ния прибора на нужном горизонте используется
специально разработанная система [19].

Расчет скорости диссипации турбулентной
энергии осуществлялся по методу, предложенно-
му в [20], при использовании которого помехи,
вносимые колебаниями самого прибора и волне-
нием, не влияют на результат. В основе метода ле-
жит гипотеза Колмогорова, в соответствии с ко-
торой спектральная плотность пульсаций скоро-
сти может быть выражена как

где ε – скорость диссипации, k – волновое число;
ν – кинематическая вязкость; F(λ) – универсальная
функция (модельный спектр);  –
безразмерное волновое число. Для пересчета ча-
стотного спектра в пространственный применя-
лась гипотеза “замороженной турбулентности”
Тэйлора. В качестве модельного спектра исполь-
зовался спектр Насмита [21].

= ε ν λ1/4 5/4( ) ( ),E k F

−λ = ε ν1/4 3/4( )k

Рис. 1. Фрагмент записи возвышений поверхности,
полученной с помощью струнного волнографа в экс-
перименте 2014.12.13.
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Рис. 2. Энергетический спектр поверхностного вол-
нения во время эксперимента 2014.12.13.

101
10–7

10–2

P
, м

2  с

100

10–1

10–2

10–3

10–4

10–5

10–6

10010–1
f, Гц

141213 15.40–15.45



598

ИЗВЕСТИЯ РАН. ФИЗИКА АТМОСФЕРЫ И ОКЕАНА  том 57  № 5  2021

ЧУХАРЕВ

В процессе проведения измерений комплекс
“Сигма-1” устанавливался на выбранных гори-
зонтах, начиная с минимальной глубины такой,
чтобы блок датчиков оставался ниже поверхности
моря и до глубины 10 м с шагом 0.2–1 м с выдерж-
кой на каждом горизонте около 5 мин для получе-
ния ряда достаточной длины при частоте дискре-
тизации 100 Гц. Диапазон измерений пульсаций
скорости составлял ±2 м/с при точности ±10%.

Полученные таким образом данные о пульса-
циях компонент вектора скорости подвергались
стандартным процедурам предварительной ста-
тистической обработки: удаление выбросов и со-
мнительных участков, фильтрация медианным
фильтром. Оценки скорости диссипации на каж-
дом горизонте рассчитывалась по спектрам вер-
тикальной компоненты скорости, как наименее
подверженной искажениям. В используемом ме-
тоде ошибка рассчитанных величин ε определя-
лась главным образом случайной ошибкой оцен-
ки спектра (в этом качестве рассматривалась ши-
рина 95%-го доверительного интервала) и в
нашем случае составляла 20–40%. Результаты
расчетов ε при соответствующих гидрометеоро-
логических условиях приведены на рис. 3.

Из приведенного рисунка видно, что скорость
диссипации во всех трех экспериментах ниже
примерно 2 м почти постоянна по глубине и
определяется, по всей видимости, фоновым тече-
нием. Но в самом верхнем слое она заметно боль-
ше и возрастает по мере приближения к поверх-
ности, что, при слабом ветре, обусловлено глав-
ным образом влиянием поверхностных волн. Для
сравнения с модельными формулами экспери-
ментальные данные в верхнем двухметровом слое
брались за вычетом среднего значения ε ниже
этого слоя. Результаты сопоставления получен-
ных таким образом экспериментальных данных и
модельных зависимостей приведены на рис. 4.

Аппроксимация по методу наименьших квадра-
тов экспоненциальной и степенной зависимо-
стью (кривые соответственно 5 и 6) также изобра-
жены на рисунках.

Для расчета скорости диссипации турбулент-
ной энергии в моделях [13], формула (1) и [7],
формула (3) использовалось соотношение

В качестве масштаба l принималась высота волне-
ния (удвоенная амплитуда на частоте спектрально-
го пика волн). В модели [10] скорость генерации
турбулентной энергии предполагалась равной ско-
рости диссипации (равновесный случай).

Как видно из рисунков, во всех случаях изме-
ренные величины скорости диссипации суще-
ственно медленнее убывают с глубиной по срав-
нению с теоретическими. В то же время расчет ε
по моделям [4] и [17] (приведены на рис. 4г для
эксперимента от 13.12.2014 г.) были гораздо ближе
к экспериментальным данным. Одно из основ-
ных отличий этих моделей от рассмотренных па-
раметризаций [7, 10, 13, 14] состоит в учете диф-
фузии турбулентности из верхних слоев. Нельзя
исключить и того, что предположение о полном
отсутствии тангенциального напряжения в рас-
сматриваемом слое может быть не совсем кор-
ректным, несмотря на весьма слабый ветер.

К сожалению, недостаточное количество дан-
ных и большой разброс показателей степени в
экспоненциальной зависимости ε от z при ап-
проксимации экспериментальных значений не
позволяет сделать уверенное суждение о пригод-
ности той или иной модели для расчета генера-
ции турбулентности волновыми движениями. Но
по результатам наших расчетов и анализа можно
сделать некоторые выводы.

νε =
κ

3

4 .
( )

t

l

Рис. 3. Скорость диссипации турбулентной энергии в натурных экспериментах в декабре 2014 г.
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1. Волновые движения являются одним из
важнейших механизмов генерации турбулентно-
сти, их учет в моделях турбулентного обмена не-
обходим. Вблизи самой поверхности доля энер-
гии, переходящей в турбулентность, не слишком
отличается количественно для разных парамет-
ризаций, но скорость диссипации медленнее
убывает с глубиной в модели [14], следовательно,
она ближе к эксперименту, хотя и недостаточно.

2. Поскольку наблюдается более точное соот-
ветствие моделей [4] и [17] полученным данным,
очевидно, что существенную роль играет диффу-
зия волновой кинетической энергии турбулент-
ностью в нижележащие слои, и учет этого про-
цесса также является необходимым.

3. Относительный вклад волнения в турбули-
зацию исследуемого слоя меняется в зависимости
от характеристик волнения (высота и крутизна
волн) и от глубины. В самом тонком приповерх-
ностном слое (толщиной до 2–4 высот волн) при
отсутствии обрушений этот механизм может до-
минировать.

По расчетам, выполненным в [22], в зависимо-
сти от гидрометеорологической ситуации отно-
сительный вклад сдвига скорости дрейфового те-
чения может составлять примерно от 30 до более

чем 90% суммарной генерации турбулентности,
поверхностных волн – от 1 до 50% и обрушений –
от 0 до 60%.

Для более точных оценок влияния волн на тур-
булентность необходимы дальнейшие теоретиче-
ские исследования этой проблемы наряду с ком-
плексными лабораторными и натурными экспе-
риментами.

Работа выполнена в рамках государственного
задания по теме № 0827-2019-0003.
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The upper boundary layer of the sea is most affected by the atmosphere and the motions formed there have a
significant influence on the horizontal and vertical f luxes of heat, momentum, and other substances. The
vertical turbulent exchange in this layer is determined by the action of several mechanisms at once, one of
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which is the surface wave. Estimates of the contribution of wave to the overall generation of turbulence have
been made by many researchers using a variety of approaches. To verify the proposed turbulence generation
models, experimental data on the intensity of turbulent velocity pulsations in the near-surface sea layer ob-
tained on an oceanographic platform were used. The turbulent energy dissipation rate was calculated using
the vertical component of velocity vector pulsations, using Kolmogorov hypothesis and Taylor’s “frozen tur-
bulence” hypothesis. Comparison of model and experimental data of dissipation velocity values showed the
validity of the basic assumption that the intensity of wave induced turbulence depends on the energy charac-
teristics of the wave. At the same time, the in-situ data decrease with depth much slower than the calculated
data. A possible explanation could be the influence of turbulent diffusion and shear effects, as well as inade-
quate parameterization of the wave energy transformation into turbulence.

Keywords: in-situ measurements, surface waves, turbulence generation, parameterization, dissipation rate
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Растущая актуальность применения беспилотных летательных аппаратов (БПЛА) для исследования
турбулентности в атмосферном пограничном слое связана с необходимостью в получении новых
данных наблюдений на различных высотах в пограничном слое, а также над неоднородными ланд-
шафтами. Этого требуют задачи развития моделей турбулентности для пространственно-неодно-
родных и нестационарных условий. В настоящей работе описывается новый БПЛА “Цимлянин” и
его бортовой измерительный комплекс, разработанные специально для исследования турбулентной
структуры атмосферного пограничного слоя. БПЛА “Цимлянин” отличается от аналогичных аппа-
ратов гибридной схемой, которая сочетает возможность вертикального взлета и посадки и горизон-
тального полета в самолетном режиме. В измерительный комплекс входят специально созданные
измерительные приборы, а именно многоканальный приемник воздушных давлений и малоинер-
ционный термометр сопротивления. Также были разработаны аналого-цифровые преобразователи
и комплекс опроса датчиков и регистрации показаний. В работе приводятся результаты измерений,
выполненных с помощью БПЛА во время тестовых полетов в Цимлянске в августе 2020 г. Получено
хорошее согласие наблюдений БПЛА в отношении вертикальных профилей температуры воздуха,
скорости и направления ветра, дисперсии вертикальной скорости с данными наблюдений других
комплексов – акустических анемометров, автоматической метеостанции, содаров и температурно-
го профилемера. Полученные результаты демонстрируют высокий потенциал разработанного БП-
ЛА для применения к задачам исследования турбулентности в атмосферном пограничном слое.

Ключевые слова: беспилотный летательный аппарат, атмосферный пограничный слой, турбулент-
ность
DOI: 10.31857/S0002351521050047

1. ВВЕДЕНИЕ

Для решения многих актуальных проблем фи-
зики атмосферного пограничного слоя (АПС) не-
обходимы наблюдения с хорошим пространствен-
но-временным разрешением на различных высо-
тах в пределах пограничного слоя. Это прежде
всего относится к задачам описания турбулентного
обмена над неоднородной подстилающей поверх-

ностью [1], взаимодействия мелкомасштабной
турбулентности с мезомасштабными циркуляция-
ми [2], когерентными структурами [3] и др.

Для изучения этих процессов наилучшей стра-
тегией организации полевых экспериментов яв-
ляется проведение пульсационных измерений на
нескольких уровнях на стационарно установлен-
ной мачте [4], организация пространственно-раз-
несенных точек измерений [5, 6], а также примене-
ние содаров и лидаров для дистанционного зонди-
рования пограничного слоя [7, 8]. Кроме того,
мобильные измерения, проводимые с помощью
самолетов-лабораторий, предоставляют крайне

1 Статья подготовлена на основе устного доклада, представ-
ленного на Всероссийской конференции “Турбулентность,
динамика атмосферы и климата”, посвященной памяти
акад. А.М. Обухова (Москва, 10–12 ноября 2020 г.).

УДК 551.511.63
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важные данные о пространственной структуре
АПС [9] и не только дополняют данные стацио-
нарных измерений, но и часто являются един-
ственно возможным источником наблюдений,
особенно в труднодоступных районах, например
над полыньями в Арктике [10], в прикромочной
зоне морского льда [11], акваториями рек [9].

Проведение самолетных наблюдений является
дорогостоящим и сложным с точки зрения логи-
стики и организации мероприятием. В связи с
этим в последнее время началось активное разви-
тие методов измерений средней и турбулентной
структуры пограничного слоя с помощью беспи-
лотных летательных аппаратов (БПЛА) [12, 13].
Попытки применения БПЛА для исследования
атмосферной турбулентности осуществлялись и
ранее [14], но активное применение БПЛА стало
возможно только в недавнее время благодаря
развитию, миниатюризации и удешевлению эле-
ментной базы, в особенности систем автопило-
та, инерциально-навигационных систем, метео-
рологических датчиков, систем сбора и регистра-
ции данных.

Опубликованные результаты применения
БПЛА для исследования турбулентности в АПС
показывают [15–18], что наиболее часто использу-
емой является самолетная схема летательного ап-
парата. Существуют примеры применения муль-
тикоптерной схемы [19], но она имеет ряд недо-
статков при исследовании турбулентности. К ним
относится существенное возмущение воздушного
потока работающими пропеллерами, а также срав-
нительно малое полетное время и дальность по-
лета, что связано с большой потребляемой мощ-
ностью [19]. Гибридная схема, которая сочетает
вертикальный взлет и посадку в коптерном режи-
ме и горизонтальный полет в самолетном режи-
ме, наиболее предпочтительна, так как миними-
зирует риск повреждения датчиков при посадке.

Что касается используемых измерительных
комплексов, то на настоящий момент на рынке
не существует готового продукта, и каждая науч-
ная группа занимается разработкой собственного
комплекса. Такие комплексы представляют со-
бой компактные аналоги комплексов, применяе-
мых на пилотируемых самолетах-лабораториях. В
них, как правило, входит многоканальный при-
емник воздушных давлений, инерциальная нави-
гационная система и малоинерционный датчик
температуры воздуха [15, 16]. На более крупных
БПЛА используются также оптические датчики
для измерения пульсаций влажности воздуха [20].
Обязательным этапом разработки комплекса яв-
ляется калибровка входящих в него датчиков и
всего комплекса в целом, что включает в себя срав-
нение получаемых измерений с референсными ка-
либрованными приборами, а также теоретически-
ми моделями.

В данной статье приводится описание нового
БПЛА “Цимлянин” и его измерительного ком-
плекса, специально разработанных для исследо-
вания атмосферного пограничного слоя в сотруд-
ничестве между Институтом физики атмосферы
им. А.М. Обухова РАН (ИФА РАН) и Московским
авиационным институтом (МАИ). БПЛА “Цимля-
нин” использует наиболее предпочтительную ги-
бридную схему. Для измерительного комплекса
БПЛА “Цимлянин” были специально разработа-
ны несколько измерительных устройства. К ним
относится семи-канальный приемник воздушных
давлений, разработанный в Институте теоретиче-
ской и прикладной механики им. Христиановича
СО РАН (ИТПМ СО РАН), а также малоинерци-
онный термометр сопротивления, чувствительным
элементом которого является тонкая платиновая
нить, разработанный в Центральной аэрологиче-
ской обсерватории (ЦАО). Также в МАИ были
разработаны устройства оцифровки аналоговых
сигналов нескольких датчиков и комплекс опро-
са и регистрации показаний датчиков.

В работе приводятся результаты первых поле-
тов БПЛА “Цимлянин”, проведенных во время
измерительной кампании в августе 2020 г. на на-
учной базе ИФА РАН в Цимлянске. Целью этих
полетов являлась отработка функционирования
комплекса в целом и различных его элементов, а
также верификация измерений на основе сравне-
ния с данными других приборов. Решение по-
следней задачи было возможно благодаря прове-
дению одновременных измерений с помощью
акустических анемометров, установленных на
30-метровой мачте, а также с помощью двух со-
даров Scintec и ЛАТАН и температурного про-
филемера МТП-5.

2. БПЛА “ЦИМЛЯНИН”
На этапе разработки БПЛА “Цимлянин” были

сформулированы требования к его летным харак-
теристикам с учетом планируемого использова-
ния для измерений в АПС. В частности, типич-
ные схемы полета включают в себя горизонталь-
ные пролеты длиной от одного до нескольких
километров на различных высотах в АПС для сбо-
ра турбулентных статистик, а также набор высоты
до верхней границы АПС и последующий спуск.
Кроме того, схема БПЛА должна обеспечивать
возможность установки датчиков в невозмущен-
ном потоке. С учетом этих требований был разра-
ботан БПЛА, представленный на рис. 1.

БПЛА “Цимлянин” имеет алюминиевую рам-
ную структуру, к которой крепятся подъемные
винты, хвостовое оперение, консоли крыльев и
фюзеляж (рис. 1а). Внутри фюзеляжа располага-
ются автопилот, блоки оцифровки, опроса и ре-
гистрации данных (бортовой компьютер), акку-
муляторы питания электродвигателей и комплек-
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са полезной нагрузки. Характеристики БПЛА
приведены в табл. 1.

В разработанный измерительный комплекс
входят многоканальный приемник воздушных
давлений (МПВД ИТПМ СО РАН), инерциаль-
ная навигационная система (ИНС) Ellipse-2N
(SBG Systems), малоинерционный термометр
сопротивления (ЦАО), датчик влажности и тем-
пературы воздуха Vaisala HMP110, инфракрас-
ный датчик температуры поверхности (Melexis)
и датчик влажности воздуха P14 Rapid (IST). Ме-
теорологические датчики вынесены в воздуш-
ный поток перед носовой частью БПЛА на рас-
стояние порядка 15–20 см (рис. 1б). Опублико-
ванные ранее исследования для БПЛА схожих
габаритов показали, что на таком расстоянии со-
здаваемые корпусом БПЛА возмущения поля
давления малы для типичной скорости полета
порядка 15–25 мс–1.

МПВД был разработан в ИТПМ СО РАН на
основе опыта создания подобных приборов для
пилотируемых самолетов [21]. Он предназначен
для измерения воздушной скорости и углов атаки
и скольжения, которые совместно с данными
ИНС используются для расчета трех компонент
скорости ветра [22].

Малоинерционный термометр сопротивления
в качестве чувствительного элемента использует
платиновую нить толщиной 30 мкм. Номиналь-
ное сопротивление датчика составляет 100 Ом.
Зависимость сопротивления от температуры бы-
ла установлена в климатической камере ЦАО. В
новом датчике платиновая нить находится непо-
средственно в воздушном потоке, что обеспечи-
вает малое время отклика. Блок усиления и ана-

лого-цифровой преобразователь для датчика бы-
ли разработаны совместно с МАИ.

Датчик температуры и влажности HMP110
Vaisala имеет постоянную времени порядка 5 с
для температуры и 7 с для влажности и использу-
ется для измерения средних температуры и влаж-
ности воздуха. Датчик влажности P14 Rapid имеет
время отклика порядка 1.5 с при температуре
+20°С, что позволяет измерять флуктуации влаж-
ности, обусловленные наиболее крупными энер-
гонесущими турбулентными вихрями. Более то-
го, второе поколение датчика P14 Rapid-2, кото-
рое планируется использовать в будущем, имеет
заявленное время отклика в три раза меньше, т.е.
доходящее до 0.5 с. Хотя этого недостаточно для
разрешения всего спектра турбулентных флукту-
аций влажности, такой датчик является компакт-
ной и недорогой альтернативой более тяжелым и
дорогим оптическим датчикам влажности, вес
которых вместе с блоком электроники достигает
нескольких килограмм.

Измерительный комплекс имеет модульную
структуру, что позволяет использовать различные

Рис. 1. БПЛА “Цимлянин” (а) и метеорологические датчики (б): 1 – многоканальный приемник воздушных давле-
ний; 2 – малоинерционный термометр сопротивления; 3 – датчик относительной влажности воздуха P14 Rapid (IST);
4 – датчик температуры и влажности воздуха HMP110 Vaisala.

1(б)(a)

2

3

4

Таблица 1. Характеристики БПЛА “Цимлянин"

Характеристика Значение

Взлетная масса, кг 11
Масса полезной нагрузки, кг 1.7
Максимальная скорость, м/с 32
Крейсерская скорость, м/с 22
Продолжительность полета, мин 60
Размах крыльев, м 2.4
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комбинации датчиков и дополнять комплекс но-
выми датчиками. В основе комплекса лежит ис-
пользование одноплатного процессора Rapsber-
ryPi-4, который осуществляет опрос датчиков,
контроль за передачей и записью данных. Опрос
всех датчиков, кроме HMP110, осуществляется с
частотой 100 Гц. Для каждого измерения выстав-
ляется метка единого для всего комплекса време-
ни, за счет чего обеспечивается синхронизация
показаний различных датчиков между собой.
Также регистрируется время GPS, что обеспечи-
вает синхронизацию внутреннего времени с гло-
бальным.

3. ИЗМЕРЕНИЕ СКОРОСТИ ВЕТРА
В данной работе приводятся результаты изме-

рения трех компонент скорости ветра с помощью
БПЛА. Вектор скорости ветра определяется как
разность вектора воздушной скорости относи-
тельно летательного аппарата и вектора скорости
самого аппарата относительно Земли. Первый век-
тор определяется с помощью многоканального
приемника воздушных давлений, установленного
на носу БПЛА. В частности, измеряются модуль
воздушной скорости и углы атаки и скольжения.
Измерения производятся в системе координат ле-
тательного аппарата. Ориентация этой системы ко-
ординат относительно географической системы
координат, связанной с Землей, определяется уг-
лами крена, тангажа и рысканья БПЛА, которые
измеряются с помощью инерциальной навигаци-
онной системы с использованием гироскопов и ак-
селерометров. Вектор скорости БПЛА в географи-
ческой системе координат известен из измерений
инерциальной навигационной системы, использу-
ющей в дополнение к гироскопам данные глобаль-
ной спутниковой навигационной системы. Фор-
мулы, используемые для расчета трех компонент
скорости ветра, приведены в работах [22].

4. ИЗМЕРЕНИЯ ВО ВРЕМЯ ТЕСТОВЫХ 
ПОЛЕТОВ В ЦИМЛЯНСКЕ

За период с 7 по 14 августа 2020 г. было совер-
шено 10 полетов, в ходе которых отрабатывалось
функционирование различных элементов изме-
рительного комплекса и всего комплекса в целом.
Мы приведем результаты измерений, получен-
ных во время трех полетов 13-го августа. В этот
день в дневное время в районе станции разви-
вался хорошо перемешанный конвективный по-
граничный слой при интенсивном прогреве под-
стилающей поверхности. БПЛА “Цимлянин”
совершил три полета по идентичной траектории
(рис. 2) в 10:10–10:20, 12:40–12:50 и 15:10–
15:20 МСК. Траектория полетов представляла со-
бой горизонтальные пролеты длиной порядка 1 км
в направлении север–юг на высотах 30, 100 и 200 м

с наклонными участками набора высоты. Следует
отметить, что для надежного сбора турбулентных
статистик в развитом конвективном АПС необхо-
димы измерения вдоль участков, превышающих
высоту пограничного слоя хотя бы в несколько
раз, что составило бы порядка 5 км. Подобные
полеты не были проведены из соображений ми-
нимизации рисков на начальном этапе тестиро-
вания комплекса, но запланированы в будущем.

На рис. 3 приведены вертикальные профили
температуры воздуха (П1, П2 и П3), полученные с
помощью малоинерционного термометра сопро-
тивления ЦАО, а также по данным микроволново-
го профилемера МТП-5 и измерениям автомати-
ческой метеостанции Aanderaa на высотах 2 и 10 м.
Измерения БПЛА представлены медианными зна-
чениями температуры для заданных интервалов
высот. Прежде всего, видно хорошее согласие из-
мерений БПЛА с данными МТП-5 и автоматиче-
ской метеостанции. Измеренные вертикальные
профили отражают типичную структуру дневного
конвективного пограничного слоя, а именно –
квази-логарифмический профиль в приземном

Рис. 2. Траектория полета 13 августа 2020 г. в 12:40–
12:50 МСК. Цвет траектории соответствует высоте
полета.

–400
–200

0
200

400

400

300

200

100

0

400

200

0

–200

–400

X, м Y,
 м

В
ы

со
та

, м



606

ИЗВЕСТИЯ РАН. ФИЗИКА АТМОСФЕРЫ И ОКЕАНА  том 57  № 5  2021

ЧЕЧИН и др.

слое переходит в сухую адиабату выше. Также ви-
ден рост средней температуры в течение дня, что
связано с суточным ходом, обусловленным днев-
ным прогревом.

На рис. 4 приведены измеренные БПЛА про-
фили скорости и направления ветра в сравнении
с данными двух содаров и акустических анемо-
метров, установленных на мачте на высотах 2, 10
и 30 м. На рисунке приведены медианные значе-
ния скорости и направления ветра, измеренные с
помощью БПЛА, для заданных интервалов вы-
сот. Видно хорошее согласие как в отношении
скорости, так и направления ветра между данны-
ми различных платформ. Как и в случае с темпе-
ратурой воздуха, скорость и направление ветра
слабо меняются выше приземного слоя, что явля-
ется следствием интенсивного перемешивания в
пограничном слое.

Рисунок 5 демонстрирует вертикальный про-

филь дисперсии вертикальной скорости  по
данным БПЛА и акустических анемометров. Ин-
тервал осреднения для данных акустического
анемометра задавался равным 10 мин, что при-
мерно соответствовало продолжительности поле-
та. Как уже отмечалось, длина горизонтальных

2'w

участков полета была недостаточной для расчета
турбулентных статистик. Поэтому представлен-
ные результаты могут дать лишь качественное
представление о возможностях использования
БПЛА для этой задачи. На рисунке видно, что в
целом измерения с помощью БПЛА и акустиче-
ских анемометров хорошо согласуются на высоте
30 м. Данные акустических анемометров также

демонстрируют рост  с высотой, что характер-
но для нижней части конвективного погранично-
го слоя [23].

5. ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В работе представлен новый БПЛА “Цимля-
нин” и его бортовой измерительный комплекс,
разработанные для исследования турбулентной
структуры атмосферного пограничного слоя.
БПЛА “Цимлянин” использует наиболее опти-
мальную гибридную схему, сочетающую преиму-
щества вертикального взлета и посадки и гори-
зонтального полета в самолетном режиме. В со-
став бортового измерительного комплекса входят
специально разработанные для БПЛА “Цимля-
нин” измерительные приборы, такие как много-

2'w

Рис. 3. Вертикальные профили температуры воздуха согласно измерениям малоинерционного термометра сопротив-
ления (PT100) на борту БПЛА, данным профилемера МТП-5 и измерениям автоматической метеостанции Aanderaa.
Горизонтальными чертами показана дисперсия температуры по измерениям БПЛА.
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канальный приемник воздушных давлений и ма-
лоинерционный термометр сопротивления, про-
шедшие калибровку в аэродинамических трубах и
климатической камере. Для измерительного ком-
плекса также была разработана система опроса
датчиков и записи показаний. Результаты тесто-
вых полетов в Цимлянске в августе 2020 г. проде-
монстрировали хорошее согласие измеряемых с

помощью БПЛА вертикальных профилей сред-
ней температуры воздуха, скорости и направления
ветра с данными других измерительных систем –
автоматической метеостанции и акустических
анемометров, микроволнового температурного
профилемера и двух содаров. Измерения дис-
персии вертикальной скорости также хорошо
согласуются с данными акустических анемомет-

Рис. 4. Вертикальные профили скорости и направления ветра по измерениям БПЛА “Цимлянин”, данным содаров
Scintec и ЛАТАН, а также трех акустических анемометров, установленных на мачте на высотах 2, 10 и 30 м.
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ров. Дальнейшая работа по апробации измери-
тельного комплекса БПЛА “Цимлянин” будет за-
ключаться в отработке методики измерения турбу-
лентных статистик в атмосферном пограничном
слое. Полученные результаты позволяют сделать
вывод, что разработанные БПЛА “Цимлянин” и
его бортовой измерительный комплекс удовлетво-
ряют требованиям проведения измерений характе-
ристик турбулентности в атмосферном погранич-
ном слое, что позволяет в дальнейшем использо-
вать его в качестве основного и вспомогательного
измерительного средства для решения актуальных
проблем метеорологии пограничного слоя.
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Experience of Studying the Atmospheric Boundary-Layer Turbulent Structure Using
an Unmanned Aerial Vehicle
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The growing relevance of the use of unmanned aerial vehicles (UAVs) for studying turbulence in the atmo-
spheric boundary layer is associated with the need to obtain new observational data at different heights in
the boundary layer, as well as over heterogeneous landscapes. Such new data is needed for developing tur-
bulence models for spatially inhomogeneous and unsteady conditions. This paper describes a new UAV
“Tsimlyanin” and its meteorological payload, developed specifically for the study of the turbulent struc-
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ture of the atmospheric boundary layer. The UAV “Tsimlyanin” differs from similar vehicles by using a hy-
brid scheme, which combines the possibility of vertical take-off and landing and horizontal f light in air-
plane mode. The meteorological payload includes specially designed measuring devices, namely, a multi-
hole air pressure probe and a low-inertia resistance thermometer. Also, the analog-to-digital converters for
several sensors as well as the onboard data acquisition system were newly developed. The paper presents
the results of measurements carried out using the UAV during test f lights in Tsimlyansk in August 2020.
A good agreement of the UAV observations with respect to vertical profiles of air temperature, wind speed
and direction, dispersion of vertical speed with the data of observations of other complexes – acoustic ane-
mometers, automatic meteorological station, sodars and a temperature profiler – was obtained. The ob-
tained results demonstrate the high potential of the developed UAV for application to the problems of
studying turbulence in the atmospheric boundary layer.

Keywords: unmanned aerial vehicle, atmospheric boundary layer, turbulence
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В работе показана возможность использования телеметрии малоразмерных БПЛА для контроля над
состоянием атмосферной турбулентности. Спектр турбулентности определялся из данных углов
крена, тангажа и рысканья квадрокоптера DJI Mavic Mini и сравнивался с результатами измерений
автономного метеорологического комплекса AMK-03. Измерения осуществлялись на Базовом экс-
периментальном комплексе ИОА им. В.Е. Зуева СО РАН (БЭК) 24 июля и 12 августа 2020 г., поверх-
ность территории которого близка к ровной и однородной. Установлено, что спектры турбулентно-
сти, полученные с помощью AMK-03 и DJI Mavic Mini, в целом совпадают, а незначительные раз-
личия наблюдаются в высокочастотной области спектра, начиная с  Hz. Для данных,
полученных в июле, спектры турбулентности в инерционном диапазоне подчиняются закону “пяти
третей”, а отношения измеренных спектров турбулентности поперечной и продольной компонент
скорости соответствуют изотропной турбулентности Колмогорова–Обухова. В случае измерений,
выполненных в августе, наблюдалось незначительное отклонение от закона “пяти третей”, что
фиксировалось как на основании измерений, полученных с помощью АМК-03, так и DJI Mavic
Mini. Для оценки продольных и поперечных масштабов турбулентности применялся метод наи-
меньших квадратов, в качестве кривой регрессии использовалась модель Кармана. Масштабы тур-
булентности, рассчитанные по июльским и августовским данным AMK-03 и DJI Mavic Mini, совпа-
дают, также с хорошей точностью выполняется условие, которое описывает связь между продоль-
ными и поперечными масштабами в изотропной атмосфере.

Ключевые слова: БПЛА, низковысотное зондирование, атмосферная турбулентность, спектр, мас-
штабы турбулентности
DOI: 10.31857/S0002351521050138

ВВЕДЕНИЕ

Атмосферная турбулентность, которая прояв-
ляется в беспорядочных пульсациях скорости те-
чения воздуха как во времени, так и в простран-
стве, оказывает сильное, а иногда и катастрофи-
ческое воздействие на летательные аппараты.
Данное воздействие существенным образом за-
висит от размеров и массы летательных аппара-
тов. В сравнении с самолетами и вертолетами раз-
меры и масса беспилотных летательных аппара-
тов (БПЛА) могут быть значительно меньше, что
приводит к более сильному влиянию турбулент-

ности на летательный аппарат. Также БПЛА мо-
гут летать на значительно меньших высотах, чем
пилотируемые аппараты. На малых высотах под-
стилающая поверхность оказывает дополнитель-
ное воздействие на состояние атмосферной тур-
булентности, которое проявляется в появлении
дополнительных турбулентных вихрей. Таким
образом, турбулентная атмосфера в большей сте-
пени усложняет движение БПЛА, а наличие зда-
ний, сложной орографии в городе дополнительно
ухудшает навигацию в среде с беспорядочными
пульсациями скорости ветра. Одной из актуаль-
ных проблем навигации в турбулентной атмосфе-
ре является мониторинг и прогноз состояния тур-
булентных вихревых образований, возникающих
при транспортировке груза с помощью БПЛА в
“умном городе” в диапазоне высот до 500 м [1].

~ 1 f

1 Статья подготовлена на основе устного доклада, представ-
ленного на Всероссийской конференции “Турбулентность,
динамика атмосферы и климата”, посвященной памяти
акад. А.М. Обухова (Москва, 10–12 ноября 2020 г.).

УДК 551.51;504.35
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Известно [2], что для описания состояния БПЛА
кроме знания скорости движения аппарата отно-
сительно воздушной массы необходима инфор-
мация о спектре турбулентности на пути его следо-
вания в турбулентной атмосфере. Результаты экс-
периментальных исследований показывают, что
хорошим приближением для описания состояния
БПЛА является подход, основанный на пропуска-
нии белого шума через линейный фильтр, задавае-
мый спектром турбулентности Кармана. Кроме
спектра Кармана подходящим приближением в
задачах динамики БПЛА в турбулентной атмосфе-
ре является модель турбулентности Драйдена [2],
также могут использоваться другие модели, на-
пример, унифицированная модель турбулентно-
сти [3]. Таким образом, мониторинг и прогноз со-
стояния вихревых образований сводится к опреде-
лению спектра турбулентности на пути следования
БПЛА в “умном городе”.

К числу эффективных средств дистанционно-
го зондирования турбулентной атмосферы отно-
сят содары, лидары и радары, а среди контактных
методов мониторинга наиболее популярными яв-
ляются акустические анемометры. В последние
годы малоразмерные БПЛА стали также популяр-
ным инструментом в области мониторинга атмо-
сферы. Наиболее актуальной проблемой в этой
области является применение БПЛА при низковы-
сотном зондировании атмосферы в труднодоступ-
ных местах и на территории со сложной орографи-
ей, такие как арктический регион, городская среда,
горная местность. В работе [4, 5] рассмотрены раз-
личные аспекты использования БПЛА для иссле-
дования атмосферного пограничного слоя и пер-
спективы использования беспилотных летательных
аппаратов в метеорологии и физике атмосферы.

Основной тенденцией в этой области является
диагностика скорости перемещения потока воз-
душных масс [6–10]. Кроме скорости ветра интерес
представляет исследование флуктуационных ха-
рактеристик турбулентной атмосферы. В начале
низковысотное зондирование флуктуационных ха-
рактеристик турбулентной атмосферы осуществ-
лялось с использованием БПЛА с неподвижным
крылом [11–16]. В этих работах показана принци-
пиальная возможность измерения спектров турбу-
лентности с использованием БПЛА с неподвиж-
ным крылом различных размеров и веса. В процес-
се зондирования БПЛА такого типа движется в
пространстве продолжительное время для того,
чтобы получить репрезентативный ряд наблюде-
ний флуктуаций скорости ветра. В результате та-
кой схемы зондирования возникает неопределен-
ность в пространстве при измерениях спектра
турбулентности. Исключить такого рода неопре-
деленность можно, используя БПЛА мультико-
птерного типа, которые в состоянии зависать в
фиксированной точке пространства в течение
продолжительного времени.

В работах [17–19] показано, что применение
квадрокоптера в режиме удержания высоты поз-
воляет получить ход спектра турбулентности, ко-
торый совпадает с измерениями, полученными с
помощью акустической анемометрии. Такое сов-
падение говорит о том, что квадрокоптер можно
использовать для изучения спектра турбулентно-
сти и его характеристик, например, энергетиче-
ского и инерционного диапазонов, интегрально-
го масштаба турбулентности и, следовательно,
использовать дрон для мониторинга и прогноза
состояния турбулентной атмосферы при транс-
портировке груза с помощью БПЛА в “умном го-
роде”.

В настоящей работе представлены результаты
измерения спектров турбулентности и интеграль-
ных масштабов, полученных с помощью квадро-
коптера DJI Mavic Mini и автоматизированного
метеорологического комплекса AMK-03. Экспе-
риментальные исследования проводились на
Базовом экспериментальном комплексе ИОА
им. В.Е. Зуева СО РАН (БЭК), поверхность тер-
ритории которого близка к ровной и однородной.

1. ПРОДОЛЬНЫЙ И ПОПЕРЕЧНЫЙ
СПЕКТР ТУРБУЛЕНТНОСТИ

В системе координат, в которой одна из осей
направлена по средней скорости ветра, поле ско-
ростей турбулентного потока воздуха имеет вид
[20, 21]:

(1)

(2)

(3)

где  – средняя скорость ветра, ,  и  –
флуктуации скорости ветра воздуха,  – опера-
тор статистического усреднения.

Главным преимуществом системы координат,
в которой одна из осей направлена по направле-
нию средней скорости ветра, является возмож-
ность использования гипотезы Тейлора о “замо-
роженности” турбулентных флуктуаций [20, 21].
Суть данной гипотезы сводится к тому, что вся
пространственная турбулентная картина движет-
ся во времени со средней скоростью ветра . В
результате мы получаем простую теоретическую
связь между пространственно-временными и чи-
сто пространственными характеристиками флук-
туаций поля скорости ветра,

(4)

(5)

(6)
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что позволяет нам сравнивать поведение времен-
ных спектров, измеренных экспериментально, с
теоретическими результатами.

Одной из наиболее часто используемых моде-
лей спектров турбулентности является модель
Кармана [3, 20, 21], которая позволяет исследо-
вать поведение спектра в энергетическом и инер-
ционном диапазонах. Выражения для продоль-
ных и поперечных временных спектров турбу-
лентности для модели Кармана имеют вид

(7)

(8)

где  – продольный масштаб турбулентности и
 – поперечный масштаб турбулентности,  и
 – дисперсии продольной и поперечной компо-

нент скорости ветра. В случае изотропной атмо-
сферы имеем следующее выражение для этих
масштабов

(9)

В инерционном диапазоне для изотропной
турбулентности спектр турбулентности продоль-
ных и поперечных флуктуаций скорости подчи-
няется закону “пяти третей” Колмогорова–Обу-
хова [3, 20, 21]

(10)

(11)

а связь между спектрами турбулентности продоль-
ных и поперечных флуктуаций скорости имеет вид

(12)

2. ПРОДОЛЬНЫЕ И ПОПЕРЕЧНЫЕ 
ФЛУКТУАЦИИ СКОРОСТИ

На рис. 1а схематически показаны расположе-
ние приборов и направление средней скорости
ветра во время проведения экспериментов. Вид-
но, что при проведении измерений использова-
ние системы координат, в которой одна из осей
направлена по средней скорости ветра, сопряже-
но со значительными трудностями. Для коррект-
ного сравнения экспериментальных данных с
теоретическими результатами используется под-
ход, который исключает точное позиционирова-
ние приборов по направлению среднего ветра.
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Хорошо известно, что в атмосфере часто на-
блюдается случай преобладания горизонтального
переноса воздушных масс над вертикальным дви-
жением, поэтому одну из осей системы коорди-
нат, рассмотренной в предыдущем разделе, на-
правим по среднему горизонтальному ветру. При
проведении измерений автоматизированный ме-
теорологический комплекс АМК-03 был ориен-
тирован по сторонам света, а квадрокоптер –
произвольно. В этом случае продольные и попе-
речные турбулентные флуктуации скорости ветра
примут вид

(13)

(14)

(15)

для АМК-03 и

(16)

(17)

(18)

для квадрокоптера. Здесь  и  – флуктуации
компонент скорости ветра по осям  и  по дан-
ным АМК-03,  и  – оценки флуктуаций ком-
понент скорости ветра, полученные на основе ре-
зультатов телеметрии квадрокоптера;  и  –
средние компоненты горизонтальной скорости
по осям  и ;  и  – оценки компонент
скорости по осям  и .

3. ОЦЕНКИ КОМПОНЕНТ
СКОРОСТИ ВЕТРА

В турбулентной атмосфере углы крена, танга-
жа и рысканья представляют собой сумму сред-
них и флуктуационных компонент: ,

 и . В работах [17–19] пока-
зано, что для идеального парения уравнения
оценки компонент скорости ветра, полученные
на основе результатов телеметрии квадрокоптера,
можно записать в виде суммы регулярной и флук-
туационной частей
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(20)

в линейном случае и

(21)

(22)

в квадратичном случае. Здесь  и  – коэффици-
енты сопротивления по осям x и y,  – масса
квадрокоптера,  – ускорение свободного паде-
ния,  – плотности воздуха,  – проекции пло-
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щади квадракоптера по осям  и ,  – функ-
ция знака.

Из выражений (19)–(22) видно, что оценки
флуктуаций компонент скорости ветра прямо
пропорциональны флуктуациям углов крена, тан-
гажа. Следовательно, данные телеметрии квадро-
коптера можно использовать для измерения оцен-
ки флуктуаций компонент скорости ветра, а фор-
мулы (16)–(18) позволяют нам рассчитать спектр
турбулентности. Формулы (13)–(15) можно ис-
пользовать для вычисления спектров турбулентно-
сти по данным АМК-03, которые являются объек-
тивной информацией о состоянии атмосферной
турбулентности. В результате этих расчетов можно
провести сравнение спектров турбулентности по
данным АМК-03 и по данным телеметрии квадро-
коптера.

4. ОБЩИЕ СВЕДЕНИЯ ОБ ЭКСПЕРИМЕНТЕ

Экспериментальные исследования проводи-
лись на Базовом экспериментальном комплексе
ИОА им. В.Е. Зуева СО РАН (БЭК) 24 июля 2020 г.
и 12 августа 2020 г. На рис. 1б показана Google
карта местности БЭК, стрелкой показано место-
расположение метеомачты, на которой установ-

x y ( )isgn

Рис. 1. Схема эксперимента (а); и Google карта местности Базового экспериментального комплекса ИОА им. В.Е. Зу-
ева СО РАН (б).

N

E
ВЕТЕР

АМК-03

(а)

(б)

Mavic Mini

Метеомачта, АМК-03

x

y

~10 м



ИЗВЕСТИЯ РАН. ФИЗИКА АТМОСФЕРЫ И ОКЕАНА  том 57  № 5  2021

ИСПОЛЬЗОВАНИЕ МАЛОРАЗМЕРНЫХ БПЛА ДЛЯ ИЗМЕРЕНИЯ ТУРБУЛЕНТНОСТИ 615

лены две АМК-03 на разных высотах. Местность,
на которой расположен БЭК, не является в стро-
гом понимании ровной и однородной поверхно-
стью. Поверхность земли имеет незначительный
уклон; с одной стороны, он граничит с коттедж-
ным поселком, а на границе другой стороны рас-
положен лес. При проведении экспериментов на
такой территории возможны отклонения от изо-
тропной турбулентности. В июньском экспери-
менте время начала исследований 05:01 UTC, а
время их окончания 05:24 UTC, а в измерениях в
августе полеты осуществлялись с 06:44 UTC по
07:07 UTC. Точка старта квадрокоптера DJI Mavic
Mini находилась в непосредственной близости от
тридцатиметровой метеомачты.

На рис. 2 показаны траектории полетов квад-
рокоптера во время проведения экспериментов.
После взлета БПЛА поднимался на высоты 10 и
27 м, соответственно для 24 июля и 12 августа, и
подлетал к АМК-03 [22, 23], расположенным на
мачте. Квадрокоптер находился в режиме удержа-
ния высоты вблизи АМК-03 более 20 мин, после
чего вернулся на точку старта. Данные о ветре
фиксировались АМК-03 с частотой 80 Гц, а реги-
страция данных состояния квадрокоптера осу-
ществлялась с частотой 10 Гц.

По данным Международного аэропорта Том-
ска который находится на расстоянии ~10 км от
БЭК, во время проведения эксперимента 24 июля
2020 г. наблюдались хорошие погодные условия с
точки зрения полета квадрокоптера: ветер юго-
западный, скорость 1.0 м/с, температура воздуха
21°С, влажность воздуха 51%, осадки не наблюда-
лись. В другой день, т.е. 12 августа, фиксирова-
лись также хорошие погодные условия: ветер
юго-юго-западный, скорость 4–5 м/с, температу-
ра воздуха 28°С, влажность воздуха 48%, осадки
также не наблюдались. Во время проведения экс-
перимента 24 июля по данным АМК-03 на терри-
тории БЭК средняя скорость ветра на высоте 10 м
равна 1.25 м/с, а 12 августа высоте 27 м – 2.6 м/с,
временами скорость ветра усиливалась до 5 м/с и
более.

На рис. 3 показаны изменения компонент ско-
рости квадрокоптера относительно Земли по
осям , , и  во время парения; 24.07.2020 (а) и
12.08.2020 (б). Видно, что в целом при проведении
измерений компоненты скорости квадрокоптера
равны нулю. В незначительные периоды времени
силы, действующие на БПЛА, превосходят воз-
можности системы управления и высокоточное
позиционирование нарушается. После восста-
новления управления квадрокоптер начинает
двигаться в первоначальное положение, при до-
стижении которого он останавливается. Таким
образом, периодами, при которых нарушается по-
зиционирование квадрокоптера в пространстве,
можно пренебречь в силу их незначительности и

x y z

считать, что во время проведения экспериментов
наблюдалось идеальное парение.

Рассмотрим поведение оценок продольной и
поперечной компонент скорости ветра по данным
квадрокоптера в режиме удержания высоты в тур-
булентной атмосфере и сравним с результатами
измерений, полученных с помощью АМК-03. Для
визуального сопоставления измерений продоль-
ной и поперечной компонент скорости ветра, ко-
торые получены двумя способами, нами исполь-
зовался феноменологический подход, основан-
ный на экспериментальной связи между этими
компонентами и углами крена, тангажа и рыска-
нья. Данный подход позволяет нам избежать точ-
ного определения коэффициентов сопротивле-
ния и площади, которые сложно определить в
эксперименте. Основные формулы используемо-
го подхода и значения коэффициентов, получен-
ных феноменологическим путем, представлены в
Приложении. Отметим, что этот подход приме-
няется нами только для визуального сопоставле-
ния измерений продольной и поперечной компо-
нент скорости ветра, которые получены с помо-
щью АМК-03 и DJI Mavic Mini. При исследовании
относительных спектров турбулентности и опре-
делении масштабов турбулентности проводить
процедуру, изложенную в Приложении, не обяза-
тельно.

На рис. 4 представлены результаты временных
изменений продольных и поперечных компонент
скорости ветра, измеренные с помощью АМК-03
(красные кривые) и DJI Mavic Mini (черные кри-
вые); 24.07.2020 г. (а) и 12.08.2020 г. (б). Из рис. 4
следует, что временные ряды  и , измеренные
различными способами, совпадают; а различия
наблюдаются в высокочастотной области флук-
туаций.

На рис. 5 и 6 показаны результаты расчетов от-
носительных спектров турбулентности, получен-
ных на основе данных автоматизированного ме-
теорологического комплекса АМК-03 (рис. 5а, 5б
и 6а, 6б) и квадрокоптера DJI Mavic Mini (рис. 5в,

5г и 6в, 6г),  – коэффициент нормировки. На
рисунках красной и синей кривыми обозначены
спектры турбулентности продольной компоненты
скорости, розовой и фиолетовой кривыми показа-
ны спектры турбулентности поперечной компо-
ненты скорости соответственно. Видно, что значе-
ния спектров существенным образом меняются
при незначительных изменениях частоты. Данные
изменения являются случайными осцилляциями
около основных закономерностей спектров турбу-
лентности. Для того, чтобы в явном виде увидеть
эти закономерности спектров турбулентности, ис-
пользовалась процедура сглаживания. Результаты
применения процедуры сглаживания показаны на
рис. 5 и 6 непрерывными черными кривыми.

u v

σ2
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Из рис. 5 и 6 видно, что спектры турбулентно-

сти, полученные с помощью АМК-03 и DJI Mavic
Mini, в целом совпадают, а незначительные раз-

личия наблюдаются в высокочастотной области

спектра, начиная с  Hz. В высокочастотной

области спектр турбулентности для DJI Mavic
~ 1 f

Mini затухает с ростом частоты незначительно, но
быстрее, чем в случае данных, полученных с по-
мощью АМК-03.

Хорошо известно [20, 21], что спектр турбу-
лентности имеет три основные спектральные об-
ласти – это энергетический диапазон, который

Рис. 2. Траектория полета квадрокоптера DJI Mavic Mini во время проведения эксперимента; 24.07.2020 г. (а) и
12.08.2020 г. (б)
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содержит основную часть турбулентной энергии и

где энергия вырабатывается плавучестью и сдви-

гом, инерционный диапазон, в котором энергия

не вырабатывается и не рассеивается, а передается

от больших масштабов к меньшим и диапазон дис-

сипации, в котором кинетическая энергия преоб-

разуется во внутреннюю энергию. Рассмотрим
поведение спектров турбулентности в инерцион-
ном и энергетическом диапазонах.

Поведение спектров турбулентности продоль-
ных и поперечных флуктуаций скорости в инерци-
онном диапазоне подчиняется закону “пяти тре-

Рис. 3. Компоненты скорости квадрокоптера DJI Mavic Mini относительно Земли по осям x, y, и z в период парения,
24.07.2020 (а) и 12.08.2020 (б).
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тей” Колмогорова–Обухова и описывается форму-

лами (10) и (11). Пунктирной кривой на рис. 5 и 6

показаны спектры , который соответ-

ствует закону “пяти третей” Колмогорова–Обухо-

ва. Данные рисунки демонстрируют тот факт, что

во время проведения эксперимента наблюдалась

( ) −5/3
Φ ~f f

колмогоровская турбулентность в инерционном
диапазоне и качественно данный закон выполня-
ется в широком интервале частот.

Из формулы (12) следует, что в инерционном

диапазоне для изотропной турбулентности ,
поэтому отношение спектров турбулентности

σ = σ2 2

u v

Рис. 4. Временные изменения продольных и поперечных компонент скорости ветра, измеренные с помощью АМК-03
(красные кривые) и DJI Mavic Mini (черные кривые) 24.07.2020 г. (а) и 12.08.2020 г. (б).
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. На рис. 7 пред-

ставлены результаты сравнения спектров турбу-

лентности для продольных и поперечных компо-

нент скорости. Видно, что для измерений, полу-

ченных 24 июля 2020 г., в одинаковом диапазоне

частот:  кривая спектра 

лежит ниже кривой , как для АМК-03 и DJI
Mavic Mini. В случае измерений, проведенных

12 августа 2020 г., кривая продольного спектра

лежит также ниже кривой спектра поперечных

компонент, но в разных диапазонах частот:

( ) ( )= Φ Φ = ≈4/3 4 3 1.33uK f f
v

[ ]∈  0.035,  0.065  f ( )Φu f
( )Φ f

v

 для АМК-03 и 

для квадрокоптера.

Средние значения коэффициента  приведе-

ны в табл. 1. Видно, что средняя величина коэффи-

циента  для измерений, полученных 24 июля

2020 г., в диапазоне частот  совпа-

дает с его значением для изотропной турбулентно-
сти. Также отмечается хорошее согласие значений

коэффициента  между данными АМК-03 и DJI
Mavic Mini.

Из данных, приведенных в табл. 1, также сле-
дует, что 12 августа 2020 г. наблюдалась незначи-
тельная анизотропия турбулентности. Средняя ве-

личина коэффициентов  для измерений, полу-

ченных в этот день с использованием как АМК-03,
так и DJI Mavic Mini, в указанных диапазонах частот
не совпадает с их значением для изотропной турбу-
лентности. В то же самое время отмечается хоро-

шее согласие значений коэффициента  между

данными АМК-03 и DJI Mavic Mini.

[ ]∈ 0.041,  0.011f [ ]∈ 0.064,  0.011f

4/3K

4/3K
[ ]∈ 0.035,  0.065  f

4/3K

4/3K

4/3K

Рис. 5. Результаты измерений спектров турбулентности 24.07.2020 г. Продольные и поперечные спектры  и

, рассчитаны по данным AMK-03 (а) и (б) и по данным DJI Mavic Mini (в) и (г);  – коэффициент нормировки.
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Таблица 1. Средние значения коэффициента 

АМК-03 DJI Mavic Mini

24 июля 2020 г.

1.23 1.22

12 августа 2020 г.

2.02 1.81
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На рис. 8 представлены результаты сравнения

спектров продольных и поперечных компонент

для АМК-03 и DJI Mavic Mini. Результаты срав-

нения показывают, что для измерений, выпол-

ненных 24 июля 2020 г., спектры турбулентности

продольных компонент для двух различных ме-

тодов измерений совпадают, такое же совпаде-

ние наблюдается для спектров турбулентности

поперечных компонент. В случае эксперимента,

осуществленного 12 августа 2020 г., наблюдается

хорошее согласие в совпадении продольных спек-
тров турбулентности, а для поперечных спек-
тров – качественное согласие.

Хорошо известно, что относительные спектры
турбулентности содержат информацию о продоль-

ном и поперечном масштабах турбулентности  и

. Для оценки этих масштабов турбулентности
применялся метод наименьших квадратов, в каче-
стве кривой регрессии использовалась модель
Кармана (7) и (8).

Значения интегральных масштабов турбулент-
ности приведены в табл. 2. Видно, что масштабы
турбулентности, рассчитанные по данным АМК-03
и DJI Mavic Mini, совпадают, также с хорошей точ-
ностью выполняется условие (9), которое описы-
вает связь между продольными и поперечными
масштабами в изотропной атмосфере.

ВЫВОДЫ

На основании проведенных исследований мож-
но сделать следующие выводы. В работе исследован

uL
L
v

Рис. 6. Результаты измерений спектров турбулентности 12.08.2020 г. Продольные и поперечные спектры  и

 рассчитаны по данным AMK-03 (а) и (б) и по данным DJI Mavic Mini (в) и (г);  – коэффициент нормировки.
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Таблица 2. Интегральные масштабы турбулентности.

24 июня 2020 г.

АМК-03 13 m 8 m 0.6

DJI Mavic Mini 14 m 9 m 0.6

12 августа 2020 г.

АМК-03 21 m 12 m 0.6

DJI Mavic Mini 21 m 14 m 0.7

uL L
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спектр турбулентности в атмосфере, который опре-

делялся на основе измерений, выполненных с по-

мощью DJI Mavic Mini. Полученные спектры турбу-

лентности сравнивались с данными автономного

метеорологического комплекса AMK-03, которые

являются объективной информацией о состоянии

турбулентной атмосферы. Представлены результа-

ты двух экспериментов, проведенных в Базовом

экспериментальном комплексе ИОА им. В.Е. Зуе-

ва СО РАН, расположенном на окраине г. Томск,

24 июля и 12 августа 2020 г.

Установлено, что спектры турбулентности,

полученные с помощью AMK-03 и DJI Mavic
Mini, в целом совпадают, а незначительные раз-

личия наблюдаются в высокочастотной области

спектра, начиная с  Hz. В высокочастотной

области спектр турбулентности для DJI Mavic
Mini затухает с ростом частоты незначительно, но

~ 1 f

быстрее чем в случае данных, полученных с помо-
щью AMK-03.

Изучено поведение сглаженных спектров тур-
булентности в инерционном и энергетическом
диапазонах. Для данных, полученных 24 июля
2020 г., спектры турбулентности в инерционном
диапазоне подчиняются закону “пяти третей”, а
отношения измеренных спектров турбулентно-
сти поперечной и продольной компонент скоро-
сти соответствует изотропной турбулентности

Колмогорова–Обухова . В случае изме-

рений, выполненных 12 августа, наблюдалось не-
значительное отклонение от закона “пяти тре-
тей”, что фиксировалось как на основании изме-
рений, полученных с помощью АМК-03, так и
DJI Mavic Mini.

Для оценки продольных и поперечных мас-
штабов турбулентности применялся метод наи-

=4/3 4 3K

Рис. 7. Результаты измерений спектров турбулентности 24.07.2020 г. (а), (б) и 12.08.2020 г. (в), (г). Продольные и по-

перечные спектры  и  рассчитаны по данным AMK-03 (а), (в) и по данным DJI Mavic Mini (б), (г);  –

коэффициент нормировки.
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меньших квадратов, в качестве кривой регрессии
использовалась модель Кармана. Масштабы тур-
булентности, рассчитанные по данным AMK-03 и
DJI Mavic Mini, совпадают, также с хорошей точ-
ностью выполняется условие, которое описывает
связь между продольными и поперечными мас-
штабами в изотропной атмосфере.

При анализе экспериментальных данных от-
мечаются расхождения в поведении спектров
турбулентности от их поведения в изотропной
атмосфере, также наблюдалось расхождение
между двумя методами измерений. Данным рас-
хождениям можно дать следующие объяснения.
Экспериментальные исследования проводились
на БЭК, расположенной на местности, которая
не является в строгом понимании ровной и од-
нородной поверхностью. Следовательно, одно-

значного совпадения данных AMK-03 и DJI Ma-
vic Mini с результатами изотропной атмосферы
ожидать не приходится.

При проведении эксперимента квадрокоптер
находился на расстоянии ~10 м от AMK-03. Из-
мерения интегральных масштабов турбулентно-
сти показали, что они по величине такого же по-
рядка, как и расстояние от AMK-03 до DJI Mavic
Mini. Такое соотношение масштабов и расстоя-
ний означает, что поля скорости ветра в точках
нахождения AMK-03 и квадрокоптера частично
коррелированы и поэтому говорить о полном со-
ответствии данных измерений надо с некоторой
долей осторожности.

Исследование выполнено при финансовой
поддержке РФФИ в рамках научного проекта
№ 19-29-06066 мк.

Рис. 8. Результаты сравнения продольных и поперечных спектров турбулентности  и , рассчитанных

по данным AMK-03 и по данным DJI Mavic Mini. Данные измерений 24.07.2020 г. (а), (б) и 12.08.2020 г. (в), (г);  –

коэффициент нормировки.
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ПРИЛОЖЕНИЕ
По аналогии с формулами (16)–(18) опреде-

лим величины  и  с помощью уравнений

где

Оценки продольной и поперечной компонент
скорости ветра, полученных с помощью квадро-
коптера, определим в виде

Коэффициенты , ,  и  определяются из

эксперимента с помощью формул

где , , , ,  и  – средние, макси-
мальные и минимальные значения продольной и

поперечной компонент по данным АМК-03; ,

, , ,  и  – средние, мак-

симальные и минимальные значения величин 

и . По данным 24.07.2020 , ,

, ; а для 12.08.2020 ,

,  и .
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Use of Small-Size UAVs for Turbulence Measurements in the Atmosphere
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The paper demonstrates the possibility of using telemetry of small-size unmanned aerial vehicles (UAVs) to
monitor the state of atmospheric turbulence. The turbulence spectrum was determined from the data on the roll,
pitch, and yaw angles of the DJI Mavic Mini quadcopter and then compared with measurements of AMK-03
autonomous sonic weather station. The measurements were carried out at the Basic Experimental Observatory
(BEK) of the V.E. Zuev Institute of Atmospheric Optics SB RAS (Tomsk, Russia), whose territory has nearly
smooth and uniform surface, on July 24 and August 12 of 2020. It has been found that the turbulence spectra
obtained with АМК-03 and DJI Mavic Mini are generally identical with minor discrepancies in the high-fre-

quency spectral range from  Hz. For the data obtained in July, the turbulence spectra in the inertial range

obey the “5/3” law, and the relation of measured turbulence spectra of the longitudinal and transverse velocity
components corresponds to the Kolmogorov—Obukhov isotropic turbulence. As to the data obtained in August,
slight deviation from the “5/3” law was observed in both AMK-03 and DJI Mavic Mini measurements. The lon-
gitudinal and transverse turbulence scales were estimated by the least-square fit method with the von Karman
model as a regression curve. The turbulence scales calculated from the July and August data of АМК-03 and
DJI Mavic Mini coincide, and the condition describing the relation between the longitudinal and transverse
scales in the isotropic atmosphere keeps true to a good accuracy.

Keywords: unmanned aerial vehicle, low-altitude sounding, atmospheric turbulence, spectrum, turbulence
scales
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