
สำรวจเอกสาร

2.1 บทนำ

ปีจจุบันใ]ญหามลพิษทางอากาศ (Air Pollution) กำลังทวีความรุนแรงมากย่ิงขืน โดยเฉพาะ 
อย่างยิ่งในเมืองใหญ่ที่มีประชากรอาศัยอยู่หนาแน่นและมีการจราจรคับคั่งทำให้มีการปลดปล่อย 
มลพิษสู่ชันบรรยากาศเป็นจำนวนมาก ซึ่งสารมลพิษเหล่านีจะทำให้ประชาชนผู้อยู่อาศัยมีความ 
เสี่ยงที่จะได้รับความเจ็บป่วยหรือเป็นอันตรายต่อสุขภาพได้ โดยองค์ประกอบในการเกิดปิญหา 
มลพิษทางอากาศจะประกอบด้วย 3 ประการ ได้แก่ แหล่งกำเนิดมลสาร (Source) เช่น โรงงาน 
อุตสาหกรรมและการจราจร, ผู้รับมลสาร (Receptor), และสภาวะทางอุตุนิยมวิทยา (Meteorology) 
ซึ่งสภาวะทางอุตุนิยมวิทยาจะเป็นปิจจัยสำคัญในการกำหนดความคงตัวบรรยากาศ (Atmospheric 
Stability) และการกระจายตัวของมลสาร ถ้าสภาพอากาศเย็น ความเร็วลมตํ่าหรือเกิดภาวะลมสงบ 
จะสนับสนุนให้เกิดบรรยากาศแบบคงตัว ซึ่งสภาพบรรยากาศเช่นนี้จะมีการกระจายตัวของมลสาร 
น้อยทำให้ในบริเวณแหล่งกำเนิดมีความเข้มข้นของมลสารมาก ก่อให้เกิดอันตรายต่อประชาชนที่ 
อาศัยอยู่ในบริเวณดังกล่าวได้ แต่หากอุณหภูมิบรรยากาศสูง มีการเคลื่อนตัวของมวลอากาศได้ดีจะ 
ทำให้เกิดบรรยากาศแบบไม่คงตัว ซึ่งสภาพเช่นนีมลสารจะกระจายตัวได้ดี ความเข้มข้นของสาร 
มลพิษตํ่า ทำให้เกิดอันตรายต่อผู้อยู่อาศัยในบริเวณนั้นน้อย ดังนั้นจึงอาจกล่าวได้ว่าสภาวะทาง 
อุตุนิยมวิทยาจะเป็นปีจจัยสำคัญต่อการความคงตัวบรรยากาศและการกระจายตัวของสารมลพิษ 
โดยตรง ซึ่งปีจจัยเหล่านีจะเพิ่มหรือลดโอกาสการเกิดบัเญหามลพิษทางอากาศได้

2.2 โครงสรางของชนบรรยากาศ (Atmospheric Structure)
ในการศึกษาสภาวะทางอุตุนิยมวิทยาและการกระจายตัวของมลสารจะทำการศึกษาในชัน 

Planetary Boundary Layer (PBL) หรอ Atmospheric Boundary Layer (ABL) ซงเป็นชันล่างสุดของ 
ช้ัน Troposphere เกิดจากปฎิสัมพันธ์ระหว่างชั้นบรรยากาศกับพื้นผิวที่อยู่ด้านใต้ของชั้นบรรยากาศ 
น้ัน เช่น พื้นดินหรือพืนนั้า ที่ระดับใกล้พื้นผิวของชั้นนี้จะมีการเปลี่ยนแปลงความเร็วลม อุณหภูมิ 
และความเข ้มข ้นของมลสารอย่างรวดเร ็ว โดยการเปลี่ยนแปลงจะมากหรือน้อยจะขึ้นกับ 
ปฎิสัมพันธ์ระหว่างพื้นผิวและบรรยากาศ (Arya, 1999) และเนื่องจากมลสารที่ถูกปลดปล่อยออกมา 
บริเวณใกล้พืนผิวจะเกิดการผสมตัวกับชั้นบรรยากาศได้อย่างรวดเร็ว ตังน้ันชั้น PBL จึงอาจเรียก 
เป็นชันความสูงผสมผสาน (Mixing Depth, Mixing Height) กได้ (Arya, 2001)

ชัน PBL สามารถแบ่งเป็นช้ันย่อยๆ ได้อีกหลายชั้น ตังแสดงในภาพที่ 2.1 โดยชัน Surface 
Layer จะมีความหนาประมาณ 10 เปอร์เซ็นต์ของความหนาของชั้น Boundary Layer (Jacobson,
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1999) ซึ่งความหนาของชัน PBL จะมีการเปลี่ยนแปลงไปตามเวลา (Time) และสถานที่ (Space) 
โดยความหนาของชัน PBL ที่อยู่เหนือพืนดินอาจจะหนาตังแต่ 10 เมตร จนถึง 1-2 กิโลเมตร และมี 
การเปลี่ยนแปลงความหนาเพียงเล็กน้อยเหนือพืนผิวนำ สำหรับในตอนกลางคืนชัน PBL จะหนา 
ประมาณ 100 เมตรแต่ในตอนกลางวันอาจหนาถึง 1 กิโลเมตร ตังนันอาจกล่าวได้ว่าลักษณะของชั้น 
PBL จะได้รับอิทธิพลอย่างมากจากการเปลี่ยนแปลงในรอบวัน โดยเฉพาะอย่างยิ่งการเปลี่ยนแปลง 
ทางความร้อน (Diurnal Cycle of Heat) นอกจากนีความหนาของชัน PBL ยังเปลี่ยนแปลงตาม 
ลักษณะการใช้พื้นที่ (Land Use) ซึ่งส่งผลโดยตรงต่อการเปลี่ยนแปลงความขรุขระของพื้นผิว 
(Surface Roughness), อุณหภูมิ (Temperature), ความจุความชน (Moisture Content), และคุณสมบัติ 
ทางด้านรังสี (Radiation Property) โดยการเปลี่ยนแปลงค่าความขรุขระและความสูงตํ่าของพืนผิว 
จะเป็นการเปลี่ยนแปลงคุณสมบัติทางกายภาพ (Physical Property) ซึ่งส่งผลต่อการเปลี่ยนแปลง 
ค่าแรงเสียดทานทำให้เกิดการเปลี่ยนแปลงโมเมนตัม (Momentum) ของพื้นผิว สำหรับการ 
เปลี่ยนแปลงปริมาณความจุความขืน, ค่าการสะท้อนรังสี (Albedo), และค่าการปลดปล่อยรังสี 
(Emissivity) จะส่งผลต่อความร้อนและปริมาณไอนํ้าระหว่างโลกและชั้นบรรยากาศ ซึ่งเป็น 
คุณสมบัติทางด้านอุณหภูมิ (Thermal Property) ของช้ัน PBL

ภาพท่ี 2.1 การแบ่งช้ันบรรยากาศในชั้น Planetary Boundary Layer (PBL) 
ท่ีมา : Arya, 1999
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2.3 กระบวนการในการขับเคลื่อนบรรยากาศ
การที่บรรยากาศโลกสามารถเคลื่อนที่ได้เนื่องจากมีกระบวนการต่างๆ ที่คอยขับเคลื่อน 

มวลอากาศ เม่ือมวลอากาศมีการเคลื่อนที่จะทำให้บรรยากาศของโลกมีการเคลื่อนที่ตามไปด้วย โดย 
กระบวนการท่ีคอยขับเคลื่อนบรรยากาศสามารถแบ่งเป็น 2 รูปแบบท่ีสำคัญ ได้แก่

1) การเคลื่อนที่ของมวลอากาศอันเนื่องมาจากลักษณะทางกายภาพของพืนผิว ซึ่งเป็นผล 
เนื่องมาจากการใช้ที่ดินและลักษณะของสิ่งปลูกสร้างทำให้เกิดความขรุขระพืนผิวท่ีแตกต่างกัน

2) การเคลื่อนที่ของมวลอากาศอันเนื่องมาจากความร้อน โดยกระบวนการที่เกี่ยวคับความ 
ร้อนจะเป็นกระบวนการที่สำคัญต่อการเคลื่อนที่ของชันบรรยากาศของโลก ซึ่งโลกจะได้รับความ 
ร้อนจากการแผ่รังสีจากดวงอาทิตย์เป็นสำคัญ ดังนั้นการเคลื่อนที่'ของมวลอากาศอันเนื่องมาจาก 
ความร้อนจึงมีความเก่ียวข้องกับรังสี การแผ่รังสีและสมดุลรังสีที่โลกได้รับจากดวงอาทิตย์

2.3.1 รงสและสมดุลรงส (Radiation and Radiation Balance)
จากที่ได้กล่าวมาข้างต้น การเคลื่อนที่ของมวลอากาศอันเนื่องมาจากความร้อนจะมีดวง 

อาทิตย์เป็นป็จจัยที่สำคัญของกระบวนการนี ดังนันในการศึกษาจึงต้องทำการศึกษาปิจจัยและ 
กระบวนการต่างๆ ที่เกี่ยวข้องกับดวงอาทิตย์ โดยกระบวนการที่สำคัญที่ดวงอาทิตย์มีผลต่อ 
บรรยากาศของโลก ได้แก่ การแผ่รังสีและสมดุลรังสีจากดวงอาทิตย์

2.3.1.1 การแผ่รังสีความร้อนจากดวงอาทิตย์
ดวงอาทิตย์สามารถแผ่รังสีความร้อนไต้ทุกช่วงความยาวคลื่น ในรูปของคลื่น 

แม่เหล็กไฟฟ้า (Electromagnetic Wave) โดยทั่วไปแล้วคลื่นแสงสามารถแบ่งไต้เป็นสองช่วงใหญ่ๆ 
ดังนี้

1) รังสีคล่ืนส้ัน (Short Wave) ประกอบด้วยคลื่นแสงที่มีความยาวคลื่นสั้น
กว่า 4 ไมโครเมตร

2) รังสีคลื่นยาว (Long Wave) ประกอบด้วยคลื่นแสงที่มีความยาวคลื่นที่ 
ยาวกว่า 4 ไมโครเมตร (วิชา นิยม, 2535)

โดยคล่ืนแสงท่ีให้ความร้อนแก่ผิวโลกจะมีช่วงคลื่นกว้าง 0.1 ไมโครเมตร สำหรับช่วงคล่ืน 
ท่ีส้ันกว่า 0.1 ไมโครเมตร ได้แก่ Gamma Ray, X-Ray, Ultraviolet จะถูกแก๊สหรือชั้นบรรยากาศดูด 
ซับไว้และลงสู่พื้นโลกในปริมาณน้อย ความจริงแล้วท้ัง Gamma Ray และ X-Ray แทบไม่ปรากฏ 
ลงสู่ผิวโลกเลย ส่วนแสงนั้นจะลงสู่โลกประมาณ 15 เปอร์เซ็นต์ อีก 85 เปอร์เซ็นต์จะถูกดูดซับด้วย 
โอโซนที่ชั้น Tropopause (วิชา นิยม, 2535) เมื่อโลกได้รับรังสีดวงอาทิตย์จะทำให้เกิดการ 
เปลี่ยนแปลงทางความร้อนและอุณหภูมิในชันบรรยากาศของโลก ซึ่งปริมาณความร้อนที่ใช้ในการ 
เผาผลาญอากาศน้ัน (Sensible Heat) สามารถพิจารณาได้จากสมดุลรังสีที่เป็นการสมดุลกันระหว่าง
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รังสีคลืนยาวและรังสีคลื่นสัน โดยความร้อนที่ใช้ในการเผาผลาญอากาศเหล่านีจะส่งผลต่อความคง 
ตัวของบรรยากาศหรือทำให้ความคงตัวบรรยากาศเปลี่ยนแปลงไป เนื่องจากเกิดความป่นป่วนอัน 
เนื่องมาจากความร้อน

2.3.1.2 สมดุลรงส (Radiation Balance)
พืนโลกนอกจากจะได้รับรังสีคลื่นสั้นจากดวงอาทิตย์แล้ว โลกยังได้รับรังสีคลื่น 

ยาวจากการแผ่ความร้อนของเมฆและท้องฟ้าด้วย ตังนันสมดุลรังสีบนพืนผิวใดๆ ของโลกเป็นผล 
ของสมดุลรังสีคลื่นสันและรังสีคลื่นยาว

1) สมดุลรังสีคลนสัน (Short Wave Radiation Balance, Rswba|) เปนความ 
สมดุลของรังสีคลื่นสันที่ลงสู่พืนผิวในทิศทางต่างๆ กันดังสมการ

R รพbal — R รพ(ตกกระทบ)- R ■ รพ(สะท้อน) (2-1)

หรือ
R swbal — ( l " r )  R รพ(คกกระทบ) ( 2 . 2 )

เม่ือกำหนดให้
Rswbal คือ สมดุลรังส ีคล ื่นส ั้น
Rรพ.(ตก:กระทบ) คือ รังสีคล่ืนส้ันท่ีลงสู่พ้ืนผิว
R รพ(สะท'อ น) คือ รังสีคล่ืนสันท่ีออกจากพ้ืนผิว
r คือ สัมประสิทธิการสะท้อนของรังสีคล่ืนส้ัน

สำหรับรังสีคลื่นสันที่ออกจากผิวโลกจะเกิดจากการสะท้อนกลับของรังสีซึ่งปริมาณการ 
สะท้อนกลับจะมากหรือน้อยนั้นขึ้นอยู่กับความยาวคลื่นและลักษณะของพื้นผิว ในธรรมชาติรังสีจะ 
สะท้อนกลับในทุกทิศทางบนพืนผิวขรุขระแต่จะสะท้อนกลับในทิศทางใดทิศทางหนึ่งบนพืนผิว 
เรียบหรือค่อนข้างเรียบ โดยทั่วไปอัตราส่วนระหว่างรังสีดวงอาทิตย์ช่วงความยาวคลื่นระหว่าง 0.3-
4.0 ไมโครเมตร ที่สะท้อนออกทังหมดกับรังสีดวงอาทิตย์ที่แผ่ลงมาบนพื้นผิวนั้นๆ มีชื่อเรียกเฉพาะ 
ว่า แอลบีโด (Albedo)

2) ส ม ด ุล ร ังส ค ล น ยาว  (Long W ave R ad ia tion  B alance, R lwba1) เป ็น ค วาม
ส ม ด ุลข อ งร ังส ีค ล ื่น ยาวท ี่ล งส ู่พ ื้น ผ ิวใน ท ิศ ท างต ่างๆ  ก ัน ต ังส ม การ
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R lwbal R เพ'(ตกกระทบ) -  R | เพ(ทะท้อนเ (2.3)

เม่ือกำหนดให้
Rlwba1 คือ สมดุลรังสีคล่ืนยาว
R M ดกกระทบ) คือ รังสีคลื่นยาวที่ลงสู่พื้นผิว
R เพ(สะท้อน) คือ รังสีคลื่นยาวท่ีออกจากพืนผิว

รังสีคลื่นยาวเป็นรังสีที่ถูกปลดปล่อยออกจากพื้นผิวโลกและจากชั้นบรรยากาศ ซึ่งเกิดจาก 
การที่พืนโลกและบรรยากาศดูดกลืนพลังงานรังสีคลื่นสันจากดวงอาทิตย์และปลดปล่อยหรือแผ่ 
รังสีออกมาในรูปของรังสีคลื่นยาว โดยรังสีคลื่นยาวที่โลกแผ่ออกมานั้นจะเรียกว่า รังสีแห่งโลก 
(Terrestrial Radiation) (รังสรรค อาภาคัพกุล, 2547)

2.3.1.3 รังสสุีทธิ (Net Radiation, Rn)
เม่ือพิจารณาบนพื้นผิวใดๆ ปริมาณรังสีสุทธิจะเป็นผลรวมของสมดุลรังสีคลื่นสั้น 

และสมดุลรังสีคลื่นยาว ซึ่งแสดงในรูปสมการง่ายๆ ดังนี (รังสรรค์ อาภาคัพกุล, 2547)

R ท — R swbal +  R lwbal (2.4)

ปริมาณพลังงานสุทธิที่โลกได้รับจะถูกนำไปใช้ในกระบวนการต่างๆ ที่เกี่ยวข้องกับสมดุล 
พลังงานดังสมการ (วิชา นิยม, 2535)

Rn = LE + H + G + PS + M + S (2.5)

เม่ือกำหนดให้
Rn คือ ปริมาณรังสีสุทธิ (Net Radiation)
LE คือ ความร้อน1ในการระเหยน้ัา (Latent Heat)
H คือ ความร้อนท่ีใช้ในการเผาผลาญอากาศทำให้มีอุณหภูมิสูงขึน (Sensible Heat)
G คือ ความร้อนที่ทำให้ดินมีอุณหภูมิสูงข้ึน (Soil Heat Flux)
PS คือ พลังงานที่พืชใช้ในกระบวนการสังเคราะห์ด้วยแสง (Photosynthesis)
M คือ พลังงานที่ใช้ในกระบวนการอื่นๆ ที่เกี่ยวกับการหายใจและการกักเก็บความ 

รอนในใบพช (Metabolism)
ร คือ พลังงานความร้อนที่เก็บไว้ในสิ่งต่างๆ (Storage)
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ในพืนท ี่ท ี่เป ็นป ่าหรือพ ืนท ี่ท ี่ม ีพ ืชปกคลุมดิน ปริมาณรังส ีส ุทธิจะถ ูกนำไปใช้ใน 
กระบวนการระเหยนำเป็นส่วนใหญ่ ส่วนท่ีเหลือจะเป็นการนำไปใช้เพื่อการเผาผลาญอากาศหรือลง 
สู่ดินซึ่งเป็นส่วนน้อย จึงทำให้อากาศบริเวณพืนที่เหล่านีเย็นกว่าพื้นที่ที่ป่าไม้ถูกทำลายซึ่งความ 
ร้อนส่วนใหญ่จะถูกนำไปใช้ในการเผาผลาญอากาศมากกว่าส่วนอื่นๆ จึงทำให้อากาศบริเวณนั้น 
ร้อน (วิชา นิยม, 2535) สำหรับในบริเวณเขตเมืองที่มีตึกและถนนคอนกรีต สิ่งปลูกสร้างเหล่านี้จะ 
เป็นตัวลดค่าความร้อนเพื่อใช้ในการระเหยนำแต่ความร้อนจะถูกนำไปใช้ในการเผาผลาญอากาศ 
และเก็บสะสมในดินเป็นส่วนมาก จึงทำให้อากาศในเขตเมืองร้อนและอบอ้าวตลอดกลางวันและ 
กลางคืน กล่าวคือ ในเวลากลางวันความร้อนจะถูกนำไปใช้ในการเผาผลาญอากาศและเก็บสะสมใน 
ดิน ในเวลากลางคืนจะมีการคายความร้อนออกมาจากสิ่งปลูกสร้าง เกิดการสะท้อนและหักเหอยู่ใน 
พืนที่แคบๆ ระหว่างตัวอาคารและจะเกิดการแผ่รังสีออกไปสู่ชันบรรยากาศ จึงทำให้ในตัวเมืองมี 
อากาศร้อนและอบอ้าวตลอดเวลา

2.4 ควใม'ป่นป่วนของบรรยากาศ (Turbulence)
ความป่นป่วนของบรรยากาศเป็นผลอันเนื่องมาจากกระบวนการต่างๆ ที่คอยขับเคลื่อนให้ 

เกิดการเคลื่อนที่ของมวลอากาศ ตังได้กล่าวในหัวข้อที่ 2.3 โดยความป่นป่วน (Turbulence) เป็น 
กลุ่มของกระแสวน (Eddy) ที่มีขนาดแตกต่างกัน (Jacobson, 1999) การเคลื่อนที่แบบป่นป่วนจะมี 
ลักษณะเป็นแบบสุ่ม (Random) และไม่สามารถคาดการณ์ได้ (Unpredictable) ซึ่งความป่นป่วนจะ 
เป็นการเปลี่ยนแปลงขึนๆ ลง  ๆ เช่น การเปลี่ยนแปลงของความเร็วลมและอุณหภูมิ เป็นด้น ในชัน 
บรรยากาศการเกิดความป่นป่วนจะเกิดอยู่ใกล้กับพื้นผิว ที่เรียกว่า Surface Layer ซึ่งสามารถแสดง 
ให้เห็นได้จากการโบกพัดของธง การสั่นไหวของใบไม้ กิ่งไม้และหญ้า การเคลื่อนที่ของควันและ 
ผ่น ตลอดจนการเกิดคลื่นที่ผิวหน้านี้า โดยขนาดของการเกิดความป่นป่วนในชั้น PBL จะแตกต่าง 
ไปตามระยะเวลาที่เคลื่อนที่ ขนาดของความป่นป่วนอาจมีค่าตั้งแต่เป็นมิลลิเมตรจนถึงเมตรและมี 
ช่วงระยะเวลาในการเคลื่อนที่ตั้งแต่น้อยกว่าวินาที (Millisecond) จนถึงระดับชั่วโมง ซึ่งความ 
ป่นป่วนขนาดใหญ่จะมีระดับพลังงานกล (Kinetic Energy) ท่ีสูงด้วย ซึ่งจะมีผลต่อการเปลี่ยนแปลง 
โมเมนต้ม, ความร้อนและมวลของบรรยากาศ โดยปีจจัยเหล่านีจะส่งผลต่อการกระจายตัวของมล 
สารในชั้นบรรยากาศ (Arya, 1999) โดยล้ามีความป่นป่วนของชั้นบรรยากาศมากจะเกิดการกระจาย 
ตัวของมลสารจากแหล่งกำเนิดได้ดี แต่ล้าหากบรรยากาศมีความป่นป่วนน้อยการกระจายตัวของมล 
สารจะเกิดได้น้อยทำให้บริเวณน้ันมีความเข้มข้นของมลสารสูง

ความป ่นป่วนของชั้นบรรยากาศจะเก ิดจากสาเหตุสำค ัญ 2 ประการ ได ้แก ่ ความป่นป ่วน 
อ ัน เนื่องมาจากลักษณะทางกล (Mechanical Turbulence) และความป่นป ่วนอันเน ื่องมาจากความ 
รอน (Thermal Turbulence)

๙
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2.4.1 ความปันป่วนอันเนื่องมาจากลักษณะทางกล (Mechanical Turbulence)
ความป็นป่วนทางกลจะเกิดขืนเนื่องจากลักษณะทางกายภาพของพืนที่ที่มีผลต่อการ 

เคลื่อนที่ของมวลอากาศ อันได้แก่ สิ่งปลูกสร้าง ความราบเรียบหรือความขรุขระของพื้นผิว เช่น 
เมื่อมีลมพัดผ่านสิ่งกีดขวางบนพืนผิว ซึ่งจะทำให้เกิดการม้วนตัวของกระแสอากาศหรือเรียกว่า 
กระแสวน ยิ่งความเร็วลมมากขึนเท่าใดยิ่งก่อให้เกิดกระแสวนและความปีนป่วนมากขึ้นเท่านั้น 
โดยความปีนป่วนทางกลที่เกิดขึนจะก่อให้เกิด Forced Convection ซึ่งเป็นการเคลื่อนตัวของอากาศ 
ในแนวดิ่ง (Jacobson, 1999) นอกจากนีลักษณะความขรุขระของพืนผิวยังมีผลต่อการไหลของ 
อากาศและความเร็วลมที่ระดับต่างๆ น่ันคือ เมื่อผิวโลกราบการไหลของอากาศก็จะสมํ่าเสมอ เส'น 
ความเร็วลมที่ระดับต่างๆ จะชันมาก สำหรับบริเวณพืนผิวที่ขรุขระจะส่งผลทำให้เกิดความปีนป่วน 
ทางกลเกิดขึน ทำให้เส้นความเร็วลมท่ีระดับต่างๆ ชันน้อยกว่า ดังแสดงในภาพที่ 2.2

ภาพท่ี 2.2 การเปลี่ยนแปลงความเร็วลมกับความสูงบนพืนผิวชนิดต่างๆ 
ทีมา : Tunner, 1994 : cited in Surat Bualert, 2001

2.4.2 ความปันป่วนอันเน่ืองมาจากความร้อน (Thermal Turbulence)
ความปีนป่วนทางความร้อนเป็นความปีนป่วนอันเนื่องมาจากการกระบวนการทางความ 

ร้อนที่โลกได้รับ เมื่อพื้นผิวโลกได้รับความร้อนที่แตกต่างกัน ในบริเวณที่ได้รับความร้อนมากกว่า 
จะมีการส่งผ่านความร้อนจากพื้นสู่บรรยากาศด้วยกระบวนการนำความร้อน (Conduction) ส่งผล 
ให้อากาศเหนือพ้ืนท่ีนันมีอุณหภูมิสูงข้ึน เกิดการขยายตัวและลอยตัวสูงขึ้น มวลอากาศเย็นในพื้นที่ 
ข้างเคียงจะเข้ามาแทนที่อากาศที่ลอยขึ้นไปทำให้เกิดความปีนป่วนขึ้น โดยความปีนป่วนทางความ
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ร้อนจะก่อให้เกิด Free Convection ซึ่งเป็นการเคลื่อนที่ในแนวดิ่งของมวลอากาศอันเนื่องมาจากแรง 
ลอยตัว (Jacobson, 1999)

2.5 สภาพความคงตัวของชนบรรยากาศ (Atmospheric Stability)
ความ!]นป่วนเนื่องมาจากลักษณะทางกลและความปีนป่วนอันเนื่องมาจากความร้อนจะ 

ส่งผลต่อความคงตัวของชันบรรยากาศ โดยสภาพการคงตัวของอากาศเป็นสิ่งที่ใช้อธิบายลักษณะ 
หรือสภาพของบรรยากาศสำหรับการเคลื่อนที่ของอากาศในแนวดิ่ง (Vertical Direction) และแนว 
ระนาบ (Horizontal Direction) เมื่อเปรียบเทียบกับสภาพบรรยากาศอ้างอิงที่มีอัตราการลดลงของ 
อุณหภูมิบรรยากาศเท่ากับ Adiabatic Lapse Rate

2.5.1 กฎฃอท 1 ทางอุณหพลศาสตร (First Law of Thermodynamics)
กฎข้อที่ 1 ทางอุณหพลศาสตร์เป็นกฎที่เกี่ยวกับการคงตัวของพลังงาน กล่าวคือ เมื่อให้ 

ความร้อนกับวัตถุใดๆ ความร้อนจะถูกนำไปใช้สองทาง คือ ทำให้อุณหภูมิของอากาศเพิ่มขึนกับทำ 
ให้วัตถุนันขยายตัว (รังสรรค์ อาภาคัพถุล, 2547) การเปลี่ยนแปลงอุณหภูมิจะมีผลต่อการ 
เปลี่ยนแปลงสภาพ, ความดันบรรยากาศ, ความหนาแน่น, อัตราการเปลี่ยนแปลงปฏิกิริยาเคมี และ 
ป็จจัยอื่นๆ ตลอดจน ความคงตัวของชั้นบรรยากาศ ดังนั้นกฎข้อที่ 1 จึงนำมาใช้ในการพยากรณ์ 
สภาพความคงตัวของชั้นบรรยากาศได้ (Jacobson, 1999)

กฎข้อท่ี 1 ทางอุณหพลศาสตร์สามารถแสดงได้ดังสมการต่อไปนี้

dQ" = d u *  + d w "  (2 .6)
เม่ือกำหนดให้

dQ* คือ พลังงานที่ส่งผ่านระหว่างมวลอากาศกับสิ่งแวดล้อม (J)
du* คือ การเปล่ียนแปลงพลังงานภายในของมวลอากาศ (J)
dw* คือ งานท่ีทำโดยหรือบนมวลอากาศ

เม่ือ dQ* > 0 หมายความว่ามีการส่งผ่านพลังงานจากสิ่งแวดล้อมสู่มวลอากาศ ซึ่งเรียกเป็น 
กระบวนการรับความร้อน (Endothermie) หาก dQ* < 0 จะหมายความว่ามีการส่งผ่านพลังงานจาก 
มวลอากาศไปยังสิ่งแวดล้อมหรือเรียกเป็นกระบวนการสูญเสียความร้อน (Exothermic) หาก dw* > 
0 จะเป็นงานที่ทำโดยมวลอากาศ และถ้า dw* < 0 จะเป็นงานที่ทำบนมวลอากาศ โดยพลังงานท่ี 
ส่งผ่านมายังมวลอากาศจะถูกนำไปใช้ในการเปลี่ยนแปลงพลังงานภายใน เช่น การเปลี่ยนแปลง 
อุณหภูมิและบางส่วนจะถูกนำไปใช้ในการทำงานของมวลอากาศ ซึ่งการเปลี่ยนแปลงภายในที่เป็น
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ผลอันเนื่องมาจากการส่งผ่านพลังงานจะเรียกเป็นสภาพไดอะแบติค (Diabatic) แต่ถ้าเกิดจากงานจะ 
เรียกเป็นสภาพอะเดียแบติค (Adiabatic)

dQ = dQ* , d u  - d u -  
ไ/พิปิ dW  = d W *

^ 7 (2.7)

เม่ือ Ma = Md + Mv เป็นมวลของอากาศ ซึ่งประกอบด้วยมวลอากาศแห้ง (Md) และไอนำ 
(Mv) ดังนั้นกฎข้อที่ 1 ทางอุณหพลศาสตร์สามารถเขียนในรูปของพลังงานต่อมวลอากาศ (J kg')
ได้ดังน๋ึ

dQ  = d U  + dW  (2 .8)

การส่งผ่านพลังงานจะเกิดขึ้นเมื่อ dQ ^  0 เมื่อมวลอากาศมีการขยายตัว งานที่เกิดขึนจะ 
เป็นงานที่ทำด้วยมวลของอากาศ

dW  = d W * P d V - P d a „

ในสมการ dv เป็นการเปล่ียนแปลงปริมาตรของอากาศและ

(2.9)

«« = Pa
(2.10)

ซ่ึง dv เป็นปริมาตรจำเพาะของอากาศ (Specific Volume of Air) โดยอากาศจะมีการ 
ขยายตัวเมื่อเคลื่อนเข้าสู่สภาวะความกดอากาศตํ่า ในกรณีเช่นนีงานที่เกิดขึนจะเป็นงานที่ทำโดย 
มวลของอากาศ หรือ dv > 0 แต ่ในกรณีที่มวลอากาศจมตัวลงเข้าสู่สภาวะความกดอากาศสูง มวล 
ของอากาศจะมีการอัดตัว ดังนั้นงานที่เกิดขึ้นจะเป็นงานที่ทำบนมวลของอากาศ น่ันคือ dV < 0

จากกฎข้อท่ี 1 ของอุณหพลศาสตร์จะสามารถนำมาใช้ในการพิจารณาสภาวะที่แตกต่างกัน
ได้ดังนี

(1) กระบวนการท่ีไม่มีการเปล่ียนแปลงความดัน (Isobaric Process, dpa = 0)
(2) กระบวนการที่ไม่มีการเปลี่ยนแปลงอุณหภูมิ (Isothermal Process, dT = 0)
(3) กระบวนการท่ีไม่มีการเปล่ียนแปลงทางปริมาตร (Isochoric Process, dOQ = 0)
(4) กระบวนการที่ไม่มีการส่งผ่านพลังงาน (Adiabatic Process, dQ = 0)
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ภายใต้สภาพอะเดียแบติคจะไม่มีการส่งผ่านพลังงานระหว่างมวลอากาศ ดังนันการ 
เปลียนแปลงอุณหภูมิของมวลอากาศจะเกิดขืนเนื่องจากการขยายหรือการอัดตัวของมวลอากาศเมื่อ 
มีการเคลือนทีขืนหรือลงตามลำดับ เมื่อมวลอากาศเคลื่อนที่ขืนจะมีการขยายตัว เนื่องจากพลังงาน 
จลน์จะถูกเปลี่ยนมาเป็นงานเพื่อใช้ในการขยายตัว เมื่อพลังงานจลน์ลดลงมวลอากาศก็จะเย็นตัวลง 
เช่นกัน ในทางตรงกันข้ามเมื่อมวลอากาศเคลื่อนที่ลงจะมีการอัดตัวและอุณหภูมิของมวลอากาศจะ 
เพ่ิมสูงขืน (Jacobson, 1999) โดยอัตราการเปลี่ยนแปลงอุณหภูมิตามความสูง (Lapse Rate) จะ 
ขืนอยู่กับลักษณะ1ของมวลอากาศมันๆ โดยมีรายละเอียดตังต่อไปนี้

1) อากาศแห้ง (Dry Air) เมื่ออากาศแห้งลอยตัวขืนหรือจมตัวลง อัตราการเปลี่ยนแปลง 
อุณหภูมิของอากาศแห้งตามความสูงภายใต้กระบวนการอะเดียแบติกจะเรียกเป็น อัตราอะเดียแบดิก 
แห้ง (Dry Adiabatic Lapse Rate, Y d) ซึ่งเมื่อระดับความสูงเพิ่มขึ้น 100 เมตร อุณหภูมิจะลดลง 1 
องศาหรือเท่ากับ 10 องศา ต่อ 1 กิโลเมตร อัตราอะเดียแบดิกแห้งนี้'ใต้มาจากการค้นคว้า1ใน 
ห้องปฏิบัติการซึ่งไม่เกิดขืนจริงในสภาพธรรมชาติเพราะว่าส่วนประกอบของอากาศต้องมีไอนำ 
เสมอ อย่างไรก็ตามอัตราอะเดียแบติกของอากาศแห้งนับว่ามีความสำคัญเพื่อเป็นบรรทัดฐาน 
สำหรับการเคลื่อนตัวของอากาศในธรรมชาติต่อไป

2) อากาศชืน (Moist Air) เม่ืออากาศชื้นมีการลอยสูงขึ้น ไอนี้าในมวลอากาศจะค่อยๆ กล่ัน 
ตัวเป็นหยดนำและจะมีการปล่อยความร้อนจากการควบแน่น จึงทำให้อัตราการลดอุณหภูมิของ 
อากาศชื้นตามกระบวนการอะเดียแบดิกน้อยกว่าอากาศแห้ง เมื่อไอนี้าในอากาศกลั่นตัวเป็นหยดนี้า 
หมดแล้ว อัตราการลดลงหลังจากนั้นจะเท่ากับอากาศแห้ง อุณหภูมิที่ลดลงช่วงเวลาที่ไอนี้ากลั่นตัว 
จะมีค่าอยู่ในช่วง 0.36-0.84 องศา ต่อการเคลื่อนที่ขึ้น 100 เมตร หรือเฉลี่ยประมาณ 0.5 องศา ต่อ 
100 เมตร หรือเท่ากับ 5 องศา ต่อ 1 กิโลเมตร อัตราการลดลงของอุณหภูมิดังกล่าวนี้เรียกว่า 
อัตราอะเดียแบติกเปียก (Wet Adiabatic Lapse Rate, Y w) (รังสรรค์ อาภาคัพกุล, 2547)

2.5.2 สภาพความคงตัวของชั้นบรรยากาศ (Atmospheric Stability)
จากการเคลื่อนที่ของมวลอากาศตามกระบวนการอะเดียแบดิกและความป่นป่วนที่เกิดขึ้น 

ในชั้นบรรยากาศจะส่งผลต่อสภาพความคงตัวของชั้นบรรยากาศ โดยสภาพความคงตัวนั้นสามารถ 
พิจารณาได้จากการเปรียบเทียบอัตราการเปลี่ยนแปลงอุณหภูมิตามความสูงของสิ่งแวดล้อม 
(Ambient Temperature Lapse Rate) กับอัตราการเปลี่ยนแปลงอุณหภูมิตามความสูงของมวลอากาศ 
แห้ง สภาพความคงตัวของบรรยากาศสามารถแบ่งเป็น 3 กลุ่ม คือ แบบไม่คงตัว แบบคงตัว และ 
แบบเป็นกลาง

1) แบบไม่คงตัว (Unstable Condition) สภาพบรรยากาศแบบไม่คงตัวจะเกิดขึ้นเมื่ออัตรา 
การลดลงของอุณหภูม ิตามความสูงของสิ่งแวดล้อมมากกว่ามวลอากาศแห้งหรือเรียกเป ็น 
Superadiabatic ส่งผลให้อุณหภูมิของมวลอากาศมากกว่าสิ่งแวดล้อม มวลอากาศนันจะมีความ
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หนาแน่นน้อยกว่าอากาศรอบๆ ตัวและลอยขึนไปเรื่อยๆ สภาพบรรยากาศเช่นนีเรียกว่าเป็นสภาพ 
แบบไม่คงตัว

E nvironm ental lapse rate

A diab atic  lapse rate

ภาพท่ี 2.3 การเกิดสภาพความคงตัวบรรยากาศแบบไม่คงตัว 
ที่มา:วงศ์พันธ์ลิมปเสนีย์,นิตยามหาผล .ธีระ เกรอต,2543

2) แบบคงตัว (Stable) สภาพบรรยากาศแบบคงตัวจะเกิดขึ้นเมื่ออัตราการลดลงของ 
อุณหภูมิตามความสูงของสิ่งแวดล้อมน้อยกว่ามวลอากาศหรือเรียกเป็น Subadiabatic เมื่อมวล 
อากาศลอยตัว1ขึนตามกระบวนการอะเดียแบติก มวลอากาศจะมีอุณหภูมิตํ่ากว่าสิ่งแวดล้อม ดังน้ัน 
มวลอากาศจะหนักกว่าอากาศรอบๆ และจะตกกลับมาที่ตำแหน่งเริ่มต้น ลักษณะบรรยากาศเช่นนี้ 
จะเรียกว่าบรรยากาศคงตัว ในบรรยากาศคงตัวเช่นนีมลสารจะกระจายตัวอย่างช้าๆ และความ 
แปรปรวนจะถูกบังคับไม่ให้เกิดข้ึน

H eïph

T em perature

E nviron m en tal lapse rate

A diab atic  lapse rate

ภาพที 2.4 การเกิดสภาพความคงตัวบรรยากาศแบบคงตัว 
ท่ีมา: วงศ์พันธ์ ลิมปเสนีย์ และคณะ, 2543
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นอกจากบรรยากาศแบบคงตัวที่เกิดขึนเนื่องจากอัตราการลดลงของอุณหภูมิตามความสูง 
ของสิ่งแวดล้อมน้อยกว่ามวลอากาศแล้ว บรรยากาศแบบคงตัวยังสามารถเกิดได้จากการที่อุณหภูมิ 
ของบรรยากาศเพิ่มขึ้นตามความสูงหรือเรียกว่าการเกิดอินทอร์ชั่น (Inversion) ในสภาพเช่นนี้ชั้น 
บรรยากาศจะคงตัวมาก ซึ่งการเกิดอินทอร์ช่ันสามารถแบ่งได้เป็น 3 แบบ ได้แก่ อินเวอร์ช่ันจากการ 
แผ่รังสี, อินทอร์ชั่นจากการจมตัวและอินทอร์ชั่นทั้งสองชนิดรวมกัน (วงศ์พันธ์ ลิมปเสนีย์ และ 
คณะ, 2543)

(1) อินเวอร์ชั่นจากการแผ่รังสี (Radiative Inversion) ความร้อนจากแสงอาทิตย์ทำ 
ให้อุณหภูมิที่ผิวดินตอนสายและตอนบ่ายสูงกว่าอุณหภูมิในบรรยากาศข้างบนแต่ในเวลากลางคืน 
การแผ่รังสีจากพืนโลกขึนสู่ท้องฟ้าทำให้พืนดินเย็นลงเร็วกว่าบรรยากาศ ตังบันอุณหภูมิของ 
บรรยากาศที่อยู่ใกล้พืนดินจะตํ่ากว่าอุณหภูมิของชันอากาศที่อยู่เหนือขึ้นไป สภาพเช่นนีเรียกว่าอิน 
ทอร์ชั่นจากการแผ่รังสี อินทอร์ชั่นเช่นนี้เกิดขึ้นในเวลากลางคืนและหายไปในตอนเช้า สำหรับใน 
ท ี่ท ี่ม ีลมแรงการเก ิดอ ินเวอร ์ช ั่นจะลดลงเน ื่องจากความป ่นป ่วนท ี่เก ิดข ึนซ ึ่งจะทำให ้การ 
เปลี่ยนแปลงอุณหภูมิต่อความสูงสม่ําเสมอ1ข้ึน (วงศ์พันธ์ ลิมปเสนีย์ และคณะ, 2543)

(2) อินเวอร์ชันจากการจมตัว (Subsidence Inversion) อินทอร์ชั่นแบบนี้เกิดจาก 
การที่อากาศในแอนติไซโคลนจมตัวลงหรือลอยตํ่าลง อัตราการจมตัวประมาณ 1,000 เมตรต่อวัน 
ขณะที่อากาศจมลงสู่ระดับตํ่าที่มีความตันสูงจะถูกกดและทำให้อุณหภูมิของอากาศนั้นเพิ่มขึ้นสูง 
กว่าอุณหภูมิที่จุดบันๆ ก่อนการจมลง ในขณะเดียวกันอากาศที่ใกล้ผิวโลกจะมีการจมตัวน้อยกว่า 
และมีผลต่ออุณหภูมิน้อย (วงศ์พันธ์ ลิมปเสนีย์ และคณะ, 2543)

โดยการเกิดอินเวอร์ชันสามารถเกิดขึ้นได้ทั้งบริเวณพื้นผิวหรือที่ระดับล่างและการเกิดอิน 
เวอร์ชันท่ีระดับสูงๆ

(1) การเกิดอินเวอร์ชันที่พื้นผิว (Surface Inversion) เป็นการเกิดอินเวอร์ชันที่ 
ระดับตํ่าหรืออยู่ติดกับพื้นดิน ส่วนใหญ่เกิดในเวลากลางคืนและในฤดูหนาวหลังจากพื้นดินไม่ได้ 
รับความร้อนจากการแผ่ร ังส ีของดวงอาทิตย์แล้ว ทำให้อากาศที่อยู่ติดกับพื้นดินมีอุณหภูมิตํ่ากว่า 
อากาศที่อยู่ด้านบน ซึ่งสภาพที่ทำให้เกิดอินเวอร์ชันที่ระดับพื้นผิวในช่วงเวลากลางคืนมีดังนี้ฤดู 
หนาวที่มีช่วงกลางคืนยาวนาน ทำให้เกิดการสูญเสียความร้อนจากพืนผิวโลกมากกว่าความร้อนที่ 
โลกได้รับ, ในวันที่มีท้องฟ้าแจ่มใส ทำให้เกิดการสูญเสียความร้อนจากการแผ่รังสีจากพื้นผิวอย่าง 
รวดเร็ว, การเกิดภาวะลมสงบในช่วงเวลากลางคืนทำให้มีการผสมตัวของอากาศเย็นที่อยู่เหนือ 
พื้นผิวกับอากาศที่ร้อนกว่าได้น้อย, ในเวลากลางวันบริเวณพื้นผิวที่มีหิมะปกคลุม โดยอุณหภูมิของ 
อากาศที่อยู่เหนือพืนผิวจะตํ่ากว่าอากาศที่อยู่ข้างบนทำให้เกิดภาวะอินเวอร์ชันท่ีระดับพื้นผิวขึ้น

(2) การเกิดอินเวอร์ชันที่ระดับสูง (Inversion Aloft) โดยเกิดจากการจมตัวของ 
อากาศ (Subsidence Inversion) และเกิดจากแนวของอากาศ (Frontal Inversion) ทีเกิดจากการทมวล 
อากาศที่มีอุณหภูมิแตกต่างกันเคลื่อนมาพบกัน ซึ่งมวลอากาศเย็นที่มีความหนาแน่นมากกว่าจะจม
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ตัวลงและดันให้มวลอากาศร้อนที่เบากว่าลอยตัวฃึนทำให้มวลอากาศร้อนอยู่เหนือมวลอากาศเย็น 
(ดวงพร นพคุณ, 2536)

3) แบบเป็นกลาง (Neutral) สภาพบรรยากาศแบบเป็นกลางจะเกิดขึนเมื่ออัตราการลดลง 
ของอุณหภูมิตามความสูงของสิ่งแวดล้อมเท่ากับมวลอากาศ ดังนันมวลอากาศจะมีอุณหภูมิเท่ากับ 
สิ่งแวดล้อมท่าให้มวลอากาศไม่มีการเคลื่อนที่เพราะมีความกดอากาศและความหนาแน่นเท่ากับ 
อากาศรอบนอกท่าให้ไม่มีแรงลอยตัว ส่งผลให้มวลอากาศไม่พยายามกลับไปยังตำแหน่งเริ่มต้น 
หรือพยายามเคลื่อนที่ต่อไป บรรยากาศเช่นนีจะเรียกว่าเป็นสภาพแบบเป็นกลาง

Heiah
E nviron m en tal lapse rate

T em perature

A d iab atic  lapse rate

ภาพท่ี 2.5 การเกิดสภาพความคงตัวบรรยากาศแบบเป็นกลาง (Environmental Lapse Rate ซ้อนทับ 
กับ Adiabatic Lapse Rate)

ท่ีมา: วงศ์พันธ์ ลิมปเสนีย์ และคณะ, 2543

2.6 การคำนวณสภาพความคงตัวของชั้นบรรยากาศ
2.6.1 การแสดงสภาพการคงตัวของบรรยากาศ (Atmospheric Stability Categories)
การแสดงสภาพความคงตัวของบรรยากาศสามารถแสดงไต้ใน 2 ลักษณะ คือ การแสดง 

สภาพการคงตัวแบบการจัดแบ่งชั้น (Class) หรืออาจเรียกการแสดงสภาพการคงตัวของบรรยากาศ 
แบบนี้ว่าเป็นการแบ่งชั้นความคงตัวของอากาศแบบพาสคิว-กิฟฟอร์ด (Pasquill-Gifford Stability 
Categories) และแสดงสภาพการคงตัวของบรรยากาศโดยอาศัยหลักการของ Boundary Layer โดย 
สภาพความคงตัวของบรรยากาศแบบพาสคิว-กิฟฟอร์ด นั้นเป็นวิธีการแสดงสภาพการคงตัวของ 
บรรยากาศที่นิยมและใช้กันอย่างแพร่หลาย ซึ่งสภาพการคงตัวของอากาศสามารถแบ่งเป็นกลุ่มได้ 3 
กลุ่ม คือ
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1) กลุ่มสภาพความคงตัวของบรรยากาศเป็นกลาง (Neutral Condition) โดยให้ 
สัญลักษณ์แทนกลุ่มนีว่าเป็นชัน D (D class)

2) กลุ่มสภาพความคงตัวของบรรยากาศไม่คงตัว (บทรtable Condition) ในกรณี 
การแสดงสภาพการคงตัวของบรรยากาศเป็นแบบพาสคิว-กิฟฟอร์ด สามารถแบ่งชันหรือระดับเป็น 
3 ระดับคือ

(1) สภาพบรรยากาศที่ไม่คงตัวสูง (Very Unstable) โดยให้สัญลักษณ์ 
แทนกลุ่มบีว่าเป็น A (A class)

(2) สภาพบรรยากาศที่ไม่คงตัวปานกลาง (Moderately Unstable) โดยให้ 
สัญลักษณ์แทนกลุ่มน้ีว่าเป็น B (B class)

(3) สภาพบรรยากาศที่ไม่คงตัวตํ่า (Slightly Unstable) โดยให้สัญลักษณ์ 
แทนกลุ่มน ี้ว ่าเป ็น c  (C class)

3) กลุ่มสภาพความคงตัวของบรรยากาศคงตัว (Stable Condition) สภาพของ 
บรรยากาศในกลุ่มน้ียังสามารถแบ่งออกเป็น 2 ระดับ คือ

(1) สภาพบรรยากาศที่คงตัวปานกลาง (Moderately Stable) โดยให้ 
สัญลักษณ ์แทนกล ุ่ม น้ีว่าเป็น E (E class)

(2) สภาพบรรยากาศท่ีคงตัวสูง (Very Stable) โดยให้สัญลักษณ์แทนกลุ่ม 
นว่าเป็น F (F class) (Turner, 1994)

2.6.2 กไรคำนวณความคงตัวบรรยากาศแบบพาสคิว-กิฟฟอร์ด (Pasquill-Gifford)
การคำนวณความคงตัวบรรยากาศแบบพาสคิว-กิฟฟอร์ด จะนำป็จจัยทางอุตุนิยมวิทยามา 

ช่วยในการแบ่งความคงตัวของชั้นบรรยากาศ โดยปีจจัยทางอุตุนิยมวิทยาที่นำมาใช้ ได้แก่ ปริมาณ 
แสงอาทิตย์ปริมาณเมฆ ข้อมูลความเร็วลมที่ระดับความสูง 10 เมตร (ตารางที่ 2.1) เพื่อใช้ในการ 
คำนวณสภาพการคงตัวตามค่า Flux Richardson Number
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ตารางท่ี 2.1 สภาพการคงตัวของบรรยากาศแบบ Pasquill-Gifford
Surface 

Wind Speed 
(m/s)

Day Night
Insolation Cloudiness

Strong Moderate Slight
Thinly

overcast or > 
4/8

Clear or < 3/8

<2 A A-B B - -
2-3 A-B B c E F
3-5 B B-C c D E
5-6 c C-D D D D
>6 c D D D D

ทีมา: Gifford, 1976: cited in Hanna, 1982

นอกจากนี้ยังมีการแบ่งชั้นบรรยากาศแบบพาสคิวที่ถูกปรับปรุงด้วยเทอนเนอร์ (Modified 
Turner) ซึ่งใช้ผลของปริมาณรังสีสุทธิ (Net Radiation) ที่มีปีจจัยเกี่ยวช้องกับความสูงของดวง 
อาทิตย์ (การเปลี่ยนแปลงของเวลา วันและปี) ปริมาณเมฆปกคลุม (Total Cloud Cover) และความ 
สูงของเพดานเมฆ (Celling Height), วิธีเดลด้าที (Solar Radiation/ Delta-T (SRDT) Method) ท่ี 
ยังคงใช้พื้นฐานและแนวความคิดจากวิธีการของเทอนเนอร์ แต่วิธีการของเทอนเนอร์จำเป็นต้องใช้ 
ค่าปริมาณเมฆปกคลุมและความสูงของเพดานเมฆที่ได้จากการตรวจวัดหรือจากการสังเกต แต่ 
เนื่องจากค่าดังกล่าวอาจมีช้อจำกัดทางด้านของข้อมูลที่นำมาสนับสนุน ดังนันวิธีการนีจึงถูก 
พัฒนาขืน โดยใช้ความเร็วลมระดับพื้นผิวที่วัดที่ระดับ 10 เมตรหรือใกล้เคียงควบคู่ไปกับปริมาณ 
รังสีดวงอาทิตย์สำหรับเวลากลางวันและใช้ค่าความแตกต่างระหว่างอุณหภูมิที่ระดับความสูง 
แตกต่างกันสำหรับเวลา, วิธี'ซิกม่าอี (Sigma-E Method) เป็นวิธีที่พัฒนาบนพื้นฐานความป่นป่วน 
ของมุมยกข้ึน (Elevation Angle) ของลมควบคู่กับความเร็วลมเฉลี่ย, วิธีซิกปาเอ (Sigma-A Method) 
วิธีนี้เป็นวิธีที่พัฒนาบนพื้นฐานแนวความคิดของความป่นป่วนของทิศทางลม (Wind Direction) 
ควบคู่กับความเร็วลมเฉลี่ย (US.EPA, 2000)

2.6.3 วิ ธีการคำนวณสภาพความคงฅัวฃองชั้นบรรยากาศด้วยวิธีของ Monin-Obukhov
ในวิธีการจัดแบ่งลักษณะบรรยากาศในรูปแบบของพาสคิวจะไม่มีการนำความแตกต่าง 

ในเรื่องของความขรุขระพืนผิว มาใช้เป็นปิจจัยในการประเมินถึงลักษณะบรรยากาศ แต่สำหรับค่า 
ของ Monin-Obukhov จะใช้ลักษณะความป่นป่วนอันเนื่องมาจากความร้อนและทางกายภาพ
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(Thermal and Mechanical Turbulence) มาใช้ในการประเมิน (Srinuan Sunthi, 2001)โดยมีการ 
คำนวณจากข้อมูลการเคลือนทีของอากาศใน 3 แนวแกน (Wind Component) ซึ่งได้แก่ ลมในทิศ 
ตะวันออก-ตะวันตก (u-Direction), ทิศเหนือ-ใต้ (v-Direction) และขึน-ลง (พ-Direction) ดังนี 
(US.EPA, 1999)

L = - u ' C ' P T
kgH (2.11)

เม่ือกำหนดให้
L คอ ค่า Monin-Obukhov Length (m)
U t  คอ ค่าความเรวเสยดทาน (Friction Velocity) (ms ')
k คอ ค่า Von Karman Constant มีค่าเท่ากับ 0.4
g คอ ความเร่งเนองจากแรงดงดูดของโลก (Acceleration due to Gravity) มค่าเท่ากับ

9.81 ms 1
T  คือ อุณหภูมิ (K)
C p คือ ความจุความร้อนอากาศ มีค่าเท่ากับ 1004 J kg ' deg 1
P  คือ ความหนาแน่นของอากาศ มีค่าเท่ากับ 1.2 kg m'3
H  คือ ความร้อนที่ใช้ในการเผาผลาญอากาศ (Wm2)

ค่า Monin-Obukhov Length ที่คำนวณได้สามารถเป็นได้ทั้งค่าบวกและลบ ซึ่งมีความหมาย 
ว่าบรรยากาศเป็นแบบคงตัวและไม่คงตัวตามลำดับ (Colls, 2002) โดยผลการคำนวณที่ได้จะถูก 
นำมาเปรียบเทียบเพื่อหาลักษณะความคงตัวบรรยากาศ ตังตารางท่ี 2.2

ตารางที่ 2.2 การเปรียบเทียบผลการคำนวณค่า Monin-Obukhov Length กับลักษณะความคงตัว 
บรรยากาศ

Monin-Obukhov Length ลักษณะความคงตัวบรรยากาศ
Small Positive 0 m. < L < 10 m. Very Stable
Large Positive 10m. < L <  105m. Stable

Very Large L > 10s Neutral
Large Negative -10'5m. < L < -1 0 0  m. Unstable
Small Negative -100 m. < L < 0 m. Very Unstable

ทมา : Seinfeld, 1998
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จากสมการท่ี 2.11 จะต้องทำการคำนวณเพ่ือหาความเร็วเสียดทาน ซึ่งความเร็วเสียดทานจะ 
เกิดขึนเมื่อลมในแนวระดับ (Horizontal Wind) เคลื่อนท่ีผ่านส่ิงกีดขวางหรือพืนผิวที่ขรุฃระจะทำ 
ให้ความเร็วลมที่ใกล้พื้นผิวลดลงส่งผลให้เกิด Vertical Wind Shear ข้ึน Wind Shear จะทำให้เกิด 
กระแสไหลวน ทำให้เกิดการเปลี่ยนแปลงโมเมนต้ม, พลังงาน, แก็ส และ Aerosols ในแนวด่ิง โดย 
พืนที่ที่มีสิ่งกีด1ขวางมากหรือมีความ1ฃรุขระ1ของพ้ืนท่ีสูงจะทำ1ให้เกิด Wind Shear และความป่นป่วน 
เชิงกลมาก เมื่อเกิดความป่นป่วนเชิงกลมากจะทำให้เกิดความเร็วเสียดทานมาก โดยความเร็วเสียด 
ทานสามารถคำนวณไต้ดังนี้(Ellis and Middleton, 2002)

M* = [ (พ ิ ) 2 + ( ๙ โ/)2 ]1/4 (2-12)

เมื่อกำหนดให้
น* คือ ความเร็วเสียดทาน
w'น1 คอ Covariance ของค่า พ’ และ น’
w V  คอ Covariance ของค่า พ’ และ v’

โดยค่าของ น’, V’ และ พ ’ จะเป็นความแปรปรวน (Fluctuation) ของตัวแปรความเร็วลมใน 
ทิศตะวันออก-ตะวันตก, เหนือ-ใต้ และการเคลื่อนที่ในแนวดิ่งตามลำดับ โดยค่าความแปรปรวนจะ 
คำนวณไต้ ดังสมการที่ 2.13

X  =ะ X  +  X ' (2.13)

เมื่อกำหนดให้
X '  คือ ค่าความแปรปรวนของตัวแปรปรวนของตัวแปร 2T 
X  คือ ค่าการตรวจวัด
X  คือ ค่าเฉล่ียของตัวแปร

สำหรับความร้อนที่ใช ้ใน การเผาผลาญอากาศหรือค่า H  จากสมการท่ี 2.11 สามารถคำนวณ 
จากสมการท่ี 2.14 ดังนี้

Rn = LE + H + X (2.14)
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เมื่อกำหนดให้
Rn คือ ปริมาณรังสีสุทธิ (Wm'2)
LE คือ ความร้อนที่ใช้ในการระเหยน้ํา (Wm'2)
H คือ ความร้อนท่ีใช้ในการเผาผลาญอากาศ (Wm'2)
X  คือ ความร้อนพืนผิว (Wm'2) ซึ่งคำนวณได้จากสมการท่ี 2.15

x = Q .\*Rn  (2.15)

โดยปริมาณรังสีสุทธิหรือค่า Rn จากสมการท่ี 2.14 สามารถคำนวณได้จากสมการที่ 2.16 
(US.EPA, 1999)

Rn = [ ( l - g ) i? g  + ciT 6 - c r SBT 4 + C2N] 
1 + (2.16)

เม่ือกำหนดให้
Rn คือ ปริมาณรังสีสุทธิ (Net Radiation) (Wm'2)
Rg คือ ปริมาณรังสีของโลก (Global Radiation) (Wm'2)
T คือ อุณหภูมิ (K)
a  คือ ค่าการสะท้อนของรังสีคล่ืนส้ัน (Albedo) ซึ่งในเขตเมืองในช่วงฤดูฝนและแล้ง

ฝน มีค่าเป็น 0.18 และ 0.14 ตามลำดับ
<JSB คอ ค่าคงตัวของ Stefan-Boltzmann มีค่าเท่ากับ 5.67*108 (พ  m 2 K.4)
N  คือ ปริมาณเมฆปกคลุม (Clound Clover)
c 1 คือ ค่าคงตัวในการคำนวณ (Empirical Constant) มีค่าเท่ากับ 5.31*10'13

พ  m'2 K'6
C2 คอ ค่าคงตัวในการคำนวณ (Empirical Constant) มค่าเท่ากับ 6 0 พ ท 12
C , คอ ค่าคงตัวในการคำนวณ (Empirical Constant) มค่าเท่ากับ 0.12

สำหรับค่าความร้อนท่ีใช้ในการระเหยนำ หรือค่า LE ในสมการที่ 2.14 สามารถคำนวณได้ 
จากสมการท่ี 2.17 (Oke, 1978)

LE = pLvw'q' (2.17)
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เม่ือกำหนดให้
LE
P
Lv

w 'q'
พ ’

q ’

และ

เม่ือกำหนดให้
q
P
e(I

เม่ือกำหนดให้ 
RH
e a

es

คือ ความร้อนท่ีใช้ในการระเหยนํ้า (W m l
คือ ความหนาแน่นของอากาส มีค่าเท่ากับ 1.2 (kg m ’)
คอ ความรอนทีใชในการระเหยนำ (Latent Heat of Vaporization) (Wm2) มีค่า 

เท่ากับ 2.44* 105 J kg'
คอ Covariance ของค่า พ, และ q’
คือ ความแปรปรวนของการเคลื่อนท่ีของมวลอากาศในแนวดิ่ง (Fluctuation or 

The Deviation from the Mean of Vertical Wind Component)
คอ ความแปรปรวนของความชนจำเพาะ (Fluctuation of Specific Humidity) 

สามารถคำนวณได้จากสมการที่ 2.18 (Arya, 2001)

q ’ = q - q  (2.18)

0 .622 e ,1 
P (2.19)

(Oke, 1978)
คือ ความชื้นจำเพาะ (Specific Humidity)
คือ ความกดอากาศ (mb.)
คือ ความกดไอนำ (Vapor Pressure) (mb.) สามารถคำนวณได้จากสมการที่ 2.20

R H  =  — * 1 0 0  (2.20)

คือ ความชื้นสัมพัทธ์ (%)
คือ ความกดไอน้ํา (mb.)
คือ ความกดไอนำอ่ิมตัวเหนือนํ้าในมาตราเมตริก (ทราบจากการเปิดตารางความ 

กดไอนำอ่ิมตัวเหนือนำในภาคผนวก ก) (สนอง สารพันธ์, 2538)
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2.7 แบบจำลองทางคณิตศาสตร์
2.7.1 แบบจำลองการพยากรณ์อากาศ MM5
แบบจำลองการพยากรณ์อากาศ MM5 (The Fifth-Generation Mesoscale Model) เป็น 

แบบจำลองการพยากรณ์อากาศสเกลขนาดกลาง (Mesoscale) ที่ได้พัฒนาฃึนร่วมกันระหว่างศูนย์ 
การวิจัยทางดานบรรยากาศแห่งชาติ (National Center for Atmospheric Research, NCAR) กับ 
มหาวิทยาลัย Penn State ประเทศสหรัฐอเมริกา แบบจำลองนีได้มีการปรับปรุงแก้ไของค์ประกอบ 
และเทคนิควิธีการต่างๆ ทำให้สามารถนำแบบจำลองนีไปประยุกต์ใช้งานได้หลากหลายมากขึนทัง 
ทางด้านการพยากรณ์อากาศ การศึกษาผลกระทบทางนิเวศวิทยาและสิ่งแวดล้อม (มันทนา พฤษวัน 
และคณะ, 2546)

2.7.1.1 ระบบสมการและการคำนวณในแบบจำลอง MM5
1) ระบบโคออร์ดิเนตในทางตั้งฉากแบบซิกมา (Sigma-Pressure

Coordinate, G-p) MM5 มีระบบพิกัดในทางตั้งสอดคล้องตามสภาพความกดอากาศหรือเรียกว่า 
โคออร์ดิเนตในทางตังฉากแบบซิกมาตามค่าความกดอากาศ ตังแสดงในภาพที่ 2.6 โดยระบบ 
โคออร์ดิเนตในทางตั้งฉากแบบซิกมาน ี้จะเป ็นการทำโคออร์ด ิเนตในทางตั้งฉาก (Vertical 
Coordination) ที่ไม่มีการคิดลักษณะภูมิประเทศรวมด้วยซึ่งระบบโคออร์ดิฌตจะมีการกำหนดให้ 
ชันบนสุดและล่างสุดมีค่าคงที่ท่ีแทนด้วยซิกมา (G) ซึ่งค่าซิกมาจะสามารถคำนวณได้จาก

หรือ

Pa -  Pa, top  
P a ,s u r f  -  P a ,to p

Pa  -  P a, top  a  = ----- —— —ท a

(2.20)

(2.21)

เม่ือกำหนดให้
Pa คือ ความตันบรรยากาศในระดับความสูงท่ีสนใจ (mb.)
Pa,top คือ ความดันบรรยากาศชั้นบนสุดของแบบจำลอง (Model Top Pressure) (mb.)
Pa,surf คือ ความดันบรรยากาศชันผิวพื้นของแบบจำลอง (Model Surface Pressure) (mb.) 
ท11 คือ ความตันที่แตกต่างกันระหว่างความตันบรรยากาศชั้นบนสุดและชั้นผิวพื้นของ

แบบจำลอง (mb.)
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ดัง'น'นความดัน ท่ีระดับ1ซิกมา1ใดๆ จะมีค่าดัง'น้ี

Pa = P a , to p  + o n 0 (2.22)

ซึ่งค่าของซิกมาจะมีค่าน้อยกว่าหรือเท่ากับ 1 ที่ชั้นบนสุดของแบบจำลองค่าซิกมามีค่า 
เท่ากับ 0 และที่ผิวพืนซิกมารค่าเท่ากับ 1 สำหรับค่าของ Pa,top จะเป็นค่าคงที่ในช่วงเวลาและพื้นที่ 
ซึ่งกำหนดให้เป็น G  เท่ากับ 0 แต ค่่าของ Pa,surf จะมีค่าเปลี่ยนแปลงไปในช่วงเวลาและพื้นที่ซึ่ง 
กำหนดให้เป็น a  เท่ากับ 1 เม่ือค่าของ Pa,surf เป็นค่าไม่คงที่จะส่งผลให้ Pa และ Tla มีค่าไม,คงท่ี 
ด้วย (Jacobson, 1999) ในการแสดงค่าตัวแปรต่างๆ ได้แก่ องค์ประกอบความเร็วลมในทิศเหนือ 
(Northward, v), องค์ประกอบความเร็วลมในทิศตะวันออก (Eastward, น), อุณหภูมิ (Temperature, 
T), ความกดอากาศ (Pressure, p) และความจุความร้อน (Heat Capacity, q) จะถูกแสดงอยู่ที่กึ่งกลาง 
ซิกมาของแต่ละชัน (Half-Sigma) ที่แสดงด้วยเส้นบาง สำหรับค่าความเร็วลมในแนวดิ่ง (Vertical 
Velocity, พ) จะแสดงค่าท่ีระดับของซิกมา (Full-Sigma) ที่แสดงด้วยเส้นทึบ

ภาพท่ี 2.6 แสดงโครงสร้างของแบบจำลองในทางตังที่แบ่งบรรยากาศเป็น 16 ระดับ โดยท่ี (T มีค่า 
เท่ากับ 1 ที่ระดับผิวพืนและในระดับบนสุดของแบบจำลอง G มีค่าเท่ากับ 0 
ท่ีมา ะ The PSU/NCAR, 2005a
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2) โครงสร้างกริดใช้หาคำตอบของระบบสมการแบบ Arakawa ในการหา 
คำตอบในแบบจำลอง MM5 จะใช้โครงสร้างกรีดตามแบบวิธีของ Arakawa ชนิด B-grid สำหรับ 
คำนวณหาค่าตัวแปรต่างๆ ตามระเบียบวิธีการค่าผลต่างเชิงตัวเลข ตังแสดงในภาพที่ 2.7 โดย 
ตำแหน่งจุดแสดงตำแหน่งค่าตัวแปรองค์ประกอบทางเวคเตอร์และตำแหน่งกากบาทแสดงตำแหน่ง 
ค่าตัวแปรสเกลลาร์ (Scalar) ต่างๆ

«MAX I)_____________________________________________________ _ (IMAX. JMAX)

t

ภาพท่ี 2.7 โครงสร้างตารางตาข่ายชนิด Arakawa B-grid 
ท่ีมา : The PSU/NCAR, 2005a

จากภาพแสดงตำแหน่งองค์ประกอบของสมในแนวเหนือ-ใต้และตะวันออก-ตะวันตก โดย 
กำหนดให้อยู่ที่ตำแหน่งมุมของแต่ละกล่องทั้ง 4 ต้าน ส่วนตำแหน่ง1ของตัวแปรทางสเกลลาร์อื่นๆ 
เช่น อุณหภูมิ, ความกดอากาศจะกำหนดให้อยู่ที่จุดกึ่งกลางของแต่ละกล่อง

X X X X X X
X X X X X X
X X
X X

• --- »---- T---^--- T---- T---4X X X X X X
V x v * ; x v
X X X X X X• « 4X X X X X x j

V x » » ;
V x \ * x * x  V4 — *— k é  — A—

X X
X X

X X X X X X
X X X X X X
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3) สมการพืนฐานของแบบจำลอง MM5 สมการ Non-Hydrostatic เม่ือ 
พิจารณาตามพ ิ ก ั ด  X ,  y  และ CT - Pressure

-  p 0g w  + ypV .V  = - y ^ P ' + ~  dt T y ,  V
(2.23)

Momentum (x-component)

du เท
dt P

dp' (T dp* dp'̂
dx P* dx da -  -V .V u  + V - dm dm

f  + u rๆ ~ v17dy dx ewcos a  -  uw  + D..
' earth

(2.24)
Momentum (y-component)

dv เท ( dp' a  d p *  dp
dt P dy P* dy da  

Momentum (z-component)

-V .V u  + น . dm dm
f  +  u A , v 1 7  d y  dx -  ewsin a  — + D„

’ earth

(2.25)

dw  p 0 g  dp' g p ' p 0 T' g R d p ' 1 \ น2 + v 2— ------- -— —— I- —— = - V .V w  + g   -------—-------1- e iu c o s a  -  vsin a )  +  - — ----- 1- Z) 1dt P P* d a  yp P T0 C p P rearlh

Thermodynamic
(2.26)

%-  - r . v r + - ld t p C ~  +  V .V p '~ p 0g w +  —  +  ~ D ecp e0 (2.27)

Advection term
dA dA dAV.VA  ร  m u —  +  m v — +  a  —dx d y d a

Where
_ P oS  m a  d p * m a  dp

(2.28)

P P* dx P* dy (2.29)
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Divergence term

v . v  = m 2 d (น ^
dx

m<7 dp* du 2 d 
p*  dx d<7 dy \ m )

m o dp* dv p 0g  dw
dy do do (2.30)

2.7.1.2 ระบบการทำงานของแบบจำลอง MM5
ในการพยากรณ์ลักษณะอากาศโดยใช้แบบจำลองต่างๆ มีขั้นตอนการทำงาน 

ทังหมด 5 ขันตอน ซึ่งในแต่ละขันตอนเป็นการทำงานต่อเนื่องกันไป ดังแสดงในภาพที่ 2.8 ในแต่ 
ละขันตอนจะต้องมีการปรับเปลี่ยนค่าพารามิเตอร์ต่างๆ ตามความเหมาะสม เช่น การเลือกขนาด 
ของแผนที่หรือจำนวนจุดกริด เป็นต้น โดยแบบจำลอง MM5 ประกอบด้วยการทำงานทังหมด 4 
ขันตอนที่สำคัญดังต่อไปนี

Additional Capability• Main Prof rams Data Sets
TERRESTRIAL

Old. USGS and o ld . and uses Other LSM 
SiB Landuse Terrain Data

GLOBAL REGIONAL ANALYSIS

NNRP ETA
ERA AVN 

OBSERVATIONS

ECMWF
TOGA

Surface Rawinsonde

ภาพท่ี 2.8 ผังการทำงานของแบบจำลอง MM5 
ท่ีมา : The PSU/NCAR, 2005a
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1) TERRAIN เป็นขันตอนแรกของการทำงาน ซึ่งเป็นการกำหนดแผนที่ 
และขนาดของแผนที่ที่เราต้องการ การวิเคราะห์และการประมวลค่าจากละติจูด-ลองติจูด ค่าความ 
สูง-ตํ่าของภูมิประเทศและชนิดของพืชที่ปกคลุมดิน ในขันตอนนีจะดำเนินการเพื่อกำหนดค่า 
แหล่งข้อมูลผิวพืน การประมาณค่า1ช่วงจากระบบละติจูด-ลองดิจูดไปสู่ระบบกริด (Grid) การปรับ 
ค่าจากโดเมนหลักและโดเมนซ้อนตลอดทังผลกระทบกลับ ค่าความสูงตํ่าของภูมิประเทศ การใช้ 
ที่ดินและค่าตัวแปรผิวพืนอื่นๆ ในการประมาณค่าจากระบบละดิจูด-ลองดิจูดไปสู่ระบบกรีด (Map 
Projection) แบบจำลอง MM5 จะมีระบบกริดที่ใช้ในการประมาณค่าให้เลือก 3 รูปแบบ เพ่ือใช้ใน 
พืนทีท่ี่แตกต่างกัน โดยระบบ Lambert Conformal เหมาะสมกับพื้นที่1ในเขตละดิจูดกลาง (Mid- 
Latitude), Polar Stereographic เหมาะสมกับพื้นที่ในบริเวณละติจูดสูง (High Latitude) และ 
Mercator เหมาะสมสำหรับพืนที่ในเขต ละติจูดล่าง (Low Latitude)

ใน ร ูป แบ บ  MM5 ข ้อม ูลท ี่ใช ้ในข ันตอนการทำงานของ TERRAIN นีรวมไปถึงข ้อม ูลการ  
ใช ้ท ี่ด ินและชน ิดพ ันธ ์พ ืช, ชนิดดิน, อ ัตราส ่วนของพ ืช, อ ุณหภูม ิด ิน, ความส ูงพ ืนท ี่และล ักษณะพ ืน  
นำ ซ ึ่งข ้อม ูลเหล ่าน ีเป ็นข ้อม ูลท ี่ม ีผลต ่อการพยากรณ ์ในระด ับความละเอ ียดส ูง ความละเอ ียดของ 
ข้อมูลจะมีอยู่ 6 ระดับ ได ้แก ่ 1 ดีกรี, 30 นาที, 10 นาที, 5 นาที, 2 นาท ีและ 30 วินาที ดังตารางที่ 2.3 
ถึง 2.8 แ ส ด งค วาม ล ะเอ ียด ข อ งข ้อม ูล  (Resolution), แห ล ่งข องข ้อ ม ูล  (Data Source), พื้นท ี่ท ี่ 
ครอบคลุม (Coverage) และขนาดของข ้อม ูล (Size) ส ำห ร ับ ช ุดข ้อม ูลการใช ้ป ระโยช น ์ข องท ี่ด ิน  
(Land-Use Categories) จะมีอยู่ 3 ชุด ได ้แก ่ 13, 16 และ 24 ด ังแสดงในตารางท ี่ 2.9 เม ื่อทำขั้นตอน  
TERRAIN เสร ็จสมบ ูรณ ์แล ้วจะได ้ข ้อม ูลความส ูง-ต ํ่าของภ ูม ิประเทศตามโดเมนท ี่ได ้กำหนดพร้อม  
ท ังค วาม ละเอ ียด ข อ งจำน วน จ ุด กร ิด ท ี่ต ้อ งการศ ึก ษ า เพ ื่อ เป ็น ข ้อ ม ูล เบ ื้อ งด ้น ใน ก าร ท ำงาน ข อ ง  
ขันตอนต่อๆ ไป

ตารางท 2.3 ขอมูลการใช ท ดินและชนดพันธุพช (Vegetation/Land-use) ของ Global 25-category 
data from บ.ร. Geological Survey (USGS)

Resolution Data Source Coverage Site (bite)
1 deg. (111.0 km.) USGS Global 1,620,000
30 min. (55.0 km) USGS Global 6,480,000
10 min. (18.5 km.) USGS Global 58,320,000
5 min. (9.25 km.) USGS Global 233,280,000
2 min. (3.70 km.) USGS Global 1,458,000,000

30 sec. (0.925 km.) USGS Global 933,120,000
ทิมา: The PSU/NCAR, 2005b
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ตารางท่ี 2.4 ชนิดดิน (Soil)
Resolution Data Source Coverage Site (bite)

1 deg. (111.0 km.) FAO+STATSGO Global 1,101,600
30 min. (55.0 km) FAO+STATSGO Global 4,406,400
10 min. (18.5 km.) FAO+STATSGO Global 39,657,600
5 min. (9.25 km.) FAO+STATSGO Global 158,630,400
2 min. (3.70 km.) FAO+STATSGO Global 991,440,000

30 sec. (0.925 km.) FAO+STATSGO Global 933,120,000
ท่ีมา: The PSU/NCAR, 2005b

ตารางท 2.5 อัตราส่วนของพช (Vegetation Fraction)
Resolution Data Source Coverage Site (bite)

10 min. (18.5 km.) AVHRR Global 27,993,600
ท่ีมา: The PSU/NCAR, 2005b

ตารางท 2.6 อุณหภูมดิน (Soil Temperature)
Resolution Data Source Coverage Site (bite)

1 deg. (111.0 km.) ECMWF analysis Global 129,600
ท่ีมา: The PSU/NCAR, 2005b
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ตารางท่ี 2.7 ข้อมูลความสูงพ้ืนที่ (Terrain Height Data)
Resolution Data Source Coverage Site (bite)

1 deg. (111.0 km.) USGS Global 129,600
30 min. (55.0 km) USGS Global 518,400
10 min. (18.5 km.) USGS Global 4,665.600
5 min. (9.25 km.) USGS Global 18,662,400
2 min. (3.70 km.) USGS Global 116,640,000

Tiled 30 sec. 
(0.925 km.)

GTOPO30 by บ.ร. 
Geological Survey’s 
EROS Data Center in 

late 1996

Global (33 tiles: 40° 
Ion.*50° lat. or 60° 

lon.*30° lat.)

57,600,000 
or 51,840,000 for 

each of tile

30 sec. (0.925 km.) USGS Global 1,866,240,000
ท่ีมา: The PSU/NCAR, 2005b

ตารางท 2.8 ลักษณะพนนำ (Land-Water Mask) ของ Global land-water mask flies derived form 
USGS Vegetation data

Resolution Data Source Coverage Site (bite)
1 deg. (111.0 km.) USGS Vegetation Global 64,800
30 min. (55.0 km) USGS Vegetation Global 259,200
10 min. (18.5 km.) USGS Vegetation Global 2,332,800
5 min. (9.25 km.) USGS Vegetation Global 9,331,200
2 min. (3.70 km.) USGS Vegetation Global 58,320,000

30 sec. (0.925 km.) USGS Vegetation Global 933,120,000
ท่ีมา: The PSU/NCAR, 2005b
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ตารางท 2.9 รายการการใชทดิน พช และดิน (Lists of Landuse/Vegetation and Soil Categories) 
Description of 25-category (บรGร) vegetation categories and physical parameter for N.H. 
summer (15 April -  15 October) and winter (15 October -15 April )

Landuse

integer

L anduse

d escrip tion
A lb ed o(% ) M oistu re avail. 

(% )

E m issiv ity  

(%  at 9  (า. m)

R ou gh n ess  

length (cm )
Therm al inertia 

(ca l cm  :k 'ร l,:)
id en tification Sum W in Sum W in Sum W in S u m W in Sum W in

1 Urban 18 18 10 10 88 88 50 50 0 .03 0 .03
2 D rylnd  Crop. 

Past.

17 23 30 60 92 92 15 5 0 .0 4 0 .0 4

3 Irrg. C rop. Past. 18 23 50 50 92 92 15 5 0 .0 4 0 .0 4
4 M ix . D ry /

Irrg .p .c .
18 23 25 50 92 92 15 5 0 .0 4 0 .0 4

5 C rop./G rs.

M osa ic

18 23 25 40 92 92 14 5 0 .0 4 0 .0 4

6 C rop ./W ood

M osc

16 20 35 60 93 93 20 2 0 0 .0 4 0 .0 4

7 G rassland 19 23 15 30 92 92 12 10 0 .0 3 0 .0 4

g Shrubland 22 25 10 20 88 88 10 10 0 .0 3 0 .0 4

9 M ix  Shrb ./G rs. 2 0 24 15 25 90 9 0 11 10 0 .03 0 .0 4

10 S avanna 20 20 15 15 92 92 15 15 0 .0 3 0 .0 3

11 D ec id s . B roadlf. 16 17 30 60 93 93 50 50 0 .0 4 0 .05

12 D ec id s . N e e d lf . 14 15 30 60 94 93 50 50 0 .0 4 0 .05

13 E vergm  B roadlf. 12 12 50 50 95 95 50 50 0 .0 5 0 .05
14 E vergm  N ee d lf . 12 12 30 60 95 95 50 50 0 .0 4 0 .05

15 M ixed  Forest 13 14 30 60 94 94 50 50 0 .0 4 0 .0 6

16 W ater B od ies 8 8 100 100 98 98 0.01 0.01 0 .0 6 0 .0 6
17 H erb. W etland 14 14 60 75 95 95 2 0 2 0 0 .0 6 0 .0 6

18 W o o d ed  W etland 14 14 35 70 95 95 4 0 4 0 0 .0 5 0 .0 6

19 Bar. S p arse V eg . 25 25 2 5 85 85 10 10 0 .0 2 0 .02

20 H erb Tundra 15 60 50 90 92 92 10 10 0 .0 5 0.05

21 W o o d en  Tundra 15 50 50 90 93 93 30 30 0 .0 5 0 .0 5

22 M ixed  Tundra 15 55 50 90 92 92 15 15 0 .05 0 .05

23 B are G m d . 

T  undra

25 70 2 95 85 95 0 .01 5 0 .0 2 0 .05

2 4 S n o w  or Ice 80 82 95 95 95 95 0.01 0 .0 1 0 .0 5 0 .05

25 N o  data

ท่ีมา: The PSU/NCAR, 2005b
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2) REGRID ในขันตอนนีจะทำการอ่านข้อมูลสำคัญทังหมดทางด้าน 
อุตุนิยมวิทยาในทุกระดับ จากนันแปลงข้อมูลทังหมดให้อยู่ในรูปของแนวระนาบของทุกจุดกริดลง 
ตามจุดต่างๆ ตามแผนทีทีได้จากขันตอน TERRAIN เป็นการเตรียมพร้อมด้านข้อมูลเพื่อนำไปใช้ 
ต่อในข้ันตอนอ่ืนๆ คือ RAWINS และ INTERPOLATION (INTERPF) ซึ่งโดยทั่วไปข้อมูลต่างๆ นี้ 
จะเป็นเหมือนข้อมูลพื้นฐานตามวิธีการที่เรียกว่า Objective Analysis หรือเหมือนกับเป็นการ 
ประมาณค่าตังต้นและค่าขอบเขตของโดเมนท่ีจะทำการศึกษา

ข้อมูลทังหมดทีเป็น Input Data สำหรับการทำงานจะปฏิบัติการผ่านโปรแกรมที่ชื่อว่า 
Pregrid และ Regridder ซึ่งมีรูปแบบการทำงานดังแสดงตามภาพท่ี 2.9

ภาพท่ี 2.9 ผังการทำงานของ REGRID 
ท่ีมา ะ The PSU/NCAR, 2005c

ในขันตอนย่อย Pregrid ข้อมูลที่ใช้ต้องเป็นข้อมูลที่อยู่ในรูปแบบมาตรฐาน ซึ่งในปีจจุบัน 
โปรแกรม Pregrid สามารถอ่านข้อมูลได้หลากหลายรูปแบบตามวิธีการจัดเก็บ เช่น GRIB หรือ 
NON-GRIB ซึ่งทังสองรูปแบบสามารถใช้งานได้กับ MM5 สำหรับขั้นตอนย่อยของ Regridder 
ข้อมูลที่ใช้ต้องผ่านโปรแกรม Pregrid ค่อนซึ่งจะต้องมีการตรวจสอบข้อมูลต่างๆ ให้ครบถ้วน 
สมบูรณ์ค่อนส่งผ่านมายังขั้นตอน Regridder ซึ่งประกอบด้วยข้อมูลของอุณหภูมิ, ลมในแนวระนาบ 
ความชื้นสัมพัทธ์, ความสูงของความกดอากาศในระดับต่างๆ, ความกดอากาศระดับนี้าทะเล, 
อุณหภูมิน้ีาทะเลและข้อมูลของหิมะท่ีปกคลุมพื้นผิวโลก

3) INTERPF ในขั้นตอนนี้เป็นการใช้โปรแกรมวิเคราะห์และจัดเตรียม 
ข้อมูลที่จำเป็นเพื่อการทำงานในระดับ Mesoscale Model ซึ่งจะเป็นการกำหนดเงื่อนไขการ 
ประมาณค่าในแนวตัง, วิธีการคำนวณ, รวมทั้งการกำหนดรูปแบบใหม่ของข้อมูล ซึ่งผลลัพธ์ที่ได้
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จากขันตอนนีจะได้เป็น Input Data เพื่อการสร้างค่าเริ่มด้นของแบบจำลองและเงื่อนไขขอบเขต 
ต่าง  ๆ ซึ่งมีผังการทำงานดังภาพท่ี 2.10

ภาพท่ี 2.10 ผังการทำงานของ INTERPF 
ที่มา: The PSU/NCAR, 2005 d

4) MM5 เป็นขันตอนสุดท้ายที่สำคัญในการพยากรณ์อากาศด้วยรูป 
แบบจำลอง MM5 เป็นส่วนของการคำนวณค่าต่างๆ ที่สำคัญของแบบจำลองการพยากรณ์อากาศเชิง 
ตัวเลข (Numerical Weather Prediction) ใช้เพื่อการศึกษาทางทฤษฎี1ของสเปคตัมและการศึกษาแบบ 
ทันเวลารวมทังประโยชน์ในการศึกษาการจำลองการพยากรณ์และเตรียมข้อมูลแบบ 4 มิติ ใน 
แบบจำลอง MM5 มีการคำนวณต่างๆ มากมายและมีสมการหลากหลายรูปแบบโดยกำหนดให้ 
ทำการศึกษาวิจัยได้เลือกใช้เพื่อความเหมาะสมและตามความต้องการ คือ ค่าตัวเลือกทางฟิสิกส์ 
เงื่อนไขขอบเขตและการประมาณค่าตามแบบวิธี FDDA (มันทนา พฤษวัน และคณะ, 2546)

2.7.2 เฌบจำลองคณิตศาสตร์ GAMMA
แบบจำลอง Gaussian Model for Managing Air Quality (GAMMA) เปนแบบจำลองทาง 

คณิตศาสตร์ที่ใช้ในการคำนวณการกระจายตัวของมลสาร (Dispersion Model) โดยแบบจำลอง 
GAMMA ประกอบไปด้วย 4 โปรแกรม ตังน้ี

<s2!v
£
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1) GAMMA เป็นโปรแกรมหลักของแบบจำลอง
2) GAMMA-MET เป็นโปรแกรมที่ใช้ในการเตรียมและคำนวณสภาวะทาง

อุตุนิยมวิทยา
3) GAMMA-L เป็นโปรแกรมที่ใช้ในการพยากรณ์การกระจายตัวของมลสารใน 

ระยะยาว (Long Term Prediction)
4) GAMMA-ST เป็นโปรแกรมที่ใช้ในการพยากรณ์การกระจายตัวของมลสารใน 

ระยะเวลาสัน (Short Term Prediction)
ในส่วนของการคำนวณความคงตัวบรรยากาศจะถูกคำนวณด้วยโปรแกรม GAMMA-MET 

นอกจากนียังเป็นส่วนที่ทำการเตรียมข้อมูลทางด้านอุตุนิยมวิทยาเพื่อนำเข้าสู่การคำนวณการ 
กระจายตัวของมลสารในส่วนอ่ืนๆ ของแบบจำลอง GAMMA ต่อไป

2.7.2.1 โปรแกรม GAMMA-MET
โปรแกรม GAMMA-MET ถูกพัฒนาเพื่อคำนวณปิจจัยพืนฐานทางอุตุนิยมวิทยา 

และปีจจัยในชั้นบรรยากาศพื้นผิว (Boundary Layer Parameter) โดยแบบจำลอง GAMMA-MET 
จะทำการจำลองข้อมูลอุตุนิยมวิทยาที่แตกต่างกันตามสภาพการใช้ที่ดิน ได้แก่ การใช้พื้นที่แบบ 
เมือง (Urban), การใช ้พ ืน ท ี่กึ่งเมือง (Sub-Urban), การใช ้พื้นที่แบบชนบท (Rural) ซึ่งผลอัน 
เนื่องมาจากลักษณะการใช้ที่ดิน เช่น ความขรุขระพืนผิว, อัตราส่วนโบเวน (Bowen Ratio), ค่าแอล 
บีโด และความร้อนจากกิจกรรมของมนุษย์ (Anthropogenic Heat Flux) จะถูกนำมาใช้ในการ 
คำนวณค่า Monin-Obukhov Length โดยผลการคำนวณความคงตัวบรรยากาศจะถูกแสดงออกมาใน 
รูปแบบของการแบ่งช้ันบรรยากาศแบบพาสคิวหรือในรูปแบบของ Monin-Obukhov

ในการจัดเตรียมข้อมูลเพื่อใช้ในการคำนวณด้วยโปรแกรม GAMMA-MET จะ
ประกอบด้วย 6 ชุดข้อมูลที่สำคัญ คือ 1) ชุดข้อมูลที่เกี่ยวกับช่วงเวลา ได้แก่ ข้อมูล ปี, เดือน, วัน, 
ชั่วโมง 2) ความเร็วลม 3) ทิศทางลม 4) อุณหภูมิ 5) ปริมาณเมฆปกคลุม 6) ปริมาณรังสี (Surat 
Bualert, 2001)

2 .1 2 .2  หลักการคำนวณค่าของความเร็วเสียดทานและ Monin-Obukhov Length
ของแบบจำลอง

แบบจำลอง GAMMA-MET จะแบ่งลักษณะความคงตัวบรรยากาศเป็น 2 ช่วงใน 
แต่ละวัน คือ แบบไม่คงตัวซึ่งเกิดในช่วงเวลากลางวัน และแบบคงตัวซึ่งเกิดในช่วงเวลากลางคืน 
โดยหลักการคำนวณความเร็วเสียดทานและ Monin-Obukhov Length จะแตกต่างกันตามช่วงเวลา 
ดังนี้
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1) การคำนวณความคงตัวบรรยากาศแบบไม่คงตัว 
บรรยากาศแบบไม่คงตัวจะเกิดขึ้นในช่วงเวลากลางวันซึ่งค่า Monin- 

Obukhov Length ท่ีคำนวณได้จะมีค่าน้อยกว่า 0 โดยมีหลักการคำนวณดังนี (US.EPA, 1999)
การคำนวณค่าความเร็วเสียดทาน

น. = (2.31)

เมื่อกำหนดให้
น. คือ ความเร็วเสียดทาน (ms1)
k คอ ค่า Von Karman Constant
น คือ ความเร็วลม (m s1)
zrcj คอ ความสูงของ Anemometer (m)
z0 คือ ค่าความขรุขระพ้ืนผิว (m)

เม่ือ

1เ /  =  2 ln ( l i £ )  + -  2 tan'1 (//) + y  (2.32)
และ

พ0 = 2 ln(-î-y^) + 1ท(ใ +-~ ° ■■) -  2 tan■ '(̂ 0) + y  (2.33)

แ = ( ^ ) -  (2.34)

M o = ( ]- ^ ) ' 14 (2-35)
สำหรับค่าความร้อนในการเผาผลาญอากาศ (//) จะคำนวณตังสมการต่อไปนี (US.EPA, 1999)

H  = (1.0- e x (2.36)
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เม่ือกำหนดให้
Bn คือ ค่าอัตราส่วนโบเวน
R ‘n คือ รังสีสุทธิและค่าความร้อนจากกิจกรรมของมนุษย์

2) การคำนวณความคงตัวบรรยากาศแบบคงตัว 
ค่า Monin-Obukhov Length จะทำการคำนวณโดยการประมาณค่าของ 

ความเร็วเสียดทานและค่าของ 9. (Temperature Scale) โดยใช้การคำนวณจากค่าการปกคลุมของ 
เมฆ, ความเร็วลม และอุณหภูมิ (US.EPA, 1999)
การคำนวณความเร็วเสียดทาน

น, C „Y  (1+(1-(2

เม่ือ

และ

(2.37)

(2.38)

(2.39)

เม่ือกำหนดให้
p m คอ Dimensionless Constant มีค่าเท่ากับ 4.7 
N  คือ ค่าการปกคลุมเมฆ (ค่าอัตราส่วนสูงสุดเป็น 1)

และ
๏ . =0.09(1 - 0 .5 N 2) (2.40)

สำหรับค่าความร้อนในการเผาผลาญอากาศจะคำนวณดังสมการต่อไปนี้ (US.EPA, 1999)

H  = - p C pน,©. (2.41)
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2.8 งานวิจัยท่ีเก่ียวข้อง
Sharan, Singh และ Yadav (1996) ทำการศึกษาภาวะลมสงบและการกระจายตัวของมลสาร 

พบว่าสภาพความเร็วลมตํ่ามักเกิดฃึนได้บ่อยในหลายส่วนของโลกโดยเฉพาะอย่างยิ่งในเขตร้อน ซ่ึง 
สภาพความเร็วลมตํ่า (ความเร็วลมน้อยกว่า 2 เมตรต่อวินาที) มักจะเกิดขึ้นพร้อมกับสภาพอินเวอร์ 
ช่ัน (Inversion Condition) ซึ่งสภาพเหล่านีจะเกิดประมาณ 30-45% ของเวลาทังหมดในพืนที่นันๆ 
ซึ่งสภาพบรรยากาศเช่นนีจะทำให้ความเข้มข้นของมลสารสูงและในบางครั้งสูงเกินกว่าค่า 
มาตรฐาน

Cirillo และ Poli (1992) ได้กล่าวไว้ว่าสภาพความเร็วลมตํ่า (Light Wind) จะเกิดข้ึนพร้อม 
กับสภาพบรรยากาศแบบคงตัว (Stable) ซึ่งส่งผลให้เกิดการกระจายตัวของมลสารได้ไม่ดีและอาจ 
เกิดสภาพวิกฤต โดยปีจจัยเหล่านีจะส่งผลให้เกิดการเจ็บป่วยหรือโรคที่มาจากมลสารในชัน 
บรรยากาศได้เช่นที่เกิดใน Po Valley ในภาคเหนือของประเทศอิตาลี ซึ่งสภาพบรรยากาศแบบคง 
ตัวมักเกิดขึนบ่อยในช่วงฤดูหนาว จึงทำให้ระดับความเข้มข้นของมลสารในชันบรรยากาศสูง 
มากกว่ามาตรฐานที่ได้กำหนดเอาไว้โดยเฉพาะอย่างยิ่งในเขตเมืองใหญ่

คณะกรรมาธิการพลังงาน (2535) ทำการศึกษาปีญหาการปลดปล่อยควันพิษจากโรงไฟฟ้า 
แม่เมาะ พบว่าปิญหามลภาวะอากาศที่เกิดขึนนันเกิดจากสภาวะวิกฤตด้านอากาศ เนื่องจากอากาศมี 
ความกดอากาศสูงและเกิดอินเวอร์ชัน ทำให้พวยควันก๊าซจากปล่องควันไม่สามารถฟ้งกระจายออก 
จากพืนที่ได้ ส่งผลให้เกิดความเข้มข้นในปริมาณสูงในบริเวณใกล้เคียงโรงไฟฟ้า ซึ่งการเกิดสภาพ 
ดังกล่าวจะเกิดในเฉพาะฤดูหนาวเท่าน้ัน

Zhang (2002) ได้ทำการศึกษาปฏิกิริยาโฟโตเคมิคัล (Photochemical Reaction) และความ 
เข้มข้นของโอโซนในชันบรรยากาศในเขตกรุงเทพมหานครพบว่า ความเข้มข้นของโอโซนจากปี 
ค.ศ. 1991-2000มีแนวโน้มที่เพิ่มสูงขึนและในการศึกษาความเข้มข้นของโอโซนและมลสารตั้งต้น 
(Precursor) ในการเกิดโอโซนกับสภาวะทางอุตุนิยมวิทยาจะมีความสัมพันธ์กัน โดยสถานการณ์ที่ 
ทำให้เกิดความเข้มข้นของโอโซนรุนแรงที่สุดจะเป็นสภาวะในช่วงฤดูแล้ง (Dry Season) ท่ีมีลม 
ประจำทิศตะวันออกเฉียงเหนือพัดผ่านและปะทะกับความกดอากาศสูงจึงทำให้ความสูงของชัน 
ความสูงผสมผสาน (Mixing Height) ลดลง ในทางตรงข้ามเมื่อสภาพอากาศเป็นช่วงฤดูฝน (Wet 
Season) สภาพอากาศส่วนใหญ่จะเป็นแบบไม่คงตัว (Unstable) เนื่องจากอิทธิพลของ Inter 
Convergence Zone (ITCZ) ส่งผลให้เกิดการยกระดับของชั้นความสูงผสมผสานและเพิ่มป็จจัยใน 
การเจือจางมลสารในช้ันบรรยากาศ

Youhua (2002) ได้ทำการศึกษาปีจจัยที่ส่งผลต่อความถูกต้องในการคำนวณจาก 
แบบจำลองทางด้านอุตุนิยมวิทยา โดยศึกษาการแบ่งความละเอียดของพืนที่ต่อผลที่ได้จากการ 
คำนวณจากแบบจำลอง RCTM (The Three-Dimensional Eulerian Regional Chemical Transport 
Model) โดยระบบ RCTM จะมีการใช้ข้อมูลการพยากรณ์สภาวะทางอุตุนิยมวิทยา และใช้ Non-
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Hydrostatic Sigma Coordinate จากแบบจำลอง MM5 ดังบันความถูกต้องที่ได้จากการคำนวณจึง 
ฃึนกับความถูกต้องที่ได้จากการพยากรณ์สภาวะทางอุตุนิยมวิทยาจาก MM5 ด้วย ใ นการศึกษาจะ 
ทำการศึกษาในเขต Nashville ตอนกลางของรัฐ Tennessee โดยพืนที่ที่ทำการศึกษาจะมีขนาด 
1,800*1,800 ตารางกิโลเมตร มีการแบ่งความละเอียดของพืนที่เป็น 3 ระดับ คือ 20, 4 และ 1.33 
กิโลเมตร มลสารที่ทำการศึกษา ได้แก่ Oj, S02, CO, NO, NO, และ NOy ซึ่งผลจากการคำนวณจะ 
นำมาเปรียบเทียบกับผลที่ได้จากการตรวจวัดจากเครื่องบิน (Aircraft Observation) และผลท่ีได้จาก 
การตรวจวัดบนพืนผิว (Surface Observation) จากการศึกษาพบว่า ความละเอียดในการแบ่งพื้นที่จะ 
มีผลต่อความถูกต้องที่ได้จากการคำนวณจากแบบจำลอง โดยผลที่ได้จากการคำนวณที่มาจากการ 
แบ่งความละเอียดท่ี 4 และ 1.33 กิโลเมตรนั้นจะให้ผลจากการคำนวณคล้ายกัน และมีความแตกต่าง 
อย่างมีบัยสำคัญกับผลที่ได้จากการคำนวณจากความละเอียดที่ 20 กิโลเมตร จากการพยากรณ์ความ 
เข้มข้นของ NOx และ 0 3 จะพบว่าผลที่ได้จากการคำนวณที่ความละเอียด 20 กิโลเมตรจะพยากรณ์ 
ความเข้มข้นของมลสารได้ตํ่ากว่าค่าที่มาจากการตรวจวัดโดยเครื่องบิน (Underestimate) สำหรับผล 
ที่มาจากการคำนวณที่ความละเอียด 4 และ 1.33 กิโลเมตร จะให้ความถูกต้องที่ดีกว่า เม่ือนำผลจาก 
การพยากรณ์ด้วยแบบจำลองทางคณิตศาสตร์มาเปรียบเทียบกับผลที่ไต้จากการตรวจวัดที่พืนผิวจะ 
พบว่า ผลจากการคำนวณที่ความละเอียดที่ 1.33 กิโลเมตร จะให้ความถูกต้องที่ดีที่สุด ดังน้ันจึงอาจ 
กล่าวได้ว่าประสิทธิภาพของแบบจำลองและความถูกต้องของผลจากการคำนวณจะเป็นผลมาจาก 
การแบ่งความละเอียดของพืนที่ท่ีทำการคำนวณ หากแบ่งพื้นที่ให้มีความละเอียดสูงจะทำให้ผลที่ได้ 
จากการคำนวณมีความถูกต้องมากย่ิงข้ึน

Martilli et. al (2003) ได้ทำการเปรียบเทียบผลการคำนวณจากแบบจำลอง Mesoscale 
Model ที่มีการเพิ่มข้อมูลลักษณะความขรุขระของพื้นผิว (Surface Roughness) และชนิดของดิน 
(Soil Characteristic) กับผลการคำนวณจากแบบจำลองที่ไม่ได้เพิ่มข้อมูลดังกล่าวพบว่า ผลจากการ 
คำนวณด้วยแบบจำลองที่มีการปรับเพิ่มข้อมูลจะให้ผลจากการคำนวณอุณหภูมิพืนผิว, ความเร็วลม 
และค่าความปีนป่วนของพลังงานจลน์ (Turbulent Kinetic Energy, TKE) ได้ใกล้เคียงกับค่า 
ตรวจวัดมากกว่าผลการคำนวณจากแบบจำลองท่ีไม่มีการเพิ่มข้อมูล

Zolghadri et. al. (2004) ไต้ทำการปรับปรุงการจัดทำระบบเตือนภัยล่วงหน้าทางคุณภาพ 
อากาศของเมือง Bordeaux ในประเทศฝรั่งเศส โดยศึกษาความเข้มข้นของโอโซนในชั้นบรรยากาศ 
เป็นสำค ัญ  ในการจัดทำระบบเตือนภัยล่วงหน้าบัน ข้อมูลอุตุนิยมวิทยาจะถูกนำมาใช้ในการ 
คำนวณหาความเข้มข้นสูงสุดของโอโซนในวัดถัดไปได้ ซึ่งข้อมูลที่ไต้จากระบบเตือนภัยล่วงหน้า 
จะถูกนำมาใช้ในการประเมินผลกระทบที่จะเกิดขึ้นต่อสุขภาพของประชาชนและต่อสภาพแวดล้อม 
ท่ัวไปอีกด้วย

Savas (1997) ได้กล่าวไว้ว่า ระบบเตือนภัยล่วงหน้าเป็นระบบการจัดการชั้นแรกที่มี 
ความสำคัญและมีความจำเป็นอย่างยิ่ง เนื่องจากระบบจะทำการพยากรณ์คุณภาพอากาศในอนาคต
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เพื่อพิจารณาว่าช่วงเวลาใดที่ความเข้มข้นของมลสารในชันบรรยากาศจะมีความเข้มข้นสูงจนเป็น 
อันตรายต่อสุขภาพของมนุษย์ซึ่งหากทราบช่วงเวลาและความเข้มข้นของมลสารที่จะเกิดได้แล้ว ก็ 
จะสามารถทำการป้องกันใ]ญหาที่จะเกิดขึนมาได้ โดยระบบเตือนภัยล่วงหน้านั้นจะต้องใช้ข้อมูล 
จากการพยากรณ์ 2 ส่วน คือ การพยากรณ์สภาวะทางอุตุนิยมวิทยา (Meteorological Prediction) 
และการพยากรณ์คุณภาพอากาศ (Air Quality Prediction) ดังนันในการพัฒนาระบบเตือนภัย 
ล่วงหน้าจึงควรพัฒนาแบบจำลองทางคณิตศาสตร์ที่ใช้ในการพยากรณ์สภาวะทางอุตุนิยมวิทยาและ 
คุณภาพอากาศควบคู่กัน เพื่อให้เกิดความถูกต้องในการพยากรณ์สูงสุด เนื่องจากความถูกต้องของ 
ระบบเตือนภัยล่วงหน้าขึนกับความถูกต้องของข้อมูลที่มาจากการพยากรณ์ทัง 2 ส่วนนี และเม่ือผล 
ที่ไต ้จากการพยากรณ์เพื่อใช ้ในระบบการเตือนภัยล่วงหน้ามีความผิดพลาดจนไม่เป็นที่ยอมรับ ใน 
การแถ้ป้ญหาแ ล ะการปรับปรุงควรเริ่มโดยการปรับปรุงจากการพยากรณ์สภาวะทางอุตุนิยมวิทยา 
เป็นอันดับแรก ถ้าหากสามารถพยากรณ์สภาวะทางอุตุนิยมวิทยาของพื้นที่นั้นไต ถู้กต้องแล้วก็จะ 
สามารถพยากรณ์ความเข้มข้นของมลสารและช่วงเวลาที่เกิดความเข้มข้นเกินค่ามาตรฐานไต ้ถูกต้อง 
มากขึ้นด้วย

เกศวรา ส ิท ธ ิโช ค  (2547) ทำการศ ึกษ าความ ขร ุขระพ ื้น ผ ิวท ี่ม ีต ่อล ักษ ณ ะการคงต ัวข อง  
บ ร ร ย าก าศ ใน เข ต ก ร ุง เท พ ม ห าน ค ร  ไต ้ท ำก า ร ค ำน ว ณ ค ่า ค ว าม ข ร ุข ร ะ พ ืน ผ ิว ด ้ว ย ว ิธ ีต ่า ง ๆ  
เป ร ียบ เท ียบ ก ับ การคำน วณ ความ ขร ุขระพ ืน ผ ิวจากการตรวจว ัดความ เร ็วลม  2 ระด ับพบว่า การ 
คำนวณค่าความขรุขระพ ืนผ ิวท ี่ไต ้จากล ักษณะส ิ่งก ีดขวางของ Counihan ม ีค ่าใกล ้เค ียงก ับผลท ี่ไต ้ 
จากการตรวจวัดมากท ี่ส ุดและไต ้เสนอให ้ใช ้ว ิธ ีการคำนวณ ความขรุขระพ ืนท ี่ด ้วยว ิธ ีของ Counihan 
เม ื่อพ ืนที่ท ี่ทำการศึกษาไม ่ม ีการตรวจวัดองค์ประกอบของลมหรือความเร ็วลม 2 ระดับ

Civerolo et. al (2000) ศ ึกษาการเปล ี่ยนแปลงการใช ้ท ี่ด ินต ่อการพยากรณ ์ค ุณ ภาพอากาศ  
ด ้วยแบบจำลอง MM5 ใน พ ืน ท ี่บ ร ิเวณ ตอน เห น ือของเวอจ ิฌ ียถ ึงเมสซ าช ูเซ สซ ึ่งม ีล ักษณ ะพ ืนท ี่ 
เร ิ่มต ้นท ี่ไต ้จากการประเม ินด ้วยแบบจำลอง ด ัง น ี้33.1 % ของพ ื้นท ี่ศ ึกษาเป ็นพ ื้นน ั้า ส ่วนท ี่เหล ือ  
เป ็นพ ืนด ินโดยม ีพ ืนท ี่เป ็นเขตเม ือง 1% และเป ็นป ่าผล ัดใบ 29.3 % สำหร ับ การเปล ี่ยน แปลงการใช ้ 
ท ี่ด ิน ไต ้เพ ิ่ม พ ืน ท ี่ป ่าผล ัด ใบ อ ีก  40% จากท ี่เคยเป ็น เขตเม ือง สำห ร ับ สภ าวะท างอ ุต ุน ิยม ว ิท ยาท ี ่
ทำการศ ึกษาเปร ียบเท ียบ ได ้แก ่ อ ุณหภูมิ และความเร ็วลมท ี่ระด ับพ ืนผ ิว ซ ึ่งผลท ี่ไต ้จากการศ ึกษา 
พ บ ว ่า เม ื่อ ม ีก าร เป ล ี่ย น แ ป ล ง ก าร ใช ้ท ี่ด ิน ใน แ บ บ จ ำล อ ง จ ะ ท ำให ้ผ ล ก าร พ ย าก ร ณ ์ส ภ าว ะ ท าง  
อ ุต ุน ิยมว ิทยาเปล ี่ยนแปลงไปด ้วย น ั่นคือ เม ื่อ เพ ิ่ม พ ื้น ท ี่ป ่าผล ัด ใบ ใน พ ื้น ท ี่ท ี่ท ำการศ ึกษ าจะท ำให ้ 
อุณหภูม ิและความเร็วลมในพ ื้นท ี่ลดลง ซ ึ่งผลท ี่ไต ้สามารถนำมาประย ุกต ์ใช ้ในการวางนโยบาย การ 
วางผังเมือง หรือการหาส ัดส ่วนพ ื้นท ี่ส ีเข ียวในเขตเม ืองในอนาคตไต ้
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