
 1لایه مرزی هواسپهر

 

 

به ترین بخش تروپوسفر است که در آن باد، نمناکی و دمای هوا به شدت لایه مرزی هوا پایین

 به (Free Atmosphere) هواسپهر آزاد سطحاز  . سرعت بادوابسته استهای سطح زمین ویژگی

گرما و رطوبت که به وسیله حرکات  تکانه، شارهای یابد.حدود صفر در سطح زمین کاهش می

بخش  ایجاد ارتباط بیندهد، نقش مهمی در کوچک مقیاس تلاطمی در لایه مرزی رخ می

های آب و در آشفتگیاین لایه  گویای نقشدارد و  با هواسپهر)لایه سطحی( زیرین لایه مرزی 

با  طریق لایه مرزی هوا ذرات معلق و ترکیبات شیمیایی گازهای هواسپهر نیز از .استهوایی 

واکنش سریع به  ،های لایه مرزی هوایکی از ویژگی شوند.( میExchangeسطح زمین مبادله )

واکنش سطح زمین به تغییرات روزانه تابش )خورتابگیری( به  تغییرات شرایط سطح زمین است.

 (Free Troposphere) تروپوسفرسطح آزاد در صورتی که در  .شودشدت در لایه مرزی احساس می

بسیار ناچیز است، مگر در مواردی که گرمایش روزانه سطح زمین به معمولاً تغییرات روزانه 

 وسیله همرفت انرژی گرمایی به درون هواسپهر رخنه کند.

متر تا چندین  02ضخامت لایه مرزی هوا از ( Weatherبا توجه به شرایط وضع هوا )

معمولاً ضخامت  کیلومتر متغیر است، اما ضخامت معمول لایه مرزی حدود یک کیلومتر است.

 یابد:لایه مرزی در شرایط زیر افزایش می

  باشدهنگامی که سطح زمین گرم، 

 ،هنگام وزش بادهای شدید 

 موارهای ناهبر فراز سطح زمین، 

  رکت عمودی هوا بالاسو باشد.میانگین حدر بخش آزاد تروپوسفر، هنگامی که 
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های تلاطمی حرکتاز لایه مرزی به کمک  ( و انرژیMomentum) تکانه(، Massانتقال جرم )

( میان Exchangeاگر حرکات آشفته تلاطمی در لایه مرزی وجود نداشت، تبادل ) پذیرد.انجام می

در  لایه مرزی درهوا حرکات تلاطمی  بود. و آهسته سطح زمین و هواسپهر به شدت کُند

 ترین مقیاس یعنی جنبشرزی تا کوچکبه ضخامت لایه ممقیاسی متفاوتی از های اندازه

 اهمیت دارد.بسیار  جرم، انرژی و تکانهعمودی  برای سازوکار انتقالتلاطم  دهد.مولکولی رخ می

 : دهدرخ میو آشفتگی هوا به دو شیوه  تلاطم

 شود.در لایه زیرین ناشی میاز گرمایش هوا معمولاً ، (Thermally) الف: گرمایشی
از اصطکاک جریان افقی هوا در برخورد معمولاً که  ،اصطکاکییا  (Mechanically) ب: مکانیکی

 .شودناشی می های سطح زمینبا ناهمواری

هنگامی که آید، تلاطمی به وجود می حرکتتبدیل بادها به از  )اصطکاکی( تلاطم مکانیکی
تلاطم همرفتی  .دهدروی می تلاطمنیرومندترین سرعت باد در پایین هواسپهر بزرگ باشد، 

(Convective Turbulence) های هوای گرم مجاور سطح زمینبسته که کندهنگامی بروز می 
تلاطم توان به آسانی می در طول ساعات آفتابی روز .به سوی بالا رانده شده و شناور شوند

 به واسطهخورشید  شدیدهنگامی که تابش مشاهده کرد، درست  در سطح زمینرا همرفتی 
. پدیده تلاطم همرفتی بر کندیک منبع انرژی برای شناوری هوا فراهم می گرمایش سطح زمین

ی ها، نیروهنگامی که لایه مرزی نسبتاً ناپایدار باشد ها نیز بسیار معمول است.فراز اقیانوس
 شود وموجب ایجاد تلاطم در هوا می یا شرایط ناپایداری (Buoyancy Forces) شناوری
و نمناکی  گرماتکانه،  این لایهکه در ، چنان گیردهوا در لایه مرزی به خوبی انجام می اختلاط
 دارد.نبه ارتفاع بستگی یباً هوا تقر

( بسیار PBL( یا )Planetary Boundary Layerساختار لایه مرزی در گستره سیاره زمین )
 متفاوت است و به شرایط هواشناسی و وضع هوای سطح زمین که گرم یا سرد باشد، بستگی دارد.

ها در طی روز(، لایه هنگامی که سطح زمین منبع گرمایی برای هوا باشد )مانند سطح خشکی
 باشد.می 6-7مرزی اغلب ناپایدار است و ساختار آن مانند شکل 

شود. در لایه ( نامیده میSurface Layerیه مرزی، لایه سطحی )ترین بخش لاپایین
سطحی، شار عمودی تکانه، گرما و رطوبت تقریباً با ارتفاع ثابت هستند. تلاطم هوا در لایه 

(، Potential Temperature( ،)Θ̅Vشود تا دمای پتانسیل )( موجب میMixed Layerآمیخته )
ها به ارتفاع بستگی ایش ارتفاع ثابت باشد، یعنی مقدار آن( نسبت به افزM̅( و تکانه )q̅نمناکی )
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شود و تکانه به سوی پایین ندارد. گرما و رطوبت به سوی بالا و به سوی لایه آمیخته منتقل می
شود. مرز بالایی لایه مرزی منطقه گذار از لایه مرزی به سوی و به سوی سطح زمین جابجا می

( گویند. در منطقه Entrainment Zoneا منطقه تداخل )هواسپهر آزاد است، که اغلب آن ر
های هوا به سرعت از شرایط هوای لایه آمیخته در زیر به شرایط هوای اتمسفر تداخل ویژگی

شود. معمولاً کاهش نم نسبی، افزایش دمای پتانسیل و آزاد در بالای این منطقه دگرگون می
ار حرکات تلاطمی بارزه این تغییرات همچنین کاهش شارهای عمودی گرما، رطوبت و مقد

هستند. تداخل فرآیندی است که به کمک آن هوای اتمسفر آزاد به درون لایه مرزی کشیده 
. برای نمونه، فرآیندی است که در آن هوای خنک غیر اشباع (Hartmann, 1994: 94) شودمی

شود را ون ابرها میها به درطی مرحله رشد و تکامل توفان زاتوفانموجب تشکیل ابرهای 
های کوچک شار دمای پتانسیل (. تداخل به وسیله پیچانه30: 0836تداخل گویند )محمدی، 

شود. در فرآیند تداخل، به لایه مرزی جرم اضافه گیری میسو در منطقه تداخل اندازهپایین
درون لایه و یا جریان پایین سوی هوا به  تر شدن لایه مرزیشود. این فرآیند برای ضخیممی

 مرزی در مقیاس بزرگ ضرورت دارد.

 ( پایداری خنثیNeutral Stability به شرایطی گویند که در آن افت آهنگ دمای محیطی )
(ELR( با افت آهنگ بی درروی خشک )SALR برابر باشد. در هوای اشباع نیز افت آهنگ )

 (.043: 0838)ذوالفقاری، ( برابر است SALRدمای محیط با افت آهنگ بی درروی مرطوب )

  هنگامی که هوا پایدار است و سطح زمین تقریباً هموار است، آمیختگی شاقولی هوا در
یابد. در صورتی کمینه است و نقش اصطکاک تا ارتفاع نسبتاً اندکی از سطح زمین امتداد می

بیشینه  که هنگامی که هوا ناپایدار و سطح زمین ناهموار باشد، آمیختگی شاقولی هوا در
 کند.است و نقش اصطکاک سطحی تا ژرفای زیادی از لایه زیرین هوا امتداد پیدا می

 ( زبری سطحSurface Roughnessمعیاری است که در بررسی لایه مرزی به کار می ) رود و
  (.830: 0834شود )ذوالفقاری، ارتفاع مرجع در نظر گرفته می 0/2مقدار آن در حدود 

 ی از نقش اصطکاک در لایه مرزی به سه عامل الف: گرمایش سطح ژرفای آمیختگی ناش
 (.034: 0830های سطح زمین بستگی دارد )بابایی، زمین، ب: سرعت باد و ج: ناهمواری
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 (Mg(، تکانه زمین گرد )M̅(، تکانه )q̅(، نسبت مخلوط بخار آب )Θ̅Vدمای پتانسیل )

 و تکانه ای دمای پتانسیل، نمناکیو شارهای عمودی پیچانه

(Stull, 1988( ،)Dreidonks and Tennekes, 1984( ،)Hartmann, 1994: 93) 
 : ساختار یک لایه مرزی همرفتی6-7شکل 

آن  بالا سرهوای نسبت به سرمایش گسیل تابش بلند موج سطح زمین در هنگام شب، 
که نزدیکی سطح زمین انباشته شده هوای متراکم و سردی در  است. در نتیجهتر بسیار سریع

های تلاطمی و زایش جریان ،در این شرایط .پدید آورد یبسیار پایدارلایه مرزی تواند می
جدا آزاد  هواسپهرو سطح زمین به صورت مکانیکی از  شودشارهای عمودی به شدت متوقف می

در نزدیکی سطح  دهد. رختواند می یتابشانرژی انتقال به هر روی در چنین شرایطی  شود.می
سو است، پایین یلپتانسل دمای انتقاو  یابدزمین، دمای پتانسیل به سرعت با ارتفاع افزایش می

شود. انرژی مورد ه میبر خلاف نیروی شناوری به سوی پایین راند با تراکم کمترکه هوای  چرا
از  جریان دارد سطح زمینبه سوی که ر با تراکم کمتو سو پایینهوای  نیاز برای آمیخته شدن

شود. فراهم مینوسان افقی و عمودی باد )تغییر جهت و سرعت باد( یا  (Wind Shear)چینش باد 
، یعنی در بسیاری از است بسیار شدید( Wind Speed Shear)د چینش سرعت بادر این شرایط 

 هایباد هستند در صورتی که بیشینه سرعتموارد بادهای حاشیه مرز بالایی لایه مرزی دارای 
-رخ می یهایسطح زمین در شب . کمینه دمای هوا در مجاورهستندضعیف مجاور سطح زمین 

 هواسپهرکه سرعت باد در آید تر میاین دما پایینهنگامی و معمولاً است آسمان صاف  دهد که
 نماید تا بتواندمیفراهم سو انرژی کمی برای آمیختگی هوای گرم پایین؛ زیرا باشدآزاد ضعیف 

 .سرمایش تابش سطح زمین را جبران کند
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هایی در برداشته باشد که نقش مهمی در فیزیک لایه مرزی و تواند ابرلایه مرزی هوا می
 ایجادتواند نیروی شناوری لازم برای شدن گرمای نهان در ابرها می آزادانتقال عمودی دارند. 

ابرهای لایه مرزی که برای آب و هوا از جمله فراهم نماید. را عمودی در لایه مرزی  هایجریان
اشاره و ابرهای استراتوکومولوس در یک هوای دلپذیر  ابرهای کومولوس توان بهمیاهمیت دارند 

رود. لایه مرزی نیز یک ابر لایه مرزی به شمار مینیز ( Fog)هر چند به مقدار کمتر، مه  .کرد
 دمای پتانسیل هوا، چرا که بالا بودن مقدار اهمیت داردمتقابلاً برای ضخامت ابرهای همرفتی 

معمولاً ، است آلودمه هوا هنگامی که  ازجز به  شود.لایه مرزی میدر همرفت عمیق موجب ایجاد 
از فاصله با مقداری  ابرهاو کف  داردقرار بالایی لایه مرزی نزدیک مرز  درابرهای لایه مرزی قله 

گویی لایه مرزی از یک لایه ابر و یک لایه در زیر ابر تشکیل  ، چنان کهسطح زمین بالاتر است
 شارهای گرما و رطوبت و هم از طریقهمرفت از طریق هم  . ابرهای استراتوکومولوسشده است

 نسبتاً استراتوکومولوس یابرها بالای زیرا دهند.نقش تابشی خود، فیزیک لایه مرزی را تغییر می
برای  . سرمایش تابشی سطح بالای ابرکنداست و به صورت مؤثر تابش بلند موج گسیل می گرم

 شود.می بالای لایه مرزیسرمایش هوا در باعث  زیرا دارد،شناوری لایه مرزی اهمیت سازوکار 
تر هوای گرم هایجایگزین بسته، هوا گرایش به فرونشینی پیدا کرده و یشرایط چنیندر 

(Warmer Parcels) شود که از پایین به سوی بالا جریان دارند.می 
 در نبراسکا در یک روز متر لایه زیرین هواسپهر 0022نوسان روزانه دمای هوا در  7-7شکل 

 خورشید، سطح زمین سردتر از هوا تا یک طلوعهنگام  دهد.نسبتاً صاف تابستان را نشان می
. شودبه سرعت ناپدید میخورشید  این وارونگی دما بعد از طلوع کیلومتری بالای سطح زمین است.

خورتابگیری سطح باشد، به دلیل این که گرمای ویژه خاک کمتر از گرمای ویژه هوا میزیرا 
کند و این گرما به یک لایه کم ژرفایی از هوای مجاور سطح گرم میتر از هوا سریعزمین را 

رسد و یک افت می روزانه خود در میانه روز به بیشینهدمای سطح زمین  شود.زمین منتقل می
در هوای کلوین در کیلومتر  3/3برابر  (Dry Adiabaticروی خشک )بی د (Lapse Rateآهنگ )

های هوای گرم نزدیک در این هنگام نیروی شناوری بسته شود.مجاور سطح زمین مشاهده می
بالای لایه بخش ، گرمای محسوس را به به صورت کارآمدراند و همرفت تلاطمی الا میزمین را به ب

درست پیش از  ،های تلاطمیبه دلیل انتقال بالاسوی انرژی توسط حرکت کند.مرزی منتقل می
، سطح زمین به سرعت خورشید . پس از غروبشودآغاز میسطح زمین غروب خورشید سردگرایی 
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مقدار شبانه خود افت سطح دمای سطح زمین تا  نیمروز،از پس ساعت  02شود، چنان که سرد می
 سازد.را فراهم میدر مجاور سطح زمین کند و شرایط پیدایش یک وارونگی شدید می

 
 : دمای هوای لایه مرزی در ساعات مختلف 7-7شکل 

تکانه بین هوا و سطح زمین هنگامی که سرعت باد کم تا متوسط باشد، تبادل گرما، رطوبت و 
های نیمرخ دمای روزانه هوا قرار دارند. تراکم شدید لایه هوا که از وارونگی دمای تحت تأثیر نوسان
کند. شارهای گرمای شود، انتقال تلاطمی تکانه از اتمسفر آزاد را متوقف میشبانه ناشی می

ا که دمای سطح زمین بر واداشت شوند. چرمحسوس و گرمای نهان نیز با تراکم شدید متوقف می
دهد. وارونگی دما بیشتر در تابشی استوار است که طی آن سرمایش شبانه سطح زمین رخ می

شود که سامانه پرفشار بر محل حاکم باشد. بادهای ضعیف سطح زمین، آسمان هنگامی تشدید می
های پرفشار است، سامانههای سوی هوا در اتمسفر آزاد که معمولًا از ویژگیصاف و حرکت پایین

های رها شده در زیر وارونگی دما به آسانی نماید. آلایندهشرایط ایجاد وارونگی شدید را فراهم می
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های آلوده هوا را پدید آورد. زیرا در شرایط گرادیان تراکم شدید، فرآیند اختلاط تواند لایهمی
 .شودوا با اتمسفر آزاد متوقف میتلاطمی ه

 نثیخ لایه مرزی .6-1-1
در ، نیروی شناوری نقش مهمی است( Neutral) ی لایه مرزی تقریباً خنثیپایدارکه هنگامی 

انرژی  را. در شرایط خنثی، انرژی تلاطمی لایه مرزی کندبازی نمیتراز تلاطم انرژی جنبشی 

شار نیرومند تکانه به سوی  ،تلاطم در لایه مرزی سازد.فراهم می جنبشی باد در اتمسفر آزاد

( Drag(، یک کشال )τ0) افقی در سطح زمین تکانهشار عمودی  نماید.سطح زمین ایجاد می

شیب عمودی  کند.ایجاد میجریان اتمسفری های هوا( در )نیروی چسبندگی بین مولکول

نیروی و  (𝜌چگالی ) (،z)در شرایط پایداری خنثی تنها به ارتفاع  (U) سرعت باد در سطح زمین

 .بستگی دارد (در سطح زمین گشودگی جبهه مقابل باد)یا ( Surface Drag) سطح زمین کشال

 ( در زیر آمده است:uسرعت اصطکاک ) عت باد برای تجزیه و تحلیل ابعادهای سرویژگی

u :00-7رابطه  = (
τ0

ρ
)

1/2
  

ابعادی نشان تحلیل  باد، چینش مقیاس نسبت به ارتفاع و اصطکاک سرعت از استفاده با

 که چینش مقیاس بندی شده باد باید ثابت باشد: دهدمی

) :06-7رابطه 
z

u
)

∂u

∂z
=

1

K  

 مرزی خنثی هایبرای همه لایه (k) ثابت فون کارمنهای سطح زمین، ویژگیصرف نظر از 

توان که می ،(06-7)رابطه  گیری شده استاندازه 4/2است و مقدار آن تقریباً برابر با  یکسان

 :به کار بردلگاریتم سرعت نیمرخ  برای تعیینع نسبت به ارتفاانتگرال آن را 

U(z) :07-7رابطه  = (
u

K
) ln (

z

z0
)  

اشاره ارتفاعی  بهو  نامند( Roughness Height) زبری را ارتفاع( 07-7( در رابطه )z0ثابت )

ناصافی سطوح طبیعی زمین،  اغلبدر  رسد.سرعت باد به صفر می ،ارتفاعکه در آن کند می

 پخشای یا یدگی ذرهپخشلایه که در آن  دضخامت دارمتر سطح زمین بیش از یک میلی )زبری(

( z0توان با ارتفاع )را می زبری )ناصافی(و این ، گیرد( صورت میMolecular Diffusionی )مولکول
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 از بیش تا دریاها میانگینبرای  متریک میلی حدود از طبیعی سطوح ارتفاع زبری مشخص نمود.

گیری ( به کمک اندازهz0) ارتفاع زبریبلند متفاوت است.  هایساختمان با شهرها برای متر یک

 نیمرخ سرعت لگاریتمی شود.( برآورد می07-7نیمرخ سرعت باد در شرایط خنثی و حل رابطه )

خنثی نشان  یطدر شراای برآورد خوبی از لایه مرزی آزمایشگاهی و همچنین لایه مرزی سیاره

( اعتبار دارد ولی برای میانگین نیمرخ z >> z0دهد و برای ارتفاع بسیار بیشتر از ارتفاع زبری )می

 ندارد. کاربردسرعت باد در درون تاج گیاهان یا سطوح بسیار بسته و ناصاف 

 ( در خرد مقیاسMicroscaleاصطکاک در سطح تماس اتم ،)جسمی که های دو ها و مولکول

با هم در تماس بوده و به یکدیگر فشرده شوند، مطرح است. اصطکاک خاص جامدات نیست و 

(، وُشکسانی یا Viscosityکند. اصطکاک سیالات را چسبندگی )در سیالات نیز خودنمایی می

گرانروی مولکولی گویند. کُندی حرکت در سیالی مانند هوا که ناشی از حرکت تصادفی 

ز باشد را گرانروی مولکولی گویند. اگر جرمی از هوا به صورت افقی و یکنواخت گا هایمولکول

های توده هوای ثابت بر فراز توده ثابتی از هوای دیگر در حال حرکت باشد، با این که مولکول

حرکت افقی ندارند اما با یکدیگر تصادم و برخورد داشته و در مرز جدا کننده این دو توده 

واره تبادل مولکولی وجود دارد که نتیجه آن کنُدی حرکت هوای متحرک هوای متفاوت، هم

است. اگر گرانروی مولکولی تنها نوع اصطکاک تأثیر گذار بر هوای در حال حرکت باشد، اثر 

شود. به این اصطکاک در لایه کم ژرفای سطح بالایی توده هوای ثابت مستهلک و ناپدید می

ها با سرعت متفاوت هواست. تعامل ناشی از ل مولکولطور خلاصه، گرانروی هوا از تعام

( در مقایسه با حرکات تلاطمی Molecular Viscosityها )گرانروی حرکت تصادفی مولکول

(Eddy Viscosityبسیار کوچک اس ) (030: 0830)بابایی، ت. 

 ( نیروی کشال چسبناکیViscous Drag Force به نیروی حاصل از چسبندگی بین )

های هوا، سرعت باد و گشودگی جبهه مقابل هوا گویند که با چسبندگی مولکول ایهمولکول

 (. 63: 0836باد رابطه دارد )رازجویان، 

قانون نیمرخ لگاریتمی سرعت برای بیان شار تکانه در سطح زمین به لحاظ سرعت باد در 

سطح زمین بر های لایه سطحی سودمند است. برای بیان نقش نیروی کشال برخی از ارتفاع

 شود.ادغام می 07-7در  00-7( رابطه zr( در ارتفاع مرجع )Urسرعت باد )
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τ0 :03-7رابطه  = ρCDUr
2  

CD :03-7رابطه  = K2 ln (
zr

z0
)

−2
  

توان ( بستگی به نسبت ارتفاع مرجع به ارتفاع زبری دارد. لایه مرجع را میCDضریب کشال )

است و نیمرخ لگاریتمی جریان واقعی را بهتر برآورد  ترآسانگیری در هر سطح که در آن اندازه

های مربوط به شارهای و رابطه 03-7کند، انتخاب کرد. رابطه آیرودینامیکی نیروی کشال می

دهد مبنای تجربی برآورد شارهای گرمای محسوس و گرمای نهان که در سطح زمین رخ می

هوایی هستند. از این طریق، شارهای  های آب وسطح زمین و تعیین شارهای سطح زمین در مدل

 شود.تلاطمی تنها با محاسبه میانگین سرعت باد در ارتفاع مرجع و چند پارامتر دیگر بررسی می

 لایه مرزی بندی چینه .6-1-2
 بندی گروه و متغیرها کاهش ،(Dimensional Analysis) ابعادی تحلیل با توجه به این که هدف

 با هامدل طراحی اصول توان برای تعیینابعادی می تحلیلاز  است. بعد بی صورت به هاآن

فیزیکی استفاده  مختلف ابعاد و سیال خواص برای لازم مقیاس تشابه، تعیین مفهوم از استفاده

-های مرزی خنثی به کمک چینه بندی لایه مرزی میسر میاز این رو، تحلیل ابعادی لایه کرد.

های . ویژگیاست اضافه شده ابعادی تحلیل بهمتغیرهای شار گرمایی و شناوری در اینجا شود. 

عد سرعت نسبت بی بُمقیاس بندی شده  مختصات عمودی درنیمرخ عمودی باد و دمای هوا 

ها های آیرودینامیکی از این نیمرخرابطه. شودمی بررسیاصطکاک، شار گرمایی و نیروی شناوری 

در شرایط میانگین متغیر سطح شارهای گرمای تلاطمی و تکانه گویای تواند می وشود مشتق می

ها به پایداری عمودی هواسپهر به عنوان ارتفاع زبری بستگی دارد. زمین باشد. ضرایب این رابطه

 رود.به کار می( Surface Layer)این نظریه تنها برای لایه سطحی 

عدد ریچاردسون  شود.( بیان میRichardson numberریچاردسون )پایداری عمودی با عدد 

 ( نگاه(.cبستگی دارد )پیوست )( U)و سرعت باد  (Θ) های عمودی دمای پتانسیلبه مشتق

Ri :02-7رابطه  =
g

TO

(𝜕Θ/∂z)

(𝜕𝑈/𝜕𝑧2)
  

برای  ایعدد ریچاردسون توده ( دمای مرجع است.TO( شتاب گرانش زمین و )gدر اینجا ) 

 لایه مرزی به صورت زیر است:
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RiB :00-7رابطه  = (
g

TO
) [

𝑍𝑟(Θ(Zr)−Θ(ZO))

𝑈(𝑍𝑟)2 ]  

هنگامی که دمای پتانسیل هوای نزدیک سطح زمین نسبت به دمای پتانسیل سطح زمین 

پایدار است و از آمیختگی هوا  یدر چنین شرایط عدد ریچاردسون بزرگ است.تر باشد، بزرگ

با شناوری منفی  های هوایی که از سطح زمین صعود کنندبسته کند.عمودی جلوگیری می

 برتواند غلتند. اثر پایداری هوا میروبرو شده و با نیروی کشش زمین به سطح زمین فرو می

تواند سرعت کافی که می انرژی جنبشی در دسترس میانگین چینش باد نزدیک سطح زمین

ا نقش انرژی جنبشی برابطه  سازد، چیره شود.تلاطم برای اختلاط هوای پایدار را فراهم می

اگر دمای پتانسیل هوای نزدیک سطح  نشان داده شده است. (00-7مربع سرعت باد در رابطه )

های عمودی کوچک زمین با افزایش ارتفاع کاهش یابد، پس لایه مرزی ناپایدار است و جابجایی

عدد ریچاردسون برای لایه مرزی ناپایدار  گیرد.های هوا به کمک نیروی شناوری شتاب میبسته

است، زیرا تبادل آزاد  مؤثردر چنین شرایطی انتقال عمودی انرژی و رطوبت نسبتاً  است. منفی

 گیرد.های هوا در همه سطوح انجام میبسته

 به پتانسیل انرژی نسبت از که است سیالات دینامیک در بعد بی عدد عدد ریچاردسون یک 

 ریچاردسون عدد شود. اگرمی داده ( نشانRiنماد ) با عدد این. شودمی حاصل جنبشی انرژی

 سبب شار در چینه بندی دیگر عبارت به یا .است شار در ناپایدار حالت بیانگر باشد منفی

 در پایداری حالت گویای باشد مثبت ریچاردسون عدد اگر. شودمی تلاطم و آشفتگی افزایش

 چنانچه صورت این در باشد )یک چهارم( 00/2 از بزرگتر ریچاردسون عدد اگر و است شار

 عدد جابجایی ،گرما انتقال در .رفت خواهد بین از آشفتگی این شود سیال محیط وارد تلاطمی

 اگر .باشدمی اجباری جابجایی به نسبت آزاد جابجایی اهمیت تعیین برای ریچاردسون بعد بی

 عدد اگر. شودچشم پوشی می طبیعی جابجاییاز  باشد 0/2 از کوچکتر ریچاردسون عدد

 ریچاردسون عدد اگر. شودمی نظر صرف اجباری جابجاییاز  باشد 02 از بزرگتر ریچاردسون

  شوند. گرفته نظر در باید اجباری و آزاد جابجایی نوع دو هر باشد 02 تا 0/2 بین
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 ه سرعت باد به عنوان تابع ارتفاعمیانگین چرخه روزان: 8-7شکل 

ها ناپایدار است زیرا خورتابگیری سطح زمین خشکیلایه مرزی در روزهای تابستانی بر روی 

شود تا جایی که کند. شب هنگام سطح زمین زودتر از هوای بالای سر خود سرد میرا گرم می

تواند توقف تبادل (. پیامد تراکم شدید هوا می7-7تواند رخ دهد )شکل وارونگی دمایی می

ر آزاد باشد. نقش تغییرات پایداری لایه شبانه گرما، تکانه و رطوبت بین سطح زمین و اتمسف

گویای  3-7مشاهده کرد. شکل د توان در تغییرات روزانه نیمرخ بامرزی بر شارهای تکانه را می

های مختلف در برج تلویزیون اوکلاهاما گیری شده در ارتفاعهای روزانه سرعت باد اندازهنوسان

(TV Tower in Oklahomaمی )ت باد در مجاور سطح زمین کاهش باشد. شب هنگام سرع

تر شبانه، فرآیند آمیختن ناشی از تکانه پایین یابد. زیرا به دلیل پایداری استاتیکی بزرگمی

کند. بادها در ارتفاع بالاتر لایه مرزی در شب افزایش پیدا سوی اتمسفر آزاد کاهش پیدا می
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یابد. در طول ( کاهش میThe Drag From the Surfaceکند زیرا نیروی کشال سطح زمین )می

روز، اختلاط مؤثر تکانه در لایه مرزی نسبتاً ناپایدار سبب افزایش سرعت باد در هوای مجاور 

 .شودارتفاع بالاتر لایه مرزی می سطح زمین به هزینه کاهش سرعت باد در

 شارهای گرمای محسوس و گرمای نهان در لایه مرزی .6-2
از سطح زمین به وسیله حرکت تلاطمی سیالات در شارهای گرمای محسوس و گرمای نهان 

متر مجاور سطح زمین، انتقال به کمک هدایت آید. مگر در چند میلیلایه مرزی به وجود می

های سریع و نامنظم مولکولی در مقایسه با انتقال تلاطمی بسیار ناچیز است. تلاطم در نوسان

های یابد. جایی که میانگین عمودی شیب دما و رطوبت وجود دارد، نوسانمی سرعت باد ویژگی

شارهای عمودی جرم، تکانه و انرژی به وسیله  شود.سرعت باد با نوسان رطوبت و دما همراه می

های بسته هوای های بسته هوای بالاسو با ویژگیشود هنگامی که ویژگیتلاطم ساخته می

توان به کمک میانگین فضایی یا میانگین زمانی نابر این شار را میسو متفاوت باشد. بپایین

 شود.اندازه گیری کرد که توسط سرعت عمودی ویژگی مورد نظر تولید می

( یک نقطه در نزدیکی سطح زمین در دست w( و سرعت عمودی )Tبرای نمونه اگر دمای هوا )

در و دما  زمانی تولید سرعت عمودیتوان شار عمودی گرمای محسوس را از میانگین باشد می

 .آوردبه دست ( 𝜌)هوا  چگالیو ( cpهوا در فشار ثابت )ترکیب با گرمای ویژه 

= شار بالاسوی گرمای محسوس :00-7رابطه  𝑐𝑝𝜌𝑤𝑇̅̅̅̅  

باید ، آورندهای تلاطمی که انتقال عمودی را به وجود میتعیین نوسان برای برآورد درست

های از آنجایی که نوسان .باد در فواصل زمانی منظم و به تعداد کافی انجام شودگیری دما و اندازه

تواند شارهای تلاطمی را به ها در هر ثانیه میگیری، تکرار اندازهدندهتلاطمی بسیار سریع رخ می

گیری اندازهممکن است  های شرایط سطح زمین نیزناهمگونی صورت مستقیم تعیین کند.

 شده برای یک نقطه مشخص را مشکل کند.شارهای تعیین 

، (Eddyبه دو بخش میانگین زمانی و انحراف از میانگین یا پیچانه ) متغیرهابا جدا کردن 

 سو به عنوان مجموع میانگین و سهم پیچانه را چنین نوشت:توان شار گرمای محسوس بالامی

T :08-7رابطه  = T̅ + Tˈ  w = w̅ + wˈ  



 080تراز انرژی سطح زمین                                                                                      :  هفتم فصل

(، انحراف از میانگین دما w̅(، میانگین زمانی سرعت عمودی )T̅در اینجا میانگین زمانی دما )

(Tˈ( و انحراف از میانگین سرعت عمودی )wˈ.است )  00-7به جای  08-7جایگزینی رابطه، 

 کند تا سهم میانگین و پیچانه در شار عمودی دما به دست آید.کمک می

wT̅̅ پیچانه + میانگین = مجموع :04-7رابطه  ̅̅ = w̅T̅ + wˈT̅̅ ̅̅ ̅ˈ  
های متعارف یا سرعت سطح زمین، میانگین سرعت عمودی در مقایسه با پیچانهنزدیک 

توان ها در شار عمودی گرما بیشتر است. میبسیار کوچک است و نقش پیچانه ،هاعموی تلاطم

را به عنوان پیچانه شارهای گرما و رطوبت در سطح شارهای گرمای محسوس و گرمای نهان 

 تعریف کرد.معینی در لایه مرزی هواسپهر 

LE :00-7رابطه  = Lρwˈq̅̅ ̅̅ ̅ˈ  SH = CρρwˈT̅̅ ̅̅ ̅ˈ  

 ( گرمای نهان تبخیر است.Lهوا در فشار ثابت و ) ( گرمای ویژهCρ) ( چگالی هوا،𝜌در اینجا )

شارهای گرمای محسوس و روزمره محاسبه  بههوا گیری سرعت تلاطم، دما و نمناکی اندازهبرای 

مقیاس و سریع در مدل اقلیمی جهانی شبیه سازی های کوچک و نوسان نیاز نیست گرمای نهان

های زمانی و شود. در بسیاری از موارد، برآورد شارهای تلاطمی به کمک میانگین مقیاسنمی

 گیرد.لایه مرزی انجام میی در های تلاطمتر از حرکتفضایی بزرگ

. وجود دارددیدبانی میانگین متغیرها برای برآورد شارهای سطح زمین به کمک  مدلچندین 

که گویای میانگین فضایی و زمانی شارهای تلاطمی ترین مدل بر پایه روابط آیرودینامیکی معمول

در  هواتفاوت دما میان سطح زمین و  بامحسوس گرمای فرض بر این است که شار  بنا شده است.

 هستند.میانگین متغیرها شناخته شده در آن، ارتفاعی که  .( متناسب استZr)معیار ارتفاع 

همچنین با توجه به این که مقداری از انرژی جنبشی تلاطم و آشفتگی لایه مرزی از وزش 

( Urشود، شارهای تلاطمی متناسب با میانگین سرعت باد )بادهای مجاور سطح زمین فراهم می

توان گفت مقدار شار گرمای محسوس به می مفروضاتاین بر پایه  باشد.در ارتفاع معیار می

 ن سرعت باد و دمای هوا متناسب است.میانگی

SH :06-7رابطه  = CρρCDHUR(Ts − Ta(Zr))  

 ( در سطح زمین و هوا در ارتفاع معیار متناسب است.q) نم ویژهتفاوت شار گرمای نهان با 

LE :07-7رابطه  = LρCDEUR(qs − qa(Zr))  
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در فشار ( گرمای ویژه Cρ( تراکم هوا، )𝜌(، )07-7( و )06-7در روابط آیرودینامیکی هوا )

 هاینماد باشد.می ضرایب انتقال آیرودینامیک دما و رطوبتبه ترتیب ( CDH( ،)CDEثابت هوا و )

(s( و )aبه ترتیب گویای مقادیر مربوطه در سطح زمین و هوا در سطح ارتفاع مرجع می ).باشد 

بستگی ضرایب انتقال آیرودینامیکی به ناهمواری سطح زمین، عدد ریچاردسون و ارتفاع مرجع 

مقادیر ضرایب انتقال گرما، رطوبت و تکانه تقریباً یکسان است و برای نوع  رایط معمولدر ش دارد.

1متری از سطح زمین از ) 02( در ارتفاع Neutral Stabilityهوای پایداری خنثی ) × ( در 10−3

4سطح اقیانوس تا ) ×  02اع در ارتفاگر  های نسبتاً ناهموار متغیر است.( در سطح خشکی10−3

CDمتر در ثانیه و ) 0 سرعت بادمتری بالای سطح زمین  = 3 × باشد، پس بر پایه رابطه  (10−3

وات بر مترمربع به ازای هر یک  00( شار گرمای محسوس بر از لایه سطحی هوا برابر با 7-06)

   متری است. 02درجه اختلاف بین دمای سطح زمین و دمای هوا در ارتفاع 

 شرایط اشباع درباون  تعادلی نسبت .6-3
شار گرمای نهان وابستگی زیادی به دمای هوا دارد، چرا که رطوبت اشباع )لبریز( یا گنجایش 

سطح  که نسبت مخلوط بخار آب در بر این استتصور رطوبت هوا به دمای هوا وابسته است. 

سطح دمای در ضرب ( q) هوا (لبریز)اشباع با نسبت مخلوط برابر آب یا سطح زمین مرطوب 

 است: (Ts)زمین 

qs :03-7رابطه  = q(Ts)  

توان را می (Reference Heightدر ارتفاع مرجع ) در هوای اشباع شده آب نسبت مخلوط بخار

 یلور تخمین زد.مرتبه اول ت به کمک سری

𝑞𝑎 :03-7رابطه  = q(Ts) +
∂q

∂T
× (𝑇𝑎 − 𝑇𝑠) + ⋯  

 .شودبیان میدر آن سطح نسبت مخلوط واقعی هوا در ارتفاع مرجع به عنوان نم نسبی 

RH :82-7رابطه  =
q

q
  

𝑞𝑎 :80-7رابطه  = 𝑅𝐻. (qs
(Ts) +

∂q

∂T
× (𝑇𝑎 − 𝑇𝑠))  

از سطح زمین به  (Heat Lossمقدار هرز گرما )توان می 07-7به جای  80-7با جایگزینی 

 .نمودبر حسب اختلاف دما و نم نسبی بیان را  واسطه تبخیر
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𝐿𝐸 :80-7رابطه  ≡ 𝜌𝐿𝐶𝐷𝐸𝑈 (qs
(1 − RH) + RHBe

−1 Cp

L
(𝑇𝑠 − 𝑇𝑎))  

Be :88-7رابطه 
−1 ≡

Cp

L
−

∂q

∂T
  

مقایسه  سطح زمین است.در نسبت سرمایش محسوس به سرمایش نهان گویای  باون نسبت

باشد لبریز از بخار آب  نیز و هوا بوده سطح زمین نمناک اگر دهدنشان می 06-7و  80-7رابطه 

(RH=1).نسبت باون یک مقدار ویژه است ، 

B0 :84-7رابطه  ≡
SH

LE
= Be  

( Beلبریز از بخار آب باشد، نسبت باون به )هنگامی که سطح زمین و هوا در ارتفاع مرجع 

 (Equilibrium Bowen Ratio) باونتعادلی که آن را نسبت  (88-7شود )رابطه نزدیک می

شود که شار رطوبت از لایه مرزی به هواسپهر آزاد تنها برای تراز شار بالاسوی میفرض  گویند.

برابر خواهد نمناکی هوا در ارتفاع مرجع با رطوبت اشباع )لبریز( هوا است، پس رطوبت بسنده 

 بهاشباع  بخار آبنسبت مخلوط نسبت نرخ تغییر  با نسبت باونرابطه در چنین تعادلی،  .بود

به مقدار  نرخ تغییر نسبت مخلوط اشباع به دمای هوا. (88-7)رابطه  دمای هوا معکوس است

 (دیده شود پیوست بی 8)فرمول بی  دما بسیار حساس است.

q∂ :80-7رابطه 

∂T
≈ q (T). (

L

RvT2)   

باشد وابستگی نمایی نسبت مخلوط اشباع به دما بسیار بیشتر از معکوس مربع دمای هوا می

 هایوابستگی یابد.دما کاهش میبا  ینمای به صورتباون تعادلی چنان که نسبت  (.80-7)رابطه 

خطی نمایش داده شده -باون به صورت نمودار لوگتعادلی نسبت مخلوط اشباع و نسبت  یدمای

و در  در دمای صفر درجه سلسیوس برابر با یک استباون تعادلی نسبت  (.3-7است )شکل 

( به 80-7چنان که رطوبت نسبی در رابطه ) یابد.کاهش می 0/2درجه به حدود  82دمای 

یابد، چنان که نسبت کند و سرمایش تبخیر افزایش میمقدار کمتر از یک کاهش پیدا می

زمین  نسبت باون واقعی در سطح رسد.باون به بیشینه ممکن در سطح زمین نمناک میتعادلی 

 ت.یسباون است، زیرا معمولًا هوا در ارتفاع مرجع اشباع نتعادلی نمناک اغلب کوچکتر از نسبت 

یک زمین نمناک مانند مناطق  بر روی شدید دما به فشار بخار آب اشباع، به دلیل وابستگی

استوایی، سرمایش ناشی از فرآیند گرمای نهان نسبت به سرمایش گرمای محسوس بیشتر 
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، انتقال گرمای محسوس بیشترین های بالای جغرافیاییعرضزمستان صورتی که در  در است.

 اهمیت دارد.

رطوبت خاک همراه  یتمحدوددر بحث پیشین تأکید بر این بود که سرمایش تبخیر با 

 زیرا ،یابدهای زمین سرمایش تبخیر معمولاً کاهش میدر سطح خشکیدر صورتی که نیست. 

برای نگهداری هوای اشباع شده مماس با سطح زمین از زیر سطح زمین فراهم  کافیرطوبت 

 های بیابانی سطح زمین چنان خشک است که صرف نظر از دمای هوا،در سرزمین شود.نمی

است، چنان که سرمایش ناشی از گرمای محسوس و گسیل تابش بلند  سرمایش تبخیری ناچیز

های پوشیده از گیاه، سرمایش ناشی د. بر روی زمینموج بایست با گرمایش خورشیدی تراز شو

ها توسط شرایط فیزیکی و زیستی تاج گیاه و رطوبت خاک لگام از تبخیر و تعرق از سطح برگ

 راجع به نقش خاک و گیاه در سطح آب بحث شده است( 0شود. )فصل می

 
 به عنوان توابع دما (𝐁𝐞باون ) ی( و نسبت تعادلqاشباع به گرم در کیلوگرم ) ه: نم ویژ9-7شکل 
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 یکدیگر با همواره که دارند انرژی وجود هایکننده مصرف سطح، یک به ورودی برای انرژی

سطح  به انرژی اصلی درونداد (Rn)خورشیدی  خالص با توجه به این که تابش. هستند تراز

های زیرین را لایه گرمای جریان و جذب سطح زمین شده انرژی این از مقداری باشد.می زمین

هوای مجاور سطح زمین  (SHگرمای محسوس ) افزایش برای آن از بخشی ،(G) آوردپدید می

 تبخیر نیز در فرآیند آب، بخشی بودن موجود صورت در و شودیا لایه مرزی سطحی مصرف می

شود. شار گرمای نهان وابستگی زیادی به ( تبدیل میLEبه گرمای نهان ) سطح زمین از آب

دمای هوا دارد، چرا که رطوبت اشباع )لبریز( یا گنجایش رطوبت هوا به دمای هوا وابسته است. 

یک ( G-nRانرژی در دسترس )مقدار سهم گرمای محسوس نسبت به گرمای نهان از از این رو، 

 شیب گیریاندازه پایه بر که است انرژی تراز باون روش نسبتنامند. سطح را نسبت باون می

 .شودمحاسبه می مختلف ارتفاع دو در رطوبت و دما

 

 های تراز انرژی در راستای عرض جغرافیاییتغییر مؤلفه .6-4
های بودجه انرژی سطح زمین به عنوان تابعی برخی شواهد در مورد اهمیت نسبی تغییر مؤلفه

و  4-7آن به عرض جغرافیایی باشد )جدول تواند ناشی از وابستگی از رژیم آب و هوایی می

دهد که از الگوی عمومی (. اوج تابش خالص سطح زمین در مناطق استوایی رخ می02-7شکل 

 62کند. تابش خالص در سطح اقیانوس استوایی حدود خورتابگیری در مرز هواسپهر پیروی می

ها باً آلبدوی خشکیها در همان عرض جغرافیایی بیشتر است. غالدرصد است که از خشکی

ها باشد. اصولاً آلبدوی پایین سبب تابش خالص بالاتر سطح اقیانوسها میبالاتر از سطح آب

 باشد، ولی تفاوت مقدار دما و بخار آب میان سطح خشکی و دریا نیز در این امر نقش دارد.می

حسوس هرز تابش خالص انرژی سطح زمین در مناطق قطبی با شار پایین سوی گرمای م

های بالای شود. شار پایین سوی گرمای محسوس در پیوند با وارونگی دما در عرضتراز می

(. وارونگی دمای قطب از انتقال قطب سوی گرما در هواسپهر ناشی 0-7جغرافیایی است )شکل 

دارد که انتقال هواسپهر تر از هنگامی نگه میشود، این فرآیند دمای مناطق قطبی را گرممی

 نداشته باشد.وجود 
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 : میانگین سالانه شارهای تراز انرژی سطح زمین در راستای عرض جغرافیایی01-7شکل 

شود. بیشترین نود درصد گرمایش تابشی سطح اقیانوس در مقیاس جهانی با تبخیر تراز می
دهد، زیرا شدت های جنب استوایی رخ میسرمایش سطح زمین به شیوه تبخیر در اقیانوس

تابش خورشیدی و دمای سطح آب در این مناطق بیشتر است. همچنین در مناطق گرمایش 
جنب استوایی، به طور میانگین جریان پایین سو از تروپوسفر آزاد هوای خشک را به سوی لایه 

دهد. بادهای تجاری نیز انرژی جنبشی لازم آورد و در نتیجه سرعت تبخیر را افزایش میمرزی می
سازند. در سطح خشکی، اوج تبخیر در نزدیکی خط لایه مرزی را فراهم میبرای تلاطم هوا در 

های ها، مقدار تبخیر در کمربند میان عرضدهد ولی به دلیل پدیده خشکی در قارهاستوا رخ می
های جنب یابد. انرژی برای تبخیر آب بر روی خشکیدرجه کاهش می 02-82جغرافیایی 

های آبی برای تبخیر ناچیز است. اوج هرز گرمای محسوس هنهباشد اما پاستوایی در دسترس می
دهد. نسبت ها در مناطق جنب استوایی که شرایط داغ و خشک بیابانی چیره است، رخ میقاره

ها و هم در باون یعنی نسبت سرمایش محسوس به سرمایش نهان سطح زمین هم در فراز خشکی
کند. این موضوع از وابستگی نیرومند فزایش پیدا میها در راستای عرض جغرافیایی افراز اقیانوس

شود که در نتیجه آن، نسبت تعادلی باون با کاهش فشار بخار آب اشباع به دمای هوا ناشی می
 کند )چنان که قبلاً توضیح داده شد(.دمای هوا افزایش پیدا می
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 عرض جغرافیاییهای معادله تراز انرژی سطح زمین در راستای : میانگین مؤلفه4-7جدول 

 عرض جغرافیایی
 مجموع خشکی اقیانوس

Rs  LE SH ∆Feo  Rs  LE SH Rs  LE SH ∆Feo  

ی
شمال

 

32-32 2 2 2 2 2 2 2 00- 4 08- 8- 

32-72 2 2 2 2 2 2 2 0 00 0- 3- 

72-62 80 44 00 80- 07 03 3 03 07 08 00- 

62-02 83 00 00 80- 42 00 00 42 87 03 06- 

02-42 63 72 03 00- 62 80 03 64 02 08 3- 

42-82 002 004 07 00- 32 80 43 37 73 80 08- 

82-02 002 083 00 0- 30 07 60 007 37 80 0- 

02-02 003 080 3 03 34 83 06 040 023 00 00 

02-2 008 026 0 40 36 64 80 083 36 00 03 

ی
جنوب

 

02-2 008 000 0 86 36 66 03 083 020 08 00 

02-02 002 083 7 0 37 04 40 083 003 00 4 

82-02 084 088 3 3- 38 87 06 000 002 00 7- 

42-82 023 026 00 3- 30 87 40 026 33 00 7- 

02-42 76 78 00 3- 04 03 07 74 72 08 3- 

62-02 87 40 08 07- 40 07 00 87 40 00 03- 

72-62 2 2 2 2 2 2 2 07 08 00 00- 

32-72 2 2 2 2 2 2 2 8- 4 0- 0- 

32-32 2 2 2 2 2 2 2 00 2 00- 2 

 2 03 73 36 80 88 60 2 00 33 023 جهانی

N 32-2  36 78 00 0 

S 32-2  36 30 00 0- 

 مقدار به وات بر متر مربع (Hartmann, 1994: 104( ،)Data from Sellers,1965منبع: )
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تر از مقدار انرژی سرمایش ناشی از فرآیند تبخیر برابر یا بزرگهای میانی و بالا، در عرض
های اقیانوسی مقدار قابل توجهی ناشی از گرمایش تابش خورشیدی در سطح زمین است. جریان

کنند. این گونه انتقال انرژی در های میانی و بالا منتقل میگرما از مناطق استوایی به عرض
 کنند.های میانی را جبران مینرژی گرمایی ناشی از تبخیر در عرضها، هرز بسیار بالای ااقیانوس

 هاها و قارهسو: تراز انرژی سالانه در سطح اقیان5-7جدول 

 Rs LE SH ∆Feo SH/LE منطقه

 60/2 2 02 80 00 اروپا

 04/0 2 88 03 60 آسیا

 74/2 2 00 82 08 امریکای شمالی

 06/2 2 88 62 38 آمریکای جنوبی

 60/0 2 06 84 32 آفریقا

 03/0 2 64 03 38 استرالیا

 - 2 -00 2 -06 قاره قطب جنوب

 36/2 2 80 88 60 هامجموع خشکی

 00/2 8 00 30 023 اقیانوس اطلس

 23/2 0 3 020 008 اقیانوس هند

 0/2 2 00 028 004 اقیانوس آرام

 -0 -0 -7 7 -0 اقیانوس منجمد شمالی

 00/2 2 00 33 023 هامجموع اقیانوس

 (Hartmann, 1994: 106( ،)Data from Budyko,1963منبع: ) مربع مقدار به وات در متر

های بزرگ در جدول ها و قارهبودجه یا مقدار ورود و خروج انرژی گرمایی سالانه برای اقیانوس
های دارای شوند. قارهها به آسانی دسته بندی میآورده شده است. بر پایه نسبت باون، قاره 7-0

های باون کم در نسبت باون بالا دارای شرایط بیابانی شدیدتری هستند. در صورتی که نسبت
ترین قاره است و آفریقا ، خشک0آید. استرالیا با نسبت باون حدود های مرطوب به دست میقاره

 گیرد.های کالاهاری و صحرای بزرگ در رده بعدی جای میبا بیابان
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 روند.ها به شمار میترین قاره، مرطوب6/2ای جنوبی و اروپا هر کدام با نسبت باون حدود آمریک
ای نسبتاً مرطوب است. نرخ سرمایش سطح قاره 0آمریکای شمالی نیز با نسبت باون کمتر از 

ها تقریباً برابر زمین به واسطه هرز گرمای محسوس و گرمای نهان برای میانگین همه خشکی
ها، سرمایش ناشی از هرز گرمای محسوس حدود یک ورتی که در سطح اقیانوساست در ص

 سوم سرمایش گرمای نهان است.   

 روزانه تراز انرژی سطح زمین نوسان .6-5
به شدت از نوسان روزانه خورتابگیری در همه جا به جز مناطق قطبی،  تراز انرژی سطح زمین

 تراز انرژی سطح زمین در یک سرزمین علفزار گویای نوسان روزانه، 00-7شکل  پذیرد.تأثیر می

با وزش سرعت متوسط باد  یک روز آفتابی تابستاندر شرایط  (Saskatchewan) در غرب کانادا

 است. درصد 06حدود زنده و خشکیده  اناز گیاه یپوشش متراکم آلبدوی سطح زمین بااست. 

وات در متر  068 یعنیدر متر مربع بوده است، وات  000میانگین تابش خالص هر شبانه روز 

هرز مقدار وات در متر مربع  023مربع از طریق تابش خورشیدی به سطح زمین رسیده و 

اوج تابش خالص خورشیدی  رخ داده است. خالص انرژی به واسطه شارهای تابش فروسرخ

در ع بالغ شده است. وات در متر مرب 722پایین سو در زمین در حوالی نیمروز محلی به حدود 

 مقدار ، آسمان آفتابی و آلبدوی نسبتاً کم سطح زمیندلیل خورتابگیری شدیدهنگام روز به 

و در است  در مترمربعوات  822حدود  تابش بلند موج پایین سو بزرگ است.گرمایش خورشید 

، چرا که نداردتابش بلند موج پایین سو نوسان روزانه تقریباً  .کندنمیزیادی طول روز تغییر 

گسیل تابش بالاسوی  ،پیش از سر زدن خورشید نوسان روزانه دما در هواسپهر آزاد کم است.

سطح  گرمای بیشتردر واکنش به وات در متر مربع است و در میانه روز  802ین حدود سطح زم

درجه  02دمای سطح زمین از حدود  یابد.افزایش می وات در مترمربع 022تا حدود زمین 

هرز  درجه سلسیوس در میانه روز متغیر است. 42سلسیوس پیش از سر زدن خورشید تا حدود 

به حدود وات در مترمربع در هنگام شب  02 حدود در سطح زمین از تابش خالص بلند موج

ج به دلیل آسمان هرز تابش خالص بلند مویابد. وات در مترمربع در میانه روز افزایش می 022

وات  02تقریباً یکنواخت سرمایش تابش خالص از . نسبتاً بزرگ است هواصاف و رطوبت پایین 

و تابش شدید خورشیدی رسیده به سطح زمین هرز شبانه تابش بلند موج در مترمربع ناشی از 

  .شودحاصل میوات در مترمربع  022نزدیک به  با اوج در میانه روز
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 علفزاراز  شده پوشیده زمین سطح های تراز انرژی تابشیمؤلفه: 00-7ل شک

 00-7های انرژی سطح زمین در بستر خشک و بایر دریاچه در شکل چرخه روزانه تراز مؤلفه

واقع رطوبت  درصد بود، یعنی در 0گیری حدود هنگام اندازهرطوبت سطح خاک  شده است. آورده

به دلیل گسیل تابش از سطح زمین به سوی هوای خشک  .نداشت در تراز انرژی چندان نقش

سرمایش تابش سطح زمین به واسطه هرز  .تراز تابش خالص منفی است ،شب در هنگامبیابان 

ار گرمای محسوس نزدیک شب هنگام ش است.و سردگرایی آن در طول شب رخ داده  انرژی خاک

تر سطح زمین نسبت به هوای گرممجاور بادها ضعیف هستند و هوای سردتر  زیرا ؛به صفر است

بستگی به وارونگی دمای شبانه  شرایط پایداری هواتر است. ارتفاع عمودی متراکم بالای سر خود

 0خورشید حدود ساعت طلوع  کند.دارد، زیرا وارونگی دما از مبادله تلاطمی انرژی جلوگیری می

بامداد تراز گرمایش  در آغاز .یافته استو سرمایش سطح زمین به سرعت کاهش  استبامداد 

نیمروز از  یشپدر میانه تابش خالص به دلیل انباشت گرما در زمین تا حدی بزرگ است. 

روزانه ناشی از تابش شدید خورشیدی اصولاً به شیوه شار بالاسوی گرمای گرمایش  )پیشین(،

لی، اوج شار . مدت کوتاهی پس از نیمروز محرسیده استتراز  بهمحسوس به کمک تلاطم هوا 
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و در میانه پس از نیمروز )پسین( سطح زمین شروع به سرد شدن  هدادگرمای محسوس رخ 

 .تر استافزونمحسوس از تابش خالص شار گرمای . زیرا در این هنگام، سرمایش نموده است

آفتابی  صاف و انرژی گرمایی یک کشتزار ذرت مربوط به یک روز یا مقدار ورود و خروج بودجه

 در حددر این مورد نیز تابش خالص در شب  آورده شده است. 08-7اواخر تابستان در شکل 

هرز تابش  مثبت است.و به صورت نیرومندی  و در هنگام روز مقدار آن بیشینه کمی منفی است

، شار گرمای محسوس پایین سو شبانه تقریباً برابر با رها شدن گرمای انباشته شده در سطح زمین

، مقدار قابل توجهی متر ارتفاع دارد 8با این که ذرت نزدیک به  است.( Dewfallشبنم )ریزش و 

یک بخش مهمی از تراز انرژی  های ذرتخاک و ساقهانباشت گرما در رسد زیرا گرما به خاک می

های ذرت آب کافی سطح خاک خشک است ولی ریشه دهد.روزهنگام را به خود اختصاص می

 سرمایش محسوس حدود نصف سرمایش تبخیر است.ن در طول یک روز، یگصورت میانبه دارد. 

به  نزدیک نیمروزدر شود که تغییر شگفت در سرمایش محسوس و سرمایش نهان گمان می

 های ذرت مربوط است.راستای شمالی، جنوبی ردیف

زمان رشد گیاه که آب خاک برای تبخیر و تعرق به  یا بودههنگامی که سطح زمین نمناک 

ذخیره  مصرف شود واندازه کافی است، ممکن است تابش خالص به صورت کامل برای تبخیر 

هنگامی که هوای گرم و خشک  از اهمیت کمتری برخوردار است. خاک و شار گرمای محسوس

تبخیری بیش از تابش ، ممکن است سرمایش وزدمیبر روی سطح زمین دارای آب کافی 

هوای گرم و خشک بر روی  است که تراز انرژی در یک روزگویای  04-7شکل  خالص باشد.

وزید. مقدار تبخیر و تعرق برابر یا بیشتر از تابش خالص در تمام یونجه زار تازه آبیاری شده می

سرمایش ساعات روز بود و تبخیر حتی در شب هنگام نیز تداوم داشت. بیشتر بودن انرژی 

کند. گرمای شار پایین سوی گرمای محسوس تأمین می راتبخیری نسبت به تابش خالص 

 شود.منتقل می سطح سرمایش تبخیری زمین محسوس به واسطه حرکات تلاطمی پایین سو به

های کوچک آبیاری شده در مناطق داغ و خشک، گرمایش محسوس سطوح در قطعه زمین

 ز آبی را به صورت چشمگیری افزایش دهد.تواند نیاتبخیری سرد شده می
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 گرمایی بستر خشک دریاچه مقدار ورود و خروج انرژی :01-7شکل 

  
 (Mature) بودجه گرمایی کشتزار ذرت رسیده :03-7شکل 
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 بودجه گرمایی یونجه زار آبیاری شده در شرایط وزش باد گرم و خشک :04-7شکل 

 هافصلی تراز انرژی در خشکی نوسان .6-6
های جغرافیایی بالا و تراز انرژی سطح زمین نسبت به فصل سال متغیر است، به ویژه در عرض

های استوایی که دما و در سرزمین میانی که تغییرات فصلی دما و خورتابگیری چشمگیر است.

تغییر  است. مربوطتغییرات فصل بارندگی  بهتراز انرژی تغییر خورتابگیری نسبتاً ثابت است، 

آورده شده  00 -7های میانی در شکل در عرضواقع چند محل  های تراز انرژیؤلفهفصلی م

کند که اوج سالانه در تغییر سالانه تابش خالص عموماً از مقدار خورتابگیری پیروی می است.

دهد و به عرض جغرافیایی، شرایط ها رخ میوات در مترمربع در خشکی 022تابستان نزدیک به 

های ها در سرزمینسطح آبتابش خالص تابستانی آسمان و آلبدوی سطح زمین بستگی دارد. 

( تراز این تابش Mechanismسازوکار )وات مترمربع نزدیک شود.  822تواند تا می نسبتاً ابری

رژی گرمایی در از آنجایی که انباشت انخالص به شرایط محلی سطح زمین بستگی دارد. 

بر فراز پرسش این است که آیا سازوکار سرمایش ها ناچیز و انتقال صفر است، اصولاً خشکی

مقدار سهم سرمایش پاسخ این است که است؟  نهان سرمایشمحسوس یا  ها، سرمایشخشکی

دما و نمناکی هوا نیز در سطح زمین و  موجودنهان به مقدار رطوبت سرمایش محسوس و 

 دارد.بستگی 
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 های میانهدر چند محل مختلف در عرض های بودجه گرماچرخه سالانه مؤلفه :05-7شکل 



 040تراز انرژی سطح زمین                                                                                      :  هفتم فصل

 هااقیانوسح های شار انرژی سطمؤلفه .6-7
وابستگی هرز انرژی  کند.ها گنجایش گرمایی آب برای تأمین انرژی تبخیر کفایت میدر اقیانوس

تبخیری به تابش خالص ممکن است نسبت به عوامل دیگری مانند سرعت باد، دما و نمناکی 

های های بالا بر فراز جریانبیشتر مقدار تبخیر عرض هوای مماس با سطح آب کمتر باشد.

این  دهد.( در فصل زمستان رخ میGulf Stream( و گلف استریم )Kuroshioوشیو )قیانوسی کورا

جایی و های باختری اقیانوس آرام و اطلس به سوی قطب رودهای اقیانوسی، آب گرم را در کرانه

میانگین نرخ تبخیر این  شود.بر فراز آن جاری میای که هوای گرم و خشک قارهکنند منتقل می

چرخه سالانه گویای  06-7شکل  وات در مترمربع است. 422مناطق در فصل زمستان نزدیک به 

درجه شمالی  83رض جغرافیایی های جریان گلف استریم در عگسیل شارهای انرژی سطح آب

نرخ هنگفت اصولاً تر از تابش خالص است. بزرگ موارددر بسیاری از های سالانه است که نوسان

دمای آب تأمین ذخیره شده در در زمستان از آزاد شدن انرژی گرمایی  سالانه سرمایش نهان

 باشد.برابر تابش خالص می 4شرایط ذخیره و انتقال افقی انرژی نزدیک به  زیرا شود.می

ها در راستای عرض جغرافیایی و شرایط سطح زمین های تراز گرمای سطح اقیانوسمؤلفه

ترین تابش خالص در سطح (. بزرگ07-7( است )شکل Systematicallyبسیار سامانمند )

های سطحی جایی که آلبدو سطح زمین کم و دمای آب دهد، یعنیهای استوایی رخ میاقیانوس

وات در  002تواند از الف(. در این نواحی تابش خالص می 07-7در حد متوسط است )شکل 

مترمربع فراتر رود. بیشترین نوسان تابش خالص ناشی از کاهش خورتابگیری در راستای عرض 

مایش تابش خورشیدی در سطح زمین ها بر گرجغرافیایی و تغییرات مقدار ابرناکی و نقش آن

وات در مترمربع  00-02است. معمولاً سرمایش تابش بلند موج خالص سطح زمین در دامنه 

وات در مترمربع از انرژی گرمایی  022متغیر است. تابش خورشیدی در مناطق استوایی حدود 

وات در مترمربع آن  02سازد، در صورتی که تابش بلند موج حدود ها را فراهم میسطح اقیانوس

های بالا، سرمایش نماید. در تراز انرژی تابشی سطح زمین در مناطق اقیانوسی عرضرا خارج می

 وات در مترمربع است. 82خالص مؤلفه بلند موج حدود 

های های میانه و بر فراز جریانترین مقدار هرز تبخیری گرما در سطح زمین در عرضبزرگ

ب(.  07-7دهد )شکل ها از جمله کوروشیو و گلف استریم رخ مییانوسهای باختری اقگرم کرانه

وات در  022های اطلس و آرام هرز تبخیری گرما بالغ بر در این نواحی در کناره باختری اقیانوس
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تر از گرمایش تابش خالص محلی در سطح اقیانوس است. شود که بسیار بزرگمترمربع می

دهد. همچنین های غربی اقیانوسی در فصل زمستان رخ میسرمایش تبخیری جریان ترینبزرگ

های جنب استوایی بزرگ است و جایی که بیشترین انرژی هرز گرمای تبخیری بر فراز اقیانوس

 شود.شود به وسیله سرمایش نهان مصرف میگرمایی سطح زمین به وسیله تابش خالص فراهم می

شود که و جنب استوایی به وسیله خورتابگیری لگام میهای استوایی فرآیند تبخیر بر فراز اقیانوس

شناسی گوی زمین را بر پا نگه مانند دیگ بخاری است که گردش عمومی هواسپهر و چرخه آب

 داشته است.

 
 جریان گلف استریمهای بودجه گرما در : چرخه سالانه مؤلفه06-7شکل 
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 هاهای بودجه انرژی در اقیانوسسالانه مؤلفهبیشترین چرخه میانگین  :07-7شکل 

های میانه، هرز گرمای های عرضهای غربی در اقیانوسهای گرم کرانهاز فراز جریان جزبه 

شارهای بزرگ گرمایش محسوس  ج(. 07-7محسوس سطح اقیانوسی بسیار کم است )شکل 

های گرم روی جریان ای بههوای سرد با خاستگاه قارهدر فصل زمستان دهد که هنگامی رخ می

 02 مناطق، میانگین سالانه شارهای گرمایش محسوس بهگونه در این  جاری شوند. اقیانوسی

 سرمایش تبخیری است.ز اما باز هم اهمیت آن بسیار کمتر ا ،شودوات در مترمربع بالغ می

های جریانواگرایی شار گرما در اقیانوس یا شار گرما از سطح آب به درون اقیانوس بر فراز 

در این مناطق، گرما به وسیله انتقال  د(. 07-7های غربی بزرگ و منفی است )شکل گرم کرانه

در امتداد مناطقی در  رود.شود و سپس به سوی هواسپهر هرز میها تأمین میافقی در اقیانوس

شود تا می ( سببUpwellingها یعنی جایی که بالا آیی )خط استوا و حاشیه خاوری اقیانوس

 .شودهوا موجب گرم شدن آب میهدایت مولکولی گرمای ، بالا آیدآب سرد به سطح اقیانوس 

و  یابدمیهرز گرمای نهان کاهش پیامد سرمایش هوا در مناطق بالا آیی آب سرد این است که 

رسد. انتقال کلان انرژی از حاشیه بیشتر تابش خالص به مصرف گرمایش آب اقیانوس می

های میانی در نیمکره ها در عرضهای استوایی به حاشیه باختری اقیانوسانوسخاوری اقی

 دریایی(جریان 7)فصل  کند.نقش مهمی در تعیین آب و هوای مناطق ساحلی بازی می ،شمالی
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توان به صورت زیر های توزیع جغرافیایی انرژی تابشی خورشید در سطح زمین را میویژگی

 (.030: 0870طبقه بندی کرد )قائمی، 

  کیلوکالری بر  002های بالای جغرافیایی تا کیلوکالری در عرض 72مقدار انرژی تابشی از

کند. یعنی بیشینه مقدار انرژی تابشی در سال در صحرای شمال آفریقا تغییر می مربع یمترسانت

 برابر کمینه مقدار آن است. 8حدود 

 الا، گویای تغییرات فصلی مقدار انرژی های میانه و بالگوی توزیع انرژی تابشی در عرض

 های بالای جغرافیایی است.ها به ویژه در عرضگرمایی در این عرض

 ها است. هوای تقریباً همیشه های بالا، کمینه مقدار انرژی تابشی بر روی اقیانوسدر عرض

 ابرناک سبب دریافت کمترین انرژی تابشی در این نواحی شده است.

 طقه گرم استوایی درون کمربند همگرایی میان مداری سبب شده که انرژی ابرناکی هوا در من

تابشی رسیده به سطح زمین در ناحیه گرم استوایی، دومین مقدار کمینه را داشته باشد. کانون 

ها است که در آن حرکات همرفتی فراوان کمینه انرژی تابشی سطح زمین، نواحی گرم قاره

جنوبی، سالانه ود دارد. مناطقی مانند آمازون در آمریکایاست و ابرهای جوششی بسیاری وج

کنند که مشابه مناطقی کیلوکالری بر سانتیمتر مربع انرژی تابشی دریافت می 002کمتر از 

های بزرگ در آمریکای شمالی، جنوب فرانسه و شمال مانند مرکز و جنوب ژاپن، نواحی دریاچه

های زمین در نواحی غربی افریقا به ویژه در جنگل ایتالیا است. مقدار انرژی رسیده به سطح

 کنگو نیز شباهت بسیاری با آمازون دارد.

 هایی از منطقه گرم مداری دیده میبیشترین انرژی تابشی دریافتی سطح زمین، در بخش-

هایی که کانون فشار زیاد در آن جا گسترش یافته و مقدار ابرناکی آسمان ناچیز شود. سرزمین

ترین نواحی دریافت انرژی تابشی مناطق بر کمربند بیابانی زمین منطبق است. بزرگاست. این 

خورشید که پیوستگی جغرافیایی دارد، منطبق بر نواحی بسیار خشک مانند صحرای بزرگ 

افریقا، شبه جزیره عربستان، جنوب و جنوب غرب آسیا، ترکمنستان و گُبی است. سایر نواحی 

طح زمین شامل جنوب غرب امریکای شمالی، شمال مکزیک، شمال بیشینه انرژی رسیده به س

باشد که منطبق بر نواحی یما شیلی، شمال غربی آرژانتین، جنوب و جنوبغربی افریقا و استرالی

  ناچیز است. هاآنخشک بوده و مقدار ابرناکی 
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 مفهوم دمای پتانسیل 

 از سطحبسته هوا  یکنید کمفهوم انرژی پتانسیل را در خود دارد. فرض  ،پتانسیل واژه
 همین هباردواست صعود نماید.  ترمتر بالا 022 ایستگاه اول کههکتوپاسکال به  0222 ژئوپتانسیل

 0222 ژئوپتانسیل سطح که نسبت به هوا از ایستگاه اول به سوی ایستگاه دوم بالا رود بسته
این بسته هوا برای صعود به  نسبت به ایستگاه اول، بلندتر است. متر 022 به مقداری هکتوپاسکال

 به عنوانهوا برای صعود  مقدار انرژی مصرف شده .است کردهصرف مانرژی بیشتری  ایستگاه دوم
و بر  شوددمای پتانسیل بیشتر می با افزایش ارتفاع به سخن دیگر،د. شومی بیاندمای پتانسیل 

به هر روی، . یابدمیکاهش  که با افزایش ارتفاع است لایه تروپوسفر در هوادمای تغییرات عکس 
 .توان ازدمای پتانسیل استفاده کردنجش پایداری و ناپایداری محیط میبرای س

در حال  ییک بسته هوا دمایدمای پتانسیل کمیتی از هوا در یک فشار معیار تعریف شده است. 
به  (.07: 0867، پور)جعفر هکتوپاسکال را دمای پتانسیل گویند 0222فشار  در یا فرونشینی صعود

به تراز  P و فشار T دیگر, دمای پتانسیل دمایی است که وقتی یک بسته هوا با دمایسخن 
یابد شود دمای آن به دمایی تغییر میبه صورت بی دررو منتقل می  هکتوپاسکال 0222فشار

روی دمای هوا  مای پتانسیل که برای آن اثر فشارکه به آن دمای پتانسیل گویند. گرادیان د
 .تواند به عنوان معیار پایداری هوا مورد استفاده قرارگیردتصحیح شده است می

نسبت  رودمیاز سطح زمین بالا  بسته هوایک  هنگامی کهاست.  یپایدارسرشت هواسپهر 
 پیرامونینسبت به محیط آمدن، پائین  هنگامشود و تر میسنگین پیرامون خودمحیط هوای به 

 این ویژگی گواه سرشت پایداری هواسپهر است. شود.تر میسبک
. با ارتفاع است ی هوای محیطتغییرات دما هواست،پایداری گویای  که هاییویژگییکی از 

بسته  هنگامی کهدما یک کمیت پایستار و ثابت نیست. چون ، یک بسته هوابرای  در صورتی که
 شودمنبسط میهوا و بسته تر شده کممحیط پیرامونی هوای  نسبت به فشار آن فشار برود،بالا هوا 
آن نسبت به  فشار، بسته هوابا فرونشینی و  کندکاهش پیدا می هوا دمای بستهدر نتیجه و 

ی بسته دمادر نتیجه و شود تر میمتراکمهوا و بسته تر شده هوای محیط پیرامونی بیش فشار
شاخص یک دما با این تغییراتی که دارد  ،برای یک بسته هوا. پس یابدافزایش می هوا

  .ولی دمای پتانسیل برای بسته هوا یک کمیت پایستار و ثابت است نیست. ارزشمندی
که  نخستین ویژگیاز این رو عوض کند.  های بسته هوا راتواند ویژگیمیانرژی  داد و ستد

 پیرامونی است که در اصطلاحعدم تبادل انرژی با محیط  مورد توجه است، بسته هوابرای یک 
  .( گویندAdiabaticدررو )بی

 


