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Список основных сокращений и обозначений 

АПС — атмосферный пограничный слой; 

ББС МГУ — Беломорская биологическая станция Московского 

государственного университета им. М. В. 

Ломоносова; 

ТКЭ — турбулентная кинетическая энергия; 

ТПМО — теория подобия Монина-Обухова; 

EC — eddy-covariance, метод ковариации пульсаций; 

LES — large eddy simulation, вихреразрешающее 

моделирование; 

𝛼 — доля времени от всего интервала осреднения, в 

течение которого точка измерения находится в 

зоне восходящего потока; 

𝛾 = 1.4 — показатель адиабаты; 

𝜁 =
𝑧

𝐿
 — параметр устойчивости; 

𝜅 = 0.4 — постоянная Кармана; 

𝛬 — масштаб длины Обухова на данной высоте 

измерений; 

𝜆𝑠,𝑖 — теплопроводность снега(s), льда(i); 

𝜇𝑑 = 28.96 10
−3 кг моль−1 — молярная масса сухого воздуха; 

𝜇𝑤 = 18.0153 10
−3 кг моль−1 — молярная масса воды; 

𝜉 =
(𝑧 − 𝐷)

𝐿
 

— параметр устойчивости над поверхностью с 

крупными элементами шероховатости; 
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𝜉′ = 𝑙𝑡
𝑏 Λ⁄  — модифицированный параметр устойчивости; 

𝜌𝑎 — плотность воздуха; 

𝜌𝑠,𝑖 — плотность снега(s), льда(i); 

𝜏 — турбулентный поток импульса; 

𝜏𝑛 — нормированный на плотность воздуха 

вертикальный турбулентный поток импульса; 

𝜙𝑚 =
𝜕𝑈

𝜕𝑧

𝜅𝑧

𝑢∗
 

— безразмерный градиент скорости ветра; 

𝜙𝑚 =
𝜕𝑈

𝜕𝑧

𝜅(𝑧 − 𝐷)

𝑢∗
 

— безразмерный градиент скорости ветра над 

поверхностью с крупными элементами 

шероховатости; 

𝜙′𝑚 =
𝜕𝑈

𝜕𝑧

𝜅𝑙𝑡
𝑏

𝑢∗
 

— модифицированный безразмерный градиент 

скорости в приземном слое над лесом; 

𝜙ℎ =
𝜕𝑇

𝜕𝑧

𝜅𝑧

𝑇∗
 

— безразмерный градиент температуры; 

𝜙𝜈 =
𝜕𝑞

𝜕𝑧

𝜅𝑧

𝑞∗
 

— безразмерный градиент влажности; 

𝑎 — коэффициент, равный безразмерному градиенту 

скорости ветра при нейтральной стратификации; 

с𝑝 = 1004.8 Дж кг
−1 К−1 — удельная теплоемкость воздуха; 

с𝑠,𝑖 — удельная теплоемкость снега(s), льда(i); 

𝐷 — высота вытеснения 

𝐹𝐸𝐶  — турбулентный поток скаляра c, посчитанный 

методом ковариации пульсаций; 
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𝑔 =  9.81 м с−1 — ускорение свободного падения; 

𝐻 — турбулентный поток явного тепла; 

𝐻𝐸𝐶 — турбулентный поток явного тепла, посчитанный 

методом ковариации пульсаций; 

(𝐻 + 𝐿𝑠𝐸)баланс — полный турбулентный поток тепла, посчитанный 

методом теплового баланса; 

𝐻ТПМО, HMOST — турбулентный поток явного тепла, посчитанный 

потоково-градиентным методом; 

𝐻𝐶𝑆 = −𝑐𝑃𝜌
𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅

𝑆𝑤(𝑤′2̅̅ ̅̅ ̅)
1

2

 
— вклад когерентных структур в турбулентный поток 

явного тепла над неоднородной поверхностью; 

ℎАПС — высота атмосферного пограничного слоя; 

𝐿 = −
𝑢∗
3

𝜅(
𝑔

𝑇0
)(

𝐻

𝑐𝑝𝜌𝑎
)
 

— масштаб длины Монина-Обухова; 

𝐿𝑠 = 25.04 10
5 Дж кг−1  — удельная теплота испарения воды; 

𝐿𝑠𝐸 — турбулентный поток скрытого тепла; 

(𝐿𝑠𝐸)𝐸𝐶 — турбулентный поток скрытого тепла, посчитанный 

методом ковариации пульсаций; 

𝑙𝑡  =  𝑧 −  𝐷 — турбулентный масштаб длины из классической 

теории логарифмического приземного слоя; 

𝑙𝑡
𝑏 =<

𝑢∗

𝜅
𝜕𝑈

𝜕𝑧

> — эмпирический базовый масштаб турбулентности, 

скобками обозначено осреднение по выборке 

данных с нейтральной стратификацией. 

𝑙𝑡
𝑛𝑏 ≈ 𝑙𝑡

𝑏|𝜏|1 2⁄ 𝑈∗⁄  — приближение базового масштаба турбулентности; 
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𝑙𝑡
𝑔
=

𝑙𝑡
𝑛𝑏

1 + 𝐶𝑚𝑙𝑡
𝑏 𝐿⁄

 
— масштаб турбулентности, связанный с потоками на 

поверхности, включает в себя поправку на влияние 

топографии и слоя растительности и отвечает за 

крупные вихри с размерами, сравнимыми с 

высотой z; 

𝑙𝑡
𝑠 =

𝑙𝑡
𝑛𝑏

1 + 𝐶𝑚𝑙𝑡
𝑛𝑏 Λ⁄

 
— масштаб турбулентности, связанный с 

мелкомасштабной сдвиговой турбулентностью, 

сгенерированной на высоте измерений, включает в 

себя в себя поправку на влияние топографии и 

слоя растительности; 

𝑙𝑡
𝑚𝑖𝑥 =

𝐶𝑙𝑡
𝑔
𝑙𝑡
𝑠

𝑙𝑡
𝑔
+ (𝐶 − 1)𝑙𝑡

𝑠
 

— эмпирический масштаб турбулентности, 

учитывающий как влияние топографии, так и 

высоту АПС; 

𝑞 — удельная влажность воздуха; 

𝑞∗ — масштаб удельной влажности; 

𝑅 = 8.31 — универсальная газовая постоянная; 

𝑅𝑛 — радиационный баланс; 

𝑠 — удельное содержание скаляра с; 

𝑆𝑤 =
𝑤′3

(𝑤′2)

3

2

 

— коэффициент асимметрии распределения 

пульсаций вертикальной скорости; 

𝑆𝑥 =
𝑥′3

𝜎3
 

— коэффициент асимметрии распределения 

пульсаций величины x; 

𝑇 — температура воздуха; 

𝑇∗ — масштаб температуры 

𝑇𝑠 — акустическая температура; 
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𝑇𝑣 — виртуальная температура; 

𝑢, 𝑣, 𝑤 — продольная, поперечная и вертикальная 

составляющие скорости; 

𝑈 — горизонтальная скорость ветра; 

𝑢∗ — динамическая скорость (скорость трения); 

𝑈∗ — динамическая скорость на высоте ближайшего к 

поверхности измерительного уровня; 

𝑤𝑢 — средняя вертикальная составляющая скорости в 

восходящем потоке; 

𝑤𝑑 — средняя вертикальная составляющая скорости в 

нисходящем потоке; 

𝑧 — уровень измерений; 

𝑧0 — параметр шероховатости; 

 



 

   

 

Введение 

Актуальность темы  

Свойства и динамика атмосферного пограничного слоя (АПС) в 

значительной мере определяются его взаимодействием с подстилающей 

поверхностью, которое можно характеризовать турбулентными потоками 

импульса, тепла и влаги. В современных методах определения характеристик 

турбулентного обмена между поверхностью Земли и атмосферой 

используются теории, базирующиеся на гипотезе статистической 

стационарности и однородности турбулентного потока. Традиционно 

применяемые в атмосферном моделировании, а также энергобалансовых и 

биогеохимических расчетах параметризации основаны на выводах теории 

подобия Монина-Обухова (ТПМО) (Монин и Обухов 1954). В основе этой 

теории лежит предположение об однородности подстилающей поверхности и 

горизонтальном распределении аэродинамической и температурной 

шероховатости и турбулентных потоков (Монин и Яглом 1992). Эта теория 

стала основой современной микрометеорологии и разработки 

экспериментальной аппаратуры для исследования атмосферной 

турбулентности (Foken 2006). Её применимость возможна, прежде всего, при 

стационарных метеорологических условиях и при существовании слоя 

постоянных потоков (слоя, в котором вертикальные градиенты потоков тепла 

и импульса близки к нулю) в приземном слое, охватывающем примерно 10 % 

атмосферного пограничного слоя (Kaimal, Finnigan 1994). Иными словами, 

использование ТПМО ограничено нижним слоем атмосферы над однородной 

поверхностью, в котором параметр устойчивости |
𝑧

𝐿
| ≤ 1 − 2 (Монин, Яглом 

1965; Stull 1988; Garratt 1992; Kaimal, Finnigan 1994; Wyngaard 2010). 

Требования стационарности и однородности можно сформулировать также 

следующим образом: 
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1) Рельеф местности плоский, и подстилающая поверхность достаточно 

однородна, так что поля скорости ветра и температуры однородны по 

горизонтали; 

2)  В течение интервалов времени, в которых естественный суточный ход 

погоды мало заметен, поля скорости ветра и температуры статистически 

стационарны. 

При этих условиях статистические характеристики метеорологических 

полей могут зависеть лишь от высоты измерений. Несмотря на 

идеализированность условий ТПМО, эта теория, совместно с теорией 

Колмогорова о существовании инерционного интервала в спектрах компонент 

скорости, широко используется для оценок потоков импульса, тепла и влаги, 

переноса примесей в приземном слое, и в частности, в моделях прогноза 

погоды и климата как над сушей, так и над морем. При наличии 

горизонтальных и вертикальных градиентов статистических моментов 

метеорологических величин (в частности, потоков) применение ТПМО 

должно приводить к ошибкам, уровень которых к настоящему времени изучен 

недостаточно. Последние десятилетия наблюдается существенный прогресс в 

развитии систем и методов измерений характеристик атмосферной 

турбулентности: разрабатываются новые приборы, усовершенствуются 

методы коррекции и контроля качества данных (Lee et al. 2004; Foken 2017). 

Это сделало возможным получать качественные экспериментальные данные о 

турбулентных процессах в АПС, а также определять границы применимости 

ТПМО в различных фоновых условиях. 

Первые эксперименты для оценки применимости ТПМО проводились 

над ровной, однородной поверхностью, где основные ее положения, в 

основном, подтверждались (Цванг 1962; Izumi 1971; Tsvang et al. 1973, 1985, 

Мордухович и Цванг 1966; Копров и Соколов 1975; Stull 1988; Sorbjan 1989; 

Garratt 1992; Kaimal 1994; Wyngaard 2010). В частности, было показано, что 

для топографически однородного поля площадью несколько гектаров, 
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засеянного мозаично различными агрокультурами по принципу «лоскутного 

одеяла», универсальные функции теории подобия Монина-Обухова над 

каждой из культур определяются как для плоской и однородной 

подстилающей поверхности, ТПМО остается справедливой, а скачкообразное 

изменение шероховатости между разными участками поля не вносит 

существенного вклада в потоково-градиентные соотношения (Tsvang et al. 

1991).  

Справедливость в том или ином случае ТПМО зависит от типа 

неоднородности ландшафта, различные участки которого могут 

характеризоваться различными альбедо, теплоемкостью и шероховатостью. 

Исследования показывают, что появление даже незначительных 

температурных неоднородностей на топографически гладкой подстилающей 

поверхности могут привести к заметным ошибкам в результатах, полученных 

при оценке турбулентных потоков из моделей, разработанных для однородных 

поверхностей (Tsvang et al. 1985; Kukharets, Tsvang 1998; Tsvang et al. 1998). 

Топографические неоднородности могут приводить к формированию 

микромасштабных и мезомасштабных циркуляций, которые влияют на 

структуру АПС и взаимодействие атмосферы с поверхностью. Над 

неоднородными ландшафтами условия статистической однородности 

нарушаются. Исследования показывают, что в случае протяженных 

ландшафтов с крупными элементами неоднородности (горно-долинный 

рельеф (Nadeau et al. 2013; Babic et al. 2016a; Grachev et al. 2016; Stiperski, 

Rotach 2016), лес (Babiс et al. 2016b; Барсков и др. 2018), городская застройка 

(Quan, Hu 2009; Wood et al. 2010), морской лёд (Волков, Репина 2002; Rodrigo, 

Anderson 2013; Grachev et al. 2013, 2015) прибрежные зоны (Соловьев 2010; 

Zhao et al. 2013; Kral et al. 2014; Figueroa-Espinoza, Salles 2014; Grachev et al. 

2018) при определенных условиях на качественном уровне ТПМО также 

применима. Но в большинстве случаев наблюдения проводились на одной 

метеорологической мачте с одним или несколькими уровнями измерений. 
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Расширение эксперимента до нескольких многоуровневых постов дает 

информацию о существенной пространственной изменчивости 

турбулентности над неоднородным рельефом (Babic et al. 2016a; Grachev et al. 

2016, 2018). Это может служить и причиной незамыкания теплового баланса – 

проблемой, согласно которой в большинстве экспериментов суммарная 

энергия солнечного излучения и потоков тепла через поверхность (лед, снег 

или поверхность почвы) оказывается больше энергии, уносимой 

турбулентными потоками явного и скрытого тепла, полученными из 

пульсационных измерений (Цванг, 1987; Панин, Бернхофер 2008; Foken 2008; 

Leuning et al. 2012).  

На данный момент натурных измерений характеристик атмосферной 

турбулентности в условиях неоднородного рельефа проводится крайне мало. 

Интерпретация полученных результатов также сталкивается со сложностями, 

так как пространственная неоднородность атмосферной турбулентности 

(Coceal, Belcher 2005; Detto et al. 2008; Belcher et. al. 2012; Queck et al. 2016), 

приводит к тому, что измеренные различными методами турбулентные потоки 

дают информацию о значениях потока на некоторой части поверхности 

(пульсационный метод) или в конкретной точке поверхности (метод теплового 

баланса), но не над ландшафтом в целом. Для метода турбулентных пульсаций 

не разработаны аналитические футпринт-модели, учитывающие 

неоднородность ландшафта. 

Возникающие возмущения воздушного потока в приземным слое 

атмосферы  над неоднородной подстилающей поверхностью ограничивают 

возможности применения для определения вертикальных потоков и наиболее 

широко распространенных одномерных моделей, основанных на 

предположении о горизонтальной однородности поверхности (Oltchev et al., 

2002; Гусев, Насонова 2010). Очевидно, что для описания обмена в приземном 

слое атмосферы над неоднородной поверхностью наиболее эффективным 

инструментом могут служить более сложные двумерные и трехмерные модели 
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турбулентного переноса, позволяющие оценить не только вертикальные, но и 

горизонтальные потоки с учетом реальной структуры поверхности и рельефа. 

Оценки пространственного распределения характеристик турбулентности при 

этом в основном опираются на результаты LES моделирования и 

лабораторных экспериментов (Глазунов 2014; Глазунов, Степаненко 2015). 

В турбулентном обмене в неоднородном ландшафте большую роль 

играют движения, связанные с организованной турбулентностью, 

формируются когерентные структуры, которые генерируют дополнительный 

вклад энергии в спектры и коспектры потоков в приземном слое. Затруднения 

применимости ТПМО над неоднородными ландшафтами во многом связано с 

тем, что к локальному турбулентному перемешиванию, вызванному 

высокочастотной турбулентностью, добавляются нелокальные процессы, 

вызванные неоднородностью генерации турбулентных движений и 

различными мезомасштабными циркуляциями. При определенных условиях 

ТПМО применима и над неоднородной поверхностью, но для расчета 

характеристик атмосферной турбулентности в этом случае необходим более 

обобщенный подход, который может содержать, в том числе, и классическую 

ТПМО как частный случай (Johansson et al., 2001; Wilson, 2008). Реализация 

этого подхода возможна с включением в функции подобия новых 

независимых безразмерных групп (Grachev et al., 2018) или введением новых 

эмпирических масштабов (Барсков и др., 2018). 

Таким образом, недостаточное знание структуры пограничного слоя 

атмосферы и его обмена количеством движения, теплом и влагой с 

неоднородной поверхностью является в настоящее время основным 

препятствием для правильного функционирования оперативных, глобальных 

и региональных моделей прогноза погоды и экспертных моделей для климата 

и его изменений. Все вышесказанное подтверждает необходимость 

проведения специализированных экспериментов в неоднородном ландшафте, 
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исследующих как вертикальную, так и горизонтальную структуру 

турбулентности в приземном слое атмосферы. 

Объект исследования:  

Атмосферный пограничный слой над неоднородной подстилающей 

поверхностью.  

Предмет исследования:  

Структура атмосферной турбулентности и механизмы генерации 

турбулентных потоков над неоднородными поверхностями.  

Основная цель работы:  

Идентификация факторов, влияющих на структуру и динамику 

приземного слоя атмосферы над неоднородной поверхностью при различных 

условиях стратификации атмосферы. 

Основные задачи: 

1. Экспериментально исследовать структуру атмосферного пограничного 

слоя над неоднородной поверхностью; 

2. Определить влияние гладкой топографической неоднородности на 

турбулентные потоки, ввести соответствующие коррекции 

универсальных функций в устойчиво-стратифицированном приземном 

слое; 

3. Установить влияние разрывной топографической неоднородности на 

турбулентные потоки и изучить вклад когерентных структур в 

турбулентные потоки в условиях сильно неоднородной поверхности; 

4. Определить условия применимости стандартных методов расчета 

турбулентных потоков, в том числе основанных на теории подобия 

Монина-Обухова, в случае неоднородных ландшафтов.   
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Исходные данные: 

В работе использовались данные специализированных комплексных 

экспериментов, проводимых Институтом физики атмосферы им. А.М. 

Обухова РАН совместно с Московским государственным университетом 

имени М.В. Ломоносова (Географический факультет и Научно-

исследовательский вычислительный центр) в прибрежной зоне Белого моря в 

период 2015-2018 гг. Также использовались данные мониторинга 

характеристик атмосферной турбулентности на различных уровнях 127-ми 

метровой мачты, расположенной на исследовательской станции SMEAR II 

(Station for Measuring Ecosystem-Atmosphere Relations) Университета 

Хельсинки (Хьютиала, Финляндия, 24o17’13” в.д., 61o51’5” с.ш.). 

Основные положения, выносимые на защиту: 

1. Для универсальных функций теории подобия Монина-Обухова 

возможно введение поправок, учитывающих гладкую топографическую 

неоднородность ландшафта в виде эмпирического базового масштаба 

длины, зависящего от индивидуальных особенностей топографии и типа 

подстилающей поверхности в месте измерений. Использование нового 

эмпирического масштаба позволяет провести коррекцию 

универсальных функций ТПМО в устойчиво-стратифицированном 

приземном слое без их существенной модификации по сравнению с 

универсальными функциями над однородными поверхностями с 

малыми элементами шероховатости (Барсков и др., 2018). 

2. Формирование потока тепла над ландшафтом с разрывной 

топографической неоднородностью может осуществляться за счет 

когерентных структур, образующихся в течении за уступом при отрыве 

потока. Эти структуры обеспечивают турбулентный перенос потока 

тепла, связанного с адвекцией теплого или холодного воздуха и 

генерируемого в средних слоях атмосферного пограничного слоя, а не 
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на поверхности. Турбулентные потоки, сформированные таким образом, 

могут быть параметризованы через моменты третьего порядка и 

коэффициент асимметрии распределения пульсаций вертикальной 

скорости (Barskov et al. 2019). 

3. Значения турбулентных потоков тепла, определенных методом 

теплового баланса, могут согласовываться со значениями потоков, 

определенных из ковариации пульсаций даже в условиях сильной 

неоднородности и при существовании когерентных структур над 

поверхностью. Согласованность этих двух методов в условиях сильной 

неоднородности ландшафта и при различных режимах атмосферной 

циркуляции над неоднородным ландшафтом может свидетельствовать о 

том, что именно динамика атмосферного пограничного слоя определяет 

теплообмен атмосферы с подстилающей поверхностью, а сама 

поверхность способна «подстраиваться» под текущие 

аэродинамические условия и принимать весь тепловой поток, 

сформировавшийся в приземном слое (Barskov et al. 2017). 

Научная новизна работы: 

В работе получены результаты измерений структуры атмосферной 

турбулентности в условиях неоднородного ландшафта, позволяющие 

одновременно исследовать пространственное распределение турбулентных 

характеристик, радиационный баланс и поток тепла на поверхности почвы, 

профиль температуры в АПС, благодаря чему появляется возможность 

детального анализа энергообмена поверхности с атмосферой. Такой 

комплексный эксперимент был проведен впервые. 

Новой является идея введения поправки, учитывающей гладкую 

топографическую неоднородность ландшафта в виде эмпирического базового 

масштаба длины. В отличие от других способов учета неоднородности, такой 

подход позволяет не менять сами универсальные функции теории подобия. 
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Впервые на данных натурных измерений показан механизм, при 

котором поток тепла, генерируемый в верхних и средних частях атмосферного 

пограничного слоя при адвекции теплого или холодного воздуха, переносится 

к поверхности за счет турбулентного переноса благодаря неоднородности 

подстилающей поверхности.  

Идея параметризации турбулентных потоков через третьи моменты 

ранее использовалась для конвективного АПС, для которого характерны 

чередующиеся восходящие и нисходящие потоки. В данной работе впервые 

показано, что такая параметризация может быть справедлива и для 

устойчивого АПС в том случае, когда крупные вихри генерируются за счет 

взаимодействия набегающего потока с сильно неоднородным ландшафтом.  

Научная и практическая значимость: 

Современный прогноз погоды и оценки будущих изменений климата 

производится на основе гидродинамических моделей атмосферы, нижним 

граничным условием для которых выступают потоки импульса, энергии и 

массы (аэрозолей, газовых примесей) с подстилающей поверхности. Для 

расчёта турбулентных потоков используются параметризации, в основе 

которых лежат теоретические потоково-градиентные соотношения, 

разработанные и откалиброванные на данных измерений над однородной 

подстилающей поверхностью. Результаты, представленные в данной работе, 

могут быть использованы в моделях прогноза и климата, для поправки к 

параметризациям турбулентного обмена над неоднородными ландшафтами. 

Так, предложенное введение эмпирического масштаба длины в перспективе 

может быть использовано в моделях атмосферной циркуляции. Зная 

распределение эмпирического масштаба длины по поверхности Земли, либо 

задавая этот масштаб в соответствии с типами поверхностей наряду с 

параметром шероховатости 𝑧0 , можно ввести соответствующую коррекцию 
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при вычислении приповерхностных турбулентных потоков в моделях 

атмосферной циркуляции.  

Данные комплексных натурных наблюдений, освещенные в работе, 

могут быть использованы для валидации результатов численного 

моделирования турбулентных течений в АПС. 

Достоверность результатов диссертационной работы определяется: 

1. Комплексной постановкой специализированных экспериментов, 

применением сертифицированной измерительной аппаратуры, 

контролем качества используемых экспериментальных данных, 

детальным анализом ошибок измерений и расчетов статистических 

моментов турбулентности. 

2. Применением для интерпретации данных измерений 

фундаментальных уравнений баланса статистических моментов 

турбулентности, универсальных соотношений теории подобия 

приземного слоя. 

3. Согласием полученных результатов с ранее опубликованными 

работами по теории АПС, данными лабораторных экспериментов и 

вихреразрешающего моделирования. 

Личный вклад автора: 

Все основные результаты, представленные в работе, получены автором 

лично. Автор принимал участие в организации и проведении всех 

представленных в диссертации полевых экспериментов. Вся обработка 

экспериментальных данных с учетом поправок и корректировок, 

формулировка и проверка гипотез о связях между статистическими 

моментами, были проведены автором лично. 

Апробация работы: 
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Основные результаты диссертационной работы были доложены автором 

на всероссийских и международных конференциях. Материалы диссертации 

были представлены в виде докладов на семинарах Института физики 

атмосферы (ИФА) им. А.М. Обухова РАН и Научно-исследовательского 

вычислительного центра (НИВЦ) МГУ имени М.В.Ломоносова, на 

международном рабочем совещании «Новые подходы к измерениям и 

моделированию геофизической турбулентности» (Москва, 2019 г.), на 

международной конференции, посвященной 100-летию со дня рождения 

А.М.Обухова «Турбулентность, динамика атмосферы и климата» (Москва, 

2018 г.), на международной молодежной школе и конференции по 

вычислительно-информационным технологиям для наук об окружающей 

среде: “CITES-2017” (Таруса, Звенигород, 2017 г.), на международной 

конференции Carbon Cycle in Lake-Atmosphere Continuum – CarLAC 

(Петрозаводск, 2015 г.), Международной конференции PEEX-2017 (Москва, 

2017 г.), на ассамблеях AGU (2015) и EGU (2017, 2018). 

Настоящая работа выполнялась в рамках госзаданий ИФА РАН и 

НИВЦ МГУ, а также грантов: 

1) Тема госзадания АААА-А18-118021290151-3 (0129-2019-0001) - 

Разработка методов параметризации потоков импульса тепла и влаги у 

поверхности океана.  

2) Тема госзадания АААА-А16-116020410091-9 - Вычислительно-

информационные технологии для математического моделирования 

естественных и антропогенных изменений климата и природной среды. 

3) Грант РНФ 17-17-01210 - Исследование процессов взаимодействия 

атмосферного пограничного слоя умеренных и высоких широт с деятельным 

слоем суши и водоёмами: разработка параметризаций для моделей Земной 

системы. 
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4) Грант РФФИ 20-05-00834 - Взаимодействие атмосферы с морем и 

сушей в прибрежной зоне: разработка методов расчета характеристик 

энергообмена. 

5) Грант РФФИ 17-05-01221 - Исследование атмосферного 

пограничного слоя в Арктике по данным специализированных измерений на 

Российских полярных станциях. 

6) Грант РФФИ 16-05-01094 - Моделирование стратифицированных 

геофизических турбулентных течений над неоднородными поверхностями 

при помощи DNS, RANS и LES-методов. 

Публикации: 

По теме диссертации опубликованы 9 научных работ, в том числе 3 

статьи в изданиях, рекомендованных ВАК РФ для представления основных 

результатов диссертации, а также получено 1 свидетельство о регистрации 

базы данных. 

Структура и объем работы: 

Диссертация состоит из введения, трех глав, заключения, списка 

основных работ автора по теме диссертации и списка использованной 

литературы, включающего 151 название. Объем диссертации составляет 119 

страниц, включая 21 рисунок. 

Основное содержание работы 

Во введении изложена актуальность работы, объект и предмет 

исследования, цели и задачи, основные положения, выносимые на защиту, 

научная новизна и практическая значимость, достоверность результатов, 

апробация работы, указаны исходные данные и личный вклад автора.. 

В Главе 1 приведены характеристики исследуемых подстилающих 

поверхностей и обзор современных методов экспериментального изучения 

энергообмена атмосферы с подстилающей поверхностью. Показаны основные 
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допущения, принятые в представленных методах, в том числе связанные с 

однородностью подстилающей поверхности, а также границы применимости 

методов. 

Глава 2 посвящена особенностям АПС над ландшафтом с гладкой 

топографической неоднородностью на примере однородного леса в холмистой 

местности в зимний период. Приведены результаты обработки данных 

пульсационных измерений над лесом на 127-метровой метеорологической 

мачте, расположенной на исследовательской станции SMEAR II (Station for 

Measuring Ecosystem-Atmosphere Relations) Университета Хельсинки 

(Хьютиала, Финляндия, 24°17’13” в.д., 61°51’5” с.ш.) в период с 05 ноября 

2015 года по 03 марта 2016 года. Проверялась применимость стандартных 

подходов к построению универсальных зависимостей теории подобия 

Монина-Обухова при устойчивой и нейтральной стратификации.  

Глава 3 посвящена особенностям АПС над ландшафтом с разрывной 

топографической неоднородностью на примере озер, полностью или частично 

окруженных лесом. Описаны результаты специализированных натурных 

экспериментов, выполненных на зимних лесных озерах на базе Беломорской 

биологической станции МГУ (ББС МГУ) по данным измерений трех 

экспедиций 2015, 2017 и 2018 годов. 

В Заключении сформулированы основные результаты, полученные в 

диссертации. В конце работы представлен список литературы и список работ 

автора по теме диссертации. 
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Глава 1. Типы поверхностных неоднородностей и методы 

экспериментального исследования энергообмена атмосферы и 

подстилающей поверхности. 

В Главе 1 приведены характеристики исследуемых подстилающих 

поверхностей и обзор современных методов экспериментального изучения 

энергообмена атмосферы с подстилающей поверхностью. Показаны основные 

допущения, принятые в представленных методах, в том числе связанные с 

однородностью подстилающей поверхности, а также границы применимости 

методов (Barskov et al, 2017, 2019).  

1.1. Типы поверхностных неоднородностей 

Улучшение пространственного разрешения климатических и 

региональных моделей, включение в модели деятельного слоя озер, рек, 

неоднородных лесных массивов и урбанизированных территорий, приводит к 

необходимости вводить в модели взаимодействия атмосферы и поверхности 

мезо- и микромасштабную изменчивость рельефа и топографии. В данной 

работе выделяется два типа неоднородности.  

Первый тип характеризуется равномерным распределением элементов 

шероховатости, огибающая кривая которых имеет непрерывную производную 

(например, холмистая поверхность, покрытая лесом, Рис.1А). Далее в работе 

такой ландшафт называется ландшафтом с гладкой топографической 

неоднородностью. 

Второй тип характеризуется неравномерным распределением элементов 

шероховатости, составляющие его участки отличаются различными 

значениями альбедо, теплоемкости, при этом огибающая функция имеет 

разрывы или разрывы производной. Далее в работе такой ландшафт именуется 

ландшафтом с разрывной топографической неоднородностью. В качестве 

примеров можно выделить три группы таких неоднородностей:  
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1) относительно небольшие замкнутые пространства, окруженные 

территорией со значительно более высокими элементами 

шероховатости: городские площади, поляны в лесу, озера (Рис. 1Б); 

2) ступенчатое изменение высоты подстилающей поверхности (прямая 

или обратная ступенька): лесные опушки, прибрежный рельеф (Рис. 

1В);  

3) узкие продолжительные туннели: городские, речные и горные 

каньоны (Рис. 1Г);  

А) 

 

Б)

 

В)

 

Г)

 

Рисунок 1 - Примеры топографически неоднородных ландшафтов. 

 

1.1.1 Ландшафты с гладкой топографической неоднородностью 

Интерес к этой теме в основном связан с изучением влияния больших 

лесных массивов на АПС и обусловлен исследованиями биогеохимического 

цикла, т.е. процессов обмена импульсом, теплом и веществом между 

атмосферой и биологически активной растительностью (Malhi et al. 1999). 

Учитывая тесную зависимость процессов переноса тепла, углекислого газа и 

водяного пара от условий внешней среды, видового состава и структуры 
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растительности, а также от совокупности биофизических и биохимических 

процессов, протекающих в растениях и почве, можно говорить о 

турбулентном обмене как об индикаторе состояния, развития и роста растений 

(Выгодская и др. 2009). Турбулентный обмен между атмосферой и лесной 

растительностью играет важную роль в формировании и изменении климата, 

меняя содержание углекислого газа и других парниковых газов в атмосфере 

(Heimann and Reichstein 2008), а также естественных аэрозолей (Pöschl 2005). 

Важным механизмом влияния турбулентных потоков над лесной 

растительностью на климат является так называемая континтентальная петля 

обратной связи COBACC (биосфера – атмосфера – облака – солнечная 

радиация – климат – биосфера) в цепочке изменения климата (Markku et al. 

2014). COBACC подавляет глобальное потепление посредством регуляции 

экосистемой баланса CO2. Исследования структуры атмосферной 

турбулентности внутри леса и над лесной растительностью необходимы не 

только для изучения процессов в биосфере и соответствующего их учета при 

моделировании глобальных изменений климата (Canadell et al. 2000), но также 

важны для расчета переноса аэрозолей и газовых примесей (Andreae and 

Crutzen 1997), прогноза неблагоприятных погодных явлений (Mayer and 

Schindler 2002), разработки аналитических и численных моделей динамики 

атмосферного пограничного слоя, развития ветроэнергетики (Bergstrӧm et al. 

2013).  

Экспериментальные исследования показали, что над лесом 

аэродинамическое сопротивление элементов растительности вызывает 

искажение профиля ветра, а слой постоянных потоков отсутствует, что делает 

неприменимыми традиционные потоково-градиентные соотношения (Garratt 

1978). В турбулентном обмене как внутри, так и над лесом преобладают 

движения, связанные с организованной турбулентностью (Villani et al. 2003): 

формируются когерентные структуры, которые генерируют дополнительный 

вклад энергии в спектры и коспектры потоков в приземном слое (Dias-Júnior 
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et al. 2013). В устойчивых пограничных слоях, характерных для ночного 

времени в тропических и средних широтах и для зимы в полярных и 

приполярных областях, формируются вихри более крупных размеров – и их 

влияние на турбулентный перенос может быть существенным. 

Турбулентность над лесом при устойчивой стратификации обсуждалась, 

например, в работах (Cava et al. 2004; Mahrt 2007; Dias-Júnior 2017), но, в 

основном, рассматривались ночные пограничные слои. Для северных лесов с 

долгоживущими устойчивыми пограничными слоями в зимний период 

исследований практически не проводилось. 

Основные публикации, в которых разрабатывается теория 

турбулентного переноса внутри и над лесом, сфокусированы на однородном 

покрове на ровной поверхности (Liu et al. 2001; Amiro 1990; Massman and Weil 

1999; Leuning 2000). В неидеальных, но более реалистичных условиях (лес с 

озерами и полянами, неоднородные высота деревьев и плотность лесной 

растительности, сложный рельеф, пятнистая растительность) процессы 

обмена становятся еще более сложными (Lee 2000). Для исследования влияния 

неоднородности растительного покрова на турбулентный обмен и 

турбулентные движения в основном используются подходы, основанные на 

аналитическом и численном моделировании. В качестве примера можно 

привести статью (Ross 2012), в которой разработана аналитическая модель 

ветрового потока внутри и над растительным покровом со слабо меняющейся 

плотностью растительности. 

1.1.2 Ландшафты с разрывной топографической неоднородностью  

Интерес к этой теме обусловлен необходимостью корректной 

параметризации реальных ландшафтов, в которых лесная растительность 

перемежается небольшими озерами или полянами, в прибрежной зоне при 

переходе от морской поверхности к суше, а также при изучении городского 

микроклимата. Во всех перечисленных ландшафтах наблюдаются 
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скачкообразное изменение характеристик подстилающей поверхности, а 

также разрывы производной для огибающей (препятствия типа ступенька, 

значительные выступы ландшафта и т.д.) 

Около 3,3% континентальной поверхности земли покрыто озерами, что 

составляет 4,6 млн. км2. При этом 54% от общей площади внутренних 

водоемов составляют небольшие озера площадью до 10 км2 (Downing et al 

2006). Именно такие озера составляют 99,9% внутренних водоемов. Согласно 

данным наблюдений в северной Европе и Канаде небольшие озера оказывают 

большое влияние на баланс тепла и влаги в пограничном слое (Rouse et al. 

2005), поэтому численное моделирование термодинамики озер является 

неотъемлемой частью в моделях прогноза погоды и климата. В ряде работ 

(Dutra et al. 2010; Balsamo et al. 2012) показано, что учет озер приводит к 

значимым региональным и глобальным откликам в характеристиках 

атмосферной циркуляции. Таким образом, для дальнейшего развития моделей 

прогноза погоды и климата, помимо увеличения пространственного 

разрешения, важны уточнения параметризаций процессов тепло- и 

влагообмена, особенно с учетом небольших озерных систем подсеточного 

масштаба. При этом условие однородности выполняется только для 

достаточно крупных водоемов, окруженных плоским ландшафтом с низкой 

растительностью. Многие озера северной части России и Европы окружены 

лесной растительностью, и использование стандартных подходов для расчета 

составляющих теплового баланса в приземном слое атмосферы приводит к 

существенным ошибкам из-за неоднородности подстилающей поверхности.  

Неоднородность ландшафта с разрывной топографической 

неоднородностью вносит существенные изменения в статистические 

характеристики турбулентности, поэтому применение теории подобия 

Монина-Обухова для вычисления потоков тепла, влаги и импульса в таких 

случаях, вообще говоря, некорректно. В работах (Condie and Webster 2001; 

Boehrer and Schultze 2008) указывается, что вблизи подветренной кромки 
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достаточно густого леса на границе лес-поле, структура турбулентности 

может быть сходной со структурой течения при обтекании обратного уступа с 

возникновением зоны рециркуляции (двумерного вихря в вертикальной 

плоскости). Это значительно усложняет экспериментальные измерения 

потоков над небольшими озерами. Результаты вихреразрешающих моделей 

(LES) показывают, что на расстояниях от кромки леса менее 15-20 высот 

деревьев, потоки, измеренные по ковариации пульсаций, определяются 

сдвигом скорости в набегающем потоке на высоте деревьев, и могут 

существенно отличаться от потоков через поверхность (Глазунов, Степаненко 

2015). Нарушается также предположение, что вертикальные турбулентные 

потоки тепла, влаги и импульса не зависят от высоты (Mahrt 1998; Panin et al. 

1998; Глазунов, Степаненко 2015), и наблюдается значительный перенос 

тепла и влаги в горизонтальном направлении. При этом турбулентная 

кинетическая энергия (ТКЭ) генерируется, в основном, отрывом ветрового 

потока на «ступеньке», высота которой примерно равна высоте окружающих 

озеро деревьев. Данный вывод подтверждается и результатами лабораторного 

исследования в аэродинамической трубе отрыва ветрового потока от 

ступеньки, имитирующей границу леса (Chen et al. 1995; Markfort et al. 2014). 

Показано, что отрыв потока на высоте ступеньки влияет на поток импульса на 

расстоянии 34 - 100 высот ступеньки. Натурные измерения потоков, 

проведенные в рамках эксперимента TurbEFA (Queck et al. 2016), также 

показали изменение с высотой потока импульса внутри поляны. 

Значительное различие в динамике и структуре ветрового потока в 

городском каньоне и над ним было показано по данным экспериментов как в 

реальных условиях (Rotach et al. 2005, Mauree et al. 2018), так и 

аэродинамических трубах (Allegrini et al. 2013) и с использованием численных 

гидродинамических моделей (Santiago et al. 2007, Глазунов 2014 а,б). Но 

практически все недавние экспериментальные исследования городской 

турбулентности были сосредоточены на проверке стандартных методов 
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расчета турбулентных потоков, основанных на теории подобия и описании 

отклонения полученных связей между статистическими моментами от 

закономерностей, справедливых над однородными поверхностями с малыми 

элементами шероховатости. Так, в статье Roth (2000) анализируется более 

пятидесяти случаев исследования структуры турбулентности в городских 

условиях, и автор приходит к выводу, что механизмы формирования 

турбулентности над городской застройкой и над высокой неоднородной 

растительностью подобны и связаны с формированием вертикальной 

неустойчивости при сдвиге скорости ветра над слоем шероховатости (Raupach 

et al. 1996), при этом эти турбулентные процессы теорией подобия не 

описываются. Он также, по-видимому, впервые подчеркивает важность учета 

при исследовании городской турбулентности организованных (когерентных) 

движений (структур). Эти структуры проявляются во временных рядах как 

случайные отклонения большой амплитуды от среднего значения и как 

квазипериодическая изменчивость интенсивности сигнала определённых 

масштабов.  

Среди городских экспериментов особенно следует отметить Basel UrBan 

Boundary Layer Experiment (BUBBLE) (Rotach et al., 2005), который 

представляет собой многолетнюю экспериментальную кампанию по 

исследованию структуры пограничного слоя в городе Базель, Швейцария. В 

течение интенсивного периода наблюдений продолжительностью около 

месяца было проведено несколько исследований турбулентной структуры 

городских каньонов одновременно с дистанционными профильными и 

спутниковыми наблюдениями. Параллельно с экспериментальной 

деятельностью в рамках BUBBLE была проведена валидация мезомасштабной 

численной модели атмосферы (Finite VolumeModel, FVM, Clappier et al., 1996), 

содержащей параметризацию поверхностного обмена, специально 

разработанную для городских условий (Martilli et al. 2002, 2003). Основная 

цель измерений в двух близко расположенных точках в Хельсинки (Järvi, 
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2018) состояла в том, чтобы понять, какова чувствительность вертикальных 

турбулентных потоков к конфигурации городской застройки. Установлено, 

что потоки, особенно поток импульса, очень сильно реагируют на структуру 

расположенных рядом строений. Измерения на башнях над городской 

застройкой также представлены в работах (Quan, Hu 2009; Wood et al. 2010). 

Анализ высокочастотных измерений скорости ветра на 7 уровнях на 27-

метровой мачте на кампусе политехнической школы в Лозане при средней 

высоте зданий 10 метров представлен в работах (Guignard et al. 2019, Telesca 

et al. 2019). С использованием вейвлет- и спектрального анализов была дана 

количественная оценка влияния зданий на динамику ветрового потока.  

1.2 Методы измерения турбулентных потоков. Метод турбулентных 

пульсаций 

Основными характеристиками турбулентного взаимодействия 

приземного слоя атмосферы или слоя трения с подстилающей поверхностью 

являются потоки явного тепла (H), импульса (τ) и влаги или скрытого тепла 

(LsE). Практически во всей толще пограничного слоя, где эффекты 

молекулярного обмена пренебрежимо малы по сравнению с вертикальным 

турбулентным переносом импульса, тепла и влаги, эти величины 

характеризуют полные потоки, пересекающие подстилающую поверхность. 

Основными методами определения турбулентных потоков в натурных 

экспериментах являются: метод турбулентных пульсаций (Eddy Covariance 

или EC, также иногда называемый прямым методом), потоково-градиентный 

метод, основанный на теории подобия Монина-Обухова, а также метод 

теплового баланса. 

Метод турбулентных пульсаций или прямой метод измерения 

турбулентных потоков является наиболее популярным методом 

экспериментального изучения энергообмена атмосферы с подстилающей 

поверхностью благодаря строгой физической обоснованности и точности 
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современной измерительной аппаратуры (Burba 2017; Foken, 2017). Однако 

метод основан на ряде допущений и требует коррекций, речь о которых пойдет 

ниже. 

1.2.1 Вывод уравнений и исходные предположения 

Для изучения обмена произвольным скаляром 𝑐  атмосферы с 

подстилающей поверхностью выделяется дифференциальный кубический 

объем воздуха, нижняя грань которого прилегает к поверхности. Зная потоки 

скаляра 𝑐  через боковые и верхнюю грани выбранного объема, а также 

учитывая изменение содержания скаляра внутри самого этого объема, можно 

найти поток через нижнюю грань, т.е. через поверхность. Считая, что 

единственным источником скаляра в выделенном объеме является 

подстилающая поверхность, закон сохранения в дифференциальной форме 

можно записать как 

 
𝜕𝑐

𝜕𝑡
+
𝜕𝑢с

𝜕𝑥
+
𝜕𝑣с

𝜕𝑦
+
𝜕𝑤с

𝜕𝑧
= fδ(𝑧), (1.1) 

где 𝑓 – мгновенный поток скаляра через поверхность, 𝛿(𝑧) – дельта-функция 

Дирака, 𝑢, 𝑣, 𝑤  – продольная, поперечная и вертикальная составляющие 

скорости соответственно. При осреднении на некотором интервале времени 

получим 

 
𝜕𝑐

𝜕𝑡

̅
+
𝜕𝑢с

𝜕𝑥

̅̅ ̅̅
+
𝜕𝑣с

𝜕𝑦

̅̅̅̅
+
𝜕𝑤с

𝜕𝑧

̅̅ ̅̅
= 𝐹δ(𝑧), (1.2) 

где F – средний поток скаляра через поверхность на выбранном временном 

интервале. В случае горизонтальной однородности члены, связанные с 

изменчивостью вдоль x и y равны нулю. В случае стационарного течения 

слагаемое, связанное с временной изменчивостью, также обнуляется, и 

уравнение принимает вид 

 
𝜕𝑤с

𝜕𝑧

̅̅ ̅̅
= 𝐹δ(𝑧). (1.3) 

После интегрирования по всему объему от поверхности до уровня измерений 

𝑧 получим поток через поверхность 
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 𝐹 = wc̅̅̅̅ . (1.4) 

Обозначим удельное содержание скаляра в атмосфере за s. Тогда содержание 

скаляра в дифференциальном объеме равно с = ρ𝑎s, где ρa – плотность воздуха, 

и уравнение (1.4) принимает вид  

 𝐹 = ρ𝑎ws̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅. (1.5) 

Выполнив разложение Рейнольдса величин на постоянную составляющую (с 

верхней чертой) и флуктуации (со штрихом), получим 

 𝐹 = (ρ̅𝑎 + ρ
′
𝑎
)(w̅ + w′)(s̅ + s′)̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ , (1.6) 

 

𝐹 =

ρ̅𝑎w̅s̅ + ρ′𝑎w̅s̅ + ρ̅𝑎w′s̅ + ρ
′
𝑎
w′s̅ + ρ̅𝑎w̅s′ + ρ

′
𝑎
w̅s′ + ρ̅𝑎w′s′ + ρ

′
𝑎
w′s′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅

, 

(1.7) 

 

𝐹 = ρ̅𝑎w̅s̅̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅⏟  
𝐼

+ ρ′𝑎w̅s̅̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅⏟  
𝐼𝐼

+ ρ̅𝑎w′s̅̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅⏟  
𝐼𝐼𝐼

+ ρ′
𝑎
w′s̅̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅

⏟  
𝐼𝑉

+ ρ̅𝑎w̅s′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅⏟  
𝑉

+ ρ′
𝑎
w̅s′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅

⏟  
𝑉𝐼

+ ρ̅𝑎w′s′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅⏟  
𝑉𝐼𝐼

+

ρ′
𝑎
w′s′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅

⏟    
𝑉𝐼𝐼𝐼

. 
(1.8) 

Далее делается несколько приближений и допущений. 

1. Будем считать, что осреднения удовлетворяют условиям Рейнольдса:  

 𝑓 + 𝑔̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ = 𝑓̅ + 𝑔̅, (1.9) 

 a𝑓̅̅ ̅ = a𝑓,̅ (1.10) 

 a̅ = a, (1.11) 

 
∂𝑓

∂s

̅
=

∂f̅

∂s
, (1.12) 

 𝑓𝑔̅̅̅̅̅ = 𝑓𝑔̅̅. (1.13) 

2. Для горизонтально однородного ландшафта средняя вертикальная 

скорость 𝑤̅ равна нулю, поэтому слагаемыми I, II, V, VI далее можно 

пренебречь. 
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3. В силу осреднения Рейнольдса среднее отклонение от среднего равно 

нулю: ρ′𝑎̅̅ ̅̅ = 0 , 𝑤′̅̅ ̅ = 0 , 𝑠′̅ = 0 . Таким образом, слагаемое III также 

обнуляется. 

4.  Флуктуации плотности воздуха ρ′
𝑎

 пренебрежимо малы по сравнению 

со средней плотностью 𝜌̅𝑎, поэтому слагаемыми IV и VIII также можно 

пренебречь. 

Таким образом, уравнение (1.8) преобразуется к виду 

 𝐹 = ρ̅𝑎w′s′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ = ρ̅𝑎w′s′̅̅ ̅̅ ̅. (1.14) 

Формула (1.14) является универсальным выражением для потока 

произвольного скаляра. Конкретные уравнения для турбулентного потока 

явного тепла 𝐻, скрытого тепла 𝐿𝑠𝐸 и импульса 𝜏 примут вид 

 𝐻 = 𝑐𝑝ρ̅𝑎w′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ , (1.15) 

 𝐿𝑠𝐸 = 𝐿𝑠ρ̅𝑎w′𝑞′̅̅ ̅̅ ̅̅ , (1.16) 

 𝜏 = ρ̅𝑎[w
′𝑢′̅̅ ̅̅ ̅̅ 2 +w′𝑣′̅̅ ̅̅ ̅̅ 2]1 2⁄ , (1.17) 

где с𝑝  – удельная теплоемкость воздуха, 𝑇  – температура воздуха, 𝐿𝑠  – 

удельная теплота испарения воды, 𝑞  – удельная влажность воздуха. В 

условиях неоднородности ландшафта допущения, описанные выше, могут 

быть принципиально неверными, что усложняет расчет турбулентных потоков, 

и требует учета влияния других членов уравнения (1) на общий поток. 

1.2.2 Фильтрация данных 

Формулы (1.15-1.17) получены из ряда предположений, описанных 

выше. При обработке данных важно понимать степень выполнимости тех или 

иных предположений в данном конкретном месте измерений и вклад в ошибку, 

которые вносят используемые приближения. Приведем основные критерии 

отбора данных, которые принято применять при обработке данных измерений 

методом EC. 

Критерием стационарности является параметр FS  
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 𝐹𝑆 =
𝑤′𝑠′̅̅ ̅̅ ̅̅

5 𝑚𝑖𝑛 −𝑤′𝑠′̅̅ ̅̅ ̅
30 𝑚𝑖𝑛

𝑤′𝑠′̅̅ ̅̅ ̅
30 𝑚𝑖𝑛

, (1.18) 

который показывает относительную разницу среднего значения ковариаций 

пульсаций величины s, осредненных на 5-минутных интервалах, и на всем 30-

минутном интервале. Если 𝐹𝑆 > 0.3 , считается, что поток нельзя считать 

стационарным и разложение Рейнольдса не является справедливым (Foken and 

Wichura 1996), поэтому такие данные непригодны для дальнейшей обработки. 

Этот критерий отбрасывает значительное количество данных (до 40% всех 

данных), особенно в ночной период. 

Критерием непрерывности потоков является величина  

 𝐹𝐼 =
𝜎5𝑚𝑖𝑛
|𝐹30𝑚𝑖𝑛|

, (1.19) 

где 𝜎5𝑚𝑖𝑛 – стандартное отклонение ковариаций, осредненных на 5-минутных 

интервалах, а 𝐹30𝑚𝑖𝑛  – ковариации для всего 30-минутного ряда. Поток 

считается прерывистым, если 𝐹𝐼 > 1 , и такие данные следует отбрасывать 

(Mahrt et al. 1998).  

Коэффициент эксцесса показывает, насколько распределение пульсаций 

величины 𝑥 отличается от гауссова.  

 𝐾𝑈 =
𝑥′4

𝜎𝑥
4
, (1.20) 

Большой коэффициент эксцесса показывает, что дисперсия обусловлена 

нечастыми крайними отклонениями (т.е. пиками в данных). Пики в данных как 

правило связаны с инструментальными факторами, особенно в плохих 

погодных условиях во время измерений. Приемлемыми считаются значения 

эксцесса в интервале 1 < KU < 8 (Vickers and Mahrt 1997). При этом выбросы 

и пики в ряде данных удаляются и заменяются линейной интерполяцией 

соседних значений. 

Коэффициент асимметрии показывает, насколько распределение 

пульсаций величины 𝑥 ассиметрично 
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 𝑆𝑥 =
𝑥′3

𝜎𝑥
3 . (1.21) 

Приемлемыми для однородного ландшафта считаются значения 

коэффициента асимметрии в интервале 𝑆𝑥 ϵ [−2; 2] (Vickers and Mahrt 1997). 

В условиях неоднородности ландшафта распределения пульсаций могут 

отличаться от нормального. В частности, большое значение коэффициента 

асимметрии распределения пульсаций вертикальной составляющей скорости 

может свидетельствовать о существовании когерентных структур над 

неоднородной поверхностью (см. Раздел 3.4). 

Интегральный турбулентный тест 𝐼𝑇𝐶𝜎 показывает, насколько 

турбулентность является развитой. Для измерения развитости турбулентности 

применяется потоково-дисперсное подобие, согласно которому, отношение 

среднеквадратичного отклонения турбулентной величины к турбулентному 

потоку этой величины является функцией только устойчивости (Обухов 1960). 

В общем виде можно записать, что отношение стандартных отклонений 

соответствующих составляющих скорости ветра 𝑢, 𝑣, 𝑤 или температуры 𝑇 и 

скорости трения 𝑢∗  или 𝑇∗  является функцией параметра устойчивости 𝜉 =

𝜅(𝑧−𝐷)

Λ
, где Λ – масштаб длины Монина – Обухова на уровне измерений, D – 

высота вытеснения  

 
𝜎𝑢,𝑣,𝑤

𝑢∗
= 𝑐1(

𝑧−𝐷

Λ
)𝑐2;  

𝜎𝑇

𝑇∗
= 𝑐1(

𝑧−𝐷

Λ
)𝑐2. (1.22) 

В таблице ниже приведены значения коэффициентов c1 и c2 (Lee et al. 2004) 

Параметр 𝑧 − 𝐷

Λ
 

𝒄𝟏 𝒄𝟐 

𝜎𝑤
𝑢∗

 (-0.032; 0) 1.3 0 

(-1; -0.032) 2.0 1/8 

𝜎𝑢
𝑢∗

 (-0.032; 0) 2.7 0 

(-1; -0.032) 4.15 1/8 

𝜎𝑇
𝑇∗

 (0.02; 1) 1.4 -1/4 

(-0.062; 0.02) 0.5 -1/2 

(-1; -0.062) 1.0 -1/4 
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<-1 1.0 -1/3 

 

Сравнивая модельное отношение (1.22) с измеренными, можно ввести 

параметр развитости турбулентности как относительную разницу модельного 

отношения и реально измеренного 

 𝐼𝑇𝐶𝜎 = |
(
𝜎𝑥

𝑋∗
⁄ )

𝑚𝑜𝑑𝑒𝑙
− (
𝜎𝑥

𝑋∗
⁄ )

𝑚𝑒𝑎𝑠𝑢𝑟𝑒𝑚𝑒𝑛𝑡

(
𝜎𝑥

𝑋∗
⁄ )

𝑚𝑜𝑑𝑒𝑙

|. (1.23) 

Если параметр 𝐼𝑇𝐶𝜎 < 0.3 , можно считать турбулентность достаточно 

развитой.  

На точность определения потоков также влияет размер выборки, по 

которой ведется осреднение. В общем виде оператор осреднения может быть 

записан как 

 𝑓(𝑡)̅̅ ̅̅ ̅̅ =
1

2𝑇
∫ 𝑓(𝜏)𝑑𝜏
𝑡+𝑇

𝑡−𝑇

 (1.24) 

На практике мы имеем дело не с непрерывным сигналом 𝑓(𝜏), а с дискретным 

рядом значений fi, и оператор осреднения преобразуется к виду 

 𝑓(𝑖)̅̅ ̅̅ ̅ =
1

2𝑁
∑ 𝑓𝑖

𝑖+𝑁

𝑖−𝑁
, (1.25) 

Время осреднения должно обеспечивать статистическую устойчивость 

результатов, и обычно принимается от 10 до 60 минут (Rannik and Vesala 1999; 

Aubinet et al. 2000), а оптимальным считается промежуток 20-40 минут (Волков, 

Репина 2002). Для наилучшего выбора интервала осреднения часто 

используется алгоритм TDMM “Time Dependent Memory Method” (Trevino, 

Andreas 2000), позволяющий варьировать этот интервал при наличии 

нестационарных участков. 

1.2.3 Обработка измерений и коррекции 

Для определения турбулентных потоков методом ковариации пульсаций 

необходимо использование высокочастотной чувствительной техники для 

измерения метеопараметров и концентраций исследуемых переносимых 
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веществ с большой частотой. Для измерения пульсаций скорости ветра и 

температуры используются акустические анемометры-термометры, принцип 

работы которых основан на эффекте Доплера (Kaimal and Gairon 1991). 

Техника для измерения пульсаций концентраций СО2 и H2O использует 

поглощение молекулами этих газов излучения в инфракрасном диапазоне 

(Ohtaki and Matsui 1982). Особенности таких измерений требуют 

дополнительных коррекций, о которых пойдет речь в этом разделе. 

Ультразвуковые анемометры измеряют скорость ветра по времени 

прохождения звукового импульсного сигнала вдоль трех осей анемометра. 

При этом путь, который звуковой сигнал проходит между двумя датчиками, 

искажается ветром, направленным поперек оси анемометра. Коррекция такого 

искажения называется cross-wind correction (Schotanus et al., 1983), при этом 

некоторые анемометры сами автоматически выполняют данную коррекцию 

при записи данных (например, Gill Solent HS и Gill Solent R3), а для ряда 

других требуется выполнять эту корректировку в процессе обработки 

записанных данных (например, Gill Solent R2). 

Следующей необходимой поправкой к измерениям является 

спектральная коррекция. Так как максимальная частота измерений ограничена 

возможностями прибора, поток, проходящий на больших частотах, теряется. 

Из-за того, что размер выборки ограничен (как правило 30 минутами), а также 

из-за вычитания тренда, теряется поток, осуществляющийся в низкочастотной 

части спектра. Таким образом, измерения всегда недооценивают реальный 

поток и требуют высокочастотной и низкочастотной спектральной коррекции. 

Отношение измеренного потока к его реальной величине записывается 

следующим образом 

 
𝑤′𝑠′̅̅ ̅̅ ̅̅ измер

𝑤′𝑠′̅̅ ̅̅ ̅̅ реал
=
∫ 𝑇𝐹(𝑓)𝐶𝑤𝑠(𝑓)𝑑𝑓
∞

0

∫ 𝐶𝑤𝑠(𝑓)𝑑𝑓
∞

0

, (1.27) 

Где 𝐶𝑤𝑠 – нормированный ко-спектр 𝑤’ и 𝑠’, 𝑇𝐹(𝑓) – передаточная функция от 

частоты f, состоящая из низкочастотной TFLF и высокочастотной TFHF частей: 
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 𝑇𝐹 = 𝑇𝐹𝐿𝐹𝑇𝐹𝐻𝐹 , (1.28) 

Функция низкочастотной коррекции зависит от типа осреднения. При выбросе 

линейного тренда она приобретает вид (Rannik and Vesala 1999): 

 𝑇𝐹𝐿𝐹,𝐿𝐷 = 1 − [
sin(𝜋𝑓𝑇)

𝜋𝑓𝑇
]
2

− 3
(sin(𝜋𝑓𝑇)−𝜋𝑓𝑇𝑐𝑜𝑠(𝜋𝑓𝑇))

2

(𝜋𝑓𝑇)4
. (1.29) 

При вычитании среднего значения функция записывается как (Lee et al. 2004) 

 𝑇𝐹𝐿𝐹,𝐿𝐷 = [
sin(𝜋𝑓𝑇)

𝜋𝑓𝑇
]
2

. (1.30) 

В формулах (1.29-1.30) T – период осреднения. Низкочастотная коррекция 

вызывает увеличение полученного потока на 0.7-6.1% (Aubinet et al. 2000). 

Высокочастотная коррекция осуществляется по-разному для 

ковариаций 𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ , 𝑤′𝑈′̅̅ ̅̅ ̅̅ , 𝑤′𝑠′̅̅ ̅̅ ̅ , причем коррекции для открытых и закрытых 

газоанализаторов также отличаются. Теоретический подход предполагает 

представление высокочастотной части передаточной функции TFHF, как 

суперпозиции отдельных функций, каждая из которых описывает конкретный 

инструментальный эффект (Moncrieff et al. 1997). Экспериментальный подход 

предполагает сравнение ко-спектра 𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅  с коспектром измеренных 

ковариаций примесей 𝑤′𝑠′̅̅ ̅̅ ̅ (Aubinet et al. 2000) 

 𝑇𝐹𝐻𝐹 =
𝐶𝑤′𝑠′√𝑤′𝑠′

𝐶𝑤′𝑇′√𝑤′𝑇′
=

1

1+(2𝜋𝑓𝜏𝑠)
2
, (1.31) 

где τs – время отклика. Суммарно с помощью высокочастотных и 

низкочастотных коррекций поток может быть увеличен на 5-30%. 

Еще одной важной поправкой является коррекция температуры. 

Непосредственно анемометры измеряют акустическую температуру по 

времени прохождения ультразвукового сигнала между датчиками, вычисляя 

таким образом скорость звука в воздухе в трех направлениях с1, c2, c3  

 𝑇𝑠 =
𝜇𝑑

𝛾𝑅

(𝑐1
2+𝑐2

2+𝑐3
2) 

3
=

1

403

(𝑐1
2+𝑐2

2+𝑐3
2)

3
, (1.32) 

где 𝜇𝑑 = 28.96 10
−3  [кг моль-1] – молярная масса сухого воздуха, 𝛾 = 1.4 – 

показатель адиабаты, 𝑅 = 8.31 – универсальная газовая постоянная. Однако 
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скорость звука в воздухе не является константой и зависит от влажности. 

Пусть 𝑝𝐻2𝑂  – давление водяных паров, а 𝑝0  – атмосферное давление. 

Соотношения между акустической 𝑇𝑠 , реальной 𝑇  и виртуальной 𝑇𝑣 

температурой принимают следующий вид (Kaimal and Gairon 1991):  

 𝑇𝑠 = 𝑇 (1 + 0.32
𝑝𝐻2𝑂

𝑝0
) ; 𝑇𝑣 = 𝑇 (1 + 0.38

𝑝𝐻2𝑂

𝑝0
)  (1.33) 

Еще одна важная поправка связана с термическим расширением воздуха. 

Дело в том, что газоанализаторы непосредственно измеряют не относительное 

массовое содержание примеси, а плотность этой примеси. При этом при 

колебаниях плотности воздуха относительное массовое содержание будет 

меняться, что необходимо корректировать (т.н. WPL-коррекция, Webb 1980). 

Для газоанализаторов открытого типа поправки к потоку водяного пара можно 

записать как 

 𝐹𝑞,𝑊𝑃𝐿 = 𝑤
′𝜌𝑞′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ + (

𝜇𝑑

𝜇𝑤

𝜌𝑞̅̅̅̅

𝜌𝑎,𝑑𝑟𝑦
)𝑤′𝜌𝑞

′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ + (1 +
𝜇𝑑

𝜇𝑤

𝜌𝑞̅̅̅̅

𝜌𝑎,𝑑𝑟𝑦
)
𝜌𝑞̅̅̅̅

𝑇̅
𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ . (1.34) 

В уравнении (1.34) 𝜌𝑞 – плотность водяных паров в кг м-3, 𝜌𝑎,𝑑𝑟𝑦 – плотность 

сухого воздуха в кг м-3, 𝜇𝑑  =28.96 10-3 кг моль-1 и 𝜇𝑤=18.0153 10-3
 кг моль-1 – 

молярные массы воздуха и воды соответственно.  

Еще одним возможным источником ошибки при вычислении потоков 

может являться наклон самого прибора относительно горизонта или рельефа 

при установке. Поэтому в исходном записанном сигнале трех компонент 

скорости необходимо повернуть оси так, чтобы средний поток был направлен 

вдоль u, а средняя вертикальная 𝑤̅ и поперечная 𝑣̅ скорости были равны нулю. 

Такой поворот координатных осей подразумевает отсутствие вертикальной 

составляющей средней скорости, но это условие может не выполняться, 

например, над высокой растительностью или в присутствии неоднородностей 

ландшафта (Lee 1998). 

Общая таблица с вышеописанными корректировками ошибок 

представлена ниже. 
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Причина 

ошибки 

В каких 

потоках 

возникает 

Размер 

возможных 

ошибок 

Коррекция 

Резкие 

выбросы 

LsE, H, τ ±0-15% Удаление пиков 

Наклон 

приборов 

LsE, H, τ ±0-25% Поворот осей 

Измерение 

акустической 

температуры 

H ±0-10% Поправка 

температуры 

Флуктуации 

плотности 

воздуха 

LsE ±0-50% WPL-коррекция 

Частотные 

характеристики 

LsE, H, τ +5-30% Спектральные 

коррекции 

 

Таким образом, выбрав соответствующие интервалы измерений, и, 

проведя вышеописанные коррекции, можно найти потоки тепла, влаги и 

импульса методом ковариации пульсаций. 

1.3 Градиентный метод 

1.3.1 Теория подобия Монина-Обухова 

В горизонтально-однородном квазистационарном приземном слое 

атмосферы вследствие автомодельности при относительно малом влиянии 

молекулярной вязкости и теплопроводности на термодинамику турбулентного 

течения реализуются универсальные зависимости обезразмеренных 

статистических характеристик стратифицированной турбулентности от 

параметра устойчивости. Теория подобия Монина-Обухова связывает между 

собой вертикальные профили горизонтальной скорости ветра, температуры и 

влажности с потоками импульса, явного и скрытого тепла через 

полуэмпирические функции. Эти универсальные функции используются при 

вычислении потоков на поверхности по средним значениям метеовеличин на 

заданной высоте и необходимы для математического моделирования 
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взаимодействия атмосферы и суши и для инструментальных оценок 

турбулентного обмена в отсутствие прямых пульсационных измерений. При 

этом предполагается пренебрежимо малая толщина слоя шероховатостей по 

сравнению с высотой измерений 𝑧 и постоянство турбулентных потоков по 

высоте в приземном слое.  

В 1946 году А.М. Обухов определил универсальный масштаб для 

обменных процессов в приземном слое атмосферы (Обухов 1946) 𝐿 =

−
𝑢∗
3

𝜅(
𝑔

𝑇0
)(

𝐻

𝑐𝑝𝜌𝑎
)

, который связывает между собой параметр плавучести (
𝑔

𝑇0
) , 

динамическую скорость 𝑢∗  и турбулентный поток явного тепла 𝐻 . Здесь 

𝑔  - ускорение свободного падения, 𝑇0  - температура приземного воздуха, 

𝑐𝑝 - теплоемкость воздуха, 𝜌𝑎 - плотность воздуха, 𝜅  - постоянная Кармана. 

Масштаб 𝐿 можно интерпретировать как высоту, пропорциональную высоте 

динамического подслоя, в котором влияние стратификации незначительно 

(Монин, Яглом 1965, 1967). Введение этого масштаба логично повлекло за 

собой разработку теории для расчета статистических характеристик 

атмосферной турбулентности (Монин, Обухов 1954) – теории подобия 

Монина-Обухова (ТПМО). Исходя из π-теоремы Букингема (Kantha, Clayson 

2000), Монин и Обухов установили, что безразмерные профили средней 

температуры 
𝜕𝑇

𝜕𝑧

𝑧

𝑇∗
 и скорости ветра 

𝜕𝑈

𝜕𝑧

𝑧

𝑢∗
  являются функциями тех же трех 

параметров, которые входят в масштаб 𝐿, и высоты 𝑧, то есть зависят только 

от одной безразмерной переменной 
𝑧

𝐿
. 

Градиенты средней горизонтальной скорости ветра 𝑈, температуры 𝑇 и 

влажности 𝑞  могут быть выражены через безразмерные градиенты 

метеовеличин 𝜙(𝜁) следующим образом: 

 
𝜕𝑈

𝜕𝑧
=

𝑢∗

𝜅𝑧
𝜙𝑚(𝜁), (1.35) 

 𝜕𝑇

𝜕𝑧
=

𝑇∗

𝜅𝑧
𝜙ℎ(𝜁), 

(1.36) 
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 𝜕𝑞

𝜕𝑧
=

𝑞∗

𝜅𝑧
𝜙𝜈(𝜁), 

(1.37) 

где 𝑢∗, 𝑇∗, 𝑞∗ - масштаб скорости (скорость трения), температуры и влажности 

соответственно, 𝜅 =  0.4 - постоянная Кармана, 𝜁  – параметр устойчивости, 

определяемый как 

 𝜁 =
z

𝐿
. (1.38) 

Если проинтегрировать уравнения (1.35-1.37) по высоте от уровня z1 до z2 

получатся следующие уравнения 

 𝑈(𝑧2) − 𝑈(𝑧1) =
𝑢∗

𝜅
(ln (

𝑧2

𝑧1
) − 𝛹𝑚 (

𝑧2

𝐿
) + 𝛹𝑚 (

𝑧1

𝐿
)), (1.39) 

 
𝑇(𝑧2) − 𝑇(𝑧1) =

𝑇∗

𝜅
(ln (

𝑧2

𝑧1
) − 𝛹ℎ (

𝑧2

𝐿
) + 𝛹ℎ (

𝑧1

𝐿
)), 

(1.40) 

 
𝑞(𝑧2) − 𝑞(𝑧1) =

𝑞∗

𝜅
(ln (

𝑧2

𝑧1
) − 𝛹𝜈 (

𝑧2

𝐿
) + 𝛹𝜈 (

𝑧1

𝐿
)). 

(1.41) 

Функция Ψ(𝜁) – интегральная форма безразмерного градиента.  

Безразмерный градиент 𝜙  для соответствующих метеопараметров 

зависит от устойчивости атмосферы и может быть выражен через параметр 

устойчивости как 

 𝜙𝑚(𝜁) = {
1 + 𝐶𝑚𝜁, при 𝜁 ≥ 0

(1 − С𝑚1𝜁)
−1/4,   при 𝜁 < 0 

, (1.42) 

 
𝜙ℎ,𝜈(𝜁) = {

1 + 𝐶ℎ,𝜈𝜁, при 𝜁 ≥ 0

(1 − 𝐶ℎ,𝜈1𝜁)
−1/2

,   при 𝜁 < 0 
, 

(1.43) 

Где Cm=5, Cm1=15, Ch,ν=6, Ch,ν1=9 – коэффициенты, определяемые эмпирически 

(Чаликов 1968; Businger et al. 1971). 

Соответствующие интегральные функции принимают вид 

 𝛹𝑚 (
𝑧

𝐿
) =

{
 

 5
𝑧

𝐿
, при

𝑧

𝐿
≥ 0

2 ln [
1 + 𝑥

2
] + ln [

1 + 𝑥2

2
] − 2𝑎𝑟𝑐𝑡𝑔(𝑥) +

𝜋

2
, при

𝑧

𝐿
< 0

 (1.44) 
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𝛹ℎ,𝜈 (

𝑧

𝐿
) = {

6
𝑧

𝐿
, при

𝑧

𝐿
≥ 0

2ln [
1+𝑥2

2
] , при

𝑧

𝐿
< 0

, 
(1.45) 

где 𝑥 = (1 − 16
𝑧

𝐿
)
1/4

 (Paulson 1970). 

Таким образом, при известной функции Ψ(𝜁), достаточно измерений 

средних метеовеличин на двух различных уровнях для вычисления масштабов 

скорости, температуры или влажности. При этом турбулентные потоки 

связаны с соответствующими масштабами соотношениями: 

 𝜏 = 𝜌0𝑢∗
2, (1.46) 

 𝐻 = −с𝑝𝜌0𝑢∗𝑇∗, (1.47) 

 𝐿𝑠𝐸 = −𝜌0𝐿𝑠𝑢∗𝑞∗. (1.48) 

1.3.1 Потоково-градиентные соотношения для поверхностей с крупными 

элементами шероховатости  

Эмпирически установлено (Grachev et al. 2013) что без потери точности 

в формулах (1.35-1.37) можно заменить приземные значения динамической 

скорости и масштабов температуры и влажности у поверхности на значение 

этих величин на уровне измерений. Аэродинамические свойства поверхностей 

с крупными элементами шероховатости принято характеризовать двумя 

параметрами, имеющими размерность длины: параметром шероховатости 𝑧0 

и высотой вытеснения 𝐷 . Распространенное приближение для потоково-

градиентного соотношения в устойчивом АПС над такими поверхностями (в 

частности, над лесной растительностью или городской поверхностью) имеет 

вид (Cellier and Brunet 1992): 

 𝜙𝑚(𝜉) =
𝜕𝑈

𝜕𝑧

𝜅(𝑧−𝐷)

𝑢∗
≈ 𝑎 + 𝐶𝑚𝜉, 𝜉 =

(𝑧−𝐷)

Λ
, (1.49) 

где 𝑎 = 𝑐𝑜𝑛𝑠𝑡 ≈ 1; 𝑢∗ = |𝜏|
1 2⁄  и Λ – динамическая скорость и масштаб длины 

Монина-Обухова на высоте измерений 𝑧 соответственно. Соотношение (1.49) 

справедливо в бóльшем (приблизительно до половины высоты АПС) 

диапазоне высот, чем исходная формула ТПМО, и выполняется независимо от 
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вида профилей турбулентных потоков, обусловленных крупномасштабным, 

распределенным по высоте внешним динамическим воздействием (Глазунов 

2014). 

В непосредственной близости от элементов шероховатости формулой 

(1.49) пользоваться нельзя, если вертикальный масштаб топографических 

неоднородностей сравним с величиной (𝑧 −  𝐷) и/или если слой элементов 

шероховатости устроен так, что структура турбулентности над ним 

существенно отличается от структуры турбулентности в сдвиговом течении 

над плоской стенкой. Примером последнего случая может быть 

турбулентность над неплотной растительностью, где, согласно результатам 

численного моделирования (Finnigan et al. 2009) и данным измерений (Brunet 

et al. 1994), выражена тенденция к образованию крупных когерентных вихрей, 

что, в свою очередь, ведет к специфическому виду наблюдаемых потоково-

градиентных соотношений, отличающихся от стандартных соотношений 

теории подобия: 𝑎 ≠ 𝑐𝑜𝑛𝑠𝑡 > 1   (см., например, лабораторные измерения 

(Cellier and Brunet 1992)). 

При значениях параметра устойчивости ξ > 2 − 3 обычно наблюдается 

уменьшение безразмерного градиента 𝜙𝑚  по сравнению со значениями, 

вычисленными по формуле (1.46) (Grachev et al. 2013). В работе (Глазунов 

2014) на основе спектрального анализа результатов LES-моделирования 

устойчивого АПС над поверхностью городского типа было показано, что это 

уменьшение объясняется наличием крупных вихрей масштаба толщины всего 

пограничного слоя. Наибольший относительный вклад в вертикальный 

перенос импульса эти вихри дают в верхней части АПС, где они поддерживают 

более эффективное перемешивание чем сдвиговая турбулентность, 

сгенерированная локально.  
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1.4 Метод теплового баланса 

1.4.1 Описание метода для снежного и ледяного покрова 

Метод теплового баланса основан на законе сохранения энергии для 

поверхности. Основными компонентами энергообмена поверхности с 

атмосферой являются: радиационный баланс Rn (который включает в себя 

коротковолновый и длинноволновый радиационный баланс), поток тепла 

сквозь поверхность посредством теплопроводности (снег, лед или почву), а 

также турбулентные потоки явного тепла H и скрытого тепла LsE. Таким 

образом, баланс тепловой энергии на поверхности можно записать как 

 𝑅𝑛 = G + H + 𝐿𝑠𝐸. (1.50) 

Радиационный баланс Rn является суммой четырех слагаемых 

 𝑅𝑛 = 𝑅𝑠𝑤 ↓ −𝑅𝑠𝑤 ↑ +𝑅𝑙𝑤 ↓ −𝑅𝑙𝑤 ↑, (1.51) 

где Rsw – коротковолновая, а Rlw – длинноволновая часть спектра излучения, 

измеренная как для приходящей на поверхность (↓), так и для исходящей от 

поверхности (↑). Обозначим далее баланс только коротковолнового излучения 

как. 

 𝑆 = 𝑅𝑠𝑤 ↓ −𝑅𝑠𝑤 ↑. (1.52) 

Расчеты потока через поверхность G для различных поверхностей в 

общем виде должны учитывать теплопроводность, проникающее излучение и 

биологическую активность в слое почвы и на поверхности земли, включая 

фотосинтез и испарение с поверхности листьев (Foken 2008, Oncley et al. 2007). 

В данной работе интерес представляют случаи, когда подстилающей 

поверхностью является замерзшее озеро, покрытое снегом, поэтому все 

эффекты, связанные с биологическими факторами здесь рассмотрены не будут. 

Поскольку коротковолновая радиация проникает сквозь снег и лед, 

затухая с глубиной, изменение теплосодержания в элементарном слое снега 

(индекс s) или льда (индекс i) можно записать как сумму поглощенного 

излучения и энергии, ушедшей посредством теплопроводности 
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 ρscs
∂T

∂t
=

∂

∂z
λs

∂T

∂z
−
∂S

∂z
, (1.53) 

 ρ𝑖𝑐𝑖
∂T

∂t
=

∂

∂z
λ𝑖
∂T

∂z
−
∂S

∂z
, (1.54) 

где 𝜌  – плотность, 𝑐  – удельная теплоемкость, 𝜆  – теплопроводность, T – 

температура, S – баланс коротковолновой радиации, как было указано выше. 

Проинтегрировав уравнения (1.53-1.54) по всей толщине снега и льда, 

учитывая, что поток на нижней поверхности снега равен потоку на верхней 

поверхности льда, приняв температуру на границе льда и воды равной 0°C, 

считая, что всё излучение поглощается слоем снега и льда, т.е. излучение на 

нижней границе льда равно нулю, получим 

 −λs
∂T

∂z
|𝑧=0 = ρi𝑐𝑖

∂

∂t
∫ 𝑇𝑑𝑧
ℎ𝑖
ℎ𝑠

+ ρ𝑠𝑐𝑠
∂

∂t
∫ 𝑇𝑑𝑧
ℎ𝑠
0

− 𝑆|𝑧=0. (1.55) 

Таким образом, зная профиль температуры внутри снежного покрова, а 

также изменение этого профиля во времени, можно найти поток тепла G, 

проходящий через поверхность. Измеряя G и Rn, можно получить суммарный 

турбулентный поток явного и скрытого тепла из баланса (1.50). 

1.4.2 Проблема незамыкания баланса тепловой энергии  

Согласно многочисленным экспериментальным данным, баланс тепла 

на поверхности, описанный в п.1.4.1, не выполняется, если использовать 

измеренные в реальных условиях данные о каждом слагаемом (Foken and 

Oncley 1995). В работах по измерению баланса тепла на поверхности было 

показано, что сумма турбулентного потока явного и скрытого тепла 

измеренные прямым методом составляют лишь около 80% от потоков, 

найденных методом теплового баланса (Kanemasu et al. 1992; Bolle et al. 1993, 

Tsvang et al. 1998), причем метод ковариации пульсаций всегда стабильно 

занижает значения по сравнению с методом теплового баланса. Причины 

такого несоответствия были выявлены сравнительно недавно, и в последних 

работах экспериментаторам все же удалось получить сходимость баланса 

тепла на поверхности (Kanda et al. 2004).  
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Проблеме незамыкания теплового баланса посвящено много работ 

(Цванг, 1987, Панин, Бернхофер 2008; Foken 2008; Leuning et al. 2012). Среди 

причин основных причин явления упоминаются следующие: фазовый сдвиг, 

то есть дисбаланс измеренных разными методами потоков (Leuning et al. 2012); 

инструментальные ошибки при измерениях потоков с использованием 

акустических анемометров (Frank et al. 2012; Kochendorfer et al. 2013); 

влияние адвекции (Foken 2008, Panin, 1998) - формирование вторичных 

квазистационарных циркуляций  над неоднородным рельефом. Также 

предполагается, что взаимодействие между неоднородным ландшафтом и 

циркуляцией воздуха создает систематическую недооценку энергетического 

баланса (Inagaki et al. 2006, Stoy et al. 2013). 

Благодаря точности современных приборов, а также корректировкам 

при обработке данных (в т.ч. описанным в п.1.1.3), ошибки измерений можно 

свести к минимуму, исключив, таким образом, их влияние на энергетический 

дисбаланс поверхности.  

Основной причиной дисбаланса энергии является перенос тепла 

крупными вихревыми структурами, который не может быть измерен 

стандартными EC-измерениями (Sakai et al. 2001; Finnigan et al. 2003; Sun et 

al. 2006). И формируются такие структуры над неоднородной поверхностью. 

В работе (Finnigan et al. 2003) было показано, что увеличение времени 

осреднения до нескольких часов приводит к ликвидации или значительному 

уменьшению дисбаланса.  

1.5 Выводы Главы 1 

В Главе 1 по типу неоднородности выделяется два типа ландшафта: 

ландшафты с гладкой топографической неоднородностью и ландшафты с 

разрывной топографической неоднородностью. Ландшафты с гладкой 

топографической неоднородностью характеризуется равномерным 

распределением элементов шероховатости и гладкой огибающей (огибающая 
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кривая имеет непрерывную производную). Примером такого ландшафта 

является холмистая поверхность, равномерно покрытая лесом. Ландшафты с 

разрывной топографической неоднородностью характеризуются 

неравномерным распределением элементов шероховатости, различные 

участки характеризуются различными альбедо, теплоемкостью и 

структурными характеристиками, при этом огибающая кривая имеет разрывы 

производной. Примерами такого ландшафта являются городские площади, 

поляны в лесу, лесные озера, лесные опушки, прибрежный рельеф, городские, 

речные и горные каньоны.   

Основными методами определения турбулентных потоков в натурных 

экспериментах являются: метод турбулентных пульсаций (Eddy Covariance 

или EC, также иногда называемый прямым методом), потоково-градиентный 

метод, основанный на теории подобия Монина-Обухова, а также метод 

теплового баланса. В Главе 1 показаны основные допущения, принятые в 

представленных методах, в том числе связанные с однородностью 

подстилающей поверхности, а также границы применимости методов. 

Перечисленные методы широко используются в экспериментальном 

исследовании турбулентных потоков в атмосфере, однако ни один из методов 

не является универсальным, кроме того, каждый из них имеет свои границы 

применимости, что затрудняет интерпретацию натурных измерений. В рамках 

данной работы будут использоваться все перечисленные методы. 
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Глава 2. Особенности атмосферного пограничного слоя над 

ландшафтом с гладкой топографической неоднородностью 

Глава 2 посвящена экспериментальному исследованию структуры 

атмосферного пограничного слоя над холмистой поверхностью, покрытой 

лесом (Барсков и др., 2018, Глазунов, Барсков и др. 2019). 

2.1 Район измерений 

В данной главе будут описаны исследования, связанные с обработкой 

данных пульсационных (микрометеорологических) измерений на 127-

метровой метеорологической мачте, расположенной на исследовательской 

станции SMEAR II (Station for Measuring Ecosystem-Atmosphere Relations) 

Университета Хельсинки (Хьютиала, Финляндия, 24°17’13” в.д., 61°51’5” 

с.ш.) (Hari and Kulmala 2005). Рельеф вокруг мачты представляет собой 

холмистую поверхность, покрытую сосновым лесом (Heiskanen et al. 2012). 

Средняя высота над уровнем моря – 180 м. Средняя высота деревьев h 

составляет приблизительно 18 м, а перепады высоты рельефа не превышают 

высоты деревьев (Suni et al. 2003). В радиусе 200 м от башни растительность 

однородна, приблизительно в 400 м расположены строения научной станции 

Хьютиала и небольшое озеро Куйвыярве (Wang et al. 2004). Многоуровневые 

непрерывные измерения концентраций атмосферных газов и составляющих 

энерго- и газоообмена в системе атмосфера-биосфера проводятся на мачте 

начиная с 1996 года и входят в сеть Fluxnet (Baldocchi et al. 2001).  

2.2 Проверяемая гипотеза 

На практике возникает необходимость интерпретации и усвоения 

метеорологических и микрометеорологических наблюдений на мачтах, 

установленных в окружении естественного пространственно-неоднородного 

ландшафта, имеющего уникальную топографию и растительный покров. 

Нахождение обобщающих закономерностей для таких измерений и введение 

на основе этих закономерностей аналитических поправок к ТПМО затруднено 
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и не является целью данного исследования. Напротив, мы будем 

рассматривать результаты пульсационных измерений в конкретном 

ландшафте, как не подлежащие прямому обобщению. Будет показано, что 

возможен метод введения определяемой условиями данного ландшафта 

поправки к виду функций типа (1.49), представляющий практический интерес 

в тех случаях, когда прямые измерения турбулентных потоков пульсационным 

методом проводятся эпизодически и не охватывают весь интервал возможных 

стратификаций. 

Основой анализа данных будет предположение, сходное с гипотезой 

А.М. Обухова о том, что в установившемся турбулентном потоке масштаб 

турбулентности (или длина пути смешения Прандтля) 𝑙𝑡  зависит 

исключительно от геометрии области, в которой происходит течение, и не 

зависит от динамики самого течения (Обухов 1942). Следуя этой гипотезе, из 

конформных преобразований сечения бесконечно протяженной области на 

полуплоскость Обухов получил турбулентные масштабы длины 𝑙𝑡 и средние 

скорости ⟨u⟩ в нейтрально-стратифицированных течениях между двумя 

параллельными пластинами и в трубах квадратного и круглого сечения, 

согласующиеся с данными измерений. 

Предположим, что растительность и рельеф задают уникальную 

геометрию, определяющую базовый масштаб турбулентности 𝑙𝑡
𝑏 при 

нейтральной стратификации. Этот масштаб не может быть выражен 

аналитически, но он задает потоково-градиентное соотношение и вычисляется 

по данным измерений при 𝜉𝑏 < 𝜉 < 𝜉𝑠следующим образом:  

 
𝑙𝑡
𝑏 =<

𝑢∗

𝜅
𝜕𝑈

𝜕𝑧

> 
(2.1) 

Здесь ξb и ξs - некоторые малые пороговые значения (𝜉𝑏 < 0, 𝜉𝑠 > 0, |𝜉𝑠| ≪ 1), 

ограничивающие область параметров АПС, в которой стратификация не 

оказывает большого влияния на турбулентность; внешние угловые скобки 

означают осреднение по всему интервалу [𝜉𝑏 , 𝜉𝑠]. 
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Используя для нормировки введенный масштаб 𝑙𝑡
𝑏(𝑧) вместо масштабов, 

определяемых расстоянием от поверхности 𝑙𝑡  =  𝑧 или 𝑙𝑡  =  𝑧 −  𝐷, которые 

используются в классической теории логарифмического приземного слоя, 

будем считать, что эффекты стратификации проявляются универсальным 

образом, независимо от геометрии области, которая учитывается только через 

масштаб 𝑙𝑡
𝑏(𝑧). Тогда, модифицированный безразмерный градиент скорости в 

приземном слое над лесом 

 𝜙′𝑚(𝜉′) =
𝜕𝑈

𝜕𝑧

𝜅𝑙𝑡
𝑏

𝑢∗
, (2.2) 

так же, как и безразмерные градиенты 𝜙𝑚(𝜁)  и 𝜙𝑚(𝜉), может быть приближен 

линейной функцией 

 𝜙′𝑚(𝜉′) ≈ 1 + 𝐶𝑚
′ 𝜉′, (2.3) 

с тем же самым значением коэффициента  𝐶𝑚
′ = 𝐶𝑚 ≈ 5 в широком диапазоне 

значений нового параметра устойчивости 𝜉′ = 𝑙𝑡
𝑏 Λ⁄ . Заметим, что формулы 

(1.49) и (2.3) с точки зрения задания масштабов турбулентности могут быть 

записаны в виде:  

 
1

𝑙𝑡
≈

1

(𝑧 − 𝐷)
+
𝐶𝑚
𝐿Λ
,    
1

𝑙𝑡
 ≈

1

𝑙𝑡
𝑏 +

𝐶𝑚
′

Λ
. (2.4) 

Члены, связанные с геометрией области и со стратификацией, в 

выражениях (2.4) представляют собой независимые слагаемые. Наша гипотеза 

сводится к предположению о том, что величина 𝐶𝑚
′  для турбулентных течений 

над разными типами поверхностей, включая статистически однородную 

поверхность с малыми элементами шероховатости, не является функцией 

параметров, определяющих аэродинамические свойства этих поверхностей, и 

в пределах нижней части устойчивого АПС сохраняет постоянное значение. 
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2.3 Коррекция градиента средней скорости ветра вблизи верхней границы 

АПС. 

Еще одним обстоятельством, осложняющим анализ и интерпретацию 

данных измерений на верхних уровнях, является близость этих уровней к 

верхней границе АПС, где локальное масштабирование не является 

оправданным ввиду наличия крупных вихрей. При этом высота АПС 

принимает различные значения при разной стратификации, и зависимость 

базового масштаба 𝑙𝑡
𝑏  от нее не может быть определена описанным выше 

способом. 

Пусть безразмерный градиент 𝜙𝑚  при нейтральной стратификации в 

АПС любой высоты hАПС близок к осредненному безразмерному градиенту 

скорости, вычисленному по совокупности данных измерений с нейтральной 

стратификацией. Тогда мы можем приблизить базовый масштаб 

турбулентности (масштаб, обусловленный топографией, растительностью и 

ограниченностью приземного слоя по высоте) следующей зависимостью: 

 𝑙𝑡
𝑛𝑏 ≈ 𝑙𝑡

𝑏|𝜏|1 2⁄ 𝑈∗⁄  (2.6) 

где 𝑈∗  - динамическая скорость на высоте ближайшего к поверхности 

измерительного уровня z1. Сформируем следующие масштабы длины: 

 𝑙𝑡
𝑔
=

𝑙𝑡
𝑛𝑏

1 + 𝐶𝑚𝑙𝑡
𝑏 𝐿⁄

,        𝑙𝑡
𝑠 =

𝑙𝑡
𝑛𝑏

1 + 𝐶𝑚𝑙𝑡
𝑛𝑏 Λ⁄

. (2.7) 

Масштаб 𝑙𝑡
𝑔

 связан с потоками на поверхности, включает в себя 

поправку на влияние топографии и слоя растительности и отвечает за крупные 

вихри с размерами, сравнимыми с высотой z. Масштаб 𝑙𝑡
𝑠  учитывает 

локальные значения потоков плавучести и импульса, связан с 

мелкомасштабной сдвиговой турбулентностью, сгенерированной на высоте 

измерений, и включает также поправку, связанную с уникальной структурой 

ландшафта. В отсутствие сил плавучести оба масштаба равны масштабу 𝑙𝑡
𝑛𝑏, 

обеспечивающему безразмерный градиент 𝜙𝑚 , близкий к градиенту, 
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осредненному по выборке данных с нейтральной стратификацией. Как следует 

из (2.7), в установившемся равновесном устойчивом АПС масштабы связаны 

соотношением 𝑙𝑡
𝑠 ≤ 𝑙𝑡

𝑔
. 

В рамках ТПМО предполагается пренебрежимо малая толщина слоя 

шероховатостей по сравнению с высотой измерений z и постоянство 

турбулентных потоков по высоте в приземном слое. В равновесном 

устойчивом атмосферном пограничном слое толщиной hАПС ∼ 101 м – 102 м 

последнее приближение справедливо только у самой поверхности Земли, так 

как в присутствии силы Кориолиса турбулентные потоки распределены по 

высоте следующим образом (Nieuwstadt 1984): 

 |𝜏𝑛(𝑧)| 𝑈∗
2 ≈ (1 − 𝑧 hАПС⁄ )3 2⁄⁄ ,     𝐹𝑏(𝑧) 𝐹𝑏|𝑧=0 ≈ (1 − 𝑧 hАПС⁄ )⁄   (2.8) 

Здесь: 𝜏𝑛(𝑧) = [w
′𝑢′̅̅ ̅̅ ̅̅ 2 +w′𝑣′̅̅ ̅̅ ̅̅ 2]1 2⁄  - нормированный на плотность воздуха 

вертикальный турбулентный поток импульса; 𝐹𝑏(𝑧)  -  поток плавучести, 

связанный с флуктуациями температуры 𝑇′ в рассматриваемых условиях (при 

малой влажности воздуха и вблизи поверхности) следующим образом 𝐹𝑏 ≈

𝑤′𝑇′
𝑔

𝑇0
 ; T0 – средняя температура воздуха. 

Учитывая линейный вид потока плавучести (2.8) в таком АПС в 

отсутствие внутренних источников тепла и влаги, распределенных в его толще, 

можно выписать следующие аппроксимации для введенных масштабов 

длины: 

 𝑙𝑡
𝑔
≈
𝑙𝑡
𝐵|𝜏|1 2⁄ 𝑈∗⁄

1+𝐶𝑚𝑙𝑡
𝐵 𝐿⁄

,        𝑙𝑡
𝑠 ≈

𝑙𝑡
𝐵|𝜏|1 2⁄ 𝑈∗⁄

1+(𝑈∗
2(1−𝜎)|𝜏|)𝐶𝑚𝑙𝑡

𝐵 L⁄
, (2.9) 

где 𝜎 =
𝑧−𝑧1

ℎАПС−𝑧1
 – безразмерная высота. В этой форме введенные масштабы не 

содержат явной зависимости от масштаба длины Обухова на удалении от 

поверхности Λ(z). Возможно дальнейшее приближение с привлечением 

степенной зависимости (2.8) модуля потока импульса от высоты: 

 𝑙𝑡
𝑔
≈
𝑙𝑡
𝐵(1−𝜎)3 4⁄

1+𝐶𝑚𝑙𝑡
𝐵 𝐿⁄

,        𝑙𝑡
𝑠 ≈

𝑙𝑡
𝐵(1−𝜎)3 4⁄

1+(1−𝜎)−1 2⁄ 𝐶𝑚𝑙𝑡
𝐵 L⁄

. (2.10) 
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В работе (Глазунов 2014) в численных экспериментах с LES-моделью 

было обнаружено, что с хорошей точностью выполняется соотношение: 𝑙𝑡 ≈

𝑐𝑘𝑡
−1 , где c – некоторая константа, а 𝑘𝑡 = ∫𝑘𝐶𝑢𝑤𝑑𝑘 ∫𝐶𝑢𝑤𝑑𝑘⁄ – 

средневзвешенное по коспектру Cuw волновое число. Если имеются 

разномасштабные процессы, вносящие вклад в турбулентный поток импульса, 

то суммарный турбулентный масштаб lt естественно приблизить с помощью 

интерполяции нескольких масштабов длины с некоторыми весовыми 

коэффициентами, что является аппроксимацией приведенного выше 

интеграла. 

Воспользуемся этим приемом при получении конечного выражения для 

масштаба турбулентности: 

 𝑙𝑡
𝑚𝑖𝑥 = (𝐶1

1

𝑙𝑡
𝑔 + 𝐶2

1

𝑙𝑡
𝑠)
−1

=
𝐶𝑙𝑡
𝑔
𝑙𝑡
𝑠

𝑙𝑡
𝑔
+(𝐶−1)𝑙𝑡

𝑠 . (2.11) 

В формуле (2.11) оставлена всего одна константа C, так как вблизи 

поверхности искомый масштаб должен совпасть с масштабом 𝑙𝑡
𝑏 , 

учитывающим только свойства поверхности, но не зависящим от 

стратификации и высоты АПС. В работе (Глазунов 2014) было определено 

значение C ≈ 5 и показано, что аппроксимация, схожая с формулой (2.11) (за 

исключением введенных здесь поправок на влияние рельефа и 

растительности), задает потоково-градиентное соотношение 𝜅𝑙𝑡
𝑚𝑖𝑥 (

𝜕𝑈

𝜕𝑧
) ≈

|𝜏|1 2⁄  при различных внешних воздействиях, поддерживающих 

квазиравновесную турбулентность в устойчивом АПС. 

Далее проверим сформулированные предположения на имеющихся в 

нашем распоряжении данных измерений на мачте. Если предположения верны, 

должны быть получены следующие результаты: 

 𝜙𝑚
′′ =

𝜕𝑈

𝜕𝑧

𝜅𝑙𝑡
𝑚𝑖𝑥

𝑢∗
≈ 1, (2.12) 
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 𝜙′𝑚(𝜉
′, 𝜎) =

𝜕𝑈

𝜕𝑧

𝜅𝑙𝑡
𝑏

𝑢∗
=

𝑙𝑡
𝑏

𝑙𝑡
𝑚𝑖𝑥. (2.13) 

Заметим, что теперь функция 𝜙′𝑚(𝜉
′) уже не является универсальной, а, 

помимо параметра устойчивости 𝜉′ = 𝑙𝑡
𝑏 Λ⁄ , зависит также и от безразмерной 

высоты 𝜎 =
𝑧−𝑧1

ℎАПС−𝑧1
. В нижней части АПС эта зависимость слабая - на нижних 

уровнях градиенты, вычисленные по формулам (2.13) и (2.3), должны совпасть. 

При больших значениях ξ′, типичных для верхней части АПС формула (2.13) 

даст разброс значений градиента 𝜙′𝑚  в зависимости от значений σ и его 

уменьшение по сравнению со значениями, вычисленными по формуле (2.3). 

Такое поведение безразмерного градиента скорости обычно и наблюдается 

при локальном масштабировании данных наблюдений (Grachev et al. 2013). 

 

2.4 Фильтрация и обработка данных 

Для нашего анализа был выбран период измерений с 05 ноября 2015 года 

по 03 марта 2016 года, т.е. время наличия снежного покрова, когда 

существование устойчивого пограничного слоя наиболее вероятно. 

Были использованы данные пульсационных измерений трех компонент 

скорости ветра и температуры на высотах z = 16.8 м, 23 м, 33.6 м, 67 м и 125 м, 

полученные с помощью трехкомпонентных ультразвуковых анемометров 

(Solent Research 1012R2, Gill Instruments Ltd., Lymington, Hampshire, 

Великобритания). С уровней 67 м и 125 м нами были обработаны первичные 

данные измерений с частотой 10 Гц. На этих уровнях были рассчитаны 

средняя скорость ветра и турбулентные потоки с усреднением по 30-ти 

минутным интервалам. С уровня 23 м были использованы уже рассчитанные 

статистические характеристики турбулентности, которые находятся в 

открытом доступе в базе данных SmartSMEAR 

(https://avaa.tdata.fi/web/smart/smear/). Из этой же базы данных были взяты 

значения скорости ветра на уровнях z = 16.8 м и 33.6 м. Из набора полученных 



55 

 

характеристик были исключены все данные, относящиеся к неустойчивой 

стратификации (ζ < 0).  

В приведенных ниже оценках высота вытеснения D полагалась равной 
2

3
 

высоты растительности в соответствии со значением для хвойного леса, 

приведенным в работе (Garatt 1994).  

Для оценки высоты hАПС устойчивого и нейтрального АПС были 

задействованы временные интервалы, на которых известны турбулентные 

характеристики вблизи уровня  z = 23 м и хотя бы на одном из уровней z = 67 м 

или z = 125 м. Оценка высоты АПС выполнялась двумя способами по 

формулам (2.8) – линейной экстраполяцией потока тепла 𝑤′𝑇′ (оценка высоты 

АПС ℎАПС
𝐻 ) и линейной экстраполяцией значений функции |τ|2/3 (оценка высоты 

АПС ℎАПС
𝜏 ). Для интервалов, где значения 𝑤′𝑇′  и 𝜏  определялись на трех 

уровнях, искомая прямая находилась методом наименьших квадратов. При 

значениях коэффициента детерминации Rsq
2 <0.8 данные отбраковывались. 

Для интервалов, где значения потоков определены только на двух уровнях, 

прямая проводилась через две точки, при этом данные считались не 

подлежащими дальнейшему анализу, если оценка высоты превышала 

значение 2000 м. Также были исключены те случаи, когда абсолютные 

значения потоков растут с высотой. Итоговое значение высоты АПС 

определялось как ℎАПС = (ℎАПС
𝐻 + ℎАПС

𝜏 ) 2⁄ . При этом, из набора данных 

дополнительно исключались те случаи, где значения ℎАПС
𝐻  и ℎАПС

𝜏  значительно 

различаются между собой: |ℎАПС
𝐻 − ℎАПС

𝜏 | > min (ℎАПС
𝜏 , ℎАПС

𝐻 ) 2⁄ . 

Среднее значение высоты АПС ℎАПС
𝜏     при устойчивой стратификации на 

всем массиве отобранных данных составило около 280 м. На некоторых из 30-

минутных интервалов оценка высоты ℎАПС  оказалась ниже верхнего 

измерительного уровня z = 125 м: такие данные также не анализировались. 

Описанная выборка данных была проведена с целью выявления 

ситуаций, при которых пограничный слой находится в состоянии, близком к 



56 

 

квазиравновесному, подлежащему исследованию с точки зрения теории 

подобия. Кроме того, в результате этой выборки были автоматически 

исключены заведомо ложные данные, содержащие нереалистичные значения 

потоков тепла и импульса, что, по-видимому, связанно с инструментальными 

ошибками. 

Вертикальные градиенты средней скорости ветра вычислялись после 

аппроксимации профиля на каждом временном промежутке логарифмической 

кривой 𝑈(𝑧) = 𝑎 + 𝑏𝑙𝑛(𝑐 + 𝑧), где a, b и c - константы, определяемые методом 

наименьших квадратов. Вертикальный градиент средней горизонтальной 

скорости ветра для каждого уровня zk вычислялся как 
𝑑𝑈

𝑑𝑧
=

𝑏

𝑐+𝑧𝑘
. Отметим, что 

верхний уровень измерений z = 125 м практически всегда находится в верхней 

части АПС. Для этого уровня следует ожидать уменьшение безразмерных 

градиентов 𝜙𝑚(𝜉)  и 𝜙′𝑚(𝜉
′)  по сравнению со значениями, заданными 

универсальными функциями (2.3) и (1.49). 

 

2.5 Проверка гипотезы об универсальности влияния стратификации на 

профиль средней скорости над неоднородным ландшафтом 

Безразмерный градиент средней скорости ветра 𝜙𝑚  на трех уровнях 

(z1 = 23 м, z2 = 67 м и z3 = 125 м) в зависимости от параметра устойчивости 𝜉 =

𝑧𝑘−𝐷

Λ
  изображен на Рис. 2 (a,б,в). Точками нанесены измерения, а сплошные 

кривые получены методом наименьших квадратов: набору данных на каждой 

высоте поставлена в соответствие своя линейная зависимость 𝑓𝑘(𝜉) = 𝑎𝑘 +

𝑏𝑘𝜉 . Видно, что значения ak и bk не универсальны и могут существенно 

отличаться от ожидаемых значений a = 1 и b = Cm = 5. 
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Рисунок 2 (а, б, в) - безразмерный градиент скорости ϕm, в нормировке на стандартный 

масштаб длины  𝜉 = (𝑧 − 𝐷) 𝛬⁄  на разных уровнях. Точки - данные наблюдений; 

кривые - линейные функции 𝑓𝑘(𝜉) = 𝑎𝑘 + 𝑏𝑘𝜉, найденные методом наименьших квадратов. 

(г, д, е) - градиент скорости, нормированный на масштаб длины 𝑙𝑡
𝑚𝑖𝑥 : 𝜙𝑚

′′ = (
𝜕𝑈

𝜕𝑧
)
𝜅𝑙𝑡
𝑚𝑖𝑥

𝑢∗
. 

Точки - данные наблюдений. Прямые - средние значения 𝜙𝑚
′′  для данного уровня z. 

 

Коэффициент ak на всех уровнях отличен от единицы. Это указывает на 

специфику турбулентности над рассматриваемой поверхностью по сравнению 

с турбулентностью над ландшафтами с малыми элементами шероховатости. 

Для первых двух уровней коэффициенты bk близки к значению Cm = 5. 

Отличия от этого значения не являются значимыми в силу большого разброса 

данных, неточности определения среднего градиента скорости и 

ограниченности числа данных в выборке. Полученный результат не 

противоречит гипотезе, предложенной в разделе 2.2. 

Заметим, что для верхнего уровня b ≈ 3 < 5. Это свидетельствует об 

увеличении масштаба турбулентности по сравнению с масштабом, 
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определяемым локальными условиями ее генерации и подавления силами 

плавучести. Наблюдаемый эффект можно объяснить наличием крупных 

вихрей нелокального происхождения. 

Для нахождения эмпирического масштаба 𝑙𝑡
𝑏(𝑧)  (см. формулу (2.1)) 

были выделены участки нейтральной стратификации со значениями параметра 

устойчивости ξ, не превышающими следующие пороговые значения для 

различных уровней: ξ < 10−2 (z = z1 = 23 м), ξ < 10−1.5 (z = z2 = 67 м) и ξ < 10−1 

(z = z3 = 125 м). Было найдено среднее значение 𝑙𝑡
𝑏  для каждого уровня 

измерений:  

z, м 𝒍𝒕 = 𝒛 − 𝑫, м 𝒍𝒕
𝒃, м 

23 11 14.6 

67 55 43.4 

125 113 74.9 

 

Эмпирический масштаб 𝑙𝑡
𝑏  существенно отличается от классического 

масштаба длины 𝑙𝑡 = 𝑧 − 𝐷, традиционно принимаемой в качестве масштаба 

турбулентности при нейтральной стратификации. При этом вблизи верхушек 

деревьев (𝑧 = 23 м) 𝑙𝑡
𝑏  оказывается больше, чем 𝑙𝑡 , что говорит о наличии 

относительно крупных вихрей и согласуется с выводами работ (Cellier and 

Brunet 1992; Brunet et al. 1994; Finnigan et al. 2009). Зависимость 

эмпирического масштаба от высоты z представлена на Рис. 3. 
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Рисунок 3 - значение базовых масштабов 𝑙𝑡 и 𝑙𝑡
𝑏 для каждого уровня измерений. 

 

Таким образом, рельеф и растительность оказывают существенное 

воздействие на профиль средней скорости ветра в АПС. Это воздействие 

можно рассматривать как эффект, независимый от влияния стратификации. В 

первую очередь меняется градиент скорости при условиях, близких к 

нейтральным. В остальном устойчивый пограничный слой над лесом 

проявляет свойства, сходные со свойствами АПС над однородной 

поверхностью с малыми элементами шероховатости.  

Безразмерный градиент 𝜙′𝑚 , вычисленный по данным наблюдений с 

применением нормировки на эмпирический масштаб длины 𝑙𝑡
𝑏 в зависимости 

от параметра устойчивости 𝜉′ = 𝑙𝑡
𝑏 Λ⁄ , изображен на Рис. 4 a,б,в открытыми 

кружочками. Линиями изображены функции 𝑓𝑘(𝜉′) = 𝑎′𝑘 + 𝑏′𝑘𝜉′, полученные 

методом наименьших квадратов. В силу способа построения масштаба 

𝑙𝑡
𝑏 коэффициенты 𝑎′𝑘 ≈ 1 , а коэффициенты 𝑏′𝑘  равны коэффициентам bk. 

Таким образом, на этом рисунке безразмерный градиент средней скорости 

представлен в виде, совпадающем с видом этой функции над однородной 
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поверхностью с малыми элементами шероховатости (кроме уровня 125 м, где 

bk=3.3). Обратим внимание на большой разброс значений этой функции, 

особенно заметный для больших значений ξ’ и для уровней, находящихся на 

удалении от поверхности. Этот разброс связан не только с 

инструментальными погрешностями и нестационарностью АПС, но и с 

отсутствием универсальной зависимости 𝜙′𝑚  от единственного 

безразмерного параметра 𝜉’. 

 

Рисунок 4 - Безразмерный градиент скорости 𝜙𝑚
′ , вычисленный с использованием 

нормировки на эмпирический масштаб длины 𝑙𝑡
𝑏  на разных уровнях. Открытые 

кружочки - значения 𝜙𝑚
′  вычислены по данным наблюдений; звездочки - оценка 𝜙𝑚

′  при 

помощи масштаба длины 𝑙𝑡
𝑚𝑖𝑥; кривые - линейные функции 𝑓𝑘(𝜉′) = 𝑎′𝑘 + 𝑏′𝑘𝜉′, найденные 

методом наименьших квадратов по данным наблюдений. 

 

2.6 Нормировка на масштаб турбулентности 𝒍𝒕
𝒎𝒊𝒙. 

Обезразмеренные градиенты 𝜙𝑚
′′ , вычисленные по данным измерений с 

применением нормировки на масштаб 𝑙𝑡
𝑚𝑖𝑥 (формулы (2.9-2.11)), изображены 
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на Рис.2 г,д,е. Для всех измерительных уровней значения этой функции лежат 

в окрестности прямых 𝜙𝑚
′′ ≈ 𝑐𝑜𝑛𝑠𝑡 ≈ 1 . Средние значения 𝜙𝑚

′′  указаны на 

рисунках прямыми, параллельными оси абсцисс. Отметим, что помимо 

приведения безразмерного градиента скорости к универсальному виду, 

описанный способ обезразмеривания уменьшает разброс точек по вертикали, 

то есть снижает неопределенность вычисления градиента при заданном 

значении ξ’ за счет учета зависимости от безразмерной высоты σ. 

Действие поправки, учитывающей высоту АПС и введенной при 

помощи предложенного масштаба 𝑙𝑡
𝑚𝑖𝑥, можно наглядно продемонстрировать 

на Рис. 4 б,в, где наряду с безразмерным градиентом скорости 𝜙𝑚
′ , 

вычисленным напрямую по данным наблюдений (открытые кружочки), 

приведена его оценка, выполненная по формуле (2.13) (звездочки). На уровне 

z1 (рис. 4 а) эта оценка не приводится, поскольку при σ = 0 масштабы связаны 

соотношением 𝑙𝑡
𝑚𝑖𝑥 = 𝑙𝑡

𝑏 (1 + 𝐶𝑚𝑙𝑡
𝑏 𝐿⁄ )⁄   и поправка не действует. Оценка 

(2.13) безразмерного градиента 𝜙𝑚
′  на всех уровнях находится в пределах 

разброса данных. Видно, что разброс значений этой оценки на верхних 

уровнях сравним с разбросом измеренных значений 𝜙𝑚
′ (𝜉′) . 

Неуниверсальность функции 𝜙𝑚
′ (𝜉′) (или аналогичной ей функции 𝜙𝑚(𝑧 Λ)⁄  

над однородной поверхностью) обусловлена тем, что при равных значениях 

параметра устойчивости 𝜉′ измерения могут проводиться как вблизи, так и на 

удалении от верхней границы АПС. При этом относительный вклад крупных 

вихрей в суммарный перенос импульса по вертикали может значительно 

варьироваться, что ведет к изменению вида профиля средней скорости ветра. 

 

2.7  Выводы Главы 2. 

В Главе 2 изучалось влияние гладкой топографической неоднородности 

на турбулентные потоки на примере холмистой поверхности, равномерно 

покрытой лесом. Анализ измерений при нейтральной стратификации показал, 

что аппроксимация турбулентного масштаба длины линейной зависимостью 
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от высоты с заданной высотой вытеснения является очень грубым 

приближением. Предложен и вычислен эмпирический базовый масштаб 

длины, зависящий от индивидуальных особенностей топографии и типа 

подстилающей поверхности в месте измерений. Использование этого 

эмпирического масштаба позволяет ввести коррекцию универсальных 

функций в устойчиво-стратифицированном приземном слое без их 

существенной модификации по сравнению с универсальными функциями над 

однородными поверхностями с малыми элементами шероховатости. 

Предположено, что нелокальный перенос импульса крупными вихрями 

имеет существенное значение в верхней части АПС. На основании этого была 

предложена и проверена полуэмпирическая параметризация потоково-

градиентного соотношения, учитывающая влияние топографии, свойств слоя 

растительности и высоты АПС. Недостатком такой параметризации является 

необходимость оценки высоты АПС при вычислении безразмерного градиента 

скорости и использование результатов предварительного анализа данных 

пульсационных измерений при нейтральной стратификации для вычисления 

профиля базового масштаба длины. Для нахождения обобщающих 

закономерностей для близких по топологии и свойствам растительного 

покрова поверхностей требуется анализ данных, полученных на разных 

метеорологических мачтах, что планируется сделать в дальнейшем. Зная 

распределение эмпирического масштаба длины по поверхности Земли, либо 

задавая этот масштаб в соответствии с типами поверхностей наряду с 

параметром шероховатости 𝑧0 , можно ввести соответствующую коррекцию 

при вычислении приповерхностных турбулентных потоков в моделях 

атмосферной циркуляции. Для достижения этой цели требуется проверка 

похожих способов аппроксимации потоково-градиентных соотношений для 

скаляров (температуры и влажности воздуха). Кроме того, при вычислении 

напряжения трения на поверхности необходимо учесть экмановский поворот 

ветра. Это актуально для параметризации взаимодействия атмосферы и суши 
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при сильной устойчивости, когда высота нижних расчетных уровней моделей 

общей циркуляции атмосферы значительно превосходит высоту "слоя 

постоянных потоков" и оказывается сравнимой с толщиной всего АПС. 

Помимо этого, требуется проверка аналогичного подхода для конвективно-

неустойчивого приземного слоя, где универсальные функции безразмерных 

градиентов имеют нелинейный вид и обоснование идеи замены масштаба z на 

новый эмпирический масштаб длины не так очевидно.  
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Глава 3. Особенности атмосферного пограничного слоя над 

ландшафтом с разрывной топографической неоднородностью 

В Главе 3 описаны результаты специализированных натурных 

экспериментов, выполненных лесных озерах на базе Беломорской 

биологической станции МГУ (ББС МГУ) в зимний период по данным 

измерений трех экспериментальных кампаний 2015, 2017 и 2018 годов 

(Barskov et al. 2017, Barskov et al. 2019).  

 

3.1 Район и методика измерений 

3.1.1 Прибрежное озеро (Кисло-сладкое) 

Экспериментальные работы продолжительностью 1-2 недели 

проводились в окрестности ББС МГУ в 2015, 2017 и 2018 гг (Barskov et al. 

2017; Repina et al. 2017, Barskov et al. 2019). Вокруг станции расположены 

многочисленные небольшие озера, в основном, окруженные лесом (Краснова 

и др. 2016). Первым местом для измерений было выбрано озеро Кисло-сладкое, 

расположенное на расстоянии 2 км от станции.  

 

Рисунок 5 - Расположение и вид сверху озера Кисло-Сладкое. 



65 

 

Озеро расположено на берегу Кандалакшского залива Белого моря в 

двух километрах к востоку от станции. Размеры озера составляют примерно 

200 м на 150 м. Южная сторона озера граничит с продолжительным лесным 

массивом, западная сторона озера отделена от залива 200-метровой лесной 

полосой, а северо-восточная сторона 50-метровой лесной полосой. На севере 

и на востоке озеро соединено с заливом узкими «коридорами» примерно 30 

метров шириной. На озере Кисло-сладкое было проведено две серии 

измерений.  

Первый эксперимент был проведен в период с 25.01.2017 по 03.02.2017. 

В центре озера была установлена 6-метровая мачта с приборами (Рис.6).  

 

 

 

Рисунок 6 - Озеро Кисло-Сладкое. Схема эксперимента 2017 г. (25.01.2017-03.02.2017). В 

центре озера расположена 6-метровая мачта с приборами на уровнях 2,3,4,5 и 6 метров.  
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Пульсации температуры и трех компонент скорости ветра измерялись с 

частотой 20 Гц с помощью трехкомпонентных ультразвуковых анемометров 

WindMaster HS (Gill Instruments, Великобритания) на высоте 2 метра и 

WindMaster (Gill Instruments, Великобритания) на уровнях 4 и 6 метров. На 

уровнях 3 м и 5 м измерялись влажность и температура воздуха с помощью 

автоматической метеорологической станции Davis Vantage Pro 2 (Davis 

Instruments, США). Дополнительно на уровне 2 м был установлен 

газоанализатор LI-7500 (Li-Cor, США), используемый для расчетов потоков 

влаги (скрытого тепла) и углекислого газа. Также измерялся полный 

радиационный баланс с помощью датчиков CMP21 Pyranometer 

(коротковолновая радиация) и CGR3 Pyrgeometer (длинноволновая радиация) 

(Kipp & Zonen, Голландия). На расстоянии около 10 м от мачты была 

установлена почвенная станция Davis Instruments, измеряющая температуру 

снежного покрова на поверхности и на границе снега и льда (на глубине около 

10 см). Температура на нижней поверхности льда была принята за 0ºC, при 

измеренной толщине льда 32 см. Измерения на озере сопровождались 

регистрацией профиля температуры атмосферы высотой от поверхности до 1 

км с шагом 50 м (микроволновый профилемер МТР-5 (АТТЕХ, РФ).  

Три уровня (2 м, 4 м и 6 м) измерений трехкомпонентными 

ультразвуковыми анемометрами позволяют изучить вертикальное 

распределение турбулентных характеристик. Измерения на уровне 2 метра 

сопровождаются высокочастотными измерениями концентрации водяного 

пара, что позволяет дополнительно рассчитать поток скрытого тепла методом 

ковариации пульсаций. Благодаря двум уровням измерения влажности и 

температуры метеорологической станцией (в добавление к скоростям) можно 

оценить потоки тепла, влаги и импульса градиентным методом, что позволяет 

сравнить результаты, полученные из ТПМО с посчитанными прямым методом. 

Учет радиационного баланса и измерение температуры снежного покрова на 

нескольких глубинах позволяет рассчитать поток тепла методом теплового 
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баланса и сравнить полученные тепловые потоки с измеренными потоками 

тепла в атмосфере. 

Второй эксперимент был проведен в период с 26.01.2018 по 07.02.2018. 

Целью данного эксперимента было изучение пространственного 

распределения турбулентных характеристик атмосферы. Для этого 

анемометры были выставлены вдоль трех пространственных осей. В центре 

озера была установлена 5-метровая мачта с приборами с двумя уровнями 

пульсационных измерений. Пульсации температуры и трех компонент 

скорости ветра измерялись с частотой 20 Гц с помощью трехкомпонентного 

ультразвукового анемометра WindMaster HS (Gill Instruments, 

Великобритания) на уровне 2 метра и WindMaster (Gill Instruments, 

Великобритания) на уровне 5 метров. Дополнительно пульсации температуры 

и трех компонент скорости ветра измерялись с частотой 20 Гц с помощью 

трехкомпонентных ультразвуковых анемометров WindMaster (Gill Instruments, 

Великобритания) на уровне 2 метра от поверхности земли на расстояниях 30 и 

40 метров от мачты в двух точках «2» и «3» во взаимно перпендикулярных 

направлениях (Рис 7).  

 

Рисунок 7 - Озеро Кисло-Сладкое. Схема эксперимента 2018 г. Анемометры (красные 

точки) установлены вдоль координатных осей x, y и z (ось z направлена на читателя 

перпендикулярно плоскости рисунка в точке 1). В точке 1 установлена 5-метровая мачта с 

анемометрами на уровнях 2 и 5 метров.  
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Измерения в точке «3» на уровне 2 м сопровождались 

высокочастотными измерениями концентрации водяного пара с помощью 

газоанализатора LI-7500 (Li-Cor, США), используемого для расчетов потоков 

влаги (скрытого тепла). На уровнях 1 м и 4 м на мачте «1» измерялись 

влажность и температура воздуха с помощью автоматической 

метеорологической станции Davis Vantage Pro 2 (Davis Instruments, США). 

Также измерялся полный радиационный баланс с помощью датчиков CMP21 

Pyranometer и CGR3 Pyrgeometer (Kipp & Zonen, Голландия) в 10 метрах от 

мачты. Рядом с местами измерений «1», «2» и «3» были установлены 

почвенные датчики температуры i-button, измеряющие температуру снежного 

покрова на поверхности и на границе снега и льда (на глубине около 10 см). 

Температура на нижней поверхности льда была принята за 0ºC, при 

измеренной толщине льда 28 см. Измерения на озере сопровождались 

регистрацией профиля температуры атмосферы высотой от поверхности до 1 

км с шагом 50 м (микроволновый профилемер МТР-5 (АТТЕХ, РФ). Такая 

расстановка приборов позволяет оценить пространственные градиенты от 

турбулентных характеристик. 

 

3.1.2 Озеро, окруженное лесом (Верхнее)  

В качестве второй измерительной площадки было выбрано озеро 

Верхнее, расположенное примерно в 1 км к югу от ББС МГУ на небольшой 

поляне, со всех сторон окруженной лесным массивом.  
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Рисунок 8 - Расположение и схема озера Верхнее 

 

Размеры лесной поляны составляют примерно 300 м на 150 м, а самого 

озера примерно 200 м на 130 м. Лесной массив, окружающий поляну с озером, 

простирается на север на 1 км, на восток на 4 км и на юг на 800 метров до 

побережья Кандалакшского залива. На западе лес простирается на десятки 

километров, перемежаясь населенными пунктами и небольшими озерами 

(ближайшее озеро на западе расположено в двух километрах от Верхнего). 

Окружающий рельеф холмистый, при этом поляна с озером расположены на 

вершине холма на высоте 90 м от уровня моря. Измерения проводились в 

период с 29.01.2015 по 03.02.2015. Схема расположения приборов 

представлена на Рис 9.  
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Рисунок 9 - Озеро Верхнее. Красными точками обозначены трехкомпонентные 

ультразвуковые анемометры, синими – двухкомпонентные. В точке «Центр1» два уровня 

измерений 2 м и 5 м. В точке «Север» и «Юг» установлены трехкомпонентные 

ультразвуковые анемометры на высоте 2 м. В точках «Запад», «Восток» и «Центр 2» 

установлены ультразвуковые двухкомпонентные анемометры. 

 

В центре озера (Точка «Центр 1» на Рис. 9.) была установлена мачта с 

двумя уровнями измерений. На уровнях 2 м и 5 м измерялись пульсации трех 

компонент скорости ветра и температуры трехкомпонентными 

ультразвуковыми анемометрами WindMaster (Gill Instruments, 

Великобритания). Точка «Север» расположена в 74 метрах к северо-западу от 

точки «Центр 1». В этой точке на уровне 2 м также измерялись пульсации трех 

компонент скорости ветра и температуры трехкомпонентными 

ультразвуковыми анемометрами WindMaster (Gill Instruments, 

Великобритания). Точка «Юг» расположена в 116 метрах к юго-востоку от 

точки «Центр 1». В точке «Юг» на уровне 2 м измерялись пульсации трех 

компонент скорости ветра и температуры с помощью ультразвукового 

трехкомпонентного анемометра Metek USA-1 (Metek GmbH, Германия). В 30 

метрах к юго-западу от точки «Центр1» и в 55 м к северо-востоку на высоте 2 

м были установлены двухкомпонентные ультразвуковые анемометры Gill 

WindSonic (Gill Instruments, Великобритания). 
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3.1.3 Характеристики приборов  

Все приборы, используемые в экспериментах, представлены в таблице с 

указанием измеряемых величин и точности измерений 

Прибор Величина Разрешение Точность 

WindMaster HS 

(Gill Instruments, 

Великобритания) 

Три компоненты скорости 

ветра 

u,v,w 

 

0.01 м/с <1.5% 

Температура t 

 

0.01 °С  

WindMaster (Gill 

Instruments, 

Великобритания) 

Три компоненты скорости 

ветра 

u,v,w 

 

0.01 м/с <1.5% 

Температура t 

 

0.01 °С  

Davis Vantage Pro 

2 (Davis 

Instruments, 

США) 

Влажность φ 

 

1% 3% 

Температура t 

 

0.3 °С  

LI-7500 (Li-Cor, 

США) 

Концентрация H2O 

 

 2% 

CMP21 

Pyranometer (Kipp 

& Zonen, 

Голландия). 

Поток приходящей и 

отраженной коротковолновой 

радиации 

 

 2% 

CGR3 

Pyrgeometer (Kipp 

& Zonen, 

Голландия). 

Поток приходящей и 

отраженной длинноволновой 

радиации 

 

 2% 

Почвенная 

станция Davis 

Instruments 

Температура почвы t 

 

0.5 °С  

Metek USA-1 

(Metek GmbH, 

Германия) 

Три компоненты скорости 

ветра 

u,v,w 

 

0.01 м/с 2% 

Температура t 

 

0.1°С  

МТР-5 (АТТЕХ, 

РФ) 

Профиль температуры 0.9-1.2°С  
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3.2 Обработка данных и оценка точности 

3.2.1 Применение метода турбулентных пульсаций  

Для расчета потоков методом турбулентных пульсаций использовались 

формулы (1.15-1.17) с применением соответствующих поправок. Все потоки 

считались с осреднением 30 минут. Предварительная обработка измерений 

включала в себя удаление пиков, выброс линейного тренда и определение 

временной задержки между датчиками. Для посчитанных 30-минутных 

ковариаций применялась спектральная коррекция, WPL-коррекция, поправка 

на влажность воздуха для акустической температуры. 

Неопределенность теплового потока, вычисленного методом 

ковариации пульсаций, в большей степени определяется случайной ошибкой, 

связанной со стохастической природой турбулентности (Wesely and Hart, 

1985), а не инструментальной ошибкой измерений. Оценим дисперсию в 

вычислении соответствующих ковариаций согласно (Finkelstean, Sims 2001) 

 𝜎𝐹𝑐
2 =

1

𝑛
[∑ 𝑤′𝑤′(𝑝)𝑐′𝑐′(𝑝)𝑚

𝑝=−𝑚 + ∑ 𝑤′𝑐′(𝑝)𝑐′𝑤′(𝑝)𝑚
𝑝=−𝑚 ], (3.1) 

 𝑤′𝑤′(𝑝) =
1

𝑛
∑ (𝑤(𝑡𝑖) − 𝑤)(𝑤(𝑡𝑖+𝑝) − 𝑤  )
𝑛−𝑝
𝑖=1 , (3.2) 

где c – соответствующий скаляр, Fc – поток соответствующего скаляра, 𝜎𝐹𝑐 – 

среднеквадратичное отклонение потока. В уравнении (3.1) m=200, n=18000. 

Неопределенность соответствующего потока в физической размерности Вт м-

2 можно оценить по формуле 

 Δ𝜏 = 𝜌0𝜎𝐹𝑈, (3.3) 

 Δ𝐻 = −с𝑝𝜌0𝜎𝐹𝑡, (3.4) 

 Δ𝐿𝑠𝐸 = −𝜌0𝐿𝜎𝐹𝑞 . (3.5) 

Временной ряд потоков явного тепла на уровне 2 м и соответствующая 

относительная погрешность для эксперимента 2017 года на озере Кисло-

сладкое представлена на Рис. 10. В большинстве случаев относительная 

неопределенность составляет 10-30% 
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Рисунок 10 - Озеро Кисло-сладкое (2017 год). Временной ряд потоков явного тепла, 

вычисленный методом ковариации пульсаций (а) и относительная ошибка вычисления 

потоков (б).  

 

Для эксперимента 2015 года результаты представлены на Рис. 11. 

Относительная погрешность в большинстве интервалов измерений лежит в 

пределах 10-30%. Большие значения (более 200%) относительная погрешность 

принимает на интервалах, в которых потоки близки к нулю, при этом 

абсолютная неопределенность тепловых потоков составляет единицы Вт/м2.  
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Рисунок 11 - Озеро Верхнее (2015 год). Временной ряд потоков явного тепла, вычисленный 

методом ковариации пульсаций (а) и относительная ошибка вычисления потоков (б).  

 

3.2.2 Применение градиентного метода  

Для расчета турбулентных потоков градиентным использовались 

формулы (1.39-1.41). Градиентный метод предполагает, что все 

статистические характеристики температуры, влажности и полей скорости 

ветра, нормированные на соответствующие масштабы температуры 𝑇∗ , 

влажности 𝑞∗, и скорости ветра 𝑢∗, описываются универсальными функциями 

от безразмерной высоты ξ = z/L, где L – масштаб длины Монина-Обухова, а z 

– высота измерений. В частности, разность осредненных метеорологических 

величин на двух уровнях z1 и z2 описывается соотношениями: 
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 𝑈(𝑧2) − 𝑈(𝑧1) =
𝑢∗

𝜅
(ln (

𝑧2

𝑧1
) − 𝛹𝑀 (

𝑧2

𝐿
) + 𝛹𝑀 (

𝑧1

𝐿
)), (3.6) 

 
𝑇(𝑧2) − 𝑇(𝑧1) =

𝑇∗

𝜅
(ln (

𝑧2

𝑧1
) − 𝛹𝐻 (

𝑧2

𝐿
) + 𝛹𝐻 (

𝑧1

𝐿
)), 

(3.7) 

 
𝑞(𝑧2) − 𝑞(𝑧1) =

𝑞∗

𝜅
(ln (

𝑧2

𝑧1
) − 𝛹𝑞 (

𝑧2

𝐿
) + 𝛹𝑞 (

𝑧1

𝐿
)), 

(3.8) 

где 𝜅 – постоянная Кармана, 𝛹𝑖 (𝜉), i=M, H, и q – безразмерные 

универсальные функции. Для устойчивой стратификации использовались 

функции (Beljaars and Holstag, 1991) 

 −Ψ𝑀(𝜉) = −Ψ𝐻(𝜉) = −Ψ𝑞(𝜉) = 𝑎𝜉 + 𝑏 (𝜉 −
𝑐

𝑑
) exp (−𝑑𝜉) +

𝑏𝑐

𝑑
, (3.9) 

где a = 0.7, b = 0.75, c = 5, d = 0.35. Для неустойчивой стратификации 

использовалась форма Бусингера и Даера (Businger et al. 1971; Dyer 1974)  

 Ψ𝑀(𝜉) = 2 ln [
1+𝑥

2
] + ln [

1+𝑥2

2
] − 2arctg(𝑥) +

𝜋

2
, (3.10) 

 Ψ𝐻,𝑞(𝜉) = 2ln [
1+𝑦2

2
], (3.11) 

где 𝑥 = (1 − 16𝜉)1/4 ,  𝑦 = (1 − 16𝜉)1/2 . Соответствующие турбулентные 

потоки вычислялись по формулам: 

 𝜏 = 𝜌0𝑢∗
2, (3.12) 

 𝐻 = −𝑐𝑝𝜌0𝑢∗𝑇∗, (3.13) 

 𝐿𝑠𝐸 = −𝜌0𝐿𝑠𝑢∗𝑞∗. (3.14) 

Оценим точность градиентного метода для условий близким к нейтральным 

(измерения проводились в условиях, близким к нейтральной стратификации):  

 
𝑢∗ =

𝜅(𝑈(𝑧2) − 𝑈(𝑧1))

ln (
𝑧2

𝑧1
)

 
(3.15) 
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𝜖𝑢∗ =
Δ𝑢∗
𝑢∗

=
Δ(𝑈(𝑧2) − 𝑈(𝑧1))

(U(z2) − U(z1))
+
Δ(ln (

𝑧2

𝑧1
))

ln (
𝑧2

𝑧1
)

=
(Δ𝑈(𝑧2) + Δ𝑈(𝑧1))

(U(z2) − U(z1))
+
(
∂ ln(

z2
𝑧1
)

∂z2
Δ𝑧2 +

∂ ln(
z2
𝑧1
)

∂z1
Δ𝑧1)

ln (
𝑧2

𝑧1
)

=
(Δ𝑈(𝑧2) + Δ𝑈(𝑧1))

(U(z2) − U(z1))
+

1

ln (
𝑧2

𝑧1
)
(
Δ𝑧2
𝑧2
+
Δ𝑧1
𝑧1
) 

(3.16) 

 
𝑇∗ =

𝜅(𝑇(𝑧2) − 𝑇(𝑧1))

ln (
𝑧2

𝑧1
)

 
(3.17) 

 

𝜖𝑇∗ =
ΔT∗
𝑇∗
=
Δ(𝑇(𝑧2) − 𝑇(𝑧1))

(T(z2) − T(z1))
+
Δ(ln (

𝑧2

𝑧1
))

ln (
𝑧2

𝑧1
)

=
(ΔT(𝑧2) + ΔT(𝑧1))

(T(z2) − T(z1))
+
(
∂ ln(

z2
𝑧1
)

∂z2
Δ𝑧2 +

∂ ln(
z2
𝑧1
)

∂z1
Δ𝑧1)

ln (
𝑧2

𝑧1
)

=
(ΔT(𝑧2) + ΔT(𝑧1))

(T(z2) − T(z1))
+

1

ln (
𝑧2

𝑧1
)
(
Δ𝑧2
𝑧2
+
Δ𝑧1
𝑧1
) 

(3.18) 

 
𝑞∗ =

𝜅(𝑞(𝑧2) − 𝑞(𝑧1))

ln (
𝑧2

𝑧1
)

 
(3.19) 

 

𝜖𝑞∗ =
Δq∗
𝑞∗

=
Δ(𝑞(𝑧2) − 𝑞(𝑧1))

(q(z2) − q(z1))
+
Δ(ln (

𝑧2

𝑧1
))

ln (
𝑧2

𝑧1
)

=
(Δq(𝑧2) + Δq(𝑧1))

(q(z2) − q(z1))
+
(
∂ ln(

z2
𝑧1
)

∂z2
Δ𝑧2 +

∂ ln(
z2
𝑧1
)

∂z1
Δ𝑧1)

ln (
𝑧2

𝑧1
)

=
(Δq(𝑧2) + Δq(𝑧1))

(q(z2) − q(z1))
+

1

ln (
𝑧2

𝑧1
)
(
Δ𝑧2
𝑧2
+
Δ𝑧1
𝑧1
) 

(3.20) 

𝜏 = 𝜌0𝑢∗
2 (3.21) 

𝜖𝜏 =
Δ𝜏

𝜏
= 2

Δ(𝑢∗)

(u∗)
= 2

(Δ𝑈(𝑧2) + Δ𝑈(𝑧1))

(U(z2) − U(z1))
+

2

ln (
𝑧2

𝑧1
)
(
Δ𝑧2
𝑧2
+
Δ𝑧1
𝑧1
) 

(3.22) 

𝐻 = −𝐶𝑝𝜌0𝑢∗𝑇∗ (3.23) 
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𝜖𝐻 =
ΔH

𝐻
=
Δ(𝑢∗)

(u∗)
+
Δ(𝑇∗)

(𝑇∗)

=
(Δ𝑈(𝑧2) + Δ𝑈(𝑧1))

(U(z2) − U(z1))
+
(ΔT(𝑧2) + ΔT(𝑧1))

(T(z2) − T(z1))
+

2

ln (
𝑧2

𝑧1
)
(
Δ𝑧2
𝑧2
+
Δ𝑧1
𝑧1
) 

(3.24) 

𝐿𝑠𝐸 = −𝜌0𝐿𝑠𝑢∗𝑞∗. (3.25) 

𝜖𝐿𝑠𝐸 =
Δ𝐿𝑠𝐸

𝐿𝑠𝐸
=
Δ(𝑢∗)

(u∗)
+
Δ(𝑞∗)

(𝑞∗)

=
(Δ𝑈(𝑧2) + Δ𝑈(𝑧1))

(U(z2) − U(z1))
+
(Δq(𝑧2) + Δq(𝑧1))

(q(z2) − q(z1))
+

2

ln (
𝑧2

𝑧1
)
(
Δ𝑧2
𝑧2
+
Δ𝑧1
𝑧1
) 

 

Погрешность высоты соответствующего уровня Δ𝑧1  и Δ𝑧2  в большей 

степени определяется физическими габаритами датчиков (измерения 

проводятся не в точке, а в некоторой области: для анемометров и 

метеостанции это 20 см, соответственно погрешность координаты 10 см)  и 

неточностью в измерении высоты крепления датчиков (эта величина порядка 

10 см). Так как эти два фактора влияют независимо, оценим погрешность 

определения высоты как 

 Δ𝑧𝑖 = √10
2 + 102 = 14 (см), (3.26) 

Неопределенность измеренного значения средних величин Δ𝑈, Δ𝑇, Δ𝑞 

состоит из инструментальных ошибок Δ𝑈𝑖𝑛𝑠𝑡 , Δ𝑇𝑖𝑛𝑠𝑡 , Δ𝑞𝑖𝑛𝑠𝑡 , указанных в 

таблице инструментальных погрешностей, а также из статистической 

неопределенности среднего значения из-за нестационарности процесса. 

Вторую часть оценим следующим образом: на каждом интервале осреднения 

tоср (30 или 20 минут) определим линейный тренд и его угловой коэффициент 

kтренда. Статистическую неопределенность среднего значения определим как 

Δ𝑈𝑠𝑡𝑎𝑡 =
𝑡оср𝑈𝑘тренда𝑈

2
, Δ𝑇𝑠𝑡𝑎𝑡 =

𝑡оср𝑇𝑘тренда𝑇

2
, Δ𝑞𝑠𝑡𝑎𝑡 =

𝑡оср𝑞𝑘тренда𝑞

2
.  

Общая погрешность измеренного значения средних величин будет равна 

 Δ𝑈 = √Δ𝑈𝑖𝑛𝑠𝑡
2 + Δ𝑈𝑠𝑡𝑎𝑡

2 , (3.27) 
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ΔT = √Δ𝑇𝑖𝑛𝑠𝑡

2 + Δ𝑇𝑠𝑡𝑎𝑡
2 , 

(3.28) 

 
Δq = √Δ𝑞𝑖𝑛𝑠𝑡

2 + Δ𝑞𝑠𝑡𝑎𝑡
2  

(3.29) 

Отдельно отметим, что статистическую неопределенность средних 

величин нельзя оценить просто как среднеквадратичное отклонение 

соответствующей величины на интервале осреднения, так как мы работаем в 

приближении Рейнольдса, и уже представляем величину как сумму среднего 

значения и пульсаций. Величина пульсаций, таким образом, не влияет на 

определение среднего значения. А вот наличие трендов (которое мы 

учитываем, например, при использовании метода ковариации пульсаций, 

выбрасывая тренд, и оставляя таким образом только пульсационную часть 

ряда) влияет на определение среднего значения непосредственно. Поэтому 

будем считать, что именно наличие трендов на интервалах осреднения вносит 

основной вклад в ошибку определения среднего значения. Относительная 

погрешность измерений потоков тепла градиентным методом показана на Рис. 

12. 

 

Рисунок 12 - Озеро Кисло-сладкое (2017 год). Временной ряд относительной погрешности 

вычисления потоков тепла.  

 

Из-за небольшой разницы температур на двух уровнях, а также 

невысокой точности измерения температуры на двух уровнях, погрешность 

определения потоков градиентным методом достаточно высока, 

относительная погрешность результатов составляет 100-300%. Поэтому в 
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дальнейшем при анализе результатов градиентного метода, будем принимать 

во внимание тенденцию полученных результатов и порядок величины, не 

требуя точного совпадения результатов градиентного метода с другими 

методами. 

 

3.2.3 Применение метода теплового баланса  

Для расчета потоков методом теплового баланса использовались данные 

датчиков CMP21 Pyranometer (коротковолновая радиация) и CGR3 

Pyrgeometer (длинноволновая радиация) для вычисления полного 

радиационного баланса, а также данные почвенной станции Davis Instruments, 

измеряющая температуру снежного покрова на поверхности и на границе 

снега и льда (на глубине около 10 см). Температура на нижней поверхности 

льда была принята за 0ºC, при измеренной толщине льда 32 см. Метод 

вычисления потоков описан в Разделе 1.4. 

Точность метода теплового баланса зависит от точности определения 

потока через почву и точности радиометра. Согласно паспортным данным, 

точность радиометра составляет 2%. Точность почвенной станции 0.5°С, при 

характерной разнице температур на двух уровнях снежного покрова 5 

градусов, погрешность определения градиента температуры составляет 20%, 

что вносит основной вклад в погрешность определения потоков. 

Дополнительную погрешность в методе вносят неточности измерения 

плотности снега а также сильная зависимость теплопроводности и 

теплоемкости снега от его консистенции (влияют содержание воды для 

мокрого снега, удельный объем воздуха в объеме снега, т.е. его пористость и 

т.д.).  
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3.3 Сравнение метода теплового баланса и метода турбулентных 

пульсаций 

Эксперимент 2017 года над озером Кисло-сладкое позволяет вычислить 

общий тепловой поток явного и скрытого тепла тремя способами: методом 

ковариации пульсаций на высоте 2 м (измерения пульсаций трех компонент 

скорости ветра и температуры трехкомпонентными ультразвуковыми 

анемометрами, а также пульсационные измерения концентрации водяного 

пара газоанализатором), градиентным методом (измерения скорости ветра, 

температуры и влажности на нескольких уровнях) и методом теплового 

баланса (измерения радиационного баланса и профиля температуры снежного 

покрова). В этом разделе остановимся на сравнении результатов метода 

ковариации пульсаций и метода теплового баланса. На Рис. 13 представлены 

временные ряды суммарного теплового потока, полученного двумя методами. 

Ряды сглажены для минимизации шума (ширина для скользящего среднего 

равна 6 точек, т.е. около 3 часов). 

 

Рисунок 13 - Суммарный поток тепла (явного и скрытого) согласно измерениям методом 

турбулентных пульсаций (EC) и балансовым расчетам. Окно осреднения для скользящего 

среднего составляет 3 часа. 
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Ряды от двух методов хорошо согласуются между собой. При этом EC-

метод занижает абсолютные значения потоков в сравнении с балансовым 

методом, в соответствии с ранее опубликованными исследованиями (см. 

Раздел 1.4.). Наиболее вероятной причиной такого занижения является 

вторичная рециркуляция, индуцированная на границе лес-озеро, как показано 

в (Foken 2008). Коэффициент корреляции для двух рядов равен 0.6.  

Необходимо отметить, что пульсационные измерения дают значения 

потоков в одной точке измерений на высоте 2 м над центром озера и не 

репрезентативны для поляны в целом. Аналогично, измерение профиля 

температуры снежного покрова репрезентативны в одной точке измерений. 

При этом данные радиационного баланса дают интегральной значение по 

некоторой площади. Оценим эту площадь. Угол обзора пиргеометра CGR3 

равен 𝜙 = 150∘ , высота расположения датчика z = 2 м. Из геометрических 

соображений следует, что радиус площади, осредненное значение для которой 

дает радиационный баланс, равен 𝑟 = 𝑧 𝑡𝑔
𝜙

2
≈ 7,5 м.  Согласованность двух 

рядов в условиях сильной неоднородности ландшафта и при различных 

режимах атмосферной циркуляции над озером (подробнее о структуре АПС 

над озером будет описано в разделе 3.4)  говорит о том, что поверхность 

способна «подстраиваться» под текущие аэродинамические условия и 

усваивать весь тепловой поток, принесенный извне. Таким образом, можно 

предположить, что именно динамика атмосферы определяет теплообмен 

атмосферы с подстилающей поверхностью, и структура самой поверхности не 

играет решающей роли. Такое предположение может оказаться полезным при 

моделировании АПС. 

Кроме того, согласованность этих двух методов позволяет опираться на 

данные по потокам, измеренным в точке методом ковариации пульсаций, как 

на тепловые потоки, реально проходящие через поверхность и релевантные 

для некоторой области вокруг места измерений.  
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3.4 О двух механизмах формирования потока явного тепла над 

неоднородной поверхностью 

3.4.1 Два механизма формирования потока явного тепла  

Для изучения механизмов, управляющих потоками тепла в 

поверхностном слое, может быть использовано уравнение баланса потока 

тепла: 

 

𝜕𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅

𝜕𝑡⏟
𝐼

= −𝑤′𝑢′𝑘̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ 𝜕𝑇̅
𝜕𝑥𝑘⏟      

𝐼𝐼

 − 𝑢𝑘̅̅ ̅
𝜕𝑇′𝑤′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅

𝜕𝑥𝑘⏟    
𝐼𝐼𝐼

− 𝑇′𝑢′𝑘̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ 𝜕𝑤̅
𝜕𝑥𝑘⏟    

𝐼𝑉

−
𝜕𝑢′𝑘𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅

𝜕𝑥𝑘⏟    
𝑉

+

𝑤′𝜅∇2𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ + 𝑇′𝜗∇2𝑤̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅⏟            
𝑉𝐼

−
1

𝜌0
𝑇′
𝜕𝑝′

𝜕𝑧

̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅
⏟    

𝑉𝐼𝐼

+
𝑔

𝑇0
𝑇′2̅̅ ̅̅

⏟  
𝑉𝐼𝐼𝐼

, 

(3.30) 

где по индексам производится суммирование. Члены уравнения (3.30) более 

корректно было бы выразить через потенциальную температуру Θ, однако в 

дальнейшем мы исходим из предположения, что для поверхностного слоя с 

хорошей точностью выполняется приближение  Θ′ ≈ 𝑇′ . Левая часть 

уравнения представляет собой скорость изменения потока тепла (I), члены 

правой части уравнения по порядку: генерация потока тепла градиентом 

температуры (II),  перенос потока тепла средним течением (III), генерация 

потока тепла сдвигом вертикальной скорости (IV), турбулентный перенос 

потока тепла (V), диссипация (VI), ковариация пульсаций температуры с 

вертикальным градиентом пульсаций давления (VII) и генерация потока тепла 

силами плавучести (VIII). Для оценки вклада турбулентного переноса потока 

тепла с верхних слоев АПС рассмотрим слагаемое V. Будем считать, что в 

первом приближении на уровне поверхности земли третий момент равен нулю 

𝑤’𝑤’𝑇̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ’|𝑧=0 = 0 . Тогда вертикальную производную в члене V можно 

аппроксимировать отношением третьего момента на уровне z к высоте 

данного уровня 
𝜕𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅

𝜕𝑧
≈
𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅

𝑧
. Таким образом, возрастание 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ на уровне 

измерений свидетельствует о возрастании вклада турбулентного переноса в 

тенденцию потока тепла.  
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Рисунок 14 - Временные ряды измеряемых величин на озере Кисло-сладкое (2017 год). 
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На Рис. 14 представлены временные ряды измеренных величин на озере 

Кисло-Сладкое (2017 год): профиль температуры атмосферы высотой до 1 км, 

температуры воздуха и поверхности снежного покрова, параметр 

устойчивости ξ=z/L, направление и скорость ветра, турбулентные потоки 

явного тепла, измеренные на трех высотах методом Eddy Covariance (HEC), 

поток явного тепла по ТПМО (Hтпмо) и третий момент 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅.  Стратификация 

на протяжении всего эксперимента близка к нейтральной (|ξ| <0.05) или 

слабоустойчивая (0.1 <ξ <0.5).  

Заметим, что во временных рядах потоков тепла можно выделить два 

принципиально отличающихся сценария. Первый сценарий отмечен зелеными 

стрелками. В таких случаях градиентный метод согласуется с методом 

турбулентных пульсаций, хотя и занижает абсолютные значения тепловых 

потоков (отметим, что неопределенность измеренного потока градиентным 

методом составляет 100% - 300%, см. п.3.2.2., поэтому нельзя ожидать полного 

согласия между градиентным методом и методом вихревых пульсаций, однако 

мы можем выделить участки, где ряды согласуются в пределах погрешности и 

участки, где значения разных методов различаются на порядки). Направление 

ветра при этом меняется в пределах 295°  - 325° (т.е. основной ветер идет со 

стороны северного коридора и свободно проникает с залива на территорию 

озера) и скорость ветра в приземном слое составляет 5-6 м с-1. Вертикальный 

турбулентный перенос потока тепла 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅  относительно мал, и таким 

образом турбулентные потоки тепла и импульса создаются преимущественно 

через взаимодействие набегающего потока с поверхностью – процесс, 

лежащий в основе ТПМО. Озеро в таких случаях ведет себя аналогично 

однородной и плоской подстилающей поверхности. Заметим также, что в 

такие моменты поток явного тепла незначительно меняется с высотой, при 

этом по модулю поток уменьшается с высотой. 

На других интервалах (например, 28.01 00:00 и 29.01 00:00), помеченных 

красными стрелками, наблюдается значительное возрастание измеренных 
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потоков HEC, в то время как ТПМО предсказывает пренебрежимо малые 

значения. Заметим также, что в такие моменты поток явного тепла 

значительно меняется с высотой, при этом по модулю поток увеличивается с 

высотой. 

Следует отметить, что в таких случаях направление ветра лежит в 

интервале 135° - 225°, т. е. основной поток идет со стороны лесного массива,  

а скорость ветра в приземном слое мала (менее 2 м с-1), что не позволяет ТПМО 

воспроизвести значительное возрастание потока. Ввиду малости скорости 

ветра можно ожидать малую роль слагаемых III и IV в уравнении (2.1), 

связанных со средней скоростью ветра. В то же время турбулентный поток 

тепла становится намного более чувствителен к скорости ветра, чем 

предсказывает ТПМО: возрастание скорости ветра с 1 м с-1 до 2 м с-1 приводит 

к возрастанию третьего момента 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅  в поверхностном слое, а значение 

турбулентного потока тепла возрастает по модулю с 40 Вт м-2 до 120 Вт м-2 (в 

то время как потоки, посчитанные по ТПМО возрастают с 1 до 8 Вт м-2). Такой 

результат хорошо согласуется с выводами о том, что потоково-градиентные 

соотношения нарушаются в течениях, направленных вдоль скачкообразно 

меняющейся шероховатости (Grachev et al., 2018). В такие периоды 

наблюдается адвекция теплого воздуха в средней и верхней части 

пограничного слоя. Можно предположить, что сочетание высокой 

турбулизированности потока при вертикальном температурном градиенте на 

высотах от верхушек деревьев до ~100 м создает отрицательный поток в 

средней части АПС, соответствуя градиенту температуры ( 𝑤′̅̅ ̅2
𝑑𝑇̅

𝑑𝑧
~𝐸

𝑑𝑇̅

𝑑𝑧
 как 

часть слагаемого II в уравнении 3.30). В это же время также увеличивается 

третий момент 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ в поверхностном слое, что позволяет предположить, что 

возрастание значения потока 𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅  на высоте ~100 м переносится вниз 

турбулентным переносом, что приводит к увеличению наблюдаемого 

турбулентного потока тепла HEC в поверхностном слое.  
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Аналогичные ряды, но без измерения температуры поверхности для 

озера Верхнее (2015 год) показаны на Рис. 15. Стратификация на протяжении 

всего периода измерений близка к нейтральной (|ξ| <0.05) или слабоустойчивая. 

Направление ветра практически не меняется в течение всего периода 

измерений. Можно заметить, что в период 02.02 00:00 – 03.02 00:00 

реализуется второй сценарий: при адвекции холодного воздуха в средних 

частях АПС, генерируется положительный тепловой поток (в отличие от 

случая 2017 года, где наблюдался заток теплого воздуха и генерация 

отрицательного потока). При этом в центральной точке на уровне 5 м 

наблюдается возрастание по модулю третьего момента 𝑤′𝑤′𝑇′ , и увеличение 

измеренного потока явного тепла.  

 

Рисунок 15 - Временные ряды измеряемых величин на озере Верхнее (2015 год). 

 

3.4.2 Оценка вклада когерентных структур в общий тепловой поток 

Согласно данным LES-моделирования над небольшими круглыми или 

эллиптическими лесными озерами в воздушном потоке образуется вторичная 
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циркуляция масштаба озера и высоты растительности (Глазунов, Степаненко 

2015). Такая вторичная циркуляция приводит к устойчивым восходящим и 

нисходящим потокам на границе лес-озеро, которые формируют когерентные 

структуры, приводящие к горизонтальному и вертикальному переносу скаляра 

(Kenny et al. 2017). Крупные когерентные структуры с восходящими и 

нисходящими течениями, вносящими существенный вклад в вертикальные 

потоки, вообще говоря, характерны для конвективных АПС, для которых 

разработаны статистические методы оценки потоков, образованных такими 

восходящими и нисходящими течениями. В частности, в бимодальной модели 

bottom-up-top-down (Zilitinkevich et al. 1999) или в моделях массового потока 

mass-flux (Abdella and McFarlane, 1997) показано, что турбулентный перенос 

потока тепла может быть параметризован через тепловой поток с 

коэффициентом пропорциональности, включающим коэффициент 

асимметрии Sw распределения пульсаций вертикальной скорости 

 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ = 𝐶𝑇𝑆𝑤(𝑤
′2̅̅ ̅̅ ̅)

1 2⁄
𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ , (3.31) 

где CT - безразмерная константа.  

Применим аналогичное рассуждение для нейтрального АПС при 

течении в условиях разрывной топографической неоднородности. Пусть при 

отрыве набегающего потока на границе леса на высоте верхушек деревьев 

образуются крупные вихри, создающие устойчивые восходящие и 

нисходящие движения воздуха, которые затем переносятся средним 

горизонтальным течением. В приближении замороженной турбулентности 

при таком переносе вихрей средним течением, в точке измерений будут 

чередоваться временные интервалы восходящих и нисходящих потоков. Пусть 

𝛼 – доля времени (от всего интервала осреднения), в течение которого точка 

измерения находится в зоне восходящего потока, соответственно (1 − 𝛼)  - 

доля времени, в течение которого точка измерения находится в зоне 

нисходящего потока. Пусть cu – средняя концентрация некоторого скаляра в 

восходящем потоке, cd – в нисходящем. Пусть wu – средняя вертикальная 
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составляющая скорости в восходящем потоке, wd – в нисходящем. Будем 

также предполагать, что кроме крупных восходящих и нисходящих потоков в 

течении существуют мелкие турбулентные пульсации вертикальной скорости 

w’’ и скаляров c’’ локального происхождения. Для таких пульсаций 

выполняются условия 𝑤′′ = 0 и 𝑐′′ = 0. Тогда среднее значение скаляра на 

временном интервале осреднения будет равно 

 
𝑐̅ = α(cu + 𝑐

′′) + (1 − 𝛼)(c𝑑 + 𝑐
′′)

= 𝛼(𝑐𝑢 + 𝑐
′′) + (1 − 𝛼)(𝑐𝑑 + 𝑐

′′) = 𝛼𝑐𝑢 + (1 − 𝛼)𝑐𝑑 . 
(3.32) 

Аналогично, среднее значение вертикальной составляющей скорости равна 

 𝑤̅ = 𝛼𝑤𝑢 + (1 − 𝛼)𝑤𝑑, (3.33) 

Для удобства значения соответствующих величин в восходящем и 

нисходящем течении, а также средние значения на всем интервале приведены 

в таблице ниже 

   

Доля времени 𝛼 1 − 𝛼 

Вертикальная 

составляющая скорости w 

w = wu+w’’ w = wd+w’’ 

Значение скаляра c c = cu+c’’ c = cd+c’’ 

Среднее значение 

вертикальной 

составляющей скорости 

ветра 𝑤 на всем интервале 

осреднения 

𝑤 = 𝛼(𝑤𝑢 + 𝑤′′) + (1 − 𝛼)(𝑤𝑑 + 𝑤′′)

=  𝛼𝑤𝑢 + (1 − 𝛼)𝑤𝑑 

Среднее значение скаляра 

𝑐  на всем интервале 

осреднения 

𝑐 = 𝛼(𝑐𝑢 + 𝑐′′) + (1 − 𝛼)(𝑐𝑑 + 𝑐′′) =  𝛼𝑐𝑢 + (1 − 𝛼)𝑐𝑑 

Пульсации скорости ветра 

w’ 

𝑤′ = 𝑤 − 𝑤 =

= 𝑤𝑢 + 𝑤
′′ −  𝛼𝑤𝑢

− (1 − 𝛼)𝑤𝑑

= 𝑤′′ + (1 − 𝛼)(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑) 

𝑤′ = 𝑤 − 𝑤 =

= 𝑤𝑑 + 𝑤
′′ −  𝛼𝑤𝑢

− (1 − 𝛼)𝑤𝑑

= 𝑤′′ − 𝛼(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑) 
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Пульсации скаляра c’ 𝑐′ = 𝑐 − 𝑐 =

= 𝑐𝑢 + 𝑐
′′ −  𝛼𝑐𝑢

− (1 − 𝛼)𝑐𝑑

= 𝑐′′ + (1 − 𝛼)(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑) 

𝑐′ = 𝑐 − 𝑐 =

= 𝑐𝑑 + 𝑐
′′ −  𝛼𝑐𝑢

− (1 − 𝛼)𝑐𝑑

= 𝑐′′ − 𝛼(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑) 

Турбулентный поток FEC скаляра c, который непосредственно считается 

методом ковариации пульсаций можно выразить как 

 

𝐹𝐸𝐶 = 𝑤′с′̅̅ ̅̅ ̅̅ = (𝑤 − 𝑤)(𝑐 − 𝑐)̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ = 

= 𝛼(𝑤𝑢 + 𝑤′′ − 𝑤)(𝑐𝑢 + 𝑐′′ − 𝑐) + (1 − 𝛼)(𝑤𝑑 + 𝑤′′ − 𝑤)(𝑐𝑑 + 𝑐′′ − 𝑐) = 

= 𝑎(𝑤′′ + (1 − 𝑎)(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑))(𝑐′′ + (1 − 𝑎)(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑)) + (1 −

𝑎)(𝑤′′ − 𝑎(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑))(𝑐′′ − 𝑎(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑)) = 𝑎 [𝑤′′𝑐′′ +

(1 − 𝑎)(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)𝑐′′⏟            
0

+ 𝑤′′(1 − 𝑎)(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑)⏟            
0

+ (1 − 𝑎)2(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)(𝑐𝑢 −

𝑐𝑑)] + (1 − 𝑎) [𝑤′′𝑐′′ − 𝑎 (𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)𝑐′′⏟        
0

− 𝑤′′𝑎(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑)⏟        
=0

+ 𝑎2(𝑤𝑢 −

𝑤𝑑)(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑)] = 𝑤′′𝑐′′ + 𝛼(1 − 𝛼)(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑). 

(3.34) 

Таким образом измеренный поток состоит из двух слагаемых. Первое 

слагаемое 𝑤′′𝑐′′  представляет собой турбулентный поток, образуемый 

мелкими вихрями локального происхождения. Второе слагаемое 𝛼(1 −

𝛼)(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑) связано с наличием крупных вихрей (в нашем случае 

связанных с отрывом потока на границе лес-озеро), оно имеет неградиентную 

природу и не может быть выведено из потоково-градиентных соображений. В 

таком приближении общий поток является суммой потока, образованного 

сдвиговой генерацией в приповерхностном слое, который может быть 

параметризован через потоково-градиентные соотношения (назовем эту 

составляющую потока FMOST, индекс MOST – Monin-Obukhov Similarity 

Theory), а также потоком, осуществляемым крупными вихрями FCS, индекс CS 

– coherent structures. 
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𝐹𝐸𝐶 = 𝑤
′с′̅̅ ̅̅ ̅̅ = 𝑤′′𝑐′′⏟  

𝐹𝑀𝑂𝑆𝑇

+ 𝑎(1 − 𝑎)(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑)⏟                  
𝐹𝐶𝑆

. 

Выразим второй момент пульсаций вертикальной скорости, 

𝑤′2 = 𝑤′′2 + 𝑎(1 − 𝑎)(𝑤𝑢 −𝑤𝑑)
2. 

Аналогично распишем третий момент (взаимоуничтожающиеся подобные 

слагаемые выделены одинаковыми цветами): 

 

𝑤′𝑤′с′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ =

= 𝑎(𝑤𝑢 + 𝑤
′′ − 𝑤)2(𝑐𝑢 + 𝑐

′′ − 𝑐)̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ + (1 − 𝑎)(𝑤𝑑 + 𝑤
′′ − 𝑤)2(𝑐𝑑 + 𝑐

′′ − 𝑐)̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅

= 𝑎(𝑤′′ + (1 − 𝑎)(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑))
2
(𝑐′′ + (1 − 𝑎)(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑))

̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅
+ 

(1 − 𝑎)(𝑤′′ − 𝑎(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑))
2
(𝑐′′ − 𝑎(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑))

̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅
=

= 𝑎𝑤′′𝑤′′𝑐′′ + 2𝑎(1 − 𝑎)(𝑤𝑢 −𝑤𝑑)𝑤′′𝑐′′ + 𝑎(1 − 𝑎)
2(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)

2𝑐′′⏟                
0

+ 𝑎(1 − 𝑎)(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑)𝑤′′2 + 2𝑎(1 − 𝑎)
2(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑)𝑤′′⏟                      

0

+ 𝑎(1 − 𝑎)3(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)
2(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑) + (1 − 𝑎)𝑤′′𝑤′′𝑐′′

− (1 − 𝑎)2𝑎(𝑤𝑢 −𝑤𝑑)𝑤′′𝑐′′ + (1 − 𝑎)𝑎
2(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)

2𝑐′′⏟                
0

− (1 − 𝑎)𝑎(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑)𝑤′′2 + 2(1 − 𝑎)𝑎
2(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑)𝑤′′⏟                      

0

− 𝑎3(1 − 𝑎)(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)
2(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑)

= 𝑤′′𝑤′′𝑐′′ + 𝑎(1 − 𝑎)(1 − 2𝑎)(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)
2(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑). 

(3.35) 

Слагаемое 𝑤′′𝑤′′𝑐′′  близко к нулю в силу локальности генерируемых 

пульсаций (по аналогии с третьим моментом над горизонтальной однородной 

поверхностью). Таким образом, третий момент представляется в виде 

𝑤′𝑤′с′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ = 𝑎(1 − 𝑎)(1 − 2𝑎)(𝑤𝑢 −𝑤𝑑)
2(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑). 

Используя коэффициент асимметрии, запишем 

 𝑆𝑤 (𝑤
′2)

3/2
= w′3 = 𝑎(1 − 𝑎)(1 − 2𝑎)(𝑤𝑢 −𝑤𝑑)

3, (3.36) 

Выразим поток, осуществляемый крупными вихрями 
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𝐹𝐶𝑆 =  𝑎(1 − 𝑎)(𝑤𝑢 −𝑤𝑑)(𝑐𝑢 − 𝑐𝑑) =
𝑤′𝑤′с′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅

(1−2𝑎)(𝑤𝑢−𝑤𝑑)
=

𝑤′𝑤′с′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅

𝑆𝑤(𝑤
′2)

3
2

[𝑎(1 − 𝑎)(𝑤𝑢 − 𝑤𝑑)
2] =

𝑤′𝑤′с′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅

𝑆𝑤(𝑤
′2)

3
2

[𝑤′2 −𝑤′′2] =

𝑤′𝑤′с′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅

𝑆𝑤(𝑤
′2)

1
2

[1 −
𝑤′′2

𝑤′2
]

⏟      
𝐴

= 𝐴
𝑤′𝑤′с′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅

𝑆𝑤(𝑤
′2)

1
2

. 

(3.37) 

Коэффициент 𝐴 = [1 −
𝑤′′2

𝑤′2
]  показывает долю крупных вихрей в общем 

потоке. В предельном случае отсутствия крупных вихрей все пульсации 

образованы сдвиговой генерацией, 𝑤′2 = 𝑤′′2, A=0. В случае наличия только 

восходящих и нисходящих потоков 𝑤′′2 = 0, A=1 аналогично конвективному 

АПС (Abdella and McFarlane, 1997). В случае турбулентности над ландшафтом 

с разрывной топографической неоднородностью можно ожидать значение 

A<1, определяемое топологией конкретного места. Из-за неоднородности 

ландшафта и сложности структуры лесной растительности вокруг изучаемых 

озер, пространственное распределение областей, затронутых вихрем 

вторичной циркуляции на границе лес-озеро, а также восходящим потоком на 

подветренной границе озера, зависит от направления ветра. Поэтому для 

одной и той же точки измерений можно ожидать различной асимметрии 

распределения вероятностей пульсаций в точке измерения. В таком 

приближении величина третьего момента 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅  может указывать на 

нелокальный турбулентный перенос теплового потока когерентными 

структурами, возникающими на переходе лес / озеро. Чтобы проверить эту 

гипотезу, можно сравнить поток явного тепла, вычисленный прямым методом 

(HEC) с тепловым потоком, вызванным крупными вихрями (HCS), рассчитанной 

из формулы (3.37) с использованием посчитанного из данных измерений 

коэффициента асимметрии Sw и w’, а также третьего момента 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ как 
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 𝐻𝐶𝑆 = 𝐶𝑝𝜌
𝐹𝑐𝑠
𝐴
= −𝐶𝑃𝜌

𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅

𝑆𝑤(𝑤
′2̅̅ ̅̅ ̅)

1

2

, (3.38) 

где 𝐶𝑝 – удельная теплоемкость воздуха, 𝜌 – плотность воздуха. Здесь поток 

считается без учета безразмерной величины А<1, поэтому вычисленное 

значение HCS будет выше реального значения, однако HCS будет 

пропорционально реальному потоку, образующемуся крупными вихрями. 

Таким образом, возрастание третьего момента 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅  является 

эффектом проявлением эффекта неоднородности ландшафта, и 

параметризация теплового потока, вызванного крупными вихрями (HCS) 

позволяет оценить вклад в общий тепловой поток. Этот вклад имеет 

неградиентную природу и не может быть выведен из потоково-градиентных 

соображений. Оценка такого вклада по данным наблюдений будет дана в 

следующем разделе. 

 

3.4.3 Применимость ТПМО для расчета потоков тепла над ландшафтом 

с крупными элементами неоднородности 

Согласно описанным двум режимам турбулентных потоков, описанным 

в п.3.4.1., мы полагаем, что измеренный тепловой поток HEC формируется или 
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когерентными структурами (HCS), или приповерхностным градиентом 

температуры и скорости ветра (HMOST). 

Распределение HEC vs HMOST и HCS для двух режимов приведено на Рис. 

16. 

 

Рисунок 16 – Озеро Кисло-Сладкое с указанием направлений ветра (а). Диаграмма рассеяния потока тепла, 

рассчитанного по ТПМО (HТПМО (цветные точки)) и по формуле (12) (HCS (черные точки)) относительно 

измеренного потока HEC в двух режимах турбулентности над озером: основной поток направлен со стороны 

лесного массива (б) и со стороны северного коридора (в). Цветом обозначен третий момент (𝑤′𝑤′𝑇′). 

 

Когда основной поток идет со стороны лесного массива (Рис.16б) 

угловой коэффициент HТПМОvs HEC равен 0.04 (цветные точки), т.е. ТПМО не 

применима. Возрастание абсолютного значения HEC сопровождается 

возрастанием третьего момента 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅  (цвет точек меняется от синего к 

красному, 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅  возрастает от близких к нулю значений до 0.12), и 

параметризованный поток HCS значительно возрастает с угловым 

коэффициентом 2.86 (черные точки). При этом наблюдается хорошая 

корреляция измеренных потоков HEC и параметризованных HCS: коэффициент 

детерминированности r2=0.7. Угловой коэффициент больше 1, как и 
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оговаривалось выше, т.к. величина HCS определена с точностью до константы 

A. 

Когда основной поток направлен со стороны северного коридора (Рис.16 

с) градиентный метод значительно лучше воспроизводит измеренные потоки, 

хотя и занижает их значение: угловой коэффициент между HТПМО  и HEC в семь 

раз больше (0.29 по сравнению с 0.04). При этом возрастание потока не 

сопровождается возрастанием третьего момента 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ (цвет точек остается 

синим даже при больших потоках, а значение 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅  не превышает 0.02), 

параметризованный поток HCS существенно хуже согласуется с измеренным 

потоком: HCS положительный или близкий к нулю (в интервале значений 

реальных потоков -50 < HEC < 0, т.е имеющих отрицательные значения). Лишь 

при больших значениях HEC наблюдается возрастание 𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ и HCS, но все 

равно существенно меньшее, чем при первом режиме:  𝑤′𝑤′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ = 0.02 вместо 

0.1 при тех же потоках, а угловой коэффициент HCS vs HEC в 1.5 раз меньше 

(1.91 вместо 2.86). При этом коэффициент детерминированности r2=0.16, т.е. 

параметризованный поток существенно хуже согласуется с измеренным, и 

вклад когерентных структур в общий поток при таком сценарии 

пренебрежимо мал. 

Как было показано в п.3.3., а также в работе (Barskov et al.2017) поток 

тепла, вычисленный методом турбулентных пульсаций, в натурных 

измерениях хорошо согласуется с потоками, определяемыми методом 

теплового баланса на поверхности. Это позволяет интерпретировать данные, 

полученные методом ковариации пульсаций, как реальные потоки с 

поверхности. Таким образом, теплообмен между гладкой поверхностью 

(небольшой поляной или озером), окруженной лесом, и атмосферой может 

определяться турбулентным переносом потока тепла с верхних слоев 

пограничного слоя крупными вихрями, образующимися на высоте верхушек 
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деревьев, а не приповерхностным сдвигом ветра и градиентом температуры в 

поверхностном слое, как предполагает ТПМО. 

В эксперименте 2015 года над озером Верхнее направление ветра в 

период 31.01 12:00 – 03.02 12:00 оставалось неизменным, так что для каждого 

датчика расстояние до подветренной кромки леса не меняется при различных 

скоростях ветра. На Рис. 17 представлены зависимости измеренного потока 

HEC прямым методом от параметризованного потока HCS образованного 

крупными вихрями. Хорошо видно, что корреляция наблюдается для верхнего 

уровня измерений, что косвенно подтверждает предположение о том, что 

крупные структуры образуются на срыве потока на высоте верхушек деревьев  

 

Рисунок 17 - Связь турбулентного потока HEC, измеренного с помощью ковариации 

пульсаций и потока HCS, связанного с крупными вихрями, образующимися на верхушках 

деревьев и параметризованного через третий момент w′w′T′  
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3.5 Пространственное распределение турбулентного потока импульса над 

неоднородной поверхностью 

3.5.1 Профиль потока импульса 

Эксперимент 2017 года на озере Кисло-Сладкое позволяет изучить 

вертикальное распределение потоков на трех различных высотах.  

Выделим два интервала, соответствующих разным режимам турбулентности 

над озером, описанным в пп.3.4.1-3.4.3, на которых поток импульса 

сохраняется постоянным длительное время: 

1. 27.01 20:45 – 28.01 03:15. На данном участке дует постоянный ветер 1.5-

2 м с-1 с направлением 180°-190° (т.е. со стороны лесного массива). 

2. 31.01 02:15 – 31.01 07:45. На данном участке дует постоянный ветер 4-5 

м с-1 с направлением 320° (т.е. с северного коридора, соединяющего 

озеро с заливом) 

На Рис. 18 показан профиль осредненных потоков импульса на каждом 

из этих интервалов.  

 

Рисунок 18 – Вертикальное распределение турбулентного потока импульса.  

 

В обоих случаях турбулентный поток импульса увеличивается по 

модулю с высотой, при этом экстраполяция потока на поверхность дает 
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значения близкие к нулю, как и показывают результаты LES-моделирования 

(Глазунов и Степаненко 2015).  

Этот результат подтверждается и измерениями других лет (Рис. 19). А 

при скорости ветра, стремящейся к нулю, динамическая скорость не равна 

нулю даже при устойчивой стратификации. 

 

 

 

Рисунок 19 - Временной ход динамической скорости *u  по данным измерений 2015, 2017 

и 2018 гг. на разных высотах над подстилающей поверхностью и расчетов из потоково-

градиентных соотношений (ТПМО). 

 

Построим график зависимости динамической скорости 𝑢∗  от скорости 

набегающего потока U для двух разных режимов (Рис. 20). 
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Рисунок 20 - Зависимость u⁎ от скорости ветра для разных направлений ветра. 

 

Исходя из ТПМО, зависимость скорости ветра U на данной высоте 

наблюдений z при наличии логарифмического профиля в условиях 

нейтральной стратификации выглядит как  

 𝑈 =
𝑢∗

𝜅
ln (

𝑧

𝑧0
), (3.39) 

где z0 – параметр шероховатости. Отсюда 

 𝑢∗ =
𝜅

ln (
𝑧

𝑧0
)
𝑈. (3.40) 

Из углового коэффициента 𝑢∗(𝑈)  можно оценить эффективный 

параметр шероховатости z0. 

В режиме «поток со стороны северного коридора» (красные точки) 

эффективный коэффициент шероховатости равен 

 𝑧0 = 7 10
−3 м, (3.41) 

т.е. коэффициент шероховатости соответствует обычному снежному покрову. 

При этом поток импульса формируется непосредственным локальным 

взаимодействием набегающего потока с подстилающей поверхностью. 

В режиме «поток со стороны лесного массива» (синие точки) эффективный 

коэффициент шероховатости равен 
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 𝑧0 = 1.9 м. (3.42) 

Это подтверждает предположение, что обмен импульсом происходит не 

за счет локального взаимодействия набегающего потока и подстилающей 

поверхности, а за счет генерации ТКЭ на высоте верхушек деревьев сдвигом 

скорости и дальнейшему переносу ее вниз (Глазунов и Степаненко 2015).  

Зависимость динамической скорости ветра от скорости ветра u⁎(U) для 

эксперимента 2015 года показана на Рис. 21. Эффективный коэффициент 

шероховатости оказывается достаточно чувствительным к направлению ветра 

(цвет точек указывает направление ветра): В южной точке для разных 

направлений (синие и красные точки) наклон 𝑢∗(𝑈)  отличается в 5 раз, 

эффективный параметр шероховатости меняется от значения 𝑧0 = 7 10
−4 м до 

𝑧0 = 0.4 м. 

 

Рисунок 21 - Зависимость динамической скорости u⁎ от скорости ветра U при разных 

направлениях ветра (цветовая палитра). Для разных выделенных направлений ветра угол 

наклона разный, таким образом воздушные потоки, движущиеся с одинаковыми 

скоростями турбулизируются по-разному в зависимости от направления потока. 

 

3.6 Выводы к Главе 3 

В Главе 3 представлены результаты специализированных натурных 

экспериментов, выполненных на лесных озерах на базе ББС МГУ в зимний 
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период. Приведенные результаты посвящены особенностям АПС над 

ландшафтом с разрывной топографической неоднородностью на примере озер, 

полностью или частично окруженных лесом.  

Были сопоставлены между собой результаты определения турбулентных 

потоков методом ковариации пульсаций и методом теплового баланса. 

Показано, что результаты расчетов хорошо согласуются между собой. При 

этом EC-метод занижает абсолютные значения потоков в сравнении с 

балансовым методом, в соответствии с общей проблемой несходимости 

баланса тепловой энергии. Согласованность двух рядов в условиях сильной 

неоднородности ландшафта и при различных режимах атмосферной 

циркуляции над озером может говорить о том, что поверхность способна 

относительно быстро «подстраиваться» под текущие аэродинамические 

условия и усваивать весь тепловой поток, принесенный атмосферной 

циркуляцией. Таким образом, можно предположить, что именно динамика 

атмосферы определяет теплообмен атмосферы с подстилающей поверхностью 

в условиях сильной неоднородности, и структура самой поверхности не играет 

решающей роли. Для проверки этого предположения в дальнейшем можно 

провести серию измерений в сходных условиях при различных альбедо 

поверхности и сравнить результаты прямого метода и метода теплового 

баланса для различных внешних условий. 

Измерения пространственного распределения турбулентных потоков, 

измеренных методом ковариации пульсаций над зимним озером, частично или 

полностью окруженным лесом, позволяют предположить, что существует два 

сценария формирования турбулентного теплового потока в поверхностном 

слое. Когда ветер дует со стороны лесного массива, турбулентность очень 

чувствительна к скорости ветра из-за сдвига скорости ветра при срыве потока 

на высоте верхушек деревьев. В этом случае увеличение скорости ветра 

приводит к значительному увеличению турбулентной кинетической энергии в 

центре озера. Если в пограничном слое выше происходит адвекция теплого 
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(или холодного) воздуха, турбулентная диффузия 𝑤′𝑤′𝑇′  переносит к 

поверхности отрицательный (или положительный в случае холодного воздуха) 

тепловой поток. ТПМО не может воспроизвести этот механизм и её 

результаты не согласуется с измерениями теплового потока методом 

ковариации пульсаций. В то же время, отношение теплового потока к 𝑤′𝑤′𝑇′ 

и коэффициенту асимметрии вертикальной скорости, разработанной для 

конвективного АПС хорошо коррелирует с потоком ЕС в этом случае, 

указывая на наличие крупных вихрей с чередующимися восходящими и 

нисходящими потоками. Это открывает перспективы для будущего 

совместного анализа потоков, моментов высшего порядка, вероятностных 

распределений и параметров анизотропии для турбулентных течений в 

неоднородных ландшафтах. 

Когда ветер дует через коридор, соединяющий озеро с гладкой 

однородной поверхностью, поверхностный поток явного тепла не так сильно 

связан с процессами на средних и верхних уровнях пограничного слоя и скорее 

определяется приповерхностной скоростью ветра и температурной разницей 

между поверхностью и приповерхностный слой атмосферы. Следовательно, 

поток потока явного тепла 𝑤′𝑤′𝑇′ становится незначительным, и расчеты на 

основе MOST хорошо коррелируют с методом ковариации пульсаций. 

Наличие эффектов сдвига ветра на высоте верхушек деревьев также 

было косвенно подтверждено тем, что поток импульса по данным измерений 

увеличивается по модулю с высотой от поверхности, при этом 

экстраполированное значение на уровне поверхности земли близко к нулю, 

что подтверждается результатами LES моделирования. 

Заключение 

Проведенное исследование позволяет сделать следующие выводы: 

1. Проведен анализ экспериментальных методов определения 

турбулентных потоков в атмосфере над подстилающей поверхностью. 
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Основными методами определения турбулентных потоков в натурных 

экспериментах являются: метод турбулентных пульсаций, потоково-

градиентный метод, основанный на теории подобия Монина-Обухова, а 

также метод теплового баланса. Перечисленные методы широко 

используются в различных исследованиях, однако ни один из методов 

не является универсальным, кроме того, каждый из них имеет свои 

границы применимости, что затрудняет интерпретацию натурных 

измерений. Некоторые предположения, которые лежат в основе методов, 

могут не выполняться в условиях неоднородного ландшафта, что 

необходимо учитывать при анализе данных измерений. 

2. Изучено влияние гладкой топографической неоднородности на 

турбулентные потоки на примере холмистой поверхности, равномерно 

покрытой лесом. Предложен и вычислен эмпирический базовый 

масштаб длины, зависящий от индивидуальных особенностей 

топографии и типа подстилающей поверхности в месте измерений. 

Показано, что использование этого эмпирического масштаба позволяет 

ввести коррекцию универсальных функций в устойчиво-

стратифицированном приземном слое без их существенной 

модификации по сравнению с универсальными функциями над 

однородными поверхностями с малыми элементами шероховатости.  

3. Изучено влияние разрывной топографической неоднородности на 

турбулентные потоки на примере зимних озер, частично или полностью 

окруженных лесом. Были сопоставлены между собой результаты 

определения турбулентных потоков методом ковариации пульсаций и 

методом теплового баланса. Показано, что результаты расчетов хорошо 

согласуются между собой даже в условиях сильной неоднородности. 

4. По данным измерений сделан вывод о том, что существует два сценария 

формирования турбулентного теплового потока в поверхностном слое 

над поверхностью с разрывной топографической неоднородностью. При 
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первом сценарии формирование потока тепла определяется крупными 

вихрями, образующимися в течении за уступом при срыве набегающего 

потока на высоте верхушек деревьев. Эти структуры обеспечивают 

турбулентный перенос потока тепла, связанного с адвекцией теплого 

или холодного воздуха и генерируемого в средних слоях атмосферного 

пограничного слоя, а не на поверхности. ТПМО не может воспроизвести 

этот механизм и её результаты не согласуется с измерениями теплового 

потока методом ковариации пульсаций. В то же время, поток тепла, 

формируемый таким образом, может быть параметризован с 

использованием третьего момента 𝑤′𝑤′𝑇′ и коэффициента асимметрии 

𝑆𝑤 . Полученный таким образом результат хорошо коррелирует с 

потоком, измеренным методом ковариации пульсаций. Это открывает 

перспективы для будущего совместного анализа потоков, моментов 

высшего порядка, вероятностных распределений и параметров 

анизотропии для турбулентных течений в неоднородных ландшафтах. 

Второй сценарий характеризуется тем, что поверхностный поток явного 

тепла не так сильно связан с процессами на средних и верхних уровнях 

пограничного слоя и скорее определяется приповерхностной скоростью 

ветра и температурной разницей между поверхностью и 

приповерхностный слой атмосферы. В таких случаях поток потока 

явного тепла 𝑤′𝑤′𝑇′ становится незначительным, и расчеты на основе 

ТПМО хорошо коррелируют с методом ковариации пульсаций. 

5. Наличие эффектов сдвига ветра на высоте верхушек деревьев также 

было косвенно подтверждено тем, что поток импульса по данным 

измерений увеличивается по модулю с высотой от поверхности, при 

этом экстраполированное значение на уровне поверхности земли близко 

к нулю, что подтверждается результатами LES моделирования. 
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