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Одеський державний екологічний університет

МОДЕЛЮВАННЯ ГРАНИЧНОГО ШАРУ ОКЕАНУ 
З ПАРАМЕТРИЗАЦИЮ ХВИЛЮВАННЯ

В статті розглянуто вплив параметризації хвильового шару на динамічну ш 
термічну структуру діяльного шару океану.

Вступ. Важливим етапом у розробці системи взаємодіючих гранич 
них шарів є кількісний опис фізичних процесів у верхньому 
турбулентному шарі океану. У порівнянні з граничним шаром біля твердої 
стінки відмінною рисою поверхні океану є інтенсивні хвильові рухи, ЩО 
генеруються вітром. Поряд з вертикальним зсувом дрейфових швидкостей 
гравітаційні хвилі турбулізують верхній шар води, створюючи при 
обваленні дифузійний потік турбулентної енергії вглиб океану. Величнім 
енергії турбулентності за рахунок дифузійного переносу при обваленні 
хвиль на порядок більше енергії турбулентності, яка генерується ш 
рахунок зсуву швидкості течії [1], а визначені експериментально швидко 
сті дисипації турбулентної енергії біля поверхні у Ю'-ІО2 разім 
перевищують відповідні значення, розраховані по зсувній моделі. Дифузія 
є переважною в енергопостачанні турбулентності приповерхневого шару, 
тому при моделюванні діяльного шару океану навряд чи можна зневажані 
тим чи іншим процесом генерації турбулентності.

Параметричне врахування вітрового хвилювання, навіть вельми до
вільне, при випробуванні в баротропній моделі взаємодії атмосфери 11 
океану [6] призвело до зміни не тільки порядку величин, але й виду 
вертикальних профілів коефіцієнта та енергії турбулентності.

Метою даної статті є дослідження впливу параметричного враху
вання вітрових хвиль на розрахунок динамічних та термічних характерне 
тик верхнього перемішаного шару (ВПШ) в бароклинній моделі, що більш 
відповідає реальним процесам в океані, ніж модель [6].

Методи параметризації хвильового шару. Як правило, н 
гідродинамічних моделях ВПШ океану хвильовий шар розглядається як 
плоска поверхня розділу двох середовищ. Для цієї поверхні правомірне 
задання стрибкоподібної зміни потоку кількості руху:

„  дО у  диа К р  — а тКара
дг дг„

(І)
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де індекс “а” відноситься до атмосферних параметрів; р  - щільність; 
К - коефіцієнт вертикальної турбулентності; 0  - вектор швидкості; 

ат= 1— - коефіцієнт, що враховує стрибок імпульсу, пов'язаний з

передачею частини потоку кількості руху поверхневим хвилям; г - повний 
потік кількості руху в приводному шарі атмосфери; тк - потік кількості 
руху, що передається хвилям.

Існують досить суперечливі непрямі оцінки т№. Так, оцінюючи 
баланс енергії хвиль при різних швидкостях вітру, Стюарт [2] привів 
нижню межу відношення ?„,/?:

Ги,/г* 0,2 . (2)

Використовуючи експериментальні дані Ван-Дорна, Корвін- 
Круковський [3] зробив оцінку верхньої межі для величини ги,. Виявилося, 
що

т а х їг ^ І-О /)? . (3)

Відповідно до оцінки Майлза [4] маємо, що

г „ /г =  0,28(1+ 7 0 -( /* ')- ',  (4)

де и 20 * швидкість вітру у см/с на рівні 20 м.
З наведеної формули випливає, що при великих швидкостях вітру це 

відношення має очевидне обмеження.
Інша парамегризація грунтується на оцінці припливу енергії С від 

вітру хвильовому руху [5]

О = 10-1г ( ^ ) І /2 , (5)

= 0,052 *1/20/# (6)

- стандартне узвишшя поверхні, пов’язане зі швидкістю вітру І^о- 3 огля
ду на (5), (6) отримуємо

ги./г = 0 ,0 2 І9 ( /2О. (7)

68 —5-1236
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Формули (2) - (7) показують, що генерація хвиль може бути оці не їм 
кількома способами: незалежно від швидкості вітру (2), в залежності піл 
швидкості з обмеженням (4), зростає прямо пропорційно швидкості (7).

Гідродинамічна модель ВПШ. Для опису структури гідродинамім 
них полів верхнього перемішаного шару океану під впливом атмосфернії' 
процесів використовуємо відому модель Обчислювального центру 
отриману в наближенні горизонтальної однорідності [7], яка містить у собі 
рівняння руху

(Ні

і дифузії тепла

('»)

Тут: и , V -  горизонтальні складові швидкості дрейфової течії; У 
температура води; Кт -  коефіцієнт теплопровідності, Кт = а„ А
Кн =у, Рг = МОи м2/с, а ~ \  Рг -  турбулентне і молекулярне чинні 
Прандтля; с(0 -  теплоємність морської води, рд - ’її’ густина; -функція 
розподілу поглиненої короткохвильової радіації по глибині.

Замикання моделі грунтується на системі енергетичних рівняні* 
турбулентності, що складається з рівняння для кінетичної енері п 
турбулентних пульсацій (Ь)

швидкості її дисипації ( г )
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і співвідношення для коефіцієнта турбулентності

де a g  =0,2 - параметр плавучості.
Граничні умови на поверхні океану (г = 0) описують дію дотичного 

напруження вітру

( і з )

і припливу тепла

сй)Ро[Кт{°) + уі ) ^  = ()>Щ~{7з ф ~ ^ Т ~ Щ  = Ог ■ ( 14)

Потік поглиненої короткохвильової радіації нижче поверхні океану 
обчислюється за формулою [8]:

(г) = 0,4/7ехр(-/7г) , (15)

де Т5} - сумарна поглинена короткохвильова радіація: /? - коефіцієнт 
поглинання, що характеризує прозорість морської води.

Складові напруження тертя вітру тх , ту , потоки явного (Н р) і
прихованого (ЬЕр) тепла розраховуються за допомогою інтегрального 
аеродинамічного метода, що пов'язує їх з перепадами метеорологічних 
величин між поверхнею води і деяким стандартним рівнем в атмосфері [9]. 
Відносно радіаційних потоків припускається, що ефективне довгохвильове 
випромінювання Ееф і сумарна поглинена короткохвильова радіація /•)
обчислюються з урахуванням даних про бал нижньої та верхньої 
хмарності, температури приводного шару атмосфери Тд і поверхні води 

по методиці, наведеній у роботі [8].
Початкові умови для швидкостей і енергетичних складових Ь, є 

обчислюються за допомогою формул аналітичної моделі [7]. Початковий 
профіль температури задається з даних спостережень.

При моделюванні були використані наступні крайові умови на г=0 
для енергетичних рівнянь турбулентності.
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Варіант А:

В цьому випадку турбулентність формується лише зсувом середньої 
швидкості течії, дифузійний механізм генерації турбулентності не 
враховується. Енергія вітру цілком витрачається на формування течій, 
потік енергії турбулентності з поверхні всередину океану відсутній.

Варіант Б. Враховується передача частини кількості руху
поверхневим хвилям. У межах хвильового шару стрибок імпульсу і потік 
кількості руху на його нижній межі розраховується по формулі (1). 
Величина ат у варіанті Б1 розраховується по формулі (4), а у варианті Б2 
по формулі (7).

Поблизу поверхні розділу океан-атмосфера додатковий потік
турбулентної енергії з поверхні вглиб океану, породжений обваленням 
вітрових хвиль при досягненні ними граничної крутості, розраховується 
згідно [10] з використанням атмосферної динамічної швидкості и*:

АГ^ = -4 ,5 1 0 -4ц,3 . (18)
дг

Як гранична умова для швидкості дисипації турбулентних вихорів 
використовується її залежність від параметрів вітрового хвилювання [II]

£2 = 100(и |,/Д в )(йв /Ай)3, (19)

де Т - характерний період хвиль; ііф и Лв - фазова швидкість та до
вжина хвилі, які також виражаються через атмосферну динамічну 
швидкість и,:

~ 2л- g T  2 2л- 2Т = с3— и*, иф = —  = с3и*, Лв  = ифТ = с3 — и*, (20)
g  ' 2 л  4 £

за величину їїв приймається стандартне узвишшя поверхні (6), 

£•3 = 4,5 ■ 10-4 - стала, отримана на підставі оцінок у [ 10].

540



Апробація вищенаведеної моделі ВПШ здійснювалась за даними 
спостережень [12] у районі океанської станції “С” в період з 1 червня по 1 
серпня 1979 року.

Залежність динамічної структури ВПШ від параметризації хви
лювання. Як показав аналіз чисельних експериментів за допомогою баро- 
клинної моделі, витрата частини енергії вітру на генерацію хвиль, як і в 
барогропній моделі, призводить до зменшення швидкості дрейфових течій 
по всій глибині розглянутої області. Особливо значущі розбіжності 
спостерігалися, як і очікувалося, в період штормових вітрів. Розраховані із 
граничними умовами Б1 та Б2 швидкості течій на поверхні в період 
штормових вітрів у 34-38 доби виявилися на 20-30 % меншими, ніж за 
варіантом А. Середнє за два місяці значення дрейфової швидкості на 
поверхні зменшилося на 8 % від її попередньої величини. Розраховані 
повторюваності складових і модуля швидкості дрейфової течії засвідчили 
збільшення числа випадків менших значень швидкості в експерименті “із 
хвилюванням”. Для обох складових дрейфової течії відбулося збільшення 
ексцесу. Особливо слід зазначити, що ці зміни складових швидкості 
призвели і до деформації “троянд” течій. Врахування вітрового 
хвилювання призвело до збільшення течій з південною складовою і 
зменшення повторюваності течій із заходу. Причому модальні значення 
різниці напрямків для діапазону 0- 12° у першому і другому експериментах 
склали більш 60 %, а накопичена повторюваність для відхилень більш 45° 
не перевищувала 5 %.

Зменшення ролі зсувного механізму й одночасне врахування у 
моделях із граничними умовами Б1 і Б2 дифузійного постачання Ь 
призвело до зменшення глибини ВПШ. Середнє за весь період значення 
глибини перемішаного шару склало 29, 26 і 25 м відповідно за варіантами 
А, Б1 і Б2. При швидкостях вітру до 19 м/с у 34 добу і 20 м/с у 38 добу 
глибина перемішаного шару зменшилася на 16-20 м, що склало близько 
ЗО % величини. У середньому за період з 34 по 45 добу глибина 
перемішаного шару у варіанті Б1 зменшилася на 7 м. Унаслідок малих 
розходжень у глибинах ВПШ, розрахованих за варіантами Б1 і Б2, далі 
наведені результати розрахунків тільки за варіантом Б1 граничних умов. В 
табл. 1 надані повторюваності глибин перемішаного шару в експериментах 
А і Б. Бачимо, що включення хвильового шару призводить до зрушення 
модальних значень глибин ВПШ у бік менших глибин.

Розрахунок вертикальних профілів осереднених за штормовий період 
(31-42 доби) кінетичної енергії турбулентності (КЕТ) та коефіцієнта 
турбулентності показав значне, від 2 до 4 разів, збільшення характеристик 
турбулентності у верхньому 20-метровому шарі і їхнє зменшення на 
великих глибинах в експерименті “з хвилюванням”.
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Таблиця 1 - Повторюваності глибин перемішаного шару

Н, м Повторюваність, %
МОДЕЛЬ А МОДЕЛЬ Б

0-4 0,5 0,5
4-6 1,5 3,1

6-10 9,4 12,9
10-14 10,6 14,3
14-18 11,0 12,0
18-22 9,2 11,5
22-26 8,7 15,2
26-30 11,5 8,8
30-34 13,6 6,1
34-38 7,1 7,0
38-42 4,5 4,2
42-46 5,2 2,7
46-50 5,4 1,4
50-54 1,0 0,3
54-58 0,1 0,0
58-62 0,7 0,0

На рис. 1 представлені вертикальні профілі складових рівняння 
балансу кінетичної енергії турбулентності, що осереднені за штормовий 
період. Збільшення дисипації і дифузії КЕТ у верхньому 20-метровому 
шарі (рис.1,в; 1,г) пов'язане з включенням додаткових джерел турбулентної 
енергії за рахунок руйнування хвиль. Причому ці ефекти виявляються тим 
більше, чим більша швидкість приводного вітру. У червні місяці на фоні в 
цілому невисоких швидкостей розходження між профілями цих величин 
виявилися невеликими. Відповідно в штормових умовах внесок зсуву 
швидкості дрейфових течій, тобто генерація енергії турбулентності, стає 
помітно нижчим (рис. 1 ,а). З включенням ефектів хвильового шару 
відбувається зменшення інтенсивності гасіння турбулентності (рис. 1,6). З 
цього рисунку випливає, що турбулентні потоки тепла з урахуванням 
хвилювання зменшилися, причому потоки в обох експериментах ростуть у 
верхньому 20-метровому шарі, а глибше убувають. Оскільки у верхньому 
шарі коефіцієнт турбулентності явно був вищим у варіанті Б, це означає, 
що вертикальні градієнти температури, як слід було чекати, зменшилися.

Як бачимо, розподіл температури по глибині впливає на формування 
турбулентного потоку тепла і відповідно на інші характеристики 
турбулентності. Тому розглянемо більш докладно результати розрахунку 
температури води.
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а) приплив енергії за рахунок зсуву швидкості, б) робота проти сили плавучості; 
в) дифузія КЕТ; г) дисипація частини КЕТ у теплову енергію 

1 -  варіант А; 2 -  варіант Б
Рис .1 - Вертикальні профілі складових рівняння балансу КЕТ

Залежність термічної структури ВПШ від параметризаиії хви
лювання. Перш ніж розпочати аналіз отриманих результатів, відзначимо, 
що нами був використаний нелінійний варіант розрахунку поверхневої те
мператури води. Як відомо, при моделюванні структури ВПШ океану 
використовують лінійні граничні умови (14) при заданні теплових і 
динамічних потоків на межі розділу вода-повітря. Це означає, що всі 
потоки обчислюються заздалегідь за відомими значеннями метеороло-
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гічних величин, у тому числі і температури на поверхні океану. Нелінійний 
варіант припускає, що температура поверхні океану не є відомою 
величиною, а знаходиться в процесі розрахунку і використовується при 
визначенні відповідних приповерхневих потоків на кожному часовому 
кроці.

Виконані нами експерименти із заданиям приповерхневих потоків і 
тими, що обчислюються в процесі розрахунків, показали, що розбіжності в 
обчислених характеристиках були невеликі, але помітні. Тому ми надалі 
використовували нелінійний варіант із заданиям впливу мінливості основ
них метеорологічних величин на рівні 10 м.

На рис.2,а наведені розраховані температури на поверхні океану в 
трьох експериментах: варіанти А, Б1 і Б2. Виміряні температури у поверх
невому шарі мають явну тенденцію росту з декількома інтенсивними 
“сплесками” між 5 і 10, 18-22, 28-33, 50-57 добами. Практично усі з них, 
крім одного, між 34 і 37 добою, відтворені в проведених експериментах. 
Відмінності стосуються в основному амплітуди та швидкості їхнього 
розвитку. Це дає підставу стверджувати, що навіть одновимірний варіант 
моделі може бути використаний для цілком задовільного відтворення 
часового ходу поверхневої температури. При цьому використання моделі 
Б1 (із хвилюванням) показало поліпшення згоди з даними вимірів.

Іншою основою порівняння розрахованих і фактичних температур є 
їхні розподіли по глибині. Так, у [7] використовувалося проінтегроване по 
глибині рівняння припливу тепла:

і Н дгр
Нв (0  =  с„р0 \  І  —  дгдґ. (2 1 )

0 0 01

Ліва частина цього виразу являє собою інтеграл по глибині від 
турбулентного потоку тепла. Він, у силу зневаги потоком тепла з нижньої 
границі ВПШ вглиб океану, дорівнюватиме т.зв. зовнішньому тепловому 
балансу. Цей результуючий потік тепла в океан (чи з океану - у залежності 
від співвідношення між прибутковою і видатковою частинами) названий у 
[7] теплозапасом. Права частина надає уяву про зміни тепломісткості 
ВПШ. Власне кажучи, в деякий довільний момент часу дане рівняння 
визначає точність розрахунків у рівнянні припливу тепла.

Зроблені нами оцінки точності виконання рівняння (21) у верхньому 
30-метровому шарі показали цілком прийнятну точність обчислень. Мож
ливе збільшення похибки (біля 10 %) можна, очевидно, пояснити зневагою 
потоку тепла всередину океану на нижній межі зазначеного шару.

З іншого боку, дане рівняння дає оцінку придатності одновимірної 
моделі до розрахунків структури ВПШ океану.
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а)

б)

варіант А; ....  фактичні дані; Б1; Б2
а) температури на поверхні океану; б) тепломісткості верхнього 

30-метрового шару

Рис 2 -  Зміни термічних характеристик ВПІ1І
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Зіставлення теплозапасу і змін тепломісткості за ітиме
спостережень показує періоди, коли локальні припливи тепла в заі ....... ..
балансі виявляються явно недостатніми, щоб забезпечити > пні 
тепломісткості, що спостерігаються [7].

Інше застосування рівняння (21) полягає в тому, щоб оіііммш 
розходження в тепломісткості та його зміни, які були отримані у моїм Н |  
за даними спостережень (рис.2,6), наприклад, у 30-метровому пінці і 
рис.2,6 видно, що розбіжності між розрахованими і спостережімкім« 
тепломісткостями мають більш істотні відмінності, ніж це ВИПЛИІІШІО і 
даних рис.2,а. Загальною властивістю, очевидно, можна вшпни 
тенденцію росту тепломісткості за весь період проведення експеримгн і у і 
зменшення швидкості зміни тепломісткості приблизно після 35 до 4Н ,І|Щ  

У період з 12 по ЗО добу дані вимірів указують на завищення розраховані« 
значень, а в останню декаду - заниження. При цьому в перший міі чім 
розходження між експериментами без врахування хвилювання і з йіміі 
врахуванням виявилися незначними, але після штормів стали досип 
помітними. Крива зміни тепломісткості з урахуванням хвилювашиї 
перевищує відповідні зміни в експерименті без хвилювання на 15-20 ".. 
Однак характер зміни тепломісткості після 35 доби інтегрування в обок 
експериментах зберігся -  змінився тільки рівень, відносно якою 
відбувалися коливання тепломісткості. У кількісному відношенні 
розходження між розрахованими значеннями тепломісткості за варіантом 
Б1 і даними спостережень виявилися нижчими, ніж між експериментом і 
варіантом граничних умов Б2 і вимірами.

Нами були також проаналізовані просторово-часові зміни різниці 
розрахованих за варіантами А, Б1 та виміряних температур води у 
верхньому 75-метровому шарі в районі океанської станції С (не показаних 
тут). За варіантом А з 10 по ЗО добу практично у всій товщі діяльною 
шару, окрім тонкого приповерхневого шару, а також з 40 по 50 добу нижче 
ЗО м отримано завищення розрахованих температур. В інші періоди та по 
глибинах має місце заниження температур. Врахування хвилювання 
призвело до підвищення температур у верхньому 30-метровому шарі, 
однак вони все одно залишилися нижчими за даних вимірювань. 
Незважаючи на непоганий кількісний збіг змін тепломісткості у верхньому 
30-метровому шарі (рис.2), нижче цієї глибини й у цілому по 75-метровому 
шарі розраховані за варіантом Б температури, особливо в період штормів, 
виявилися нижчими, ніж за даними спостережень.

Як відомо, район океанської станції С примикає до північної 
периферії полярного гідрологічного фронту і Північно-Атлантичної течії. 1 
хоча розташування корабля погоди було обмежено визначеними 
координатами, він, знаходячись у дрейфі, міг досягати фронтальної зони 
чи опинятися в ній. Варто також помітити, що із зоною фронту можуть 
бути пов'язані системи внутрішніх гравітаційних хвиль, які можуть
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»іпшвати на перерозподіл гідрофізичних величин по глибині. Отже, 
Шіжливими причинами розбіжностей між розрахованими температурами в 
поверхневому шарі води та виміряними можуть бути присутність 
1 Гідрологічного фронту, зміни температури, пов'язані з адвекцією, і дрейф 
» у дна від центральної точки.

Висновки. Врахування вітрового хвилювання в гідродинамічній 
іілновимірній бароклинній моделі ВІШІ призвело до наступних 

І Результатів:
а) зменшення швидкості дрейфових течій на поверхні на 20-30 %;
б) зменшення глибини верхнього перемішаного шару;

. в) меншого надходження тепла вглиб океану, яке стримувалося інте
нсивним турбулентним перемішуванням у верхньому шарі океану.

Часові зміни поверхневої температури води та тепломісткості 
верхнього 30-метрового шару, змодельовані з параметричним урахуванням 
хвилювання, виявилися ближчими до реальних, ніж розраховані по зсувній 
моделі.Тому При моделюванні термічної структури ВПШ слід враховувати 
ефекти, пов'язані з обваленням вітрових хвиль.
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SUMMARY

O. L. Kazakov, 0 . 1. Sakhncnko

MODELING OF BOUNDARY LAYER OF THE OCEAN WITH 
WAVE PARAMETRIATION

In the article the influence of parameterization of wave layer on the dynamic and 
thermal structures of active layer of ocean.
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