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  چكيده
بيني هواشناسي مورد استفاده قرار  هاي پيش اي در بسياري از مدل ي مرزي سياره مدل بالك براي پارامترسازي لايه

اي همواره مورد توجه بسياري از محققان قرار گرفته است.  ي مرزي سياره سازي لايه گيرد. دقت مدل بالك در شبيه مي
ريبي لگاريتمي است و وجود توابع پايداري سبب عدم برقراري مقطع طور تق اي به ي مرزي سياره مقطع باد در زير لايه

اي نظير توابع پايداري سرعت، دما،  ي مرزي سياره هاي لايه ي اين توابع بر ديگر فراسنج گردد. اندازه لگاريتمي باد مي
يابد.  ا كاهش مي) اثر آنهms-1 30اثرگذار است و با افزايش سرعت باد (از حدود  Monin-Obukhovرطوبت، طول و 
اي با استفاده از مدل بالك در حالت پايدار، ناپايدار و خنثي مورد حل قرار گرفته و  ي مرزي سياره در اين مقاله، لايه

هاي دما در بعضي  با هم مقايسه شده است. هدف از انجام اين تحقيق اين است كه در صورت عدم دسترسي به داده
استفاده از تقريب به شرايط خنثي بررسي شود. ضريب پسا (دراگ) و سرعت  د براياز نواحي اقيانوس، قابليت اعتما
اي هستند كه در اين جا نشان داده شده است كه حساسيت  ي مرزي سياره هاي لايهاصطكاكي از مهمترين فراسنج

يد اثر توابع زياد است و براي حصول دقت لازم با ms-1 30هاي كمتر از  ضريب پسا به توابع پايداري در سرعت
توان  كه سرعت اصطكاكي در حالت ناپايدار به حالت خنثي نزديك است و مي پايداري را در نظر گرفت. در حالي

 تقريب سرعت اصطكاكي خنثي را براي حالت ناپايدار پذيرفت.

  اي، مدل بالك، توابع پايداري، ضريب اصطكاكي، سرعت اصطكاكي. ي مرزي سياره لايه :كلمات كليدي
  

  
  مقدمه. 1

هاي  شناسي داراي معني ناپايداري در هواشناسي و اقيانوس
). وقتي كه Markowski and Richardson, 2010زيادي است (

دماي سطح اقيانوس از هواي نزديك به سطح (لايه سطحي از 
بيشتر باشد ناپايداري ايجاد مي گردد و  اي) لايه مرزي سياره

منظور از اين ناپايداري، ايجاد جريان همرفتي است كه سبب 
صعود هوا در لايه سطحي (ده درصد از بخش پايين لايه مرزي 
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). لذا اين نوع ناپايداري در (Stull, 1988گردد  اي) مي سياره
كند، زيرا  ) اهميت پيدا ميms-1 30 هاي پايين باد (كمتر از  سرعت

اي  بر  با افزايش سرعت باد، اثرات گرمايي لايه مرزي سياره
). Foken, 2008تاثير است ( اي بي فراسنج هاي لايه مرزي سياره

اي آميخته، دماي نهفته و سرعت باد مستقل  ي مرزي سياره در لايه
شار هاي سطحي ( از ارتفاع هستند و مشاهدات نشان داده كه شار

توان از طريق مدل بالك محاسبه نمود  تكانه و گرما) را مي
)Holton, 2004 فرض اوليه در مدل بالك وجود شيب .(

هاي مختلف است و فقط مقدار  يكنواخت (خطي) براي فراسنج
 ,Mahrtگيرد ( فراسنج در بالا و پايين لايه مورد استفاده قرار مي

طحي به انتخاب مدل ي شارهاي س ). ميزان دقت در محاسبه1996
هاي باد پايين كه ناپايداري بيشتر  خصوص در سرعت عددي (به

هاي عددي زيادي كه از مدل بالك جهت  است) بستگي دارد. مدل
 ,Websterاند ( كنند، شناخته شده محاسبه شار سطحي استفاده مي

1992.(  
Miller ) نشان دادند كه با اصلاح و توسعه ) 1992و همكاران
اي را در مدل  هاي طوفان حاره توان تقريبا تمام جنبه مي مدل بالك

سازي نمود.  ) شبيهECMWEمقياس اروپا ( بيني ميان پيش
هاي مختلفي از مدل بالك در چند دهه گذشته ارائه  الگوريتم

  )Liu et al., 1979; Garratt, 1992; Smith, 1988اند ( شده
Fairall ) معي از مدل الگوريتم جا) 1996 ،2003و همكاران

هاي كم و متوسط باد توسعه دادند و از  بالك براي سرعت
هاي كم و  هاي چندين كشتي تحقيقاتي در شرايط سرعت داده

تواند  متوسط باد استفاده نمودند و نشان دادند كه مدل جامع مي
ي مرزي جو بر روي  سازي دقيقي از خصوصيات لايه شبيه

الگوريتم واحدي توسط  اقيانوس را انجام دهد. با اين وجود،
هاي  محققان مختلف مورد استفاده قرار نگرفته است و الگوريتم

مورد استفاده در جزييات با هم متفاوت هستند. به همين علت در 
) پيشنهاد شد تركيبي White, 1996دريا ( -كارگروه شارهاي هوا

از چند الگوريتم مختلف مدل بالك براي حصول بهترين نتيجه 
  اده قرار گيرد.مورد استف

 و) 1979و همكاران (Liu در مدل عددي مورد استفاده 

Fairall ) مدل بالك براساس روابط غير ) 1996و همكاران
و عدد رينولدز استوار است. در  1واريناهم مستقيم بين بلندي

هاي  با تركيبي از داده) 2003و همكاران ( Fairallصورتي كه 

——— 
1 Roughness length 

كه براساس آن  ندرا پيشنهاد كردتري  موجود، روابط رياضي ساده
طور مستقيم و بدون فرآيند تكرار به عدد  واري به هم نا بلندي

گردند و براي اينكه شرايط امواج دريا در مدل  رينولدز مربوط مي
 Taylor and( سازي امواج استفاده نمودند وارد گردد، از پارامتر

Yelland, 2001; Oost et al., 2002(ضريب پسا . (Cd)  در مدل
Charnock (1955) هاي مشابه، با افزايش سرعت باد تراز  و مدل

 ,.Powell et alيابد. ولي در مطالعات ميداني ( متر افزايش مي 10

 Donelan et al., 2004; Alamaro et)، تجربه آزمايشگاهي (2003

al; 2002) و مطالعات نظري (Emanuel, 2003; Makin, 2005 (
هاي باد  كه افزايش ضريب دراگ در سرعتنشان داده شده است 

گردد و حتي ممكن است  ، متوقف و ثابت ميms-1 30 بالاتر از
با استفاده از مدل ) 2007و همكاران ( Moonكاهش نيز يابد. 

واري در  هم نا  اي براي محاسبه بلندي جفت شده باد و موج رابطه
سير طوفان پيشنهاد نمودند و م ms-1 30 هاي باد بالاتر از  سرعت

  بيني كردند.  هاي حاره اي را با دقت بالاتري پيش
واري از مدل هاي  هم نا  در اين مقاله براي پارامترسازي بلندي

دليل اينكه  استفاده گرديده است و به Charnock (1955)مشابه 
داراي دقت  ms-130 مدل مذكور در سرعت هاي باد كمتر از 

تا  ms-11 رد مطالعه بين مطلوب است، لذا بازه سرعت باد مو
ms-140 هاي بالاتر از  محدود گرديد. انتخاب سرعت ms-130  

هاي  براي نشان دادن عدم دقت مدل مورد مطالعه در سرعت
ي  بود. در اين مقاله قصد داريم معادلات لايه ms-130 بالاتر از 

با استفاده  ms-130 تر از  هاي باد پايين اي را در سرعت مرزي سياره
ز مدل بالك حل نماييم. ناپايداري و انحراف از مقطع لگاريتمي ا

دهد. لذا در اينجا با  هاي پايين باد رخ مي باد نيز معمولا در سرعت
محاسبه توابع پايداري (توابعي كه تاثير اختلاف دماي سطح 

هاي  اي را بر فراسنج اقيانوس با لايه سطحي در لايه مرزي سياره
دهند)، اثر اين توابع بر پارامترهاي  نشان مياي   لايه مرزي سياره

  شود. اي سنجيده مي ي مرزي سياره مختلف لايه

  استفاده (مدل بالك). روش مورد 2

مدل بالك براي محاسبه شارهاي سطحي داراي دو مولفه 
واري باد، دما  هم نا  است: الف) تابع پايداري تلاطمي و ب) بلندي

شود. تابع  نشان داده مي Zqو  Zv ،ZT ترتيب با و رطوبت كه به
پايداري بر روي زمين، اقيانوس و يخ جهاني (مستقل از مكان و 
صادق براي تمامي نواحي) است و شار سطحي و متغيرهاي 
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بايد  Zvگيري است، ولي  محيطي در مدل بالك مستقيما قابل اندازه
بر روي سطح اقيانوس نسبت به سطح  Zvپارامترسازي گردد. 

 Zeng andيل همواري و معمولا همگني، كمتر است (دل زمين به

Dickinson, 1998; Garratt, 1992; Brutsaert, 1982; علت  ). به
به سرعت  Zvبه تابع پايداري بستگي دارد ( Zvاينكه تابع 

اصطكاكي بستگي داشته و سرعت اصطكاكي به تابع پايداري 
و محاسبه آن گيري  بستگي دارد)، لذا معادلات زيادي براي اندازه

پيشنهاد شده است. شارهاي سطحي در مدل بالك با استفاده از 
 :)Liu et al., 1979( آيد دست مي روابط زير به

)1  (                                 T))(T.(.C ssTH  VVQ   

)2  (                                  q))(q.(ρ.C ssqE  VVQ  

)3 (                                      )(.. ssdC VVVVτ    

ترتيب اندازه شار تنش،  به QE و τ، QHچگالي هوا و  كه
به  q و T و V=ui+vj گرماي محسوس و گرماي نهان است.

النهاري)، ترتيب بردار سرعت باد(با مولفه هاي مداري و نصف 
گيري شده (معمولا سنجنده در  دما و رطوبت در ارتفاع اندازه

ترتيب بردار  به qs و Vs، Ts متري قرار دارد) است. 10ارتفاع 
سرعت جريان، دماي هوا و رطوبت در سطح اقيانوس بوده 

 دما دريا، سطح متري سانتي 5 ارتفاع در دريا سطح ي ويژه (رطوبت

 گيرياندازه از سطح دريا متري نيم ژرفاي در سطحي و سرعت

نيز ضريب پسا، ضريب شار تبخير و  CTو  Cd ،Cq شود) ومي
  ضريب گرمايي هستند. 

دليل ماهيت برداري سرعت باد، در  بعد سرعت باد (به شيب بي
روابط از مولفه مداري سرعت باد استفاده شده است و روابط 

د وجود دارد)، مشابهي نيز براي مولفه نصف النهاري سرعت با
 Panofsky, 1973; Floors et گردد: ( صورت زير تعريف مي به

al., 2011.(  
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ترتيب شيب عمودي بي بعد  به vو  uدر رابطه فوق 
سرعت اصطكاكي  v*و  u*مداري و نصف النهاري سرعت باد، 
ارتفاع از سطح زمين،  Z در راستاي مداري و نصف النهاري،

4.0k كارمن و  ثابت فونxτ  وyτ  مولفه مداري و نصف
صورت زير  توان به را مي 4النهاري بردار شار تنش هستند. رابطه 

بازنويسي نمود شايان ذكر است كه در ادامه روابط تنها براي 
شود ولي روابط مشابهي نيز  مولفه مداري سرعت باد آورده مي

  براي مولفه نصف النهاري سرعت باد وجود دارد.
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است كه  Monin-Obukhov (1954)  طول L كه در رابطه فوق
بعد سازي كميت طول استفاده شده است. اين طول به  جهت بي

  ):Busch, 1973گردد ( صورت زير تعريف مي
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مولفه مداري  QHx ظرفيت گرمايي ويژه در فشار ثابت و Cp كه
براي  5گيري از رابطه  بردار شار گرماي محسوس است. با انتگرال

 (u=0)مولفه مداري بردار سرعت باد از سطح اقيانوس تا ارتفاع 

Zu  ارتفاعو از Zu ي  تا ارتفاع دلخواه، مقطع سرعت باد در لايه
  آيد: دست مي اي به شرح زير به مرزي سياره

)12 (                            







 )()ln()(

0

*

L

Z

Z

Z

k

u
uZu us   

اي  ي مرزي سياره صورت مشابه مقاطع دما و رطوبت در لايه به
  باشد: به شرح زير مي
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توابع پايداري هستند كه براي مثال تابع  qو  u ،Tتوابع 
u صورت زير است: به  
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گيري از رابطه فوق در شرايط پايدار (يعني شرايطي  با انتگرال
)(0كه   v تابع ،(u صورت مشابه توابع  و بهT وq 
  ):Dyer, 1974آيند ( دست مي به
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)(0در شرايط خنثي (يعني شرايطي كه   u توابع ،(
گردند و مقاطع باد و دما به مقاطع لگاريتمي  پايداري صفر مي

ه وضعيت باد و دما بر گردند، مقدار توابع پايداري ب تبديل مي
روي سطح اقيانوس بستگي دارد. تغييرات شديد باد با ارتفاع 

و تغييرات شديد دما با ارتفاع موجب افزايش  uموجب كاهش 
u گردد. مي  

را  qو  T  ،uدر اين مقاله قصد داريم توابع پايداري 
به ازاي تغييرات قائم متفاوت سرعت باد و دما در سطح زمين 

مطالعه نماييم. براي  u*و  Cd حل نموده و نقش اين توابع را بر
مورد نياز است.  Zq و u، Zu ،ZT*محاسبه توابع پايداري مقادير 

ZT  از رابطهCharnock (1955) ) اصلاح شدهFoken, 2008 (
  شود. استفاده مي

)20        (                                       
g

u

bu
aZu
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و  1ضريب وشكساني جنبش شناختي است vدر رابطه فوق 
  ارائه شده است. 1مطابق جدول  b و a مقادير

——— 
1 kinematic viscosity coefficient 

  )Foken, 2008( 20در رابطه  b و aمقادير  :1جدول 
b  a   

 48/0  Roll (1948)  
1/81 0  Charnock (1955)  
8/20 1/0  Zilitinkevich (1969)  
5/28 0  Brocks and Krügermeier (1970)  
1/81 48/0  Foken (1990)  
6/55 11/0  Beljaars (1995)  

  Zilitinkevich et al. (2002)  1/0  درياي آزاد56
    مناطق ساحلي32

    

و همكاران  Liuتوسط روابط پيشنهادي  Zq و ZT مقادير
  شود: محاسبه مي) 1979(
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* bT a
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كه 


*.Re uZu عدد رينولدز و a1  ،a2  ،b1  وb2  نيز مطابق  

هستند.  ارائه شده است. توابع پايداري بر حسب  2جدول 
جهت حل مسئله مورد  Monin-Obukhovلذا محاسبه طول 

 6توسط رابطه  Monin-Obukhovمطالعه ضروري است. طول 
  گردد. محاسبه مي

 )Liu et al., 1979( 22و  21روابط  b2 و a1  ،b1  ،a2مقادير ثابت هاي  :2جدول 
b2  a2  b1  a1  Re  
0  292/0  0  177/0  11/0 - 0  

826/0  808/1  929/0  376/1  825/0– 11/0  
528/0-  393/1  599/0-  026/1  0/3-825/0  
870/0-  956/1  018/1-  625/1  0/10– 0/3  
297/1-  994/4  475/1-  661/4  0/30– 0/10  
845/1-  790/30  067/2-  904/34  0/100– 0/30  

          

كار گرفته شده در اين مقاله يك روش تكراري است  روش به
شود و با استفاده  محاسبات آغاز مي u*كه با حدس اوليه بر روي 

شوند.  محاسبه مي Zq و Zu ،ZT هاي زبري طول 22-  20از روابط 
در مرحله بعد با يك حدس اوليه براي طول آبخوف، توابع 

شوند. در تكرارهاي بعدي  محاسبه مي qو  T ،uپايداري 
رود و  بالا مي u*و  Monin-Obukhovدقت در محاسبه طول 

گردند. اين روند آنقدر ادامه مي يابد تا شرط  محاسبات تكرار مي
و طول  u*همگرايي تحقق پيدا كند و دقت مورد نظر در 

Monin-Obukhov  حاصل گردد. روند همگرايي براي دو حالت
منظور نشان دادن چگونگي حل معادلات و  پايدار و ناپايدار به
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 Monin-Obukhovاوليه براي سرعت اصطكاكي و طول حدس 
 در پيوست الف آورده شده است. 

با  3-1ضرايب پسا، شار گرمايي و تبخير از تركيب معادلات 
 Vickers andآيند ( دست مي صورت زير به به 14-12و  9-11

Mahrt, 2006(  
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در انتقال تنش بين جريان  Cdدليل اهميت  كه در اين مقاله به
محاسبه شده  Cdباد و سطح دريا و به منظور خلاصه سازي، تنها 

بر روي ضريب پسا نشان داده شده  uو اثرات تابع پايداري 
  است. 

 Liuاين روش با كمي تغيير در جزييات مشروحه زير، توسط

et al. (1979)  Smith (1998); Zeng and Dickinson (1998); 

Zeng et al., (1998); Fairall et al. (2003)  مورد استفاده قرار
  گرفته است.

از  Zuتدا طول در اب) 1979و همكاران ( Liuروش الف) در 
 10طريق يك روش تكراري با وارد نمودن سرعت باد در ارتفاع 

گرفت و سپس با شروع فرايند تكراري  متر مورد محاسبه قرار مي
شدند. در  اي  محاسبه مي ي مرزي سياره هاي لايه اصلي، فراسنج

شود هر گام محاسباتي كه منجر به افزايش دقت در محاسبات مي
تر گردد احتمال  نيز بايد از طريق الگوريتم تكرار دقيق Zuطول 

رخداد ناوگرايي در اين روش زيادتر است و با محاسبه اعدادي از 
  شود. قبيل عدد ريچاردسون و غيره روند همگرايي كنترل مي

 براي) 2002و همكاران (Zilitinkevich ب) استفاده از ضرايب 
Zu  در مقايسه باSmith (1998); Zeng and Dickinson (1998); 

Zeng ) كه از روش هاي ديگر اصلاح ) 1998و همكاران
  استفاده نمودند.  Charnock  (1955)شده

 Zuبراي افزايش دقت در محاسبه ) 2003و همكاران ( Fairall ج)
 ندگيري شده توسط بويه موج نگار استفاده نمود از ارتفاع امواج اندازه
نگار فقط از  هاي بويه موج دليل عدم وجود داده كه در مقاله حاضر به

  استفاده شده است.  Charnock (1955)رابطه اصلاح شده 

-اين روش تكراري هسته اصلي الگوريتم جفت شده جو 
هاي اخير توسعه يافته است  ) است كه در سالCOAREاقيانوس (

)Webster and Lukas, 1992; Fairall et al., 1996; Fairall et 

al., 2003 .( 

  نتايج. 3

در اين مقاله، مدل بالك با استفاده از رابطه چانوك براي 
حل گرديده است. هدف اصلي از اين پژوهش،  Zuمحاسبه 

ي مرزي  هاي لايه بررسي ميزان اثر توابع پايداري بر فراسنج
محاسبه  19-17اي است. توابع پايداري توسط روابط  سياره
) بر حسب اختلاف دماي 18تابع پايداري ( 1ند. در شكل شو مي

بين سطح آب و هوا رسم گرديده است. تابع پايداري سرعت در 
حالتي كه دماي سطح آب بيشتر از دماي هوا است، مثبت است 

گردد. در اين شكل اختلاف  كه به اين حالت ناپايدار اطلاق مي
20 sTT ست. اين تابع وقتي كه با خط چين رسم شده ا

دماي هوا بيشتر از دماي سطح آب است، منفي است كه به حالت 
20اختلاف  1پايدار موسوم است. و در شكل  sTT  با خط

  سياه پر رنگ رسم شده است.

  
تابع پايداري سرعت باد  :1شكل  u گيري  بر حسب سرعت باد در تراز اندازه

درجه بيشتر از دماي سطح آب  20متري  10متر) كه دماي هوا در ارتفاع  10(
درجه كمتر از دماي سطح  20متري  10(خط سياه پر رنگ)، دماي هوا در ارتفاع 

 درجه (خطوط سياه) 5آب ( خط چين)، اختلاف دماهاي مياني با دقت 

 ms-130با افزايش سرعت باد از  توان دريافتدر ضمن مي
خط چين و خط سياه پر رنگ بر روي هم قرار گرفته و مقدار اين 
تابع صفر است. لذا با حذف اين تابع در سرعت هاي باد بالاتر 
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ms-130 كند. با محاسبه اين  مقطع با به مقطع لگاريتمي ميل مي
روابط توسط روش تكراري استفاده شده در اين مقاله مشخص 

 10ديد كه اختلاف بين دماي سطح آب و دماي هوا (دماي گر
ي توابع پايداري  متري از سطح دريا) از عوامل مهم بر اندازه

  است.
تاثير ميزان اختلاف دماي سطح آب با دماي هوا  2در شكل 

بر ضريب پسا نشان داده شده است. مطابق اين شكل اختلاف 
20قابل توجهي در حالت  sTT  20با sTT  ديده

هاي پايين باد بيشتر است.  شود و ميزان اين اختلاف در سرعت مي
متري، فرضي  10درجه اختلاف دما بين سطح آب و هواي  20

كاملا نظري است و رخداد آن در واقعيت بسيار نادر است. اين 
فرض براي نشان دادن حداكثر و حداقل تاثير اختلاف دما بر 

اي است. اختلاف دماهاي بين  ي مرزي سياره سنج هاي لايهفرا
20 sTT  20الي sTT  درجه توسط خطوط  5با دقت

در حالت ناپايدار ضريب دراگ  سياه نشان داده شده است.
همواره بزرگتر از حالت پايدار است. لذا تابع پايداري مثبت سبب 

  گردد. مي افزايش ضريب اصطكاكي

 
متر)  10گيري ( : ضريب اصطكاك بر حسب سرعت باد در تراز اندازه2شكل 

درجه بيشتر از دماي سطح آب (خط سياه  20متري  10كه دماي هوا در ارتفاع 
درجه كمتر از دماي سطح آب  20متري  10پر رنگ)، دماي هوا در ارتفاع 

 ط سياه)درجه (خطو 5(خط چين)، اختلاف دماهاي مياني با دقت 

اثر اختلاف دماي سطح آب بر روي سرعت  3در شكل 
اصطكاكي نشان داده شده است. سرعت اصطكاكي در 

داراي اختلاف كمي در  ms-130هاي باد كمتر از  سرعت
20هاي  حالت sTT  20با sTT  است و در سرعت باد

اختلاف دماي هوا با دماي سطح آب تاثير  ms-130بالاتر از 

 (در سرعت باد بالاتر از چنداني بر سرعت اصطكاكي ندارد.
ms-130  خط چين و خط سياه پر رنگ كه به ترتيب نشان دهنده

اند) سرعت  شرايط ناپايدار و پايدار هستند بر هم منطبق شده
ي ا ي مرزي سياره هاي لايه اصطكاكي يكي از مهمترين فراسنج

در حالتي كه دماي سطح آب  Monin-Obukhovباشد. طول  مي
بيشتر از دماي هوا است ، مثبت و هنگامي كه دماي هوا بيشتر از 
دماي سطح آب است، منفي است.(علامت منفي قرار دادي است 

شود). بر اساس  كه براي نشان دادن شرايط ناپايدار استفاده مي
سرعت اصطكاكي  با مربع Monin-Obukhov، طول 6رابطه 

متناسب است. لذا با افزايش سرعت باد و به دنبال آن افزايش 
نيز افزايش يافته به  Monin-Obukhovسرعت اصطكاكي، طول 

نهايت ميل  به سمت بي ms-130طوريكه در سرعت هاي بالاتر از 
  ).4كند (شكل  مي

  
متر)  10گيري ( : سرعت اصطكاكي بر حسب سرعت باد در تراز اندازه3شكل 

درجه بيشتر از دماي سطح آب (خط سياه  20متري  10كه دماي هوا در ارتفاع 
درجه كمتر از دماي سطح آب  20متري  10پر رنگ)، دماي هوا در ارتفاع 

 درجه (خطوط سياه) 5(خط چين)، اختلاف دماهاي مياني با دقت 

دو فراسنج سرعت و ضريب اصطكاكي  6و  5هاي  در شكل
و حذف توابع پايداري مورد مقايسه قرار در دو حالت وجود 

ها توابع پايداري بدون  اند. لازم به ذكر است در اين شكل گرفته
در نظر گرفتن اختلاف دماي هوا و سطح آب، صفر در نظر گرفته 
شده است (خط چين سياه). لذا در حالتي كه توابع پايداري 

ي اين شود. هدف از بررس گردد، مقطع باد لگاريتمي مي حذف مي
ي مرزي  ها اثر توابع پايداري بر دو فراسنج مهم لايه شكل
اي (ضريب و سرعت اصطكاكي) است. ضريب  سياره

اصطكاكي نسبت به توابع پايداري حساس بوده و اختلاف بين 
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20( خط چين sTT) 20) و خط سياه پر رنگ sTT با (
خط سياه (حذف توابع پايداري) كاملا مشهود است. لذا در 

توان  مسايلي كه اندازه ضريب اصطكاكي داراي اهميت است نمي
از نقش توابع پايداري و به تبع آن از اختلاف دماي سطح آب با 
هوا صرفنظر نمود. عدم رعايت اين موضوع سبب رخداد خطاي 

 ms-130كمتر از  هاي باد خصوص در سرعت قابل توجهي به
  شود. مي

  
بر  Monin-Obukhovكميت بي بعد شده طول با استفاده از طول  :4شكل 

 10متر)، كه دماي هوا در ارتفاع  10گيري ( حسب سرعت باد در تراز اندازه
درجه بيشتر از دماي سطح آب (خط سياه پر رنگ) ، ) دماي هوا در  20متري 

اي سطح آب (خط چين) ، اختلاف درجه كمتر از دم 20متري  10ارتفاع 
  درجه (خطوط سياه) 5دماهاي مياني با دقت 

  
: ضريب اصطكاك بر حسب سرعت باد در حالت خنثي (نقطه چين سياه)، 5شكل 

 متر) 10گيري ( پايدار (خط سياه پر رنگ) و ناپايدار (خط چين) در تراز اندازه

، در )5شكل ( است 0uدر نقطه چين مشكي تابع
اند. لذا  تنها خطوط اختلاف دما رسم شده 2صورتي كه در شكل 

اگرچه در خط سياه مياني اختلاف دما صفر است (اين خط در 
نشان داده شده است) ولي به علت شار رطوبت و دما  2شكل 

0u  گردد. لذا  مي 5است و سبب تمايز اين حالت با شكل
در اختلاف شرايط خنثي و ناپايدار در شكل هاي منظور وضوح  به
 2هاي  اند و از تلفيق شكل اين دو حالت با هم مقايسه شده 6و  5
  اجتناب شده است. 6و  5با  3و

  
سرعت اصطكاكي بر حسب سرعت باد در حالت خنثي (نقطه چين  :6شكل 

گيري  هسياه)، پايدار (خط سياه پر رنگ) و ناپايدار (خط چين) در تراز انداز
 متر) 10(

ميزان حساسيت سرعت اصطكاكي به تابع پايداري كمتر 
توان از اختلاف فاصله اندك بين  است و اين موضوع را مي

20( خط چين sTT) 20) و خط سياه پر رنگ sTT (
استنباط نمود. با اين حال نقطه چين سياه (حذف توابع پايداري) 

دهد وقتي كه  ن سياه بسيار نزديك است و نشان ميبه خط چي
0دماي سطح آب بيشتر از هوا است ( sTTتوان  )، مي

سرعت اصطكاكي خنثي را براي حالت ناپايدار در نظر گرفت و 
كند. و در  اين تقريب خطاي چنداني را به مسئله تحميل نمي

زم است براي صورتي كه دماي سطح آب كمتر از هوا باشد لا
(مقايسه  يابي به دقت بيشتر تابع پايداري را محاسبه نمود دست

 فاصله ببن خط سياه پر رنگ و سياه).

  گيريهيجنت. بحث و 4

در اين مقاله تاثير توابع پايداري (رطوبت ، دما و سرعت باد) 
اي  (ضريب اصطكاكي و  ي مرزي سياره هاي لايه بر فراسنج

سرعت اصطكاكي) مورد مطالعه قرار گرفته است. براي مطالعه 
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توابع پايداري از مدل بالك استفاده شده است. روش عددي مورد 
با دقت مورد نظر توابع  استفاده نيز الگوريتمي تكراري است كه

اي را محاسبه  ي مرزي سياره هاي لايه پايداري و ساير فراسنج
كند. پس از محاسبه توابع پايداري در اختلاف دماهاي مختلف  مي

سطح آب و هوا، ميزان اثر اين توابع بر سرعت و ضريب 
اصطكاكي مورد ارزيابي قرار گرفت. در ابتدا مشخص گرديد تابع 

باد تحت تاثير اختلاف دماي سطح آب با هوا  پايداري سرعت
ي اختلاف دماي سطح آب با هوا،  قرار دارد. علامت و اندازه

دهد. در ادامه  ي تابع پايداري سرعت را تغيير مي علامت و اندازه
نشان داده شد ضريب اصطكاكي نسبت به اختلاف دماي بين 

و سطح آب و هوا در سرعتهاي پايين باد كاملا حساس است 
براي جلوگيري از خطاي قابل ملاحظه در محاسبه ضريب 
اصطكاك در نظر گرفتن اختلاف دماي سطح آب با هوا الزامي 
است و تابع پايداري سرعت در سرعت هاي پايين باد تعيين 

  ي ضريب اصطكاكي است.  كننده اندازه
اي  ي مرزي سياره هاي لايه سرعت اصطكاكي از ديگر فراسنج

علاوه،  به .مقاله مورد توجه قرار گرفته استاست كه در اين 
شده است كه سرعت اصطكاكي مانند ضريب اصطكاكي  داده  نشان

به اختلاف دماي سطح آب با هوا بستگي ندارد و در صورت عدم 
توان سرعت اصطكاكي  هاي دماي سطح آب و هوا مي وجود داده

طاي خنثي را براي حالت ناپايدار در نظر گرفت و اين تقريب خ
كند. همچنين در صورتي كه دماي  چنداني را به مسئله تحميل نمي

يابي به دقت بيشتر تابع  باشد، براي دست سطح آب كمتر از هوا 
 پايداري را بايد محاسبه نمود. 

  . پيوست الف4-1

اي  شامل سرعت  ي مرزي سياره براي حل فراسنج هاي لايه
 16)، توابع پايداري (20(رابطه  0Z)، طول 12اصطكاكي (رابطه 

) از مدل بالك 11الي  6( Monin-Obukhov) و طول 19الي 
استفاده شده است. البته در اين روش نياز است براي براي دو 

حدس اوليه  Monin-Obukhovكميت سرعت اصطكاكي و طول 
زده شود تا حل آغاز گردد. براي نشان دادن همگرايي مدل بالك، 

هاي محاسبه شده در تكرارهاي گوناگون نشان داده  خروجي
20براي حالتي كه  1-شود. در جدول پيوست آ مي sTT ،
20 sVV ،30% sRHRH  (رطوبت نسبي) محاسبه

*1ست. مطابق جدول در ابتدا شده ا V  0و/ LZ حدس زده

بار تكرار در حل معادلات همگرايي حاصل  19شدند كه پس از 
(دو ستون آخر) شرط اوليه  1-شده است. در قسمت دوم جدول آ

بسيار نامحتمل در نظر گرفته شده تا نشان داده شود كه روند حل 
كند  وليه وابسته نيست و تنها تعداد تكرارها را زياد ميبه شرايط ا

دست  بار تكرار همگرايي به 21براي مثال در حالت دوم بعد از 
توان تكرارهاي پنجم اين دو حالت را با يكديگر  آمده است و مي

  .مقايسه نمود

 روند همگرايي در مدل بالك :1- جدول آ
پنج بار 
 تكرار

شرط 
 اوليه

نوزده بار 
 تكرار

پنج بار 
  تكرار

سه بار 
  تكرار

يك بار 
  تكرار

شرط 
  اوليه

  

9441/0  100 9445/0  9445/0  9439/0  9291/0  1 u* 
0016/0  - 0016/0  0016/0  0016/0  0018/0  - Z0  
2579/0  - 2546/0  2547/0  2543/0  0 - uψ  
0869/0-1000868/0-  0868/0-  087/0-  0878/0-  0 Z/L  
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