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ПРЕДИСЛОВИЕ

Взаимодействие океана и атмосферы — новая учебная дисцип
лина, призванная объединить разрозненные сведения об океане 
и атмосфере в цельную и сбалансированную «картину мира», озна
комить с существующими методами и результатами исследований, 
развить опыт их интерпретации и использования, дать возмож
ность убедиться в чрезвычайной сложности реальных проблем, 
как правило, не имеющих бесспорного окончательного решения, 
и тем самым стимулировать инициативу и творческое мышление 
студентов.

Достижение этих целей предъявляет специфические требования 
к  учебному пособию. Оно должно быть кратким, увлекательным 
и способствующим активному изучению предмета путем самостоя
тельных размышлений и решения конкретных физических задач. 
К  этому мы стремились. Что вышло из этого — не -нам судить. Наш 
замысел состоял в том, чтобы весь материал, содержащий сведения
о современном состоянии исследований системы океан—атмосфера 
и не нашедший освещения в учебнике'Ю. П . Доронина «Взаимо
действие атмосферы и океана» (Л., Гидрометеоиздат, 1981), изло
жить по возможности сжато, а часть рассматриваемых в нем во
просов привести в лабораторных работах. В этом смысле предла
гаемое пособие не подменяет учебник. Скорее оно дополняет и 
в ряде случаев иллюстрирует его на примере решения конкретных 
физических задач.

Решение этих задач требует определенных технических навы
ков. Поэтому, чтобы не затенить физическую сторону изучаемого 
вопроса и вместе с тем избежать трудностей, связанных с обраще
нием к математическим методам решения сформулированных за
дач, в конце каждой лабораторной работы помещены краткие све
дения о сущности используемых методов и необходимые рекомен
дации по их реализации.

Раздел «Система океан—атмосфера» написан Б. А. Каганом. 
Темы лабораторных работ отбирались и обсуждались всеми авто
рами. Работа № 4 подготовлена А. С. Ацеркиевым, работы № 3, 
5 — М. А. Белянцевым, работы № 2, 6 , 7 — Б. А. Каганом, ра
бота № Г — Н. Л. Плинком, приложения к работам № 2, 4, 7 — 
Г . И. Беликовой. Общая компоновка и редактирование учебного 
пособия выполнены Б. А. Каганом и Н . П . Смирновым.

Авторы искренне признательны Р. С. Бортковскому, М. И. Виль
дановой, С. П . Малевскому-Малевичу и В. М. Радикевичу, взяв
шим на себя труд ознакомиться с рукописью и высказавшим цен
ные замечания:
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СПИСОК ОСНОВНЫХ ОБОЗНАЧЕНИЙ

- А  — доступная лабильная энергия 
А е  — доступная лабильная энергия вихре

вых возмущений 
А м — доступная лабильная энергия сред

него зонального движения 
С  — скорость конденсации 

C D — коэффициент сопротивления 
С Е — коэффициент влагообмена (число Д аль

тона)
С н  — коэффициент теплообмена (число Стен

тона)
С а х  _  удельная концентрация углекислого 

газа в атмосфере 
са — теплоемкость атмосферы 
Cd — теплоемкость верхнего квазиоднород- 

ного слоя океана 
ст — теплоемкость глубинного слоя океана 

1007 Д ж /(к г-К ) — удельная теплоемкость воздуха при 
постоянном давлении 

cs — скорость звука 
720 Д ж /(к г-К ) — удельная теплоемкость воздуха при 

постоянном объеме 
d  — коэффициент растворимости углекис

лого газа в воде 
Е  — полная энергия, отнесенная к еди

нице массы, вертикальный турбулент
ный поток влаги (скорость испарения 
с подстилающей поверхности)

E i  — скорость образования (или таяния) 
морского льда 

F,  F T, F q, F s — источники и стоки импульса, тепла, 
влаги и соли 

Fft — радиационный поток тепла 
F x — зональная доставляющая ускорения 

силы трения 
f — излучательная способность атмосферы 

/о. fb, fi — отношение площадей океана, суши 
и морского льда к площади поверх
ности всей Земли (иначе, баллы 
океана, суши и морского льда)
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Н  — высота однородной атмосферы 
h — толщина деятельного слоя океана, тол

щина ледяного покрова, толщина верх
него квазиоднородного слоя океана 

/  — отнесенная к единице массы внутрен
няя энергия, уходящее длинноволно
вое излучение .

/С — отнесенная к единице массы кинети
ческая энергия 

К е ~  отнесенная к единице массы кинети
ческая энергия вихревых возмущений 

/См — отнесенная к единице массы кинети
ческая энергия среднего зонального 
движения 

K i — число Кибеля 
k — скорость газообмена на границе разде

ла океан— атмосфера, волновое число 
ke, kq — коэффициенты вертикальной турбу

лентной температуропроводности и 
диффузии водяного пара 

kh — коэффициент горизонтальной турбу
лентной диффузии тепла ' 

kM — коэффициент вертикальной диффузии 
импульса

Ъ — масштаб длины Монина—Обухова, ха
рактерный горизонтальный масштаб 
движения, теплота конденсации или 
сублимации

3 ,334 -105 Д ж /кг — теплота плавления льда при t =  О °С  
М  — абсолютный угловой момент единич

ной массы относительно оси враще
ния Земли • -

М Н Т А — меридиональный перенос тепла в ат
мосфере .

М Н Т 0  — меридиональный перенос тепла в 
океане

М М Тд — меридиональный перенос абсолютного 
углового момента в атмосфере^

ММТ0  — меридиональный перенос абсолютного 
углового момента в океане 

т —- масса столба атмосферы единичного
1 сечения

т\ — масса морского льда, отнесенная к 
единице площади 

N c — количество углерода, поступающего 
в атмосферу при сжигании ископае
мого топлива



п — балл облачности
Р  — вертикальный турбулентный поток яв

ного тепла 
р — давление

ps — атмосферное давление на подстилаю
щей поверхности 

° з — парциальное давление углекислого 
газа в атмосфере 

рСо3 — парциальное давление углекислого газа
в воде

Q — радиационные и фазовые источники 
и стоки тепла в атмосфере 

Qs — нормированный на объемную тепло
емкость морской воды результирую
щий поток тепла на поверхности раз
дела океан — атмосфера 

q — поток коротковолновой солнечной ра
диации

qCo2 — поток углекислого газа между океа
ном и атмосферой ,  -

Я а — удельная влажность воздуха 
R  =  8,32 Дж/(моль-К) — универсальная газовая постоянная,

результирующий поток радиации 
Rf •—• динамическое число Ричардсона

S  — соленость морской воды, площадь по
верхности Земли 

S о — солнечная постоянная 
=  1376 Вт/м2 — современное значение солнечной по

стоянной 
Т А — температура атмосферы 
Т е — эквивалентная температура воздуха 
Т \ —" температура замерзания морской воды 

и — скорость течения,- скорость ветра, зо
нальная составляющая относительной 

_скорости
V — объем

v* — динамическая скорость ветра 
Vi — скорость дрейфа льда 
Vh — скорость перемещения речных и грун

товых вод 
Wа — влагосодержание атмосферы 
W\ — масса пресной воды в морском льду 
W i — влагосодержание деятельного слоя 

суши
WQ — содержание пресной воды в океане
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z0 — параметр шероховатости подстилаю
щей поверхности 

zc — толщина подслоя динамического взаи-
1 модействия

а  — удельный объем воздуха 
a t — локальное альбедо 
а р — планетарное альбедо 
а т •— коэффициент теплового расширения 

морской воды 
а 0( a q — параметры, обратно пропорциональ

ные турбулентным (термическому и 
диффузионному) числам Прандтля 

Р — параметр плавучести 
Y, Ya — фактический и адиабатический гра

диенты температуры в атмосфере 
6V — толщина вязкого подслоя 

^ г\ — удельная энтропия
0  — потенциальная температура воздуха 
х — постоянная Кармана, скорость тепло

обмена на границе раздела между 
верхним квазиоднородным и глубин
ным слоями, скорость обмена угле
родом

fxc — молекулярная масса углерода 
ve — коэффициент молекулярной темпера

туропроводности 
vq — коэффициент молекулярной диффузии 
П  — потенциальная энергия 

Р> Рь Ро — плотность воздуха, морского льда и
• пресной воды

а =  5,67 -10 - 8  Вт/(м2 -К 4) — постоянная Стефана—Больцмана, без
размерное давление 

т — вертикальный турбулентный поток им
пульса, безразмерное время 

тъ тф — зональная и меридиональная состав
ляющие касательного напряжения 
ветра

Ф — потенциальная энергия, отнесенная к 
единице массы 

со — изобарическая вертикальная скорость
О, =  7 ,2 9 -10_Б с- 1  — угловая скорость вращения Земли
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СИСТЕМА ОКЕАН — АТМОСФЕРА

1. ОПРЕДЕЛЕНИЕ КЛИМАТИЧЕСКОЙ СИСТЕМЫ

Климатической системой (§) называется совокупность взаимо
действующих между собой и обменивающихся Энергией и вещест
вом атмосферы ($Ф), гидросферы (Ж), криосферы (св), литосферы (3 ?) 
и биосферы {$), т. е.

причем под атмосферой понимается газовая оболочка Земли, под 
гидросферой — Мировой океан со всеми окраинными и внутрен
ними морями, под криосферой — континентальные ледниковые 
щиты, горные ледники, морской лед и снежный покров суши, под 
литосферой — деятельный слой суши и все, что имеется на ней, 
в том числе озера, реки и подземные воды, и, наконец, под биосфе
рой — сухопутная и морская растительность и живые организмы, 
включая самого человека.

Состояние каждой из перечисленных подсистем климатической 
системы 9  описывается конечным числом определяющих парамет
ров х ъ х 2, ■ ■ ■ , хп. Все остальные величины, характеризующие 
состояние той или иной подсистемы, являются функциями этих 
параметров. Подобно тому, как это принято в термодинамике, оп
ределяющие параметры можно разделить на экстенсивные, про
порциональные размеру или массе рассматриваемой подсистемы, 
и интенсивные, не зависящие от них. К  первым относятся объем, 
внутренняя энергия, энтальпия и энтропия, ко вторым — темпера
тура, давление и концентрация. Различают также внутренние и 
внешние определяющие параметры. Внутренние параметры опреде
ляют состояние системы, внешние — окружающей среды. Под
черкнем некоторую условность такого деления и его зависимость 
от временных масштабов исследуемых процессов. Так, для времен
ных масштабов порядка 1 0 3 лет и меньше площадь и объем конти
нентальных ледниковых щитов можно отождествить с внешними, 
для более продолжительных временных масштабов — с внутрен
ними параметрами климатической системы. Соответственно в пер
вом случае континентальные ледниковые щиты выступают как часть 
окружающей среды, во втором — климатической системы.

Вообще говоря, принадлежность той или иной подсистемы к ок
ружающей среде или к климатической системе определяется со
отношением между временным масштабом исследуемого процесса

9
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и временем установления равновесного состояния рассматриваемой 
подсистемы. Если это соотношение мало, подсистема считается 
принадлежащей окружающей среде, иначе — климатической си
стеме. Время установления равновесного состояния атмосферы 
составляет 1 0 6 с, верхнего квазиоднородного и глубинного слоев 
океана— 1 0 6 и 1 0 10 с, морского льда, снежного покрова суши, 
горных ледников и ледниковых щитов — соответственно. 1 0 6, 1 0 5, 
1010 и Ю12 с, деятельного слоя суши г— 10е с. Как видно, атмосфера, 
верхний квазиоднородный слой океана, морской лед, а также 
снежный покров и деятельный слой суши обладают сравнительно 
быстрой и, главное, одинаковой (по скорости) реакцией на внешнее 
возмущение, так что на временных масштабах порядка 1 0 е с они 
должны объединяться в единую климатическую систему.

Используя терминологию термодинамики, введем понятия от
крытой, закрытой и изолированной системы. Открытой системой 
будем называть систему, которая обменивается веществом с окру
жающей средой, закрытой системой — систему, которая не обме
нивается, веществом с окружающей средой, и изолирозанной си
стемой — систему, которая не взаимодействует с окружающей 
средой, т. е. не обменивается с ней ни энергией, ни веществом. 
Таким образом, с точки зрения термодинамики климатическая си
стема представляет собой неизолированную систему, состоящую из 
взаимодействующих друг с другом и с окружающей средой макро
скопических подсистем, каждая из которых обладает чрезвычайно 
большим числом, степеней свободы.

Изменение состояния климатической системы, характеризую
щееся изменением ее параметров, будем называть процессом. В за
висимости от изменения внешних и внутренних .параметров будем 
различать соответственно внешние и внутренние процессы. Схема
тическое изображение отдельных звеньев климатической системы 
и внешних и внутренних процессов ее изменения приводится'на 
рис. 1 .

2. МАСШТАБЫ ВРЕМЕННОЙ ИЗМЕНЧИВОСТИ 
КЛИМАТИЧЕСКОЙ СИСТЕМЫ И ЕЕ МЕХАНИЗМЫ

Данные наблюдений свидетельствуют о большом разнообразии 
колебаний характеристик климатической системы. Главными из 
низ, согласно А / С .  Монину {17, 18], являются:

1 ) мелкомасштабные колебания с периодами от долей секунды 
до минут, обусловленные турбулентностью и различного рода вол
новыми процессами (скажем, акустическими и гравитационными 
волнами в атмосфере);

2 ) мезомаштабные колебания с периодами от минут до часов 
(в частности, инерционные колебания). Их интенсивность сравни
тельно невелика, и поэтому энергетический спектр в указанном
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интервале периодов, содержит широкий и глубокий минимум, от
деляющий квазигоризонтальные синоптические возмущения от 
трехмерных мелкомасштабных неоднородностей;

3) синоптические колебания с периодами от нескольких часов 
до нескольких суток в атмосфере и порядка нескольких недель 
в океане. К  этой группе относятся также суточные и полусуточные 
колебания, создаваемые суточными изменениями инсоляции и гра
витационными силами Луны и Солнца;

4) глобальные колебания с периодами от недель до месяцев. 
К  ним принадлежат, в частности, двухнедельные колебания ин
декса циркуляции (средней угловой скорости вращения атмосферы 
в умеренных широтах относительно поверхности Земли) и автоко
лебания в системе океан— атмосфера с периодами порядка месяцев;

5) сезонные колебания. Таковыми являются колебания с годо
вым периодом и их гармоники (в том числе все муссонные явления);

6) междугодияные колебания с периодами порядка нескольких 
лет, включающие 26-месячные колебания зонального течения в эк
ваториальной стратосфере, квазидвухлетнее явление Эль-Ниньо- 
Южное колебание в восточной части Тихого океана, 3,5-летние 
автоколебания северной ветви Гольфстрима и пр.;

7) внутривековые колебания с периодами в десятки лет, приме
ром которых может служить потепление в первой половине теку
щего столетия;

8 ) между вековые колебания с.периодами в несколько веков или 
несколько десятков веков. Их проявления — потепление после 
конца ледникового периода (65-й век до н. э.) и установление так 
называемого «климатического оптимума» в 40—20-х веках до н. э., 
последующее похолодание (1 0 -й век до н, э.— 3-й век н. э.), новое 
потепление в 4— 10-м веках н. э., затем похолодание в 13— 14-м 
веках, потепление в 15— 16-м веках, и наконец, похолодание в так 
называемый «малый ледниковый период» (17— 19-й века);

9) долгопериодные колебания продолжительностью в десятки 
тысяч лет (ледниковые и межледниковые эпохи плейстоцена), свя
занные с" изменением параметров земной орбиты и наклона земной 
оси. Среди подобного рода колебаний астрономического происхож
дения наибольшим является колебание с периодом 1 0 0  тыс. лет. 
Затем в порядке уменьшения амплитуд располагаются колебания 
с периодами 22 и 41 тыс. лет. Первый из упомянутых периодов 
близок к периоду изменения эксцентриситета земной орбиты, а 
также к периоду колебаний в системе континентальные ледни
ковые щ и ты — астеносфера, второй совпадает с периодом пре
цессии и третий — с периодом угла наклона земной оси;

1 0 ) изменения геологических эпох продолжительностью в десятки 
и сотни миллионов лет, создаваемые орогенными и тектоническими 
процессами и дрейфом континентов.

Все эти проявления временной изменчивости климатической 
системы представлены в идеализированном спектре колебаний тем-
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пературы приземного слоя атмосферы на рис. 2. В зависимости 
от механизма возбуждения колебания температуры, как, впрочем, 
и любых других климатических характеристик, можно разделить 
на вынужденные и свободные. Вынужденными называются колеба
ния, создаваемые внешними воздействиями (скажем, изменениями 
инсоляции и параметров земной орбиты), свободными — колебания, 
происходящие независимо от внешнего механического или тепло
вого воздействия и обусловленные внутренней неустойчивостью 
климатической системы по отношению к малым возмущениям.

Рис. 2. И деализированны й спектр колебаний температуры приземного 
слоя атмосферы, по М итчеллу [42].

Соображения, лежащие в основе этой классификации, сводятся 
к следующему. В любой реальной гидродинамической системе 
всегда есть вязкая диссипация, если система не движется как твер
дое тело, и тепловая диссипация, если система неизотермична. 
Поэтому в свободных колебаниях единственным механизмом, спо
собным уравновесить влияние диссипации, может быть только 
перенос энергии по спектру. В вынужденных колебаниях дисси
пация может компенсироваться как за счет каскадного переноса 
энергии, так и за счет работы вынуждающих сил. При этом сна
чала возбуждается мода с пространственным масштабом, равным 
масштабу длины вынуждающей силы. Затем под влиянием неустой
чивости эта мода передает свою энергию более высоковолновым 
модам. Как только энергия этих мод достигает некоторого крити-
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ческого уровня, начинают возбуждаться еще более высоковолно-- 
вые моды. Одновременно высоковолновые моды взаимодействуют 
с порождающими их низковолновыми модами,. вызывая либо уси
ление, либо стабилизацию и даже разрушение последних.

Из сказанного ясно, что внешнее воздействие — это всего лишь 
один из возможных механизмов изменчивости, друрой — внутрен
ний стохастический механизм, обусловленный существованием 
обратных связей между различными внутренними параметрами 
климатической системы. Обратные связи могут либо усиливать 
вариации одного из взаимодействующих параметров, либо ослаб
лять их. В первом случае они называются положительными, во 
втором — отрицательными.

Известно довольно много примеров обратных связей. Приведем 
только некоторые из них.

Положительная обратная связь парниковый эффект водяного 
пара — температура атмосферы. Количество содержащегося в воз
духе водяного пара (абсолютная влажность) нелинейным образом 
зависит от температуры воздуха и в свою очередь определяет про
зрачность атмосферы для длинноволновой радиации. Так, повы
шение температуры при достоянной относительной влажности 
(предположение о постоянстве относительной влажности хорошо 
оправдывается в широком диапазоне изменения температуры) при
водит к усилению поглощения длинноволновой радиации в атмо
сфере (парниковый эффект) и тем самым способствует дальнейшему 
повышению температуры нижних слоев атмосферы. Итак, парни
ковый эффект водяного пара действует на климатическую систему 
дестабилизирующим образом.'

Положительная обратная связь альбедо снежно-ледяного по
крова — температура атмосферы. Как известно, снег и лед обла
дают более высокой отражательной способностью (альбедо), чем 
вода или почва. Поэтому увеличение площади снежно-ледяного 
покрова или сроков его существования должно сопровождаться 
увеличением планетарного альбедо, а оно — уменьшением коли
чества солнечной радиации, усваиваемой климатической системой, 
и последующим понижением температуры атмосферы и увеличением 
площади снежно-ледяного покрова.

Положительная обратная связь парниковый эффект углекислого 
газа — температура приземного слоя атмосферы. Увеличение со
держания углекислого газа в атмосфере, вызванное сжиганием 
ископаемого топлива, приводит к повышению температуры при
земного слоя атмосферы благодаря «парниковому эффекту» угле
кислого газа. В свою очередь повышение температуры приземного 
слоя, сопровождающееся увеличением нисходящего потока длинно
волновой радиации, и уменьшение потоков явного и скрытого 
тепла (уменьшается контраст температур вода—воздух) вызывают 
нагревание океанской поверхности. Это усиливает вертикальную 
устойчивость верхних слоев океана, ослабляет поглощение угле
14



кислого газа и в конечном счете способствует увеличению концент
рации С О 2 в атмосфере.

Отрицательная,' обратная связь между перепадом температур 
экватор—полюс и меридиональным переносом тепла. Увеличение 
перепада температур экватор—полюс приводит к усилению мери
дионального переноса тепла. Это способствует повышению темпера
туры океана и атмосферы в высоких широтах и, как следствие, 
уменьшению меридионального контраста температур.

Отрицательная обратная связь влажность почвы — альбедо 
поверхности суши. Увеличение влажности почвы сопровождается 
уменьшением альбедо поверхности суши, что в свою очередь бла- - 
гоприятствует увеличению поглощения коротковолновой солнеч
ной радиации, повышению температуры подстилающей поверхности, 
усилению испарения и в итоге — уменьшению влажности почвы.

Мы рассмотрели два механизма изменчивости климатической 
системы — присущую ей внутреннюю стохастичность и внешнее 
воздействие. Третий механизм^— различные формы резонанса 
между внутренними модами климатической системы и внешними 
воздействиями циклического характера. Примером тому могут' 
служить колебания приземной температуры с периодом 1 0 0  тыс,, 
лет. Эти колебания, как сейчас считается, обусловлены совпа
дением периодов изменения эксцентриситета земной орбиты и ре
акции астеносферы на нагрузку, создаваемую континентальными 
ледниковыми щитами.

Следуя [42], предположим, что внутренний стохастический ме
ханизм вносит существенный вклад в изменчивость климатической 
системы на всех временных масштабах и что этот механизм склады
вается из индивидуальных стохастических процессов, каждому 
из которых отвечают свой временной масштаб и собственный вклад 
(«белый шум») в изменчивость, характеризуемую всеми времен
ными масштабами, превосходящему данный. Это определяет по
явление «фоновой» изменчивости (на рис. 2  она заштрихована) 
и увеличение ее интенсивности с ростом временного масштаба 
колебаний. Наиболее важными факторами «фоновой» изменчивости 
с временными масштабами порядка часа и меньше являются мелко
масштабная турбулентность и конвекция. На временных масшта
бах порядка суток основной вклад вносит инерционная, а на вре
менных масштабах порядка месяца — термическая релаксация 
атмосферы. «Фоновая» изменчивость с временным масштабом по
рядка 1 — 1 0  лет обусловливается-термической релаксацией верх
него квазиоднородного слоя океана. На временных масштабах 
от месяца до 1 0 3 лет сказывается влияние глубинного слоя океана, 
в интервале масштабов от 1 0 3 до 1 0 5 лет — влияние взаимодейст
вия между континентальными ледниковыми щитами, глубинным 
слоем океана и атмосферой.

Внешние воздействия приводят к появлению дополнительной 
узкополосной изменчивости. Поэтому при наличии внешних воз
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действий и отсутствии «фоновой» изменчивости спектр климати-х 
ческой ' изменчивости напоминал бы суперпозицию изменений, 
■свойственных различным внешним факторам. Подобные изменения 
обладают большой упорядоченностью и соответственно высокой 
степенью предсказуемости. Наоборот, «фоновая» изменчивость ха
рактеризуется малой упорядоченностью и низкой степенью пред
сказуемости.

3. ПРОБЛЕМА ПРЕДСКАЗУЕМОСТИ

Пусть начальное состояние климатической системы известно, 
и мы хотим найти решение уравнений гидротермодинамики, опи
сывающих эволюцию этой системы, т. е. дать прогноз изменения 
■ее состояния. Естественно задаться вопросом: возможен ли такой 
прогноз, и если да, то какова его максимальная заблаговременность? 
Чтобы ответить на него, вспомним, что начальное состояние кли
матической системы определяется по данным наблюдений на не
регулярной сети станций, расположенных к тому же на достаточно 
большом расстоянии друг от друга. Последнее обстоятельство при
водит к тому, что индивидуальные движения с горизонтальными 
масштабами, меньшими расстояния между станциями, вообще не 
фиксируются. Мало того, используемые начальные данные иска
жены случайными ошибками измерений, интерполяции и округле
ния. Поэтому даже точное решение исходных уравнений гидро- 
термодйнамики будет сопряжено с неизбежными ошибками, ра
стущими вследствие нелинейности уравнений с увеличением срока 
заблаговременности.

Ситуация усугубляется еще и тем, что исходные уравнения 
описывают состояние климатической системы отнюдь не безупречно 
в силу ограниченности наших знаний о законах, управляющих 
поведением климатической системы. К  тому же, как показал Ло
ренц [ 1 2 ], вследствие нелинейного взаимодействия движений раз
личных пространственных и временных масштабов состояние кли
матической системы является неустойчивым в том смысле, что два 
близких в начальный момент времени состояния не останутся та
ковыми навсегда. Все это приводит к увеличению расхождений 
между прогнозируемыми и фактическими величинами. Однако лю
бой прогноз имеет смысл лишь до тех пор, пока его ошибка не вы
ходит за пределы средней климатической дисперсии прогнозируе
мой величины. Такой срок прогноза получил название предела 
предсказуемости (при использовании детерминистических моде
л е й — предела детерминистической предсказуемости). Итак, при
чинами ограниченной предсказуемости климатической системы 
являются внутренняя неустойчивость климатической системы, не
адекватность принятых способов ее описания и неточность началь
ной информации.
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Предел детерминистической предсказуемости однозначно свя
зан со скоростью роста ошибки в начальных данных или временем 
ее удвоения. Действительно, если погрешность задания начального 
поля температуры 1 °С, время ее удвоения 3 сут и средняя клима
тическая дисперсия температуры 8  °С, то при постоянной скорости 
роста предел детерминистической предсказуемости будет равен 
9 сут. Такой порядок предела детерминистической предсказуемо
сти имеют все используемые сейчас в оперативной практике модели 
краткосрочного прогноза погоды. В частности, предел детермини
стической предсказуемости в модели Европейского центра средне
срочных прогнозов погоды равен 6,2 сут. Численные эксперименты 
по исследованию проблемы предсказуемости, выполненные в рам
ках этой модели, интересны в следующих двух отношениях. Во- 
первых, они свидетельствуют о том, что предел детерминистиче
ской предсказуемости зависит от качества прогностической модели: 
усовершенствование модели способствует увеличению предела де
терминистической предсказуемости, но только до некоторого его 
значения, названного верхним пределом детерминистической пред
сказуемости. Во-вторых, предел детерминистической предсказуе
мости испытывает заметные сезонные вариации, принимая наи
большие значения зимой и наименьшие летом. Это объясняется 
тем, что предел детерминистической предсказуемости определяется 
как скоростью роста ошибки, так и максимально возможным зна
чением последней, равным, по определению, средней климатиче
ской дисперсии прогнозируемой величины.

•Известно, что скорость роста ошибки в северном полушарии 
летом меньше, а дисперсия — много меньше, чем зимой. В резуль
тате предел детерминистической предсказуемости зимой оказывается 
больше по сравнению с летом. Далее, из-за преобладания интен
сивности влажно-конвективной неустойчивости в тропиках над 
интенсивностью динамической (создаваемой горизонтальными и 
вертикальными сдвигами скорости ветра) неустойчивости в уме
ренных широтах скорость роста ошибки в тропиках больше, чем 
в умеренных широтах, а амплитуды суточных колебаний метео
рологических характеристик и в тропиках, и в умеренных широ
тах примерно одинаковы. Это обусловливает уменьшение предела 
детерминистической предсказуемости в тропиках по сравнению 
с умеренными широтами.

Влияние дисперсии на продолжительность периода предсказуе
мости можно проиллюстрировать еще одним примером. Интенсив
ность возмущений синоптического масштаба больше, нежели воз
мущений планетарного масштаба, и потому при прочих равных 
условиях (одинаковой скорости роста ошибки в начальных данных) 
предел детерминистической предсказуемости синоптических воз
мущений должен быть меньше, чем планетарных возмущений. 
Сказанное подтверждается результатами анализа предсказуемо
сти возмущений геопотенциала на поверхности 850 гПа, согласно
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которым предел детерминистической предсказуемости для возму
щений с волновыми числами от 5 до 12 (возмущения синоптиче
ского масштаба) составляет около 2  недель, а для возмущений 
с волновыми числами от 0 до 4 (возмущения планетарного мас
штаба) — более . 4 недель. Таким образом, предел детерминистиче
ской предсказуемости увеличивается с ростом пространственного1 
масштаба возмущений. Последнее обстоятельство указывает на 
принципиальную возможность прогноза крупномасштабных долго
периодных колебаний в системе океан—атмосфера.

Однако крупномасштабные долгопериодные колебания (скажем, 
циркуляции атмосферы) могут возникать либо благодаря-собствен- 
ной неустойчивости атмосферы' и взаимодействию с крайне не
устойчивыми движениями синоптического масштаба, либо благо
даря вариациям внешних параметров (как-то: температуры океан
ской поверхности, влажности почвы, площади снежно-ледяного 
покрова), приводящим к аномальному распределению источников 
и стоков тепла в атмосфере и, следовательно, к изменению ампли
туд и фаз планетарных волн. Соответственно говорят о внутренней 
и внешней изменчивости атмосферы и отвечающей ей предсказуе
мости первого и второго родов [12]. Под предсказуемостью первого 
рода понимается прогноз последовательности состояний атмосферы 
при фиксированных значениях внешних параметров и заданных 
изменениях начальных условий, под предсказуемостью второго 
рода — прогноз асимптотически равновесной реакции (предель
ного состояния) на заданные изменения внешних параметров.

Из общих соображений ясно, что внутренняя изменчивость 
климатической системы обладает ограниченной детерминистиче
ской предсказуемостью, за пределами которой она служит источ
ником непредсказуемого шума, тогда как внешняя изменчивость 
может быть предвычислена на более продолжительный срок, если, 
конечно, вариации- внешних параметров сами предсказуемы или 
они достаточно медленны. Понятно также, что предсказуемость 
поведения климатической системы, как и любой динамической 
системы, определяется числом асимптотически устойчивых ее со
стояний при фиксированных значениях внешних параметров. 
В этой связи напомним, что в случае, когда уравнения, описываю
щие эволюцию динамической системы, при любых начальных ус
ловиях и фиксированных внешних параметрах имеют единственно 
возможное решение в течение бесконечно большого промежутка 
времени, такая система является эргодической. Если же динамиче
ская система не является эргодической, то ее поведение в течение 
бесконечно большого промежутка времени будет существенно за
висеть от начального состояния. Применительно к климатической 
системе это означает, что, внешние параметры однозначно опреде
ляют климат в первом случае и неоднозначно во втором.

Подчеркнем, что стационарное состояние не обязательно должно 
быть устойчивым в том смысле, что система сколь угодно долго
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приближается или остается в окрестности этого состояния, коле
блясь вокруг него. Если стационарное состояние асимптотически 
неустойчиво, то под влиянием внешних сил система начнет отда
ляться от него или приближаться к другому стационарному состоя
нию, которое также может быть асимптотически устойчивым или 
неустойчивым. Простейшим примером механических систем, об
ладающих асимптотически устойчивым и неустойчивым стационар
ным состоянием, может служить вертикальный стержень, коле
блющийся в поле силы тяжести вокруг горизонтальной оси вра
щения. Устойчивое состояние имеет место, когда центр тяжести 
располагается ниже, неустойчивое — выше оси вращения.

Другой пример — движение жидкости в узком одномерном ка
нале, описываемое так называемым уравнением адвекции

du/dtJr udu/dx =  0 , (3.1)
где и — скорость течения в направлении оси х; t — время.

Пусть длина канала равна L ,  и он ограничен с двух сторон 
непроницаемыми стенками, на которых скорость течения обра
щается в нуль, т. е.

и =  0 при х =  0, L. (3.2)
Следуя {2], представим решение задачи (3.1), (3.2) в виде ряда 

Фурье
ОО

U =  Yu tln(t)s\n(nkx),
П =  1

v где-
k =  n lL.

Подстановка этого выражения в (3.1) дает следующую систему 
обыкновенных дифференциальных уравнений для коэффициентов 
ип ряда Фурье:

J  ,  ° °  у  П ~ 1

=  итип+т---------  2  титип- т. -  (3.3)
dt 2 т=\ 2 т= 1

Определим безразмерную скорость Un и безразмерное время т 
формулами

U n =  - j ^ = - ,  Х = у / Щ м ,  

где 2 £'0=  Y  ип (t) — удвоенная кинетическая энергия, индекс «О»
п= 1

указывает на принадлежность^ к начальному моменту времени.
Тогда уравнение (3.3) переписывается в виде

оо П — 1

^  =  I  U mU n+a- ^ ~  £  m UmU n -m. (3.4)
dx 2 rn=1 2 т—1
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Рассмотрим двухмодовую (п =  1, 2) систему. В этом случае 
в соответствии с (3.4) имеем

dU1ldx =  U lU 2l2\ dU2ld x = — U \l  2. (3.5)

С помощью (3.5) находим закон сохранения энергии
dE/dx =  0

или, учитывая, что Е  =  1 при т =  О (следствие выбора выражения 
для масштаба скорости),

Щ + Щ = \ :  (3.6)Г

Подставим это равенство во второе уравнение системы (3.5). 
В результате получим

dU2ldx =  — (1 — Uf)/2. (3.7)

Интегрируя (3.7) и полагая U 2 =  U f '1 при х =  0, имеем

и , -  ^ ’ ; Г (; / г ) . (з.8>
' 1 — U p  th (т/2)

Подстановка этого выражения в (3.6) дает

1/{°>
и г  = -------------- ;------------------------- ! -------------------------------------- . ( 3 . 9 )

ch (т/2 ) — U p  sh (т/2)

При х о о  отсюда следует

U 1 =  0 ; U 2 = — 1 ,

т. е. асимптотическое состояние системы в фазовой плоскости (пло
скость, координатами которой являются параметры состояния U lr 
£/2), изображается точкой с координатами (0, — 1). Однако, как 
видно из (3.5), состояние системы является неединственным: су
ществует еще одно, представленное на фазовой плоскости точкой» 
с координатами (0 , 1 ).

Выясним, какое из них устойчиво. С этой целью воспользуемся 
методом возмущений, для чего запишем U ъ U 2 в окрестности ста
ционарных состояний (0, и {™]) в виде Ь г =  +  U[, U 2 =
=  U (2°°) +  U2, где U^  =  0, =  1, затем подставим выражения
для U\ и U2 в (3.5), отбросим члены, содержащие произведения 
и квадраты возмущений U\, U2, и вычтем уравнения для U \°°\  
U l£0). В результате получим

dU\  _  и<"> ц , '  { d U 2 = 0
dx 2 1 ’ dx
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■ Решение первого из этих уравнений имеет вид
^ ;= /У < 0) ехр(£/<°°>т/2). (3.10)

Здесь мы учли, что U[ =  t/J0) при т =  0.
Из (3.10) видно, что отклонения от состояния (0, 1) экспонен

циально растут, а отклонения от состояния (0 , — 1 ) экспоненци
ально затухают. Иными словами,' первое из этих двух стационарных 
состояний является неустойчивым, второе — устойчивым.

Мысль о возможности неединственности земного климата впер
вые была высказана Э. Лоренцем [34, 35'], назвавшим эргодические 
системы транзитивными, а системы, не обладающие свойством 
транзитивности,— интранзитивными. Реальная климатическая си
стема, по Лоренцу, является почти интранзитивной, т .е. обладаю
щей одновременно признаками транзитивности и интранзитивности. 
Свидетельством тому может служить чередование ледниковых 
и межледниковых эпох в последние 3,5 млн. лет истории Земли. 
Почти интранзитивность климатической системы влечет за собой 
важные следствия {18]: она делает практически невозможным де
тальный сверхдолгосрочный прогноз климата и заставляет весьма 
настороженно относиться к любым преднамеренным или непред
намеренным воздействиям на климатическую систему.

4. СОВРЕМ ЕННОЕ СОСТОЯНИЕ КЛИ М АТИ ЧЕСКО Й  
СИСТЕМ Ы  О КЕА Н  — АТМ ОСФЕРА

Рассмотрим бюджеты тепла, влаги и углового момента и отве
чающие им пространственно-временные распределения климатиче
ских характеристик. Однако предварительно приведем сведения
об исходной информации, лежащей в основе существующих пред
ставлений о современном состоянии климатической системы. При 
изложении фактических данных мы будем следовать [32, 46, 51].

4.1. ИСХОДНАЯ ИНФОРМАЦИЯ

В настоящее время имеется приблизительно 2000 станций ра
диолокационного зондирования атмосферы, производящих дважды 
в сутки измерения горизонтальных составляющих скорости ветра, 
температуры, влажности и высоты изобарической поверхности на
11 уровнях в атмосфере. Объем информации, поставляемый этими 
станциями, огромен. Даже если исключить все месячные серии, 
в которых пропуски данных превышают 1 0  сут, то за 1 0 -летний 
период с мая 1963 г. по апрель 1973 г. мы будем иметь 10-365-2 X 
XЮ О О -1 1 -5  =  4 - 109 единиц информации. Здесь первая цифра ха
рактеризует количество лет, вторая — количество суток в году, 
третья — количество ежесуточных серий измерений, четвертая — 
количество станций, обеспечивающих поступление доброкачест-
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венной информации, пятая — количество уровней измерений в ат
мосфере и шестая — количество измеряемых параметров. Указан
ный объем информации достаточен для выявления крупномасштаб
ных особенностей климата атмосферы. Однако не следует забывать 
о крайне неравномерном распределении аэрологических станций: 
последние сосредоточены преимущественно в густонаселенных райо
нах земного шара, тогда как большая часть акватории Мирового 
океана, экваториальный пояс Южной Америки и Африки, а также 
Антарктида до сих пор еще остаются неосвещенными данными на
блюдений. -

Примерно то же самое можно сказать и в отношении сети стан
ций измерений в Мировом океане. В настоящее время мы распо
лагаем приблизительно 1 0 е регистраций температуры, солености 
и концентрации кислорода более чем на 30 горизонтах от поверх
ности до дна океана. Таким образом, массив данных океанологиче
ских измерений содержит в общей сложности 10е- 30- З ж  1 0 8 еди
ниц информации. Однако, как и в атмосфере, распределение гид
рологических станций по акватории /Мирового океана имеет крайне 
неравномерный характер: на большей части акватории Мирового 
океана, особенно в океанах южного полушария, данных факти
чески нет. К счастью, недостаток данных измерений в океане не 
ощущается так остро, как в атмосфере, потому что наиболее из
менчивым является верхний 1 0 0 -метровый слой океана, лучше дру
гих слоев обеспеченный данными измерений. Кроме того, интен
сивность междугодичной изменчивости в океане много меньше, 
нежели в атмосфере, так что для ориентировочной оценки климати
ческих характеристик океана (в частности, меридионального пе
реноса тепла) можно использовать все данные, полученные с мо
мента выполнения первых глубоководных измерений температуры 
и солености морской воды.

Значительно хуже обстоит дело с данными измерений скорости 
течения. Все, что мы имеем на сегодняшний день,— это сведения 
о дрейфе судов и весьма немногочисленные прямые регистрации 
скорости течения в глубинных слоях океана. Такая ситуация, 
естественно, не способствует совершенствованию наших знаний
о глобальной циркуляции океана. Если к тому же добавить, что 
в ближайшие годы резкое увеличение сети станций- измерений ско
рости по техническим и экономическим причинам невозможно, 
то остается одно — попытаться привлечь нетрадиционные (в пер
вую очередь спутниковые) методы исследования динамической 
структуры океана. Но это — дело будущего. Пока же сбор всей 
необходимой информации производится по стандартной техноло
гий. Исключение составляют измерения потоков коротковолновой 
и длинноволновой радиации на верхней границе атмосферы, тем
пературы и рельефа "свободной поверхности океана.



4.2. БЮ ДЖ ЕТ ТЕП ЛА

Первичным источником энергии для климатической системы 
служит инсоляция, определяемая так называемой солне той по
стоянной (поток солнечной радиации на среднем расстоянии Земли 
от Солнца, наиболее вероятное значение которого заключено в пре
делах от 1368 до 1377 Вт/м2), а также наклонением, эксцентриси
тетом и долготой перигелия земной орбиты. Вариации последних 
трех астрономических факторов имеют временные масштабы по
рядка десятков тысяч лет (см. выше), и потому они не оказывают 
сколько-нибудь ощутимого влияния на интересующие нас изме
нения состояния климатической системы с временными масшта
бами порядка десятилетий.

Полученное по данным спутниковых измерений пространствен
ное распределение среднего годового результирующего потока 
радиации на верхней границе атмосферы (разность между усваи
ваемой коротковолновой радиацией и уходящим длинноволновым 
излучением) изображена на рис. 3. Отметим две его особенности: 
во-первых, превышение поглощенной солнечной радиации над 
уходящим длинноволновым излучением в районе экватора и об
ратное соотношение между ними вблизи полюсов и, во-вторых, 
заметные отклонения от зональной симметрии, связанные с раз
личиями уходящего длинноволнового излучения над океаном и кон
тинентами, которые в свою очередь обусловлены разной теплоем
костью воды и почвы и перераспределением тепла океанскими те
чениями. Пространственная неоднородность результирующего по
тока радиации на верхней границе атмосферы является причиной 
возникновения общей циркуляции атмосферы и океана. В частно
сти, перепад между экватором и полюсом создает меридиональный, 
перенос тепла, а зональная асимметрия, особенно отчетливо вы
раженная в экваториальных и тропических широтах,— перенос 
тепла с океана на континенты.

Обозначим результирующий поток радиации .на верхней гра
нице атмосферы через R A, на подстилающей поверхности — че
рез R 0. Тогда их разность есть не что иное, как радиационный 
приток тепла в атмосфере. Этот приток тепла вместе с потоком Р  
явного тепла, выделением "тепла L C  при фазовых переходах водя
ного пара, дивергенцией v -c p - ^ - 7 V A интегрального по массе ат

мосферы переноса тепла и интегральным по-вертикали переходом 
С ,(Ф, I) внутренней энергии в другие формы чэнергии (см. ниже) 
должен балансироваться локальным изменением внутренней энер
гии cv Т а  единичного столба атмосферы, т. е.

- 4 - с» — ^  +  V -c , 7 > а =  (R A- R 0) +  P  +  L ( C ^ - ' 'e ) -  
dt g g

~ C ( Ф , / ) ,  ( 4 .1 )
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где Т А — температура воздуха; v A — горизонтальный вектор ско
рости ветра; С  — масса сконденсировавшегося за единицу времени 
водяного пара, отнесенная к единице площади атмосферы; p jg  — 
масса столба атмосферы единичного сечения (ps — атмосферное 
давление на подстилающей поверхности, g  — ускорение свобод
ного падения); L  — теплота конденсации или сублимации; ср и 
■cv — удельные теплоемкости воздуха при постоянном давлении 
и объеме; V — двумерный оператор градиента на поверхности

Р и с .З . Среднее годовое глобальное распределение результирующего по
тока радиации (Вт/м2) на верхней границе атмосферы, по Кемпбеллу и

Вондер-Хаару [26].

сферы радиуса а; символ «-г-» означает усреднение по массе атмо
сферы.

Аналогично, результирующий поток радиации R 0 на подсти
лающей поверхности за вычетом потоков явного Р  и скрытого L E  
тепла (здесь Е  — скорость испарения с подстилающей поверхно
сти), дивергенции интегрального переноса тепла и потока тепла 
L \ E \ ,  обусловленного фазовыми переходами воды, должен балан
сироваться локальным изменением теплосодержания единичного 
столба воды "в океане или деятельного слоя суши, т. е.

—-—CqIUqT о -[- V • CqW.qT qVo — Ro— {Р -Ь L E ) — L iЕ \\  (4.2)
dt

—  chmLT L +  V - C l ^ l T l V l  =  R 0—(P +  LE), (4.3)
dt

где с и Т  — удельная теплоемкость и температура; m — масса еди- 
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ничного столба, определяемая в терминах средней плотности; Е \  — 
скорость образования (или таяния) морского льда; Ь \ — теплота 
плавления льда; индекс «О» указывает на принадлежность к океану, 
индекс «L» — к суше, символ « ^ »  означает усреднение по глубине 
океана или толщине деятельного слоя суши.

Дополним систему (4.1) —  (4.3) уравнениями сохранения скры
того тепла L  (p jg ) qA в атмосфере и L\m.\ в морском льду (здесь 
?а  — средняя по массе атмосферы удельная влажность воздуха, 
т\ — масса морского льда, отнесенная к единице площади поверх
ности Земли). Эти уравнения имеют вид

^ r L - ^ ? A+ V - L - ^ - ^ = L ( £ - C ) ;  ' ( 4 . 4 )
dt g g

~r—L‘irn\Jr V-Liirii Vi =  L iE j- \-L  (С— E ), (4 .5 )dt
где Vi — горизонтальный вектор скорости дрейфа льда.

Интегрируя уравнения (4.1) — (4.5) по долготе и затем склады
вая полученные выражения, приходим к равенству

^ А] ~̂ g~ ^AJ
1 д 
а дф

=  2 ла [i?A] cos ф— 2па[С(Ф , /)]созф, ( 4 .6 )

f t  \съ rn-L TY] +  / i  \L itn i\)  cos ф  +  —  (MHT A  +  М Н Т0) =а дер

где
2Я

P sМНТ-д =  \ (срТ AvA+  LqAvA) a cos <fdX (4.7)

— меридиональный перенос явного и скрытого тепла в атмосфере;
2л  ^ ^

М Н Т о =  J (f oCq/tIqT  qVq -!- f iLitriiUi -j- f i^c-^triiT iV\_) a, cos (pdX (4.8)

— меридиональный перенос явного и скрытого тепла в океане 
и на суше; vA, vQ, vj и uL — соответственно меридиональные со
ставляющие скорости ветра, течения, дрейфа льда и перемещения 
речных и грунтовых вод; /Ь, /L  и f[ — баллы океана, суши и мор
ского льда в зональном поясе единичной меридиональной протя
женности; ф и К — широта и долгота; квадратные скобки означают 
зональное усреднение.

Уравнение (4.6), описывающее бюджет тепла в зональном поясе 
единичной меридиональной протяженности, связывает результи
рующий поток радиации на верхней границе атмосферы с дивер
генцией меридионального переноса тепла и изменением теплосо
держания в системе океан—атмосфера. Воспользуемся этим урав
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нением для оценки (М НТА +  М Н Т 0). Однако предварительно 
рассмотрим пространственно-временное распределение скорости 
изменения теплосодержания в океане, учтя, что эта скорость 
{в силу малбсти ее аналога в атмосфере) может характеризовать 
не только океан, но и систему океан—атмосфера в целом.

Наиболее интересными особенностями пространственно-времен
ного распределения скорости изменения теплосодержания в океане 
(рис. 4) являются увеличение сезонных колебаний в умеренных

Рис. 4. Пространственно-временное ^распределение 
скорости изменения теплосодержания (В т/м2) в Ми

ровом океане, по К агану и Цанковой [8].

широтах северного полушария по сравнению с теми же широтами 
южного полушария, отсутствие заметных сезонных колебаний в эк
ваториальной зоне и в высоких широтах северного полушария, 
разная продолжительность периодов положительных и отрица
тельных значений в северном и примерное равенство этих периодов 
в южном полушарии и, наконец, преобладание экстремальных 
значений в северном полушарии над аналогичными значениями 
в южном. Д ля подтверждения последнего заключения приведем 
оценки максимальных положительных и отрицательных значений
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скорости изменения теплосодержания в океане. В северном полу
шарии они составляют соответственно около 200 и — 270 Вт/м2, 
в южном 100 и — 90 Вт/м2. Таким образом, оказывается, что ин
тенсивность поступления и отдачи тепла в океане северного полу
шария в 2 —3 раза выше, чем в южном.

Переходя к анализу среднего годового меридионального пере
носа тепла в системе океан—атмосфера (рис. 5), отметим прежде 
всего, что в низких широтах меридиональный перенос явного и

Рис. 5. Средний годовой меридиональный перенос явного 
тепла в о к е а н е  (/) , а такж е явного и скрытого тепла (2) и 

энергии (3) в атмосфере. х
П олож и тельн ы м  зн ач ен и ям  соответствует перенос, на север , о тр и 
цательн ы м  — на юг. П ри построении  гр аф и к а  и сп ользован ы  данн ы е из 

[27, 48] (см. т а к ж е  [49, 56]).

скрытого тепла в атмосфере направлен к экватору и потому тро
пики представляют собой мощный источник тепла для атмосферы, 
что меридиональный перенос тепла в океане способствует выносу 
тепла из тропиков, но не компенсирует его полностью, что эта 
компенсация осуществляется главным образом меридиональным 
переносом потенциальной энергии в атмосфере, что суммарный ме
ридиональный перенос энергии в атмосфере (перенос явного и скры
того тепла +  перенос потенциальной энергии) и меридиональный 
перенос тепла в океане ориентированы к полюсам, что такая их 
ориентация есть следствие преобладания усваиваемого потока ко
ротковолновой солнечной радиации над уходящим длинноволно
вым излучением в низких широтах и обратного соотношения мё-
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жду ними в высоких широтах и что, наконец, на экваторе меридио
нальный перенос тепла в океане принимает близкие к нулю и по
ложительные значения, свидетельствующие о существовании не
большого переноса тепла из южного полушария в северное.

Не секрет, что меридиональный перенос тепла в океане до сих 
пор еще остается одним из наименее изученных элементов глобаль
ного климата, и потому на анализе его пространственно-временной

Рис. 6. Пространственно-временное распределение 
меридионального переноса тепла (1015 Вт) в М иро

вом океане, по К агану и Д анковой  [9].
П олож ительны е- зн ач ен и я  соответствую т п ерен осу  на се

вер , отриц ательн ы е — на ю г.

изменчивости стоит остановиться более подробно. Д ля оценки 
меридионального переноса тепла в океане можно поступить сле
дующим образом: 1) определить М Н Т А по данным о температуре 
и меридиональной составляющей скорости ветра и найти М Н Т 0 
как разность между (М НТА +  М Н Т 0) и М Н Т А; 2) определить 
М Н Т 0  из уравнения бюджета тепла в океане как разность между 
результирующим потоком тепла на поверхности и скоростью из
менения теплосодержания океана; 3) определить М Н Т 0  по данным
о температуре и меридиональной составляющей скорости течения 
в океане. Первый из названных способов, по-видимому, впервые 
был использован в [21] (см. также [27, 49]), второй — в [55], 
третий получил распространение лишь в последние годы, когда 
появились результаты численного интегрирования уравнений гид
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ротермодинамики атмосферы и океана и были разработаны обрат
ные методы расчета скорости океанских течений.

Полученное вторым способом пространственно-временное рас
пределение меридионального переноса тепла в океане приводится 
на рис. 6 . Анализ этого рисунка выявляет замечательное подобие 
•сезонных колебаний М Н Т 0  в океане северного и южного полуша
рий. В обоих из них меридиональный перенос тепла достигает 
наибольших значений зимой и направлен в это время года к зим
нему полюсу. Летом всюду, за исключением тропической зоны 
■океана, происходит заметное ослабление и смена направления 
меридионального переноса тепла в океане. Максимальные значе
ния М Н Т 0  отмечаются в тропиках и приходятся на февраль—март 
в северном полушарии и на октябрь—ноябрь в южном. Вторичные 
максимумы, смещенные относительно первых дальше от экватора, 
имеют место в октябре—ноябре в северном полушарии и в мае— 
июне в южном. Последнее обстоятельство указывает на существо
вание четко выраженной полугодовой гармоники.

Упомянем еще две особенности сезонной изменчивости М Н Т 0- 
.Мы имеем в виду, во-первых, интенсификацию переноса тепла 
к полюсу весной по сравнению с осенью в северном полушарии и ле
том по сравнению с зимой в южном и, во-вторых, превышение 
(в два раза) продолжительности периода переноса тепла из север
ного полушария в южное по сравнению с продолжительностью 
периода переноса тепла в обратном направлении.

И последнее: сопоставление средних годовых распределений 
М Н Т А и М Н Т 0  показывает (см. рис. 4), что меридиональные пе
реносы тепла в атмосфере и океане не только соизмеримы между 
собой, но, главное, имеют совершенно иную природу. Об этом 
говорит тот факт, что в океане максимум переноса тепла к полю
сам приходится на низкие широты, где меридиональные градиенты 
•температуры воды сравнительно невелики, тогда как в атмосфере 
максимальные значения переноса тепла к полюсам располагаются 
в области умеренных широт, т. е. в области наибольших меридио
нальных градиентов температуры воздуха.

4.3. БЮДЖЕТ ВЛАГИ

“Как и в предыдущем разделе, начнем с анализа уравнений 
бюджета массы пресной воды в отдельных звеньях климатической 
системы. Д ля атмосферы и морского льда эти уравнения имеют 
вид

д№А/ з г + У # ^ А = — (С — £)(ро/р); (4.9)

dWJdt +  V ■ =  E i  (ро/рО +  ( C — E )  (po/p). (4.10)

Здесь Wk =  {pjg) Яа (po/p) — влагосодержание (в водном экви
валенте) столба атмосферы единичного сечения; Wi =  mi (p0/pi) —
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нормированная на единицу площади масса пресной воды в м&рскомг 
льду; р, pi и р0 — плотность воздуха, морского льда и пресной 
воды; остальные обозначения прежние.

Для суши уравнение бюджета массы пресной воды записывается 
в виде

dWLidt ; -(С - Е)  (;>;,'<)), , (4.11)

где Wl  — влагосодержание деятельного слоя суши, определяемое 
как масса пресной воды в почве и грунте, приходящаяся на еди
ницу площади поверхности Земли.

Система (4.9) — (4.11) замыкается уравнением бюджета массы 
пресной воды в океане

• dW0/dt +  v -W ^ 0  =  { C ~ E ) ( p o / p ) -E 1 (p0/p), (4.12)

где Wo имеет смысл содержания пресной воды в столбе океана еди
ничного поперечного сечения.

Уравнения (4.9) — (4.12) описывают соответственно атмосфер
ную, криосферную, континентальную и океанскую составляющие 
гидрологического цикла. После интегрирования первого из этих 
уравнений по поверхности всей Земли, второго — по поверхности 
морского льда, третьего — по поверхности суши и четвертого — - 
по свободной от льда поверхности океана и использования условия 
непрерывности интегрального переноса массы воды на границе 
раздела океан—суша получаем:

_ !_ {И 7 а } +  {&— £ }(р о/рА) = 0 ; (4.13)
dt

- j — {W i}f i— {С — Е] h  (Ро/Рд)’—{£i}/i(p o /p i)=0; (4.14)
dt

-  {С - Е } fL (Po/PA) + { E R} h  =  0 ; (4.15)

■ ^ - { ^ o} / O- . { £ - £ } / o (Po/Pa) +  { ^ i} / i (Po/Pi) - { ^ } / l =  0, (4.16)
dt

г
где / 0 , / ь  и  f \  —  отношения площадей океана, суши и морского
льда к площади поверхности всей Земли (иначе, баллы океана,
суши и морского льда), связанные между собой соотношением 
'/о +  / l  +  / i  =  1 ; фигурные скобки означают усреднение по пло
щади поверхности Земли.

Сложение (4.13) — (4.16) приводит к очевидному равенству

-^ -{ { W A ) + W i} f i+ { W v } h + { W o } f o )  =  0> (4-17)dt . -

выражающему закон сохранения массы пресной воды в климати
ческой системе.
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Пространственное распределение средней по массе атмосферы 
удельной влажности воздуха для средних годовых условий изо
бражено на рис. 7. Из рисунка видно, что, за редким исключением, 
влагосодержание атмосферы систематически уменьшается от эк
ватора к полюсам. Такое его распределение объясняется сильной 
зависимостью удельной влажности воздуха от температуры. Об
ратим внимание на отклонения от зональной симметрии, связ;анные 
с  влиянием подстилающей поверхности: как правило, влагосодер-

Рис. 7. Глобальное распределение средней по массе атмосферы удель
ной влаж ности (г/кг) воздуха для средних годовых условий, по Пей.шото и

Оорту [50].

жание больше над океаном, чем над сушей. Заметные смещения 
изолиний влагосодержания отмечаются также в окрестности за
падных и восточных границ континентов, что обусловлено влия
нием орографии и теплых и холодных океанских течений. Еще одна 
примечательная особенность — более близкое к зональному рас
пределение удельной влажности в южном, нежели в северном, 
полушарии. Причина этого — разное соотношение площадей суши 
и океана.

Представление о сезонной изменчивости влагосодержания ат
мосферы можно получить на основании рис. 8 . Из этого рисунка 
явствует, что на всех широтах северного полушария влагосодер- - 
жание атмосферы летом больше, чем зимой, причем максимальные 
изменения влагосодержания имеют место в зональном поясе, ог
раниченном параллелями 20 и 30° с. ш. Эта особенность обязана 
своим происхождением муссонной циркуляции над юго-восточ-
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ной Азией и Африкой. В экваториальной области сезонная измен
чивость, связанная со смещением максимума влагосодержания в 
летнее полушарие, выражена гораздо слабее.

Переходя к обсуждению меридионального переноса влаги в ат
мосфере, проинтегрируем уравнение (4.9) по долготе. В результате 
получаем .

2ка —  [WA] cos ф +  —  M W TA =  
dt а д  ф

=  — 21ш ( [ £ ] — [£])(р 0/р)созф, (4-18)

к г / м s

Рис. 8. М еридиональное распределение влагосодерж ания атмо
сферы, по Пейшото и Оорту [50].

где
2я

M W T A =  J ( p s /g )  qAvA (po/p) a cos ydk
о

< — меридиональный перенос пресной воды в атмосфере.
Зависимость от широты меридионального переноса водяного- 

пара в атмосфере (он определяется как M W TA, нормированный 
на (р0/р)) представлена на рис. 9. Даже беглого взгляда на этот 
рисунок достаточно, чтобы обнаружить две интересные особен
ности. Мы имеем в виду, во-первых, большую сезонную изменчи
вость меридионального переноса водяного пара в тропиках и почти 
полное ее отсутствие в умеренных и высоких широтах; во-вторых, 
существование значительного (18 ,8 -108 кг/с) переноса водяного 
пара из южного полушария в северное летом и несколько мень
шего (13 ,0 -108 кг/с) обратного переноса влаги зимой. Таким об
разом, оказывается, что в среднем за год южное полушарие служит 
источником водяного пара для северного.

Перенос водяного пара через экватор играет важную роль в фор
мировании водного баланса обоих полушарий. Достаточно сказать, 
что именно он регулирует превышение средних годовых осадков 
над испарением, которое, например, в северном полушарии состав
ляет 39 мм/год [50]. Далее, если взглянуть на вещи с более общей 
точки зрения, то наличие меридионального переноса водяного
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пара через экватор может служить косвенным свидетельством 
в- пользу существования обратного (относительно M W TA) мери
дионального переноса воды в океане и на суше: в среднем за год

Рис. 9. М еридиональный перенос водяного пара в атмосфере как 
'  функция широты, по Пейшото и О орту [50]. •'

меридиональный перенос влаги во всех звеньях климатической 
системы обязан обращаться в нуль. Н а основании этою сообра
жения и приведенных выше оценок меридионального переноса во-

см/год'

Рис. 10. Д ивергенция меридионального переноса водяного 
пара как функция широты, по Пейшото и Оорту [50].

дяного пара заключаем, что меридиональный перенос пресной воды 
в океанской и континентальной частях гидрологического цикла 
должен быть ориентирован на юг в умеренных широтах северного 
полушария и в районе экватора и на север на всех других широтах.
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Однако при изучении водного баланса надо знать не только 
меридиональный перенос водяного пара, но и его дивергенцию, 
поскольку величина и знак последней определяют для средних 
годовых условий разность между осадками и испарением (см.

м/год

Рис. 11. М еридиональное распределение разности испарение — осадки 
(а) и солености поверхности океана (б), по Пейшото и Оорту [50].

(4.18)). В частности, если дивергенция меридионального переносу 
водяного пара положительна, то ( { £ ] — {CI) > 0  и, значит, об
ласть, в которой это условие выполняется, служит источником во
дяного пара для атмосферы. Напротив, если в некоторой области 
([£] — [С ]) < 0 ,  то в ней имеет место сток водяного пара. Пред
ставленная на рис. 1 0  зависимость от широты дивергенции мери
дионального переноса водяного пара свидетельствует о том, что 
основным источником водяного пара для атмосферы являются.
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тропические области океана, стоком — экваториальная зона, а 
также умеренные и высокие широты обоих полушарий.

Эта особенность должна иметь важные следствия для меридио
нального распределения солености воды в океане. Действительно,

/ о  о / * 3 м в с

Рис. 12. М еридиональное распределение скорости изменения 
солености в поверхностном слое океана (а) и дивергенции мери
дионального переноса водяного пара в атмосфере (б), по Пейшото

и Оорту [50].
У к а за н н ы е  зн ачен и я  ди верген ц и и  п редставляю т собой разн ости  средни х  се

зон ны х и средних .годовы х  значений.

там, где испарение преобладает над осадками, соленость поверх
ностного слоя океана должна увеличиваться, в противном случае— 
уменьшаться. Сравнение меридиональных распределений средних 
годовых зональных значений разности испарение—осадки и соле
ности поверхностного слоя Мирового океана (рис. 11) подтверж
дает отмеченную закономерность. Но особенно сильное впечатле
ние оставляет сравнение 'меридиональных распределений разности
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испарение—осадки и скорости изменения солености в поверхност
ном слое океана, отвечающих лету и зиме северного полушария 
(рис. 1 2 ): совпадения формы кривых и местоположения экстрему
мов — почти идеальные. Это говорит о том, что по крайней мере 
в экваториальных и тропических широтах испарение и осадки 
оказывают определяющее влияние на сезонную изменчивость со
лености поверхностного слоя океана, тогда как все прочие факторы

Рис. 13. М еридиональные распределения испарения (а) и осадков 
{б), по Пейшото и О орту [50].

(в том числе горизонтальная адвекция и вертикальная диффузия) 
вносят лишь второстепенный вклад.

Итак, распределение ([£] — [С]) известно. Ради полноты кар
тины рассмотрим, как ведут себя отдельные составляющие этой 
разности (рис. 13). Никаких неожиданностей этот рисунок не при
носит. Как и следовало ожидать, максимальные значения испаре
ния приходятся на тропические широты океана. В экваториальной 
зоне испарение меньше, чем в тропиках, из-за понижения темпера
туры поверхности океана и ослабления ветра, причем зимой оно 
больше, чем летом. Из рисунка видно также, что меридиональное 
распределение осадков не симметрично относительно экватора 
(в северном полушарии их меньше, чем в южном) и что всюду, 
кроме тропиков, количество осадков над океаном больше, чем над 
сушей. Если теперь учесть, что испарение с поверхности океана 
в среднем' больше, чем с поверхности суши, то это означает, что 
испарение и осадки уравновешиваются локально. Однако эта ком
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пенсация может быть только частичной в том смысле, что резуль
тирующая разность испарение—осадки должна быть отрицатель
ной на суше и положительной в океане. В противном случае сущест
вование речного стока становится необъяснимым. Следовательно, 
в атмосферной части гидрологического цикла должен иметь место 
перенос водяного пара с океана на сушу, в континентальной ча
сти — перенос воды с суши в океан.

Теперь, если средняя годовая скорость выпадения осадков 
и средняя годовая скорость таяния морского льда равны 1 и 
0,5 м/год, а русловой и подземный сток — 0,3 м/год, то, поделив 
на них общее влагосодержание атмосферы (в водном эквиваленте 
равное 0,025 м) и нормированные на единицу площади Земли за
пасы пресной воды в морском льду (1,5 м), в озерах, руслах рек, 
болотах, почвах и подземных водах (78 м) и в океане (3700 м), по
лучаем, что время обновления массы пресной воды в атмосферной, 
криосферной, литосферной и океанской частях гидрологического 
цикла составляет соответственно 9 сут, 3 года, 260 и 3700 лет.

Абсолютный угловой момент единичной массы относительно 
оси вращения Земли определяется выражением

где Q — угловая скорость вращения Земли; и — зональная со
ставляющая относительной скорости; остальные обозначения преж
ние.

В (4.19) первый член справа называется омега-моментом (он 
характеризует угловой момент единичной массы, вращающейся 
вместе с Землей как твердое тело), второй — относительным мо
ментом (своим происхождением он обязан движению относительно 
Земли). Относительный момент считается положительным при дви
жении с запада на восток и отрицательным — при движении в об
ратном направлении.

Подействуем на М  оператором dldt индивидуальной производ
ной и выпишем выражение для dM/dt. Оно будет иметь вид

Здесь I =  2Q sin <р — параметр Кориолиса; v — составляющая ско
рости в направлении оси ср.

Комбинируя это выражение с уравнением движения для зональ
ной составляющей скорости

4.4. БЮДЖЕТ УГЛОВОГО МОМЕНТА

М  =  Qa2 cos2<p +  иа cos <p, (4.19)

а )  J

1 dp 
p a cos <p3A,
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где р — давление; р — плотность; F x — зональная составляющая 
ускорения силы трения, находим;

pdMIdt =  •— др/дХ +  рF %a cos ф. (4.2 0 )

Отсюда следует, что изменение абсолютного углового момента оп
ределяется исключительно моментами сил давления и трения.

Проинтегрируем уравнение (4.20) по долготе и затем по верти
кали в пределах всей толщи атмосферы. Тогда вместо (4.20) будем 
иметь

2 я а cos Ф — Г - &-  УИд! +  —  - j -  (ММТА) =
dt L g J а дф

ОО

=  — J  Y i (рае-— Pa w ) a cos y d z ^ 2 n  [тя] а 2соэ2ф, (4.21)
0 i

где
2я
J  (й у Аа2 соз2ф +

о . . о

+  utpka cos ф) а cos ф ^

— меридиональный перенос абсолютного углового момента в атмо
сфере, равный сумме меридиональных переносов омега-момента 
(первый член справа) и относительного углового момента (второй 
член); (рАЕ — pAW) — разность давления на восточной и западной
сторонах г'-го горного хребта; суммирование производится по всем
горным хребтам или другим неровностям земной поверхности, пе
ресекающим рассматриваемый широтный пояс; — зональная 
составляющая касательного напряжения ветра на подстилающей 
поверхности.

Уравнение (4.21) характеризует бюджет углового момента в зо
нальном поясе атмосферы единичной протяженности в меридио
нальном направлении. Д ля оценки слагающих его членов вос
пользуемся данными наблюдений средней годовой зональной ско
рости ветра (рис. 14). 'Отличительная особенность распределения 
скорости ветра в меридиональной плоскости — трехъячеистая 
структура „ циркуляции в каждом полушарии, причем из трех 
ячеек две прямые располагаются в тропических и полярных ши
ротах, одна обратная — в умеренных широтах. Напомним, что 
прямой ячейкой циркуляции называется ячейка, в которой подни
мается более теплый и опускается более холодный воздух. В об
ратной ячейке, напротив, поднимается более холодный и опу
скается более теплый воздух. Прямая ячейка циркуляции в низ
ких широтах обычно именуется ячейкой Хэдли, обратная ячейка 
в умеренных широтах — ячейкой Феррела.

’ 2 п
М МТА =  ( M AvAa cos фей

*J §
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Из рис. 14 видно, что зональная составляющая скорости ветра 
на нижних уровнях в атмосфере ориентирована на запад (пассаты) 
в низких' широтах и на восток (западный перенос) в умеренных 
широтах. Соответственно напряжение приземного трения, направ
ленное против ветра, будет положительным в первом-случае и от
рицательным во втором. Отсюда следует, что атмосфера передает 
Земле импульс в низких широтах и получает его от Земли в уме
ренных широтах. Поскольку, согласно третьему закону Ньютона, 
Земля оказывает равное и противоположно направленное действие 
на атмосферу, то это утверждение равносильно тому, что Земля

м/с

Рис. 14. Среднее годовое меридионально-высотное распределение 
зональной составляю щ ей скорости ветра, по Пейшото и Оорту

[51].

I
служит источником импульса для атмосферы в низких широтах 
и стоком его в умеренных широтах. То же самое можно сказать 
и применительно к относительному угловому моменту. Д ля под
тверждения сошлемся на рис. 15, содержащий результаты расчета 
меридионального распределения суммарного момента сил давле
ния и трения. Последний считается положительным, если он уве
личивает относительный угловой момент атмосферы, т. е. если в по
следнем члене уравнения (4.21) касательное напряжение ветра 
заменяется равным ему по величине, но противоположным по на
правлению касательным напряжением подстилающей поверхности. 
Судя по рис. 15, поверхностное трение способствует переносу от
носительного углового момента от подстилающей поверхности к ат
мосфере в тропиках и от атмосферы к подстилающей поверхности 
в умеренных широтах, причем такое направление переноса харак
терно не только для средних годовых условий, но и для всего года.

Отметим еще два источника относительного углового момента 
для атмосферы, расположенные в высоких широтах обоих полуша
рий, в области влияния полярных (северной и южной) ячеек цир
куляции. Соответствующий им радиус широтного круга (плечо 
рычага a cos ф) мал, и,- стало быть, мал относительный угловой 
момент, передаваемый здесь от подстилающей поверхности Земли 
к атмосфере.
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Итак, мы выяснили, что относительный угловой момент пере
дается от подстилающей поверхности к атмосфере главным обра
зом в тропиках. Затем он переносится восходящими ветвями ячеек 
Хэдли в верхние слои атмосферы, после чего транспортируется 
в умеренные широты и уже здесь перемещается вниз, чтобы компен
сировать потери углового момента в планетарном пограничном

слое атмосферы вследствие 
трения. Обсудим теперь 
меридиональный перенос 
углового момента в атмо
сфере.

Как известно, скорость 
Qа твердого вращения, ра
вная 464 м/с, много боль
ше относительной скорости
и. Поэтому меридиональ
ный перенос абсолютного 
углового момента на лю
бом уровне в атмосфере 
должен обусловливаться 
переносом омега-момента. 
Однако в установившемся 
состоянии интегральный 
(по массе атмосферы) мери
диональный перенос абсо
лютного углового момента 
не зависит от переноса 
омега-момента, так как в 
силу закона сохранения 
массы интегральная (по 
массе атмосферы) меридио
нальная составляющая ско- 

" -1 2  -8  - 4  о 4  10 ,вкг'М2/е г роста тождественно равна
нулю. Иными словами, ин-

Рис. 15. М еридиональное распределение теграЛЬНЫЙ мерИДИОНЭЛЬ-
суммарного момента сил давления и тре- НЫИ перенос абсолютного

ния, по Пейшото и Оорту [51]. углового момента опреде
ляется только переносом 
относительного углового

момента, а он в свою очередь зависит от корреляции [идЧа.1 между
зональной и меридиональной составляющими скорости ветра. 
Именно эта корреляция и отвечает за перенос абсолютного угло
вого момента из низких в умеренные широты атмосферы. Но по
скольку бесконечного накопления абсолютного углового момента 
в умеренных широтах атмосферы не происходит, как не происхо
дит и бесконечной убыли его в низких широтах, то, по-видимому,



обязан существовать обратный перенос абсолютного углового мо
мента. Естественно предположить, что такой перенос локализо
ван в океане. Проверим эту возможность.

Предварительно выпишем уравнение бюджета абсолютного у г 
лового момента в зональном поясе океана единичной меридиональ
ной протяженности. По аналогии с (4.21) оно имеет вид

2па cos ю [т0М  0] +  —— — ММТ0  =
dt а д  ф

=  — J £  (рое— Pow) a cos фd z +  2 п [т*,] а2 соэ2ф. (4.22)
- н 0  I

Здесь
2я ^

ММТ0  =  J m0 M 0 v0a cos cpdX
о

— меридиональный перенос абсолютного углового момента в океане; 
(ро е  '— Pow)— разность давления на восточном и западном краях 
континентов, срединных океанских хребтов и других неровностей 
дна, пересекающих рассматриваемый широтный круг; касатель
ное напряжение на дне считается пренебрежимо малым по сравне
нию с касательным напряжением т° на свободной поверхности 
океана.

Сопоставим оценки меридионального переноса абсолютного у г 
лового момента в атмосфере и океане. Принимая типичные значе

ния отношений корреляционных членов [и АоА] и [u 0 t>0], масс 
единичных столбов атмосферы (pjg) и океана (т0) и протяженности 
атмосферы и океана в зональном направлении соответственно рав
ными 1 0 4, 3 -10 ~ 3 и 2 , получаем О (ММТА/М М Т0) «  Ю2, т. е. ме
ридиональный перенос абсолютного углового момента в океане на 
два порядка меньше, чем в атмосфере, и, стало быть, меридиональ
ный перенос в океане не может компенсировать накопление абсо
лютного углового момента в умеренных широтах атмосферы.

Перепишем теперь уравнение (4.22) применительно к средним 
годовым условиям. В этом случае оно будет иметь вид

О » ' — f Z (p o e  —^ o w ) a « ^ d z - | - 2 n a « ^ |T £ ] a c o s  ф.
—Я0  £

Отсюда следует, что момент силы трения на поверхности океана 
почти целиком балансируется моментом, создаваемым разностью 
давления (или, что то же, разностью среднего уровня океана) на 
восточном и западном берегах континентов. Таким образом, в от
личие от ' атмосферы, перераспределениё абсолютного углового 
момента в океане происходит в зональном, а не в меридиональном 
направлении.
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Остается одна возможность— замкнуть цикл абсолютного углово
го момента меридиональным переносом его в твердом теле Земли. 
Именно так поступили Пейшото и Оорт [47], предложив для опи
сания цикла абсолютного углового момента схему, которая здесь 
изображена на рис. 16. Недостатки этой схемы”очевидны. Главный 
из них сводится к истолкованию механизма переноса абсолютного 
углового момента в твердом теле Земли.

"Рис. 16. Схематическое представление цикла абсолютного углового мо
мента в системе атмосфера—океан—суш а, по Оорту [46].

М оменты си л  д авл ен и я  и тр ен и я  обозначены  соответственно сим волам и сР и индекс 
«L» у к азы в ает  н а  п рин ад леж н ость к  суш е, и ндекс «О» — к о кеан у .

5. А Д И А Б А ТИ Ч ЕС К И Е И Н В А РИ А Н ТЫ

Адиабатическим инвариантом называется функция или комби
нация функций, которая в адиабатическом приближении не зави
сит от времени. Выясним, какими адиабатическими инварианта
ми обладает система уравнений гидротермодинамики атмосферы 
и океана. Начнем с атмосферы. Как известно, ее состояние опреде
ляется следующими независимыми параметрами: скоростью и, дав
лением р, температурой Т  и, удельной влажностью q. Уравнения, 
описывающие изменения этих параметров, с учетом гидростати
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ческого и традиционного (для ускорения Кориолиеа) приближений 
имеют вид:

d vldt =  ’—2Q k X  v — Vp/p +  F; 
dp/dz=  ■—gp\ 

dp/dt=  .—pV-u; 
cpdT/dt =  F T+  (1/p) (dp/dt); 

dqldt =  F q,

(5.1)
(5-2)
(5.3)
(5.4)
(5.5)

где u =  (u, v, w) и v =  (и, v) — трехмерный и двумерный (в го
ризонтальной плоскости) векторы скорости с компонентами и =  
=  a cos (pdXldt, v — adcpldt, w — dz/dt; F, F T и F q — отнесенные 
к единице массы источники и стоки импульса, тепла и влаги; к  —  
единичный вектор, ориентированный вертикально вверх; осталь
ные обозначения прежние.

Пять уравнений ( 5 .1 ) — (5.5) содержат шесть неизвестных 
функций: v, w, р, р, Т  и q. Д ля замыкания системы воспользуемся 
уравнением состояния

для ненасыщенного влажного воздуха.
Сформулируем граничные условия,' которым должно удовлетво

рять решение системы (5.1) — (5.6). Н а поверхности суши все три 
составляющие скорости должны быть равны нулю (и =  v =  w =  0). 
Н а океанской поверхности (при исследовании крупномасштаб
ных атмосферных процессов эту поверхность можно совместить 
с горизонтальной плоскостью 2 =  0 ) должны выполняться кине
матическое соотношение для вертикальной составляющей (w) и ус
ловие непрерывности для горизонтальных составляющих (и, v) 
скорости. Условие непрерывности должно выполняться также для 
давления и горизонтальных составляющих (тф, тх) касательного 
напряжения на поверхности океана. Граничным условием для тем
пературы на поверхности суши и океана служит уравнение бюд
жета тепла, для удельной влажности —■ условие равенства ее 
влажности насыщения на поверхности океана и уравнение бюд
жета влаги на поверхности суши. Н а верхней границе атмосферы 
давление и вертикальный поток импульса, а также потоки тепла 
и влаги должны обращаться в нуль. Наконец, в качестве граничных 
условий по горизонтали (атмосфера по ср и X не имеет границ) не
обходимо потребовать выполнения условия регулярности решения.

Обратимся теперь к уравнению неразрывности (5.3) и с помощью 
соотношения

связывающего индивидуальную (d/dt) и частную (d/dt) производ

р =  pRT (5.6)

dX/dt =  d X /d t+  u -y X ,
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ные от произвольной скалярной функции X ,  перепишем это урав
нение в виде

0 p /d f= — y p l l : -  (5.7)
Интегрируя (5.7) по всему объему атмосферы и учитывая со

ответствующие граничные условия, получаем:

JpdV =  0, (5.8)
Л dt

где dV  =  a^cos ср dkdcpdz — элемент объема.
Отсюда следует, что масса атмосферы сохраняется неизменной. 

Это — первый линейный (относительно ■ неизвестной функции) ин
тегральный инвариант.

Вторым линейным инвариантом является интегральная (по 
массе атмосферы) удельная энтропия т], которая для ненасыщен
ного влажного воздуха (в этом случае Т е та Т) определяется как 
т] =  сЛп Т —R  In р +  const. Действительно, переписывая уравне
ние (5.4) в терминах т] и затем приводя его к дивергентной форме,
имеем:

dr\/dt =  *—V '^ u  - \ - F TIT .  (5.9)
Умножим теперь (5.9) на р, а (5.7) на т\ и получившиеся выра

жения сложим. В результате находим

РП =  — V • рт] u +  p Fr/ T .
dt

Вновь проинтегрируем это уравнение по всему объему атмосферы 
и учтем надлежащие граничные условия. Тогда

I  Qf\dV ■= [p (Fт/Т) dV, (5.10)
dt

откуда следует, что в адиабатическом приближении! (F t =  0 ) ин
тегральная по массе атмосферы энтропия остается ^неизменной 
по времени.

Аналогично доказывается инвариантность влагосодержания 
J рqdV и интегрального по массе атмосферы абсолютного углового 
момента J pM^dV. При этом предполагается, что источники и 
стоки водяного пара в атмосфере, а также потоки влаги и момента 
импульса на подстилающей поверхности и на верхней границе ат
мосферы отсутствуют.

Как известно, любая функция от инвариантов сама является 
инвариантом. В качестве примера рассмотрим экспоненциальную 
функцию от нормированной на удельную теплоемкость ср энтропии. 
Действуя оператором d/dt на ц/ср, имеем:

d г) _ 1 d T  R  1 dp
dt  ср Т  dt ср р dt '
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Правая чарть этого соотношения тождественно равна d in © ,  
где 0  — потенциальная температура, так что рассматриваемая 
здесь экспоненциальная функция от г]/ср есть потенциальная тем
пература, удовлетворяющая уравнению (см. (5.4))

- ^ - I n 0  =  F r .
dt

Дальнейший ход доказательства инвариантности выражения 
j  pin QdV  не отличается от проделанного выше для энтропии.

Перейдем к выводу квадратичных инвариантов. Предварительно 
введем определения отнесенных к единице массы потенциальной 
энергии Ф  =  gz, внутренней энергии /  =  cvT  (здесь с„ :— удель
ная теплоемкость при постоянном объеме), скрытого тепла Lq,
кинетической энергии К  =  |и |?/2 и полной энергии Е  =  К  +
+  Ф  +  I +  Lq.

Уравнение сохранения потенциальной энергии
dO/dt — gw (5.11)

следует непосредственно из определения Ф после того, как на него 
подействовать оператором dldt и учесть тождество w =  dz/dt. 
Уравнение сохранения внутренней энергии находится объедине
нием (5.3), (5.4) и уравнения состояния

p = p R T  (5.60
ненасыщенного влажного воздуха. Именно, комбинируя (5.3) и 
(5.6') и подставляя результирующее выражение

1 dp р  * г* d T
--- у — -- — V-U +  R --

в (5.4), имеем:
р dt  р dt 

d l  р  р
dt

V -u  (5.12)

или

~~rr — F T ------ ^ V - p u  +  u . - ^ ,  (5.13)
dt  р р

В гидростатическом приближении интегральная по массе ат-
оо

мосферы внутренняя энергия J рId z  пропорциональна интеграль-
о

00

ной по массе атмосферы потенциальной энергии J рФdz с множи-
о

телем пропорциональности c J R .  Действительно, для ненасыщен
ного влажного воздуха

ОО ОО Ps . 00 00

J рФйг =  j  pgzdz =  — j  zdp =  { pdz =  j  p RTdz,
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так что
оо оо
J pldzl) рФdz =  cJR .
о о

Поэтому эти две формы энергии объединяют в одну, называемую
лабильной (или полной потенциаьлной) энергией П  = ' / . +  Ф. Со
ответствующее ей уравнение сохранения имеет вид

- ^ - = g w  +  F T -— -  v -p u  +  u . - ^ - .  (5.14)
dt Р Р

Уравнение сохранения кинетической энергии получается ска
лярным умножением (5.1) на v. Поступая таким образом и учиты
вая, что в гидростатическом приближении dw/dt =  0  и, кроме того, 
v-Vp/p =  u-Vp/p +  gw, находим:

d K ld t=  — u -v p /p — grn +  v -F .  (5.15)
Несколько отступая от принятой последовательности изложе

ния, заметим, что уравнения (5.11), (5.13), (5.14) и (5.15) содержат 
одинаковые, но противоположные по знаку члены, характеризую
щие преобразования одной формы энергии в другую. Так, член 
u-Vp/p, фигурирующий в уравнениях (5.13) и (5.15) и описываю
щий работу, совершаемую силой давления, характеризует преобра
зование кинетической энергии во внутреннюю и обратно. Анало- 
гично, член gw, фигурирующий в уравнениях (5.14) и (5.15) и опи
сывающий работу, совершаемую силой плавучести, характеризует 
преобразование лабильной энергии в кинетическую и обратно. 
Однако в кинетическую энергию .может превращаться не вся 
лабильная энергия атмосферы, а только ее часть А =  
= J  р (П—П*) dV, называемая доступной лабильной энергией. Здесь 
J  ptl^dV  — недоступная лабильная энергия, т. > е. та ла
бильная энергия, которая останется, если атмосферу адиабати
чески привести к состоянию с постоянным давлением вдоль любой 
изэнтропической поверхности 0  =  const, сохранив при этом устой
чивую стратификацию; интегрирование распространяется на весь 
объем атмосферы.

Д ля представления j  pIL^dl/ в терминах измеряемых парамет
ров выполним следующую цепочку преобразований:

J p i W = j P ( /+ Ф )  d V ^ ^ - \  рФ dV = c P4 p ^ - d V  =
А /\Р

=  Ср J  рTd T  =  — 1  ds f  Tdp =  -  J  ds J  ©  ( - E - Y le*dp  =
g  Po ' g  Pa V Po J

=  _ ^ ( ' l  +  ^ y V « M d Sj0 4 p ,+^p=..
g  \  Cp )  Po

= jE-(i + A y-lp-*/'PSdsJ p'+Mpde-,
g  \  c p J о
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здесь мы приняли, что 0  =^0 при р =  р0 [где 0  =  Т  (p0lp)Rtcp —  
потенциальная температура, р0 =  1000 гП а — стандартное атмо
сферное давление на уровне моря ] и что интегрирование по s рас
пространяется на всю поверхность сферы.

Учтем теперь, что при адиабатических процессах масса воздуха 
над любой изэнтропической поверхностью остается неизменной. 
Последнее обстоятельство влечет за собой постоянство над этой 
поверхностью среднего давления р* и величины

j  PU ,d V  =  - ^ - ( l  +  |  ds”pl+RicPd®.
g  \  Ср /  о

Подставляя приведенные [выражения, для j  pUdVi и I  p n * ’ dV 
в определение А , имеем: '

A = - b - ( l  +  - L . y p- ^ d s J  ( р ' + ^ р - р ' + ^ р )  de.

Поскольку, однако, р > 0  и R /cp > 0 ,  а р*, по определению, 
есть некоторое среднее значение давления р, то, согласно [ 1 1 ], 
интеграл от разности ^pl+Rlcp■—pl+RlCp  ̂ положителен для каждой
изэнтропической поверхности, и стало быть, он может быть ап
проксимирован через дисперсию давления на этой поверхности. 
Далее, если, следуя [11] , принять, что наклон изэнтропической 
поверхности относительно горизонтальной плоскости мал, то дис
персию давления на изэнетропической поверхности можно аппрок
симировать с помощью дисперсии потенциальной температуры или 
дисперсии абсолютной температуры на изобарической поверхно
сти. В настоящее время имеется несколько аппроксимаций приве
денного выше выражения А . Все они основываются на приближен
ной формуле Лоренца [11] :

1 3 ^  С у а Т 2 —  Т 2 2 А— cD \ ------ —— ----------------- a2 cos wdwak ■
2 PJ (Ye—Т) f

dp 
----- 1

где T  — средняя глобальная температура воздуха на фиксирован
ной изобарической поверхности; уа =  g/cp и у — — дТ/дг адиаба
тический и фактический вертикальные градиенты температуры 
в атмосфере.

Возвращаясь к выводу квадратичных инвариантов, умножим 
уравнение (5.5) на L  и затем сложим его с (5.14) и (5.15). В резуль
тате получим уравнение сохранения полной энергии



или после умножения, на р и сложения с умноженным на Е  уравне
нием неразрывности (5.7)

~ р Е =  — v -u (p  +  pE) +  p (v -F  +  F T +  L F q). (5.17)

Интегрируя (5.17) по всему объему атмосферы и используя над
лежащие граничные условия, убеждаемся в том, что при F =  
=  F  т =  F  q =  0 полная энергия j  pEdV  атмосферы является ин
вариантом.

Рассмотрим теперь океан. Инвариантами в этом случае высту
пают те же комбинации функций, кроме, разумеется, влагосодер- 
жания атмосферы. Вместо него появляется новый инвариант — 
общее содержание соли в океане. Сказанное подтверждается срав
нением уравнений гидротермодинамики атмосферы и океана. Д ля 
океана эти уравнения, записанные в приближениях несжимаемо
сти, гидростатики и Буссинеска (последнее означает, что вариации 
плотности оказывают влияние на циркуляцию только посредством 
эффекта плавучести), имеют вид:

d v ld t = ■— 2 Q k X V— Vp/po +  F; 
d p /d z = —gp\

V • u =  0; 
dT/dt — F T\ 
dS/dt =  F s ;

здесь, кроме известных обозначений, введены следующие: 5  — со
леность морской воды; F T — нормированные на объемную тепло
емкость морской воды источники или стоки тепла; F s — отнесен
ные к единице массы источники или стоки соли; р0 — отсчетное 
значение плотности.

Д ля замыкания системы (5.18) — (5.22), как обычно, привле
кается уравнение состояния морской воды

Р =  Р[(Т, S, р), (5.23)
связывающее между собой плотность р, температуру Т , соленость 
S  и давление р.

Граничными условиями для вектора v горизонтальной скорости 
служат условия непрерывности скорости и касательного напряже
ния на свободной поверхности [г =  £ (cp, X, t)] и условие обраще
ния в нуль горизонтальной скорости на дне [ ^ =  — Я  (ф, А.)]; 
для вертикальной скорости w — равенство ее нулю на дне и кине
матическое соотношение на свободной поверхности, определяющее 
отклонение уровня £ (ф, X, i) относительно его невозмущенного 
положения; для давления — условие непрерывности давления на 
свободной поверхности океана; для температуры и солености — 
уравнения бюджета тепла и соли на свободной поверхности и ра
венство нулю, потоков тепла и соли на дне. Н а берегах океана

(5.18)
(5.19)
(5.20)
(5.21)
(5.22)



(всюду, кроме устьев рек) ставятся условия обращения в нуль го
ризонтальной скорости течения и потоков тепла и соли; в устьях 
рек нормальная к берегу составляющая скорости должна быть 
равна нормированному на площадь поперечного сечения расходу 
реки, а температура и соленость — их значениям, отвечающим 
речным водам.

Мы не будем повторять вывод всех инвариантов — он тождествен 
приведенному выше — и рассмотрим лишь полную энергию океана 
применительно к случаю, когда связь между плотностью и темпе
ратурой морской воды задается линейным уравнением состояния

р =  Ро(1— ссг ( Г — Го)), (5.230
где Т 0 — отсчетное значение температуры; а т — коэффициент теп
лового расширения морской воды.

Вновь скалярно умножая (5.18) на v, получаем уравнение со
хранения кинетической энергии. Оно имеет вид

------- — V -p u -------— gay +  v -F ;  (5.24)
dt po po

здесь член, стоящий в левой части, характеризует скорость изме
нения кинетической энергии К  — J и |®/2,- а члены в правой части — 
соответственно работу, совершаемую силами давления, плавучести 
и трения.

Определим отнесенную к единице массы потенциальную энер
гию П  так, чтобы она принимала нулевое значение при z =  — Н , 
т. е.

П  ± - ± - g { z + H ) .
Ро

Тогда
dll -^ g w  +  g(z +  H ) ^ - - P - .  (5.25)
dt po dt po

Выражение для второго слагаемого в правой части (5.25) най
дем с помощью уравнения бюджета тепла (5.21). С  этой целью ум
ножим (5.21) на — р0а г и воспользуемся (5.230- В результате 
приходим к следующему уравнению сохранения плотности:

d Р _  ™ р— ' а тг  т-dt ро

В комбинации с (5.25) оно дает искомое уравнение бюджета 
потенциальной энергии

dn
dt ро

— gw—g a T (z +  Н) F r . (5.26)

Содержащийся в нем и в уравнении (5.24) член (р/р0) gw описы
вает преобразование потенциальной энергии в кинетическую и об
ратно за счет работы, совершаемой силой плавучести; второй член
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справа представляет собой скорость изменения потенциальной 
энергии, обусловленную источниками и стоками тепла.

Обозначим через Е  полную энергию (К  +  П). Соответствующее 
ей уравнение бюджета находится суммированием (5.24) и (5.26). 
Проделав эту операцию, получаем:

------- 1-V - p n  +  v F ^ g a T ( z + H ) F T. (5-27)
at ро-

Умножим обе части уравнения (5.27) на р0, затем проинтегри
руем его по всему объему океана и удовлетворим надлежащим гра
ничным условиям. В результате имеем

У PoEdV =  Jpo v • F  dV *—$g a Tp0(z +  H ) F Td,V. (5.28)

Из (5.28) при F  =  F T =  0 следует инвариантность полной энер
гии j  p0E d V  океана.

6 . Э Н Е Р Г Е Т И К А  КЛИ М АТИ ЧЕСКО Й  СИСТЕМЫ

Согласно эмпирическим оценкам, систематизированным в [18], 
поток коротковолновой солнечной радиации, приходящийся на 
единицу площади верхней границы атмосферы и являющийся пер
вичным источником энергии для климатической системы, состав
ляет около 1370 Вт/м®. Доля этой радиации (планетарное альбедо), 
отражающаяся обратно в космос, равна в среднем 0,30, а усваи
ваемая климатической системой коротковолновая солнечная ра
диация —.244 Вт/м?.

Внутренняя энергия всей атмосферы равна 1,7-10® Дж /м?, по
тенциальная энергия — 7,2-10® Дж/м? и лабильная энергия — 
2,42- 10й Дж/м?. Насть лабильной энергии, способная превращаться 
в кинетическую энергию, равна 5 ,5 -1 0 е Дж /м 2, что лишь немно
гим больше 0,2 %  всей Лабильной энергии атмосферы. Еще меньше 
кинетическая энергия. Она составляет 1 ,5 -10е Дж/м?, т. е. около 
четверти доступной лабильной энергии. При этом кинетическая 
энергия, приходящаяся на единицу массы (5 ,14 -1018 кг) атмосферы, 
равна 140 mVc2, что дает для средней квадратической скорости 
ветра оценку 17 м/с.

Усваиваемая климатической системой солнечная радиация пе
рераспределяется следующим образом: из оставшихся после от
ражения в космос 70 %  приходящей солнечной радиации 20 %  
поглощается атмосферой и 50 %  океаном и сушей. В свою очередь 
поглощенная океаном и сушей солнечная радиация частично (24 % )  
затрачивается на испарение с поверхности и частично (6  % )  — на 
обмен явным теплом с атмосферой. Остальная часть (20 % )  расхо
дуется на нагревание океана и суши и затем на длинноволновое 
излучение в атмосферу (14 % )  и в космос (6 % ) .
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Только очень небольшая часть (примерно 4 Вт/м2, или всего 
1 , 6  % )  усваиваемой климатической системой солнечной радиации 
преобразуется в кинетическую энергию атмосферных и океанских 
движений. Если рассматривать эту систему как тепловую машину 
по переработке солнечной радиации в кинетическую энергию, то 
отношение мощности генерации кинетической энергии к мощности 
усваиваемой солнечной радиации может характеризовать собой 
коэффициент полезного действия климатической системы. Малость 
этого коэффициента (меньше 2  % )  приводит к тому, что кинетиче
ская энергия составляет лишь ничтожную долю (0,06 % )  полной 
энергии атмосферы. В единице массы атмосферы скорость генера
ции кинетической энергии равна в среднем 4 см2/с3. Такого же по
рядка должна быть и удельная (отнесенная к единице массы) ско
рость диссипации кинетической энергии в теплоту.

Наконец, поглощенная в атмосфере тепловая энергия (64 %  
приходящей солнечной радиации) излучается в космос посредст
вом длинноволновой радиации, замыкая тем самым, энергетиче
ский цикл. Все эти соображения иллюстрируются рис. 17, на ко
тором дано схематическое изображение энергетического цикла 
климатической системы.

Выше уже отмечалось, что в атмосфере совершается переход от 
одной формы энергии в другую, но ничего не говорилось о меха
низме этого перехода. Д ля его анализа воспользуемся квазизо
нальностью атмосферной циркуляции, являющейся следствием ши
ротной зональности инсоляции, и выделим в полях климатических 
характеристик зональную и вихревую (связанную с отклонениями 
от зональных средних) составляющие. Тогда любые климатические 
характеристики (скажем, компоненты и, v, w скорости ветра или 
температура Т  воздуха) могут быть представлены в виде

и -  [и] [-и*;
у =  [и] +  у*;
w =  [w] +  w*\

T = [ T ] + T *  +  f ,  (6.1)
где квадратные скобки, как и раньше, означают зональное усред
нение; звездочка — отклонение от зонального среднего; тильда — 
глобальное среднее.

Соответственно отнесенную к единице массы кинетическую энер
гию К  можно выразить в виде суммы кинетической энергии Км  ' 
среднего зонального движения и кинетической энергии К Е вихре
вых возмущений, т. е.

К = К М +  К Е,
где

К м =  № *  +  №?)/ 2 ;
K e  =  ( [u * 2] +  [ v * 2])I2. (6 .2 )
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Аналогично определяется и доступная лабильная энергия

А =  Ам +  А е >
где

А м =  ~  ср Г —- Уа - -— а2 cos срсШф ;
2 (7а — 7) г  g

Л £ = - ^ - С р Г — —---------L a2 cos фЛ^ф . (6.3)
2 J (7а — 7) , у  g

Получим уравнения бюджета Км  и К е - Предварительно пе
рейдем от обычных координат X, ф, z, t к изобарическим коорди
натам X, ф, /?, Тогда уравнения динамики атмосферы (5.1) — (5.3) 
запишутся в виде

ди и ди v ди , дисо ■
dt a cos <р дХ а дф др

- ( / +  —  t g < p W — !— J j ! L  +  F 6  (6.4)
\  a J  a cos ф дл

ду и dv v dv , dv(О
dt a cos ф dJ, а дф др

+  ( l  +  —  tg ф") и = ------------ 1— ^ -  +  F v-, (6.5)
V a J  а дф

д Ф /д р = — а ; (6 .6)
1 /  ди д \  д со л / r\ fj\

-------------( i r + ^ _ tJC 0 S(P ) + ^ — = 0 ,a cos ф V-дл дф у др

где со =  dp/dt — изобарическая вертикальная скорость; а  =
=  .1/р — удельный объем воздуха; F %, F^  — составляющие век
тора F  в направлении осей X, ф; остальные обозначения прежние.

Переписывая уравнения (6.4), (6.5) в дивергентной форме и ус
редняя их по долготе, находим:

~  [«]-+------- ----------J-[U V ] COS ф + - | - [ И ( 0] —
dt a cos ф дф др

[v] Н------------------- [v2] cos ф +  [и©] +
dt a cos ф дф др

+  /.[a] +  [a2] J g J L  = ------ L ^ _  [ ф ] +  ]_
а а д  ф

Подставим в эти уравнения определения и, v, ю из (6.1), затем 
умножим первое из них на [и], второе— на [и] и результирующие 
выражения сложим. После всех этих преобразований будем иметь

4 - - ~ ( м 2+ [и]2) +  dt 2
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а cos ф I, дф

+  М  “ - ( № +  [У*2]) COS ф] +  \{и] ~  ([и] [со] +  [«*©*•]) +  
дф ) { др

tg Ф _+  [v] ([у]  [co] +  [ t ) * t o * ] ) l—  ([a* i> * ]  [и]— [ и * 2] [а])  —
др ) а

^ [ ф Ж М № Ь М [ ^ Ф1). . (6 -8)а оц>

Второй и третий члены в левой и первый член в правой частях 
этого уравнения представим в виде

1 [[«] ~  ([«] [и]+  [«'*«*]) cos ф +

М  - j -  ([У]2 +  [a*2]) cos ф] =  дф J

------!----- - [ ~ (  [“] ^  [v]2 [У] +  [u*v*] [и] +  [И*2] [оЛ COS ф—
a cos ф [ V ' 2 /

-COS ф ^[ы*и*] +  [w*2] ;

[и] - А -  ([и] [СО] +  [и*СО*]) +  [О] J -  ([V] [со] +  [о*ю*]) | =
др др 1

=  ~ф~ ' ~ 2 [V]t [<И] +  [U] +  lV*a *] М ) '

+  [„*«,*] _ ^ L V  
V  др др ) '
[о], д [Ф] [у] cos ф д [Ф]
а д  ф a cos ф дф

1 д г/Т ч п  г 1  I Ф д г ,- = ------------------------- [Ф] [о] COS ф Н----------------- ------- [о] COS ф
a cos ф дф_ a cos ф дф

или в соответствии с (6 .6), (6.7)
[о] д [Ф] 1 д глчт r , r m . д [ш]------ - --------------------------------- [Ф] [w] cos ф— [Ф] 1 1 -
а д  ф a cos ф дф др

1 9 [Ф] [О] COS ф------- [Ф] [CD]--------- [ОЬ] [СО].
а с о э ф  дф др

Подстановка этих выражений в (6 .8) дает

д [и]2 + №  1 д [w]2+ [i> ]2 Г1 ,
 -I--------------- г----- — —  1 1 [У ] COS ф +

dt 2 a cos ф]| дф 2 Y
, д [ u f + [ v f  [ю ]| +  _ _ 1 ---------------------------------------------------- д_  [ц] +  [у*2] ̂  cos

др 2 1 a cos ф дф
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------   ( [u*v*] +  [и*2] - i i E l A  +  J L  ([U*(0 *] [u] -[- [u])_
a V dq> dtp J  др

— f[a*co*] +  [u*co*] -А [1 Л _ ([u*v*] [ u ] ~
V dp dp J

'— [и*2] [и]) -tS-2- _ -----------!--------[Ф ]  [t)]£O S ф —
a a cos ф дф

----f -  [Ф] [©]-[«] [0)] +  ([u] [Fx] +  [v] [Fv]). (6.9)
dp

Интегрируя (6.9) по всей массе J a2 cos ydXdydpIg атмосферы 
и учитывая надлежащие граничные условия, получаем:

— f К ма2 cos (fdXd(fdp/g =  
dt

=  c (a m ; k m) + c (K b, k m) - d {k m), (ело)
где

C ( A M, К м) = [a] [a>] a? cos ydXdydp/g-, (6.11)

C { K E, K m) =  Гасо зф /Г[а*и *]—~ - f  [u*a*] ~ )  ( — Л  +
J  адф dp J  \  a cos ф J

( _ J L _|_ [V* и*] A ------- ^ue_ ([„*2] + [t,*»])V.  x
V  адф dp а Д а с о в ф Л

X  a2 cos <pdXdq>dp/g\ (6.12)
D ( K M) =  — j  {lu] [Fx] + [ v ] [ F <s,])a2 coscpd'kd(pdp/g. (6.13)

Д ля вывода уравнения/ бюджета К е  в н о в ь  обратимся к исход
ным уравнениям динамики атмосферы (6.4) — (6.7). Умножая пер
вое из этих уравнений на и, второе — на v, затем складывая по
лученные выражения и используя остальные два уравнения си
стемы (6.4) — (6-7), приходим к локальному уравнению сохране-- 
ния кинетической энергии суммарного (среднего зонального плюс 
вихревого) движения. Оно имеет вид

ы2 +  и2 1 (  д иг +  v* d и2 +  v2 \
------- -----------1-----------------I --------  -------- 1------- и  +  ----------------- !-------V COS ф ) +

dt 2 a cos ф A  dX 2 дф [2 )
д u2-\-v со

др !

д
др

— ----------------- ( А — Фи -\ -—  ф у  COS ф У
а cos ф V дХ дф J

Ф с о ^ -с о а + (и ^  +  ^ ф). .

Подставим в это уравнение определения (6.1) и усредним его по 
долготе. В результате имеем

д Л[ « ] 2+ №  [u*2] +  [u*2]
-  -  г

55

/  [»]2+ №  [»*2] +  [а*2] \
d t  V 2 2 )



+  _ J _____t_  f М 2+ №  [y] +  И  +  И .  M  +
a cos ф дф ( 2 2

+  ([“] [м*у *] +  [у] [и*2])} cos ф +  
д _  f  [ Ы ] 2 + М 2  [ ( 0 ]  +  [ » * 2 ]  +  [ : > * 2 ]  [ ( й ]

др [ 2 2 

+  ([И] [«*©*] + [О] [О*©*])} =

--------------- (1Ф] [0]'+ [Ф*0*]) COS ([Ф] М  +  [Ф*со*])—
a cos ф дф , др

’—([<*>] [а] +  [©*а*]) +  ([и] [Fx\ +

+  M [ F , ] ) - + ( [ « F a  +  [0 r , ] ) .  (6,14)
Вычитая (6.9) из (6.14), получаем искомое уравнение для К е '1

3 _|------- !—  J L ( [»<3.+  [ - ‘1. +  ы  +
от 2 a cos ц> ду \ 2

+ [у * 2] [V])} cos ф + - ^ -  ( [ц*2] +  [р*2] [со] +  ([«*©*] [и] +
др I 2

+  [О*©*] [О])} +  —  (\U*V*1 - ^ L +  [о*2]
а \  дф дф )

-j-f[H *© *] 8 ^  -4-[t>*©*] д.М .Л  , tg(p ( [u *V * ]  [и ]—  [ и * 2] [и]) =
К др др )  а

1 9 [Ф*у*] cos ф — ——— [Ф*©*]— [©*к*]-(-
а cos ф дф др

+  ( К П ] + К П ] ) -  (6- 15)
Интегрируя (6.15) по всей массе атмосферы и учитывая гранич

ные условия, окончательно находим:

-§т~ I  КеО? c o s  cpdXdydp/'g— С ( А Е, К Е)— С  (К н, K H)—D ( K E)\dt
(6.16)

где
С ( А е, К е ) = — I [ш*а*] a2cos (pdXdqdp/g-, (6.17)

D ( K e) =  — I ( \u * F l\-j- [u*F*p]) a2cos qdkdydp/g. (6.18)

В уравнениях (6 . 1 0 ), (6.16) слагаемые С  (К е > К м) описывают 
взаимные превращения кинетической энергии среднего зональ
ного (Км) и вихревого (К е) движений. Из определения (6 . 1 2 ), 
видно, что эти слагаемые представляют собой работу напряжений 
Рейнольдса на градиентах зональной скорости, причем первый и 
третий члены в подынтегральном выражении характеризуют так 
называемую баротропную неустойчивость зональной циркуляции.
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Остальные слагаемые в (6.10), (6.15) описывают диссипацию кине
тической энергии среднего зонального и вихревого движений (сла
гаемые D M и D e) и взаимные преобразования кинетической и до
ступной лабильной энергии [слагаемые С  (А м , Км) и С  (А Е, К е)Ь  

Уравнения бюджета доступной лабильной энергии получаются 
примерно так же, как мы только что показали для Км Я К е - Поэ
тому можно было бы, не повторяя вывод, ограничиться обсужде
нием окончательных выражений. Однако мы поступим иначе с тем, 
чтобы избежать недоразумений, нередко встречающихся при из
ложении рассматриваемого вопроса. Итак, будем отправляться от 
уравнения бюджета тепла, записанного в терминах потенциальной 
температуры ©. Это уравнение после перехода к изобарической 
системе координат имеет вид

30 и 30 у 50  , 30 0  F t /с in \со----- = ---------— . (6.19)
dt a cos ф Й  а Зф др

Определим ©j как сумму среднего по поверхности сферы значе
ния 0  и отклонения 0 ' от него. Аналогично определим составляю
щие скорости, а также источники и стоки тепла в атмосфере. Под
становка этих соотношений в (6.19) и последующее вычитание из 
получившегося равенства уравнения для 0

а е  ( ~ т _  =  _ в _ _ ? т _  ^ ( б  2 0 )

дает

dt др

3© ' и 3 0 ' v [30 ' , 130' ,
-------------I---------------------------------- j----------- i-----------(- со -!----- --  +

dt a cos ф dX а д  ф др

д в  0  F'T 
+  ; (6 -2 1 )др

здесь мы предположили, что множитель & /Т  в правых частях урав
нений (6.19), (6.20) не зависит от горизонтальных координат, и, 
кроме того, учли, что в соответствии с проинтегрированным по по
верхности сферы уравнением неразрывности изобарическая вер
тикальная скорость со подчиняется уравнению да>1др =  0 , откуда 
при равенстве со нулю на верхней границе атмосферы (р =  0 ) сле
дует со =  0 .

Введем определения
0 ' =  [0 ] +  0 *; и =  [и] +  и*\ у =  [у] +  у*; ю =  [(о] +  со*;

' F t — \F  j \  F t , (6 .2 2 )

где, как и раньше, квадратные скобки означают усреднение по 
долготе, звездочка — отклонение от зонального среднего, затем
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подставим (6 .2 2 ) в (6 .2 1 ), переписанное в дивергентной форме, 
и полученное уравнение усредним по долготе. В результате имеем

"  ^ ~ - + — j ([©] М  +  CQS ф +dt а с о э ф  аф.

^  / Г С П  r ^ l  I Г < Э * л - > * П ___ ®  Г ™ 1■ ([0] [со] +  [0*СО*]) =  —  [со]
др Т [ср др

или после умножения на [ 0 1

_А_ ЛЁ1 _ ---------L --------( J ® !_  [у] _|_ [@] [@*У*Л cos ф +
dt 2 а cos ф дф V 2 )

+  J L  [oj] -4_ [©] [©*©*] ^[0*о*]- J — +  [0*<в*]-|-)[@ ] =

=  ®  [ 0 ] J ^ J ------ [ 0 ]  [ ш ]  — - (6.23)
Т  ср ар

Преобразуем выражение для последнего члена в правой части 
(6.23). Однако предварительно заметим, что

д в
др

. f  Ро \* ,её (  дт _  J L - 1 Л  = (  Р<> \ r /cp(  дТ dz 1 Л =
V Р )  V  д р  Ср Р  )  \  р  )  \  d z  d p  срр )

. =  _  -L -  (Щ ™ *  (2 - + J - V -  — i -  ( ^ X ' r’ ( V .-  V).
gp \  p J  V dz CP )  S 9  V P )

где, как и раньше, уа =  g[cp и у =  — дТ/дг — адиабатический 
и фактический вертикальные градиенты температуры. 

Следовательно,

[0] [со] J i -  = - 1 - ( - * - ) 2R/Cp(уа- у )  [а] [ш] = 
др g  V р )

= _  -L -  Г_Р»Л2Н/СР J i z L  [а] [со] = ----— X
Ср \  р /  Уа СР

x f ^ - Y ^ i w w .
V Т )  уа

Подставим это выражение в (6.23), затем умножим результирую

щее уравнение на — ’ перейдем от [0] к [Т\ я) про

интегрируем по всей массе атмосферы. Тогда окончательно

: С ( Л М) - С ( Л М, К м) г - С ( А М, А е), (6.24)дА
dt

где
Yc [Л
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G (a ‘m) =  Г ------  ---------^ - [ / 7r ]a 2cos ф dXdcpdp/g; (6.26)
, J Уа —  У T

С (Аи , А е) =  - с р f  — ( [T*v*] - L .  +  [Т*(о*] - А . )  х
J Уа — У \  ад ф д р )

X  g2 cos <fdXd<tydp/g\ (6.27)

определение С  (Ам, Км) было дано выше.
Уравнение (6.24) и есть уравнение бюджета доступной лабиль

ной энергии. В нем члены, стоящие справа, характеризуют соот
ветственно генерацию доступной лабильной энергии средним зо
нальным движением, взаимные преобразования доступной лабиль
ной и кинетической энергии зонального движения и взаимные пре
образования доступной лабильной энергии среднего зонального 
движения и вихревых возмущений. Последний из названных про
цессов обязан своим происхождением так называемой бароклинной 
неустойчивости зонального движения.

Д ля вывода уравнения бюджета доступной лабильной энер
гии А £ вихревых возмущений вновь обратимся к уравнению (6.21) . 
Перепишем его в дивергентной форме, затем умножим на 0 ', усред
ним по долготе и воспользуемся'определениями (6.22). В резуль
тате получаем

^ _ А ( [0 ]2+ [0 *2])+ — I----------- | _ _ 1 _([в]*-[о] +  [е « ] [о]+
di 2 acoscp dcp 2

+  2  [0 ] [в*о*]) cos фH—  -------  ([0 ] 2 [со] +  [0 *2] [со] +  2  [0 ] [0 *со*])’ =
др 2 J

= —  -|~ ([© ]  I F T] +  [ © Х ] М [ © ]  [©] +  [©*©*]) (6-28)
Cp Т  др __

Вычитая (6.23) из (6.28), имеем:

J L  _ £ ! 1  + ----------------------------------------------------------------- 5---. ±  ([©=>=2] [v] +  [@] [©*„*]) cos ф +
di 2 a cos ф дф 2

+  Т -  ' 4 -  (t0 *2J 1®] +  [0 ] Г0 *®*» +  ( I0 *0*] - г -  + Т - )  t0] =др 2 \  адф д р )

=  —  -fle-frl-teVf-f-. (6.29)
Cp Т  др

Перейдем в (6.29) от [0*?] к [Г*2], после| чего полученное 
уравнение умножим на сруа/Т  (уа—Y) и проинтегрируем по всей 
массе атмосферы. Если ввести обозначения

А е  =  А -  ср jj ——------ Ц^-L  a2 cos (fd%d(fdp/g\ (6.30)

59



Г у2г - 1
~  [T * FT] a2 cosy d id  (fd.plg  (6.31)

соответственно для доступной лабильной энергии вихревых воз
мущений и ее генерации и учесть определения взаимных перехо
дов энергии [см. (6.17), (6.27)], то уравнение бюджета А Е примет 
вид

dAE/dt =  G (A E)— G (A B, Ке)-\-С(Ам, Ае). (6.32)
Описываемый уравнениями (6.10), (6.16), (6.24) и (6.32) энерге

тический цикл атмосферы изображен в виде диаграммы на рис. 18.

Рис. 18. Диаграмма энер
гетического цикла атмо
сферы, по Пейшото и 

Оорту [51].
Р азл и ч н ы е  формы энерги и  
даны  в 1015 Д ж /м 2, п ерехо

ды  энергии  — в В т/м 2.

Здесь стрелками указаны направления переходов энергии, число
вые оценки получены по фактическим данным за 1 0 -летний период 
(1963— 1973 гг.) и отнесены к средним многолетним условиям. Ана
лиз этого рисунка приводит к следующим заключениям о последо
вательности процессов, ответственных за поддержание энергети
ческого цикла атмосферы. Радиационное нагревание атмосферы 
в тропиках и выхолаживание в высоких широтах вызывают гене
рацию доступной лабильной энергии среднего зонального движе
ния. Эта энергия переходит со скоростью 1,3 Вт/м2 в доступную 
лабильную энергию вихревых возмущений главным образом бла
годаря механизму бароклинной неустойчивости среднего зональ
ного движения. Упомянутый переход в совокупности с генерацией 
доступной лабильной энергии вихревых возмущений (0,7 Вт/м2), 
обусловливаемой реализацией скрытого тепла, уравновешивается 
преобразованием в кинетическую энергию вихревых возмущений 
в основном благодаря механизму баротропной неустойчивости. 
Небольшая часть (0,33 Вт/м?) ) поступления кинетической энергии 
вихревых возмущений расходуется на поддержание средней зо
нальной циркуляции, что эквивалентно обратному переносу энер
гии по спектру (т. е. переносу от движений с меньшими к движе
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ниям с большими горизонтальными масштабами) — явление, из
вестное под названием отрицательной вязкости/Основная же часть 
(1,7  Вт/м?) вовлекается в прямой каскадный перенос энергии от 
интервала энергоснабжения к вязкому интервалу, где кинетиче
ская энергия вихревых возмущений диссипирует в тепло. Наконец, 
кинетическая энергия средней зональной циркуляции частично 
(0,18 Вт/м?) диссипирует, частично (0,15 Вт/м2) под действием упо
рядоченных меридиональных движений преобразуется в доступ
ную лабильную энергию средней зональной циркуляции. Таков 
в общих чертах энергетический цикл атмосферы. Коротко он мо
жет быть представлен в виде схемы

А.Е -*-Ке~>- К м ~ ^  А м .

В океане зональная симметрия выражена не так отчетливо, как 
в атмосфере, из-за наличия многочисленных меридиональных барье
ров — континентальных склонов и срединных океанских хребтов. 
Соответственао разделение климатических характеристик на сред
ние зональные и отклонения от них обычно не производится, что, 
естественно, упрощает вывод уравнения бюджета доступной по
тенциальной энергии. Он сводится к следующему.

Определим доступную потенциальную энергию океана как

А =  —  ̂ д? р- J ? ..a2 cos ydydXdz, (6.33)

где р* — отклонение плотности от ее среднего по площади океана 
и во времени значения {р}; интегрирование распространяется на 
весь объем океана.

Далее, представим все климатические характеристики океана 
в виде суммы средних (в указанном выше смысле) значений и от
клонений от них. Первые обозначим фигурными скобками, вто р ы е - 
звездочкой. Подстановка этих определений в эволюционное урав
нение для плотности

dp/dt +  v • VP + wdp/dz =  F p,

где член Fp в правой части описывает горизонтальную и вертикаль
ную диффузию плотности, дает

dp*/dt +  V ‘VP* +  wdp*ldz+w*d {p)/dz =  F*p 
или в дивергентной форме

- ^  +  V -p * v + -|-p * t 0  +  ® * - ^ ^ : = JFp. (6.34)
dt dz dz

где учтено, что { ш } = 0 , {Fp} =  0 , и, значит, d {р)/д* =  0 .
Умножим (6.34) н а — gp* (d jp }/dz) ~ 1 и полученное уравнение 

проинтегрируем по объему океана. В результате после использова-



ния надлежащих граничных условий приходим к уравнению бюд
жета доступной потенциальной энергии

дА
dt

* n*
Р F p

д {р }/дг
dV\ (6.35)

здесь первый член в правой части характеризует превращение до
ступной потенциальной энергии в кинетическую энергию, вто
рой — генерацию и диссипацию доступной потенциальной энергии, 
dV  =  a^cos (pdydkdz, как и раньше,— элемент объема.

Заметим теперь, что
. {р*да*} =  (pay):— {р} {w}

и что {w} =  0. Следовательно, в обмене с кинетической энергией

Генерация, обусловленная 
поверхностным нагреванием 
(охлаждением) и разностью 

осадки - испарение 
G(A) Работа Ветра

I '

С(А,К) К
&2QQ0CM /с я 2 см2/о2

Диссипация из-за 
перемешивания

Рис. 1^. Д иаграм ма энер
гетического цикла океа
на, по Пейшото и О орту 

[51]

Диссипация

(см. 5.25) участвует не вся потенциальная энергия, а только до
ступная ее часть, определяемая выражением (6.33).

Приступая, к обсуждению энергетического цикла океана, от
метим сразу же, что эмпирической информации в том объеме, ко
торый для этой цели нужен, просто не существует. Поэтому не 
остается ничего другого, как ограничиться анализом результатов 
вычислений в рамках той или иной модели крупномасштабной 
циркуляции океана. Изображенная на рис. 19 диаграмма энер
гетического цикла океана построена с использованием глобальной 
модели Брайена и Льюиса ' [22]. Видно, что результирующие по
токи тепла и влаги на поверхности раздела океан — атмосфера 
приводят к появлению пространственной неоднородности темпера
туры и солености морской воды. Это в свою очередь способствует 
возникновению пространственной изменчивости плотности и, сле
довательно, генерации доступной потенциальной энергии. Послед
няя частично диссипирует в толще океана благодаря горизонталь
ному и вертикальному перемешиванию, частично же переходит 
в кинетическую энергию упорядоченной термохалинной циркуля
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ции. Одновременно касательное напряжение ветра на поверхности 
океана формирует ветровые течения и тем самым благоприятствует 
росту кинетической энергии крупномасштабной циркуляции океана. 
Однако кинетическая энергия остается много меньше доступной 
потенциальной энергии. Это означает, что переход доступной по
тенциальной энергии в кинетическую энергию общей циркуляции 
океана очень мал и что, стало быть, временные масштабы крупно
масштабных процессов в океане много больше временных масшта
бов аналогичных процессов в атмосфере.

Ради полноты картины укажем существующие оценки отдельных 
составляющих энергетического цикла йкеана. Согласно [37], ско
рость генерации кинетической энергии составляет приблизительно 
0,1 Вт/м®, тогда как продукция доступной потенциальной энергии, 
ее преобразование в кинетическую энергию и диссипация кине
тической энергии — 2 -1 0 -4 , 2 - 10~ 4 и 0,1 Вт/м2 соответственно. 
Другими словами, имеет место примерный паритет между продук
цией доступной потенциальной энергии и ее преобразованием в ки
нетическую энергию, с одной стороны, и генерацией и диссипацией 
кинетической энергии, с другой.

7. ТЕОРИЯ ПОДОБИЯ ДЛЯ ГЛОБАЛЬНОГО 
ВЗАИМОДЕЙСТВИЯ ОКЕАНА И АТМОСФЕРЫ

Выше мы рассмотрели некоторые особенности пространственно- 
временной изменчивости характеристик климатической системы, 
выявленные по данным наблюдений. Однако, кроме использования 
данных наблюдений, имеется еще один, значительно более эконо
мичный метод изучения состояния климатической системы. Это — 
численное моделирование, т. е. численное решение уравнений гид
ротермодинамики, описывающих динамику и структуру отдельных 
подсистем климатической системы и их взаимодействие. Основным 
недостатком этого, как, впрочем, и экспериментального, метода, 
основанного на использовании эмпирической информации, является 
трудность истолкования полученных результатов. Д ля преодоле
ния указанного недостатка необходимо располагать серией чис
ленных экспериментов, выполненных при различных сочетаниях 
внешних и внутренних параметров модели. Ограниченность такого 
подхода очевидна. Поэтому вполне естественно желание попы
таться выяснить возможную роль тех или иных климатических 
факторов, не прибегая к трудоемким расчетам. Весьма полезной 
в этом отйошении может оказаться теория подобия циркуляции 
планетарных атмосфер, разработанная Г. С. Голицыным [3] и мо
дифицированная затем применительно к случаю глобального взаи
модействия океана и атмосферы С. С. Зилитин-кевичем и А. С. Мо- 
ниным [4]. При ее изложении мы будем следовать в основном 
13, 4].



Как уже отмечалось, первопричиной атмосферных движений 
является усваиваемый планетой средний на единицу ее площади 
поток q =  [ла2/(4ла2)] 5 0 коротковолновой солнечной радиации 
(здесь 5 о — солнечная постоянная, см. выше). Кроме q, к числу 
внешних параметров, определяющих атмосферную циркуляцию, 
принадлежат радиус а планеты, угловая скорость Q ее вращения, 
масса т =  p jg  столба атмосферы единичного сечения, ускорение g 
свободного падения, связанное с т и давлением ps на нижней 
границе атмосферы соотношением g = :p jm ,  теплоемкость ср воз
духа при постоянном давлении, теплоемкость cw воздуха при по
стоянном объеме, определяемая разностью (ср—сп) =  R ip  (где R  — 
универсальная газовая постоянная), относительная молекулярная 
масса ja воздуха и, наконец, постоянная Стефана—Больцмана а 
или ее приведенное значение fa  (здесь /  — излучательная способ
ность), определяющая при заданной температуре уходящий поток 
длинноволнового излучения.

Г. С. Голицын предположил, что эти восемь параметров, из ко
торых все, кроме |i, являются размерными, полностью определяют 
глобальные свойства атмосферы. Поскольку, однако, размерные 
параметры содержат четыре независимые размерности (длина, 
время, масса и температура), то на основании я-теоремы теории 
размерностей из них можно составить только следующие три не
зависимые безразмерные комбинации: '

2
уу   а __ аЯ п    Н   сг

Я 2 L cr ’ s a xga ’

U m =  3 L .  =  (f o f % 3/2q5IS — .
%r tn

где L  =  cr/(2Q) и Н  =  c2J (xg) — горизонтальный масштаб синоп
тических возмущений и высота однородной атмосферы:

/  R гг* \ 1/2сг =  1к  —  Т г \ — скорость звука; и =  cplcv — отношение тепло

емкостей; T r =  (q/fo)[/4— средняя температура уходящего излу
чения; т р =  а/ср — время релаксации возмущений давления; хг =  
=  cpm Trlq— время тепловой релаксации к состоянию локального 
радиационного равновесия.

Условимся, что угловая скорость £2 вращения планеты входит 
во все формулы только через TIq, ускорение g  свободного паде
ния — только через П й и масса m столба атмосферы единичного 
сечения — только через П т . Кроме того, исключим из рассмотре
ния безразмерный параметр и, приняв его равным числовой кон
станте. Тогда любая характеристика F  атмосферной циркуляции 
должна иметь вид

F  =  F 0 (fa, ср, q, а )Ч ^ (П а>. П й, П т ), 
где F 0 — комбинация размерности F ,  составленная из параметров
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/б, ср, q и a; WF — безразмерная функция от безразмерных комби
наций П £ь П ё и П т .

Пусть теперь П а <  1, П й С  Г и  П „  ■ «  1. В этом случае, как 
считает Г. С. Голицын, функцию Ч^можно заменить ее предельным 
(равным единице) значением, отвечающим нулевым значениям без
размерных комбинаций П й, n g и П т. Предположение о существо
вании конечного предела функции 4V (иначе, полной автомо
дельности по параметрам П й, П й и П т ) представляет собой еще 
одну гипотезу, лежащую в основе рассматриваемой теории. Исполь
зование этой гипотезы позволяет получить простую формулу для 
полной кинетической энергии Е  атмосферной циркуляции. Дейст
вительно, при сделанных предположениях

Е =  2л (fa)mcp~ ll2q7i8d3; ■ (7.1)

гДе множитель 2я введен для удобства.
С другой стороны, Е  =  (4па?т) U$/2, где U ■— средняя квадра

тичная скорость атмосферных движений. Поэтому в соответствии 
с (7.1)

U =  {2n)ll2rn -ll2 (fG)mCp1/2q7l8ci2. (7.2)

Далее, если адвективный перенос тепла в атмосфере уравнове
шивается длинноволновым излучением в космос, т. е.

mcpU - ^ ^ { f a ) T t ,  (7.3)

где 8 Т —‘ характерная*разность температур между экватором и по
люсом, то после подстановки в (7.3) выражений для U  и Т г имеем

, ST  =  - L  (2 n f 2m TV2 (fo)~l% mqma ~ \  (7.4)

Заметим теперь, что для земных условий неравенство П й<С 1 
не выполняется (для Земли Пд =  1,43). Тем не менее совпадение 
полученных с помощью (7.1), (7.2), (7.4) оценок с данными наблю
дений оказалось удовлетворительным, что свидетельствует о воз
можности использования теории подобия и в этом случае.

Д ля того чтобы учесть факт существования двух сред — атмо
сферы и океана — и процессов взаимодействия между ними, 
С. С. Зилитинкевич и -А . С. Монин предложили модифицировать

■ теорию подобия в следующих отношениях. Во-первых, уравнение 
(7.3) они заменили уравнением бюджета тепла в системе океан—ат
мосфера, усредненным по времени в течение годового цикла и по 
участку поверхности сферы между экватором и некоторым фикси
рованным кругом широты (скажем, ф =  д/4). Это уравнение в 
предположении об отсутствии переноса тепла через экватор запи
сывается в виде

(М Н ТА +  М Н Т о ) = Я А, (7.5)
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где

М НТ А =  cPmvT la
— меридиональный перенос тепла в атмосфере на вдироте ф =  я /4 , 
отнесенный к единице площади сферического пояса 0  < jp  < я / 4 ; 
М Н Т 0  — таким же образом нормированный меридиональный пе
ренос тепла в океане; R k — средний в рассматриваемом сфериче
ском поясе результирующий поток радиации на верхней границе 
атмосферы; v — меридиональная составляющая скорости ветра; 
черта сверху означает усреднение вдоль широтного круга <р, =  я/4.

Во-вторых, результирующий поток ^ А (ф)==./^(ф)— Р’^(ф) 
радиации на верхней границе атмосферы они задали пропорцио
нальным разности температуры T s подстилающей поверхности 
при ф =  я/4 и среднего глобального ее значения Т 0. Подстановка 
в соотношение R A (ф) ~  (Ts—Т 0) выражений для усваиваемого 
потока F  ̂ (ф) коротковолновой солнечной радиации

F (ф) =  —  q cos ф 
я

и для уходящего потока F t  (ф) длинноволнового излучения 

^ ( ф )  =  < 1  +  Ь о - ^ - )

дает
Т s — r 0 =  6710(cos ф— я/4);

R a M  =  « ( 1 - ^ ^ ) ( - ^ c o S4> - 1 ) ;

здесь 6 Т 0 =  Т Е—Т Р — средняя годовая разность температур под
стилающей поверхности на экваторе (ТЕ) и на полюсе (ТР); Ь0 — 
числовая константа.

При ф =  0 и ф =  я /2  из (7.6) следует
Т Е- Г о  =  бГ 0 ( 1 - я / 4 ) ;  Г р- 7 0 = - ( я / 4 )  8 Т 0, ( 7 . 8 )

а из (7.7) после усреднения его по области 0 < ф  < я /4  и использо
вания соотношения

Т Г1Т 0 =  0,879, (7.9)
связывающего среднюю температуру Т г уходящего излучения со 
средней глобальной температурой Т 0 подстилающей поверхности,—

^ А= б 1 ( 1 - & га д ? ,  (7.Ю)
где Ьх =  0,16; й 2 =  1 ,8  — новые числовые константы.

В-третьих, при описании меридионального переноса тепла 
М Н Т А в атмосфере, они предположили, что основной вкладе сред
нее произведение vT  вносит корреляция синоптических возмуще

(7.6)

(7.7)
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ний скорости и температуры и что главным механизмом генерации 
этих возмущений в стратифицированной атмосфере является ба- 
роклинная неустойчивость зонального потока. В этом случае

vT  ~  ovg t ,

где 0 О — С и /а ; а т ~  L b T ja  — средние квадратичные возмущения 
скорости и температуры; L  ~  I l ’A v /Q — горизонтальный масштаб 
бароклинных возмущений, пропорциональный радиусу деформа
ции Россби; П г =  1 ( \ -—^ да 0 ,1— безразмерная комби-

х V Уа )
нация, характеризующая вертикальную стратификацию атмосферы; 
Та и У — адиабатический и фактический вертикальные градиенты 
температуры в атмосфере.

Подставляя ’ЙТГ в М Н Т А и используя определения [П т  и П а, 
получаем:

М Н Т ( 7 11)  
Пт Ш  сгТ г

где Ь3 да 1 2  — еще одна числовая константа.
В (7.11) фигурирует средняя взвешенная (по массе атмосферы) 

зональная скорость и ветра. Д ля ее отыскания привлекается раз
ностный аналог формулы термического ветра

и =  ( 7  12)
n Q Тг

вытекающий из геострофического соотношения при учете уравне
ния гидростатики, уравнения состояния идеального газа и при
ближенного равенства 8р/р да 8 Т /Т ;  здесь р— атомссферное дав
ление, Ь4 =  0,35 — числовая константа.

Наконец, для оценки меридионального переноса тепла М Н Т 0  
в океане используется тот факт, что в среднем за год поступающее 
в рассматриваемую область океана суммарное количество тепла 
должно балансироваться меридиональным переносом, т. е.

- | - Q 0 =  M H T 0,

где Q0 — результирующий поток тепла на поверхности раздела 
океан—атмосфера, отнесенный к единице площади 2na?sin (я/4) 
зонального пояса 0 <<р < я /4 ;  множитель 2/3 — балл океана (от
носительная площадь океана в рассматриваемой области).

Предполагается также, что сезонные и широтные вариации тем
пературы воды захватывают не всю толщу океана, а только его 
верхний деятельный слой и что вертикальная разность температур 
на поверхности и на нижней границе деятельного слоя океана 
в области 0  <Сф < я /4  пропорциональна горизонтальному перепаду
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67w =  (TE— T]) температур, где T \ — температура замерзания 
морской воды. С  учетом этих допущений вертикальный поток тепла 
определяется в виде

где h — толщина деятельного слоя; kH — эффективный коэффи
циент вертикальной диффузии тепла, включающий множитель 
пропорциональности между вертикальным и горизонтальным пе
репадами температуры воды в океане; р0с0 — объемная теплоем
кость морской воды.

Выписанное выше выражение для Q0/(p<A) содержит две но
вые неизвестные — kH я h. Первая из них находится из условия 
существования в деятельном слое океана сильно устойчивой стра
тификации. В этом случае динамическое число Ричардсона
m  ( &  V 1Rf —--------1 ------- ) и отношение a H= k H/k M стремятся к их предель-

росо \  &М /
ным значениям, а комбинация а я Ш  — к константе Rf0, равной 
приблизительно 5 - 10~4. Здесь v,, — скорость трения в приповерх
ностном слое океана, kM — коэффициент вертикальной диффузии 
импульса; (3 =  g a T — параметр плавучести; осг — коэффициент теп
лового расширения морской воды.

Равенство a ^ R f =  R f0 вместе с выражением для Q0 дает

Д ля определения второй неизвестной привлекается уравнение 
dh/dt =  b-JtH/h (здесь Ъъ =  17 — числовая константа), описываю
щее рост толщины деятельного слоя за счет вовлечения в него воды 
из глубинного слоя в течение холодного полугодия. В соответствии 
с этим уравнением типичное значение h составляет

Qo/(Росо) — T wlh,

h = ( b bkHt0)V2, (7.13)

где t0 — годовой период.
Теперь, зная Н, можно переписать выражения для kH, Q0/(Poco) 

и М Н Т 0  в виде



Осталось найти выражение для у* и соотношение между S7\v 
и бТ 0. Для оценки v# используется равенство

v< =  ( c D-£-fr  V'2, (7.15)
V. Ро /

следующее из условия непрерывности потоков импульса на границе 
раздела океан—атмосфера. Здесь CD — коэффициент сопротивле
ния морской поверхности, р — плотность воздуха.

Что касается соотношения между 8TW и 8Т0, то для него, оче
видно, справедливо условие: бTw =  бТ 0 при отсутствии и 6TW =  
=  (ТЕ—Т\) при наличии льда в полярных широтах. Это условие 
вместе с (7.5), (7.7) — (7.15) образует замкнутую систему для 
определения климатических характеристик атмосферы (Г0, бТ 0, 
ТЕ, ТР, и, МНТА) и океана (бTv , v*, kH, МНТ0, Q0, h). Так, для 
современного периода, когда Антарктика покрыта льдом, а Арк
тика почти изолирована от Мирового океана, изложенная теория- 
дает следующие оценки: Т0 =  17 °С; 6Т0 =  36 °С; Т Е =  27 °С; 
Т Р — — 9 °С; и =  10 м/с; МНТА =  244 Вт/м?; б7 W =  27 °С; 
у* =  1,4 см/с; Кн — 1,7 см2/с; МНТ0 =  84 Вт/м?; Q0 =  126 Вт/м2; 
h =  300 м. Последние в общем неплохо согласуются с эмпириче
скими данными.

8. И Е РА РХ И Я  М О ДЕЛЕЙ КЛИМ АТИЧЕСКОЙ СИСТЕМЫ

То, что изучение любого физического явления должно основы
ваться на данных наблюдений настолько, насколько это возможно, 

.ни у кого не вызывает сомнений. Однако представим себе, что таких 
данных нет или их не хватает. Как быть тогда? Конечно в этом, 
случае всегда можно отложить решение поставленной задачи до 
лучших времен, когда необходимая эмпирическая информация 
достигнет такого объема, что вытекающие из ее анализа выводы 
будут внушать доверие. Но что если ожидание обойдется слишком 
дорого, или мы не можем позволить себе роскошь проведения под
робных натурных измерений, или временной масштаб изучаемого 
явления соизмерим с продолжительностью жизни одного поколе
ния или даже человечества в целом? Наконец, что делать, если это 
явление, о последствиях которого нам нужно знать, в принципе 
не допустимо (как, например, в том случае, когда перед нами встает 
задача определения последствий ядерного конфликта)? В этих и по
добных им ситуациях ответ может быть только один — восполь
зоваться математическими моделями изучаемых явлений.

Математические модели климатической системы представляют 
собой совокупность уравнений гидротермодинамики, описывающих 
состояние отдельных звеньев системы и дополненных надлежащими 
начальными и граничными условиями и схемами параметризации
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тех физических процессов, которые в силу то ли несовершенства 
наших знаний, то ли ограниченности имеющихся в нашем распо
ряжении технических и экономических средств, то ли того и дру
гого одновременно не поддаются разрешению в явном виде. 
Все существующие модели климатической системы делятся на ана
литические и численные, на детерминистические и стохастические, 
на гидротермодинамические и термодинамические (энергобалансо
вые), на нульмерные, одномерные, двумерные (в том числе зональ
ные) и трехмерные. Это, как, ■ впрочем, и всякое другое, деление 
в известной мере является условным. Его назначение'— лишь клас
сифицировать модели по методу решения (аналитические и- чис
ленные), по способу описания ансамбля состояний климатической 
системы (детерминистические и стохастические), по принципу вос
произведения упорядоченной крупномасштабной циркуляции (в гид
ротермодинамических моделях — непосредственно, в термодина
мических — в параметризованной форме), и, последнее, по числу 
независимых переменных — пространственных координат,— опре
деляющих решение (нульмерные, одномерные, двумерные и трех
мерные).

В настоящем разделе мы рассмотрим только основные идеи кон
струирования детерминистических моделей, сыгравших исключи
тельно важную роль в разработке теории климата. Начнем с наи
более простых из них, занимающих в иерархии моделей ступень, 
отведенную для малопараметрическиих моделей, т. е. моделей, опи
сывающих климатическую систему при помощи небольшего числа 
параметров.

8.1. НУЛЬМЕРНЫЕ МОДЕЛИ

Самой простой является модель с одним параметром — темпе
ратуройТг уходящего излучения Земли. Эта модель есть следствие 
условия радиационного равновесия планеты, характеризующего 
баланс между усваиваемым потоком солнечной радиации 
jTa?S0 (1—а Р) и потоком уходящего излучения 4na?foT4r. Иначе,

- ] s 0 { \ ~ . a P) =  foT*r, (8.1)
4

где, как и раньше, 5 0 — солнечная постоянная; /  — излучательная 
способность; а — постоянная Стефана—Больцмана; а р — среднее 
взвешенное планетарное альбедо, определяемое выражением

1 1а Р =  —  Г 5  (х) а(х)  dx;
2 —1

здесь х =  sin ср; а  (х) — локальное альбедо на широте <р (или при 
фиксированном х); 5  (х) — среднее годовое распределение солнеч
ной радиации на верхней границе атмосферы, нормированное так, ■
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что интеграл от 5  (х) в пределах от 0 до 1 равен единице. Подходя
щей аппроксимацией для 5  (х) служит формула [44]

S ( x ) &  l + S 2P2(x), (8.2)

где S 2 =  — 0,477 — числовая константа; Р г (х) =  (Зя?— 1)/2 — 
полином Лежандра второго порядка. В соответствии с (8.2) среднее 
годовое распределение солнечной радиации на верхней границе 
атмосферы является параболической функцией от х, причем эта 
функция имеет нулевую производную на экваторе (х =  0) и при
нимает значение 0,523 на полюсе ( х =  1).

При а Р =  0,30 из (8.1) следует Тг — 254,6 К, т. е. температура 
уходящего излучения Земли значительно ниже наблюдаемой сред
ней глобальной температуры приземного слоя атмосферы, состав
ляющей 287,4 К- Спрашивается: какова причина отмеченного рас
хождения? Для того чтобы ответить на этот вопрос, вспомним о том 
вкладе, который вносит в формирование термического режима не
учитываемый формулой (8.1) парниковый эффект атмосферы. По
следний создается поглощением длинноволнового излучения зем
ной поверхности и прилегающего к ней слоя воздуха активными 
в радиационном отношении примесями и в первую очередь — водя
ным паром и углекислым газом. Если вертикальный градиент тем
пературы в тропосфере принять равным 5,5 К/м, то окажется, что 
температура уходящего излучения Земли устанавливается на вы
соте около 6 км.

Определим теперь параметр чувствительности |30 =  (50/Ю0) X 
X (dT0/dS0), характеризующий степень изменения средней гло
бальной температуры Т0 при 1 %-ном изменении солнечной по
стоянной. При <хР =  const из (8.1) следует

dS0/S0 =  ЫТГП Г,

откуда

р0=  П/400 =  0,63 К.

Это значение параметра р0 соответствует чувствительности кли
матической системы при отсутствии в ней обратных связей.

Для описания эффекта обратной связи между потоком уходя
щего длинноволнового излучения и приземной температурой Т 0 
аппроксимируем /  в виде [24]

I — А +  ВТ0,

где А =  203,3 Вт/м2; В =  2,09 Вт/(м2-°С) — эмпирические кон
станты, неявно учитывающие влияние облачности и активных 
в радиационном отношении примесей в атмосфере северного полу
шария.
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Приравнивая поток /  усваиваемому потому солнечной радиа
ции, имеем:

—  S0 (Ь—сср) =  А-\- ВТ0. (8.3)

При. а Р =  0,30 и указанных выше'значениях числовых кон
стант А я В это выражение дает оценку Т 0 =  14,97 °С, которая 
практически совпадает с наблюдаемой средней (для северного по
лушария) приземной температурой (Т0 =  14,9 °С). Отвечающий 
уравнению (8.3) параметр j30 получается равным

Ро =  (А  +  В Г о)/(100В ) =  1,12 “С .-

Таким образом, парниковый эффект атмосферы увеличивает 
чувствительность климатической системы.

Следуя [45], выясним причину этого увеличения. Пусть планета 
с температурой поверхности Т г окружена газовой оболочкой с тем
пературой Т0, причем эта оболочка абсолютно прозрачна для ко
ротковолновой солнечной радиации. Предположим далее, что обо
лочка планеты находится в состоянии радиационного равновесия, 
т. е. излучение вверх и вниз равно поглощению. Если поглощение 
равно aTj,  а излучение — аТ\,  то’

аТ\ =  2оТ1  (8.4)
Аналогично, условие радиационного равновесия подстилающей 

поверхности будет иметь вид

аТ\ =  aTo +  So (1-—а Р)/4. -  (8.5)
На основании (8.4) получаем, что Т х больше Т0 в 21/4 « 1 ,1 9  раз. 

Далее, комбинируя (8.4), (8.5) и затем дифференцируя найденное 
выражение по 5 0, имеем при а Р =  const

ро= 7 У 4 0 0  =  0,76 К .

Отсюда видно, что это приближение, называемое приближением 
черного тела, аппроксимирует парниковый эффект атмосферы, 
способствуя усилению чувствительности системы к изменению, 
солнечной постоянной. Итак, наиболее вероятной причиной уси
ления чувствительности является присутствие в атмосфере погло
щающих веществ.

Рассмотрим теперь влияние обратной связи между планетар
ным альбедо и температурой климатической системы. Предполо
жим, что планетарное альбедо равно 0,30 в том случае, когда пла
нета свободна от снега и льда, и 0,62 — когда она покрыта снегом 
и льдом. После подстановки этих значений1 в (8.3), находим Т 0 — 
=  15 °С в первом случае и Т 0 =  — 36,4 °С во втором. Планета 
Земля занимает промежуточное „положение между этими двумя 
крайними случаями.
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: Допустим, что южной границе снежно-ледяного покрова соот
ветствует х =  xs, причем xs =  1 при Т0 > 1 5  °С, xs =  0 при] Т0 <  
<  — 15 °С и xs =  1 +  (Т0—15)/30 при — 15 <  Г0 <  15 °С. Тогда, 
обозйачая локальное альбедо через а / при 0 < х  < x s и через а,- 
при x s < x < l ,  на основании определения а Р и (8.3) получаем:

Н0 (xs (Т0)) =  1 — а р =  1— j a  (x )S(x)dx = 1 .— r « f j
L  * s

S (x) dx ■

о
-(- a;- J S (x) dx =  1— а { + ( а г— dj) [xs- ±  S2 (xs—Xs) J .

0,8 r -
Функция H0 (xs (T0)) изобра

жена сплошной кривой на рис.
20. Здесь же пунктиром нанесе
на зависимость нормированного 
на 5 0/4 потока /  уходящего излу
чения от температуры Т 0. Пе
ресечение кривых дает корни 
уравнения (8.3). Как видно, для 
современного значения солнеч
ной постоянной уравнение (8.3) 
имеет три решения. Решение, 
отмеченное точкой / ,  соответст
вует современному климату; ре
шение, отмеченное точкой II— 
климату, при котором примерно 
30 % площади поверхности 
планеты. покрыто льдом, и ре
шение, отмеченное точкой I I I , — климату планеты, полностью 
покрытой льдом (случай белой Земли).

Из рис. 20 следует также, что уменьшение S 0 должно сопровож
даться смещением вверх пунктирной кривой, а это в свою очередь — 
сближением решений /  и II и последующим их исчезновением. 
В "результате оказывается, что при уменьшении солнечной постоян
ной остается единственное решение, отвечающее режиму полного 
оледенения. Напротив, увеличение солнечной постоянной приводит 
к слиянию решений II  и III,  и единственное остающееся решение 
соответствует режиму безледной Земли.

Исследуем линейную устойчивость каждого из трех решений 
стационарного уравнения (8.3). Предварительно выпишем соот
ветствующее нестационарное уравнение бюджета тепла. Оно имеет 
вид

-3 0  -2 0  -10

Рис. 20. Три решения, отвечающие 
нульмерной климатической модели с 
переменной площадью, полярного 

оледенения, по Норту и яр. [45].

dT о
dt 1(То) = - j -  So [1 -а р  (Т 0)] = ±  SoHo [xs (То)], (8.6)

где с — коэффициент теплоемкости климатической системы; /  (Т0) 
и а Р (Т0) — уходящее длинноволновое излучение и планетарное
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альбедо, считающиеся известными функциями от средней глобаль
ной приземной температуры Т0.

В пределе  ̂оо уравнение (8.6) сводится к алгебраическому
уравнению относительно Т 0, которое при указанных выше аппрок
симациях /  и а р описывает зависимость Т0 от 5 0/5° (здесь —
современное значение солнечной постоянной). Эта зависимость

представлена на рис. 21.
Определим/0 как (Т° + <5 Т0), 

где Т1 — решение стационарного 
уравнения, 6Т0 — малое откло
нение от него. Затем предста
вим /  (Т0) и Я 0 (*s (То)) в виде 
рядов Тейлора и удержим в них 
члены, содержащие 8Т0 в степе
ни не выше первой. После под
становки выражений

г»

40 4f

J0 !

я? -  у  
/ /

'  / 1
0 /  \

/  \  
/  х

-10 - /

-20 -

- г о

А
л 

\
. 

j 
1 

.-4 0

-5 0 ... 1 -......L.

То : Т о +  6 Т 0 

д!

№
( Т . ) - / « )  +  ( ^ ) г ;6Г0;

Н (xs (TQ)) =  H0(xs (То)) +  
дНа

Ojr 1,0 / /  12 1,3 S0/So

Рис. 21. Зависимость средней гло
бальной температуры приземного 
слоя атмосферы от S 0/S q для нуль
мерной климатической модели с 
переменной площадью полярного 

оледенения, по Норту и др. [45].

/  дНв\  
Л дТо ) Т'Оо

б г»

в уравнение (8.6) и вычитания 
стационарного уравнения

I  (То) =  5 0Я0 (xs (То)) (8.7)

d
~дХ S7-"+ [ ( ^ ) r » ~ T * S" (  m ) r ; ]

получаем

1 „ /  дН0
4

I 6То =  0. (8.8)

Преобразуем выражение, стоящее в квадратной скобке, для чего 
продифференцируем уравнение (8.7) по Т0. В результате будем 
иметь

д! _  1 <5S0 н  . 1 Q dHQ
44 <эг0

откуда
/  д1 1 с  дНо  ̂ _ 1 (  d S o ц

4 ° дТо /т® 4 V 5Т0 Jro °
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Подстановка этого соотношения в (8.8) дает

с - 1 -  6Т0 +  —  Я0бТ0 =  О
dt 4 К дТ0 JT°

(8.9)

Это обыкновенное дифференциальное уравнение первого по
рядка имеет экспоненциальное решение с показателем степени
_L/_5So_n c- i / / o_ Следовательно, стремление б7"0 к нулю (устой- ,
4 V дГо /г®

чивость) или удаление от него (неустойчивость) должны опреде
ляться только знаком комбинации с_1# 0. Поскольку,4 V дТ0 /г°
однако, с и # 0 всегда положительны, то устойчивость или неустой
чивость стационарного решения должны зависеть исключительно 
от знака производной (550/<5Г0)го. Таким образом, можно сформу-

0лировать теорему [251: стационарный режим климатической си
стемы, описываемый уравнением (8.3), будет устойчивым при 
(dS0/dT0)Tо > 0  и неустойчивым при (<3S0/<37Y)To < 0. Последнее

неравенство имеет место, если отрицательная обратная связь ме
жду уходящим длинноволновым излучением и приземной темпера
турой оказывается слабее положительной обратной связи между 
планетарным альбедо и приземной температурой, т. е. если
(dI/dT0)ro<i —  S0(dH0/dT0)To [см. уравнение (8.8)]. Выполнение о 4 Jo
этого условия в свою очередь эквивалентно заданию отрицатель
ной теплоемкости с, что лишено физического смысла.

Итак, на основании приведенных выше соображений приходим 
к следующим двум заключениям: 1) климатический режим, отве
чающий точке II  на рис. 20, является неустойчивым в том смысле, 
что при малых изменениях солнечной постоянной он переходит 
либо в режим безледной Земли, либо в режим «белой Земли»; 
2) климатические режимы, при которых средняя глобальная при
земная температура становится выше 10 °С или ниже —15 °С, 
являются устойчивыми относительно малых вариаций солнечной 
постоянной. Это относится как к современному климату, характе
ризующемуся частичным оледенением Земли, так и к климатам 
«белой Земли» и безледной Земли.

8.2. ОДНОМЕРНЫЕ МОДЕЛИ

К ним принадлежат, в частности, модели, учитывающие измене
ние приземной температуры в меридиональном направлении (или, 
как их еще называют, модели широтной структуры).

Выделим в климатической системе зональный пояс единичной 
меридиональной протяженности. Соответствующее ему уравнение 
бюджета тепла для средних годовых условий записывается в виде
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/(* ) +  V*MHT(x) = —-  S0S(x)a(x,  xs), ( (8.10)

где первый член в левой части характеризует длинноволновое ухо
дящее излучение, второй — дивергенцию проинтегрированного по 
всей толще атмосферы и океана среднего годового меридиональ
ного переноса тепла, член в правой части — усваиваемую солнечную 
радиацию, а (х) =  [1— а  (*)] — локальный коэффициент погло
щения коротковолновой солнечной радиации, остальные обозна
чения прежние.

Дополним уравнение (8.10) представлением каждой фигури
рующей в нем неизвестной функции в терминах средней годовой 
зональной приземной температуры Т (х) и надлежащим граничным 
условием на полюсах. В качестве последнего примем условие об
ращения в нуль меридионального переноса тепла. Что касается 
функций /  (х), а (х) и v -МНТ (х), то для определения первых двух 
воспользуемся аппроксимациями, предложенными М. И. Будыко 
[24]. Именно, будем считать, что

где, как и раньше, А и В — числовые константы; at =  0,38 и а/ =  
=  0,68 — коэффициенты поглощения ледовитых и безледных ши
ротных зон; Т s =  — 10 °С — средняя годовая приземная темпера
тура на границе (х =  xs) между этими широтными зонами.

Прежде чем заняться параметризацией дивергенции меридио
нального переноса тепла, рассмотрим, следуя [45], два предельных 
случая, при которых МНТ (х) становится равным бесконечности 
и нулю. В первом случае должно произойти выравнивание призем
ной температуры на всех широтах, т. е. одномерная модель будет 
воспроизводить ситуацию, аналогичную описываемой нульмерной 
моделью. Соответственно решение, отвечающее одномерной модели 
должно совпадать с изображенными на рис. 20 и 21 с той лишь 
разницей, что в диапазоне изменения температуры от —15 до 
15 °С сплошная кривая на рис. 20'теперь заменится вертикальной 
линией, имитирующей разрыв коэффициента поглощения при Т  =  
=  — 10 °С, "а на рис. 21 — пунктирными прямыми, которые яв
ляются продолжением сплошных прямых, отвечающих решениям 
в режиме безледной (темной) и в режиме сплошь покрытой льдом 
(белой) Земли. Физическая интерпретация разрывной кривой на 
фазовой плоскости (Т , S 0/Sq) очевидна: при постепенном уменьше
нии солнечной постоянной происходит понижение приземной тем
пературы изотермической планеты. Последняя остается темной 
до тех пор, пока приземная температура не достигнет — 10 °С, 
после чего планета внезапно становится белой. Новая (соответст

1(х) =  А +  ВТ(х), (8 . 11)
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вующая режиму белой планеты) приземная температура составляет 
около —44 °С.

Во втором предельном случае (нулевой меридиональный пере
нос тепла) уравнение (8.10) сводится к виду

А +  ВТ(х) =  — .S0S(x)a(x, xs), (8.12)
4

Пусть а (х , xs) при х =  xs принимает среднее между at и \щ 
значение. Тогда, приписывая уравнение (8.12) границе между|ле- 
довитой и безледной широтными зонами, получаем:

S0(xs) =  4(A +  BTs)/[S(xs)a], 
где а =  (at +  a,j)/2.

Это соотношение определяет то значение солнечной постоян
ной 5 0, которое обеспечивает установление южной границы льда 
на той или иной фиксированной широте. Результаты расчета, при
веденные на рис. 22, демонстрируют весьма любопытную ситуа
цию: если согласиться с существующими теориями эволюции Солнца 
и в соответствии с ними принять, что солнечная постоянная на ран
них стадиях геологической истории Земли была меньше ее совре
менного значения на 20—40 %', то почему Земля не была покрыта 
льдом, как это предсказывают все имеющиеся в настоящее время 
одномерные климатические модели? Можно предложить разные 
объяснения этого парадокса и среди них недостаток воды для фор
мирования ледяного покрова, наличие неучитываемых отрицатель
ных обратных связей, обусловленных изменением облачности и со
става атмосферы и пр.

Напомним, что обсуждаемые здесь результаты расчета были 
получены с использованием неявного предположения об универ
сальности числовых констант А и В, которые на самом деле должны 
изменяться в геологическом масштабе времени хотя бы вследствие 
изменений содержания в атмосфере поглощающих веществ. Следует 
также иметь в виду, что одномерные модели с нулевым меридио
нальным переносом тепла не в состоянии воспроизвести реальную 
климатическую систему. Действительно, из рис. 22 видно, что сов
ременному положению южной границы полярного оледенения 
(xs =  0,95) соответствует солнечная постоянная, превышающая, 
ее современное значение на 70 %. Мало того, при указанных зна
чениях S 0/Sf} и xs средняя глобальная приземная температура 
оказывается равней 93 °С, а при х =  xs имеет место разрыв темпе
ратуры, составляющий [см. (8.12)] около 50 °С. Ясно, что без 
учета меридионального переноса тепла сгладить этот разрыв тем? 
пературы не удастся.

Известны два способа параметризации дивергенции меридио
нального переноса тепла в рамках одномерных моделей. Первый 
из них (так называемое транспортное приближение) был предло
жен М. И. Будыко [24], второй (диффузионное приближение) —
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А. Фаигром [28] и Дж. Нортом [43]. Рассмотрим эти способы па
раметризации более подробно с тем, чтобы установить присущие 
им особенности и общие черты.

Транспортное приближение. Для средних годовых условий ме
ридиональный перенос тепла в климатической системе равен ре
зультирующему потоку радиации на верхней границе атмосферы. 
С другой стороны, он должен быть связан со средней (в пределах 
толщи атмосферы) температурой воздуха. Однако вертикальная 
изменчивость температуры воздуха мала по сравнению с горизон
тальной изменчивостью, так что средняя по вертикали темпера
тура воздуха должна быть коррелирована с приземной температу-

Земля

Рио, 22. Зависимость 
положения южной грани
цы полярного оледене- 
ния от S 0/S° для нуль
мерной климатической 
модели, по Норту и до.

[45].

________________ 1________I________I________I_______I J _______ ,t_______ I_______ I

0,8 0£ 1,0 1,1 1,2 1$ S0 /So

рой. Иными словами, должна существовать зависимость между 
меридиональным переносом тепла . и распределением приземной 
температуры. Эти соображения послужили основанием для аппрок
симации дивергенции меридионального переноса тепла в виде

VM HT(x) =  P № ) ^ - T 0], (8.13)

где, как и раньше, Т0 — средняя глобальная приземная темпера
тура; Р =  3,75-104 Вт/(м2-°С) — эмпирическая константа.

В комбинации с (8.11), (8.13) уравнение (8.10) дает
А +  ВТ(х)  +  р-£Г£х)— Т0\ =  S0S (х) а (х, *,)/4. (8.14)

Отсюда после подстановки выражения
A +  BT0 =  S0H0(*s)/4, ' (8.15)

найденного интегрирования (8.14) по jc от 0 до 1, получаем соотно
шение для определения средней годовой зональной температуры 
приземного слоя атмосферы. Оно имеет вид

Т ( х ) = - Л 5 - 1 +  50[5(х)а(х,Зхч) +  № ~ 1Н0 (*8)] В -х(1 +  Р В ^ - Щ .
, ; , (8.16)
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Осталось определить положение xs южной границы полярного 
оледенения. Используя условие Т  (х) =  Ts при х  =  xs, получаем:

Ts=  +  S0 [S (xs)a(xs, xs) +  рВ^Яо (*.)] В - Ц \  +  рВ"1) - 1,

(8.17)

где a (xs, xs) =  (а% +  щ)12 — среднее значение коэффициента по
глощения.

Найденная с помощью этого алгебраического уравнения за
висимость х5 от Sq/Sq представлена на рис. 23. Обратим внимание

1,0

Рис. 23. Зависимость по- 
ложения южной границы 
полярного оледенения от 0,6 
s„/s° для одномерной ^  
климатической модели ’
(транспортное приближе- Q2  

ние), по Норту и др. 7 
[« ]. о

на скачкообразное изменение южной границы полярного оледе
нения после того, как она достигает широты 50°. Объяснение этому 
факту следующее: на самой границе полярного оледенения (при 
х =  xs) поток уходящего длинноволнового излучения остается 
неизменным в силу постоянства T s. EcM "S0/S°0 уменьшается, то 
южная граница смещается к экватору (xs уменьшается) и, следо
вательно, увеличивается S(xs). Одновременно происходит пони
жение средней глобальной приземной температуры, а вслед за 
ним — увеличение дивергенции меридионального переноса тепла. 
Однако как только 5 0/5§ становится достаточно малым, диверген
ция меридионального переноса тепла увеличивается больше, не
жели усваиваемый поток солнечной радиации, и полярное оледе
нение быстро распространяется до экватора.

Обратная последовательность событий имеет место при увели
чении S 0/S[j. Тем не менее быстрый переход от режима частичного 
оледенения к] режиму безледной Земли сохраняется и в этом 
случае. -

Диффузионное приближение. Если отождествить теплосодер
жание с пассивной скалярной характеристикой, то в среднем ме
ридиональный перенос тепла от источника тепла к источнику холода 
будет пропорциональным градиенту температуры или в терминах

Иезледная Земля

Земля, покрытая льдом
-_____ i_______I_______ i______j _______I_______I_______I_______I_______I

4 *  0,6 0,8 1,0 1,2 1,4- 1,6 1,8 S o /S o
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переменной х — пропорциональным — (1—x2)[,2dT (x)/dx с чис
ловым множителем, называемым феноменологическим коэффици
ентом диффузии тепла. Соответственно дивергенция меридиональ
ного переноса тепла будет равна

V • МНТ (х) =  — —  D (1 ^ х 2) ^ }- ,
d x  d x

где множитель D есть произведение коэффициента диффузии на 1/а2.
Воспользуемся этой аппроксимацией и перепишем уравнение 

бюджета тепла (8.10) в виде

_ _ J - D { \ —x * ) ^ ^ -  +  A +  BT{x) =  — S0S{x)a{x,  xs). (8.18) 
. d x  d x  4

В качестве граничных условий примем условия равенства нулю 
меридионального переноса тепла на экваторе и на полюсе, т. е.

— D ( i_ x * )I/2^ZLW = 0 .. (8.19)
d x  *= o ,i

Заметим, что первое из этих условий эквивалентно предполо
жению о симметрии полей температуры в обоих полушариях.

Будем искать решение уравнения (8.18) при D =  const в виде 
ряда по полиномам Лежандра Рп (х). Предварительно вспомним, 
что эти полиномы являются собственными функциями диффузион
ного оператора

(1 — х2) ̂ Рп ^  п [п - f  1) Рп (к)
d x  d x

и что граничным условиям (8.19) удовлетворяют только те из них, 
которые имеют четный .порядок п. Следовательно, решение задачи
(8.18), (8.19) может быть записано в виде

'T{x) =  Z T nP-n(x), п =  0, 2, . . . (8.20)
П

Подставим выражение (8.20) в уравнение (8.18), затем умножим 
его на Р п (х) и проинтегрируем по х от (0 до 1. Тогда после исполь
зования условия ортогональности

j p B(*)P„1( x ) d * = - ^ - .

где 8пт — символ Кронекера, равный единице при n =  m и нулю 
при п ф  т; п, т =  0, 2, . . .  , получаем для коэффициентов раз
ложения Тп в (8.20) следующее соотношение:

[п(п-\-l) D В ] Т п-\-д0пА =  SoHn/4, (8.21)
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где

Нп =  Нп (xs) =  (2п +  1 ) | Рп (л:) S (х) а (х, xs) dx 
о

i

полиномиальная функция от аргумента xs, затабулированная при 
а (х, xs) =  а0 +  а 2Р 2 (х) в [43].

В частном случае п — 0 соотношение (8.21) сводится к виду

в точности совпадающему с (8.15). Здесь, как и в (8.15), Т 0 — 
средняя глобальная приземная температура. Из (8.22) при указан
ных выше значениях числовых констант А и В и функции Н0 (xs) 
следует Т0 =  14,97 °С. '

При п =  2 значение функции Нп (лг3) равно # 2 «  — 0,500. 
Принимая, как и в [45], что D B -1 =  0,310, на основании (8.21) 
имеем Т2 =  — 28 °С. Если теперь ограничиться в (8.20) первыми 
двумя членами разложения (двухмодовое приближение)

и подставить сюда найденные значения Т0 и Т 2, то согласование 
между рассчитанными - и наблюдаемыми меридиональными рас
пределениями средней годовой приземной температуры будет до
статочно хорошим (рис. 24). Разумеется, то, что диффузионная 
параметризация обеспечивает хорошее согласование с данными 
наблюдений, впечатляет. Но не будем забывать, что это есть ско
рее результат удачного подбора параметров двухмодового прибли
жения, а отнюдь не достоинств принятого способа параметризации. 
Кстати сказать, диффузионная параметризация меридионального 
теплообмена в рамках двухмодового приближения совпадает с 
предложенной в [24] с точностью до обозначений. Действительно, 
подставляя (8.23) в выражение для диффузионного оператора, по
лучаем при D =  const и п =  2

Отсюда и из (8.13) следует равенство р =  6D.
Для определения л:3 поступим следующим образом [43]. Вместо 

Т (х) введем новую зависимую переменную — уходящий поток 
длинноволнового излучения /  (х). Тогда уравнение (8.18) перепи
шется в виде , ■

(8 .22)

Т(х)  «  Т0 +  Т2Рг (х), (8.23)

—  D (1 — х2) а  6DT2P 2 (х) =  6D [Т (ж)— Т0].
d x  d x

dx
—  D' (1 — x2) + 1 (x) =  4 -  SoS (x) a (X, xs), (8.24) 

dx 4
где D' =  DIB.
6  З а к а з  № 1123 81



Далее представим /  (х) в виде ряда по четным полиномам Ле
жандра

/ W  =  I / / » ( 4  п — 0, 2, . . . (8.25)
П

и проделаем те же преобразования, что и при выводе выражения 
для Т {х), т. е. подставим (8.25) в (8.24), затем умножим получив

шееся уравнение на Рп (х) и 
проинтегрируем его по х от О 
до 1. В результате будем иметь

[п (п +  1 )D' \ ] I n=-±r S0Hn(xs).
4

Подстановка этого соотноше
ния в (8.25) дает при х =  xs

-L s 0 У  —  " (Vs) Рп (Xs)
4 ° L u  п |

Нх s) = :(Л+ 1)D'+ 1

п = 0 ,  2,
откуда следует искомое соотно
шение

-j- S0 (*s) =  I (xs) X

X

Р и с-24 .' Сравнение рассчитанные (/) 
и наблюдаемых (2) средних годовых 
меридиональных распределений тем
пературы приземного слоя атмосфе

ры, по Норту и др. [45].

Г \  ’ Нп (xs) Рп (xs) П ' 
\ L j n ( n + l ) D ' + l

л =  0, 2, (8,26)

определяющее положение юж
ной границы полярного оледене
ния. В двухмодовом приближе
нии (п =  2) Оно принимает вид

■y-S0'(x»)= 1 (*s) [Яо(х3) Г -

Полученная с использованием (8.26) зависимость xs =  xs (So/So) 
изображена на рис. 25. При ее построении в (8.26) были удержаны 
члены с индексами л от 0 до 6 включительно. Из рис. 25 видно, 
что в небольшом интервале значений S q/S q в окрестности [S0/S° =  1
функция *s =  xs (So/So) имеет несколько (до пяти) стационарных 
решений, отвечающих различным климатическим режимам. При 
этом современному климату соответствует наблюдаемое значение 
xs (1) =  0,95. Устойчивость этих решений можно установить при
мерно так же, как это было сделано выше для нульмерной модели, 
т. е. добавить в левую часть уравнения (8.24) член сд/ (х, t)/dt
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Везледнсш Земля

Земля, покрытая льдом 
—1-----1___ I—_1__ _1_

0,8 0,9 $o/S0'

с  коэффициентом теплоемкости с и затем линеаризовать неста
ционарное уравнение относительно малых возмущений стационар
ного решения. Используя такую процедуру, Норт [44] выяснил, 
что современный климат и климат полного оледенения (ветви I 
и III  на рис. 25) устойчивы, а климат ледниковых периодов (ветвь 
II) — неустойчив и, следовательно, не может быть получен как ре
зультат эволюции флюктуаций современного климата.

Сравнение рис. 23 и 25 показыва
ет, что наибольшие их отличия имеют 
место в режиме полного оледенения 
при S 0/ 5 g > l , l  ив  режиме безледной 
Земли при S 0/Sg <! 1,1: диффузион
ное приближение предсказывает ве
твление решений, транспортное при
ближение — их слияние. Кроме того, 
в диффузионном приближении прои
зводная dxs/dSQ при xs ^ 1 ,0  меняет 
знак, причем постепенное увеличение 
5 0/5g от S 0/Sg =  1 приводит снача
ла к плавному, а затем, после про
хождения точки смены знака 
dxsldS0, — к резкому увеличению xs 
(уменьшению площади полярного 
оледенения), сопровождающемуся ска
чкообразным переходом к режиму 
безледной Земли. Согласно [45], эта 
особенность пропадает при учете 
зависимости коэффициента диффузииD  от меридионального гра
диента температуры и удержании в разложении (8.20) [или (8.25) ] 
более высоких мод. В этом случае решения, полученные в рамках 
диффузионного и транспортного приближений, почти не отличаются 
друг от друга.

8.3. ЗОНАЛЬНЫЕ МОДЕЛИ

Зональными называются такие модели, в которых в качестве 
независимых переменных выступают время, широта и вертикаль
ная координата. Исключение одной переменной- делает зональные 
модели более простыми по сравнению с трехмерными, что, естест
венно, облегчает выполнение большого количества численных экс
периментов на ЭВМ средней мощности. Это формальное, но в ряде 
случаев решающее преимущество не имело бы смысла, если бы зо
нальные модели не воспроизводили многие особенности меридио
нальной структуры климатической системы. Разумеется, зональ
ные модели не могут описывать долготные различия, создаваемые 
распределением континентов и океанов. Однако если для океана 
и суши такие различия являются определяющими из-за ограничен-

Рис. 25. Зависимость положе
ния южной границы полярно
го оледенения от S 0/Sg для 
одномерной модели (диффузион
ное приближение), по Норту 

и др. [45].
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ности их протяженности в зональном направлении, то для атмо
сферы они не имеют столь важного значения. Поэтому зональные 
модели атмосферы оказываются весьма представительными с точки 
зрения воспроизведения атмосферной циркуляции. При обсужде
нии этих моделей мы будем следовать главным образом [8, 20].

Отличительным свойством атмосферы, лежащим в основе вы
вода уравнений зональных моделей, является приближенная сим
метрия'Характеристик термодинамического режима атмосферы от
носительно оси вращения планеты. Свидетельством тому может 
служить высокая степень зональности в распределении многих 
характеристик циркуляции атмосферы. Это свойство является от
ражением зональности суточной инсоляции.

При выводе уравнений зональной модели атмосферы будем ис- ■ 
ходить из непреобразованной системы трехмерных уравнений гид
ротермодинамики атмосферы [см. (5.1)— (5.6)], включающей, 
прогностические уравнения для горизонтальных составляющих 
и, v скорости ветра, температуры Т (или потенциальной темпера
туры 0), удельной влажности q и плотности р, а также диагности
ческое соотношение для давления р. Представим все фигурирующие 
в исходной системе зависимые переменные в виде суммы средних 
зональных значений и отклонений от них. Первые, как и прежде, 
будем обозначать квадратными скобками, вторые — звездочками. 
Тогда после усреднения по долготе уравнения гидростатики и 
проинтегрированного по вертикали" в пределах всей толщи атмо
сферы уравнения неразрывности будем иметь

д [Ф ]/Зс= — R [T [h ,  (8.27)

1 М .  = ------- 1—  f J L  ([ps] [V] _|_ [p*y* j) cos ф do, (8.28)
at ■ a cos ф J оф

о

где Ф =  gz; о =  p /ps', Ps — приземное давление; R — газовая 
постоянная воздуха. ,

Уравнение (8.28) означает, что давление изменяется за счет ди
вергенции массы, создаваемой средней меридиональной циркуля
цией (первый член) и- коррелированными с давлением незональ
ными возмущениями меридиональной составляющей скорости (втсь 
рой член). В настоящее время вопрос о соотношении этих двух 
членов в правой части уравнения (8.28) остается открытым. Вместе 
с тем известно, что в ряде случаев незональная циркуляция и соз
даваемые ею статистические эффекты переноса массы могут ока
заться важными и потому пренебрегать ими в общем нет оснований. 
Заметим также, что члены типа [psw*], [pluv*] возникают и при 
усреднении уравнений движения. Поэтому если эти члены удер
живаются в (8.28), то логично было бы удерживать их всюду. 
Последнее обстоятельство приводит к необходимости введения до
полнительных замыкающих гипотез. Во избежание усложнений
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во всех существующих зональных моделях эти члены вообще опу
скаются. Оправданием служат оценки типа

\ р У \  ю -2(
IPs] [и] Ро

где 8р «  10 гПа — характерное изменение приземного давления 
вдоль круга широты; р 0 ж  10® гПа — среднее приземное давление.

С учетом этого упрощения система зонально усредненных урав
нений гидр'отермодинамики атмосферы принимает вид:

IPs] [И] Н------ ^ - Г -  {[ps\ (М  т  +  [и*о*]) cos ф} +
dt х  cos ордер

+  ilP,] №  [СО] +  [и*®*])} =  I [ря] [У] +  IPs] №  [О] +да •
+  [ u * v * ] ) ^ ±  +  [FKy, (8.29)

а

[Ps] Ы  Н----------------------------------------^ - Г -  {[Ps] ( M  [V] +  [W*t>*]) COS ф } +
dt a cos фдф

+  4 - НА] (М +  =  - I  IPs] [и]-[Р.]([«1[«]+]И *и*])-^_ -а

(8.30)

(8 .31)

(8.32)

4 - [ р . ] [ в ]  + ----------°— г - - { [ Р з ] ( [ ® ] М  +  [ 0 ^ * ] ) С О 8 ф }  +dt a cos фаф

+  - г -  UPs] ([0 ] +  [0*® *])} =  [F T] +  IQ]; (8.33)00

4 -  fPsl Ы  + ------ { Ш  №  M  +  lq*v*]) cos ф} +
dt a cos фдф

+  4 -  Ш  i®] +  to V W  =  P o l  +  [C]; (8 .34)OG

здесь & =  dps/dt  — изобарическая вертикальная скорость; [FK], 
[/^ф], [FT] и [Fq] — соответственно усредненные вдоль круга 
широты диффузионные потоки импульса, тепла и влаги; [Q] — 
радиационные и фазовые источники и стоки тепла в атмосфере; 
[С] — осадки.
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dips]
dt

—  +  R [T] +  [F*]' а V дф аф J
1

[  ~ г -  [ p . ]  [v] COS cpdo; 
J дфа cos ф J дф 
0

д [со] 1
да a cos ф дф

[и] cos ф =  0;
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Такйм образом, даже после введения указанного выше упроще
ния система (8.29) — (8.34) содержит по меньшей мере восемь но
вых переменных типа [ а * Ь * ] , порождаемых нелинейными членами 
в исходных уравнениях. Дополнительные переменные появляются 
при зональном усреднении членов Fk, F ,̂ F T и Fq, если они имеют 
нелинейную структуру.

Аналогичные затруднения возникают и при формулировке гра
ничных условий на подстилающей поверхности. В самом деле, 
пусть уравнение рельефа имеет вид h (ф, Я) =  [h (ф) ] +  h* (ф , Я) 
и пусть любую функцию можно линеаризовать относительно 
h* (ф, К). Тогда для горизонтальных составляющих скорости ветра 
будут иметь место соотношения

[и (h), V (h)] &  [и ([/?]), v([h})] +  h * A - [ u * ( [h ] ) ,  о* ([А])],
д [h]

где вторые слагаемые представляют собой новые неизвестные ве
личины.

Кроме того, если на поверхности суши все три составляющие 
скорости обращаются в нуль, то на поверхности океана условие 
равенства нулю выполняется лишь (и то приближенно) для верти
кальной скорости, а горизонтальные составляющие скорости 
должны находиться из условий непрерывности. Задание последних 
влечет за собой необходимость присоединения к зональной модели 
атмосферы соответствующей модели океана, построение которой 
сопряжено с дополнительными и притом весьма серьезными огра- 
ничёниями. По этой причине планетарный пограничный слой ат
мосферы обычно не включается в область определения решения 
зональной модели, а неоднородности подстилающей поверхности 
учитываются введением средних взвешенных значений коэффици
ента сопротивления и угла между направлением ветра на верхней 
границе планетарного пограничного слоя атмосферы и напряже
нием трения на поверхности Земли. Аналогично, температура и 
влажность подстилающей поверхности находятся из уравнений, 
полученных линейной комбинацией уравнений бюджета тепла и 
влаги на поверхности суши и океана с весами, пропорциональными 
зональной протяженности суши и океана.

Переходя к обсуждению проблемы замыкания, заметим, что при 
построении зональной модели с параметризацией вторых моментов 
[а*, &*], основанной на статистических закономерностях неопи- 
сываемых индивидуально явлений, кроме зонального усреднения, 
необходимо еще произвести усреднение по подходящему ансамблю 
реализаций. Обычно усреднение по ансамблю заменяется усредне
нием по времени, причем период временного усреднения выби
рается заведомо меньшим годового периода: иначе невозможно 
учесть сезонную изменчивость инсоляции, а без нее — правильно 
воспроизвести даже средний годовой климат.
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Представим любую зависимую переменную а в виде

а =  [а] +  а* +  а',

где [ а ] — средняя зональная стационарная составляющая; а* и 
а' — стационарное и нестационарное отклонения от зонального 
среднего, определяемые равенствами

[а*] =  0, а' — О,
черта сверху означает усреднение по времени.

Далее усредним исходную систему уравнений по времени и дол
готе. Поскольку в этом случае мгновенные величины должны вы
падать из уравнений, вместо [а] будем использовать обозначение а, 
т. е. под а будем понимать усредненное по времени среднее зональ
ное значение любой переменной. Тогда уравнения (8.29), (8.30),
(8.33) и (8.34) перепишутся в виде 

dpsu . _____д
dt a cos срЗф 

, д

{Рз (UV +  [«*И*] +  [uV]) COS ф} +

, {p s (исо +  [и*со*] 4 - =
до

=  lpsv + p s [ u v + [ u * v * ] + [ u V ] ) - ^ - - f - F x-, (8.35)
а

- i ---------------------------------- { P s ( w  +  [у* и * ] +  [ t > V ] ) a ^ }  +
dt a cos cpdcp

+  {P s  (У И  +  |>* Ю * ] +  [ o W ] ) }  =  do

=  — lpsû —ps(uu +  [«*«*1 +  [uV ]) -^5- +  RT  +
а а \  д ф дф /

+  ^Ф; . (8.36)

Э {Ps(во +  [в*0*] +  [0V ])cos ф} +  
dt ■ a cos фдф

+ - |- { P s ( 0 f f l  +  [e*ffl*] +  [0W ])} =  i7T4-Q; (8.37)до

dPsQ '  ̂ ■ {р, (qv -f- [ fv*)  +  \qV\  cos ф} +
dt a cos фдф

+  - J -  {Ps (<7<fl +  [9*®*] +  [7®'])} =  F +  C. (8.38)da 4
Эти уравнения содержат 20 неизвестных вторых моментов. Одни 

из них (со штрихами) обусловливаются нестационарными синопти
ческими возмущениями, другие (со звездочками) — стационарными 
незональными движениями. Стандартный способ описания вторых 
моментов с помощью гипотез полуэмпирической теории турбулент
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ности (вторые моменты считаются пропорциональными градиентам 
соответствующих средних полей с множйтелями пропорционально
сти, имеющими смысл коэффициентов турбулентной диффузии им
пульса, тепла и влаги) здесь не проходит. Дело в том, что в дейст
вительности упомянутые множители пропорциональности являются 
сложными функциями пространственных координат, а некоторые 
из них, в частности возникающие при параметризации членов типа 
[u'v'], даже принимают отрицательные значения.

Более обоснованная параметризация меридионального потока 
зонального импульса [u'v'} была предложена Дж. Вильямсом 
и Д. Девисом [58]. Они исходили из того, что синоптические про
цессы черпают свою энергию из доступной потенциальной энергии 
зональных движений, мерой которой является меридиональный 
градиент температуры. Соответственно поток импульса [u'v'] был 
параметризован в виде ,

где L =  с!Q — типичный горизонтальный маештаб синоптических 
возмущений; с — скорость звука; Q — угловая скорость вращения 
Земли; & — безразмерный множитель, принимаемый пропорцио
нальным (г/Я)2; z — вертикальная координата; Я  =  с2!(щ)  — 
высота однородной атмосферы; к =  cp/cv — отношение теплоем
костей при постоянном давлении и постоянном объеме.

Выражение (8.39) обеспечивало возможность существования 
отрицательной вязкости в тех широтных зонах, в которых форми
руются основные струйные течения. Остальные моменты, созда
ваемые нестационарными синоптическими возмущениями, предла
галось определять по обычным диффузионным формулам с положи
тельными коэффициентами виртуальной вязкости, теплопровод
ности и диффузии.

Другой способ параметризации вторых моментов на основе тео
рии бароклинной неустойчивости зональной циркуляции был раз
вит в цикле работ Дж. Грина [29], Б. Солтсмена [52] и П. Стоуна 
[54]. Последний предложил определять вторые моменты форму
лами вида

u'v' k —R дТ (8.39)

ае (1 -f- Ri)1'2 у 
dz Ri L
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нальная составляющая термического ветра; Ri

число Ричардсона; у  — меридиональная координата.
Оба рассмотренных выше способа параметризации содержат . 

много произвольных гипотез. Их влияние можно ослабить, если, 
как это сделал А. С. Монин [16], присоединить к усредненным 
уравнениям гидротермодинамики уравнения для вторых моментов 
(так называемые уравнения Фридмана—Келлера), упрощенные пу
тем исключения в них третьих моментов.

Наконец, еще одним, но пока не реализованным способом па
раметризации вторых моментов является использование выраже
ний [20]

полученных в результате обработки климатических данных на ос
нове соображений размерности. Здесь д/ду — д/(адф); Ri =  
=  al2 (dQ/do)/(R dQ/dy)2 — число Ричардсона; Ki =  l~1dU/dy — 
число Кибеля; Ма =  U (gRdQ/do)~U2 — параметр, близкий по 
смыслу к числу Маха; Re =  Ua/K — число Рейнольдса; К  — ко
эффициент макровязкости, характеризующий движения с гори
зонтальным масштабом, меньшим заданного шага сетки.

Функции Flt Fi в (8.41) содержат слишком много безраз
мерных аргументов, чтобы их можно было определить по эмпири
ческим данным. Одн'ако число Re при К. =  105 м2/с имеет порядок 
1Q3, а числа Ма и Ki — соответственно 10-2 и l-О-1— 10~2. Следо
вательно, можно ожидать, что выражения (8.41) обладают свойст
вом автомодельности по Re, Ма и Ki и что, стало быть, вопрос об 
их использовании сводится к отысканию функций Flt . . . , F4 от 
двух аргументов — а и Ri.

Рассмотрим теперь вторые моменты, создаваемые стационар
ными незональными движениями. Для оценки их вклада в форми
рование зональной циркуляции примем характерные масштабы 
длины в горизонтальном и вертикальном .направлениях и харак
терный временной масштаб исследуемых движений соответственно

[u'v'] ~  R4*U F^a,  Ri, Ki, Ма, Re);

R ^ U  Ft (a, Ri, Kb Ma, Re);

[ q ' v ' ] ~ R m - 2( - ^ - ) \ —  I f V /2/г (CT, Ri, Ki, Ма,-Re), (8.41) 
V dy J  | ду I V do )
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равными 106 м, 0,2 и 3- 10е с. Характерные значения вторых мо
ментов типа а*Ь* и [а'Ь' \ заимствуем из [48], причем те из них, 
сведения о которых в [48] отсутствуют, оценим с помощью соот
ношений вида

дТ./ду[ T W ] ~ [ ' T v ' ] -
д Т/до

Аналогично, для определения эффектов горизонтальной вязко
сти и диффузии тепла и влаги воспользуемся оценками типа

1\  ~  KVL-
Тогда после приведения уравнений (8.35) — (8.38) к безразмер

ному виду и сохранения за безразмерными переменными прежних 
обозначений будем иметь:

(Ю-2) J * _  +  п о-2) J L  ии +  (Ю-2) J _  +  (ю -i) J _  +
dt ду . ду ду

д sr.*+  (0,5 • Ю-3) —  ысо +  (10-4) —  [и* со*] +  (10-4) —  [и' со'] =
да да до

=  [1] и +  (0>5- 10~2)«u +  (10_2) [ы*и*]~|-(10-2) [«V ] +  ( 10-1) FK\

(Ю-*) - * L +  (Ю~4) —  uv +  (5 -10-2) —  р и * ]  +
dt ду ду

+  (10-1) Л -  [ d v ]  +  (10-3) л _  va  +  (Ю_4) J L  +
ду до до

+  (10~4) ]7« / ]  =  ^-(1) и +  (10-2 ии—
до

- — (0,5 --10-») —‘(10-®) [iTbPt— (0,5) х

Х - ^ —  0,5)-^г- +  (10-1) / ,ф;
dy dy

<5.1 0 - » )_ ^  +  ( l ) ^ _ 7 ’t, +  ( l ) ^ _ [ f * o * ]  +  ( l ) 4 - [ 7 V ]  +dt dy dy dy

+  (10-1) —  Г© +  (10-1) —  [T*©*] +
da do+ (10-1) a [rw] = (10-1) p + (0)5) Q;
do

dt dy dy



Сравнивая помещенные в кругЛых скобках характерные зна
чения безразмерных параметров, приходим к следующим двум за
ключениям: 1) уравнения движения с достаточно высокой точ
ностью можно заменить геострофическими соотношениями, допол
ненными членами, характеризующими эффект макровязкости;
2) несколько членов в уравнениях; бюджета тепла и влаги имеют 
близкие порядки (во всяком случае различия порядков членов 
в этих уравнениях меньше, чем в уравнениях движения). Поэтому 
упрощение уравнений бюджета тецла и влаги представляется не
целесообразным. II

8.4. ТРЕХМЕРНЫЕ МОДЕЛИ

В этом разделе мы рассмотрим трехмерные модели системы 
океан—атмосфера, занимающие в иерархшиклиматических моделей 
высшую ступень в смысле их сложности. Как и прежде, основное 
внимание мы уделим принципам построения этих моделей и их 
использованию при воспроизведении современного климата.

Здесь может возникнуть естественный вопрос: зачем нужно 
использовать модели для воспроизведения современного климата, 
если он и без того известен по данным наблюдений? Иными словами, 
зачем нужно затрачивать дополнительные усилия на выполнение 
уже решенной (пусть даже в первом приближении) задачи? Отве
тить на этот вопрос одновременно и просто, и непросто. Действи
тельно, никакая» климатическая модель никогда не будет пол
ностью соответствовать реальной климатической системе, так что 
стремление понять различия и сходство между ними является не
пременным условием, если мы хотим, чтобы климатические модели 
имели, по выражению А. С. Монина [18], доказательную и пред
сказательную силу. С другой стороны, то, что хочется сделать в меч
тах, и то, что удается сделать на самом деле, по ряду причин (ска
жем, технического и экономического характера) могут не совпа
дать друг с другом. Важно понять, является ли то, что реально 
удается сделать, полезным. Так вот, что касается этого вопроса, 
то ответ на него можно получить только после того, как будет со
ставлено четкое представление о возможностях моделей воспроиз
водить современной климат.

В настоящее время прошли испытание и проверку четыре гло
бальные модели системы океан—атмосфера. Мы имеем в виду мо
дели, разработанные в Ла^ратории геофизической гидродина
мики Принстонского университета (модель GFDL), в Институте 
океанологии им. П. П. Ширшова АН СССР (модель ИОАН)* 
в Вычислительном центре Сибирского отделения АН СССР (модель 
ВЦ СОАН) и в Национальном центре атмосферных исследований 
США (модель NCAR). Этот список можно было бы продолжить, 
включив в него модели, либо фиксирующие температуру поверх
ности океана, что равносильно предположению о бесконечной теп
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лоемкости океана, либо представляющие океан в виде «болота» 
с нулевой или конечной теплоемкостью, служащего бесконечным 
источником влаги для атмосферы, но не обеспечивающего переноса 
тепла в меридиональном направлении. Подобного рода моделей 
известно много. Назовем одну из них, реализованную в Годдард- 
ском центре космических исследований США (см. [30, 31]). Обсу
дим каждую из перечисленных выше моделей системы океан—атмо
сфера в порядке их упоминания.

Модель G FDL

Описанию ранней версии этой модели и полученных с ее 
помощью результатов расчета среднего годового состояния си
стемы океан—атмосфера посвящены работы С. Манабе и 
К- Брайена [13] (см. также [38—40]). Обобщение этой версии мо
дели на случай сезонной изменчивости климатической системы 
приводится в [40]. При изложении этих работ мы будем следо
вать в основном [5, 13, 18].

Модель GFDL имеет следующую структуру. Она состоит из 
атмосферного и океанского блоков и обшей библиотеки данных, 
в которой происходит непрерывное обновление информации, не
обходимой для расчета характеристик взаимодействия между океа
ном и атмосферой.

Атмосферный блок включает систему уравнений гидротермоди
намики, в которой независимыми переменными являются время t, 
долгота Я, широта ф и безразмерное давление or =  p/ps. Состояние 
атмосферы характеризуется полями зональной и и меридиональ
ной v составляющих скорости ветра, температуры Т, удельной 
влажности q и давления р& на подстилающей поверхности. Эти 
поля описываются уравнениями движения

~~PsU  = ( /  + Ps — ^ - г + Л  +  ёг- ^ - ;  (8.43)at \  & J a cos (рол, да

J L PsV== ^ f i J r U J i ^ S \ p sU— ps- ^ -  +  F4, +  g - ^ (8.44)
- dt V a J ад<р da

уравнением статики
. l

ф  =  ф 8-]-Я (8.45)

о
уравнением, тенденции для поверхностного давления

-|-1— - Г (  др--и- psv cos ф") d o  =  0 (8.46)
dt a cos ф J V дК 1 dq> V  V ’

о .
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- ± -  psT  =  р +  - j -  (FR +  Н) +  ps (Qc +  QP +  Qb); (8.47)
at cpG cp da

-^-Psq =  g ^  +  ps ( P c - C + P Dy, (8.48)
dt da

здесь F%, F <f, Qd и Pd — члены, характеризующие соответственно 
горизонтальную диффузию импульса, тепла и влаги; ть тф — со
ставляющие вертикального турбулентного потока импульса; Н 
и Е — вертикальные турбулентные потоки тепла и влаги; FR — 
радиационный поток тепла; Qc и Р с — нормированные притоки 
тепла, и влаги при конвекции; QP — скорость изменения темпера
туры при фазовых переходах влаги; С — скорость изменения вла- 
госодержания при выпадении осадков;

~ т г  P s  (  ) =  —7 7  Ps  ( ) +  .... .. .....  ( ) PsW +dt dt a c o s  срдл

i d / \ 1 d 1 \
H----------------- —  ( )PsVCOS<p+ —  ( )  P s ®

a c o s  фdip da

— оператор индивидуальной производной; со и р — аналоги вер
тикальной скорости в сг- и p-системах координат, определяемые 
диагностическими соотношениями

и уравнениям и переноса тепла и вл аги

1со = -------
Р s

о

dt
О

Г /  d p su  d p s i> cos ф  \

J \  a  cos ф с Л , ' a  cos ф д ф  )
(8.49)

р =  рф  +  а ( А .  +  - ^ -  +  А Л .  (8.60)
\  dt a  cos фол, адф /

Схема расчета радиационного потока FR .тепла включает описа
ние поглощения радиации озоном, углекислым газом и водяным 
паром, а также описание эффектов облачности и зависимости их 
альбедо от высоты облачного слоя. Средние годовые поля облач
ности на трех ярусах и распределение озона задаются по климати
ческим данным. Концентрация углекислого газа считается по
стоянной. Альбедо подстилающей поверхности варьирует в зави
симости от типа поверхности (вода, открытая поверхность суши, 
снег, морской и материковый лед).

Испарение на суше и влагосодержание деятельного слоя почвы 
находятся интегрированием прогностического уравнения для 
влажности почвы, учитывающего выпадение осадков, таяние снега, 
испарение и речной сток. При- этом предполагается, что влагоем- 
кость почвы (т. е. максимальное количество влаги, которое может 
сохраниться в почве) не может превосходить 15 см, а влияние влаж
ности почвы на испарение сказывается только в том случае, когда 
влажность почвы меньше некоторого критического значения, со
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ставляющего 75 % влагоемкости. В этом случае испарение умень
шается на величину, пропорциональную отношению текущего и 
критического значений влажности почвы. Толщина снежного по
крова определяется из уравнения, учитывающего накопление,, 
сублимацию и таяние снега.

Для расчета конвекции и фазовых переходов влаги используется 
схема конвективного приспособления, предусматривающая верти
кальное перераспределение влаги и тепла при возникновении гид
ростатической неустойчивости. Перераспределение/ производится 
с учетом интегрального сохранения тепло- и влагосодержания,, 
после чего сконденсированная влага считается выпадающей в виде 
дождя или снега.

Эффекты горизонтального перемешивания описываются сле
дующими образом. Члены, характеризующие горизонтальную диф
фузию импульса, представляются в виде произведения соответст
вующих компонентов тензора деформации скорости на коэффициент 
горизонтальной турбулентной вязкости. Последний находится из 
условия равенства локальной генерации и диссипации турбулент
ной энергии, причем масштаб длины (масштаб турбулентности) 
принимается равным шагу сетки. Тот же коэффициент используется 
для определения эффекта горизонтальной диффузии тепла и влаги.

Вертикальные турбулентные потоки импульса, тепла и влаги 
рассчитываются с использованием полуэмпирической модели тур
булентности, в которой масштаб турбулентности задается линейно 
растущим до высоты 75 м, а затем линейно убывающим до нуля 
на высоте 2,5 км (верхняя граница планетарного пограничного 
слоя атмосферы). Для оценки напряжения трения и турбулент
ных потоков явного и скрытого тепла на подстилающей поверхно
сти привлекаются обычные диффузионные формулы с фиксирован
ными значениями коэффициентов сопротивления и тепло- и влаго
обмена. Влажность водной поверхности и поверхности снега счи
тается насыщенной. Температура почвы находится из уравнения 
бюджета тепла в предположении о равенстве нулю потока тепла 
в почву, температура поверхности океана рассчитывается в океан
ском блоке модели.

Уравнения атмосферного блока] модели аппроксимируются их 
разностными аналогами на широтно-долготной сетке с 64 узловыми 
точками вдоль круга широты и с 19 точками вдоль меридиана (между 
экватором и полюсом). По вертикали атмосфера разбивается на 9 
слоев со сгущением уровней в пограничном слое и в нижней стра
тосфере. Реальная топография земной поверхности заменяется 
сглаженным рельефом, учитывающим основные горные системы, 
а также Антарктический и Гренландский ледниковые щиты.

Океанский блок объединяет непреобразованные уравнения дви
жения
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_ £ _ = _ ( 7  +  и-*1Ф- Л и - ^ - Ж  +  F ^ k ^ :  (8.52)
dt \  a J  po адф дг2 -

записанные в приближении Буссинеска, уравнения гидростатики
d p / d z = —gp (8.53)

и неразрывности
du , dv cos ф дзд _  q ^

a cos фдХ a cos фдф dz

а также уравнения переноса потенциальной температуры 0  и со
лености S

4 - ( 0 ,  S) =  ft„A(0, S) +  V-fVi(0 .  S), (8.55)
di дг2

где р0 — средняя плотность морской воды; kv и kH — коэффици
енты вертикального и горизонтального турбулентного обмена; 
Fx и Тф — члены, характеризующие горизонтальное трение (рас
считываются с помощью линеаризованного варианта соответст
вующих формул атмосферной модели);

4 - (  ) = 4 - ( ) + — ) “ +dt dt a cos фол

д , ч , д , чч--------------- ( )wcosmH--------( )w\
a cos фдф dz

А ( ) = ------------ Г —— ( ) Н---- — ( COS ф А — ( А"]
a 2 cos2 ф L дХ2 дф V  дф /  J

— операторы индивидуальной производной и Лапласа.
Для отыскания плотности р морской воды привлекается нели

нейное уравнение состояния в форме Эккарта

р = -------------------------------- , (8.56)
1,000027 [ а +  b (р0 + p s))

где а, b и р 0 — параметры, определяемые в виде
а =  1779,5+11,250 — 0,0745©2— (3,8+  0,010) S;

6 =  0,698;
Ро =  5890— 3 8 0 — О,37502+ 3S;

плотность измеряется в г/см3, температура — в градусах Цельсия, 
соленость — в промилле.

Как и в атмосферном блоке, предусматривается возможность 
появления гидростатической неустойчивости. Она разрешается пу
тем конвективного приспособления, т.е. мгновенным выравниванием 
профилей температуры и солености с учетом интегрального сохра
нения последних.

Структура верхнего слоя океана определяется, помимо кон
векции, еще и ветровым перемешиванием. Его эффект описывается
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в рамках локальной модели верхнего квазиоднородного слоя типа 
предложенной Э. Краусом и Дж. Тернером [10]. На самой поверх
ности используется условие равенства нулю вертикальной скорости 
и задаются составляющие касательного напряжения ветра и тур
булентные потоки тепла и соли, определяемые в атмосферном 
блоке. На дне принимаются условия скольжения и обращения 
в нуль вертикальных потоков тепла и соли. На берегах океана нор
мальная к береговой черте составляющая скорости и горизонталь
ные потоки тепла и соли считаются равными нулю.

Система уравнений и граничных условий дополняется уравне
нием эволюции толщины hj ледяного покрова

где /  — скорость изменения толщины льда за счет локальных 
факторов (намерзания, таяния, сублимации и пр.); б — множитель, 
качественно учитывающий влияние толщины морского льда на 
скорость его дрейфа (этот множитель задается равным нулю при 
h\ >  3 м или единице при hi С  3 м).

При конечно-разностной аппроксимации уравнений океанского 
блока используется стандартная шахматная сетка с более тонким 
разрешением вблизи западного берега. В высоких широтах, где 
длина шага сетки уменьшается, применяется процедура пространст
венного Фурье-сглажИвания. По вертикали океан разбивается йа 
12 слоев, толщина которых неравномерно увеличивается от поверх
ности до дна.

Первые численные эксперименты по объединенной модели GFDL 
были выполнены для области, представляющей собой усеченный 
сферический сектор. С запада и востока он был ограничен мери
дианами, отстоящими друг от друга на 120°, с севера и юга — па
раллелями ±  81,7°. Зональная протяженность атмосферы и океана 
принималась одинаковой всюду, кроме областей высоких широт, 
занятых сушей. Такая конфигурация области определения реше
ния (рис. 26) напоминает Северную и Южную Америку и Атланти
ческий океан. В атмосфере на граничных меридианах задавалось 
условие цикличности, на граничных параллелях — условие сколь
жения. Поверхности суши и дна океана считались плоскими, глу
бина океана— равной 4 км.

Для преодоления трудностей, связанных с различием тепловой 
инерции атмосферы и океана, производилась искусственная син
хронизация, т. е. склейка состояния океана на каждом временном 
шаге со сглаженным по времени состоянием атмосферы. Сглажи
вание осуществлялось с помощью процедуры, эквивалентной экс-

• понёнциальному фильтру с весовой функцией A,-1 exp (t/K) при 
t  <  0 и 0 при t > 0  (Я — постоянная времени, равная одной неделе).

Анализ результатов интегрирования уравнений модели пока
зал, что учет переноса тепла в океане приводит к охлаждению ат
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мосферы в низких и ее нагреванию в умеренных широтах. В свою 
очередь уменьшение перепада температуры между экватором и 
умеренными широтами вызывает ослабление зональной циркуля
ции и как следствие бароклинной неустойчивости атмосферы уров
ня кинетической энергии макротурбулентности в умеренных ши
ротах и интенсивности меридиональной ячейки Феррела. Адвек
ция тепла в океане способствовала также углублению субтропи
ческого и полярного максимумов давления и барического мини
мума в умеренных широтах, обес
печивающего перенос нагретого 
над океаном воздуха на восточный 
берег континента.

Существование холодного эква
ториального апвеллинга сказалось 
на ослаблении осадков в тропиче
ской зоне океана и на усилении 
их над континентом. В субтропи
ческих и высоких широтах перенос 
теплой воды субтропическим кру
говоротом увеличил потоки явного 
и скрытого тепла от океана к ат
мосфере и количество осадков вдоль 
восточного берега континента; в 
северных широтах этот перенос 
обусловил появление аналогичных 
эффектов вдоль западного берега 
континента. В целом результаты 
расчета по объединенной модели 
системы океан — атмосфера оказа
лись более реалистичными, чем по 
модели, в которой океан представлялся в -виде «болота» с нулевой 
теплоемкостью.

В дальнейшем основные результаты упомянутого численного 
эксперимента были подтверждены более детальными расчетами, 
выполненными с учетом реальной геометрии континентов и океа
нов. Расчеты выполнялись на сетке, содержащей 9 уровней в ат- 
мдсфере и 12 уровней в океане. Шаг сетки принимался равным 
500 км; синхронизация состояний атмосферы и океана — 1,3 ат
мосферных года к 430 океанским годам.

Остановимся на результатах расчета океанских полей. Хотя 
установления термического режима океана так и не было достиг
нуто, распределение температуры в океане оказалось очень похо
жим на наблюдаемое (рис. 27). Удалось правильно воспроизвести 
также основные, особенности глобального распределения солено
сти: в Атлантике соленость получилась выше, чем в Тихом океане, 
а в Тихом океане она получилась на юге больше j чем на севере. 
Кроме того, модель правильно воспроизвела меридиональную

Рис. 26. Представление океана и 
континента в ранней версии моде

ли GFDL.
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циркуляцию в океане, образующую два круговорота с подъемом 
и прогревом на экваторе и опусканием холодных вод в высоких 
широтах. Как выяснилось, меридиональный перенос тепла дости
гает максимальных значений в субтропиках, где термбхалинная 
и дрейфовая составляющие скорости течения ориентированы в од
ном направлении. Наоборот, в умеренных широтах, где дрейфо
вая и термохалинная составляющие ориентированы в противопо
ложных направлениях, меридиональный перенос тепла ослаблен.

Рис. 27. Среднее годовое распределение температуры (°С) поверхности океана,
по Брайену и др. [23].

Вместе с тем существуют и неизбежные расхождения между 
рассчитанными и наблюдаемыми полями океанских характеристик. 
Это касается в первую очередь завышения температуры в высоких 
и полярных широтах, занижения солености, особенно отчетливо 
выраженного в Северной Атлантике, и ослабления интенсивности 
циркуляции в целом. Последнее обстоятельство, как и недооценка 
скорости образования холодных глубинных вод в высоких широ
тах, объясняется, по мнению авторов, отсутствием в модели сезон
ного хода инсоляции.

Учет сезонного хода инсоляции при небольшом изменении мо
дели (коэффициенты вертикальной и горизонтальной диффузии 
импульса, тепла и соли в океане задавались функциями глубины, 
синхронизация осуществлялась приравниванием 4,2 атмосферных 
лет к 1200 океанским годам) улучшил воспроизведение ряда ха
рактеристик климатического режима системы океан—атмосфера, 
таких как распределение многолетнего льда в Арктике и снежного
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покрова на континентах северного полушария. Учет сезонного 
хода инсоляции привел к ликвидации нереально большой толщины 
морского, льда (теперь она составила около 3 м вместо 35 м, как 
это было ранее) и непрерывного накопления снега.

Весьма удовлетворительным получилось пространственно-вре
менное распределение средней зональной приземной температуры 
над океанами и над сушей (рис. 28). Обратим внимание на сдвиг 
фаз (запаздывание) и уменьшение амплитуд сезонных колебаний 
приземной температуры над океаном по сравнению с их значе
ниями над сушей в области умеренных и низких широт и на все 
более раннее наступление максимума по, мере приближения к по
люсу в высоких широтах. Последняя особенность имеет: своей 
причиной усиление влияния морского льда, препятствующего теп
лообмену между океаном и атмосферой и тем самым способствую
щего преобразованию морского климата в континентальный. J

Аналогичное'заключение в смысле точности воспроизведения 
пространственно-временного распределения климатических харак
теристик можно сделать и в отношении средних (в северном й юж
ном полушариях) значений температуры воздуха на разных высо
тах в атмосфере и температуры воды на разных горизонтах в верх
нем слое океана. Из рис. 29 видно, что в северном полушарии, где 
суша занимает примерно две трети площади, амплитуда сезонных 
колебаний температуры воздуха увеличивается с приближением 
к подстилающей поверхности в основном из-за сильной изменчиво
сти альбедо, связанной с появлением и исчезновением снега на кон
тинентах. Эта особенность не обнаруживается в южном полушарии, 
в котором площадь суши меньше площади океана. .

Рисунок свидетельствует также об асимметрии годового хода 
температуры воды в верхнем слое океана: максимальные положи
тельные отклонения температуры от ее среднего годового значения 
летом почти на 0,5 °С больше максимальных отрицательных откло
нений зимой. Ее причина — существование зимней конвекции, 
ограничивающей понижение температуры поверхности океана, 
и летнего термоклина, экранирующего теплый верхний слой от 
холодных глубинных слоев океана. Эта особенность хорошо вос
производится моделью.

На рис. 30 изображены сезонные. вариации теплосодержания 
атмосферы и океана. Даже беглого взгляда на этот рисунок доста
точно, чтобы уловить несоизмеримость амплитуд сезонных коле
баний в обеих средах (в океане они много больше, чем в атмосфере) 
и опережение сезонных, колебаний теплосодержания в атмосфере 
по сравнению с таковыми в океане. Данные наблюдений подтверж

дают этот результат.
Рисунок 31 демонстрирует сезонную изменчивость меридио

нального переноса тепла в атмосфере и океане. Как видно, в уме
ренных широтах меридиональный перенос тепла в. атмосфере при
нимает максимальные значения в начале зимы и минимальные —
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Рис. 29. Пространственно-временное распределение средних [в 
северном (а) и южном (б) полушариях] значений температуры (°С) 
на разных высотах в атмосфере и на разных глубинах_в океане, 

по Манабе и др. [40].,



в начале лета, главным образом благодаря соответствующим из
менениям интенсивности бароклинной неустойчивости. В низких 
широтах: меридиональный перенос тепла становится даже отрица-

П у н к ти р  — результаты  расч ета , крести ки  — д ан н ы е  наблю* 
дений.

тельным, т. е. направленным с севера на юг. В экваториальной 
области он осуществляется ячейкой Хэдли, транспортирующей 
тепло из летнего полушария в зимнее.

Полученные данные указывают на тесную связь между меридио
нальным переносом тепла в океане и интенсивностью зональной
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Рис. 31. Пространственно-временное распределение 
меридионального переноса тепла (1015 Вт) в атмосфере 

(а) и в океане (б), по Манабе и др. [40].
П олож и тельн ы е зн ач е н и я  соответствую т п ерен осу  на север , от

р и ц ател ь н ы е  — н а  ю г.



циркуляции атмосферы: перенос тепла к экватору происходит под 
действием западных ветров, к полюсу — восточных. Зимой, когда 
одновременно усиливаются и западные, и восточные ветры, перенос 
тепла к полюсу в тропических широтах океана увеличивается, 
а в умеренных широтах — уменьшается. Эта особенность, воспро
изведенная моделью, неплохо согласуется с фактическими данными. 
Хуже согласуется и, главное, не поддается объяснению занижение 
(в несколько раз) амплитуд сезонных колебаний меридионального 
переноса тепла в океане.

-Заниженными получились также амплитуды сезонных колеба
ний температуры поверхности океана в умеренных широтах се
верного полушария и температуры приземного слоя атмосферы 
в высоких широтах южного полушария. Напротив, амплитуды 
сезонных колебаний теплосодержания атмосферы в высоких ши
ротах и запаса скрытого тепла в снеге и в морском льду оказались 
завышенными. Перечисленные расхождения объясняются авто
рами неточностью задания поля облачности, (в частности, из-за 
отсутствия данных наблюдений распределение облачности в южном 
полушарии принимается таким же, как в северном) и занижением 
расходов главных океанских течений.

Модель ИОАН

Главным отличием этой модели от модели GFDL был отказ от 
искусственной синхронизации состояний океана и атмосферы и раз
деление океана на верхний деятельный слой, естественно синхро
низируемый с атмосферой, и глубокий океан, состояние которого 
рассчитывается отдельно. Такой подход предназначался для опи
сания сравнительно короткопериодных процессов, в которых состоя
ние глубокого океана в первом приближении можно считать не
изменным.

Модель состоит из четырех блоков: свободной атмосферы, пла
нетарного пограничного слоя атмосферы, деятельного слоя океана 
и глубокого океана. Для воспроизведения климатического состояния 
свободной атмосферы используются уравнения гидротермодина
мики практически в той же форме, что и в модели GFDL; разли
чаются лишь способы параметризации физических процессов. При
нятый в модели ИОАН способ параметризации мелкомасштабного 
взаимодействия атмосферы с подстилающей поверхностью основы
вается на теории подобия для экмановского пограничного слоя, 
причем последний считается погруженным в нижний расчетный 
слой, содержащий 15 % массы всей атмосферы. Временная и про
странственная изменчивость этого слоя рассчитывается с помощью 
уравнений, а вертикальная структура принимается универсаль
ной, т. е. такой, какой ее предсказывает теория подобия для экма
новского пограничного слоя.

Расчет характеристик7 взаимодействия атмосферы и подстилаю-
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щей поверхности производится с помощью законов сопротивле
ния, влаго- и теплообмена с учетом влияния плотностной стратифи
кации и изменения шероховатости подстилающей поверхности на 
суше. Температура подстилающей поверхности определяется из _ 
уравнения бюджета тепла; в океане это уравнение служит для 
определения потока тепла в воду. При наличии на поверхности 
океана ледяного покрова температура его верхней кромки нахо
дится, как на суше, т. е. предполагается, что лед полностью изоли
рует океан от атмосферы. Для постоянного ледяного покрова, к ко
торому отнесены и многолетние льды, введено ограничение, не 
позволяющее температуре поверхности подниматься выше О °С. 
Считается, что в этом случае результирующий поток тепла тратится 
на таяние льда.

В модели ИОАН используется грубое вертикальное разрешение 
атмосферы: она разбивается на четыре слоя с границами на высо
тах 1,5, 4,5 и 11 км. Зато, в отличие от модели GFDL, облачность 
не задается по климатическим данным, а определяется на каждом 
временном шаге по эмпирическим формулам [53 ]*

«х=  — 2 +  ; п% =  ■—0,7 +  2 — ;
3 Цт.1 Qm,

п , = — 0,43+  1,73
7mJ

так что суммарный балл облачности составляет 
п = 1 — (1— « i) ( l— п2)(1— л3).

Здесь п — балл облачности, q — удельная влажность; qm — ее 
насыщающее значение; индексы 1, 2 и 3 указывают на принадлеж
ность к нижнему, среднему и верхнему слоям.

В соответствии с грубым вертикальным разрешением атмосферы 
схема расчета радиационных притоков тепла также сильно упро
щается. В ней учитываются эффекты трехслойной облачности и по
глощения водяным паром. Мезомасштабная конвекция и фазовые 
переходы влаги рассчитываются приблизительно так же, как и 
в модели GFDL; однако вместо условия выравнивания с высотой 
относительной влажности используется условие подобия конвек
тивного переноса удельной влажности и эквивалентно-потенци
альной температуры.

Из-за необходимости экономии возможностей ЭВМ эффекты со
лености в блоке деятельного слоя океана не учитываются. Не учи
тывается и влияние вертикальных движений, а средние по глубине 
деятельного слоя горизонтальные течения представляются в виде 
суммы климатических составляющих, заимствуемых из блока глу
бокого океана и дрейфовых течений, определяемых по напряже
нию трения ветра. Предполагается также, что термическая струк
тура деятельного слоя океана обладает универсальностью: в нем 
выделяются верхний квазиоднородный слой и подстилающий его
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сезонный термоклин е автомодельным распределением темпера
туры. Температура на нижней границе деятельного слоя берется 
из блока глубинного слоя, а температура Ts и толщина h верхнего 
квазиоднородного слоя определяются из проинтегрированных по 
глубине деятельного слоя уравнений бюджета тепла и турбулент
ной энергии. С учетом гипотезы замыкания для интегральной дис
сипации турбулентной энергии эти уравнения записываются в виде

где Qs — нормированный на объемную теплоемкость морской воды 
результирующий поток тепла на поверхности раздела вода—воз
дух; es — поток кинетической энергии из атмосферы в океан; 
7 \  — температура на нижней границе деятельного слоя; — 
толщина этого слоя, принимаемая равной 350 м; р0 и а т — средняя 
плотность и коэффициент теплового расширения морской воды; 
kH =  2 ,5 -107 см2/с — коэффициент горизонтальной турбулентной 
диффузии; F l t  F 2 и  F 3 —  стандартные функции от аргумента 
h — h/hu имеющие вид Fx == 1—сг (1—/г); F 2 =  (1—h) Fx—0,5 +  
+ 0,5 c jv 1 + с 2 (1—/г)2; F a = (сх—2с2) (1— К) F y —c-^F^, с г да 0,73; 
с2 да 0,29; с3 да 0,13; а  да 0,9 — числовые константы.

Уравнения (8.58), (8.59) дополняются следующим алгоритмом, 
грубо описывающим влияние ледяного покрова: если температура 
Ts, определяемая из уравнения бюджета тепла на поверхности 
океана, становится ниже точки замерзания (- 1,8 °С) морской 
воды, то считается, что появляется лед, полностью изолирующий 
деятельный слой от атмосферы. Соответственно принимается, что 
Qs =  0, ss =  0, и температура верхнего квазиоднородного слоя 
подо льдом, задается равной температуре замерзания морской воды. 
При этом температура Ts верхней кромки льда определяется из 
уравнения бюджета тепла океанской поверхности в предположении 
о равенстве нулю результирующего потока тепла. Как только тем
пература Тб превысит температуру точки замерзания морской 
воды, считается, что лед исчезает.

В качестве блока глубокого океана используется двумерная мо
дель общей циркуляции океана, предложенная в [6, 7]. В ее ос
нове лежат следующие допущения: плотность морской воды зависит 
только от температуры; вариации последней имеют место лишь в ба- 
роклинном слое толщиной 2 км, ниже которого' температура Тъ 
фиксирована, а в самом слое она описывается выражением

где Л (г) — заданная стандартная функция от глубины z; О (Я, 
ф, t) — искомая функция горизонтальных координат и времени,

dh

d t
Qs Р  2

T s - П  F 3

' T = T b +  A\z)fF(K ф, t),
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определяемая из проинтегрированного по глубине (в пределах всей 
толщи океана) уравнения бюджета тепла. Фигурирующие в Этом 
уравнении баротропные составляющие скорости находятся из урав
нения для интегральной функции тока, средние по вертикали, со
ставляющие скорости дрейфового течения — из экмановских урав
нений по заданному напряжению трения ветра на поверхности 
океана. Наконец, средние по вертикали бароклинные составляю
щие скорости определяются с помощью квазигеострофических со
отношений.; Граничные  ̂ условия задаются так, чтобы обеспечить 
выполнение законов сохранения тепла и массы в Мировом океане.

■ Уравнения блока глубокого океана интегрируются на широтно
долготной сетке с шагом 5° от начального состояния, соответст
вующего состоянию покоя горизонтально-однородного- (но страти
фицированного по вертикали) океана, до установления равновес
ного режима., Составляющие напряжения трения ветра и резуль
тирующий поток тепла на поверхности океана рассчитываются 
по средним годовым полям атмосферного давления, температуры 
воздуха и радиационного бюджета на поверхности океана при фик
сированном значении отношения Боуэна, равном 0,5. Напрмним, 
что из результатов этого расчета для объединенной модели Клима'- 

х тической. системы нужны только поля горизонтальной скорости 
течения и температуры На нижней границе деятельного слоя.

Уравнения атмосферного блока и блока деятельного слоя океана 
интегрируются на сферической сетке КурихарьГс горизонтальным 
шагом около 1000 км. В качестве начальных условий задаются 
близкие к.средним годовым меридиональные распределения, тем
пературы атмосферы и температуры верхнего квазиоднородного 
слоя океана, адиабатическое вертикальное распределение темпе
ратуры воздуха, отсутствие ветра, а также неизменные в горизон
тальной плоскости значения атмосферного давления на уровне 
моря, относительной влажности воздуха и толщины верхнего ква
зиоднородного слоя.

Расчет с естественной синхронизацией состояний атмосферы 
и океана был выполнен на период времени 1000 сут с учетом годо
вого хода инсоляции. Равновесный квазипериодический режим 
системы атмосфера — деятельный слой океана был достигнут при
мерно за год. К этому времени средняя по массе тропосферы ско
рость ветра составила 17 м/с (в верхнем атмосферном слое — до 
40 м/с), средняя температура атмосферы — 244 К, температура 
подстилающей поверхности — 282 К (минимальные средние ме
сячные значения ее в Антарктиде и максимальные в северной ча
сти Африки достигали соответственно 234 и 308 К), средняя удель
ная влажность — 1,6 г/кг, суммарный балл облачности — 0,47, 
испарение и осадки — около 3,1 мм/сут, суммарный усваиваемый 
подстилающей поверхностью поток радиации— 470 Вт/м2 (80% 
этого потока, как оказалось, расходуется на длинноволновое из
лучение поверхности Земли, остальные 20 % — на испарение и
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турбулентный теплообмен). Атмосферное давление над океаном 
получилось меньше, чем над сушей (994 против 1040 гПп), а темпе
ратура воздуха, удельная влажность, облачность, испарение и 
осадки, напротив, больше (соответственно на 5 °С, 0,9 г/кг, 0,4 
и 2,9 мм/сут).

Модель воспроизвела основные особенности пространственно вре
менной изменчивости температуры атмосферы, количества осадков, 
испарения, облачности, составляющих бюджета тепла и вертикально
го потока массы на поверхности океана, равно как и характеристик

Рис. 32. Глобальное распределение толщины (м) верхнего квазиодно- 
родного слоя океана в июле по модели ИОАН, согласно Монину [18].

верхнего квазиоднородного слоя океана — его температуру и тол
щину. Для подтверждения сказанного упомянем, в частности, вы
явленные моделью асимметрию сезонных изменений температуры 
воздуха относительно экватора, связанную с разным соотношением 
площадей суши и океана в обоих полушариях, зимний максимум 
осадков в районе экватора над океанами и летний максимум в тро
пических широтах над сушей, усиление испарения в умеренных 
широтах океана зимой и на суше летом, вызванное увеличением 
разности температур между подстилающей поверхностью и атмо
сферой, значительное преобладание облачности над океаном, не
жели над сушей, полугодовой сдвиг фаз между сезонными колеба
ниями результирующего потока тепла на поверхности океана в се
верном и южном полушариях и, наконец, увеличение амплитуд 
сезонных колебаний потока массы в умеренных широтах океана 
и сохранение в течение' всего года минимальных его значений на. 
экваторе. Последняя особенность есть следствие малости перепада 
температур вода—воздух и экранирующего влияния мощной об
лачности.



Полученное по модели ИОАН глобальное распределение тол
щины верхнего квазиоднородного слоя океана приводится на 
рис. 32. Согласно этим и не представленным здесь данным, с нача
лом весеннего прогрева толщина верхнего квазиоднородного слоя 
уменьшается до нескольких десятков метров в умеренных широтах 
и до 120— 150 м в субтропиках. Летом ее распределение характе
ризуется сильной пространственной изменчивостью. В зимний пе
риод верхний квазиоднородный слой распространяется практиче- 
ски '̂на весь деятельный слой океана.

Эта модель (ее подробное изложение можно найти в монографии 
Г. И. Марчука и др. [15], см. также [14]) отличается от рассмотрен
ных выше более экономичным численным алгоритмом. В его основе 
лежит использование комбинации двух типов расщепления (для 
оператора временной производной и операторов переноса, диффу
зии и адвекции), обеспечивающей выполнение интегральных за
конов сохранения массы, углового момента, энергии (в адиабати
ческом приближении), влаги и пр. Здесь будет уместно подчерк
нуть, что такой метод не только позволяет осуществить интегриро
вание с гораздо большим, чем это допускают традиционные раз
ностные схемы, шагом по времени, но и гарантирует при прочих 
равных условиях достаточно хорошее воспроизведение многих ха
рактерных особенностей общей циркуляции атмосферы и океана.

Атмосферный блок модели ВЦ СО АН содержит эволюционные 
уравнения для зональной и меридиональной составляющих ско
рости ветра, температуры, удельной влажности и приземного дав
ления, причем в целях построения абсолютно устойчивых раз
ностных схем первые четыре уравнения «симметризуются» перехо
дом от и, v, Т  и q к переменным pl/2u, p’s/2v, plJ2 Т и pi/2q.

Параметризация горизонтальной турбулентной вязкости про
изводится с учетом выполнения двух условий. Именно, требуется, 
чтобы член, описывающий горизонтальную диффузию импульса, 
был диссипативным и чтобы угловой момент системы сохранялся. 
Этим требованиям удовлетворяют следующие выражения:

где kH — коэффициент горизонтальной турбулентной вязкости; 
я =  p/ps.

Действительно, умножим F% на и, a F(p на v и проинтегрируем 
по всей площади атмосферы. Тогда, например, для uF .̂ будем иметь

Модель ВЦ СОАН

Г uFifl? cos фс/Ыф == \  — -----— feHn соз3ф
J J cos<p d<p

д (  —-— 'j dkd(p 
\  cos ф J
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F T ,  q -

=  — f  kHJl, ——-Т.---^ ^ 1 2.С058фЙМф <  0, • ..............
J l  <5ф V COS ф /  I

т. e. форма диссипативна.
Далее, умножим 1:} на cos ф и проинтегрируем по всей площади

атмосферы. В результате, получим
■ jFffl?cos2(fdkdq>= 0,

s откуда следует сохранение углового момента.
Горизонтальная турбулентная диффузия тепла и влаги пара

метризуется традиционным., образом: ,. .

a2cos.V L З Я Л  и  . д% . )

cos ф ^kHn cos ф Т, t/y j, ^

Схема параметризации Планетарного пограничного слоя’ атмо
сферы сводится к выделению логарифмического слоя и располо
женного над ним хорошо перемешанного слоя, в котором скорость 
ветра, температура и влажность остаются неизменными по высоте. 
Одновременно предполагается, что положение верхней границы 
планетарного пограничного слоя совпадает с ближайшим к под
стилающей поверхности расчетным уровнем в атмосфере, а угол 
между вектором скорости ветра"в перемешанном слое и напряже
нием трения на поверхности остается неизменным и равным 30° 
во виетропическоП области над сушей, 20° над океаном и 10° надо 
льдом. В тропиках этот угол принимается равным нулю.

Для Оценки турбулентных потоков импульса, тепла и влаги 
на поверхности океана Используются обычные Диффузионные фор
мулы с коэффициентами сопротивления и теплообмена вида 1

п  ,>о . I О.ОООЗс1; / '  п р и  ^  15 м /с ,
W) WJ ■

10,020 при С/,> 15 м/с; ;
Г C/j/1,2 при •£.»/,<5 м:с, ,

С,, Си | Сд/1,0 при о < и ;!< 1 0  м/с,
[С д/0,7 при 0(>Ю  м/с. 

при нейтральной стратификации и ■

Ч-КМпкв
С „ 1  Д с ° „ )

при устойчивой (Ri < 0 )  и неустойчивой (Ri > 0 )  стратификации. 
Здесь Ri — число Ричардсона, определяемое перепадом температур 
в приземном слое и скоростью ветра Vf, на его верхней границе,

/(R i)= J  1 +  Ж1 ПРИ Rl < ° -
' 1 +  0,65Ri^2 при R i> 0 .
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Был реализован и другой вариант расчета CD и Сн, Он основы
вался на теории подобия Монйна—Обухова для приземного слоя 
с эмпирическими универсальными функциями, предусматриваю
щими переход в формулы закона «степени — 7 3»: цри режиме сво
бодной конвекции. Для суши и льда коэффициенты сопротивления 
и теплообмена задавались равными 0,002. Эффект стратификации 
учитывался умножением этих коэффициентов на /  (Ri).

Температура Тн и влажность qh на верхней границе приземного 
слоя определялись из условия непрерывности потока псевдопотен- 
циальной температуры на этой границе, т. е.

- C Hvh{®h- ® ) =  - k y 8l- - 0.* - t
Zl —  Zh

где kx =  — коэффициент вертикальной диффузии тепла,
а и  1 м -  числовая константа, индекс «1» указывает на принад
лежность к ближайшему (относительно земной поверхности) рас
четному уровню в атмосфере.

Параметризация процессов конвективного приспособления и 
крупномасштабной конденсации осуществлялась аналогично при
нятой в модели GFDL. Балл облачности рассчитывался с помощью 
приведенных выше эмпирических соотношений. Толщина облаков, 
их альбедо и поглощательная способность, а также альбедо океан
ской поверхности и льдов, концентрация озона и углекислого газа 
считались фиксированными. Альбедо поверхности суши определя
лось как функция от толщины снежнего покрова в водном эквива
ленте.

Океанский блок модели ВЦ СОАН включал полную систему 
уравнений гидротермодинамики океана, мало отличающуюся от- 
принятой в модели GFDL. Другим зато был метод решения. В ка
честве такового использовался метод расщепления сложного про
странственного-оператора задачи на ряд более простых и эффек
тивно реализуемых на ЭВМ. Как и в модели GFDL, вводилась 
искусственная синхронизация состояний атмосферы и океана. 
При этом один атмосферный год приравнивался приблизительно 
100 океанским годам. Время обмена информацией между атмосфер
ным и океанским блоками выбиралось соответствующим характер
ному времени т перемешивания в верхнем квазиоднородном слое 
океана толщиной 100 м. При т =  14 сут и шаге по времени, равном 
40 мин в атмосфере и 2 сут в океане, обмен информацией произво
дился через каждые 6 атмосферных и 7 океанских шагов, причем 
все атмосферные данные, передаваемые в океанский блок, сглажи
вались по времени с помощью разностного аналога экспоненци
ального фильтра.

Описанная модель была испытана применительно к средним 
январским условиям. Расчет производился в два этапа. Сначала 
рассчитывался равновесный режим циркуляции атмосферы при 
фиксированной температуре поверхности океана и заданном рас
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пределении морских и континентальных льдов. Затем подключался 
океанский блок, содержащий 4 уровня по вертикали. Последние 
располагались на горизонтах 100, 500, 1500 и 3000 м. Общая про
должительность счета составила 11 океанских лет или приблизи
тельно 2 атмосферных месяца.

Анализ полученных результатов выявил общее понижение тем
пературы воды в океане северного полушария и ее повышение

70°юж so 50 т . зо го ю, о ю , го jо 4 0  so°с.ш.

Рис. 33. Перестройка меридиональной циркуляции океана по модели ВЦ 
СОАН, согласно Марчуку и др. [15]. , ■
а  — н ач альны й  момент врем ен и; б  — ч ер ез- 9 и в  — через 11 л е т  м одельн ого  времени

в умеренных и высоких широтах южного полушария. Это, естест
венно, сказалось на атмосферной циркуляции. В частности, прои
зошло смещение тропического пояса осадков примерно на  ̂ 10° 
к югу, уменьшение (особенно в южном полушарии) меридиональ
ного градиента температуры, уменьшение (приблизительно на 
25 %) доступной потенциальной энергии, скорости ее превращения 
в кинетическую энергию и диссипации последней, усиление пря
мой ячейки Хэдли в северном полушарии и ослабление обратной 
ячейки Феррела в обоих полушариях, уменьшение касательного 
напряжения ветра и углубление центров низкого давления над 
континентами южного полушария.

Учет эффектов взаимодействия океана и атмосферы повлек за
I ‘ ■ ■ ’ ~  -

112



собой такую последовательность событий, Сначала у западных 
берегов Тихого океана и в северо-западной части Индийского океана 
возникли отрицательные аномалии температуры воды, обусловив
шие появление сильных западных пограничных течений и усиление 
апвеллинга. Это в свою очередь привело к интенсификации мери
диональной циркуляции, сглаживанию горизонтальных градиен
тов температуры воды и ослаблению взаимодействия между океа
ном и атмосферой. О характере перестройки циркуляции в океане 
можно судить на основании рис. 33. Как видно, в начальный мо
мент времени (фрагмент а) меридиональная циркуляция в Миро
вом океане определяется опусканием вод в высоких широтах и в об
ласти влияния субтропического антициклонического круговорота 
и их подъемом в умеренных широтах северного полушария (между 
40 и 60° с. ш.) и в районе экватора. По прошествии 9 лет модельного 
времени (фрагмент б) область даунвеллинга в высоких широтах 
северного полушария и область апвеллинга в субтропических ши
ротах южного полушария значительно расширились, сократив 
тем самым меридиональную протяженность области апвеллинга 
в тропических широтах северного полушария и области даунвел
линга в районе Антарктиды. В конце 11-го года (фрагмент в) вблизи 
Антарктиды образовалась зона подъема холодных глубинных вод, 
обострившая меридиональный градиент температуры в поверхност
ном слое Южного океана.

Модель NCAR
Эта модель отличается от модели GFDL главным образом дис

кретизацией уравнёний атмосферного блока в вертикальном на
правлении, параметризацией физических процессов подсеточного 
масштаба и способом синхронизации состояний атмосферы и океана. 
В модели NCAR атмосфера разбивается на 8 слоев трехкилометро
вой толщины каждый. Соответственно модифицируются методы 
расчета радиационных притоков, облачности и турбулентных по
токов импульса, тепла и влаги на подстилающей поверхности, а 
также температуры последней. В частности, при расчете радиа
ционных притоков используются более точные функции поглоще
ния коротковолновой радиации и функции пропускания длинно
волновой радиации и учитывается отличие поглощающих свойств 
различных типов подстилающей поверхности. Суточный ход ин-. 
соляции описывается явно. Количество облаков нижнего и сред
него ярусов определяется по эмпирическим соотношениям типа тех, 
которые приводились выше. Основание облаков нижнего яруса 
располагается на высоте 1,5 км, вершина — фиксируется. Облака 
среднего яруса считаются бесконечно тонкими. Количество обла
ков верхнего яруса задается по климатологическим данным, их 
основание помещается на высоте 10,5 км над экватором и 7,5 км 
над полюсами, толщина задается равной 1,5 км.
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, Турбулентные потоки импульса, тепла и влаги рассчитываются 
с учетом зависимости коэффициентов сопротивления и теплообмена 
от стратификации приземного слоя атмосферы, а температура под
стилающей поверхности — с учетом характера этой поверхности. 
Выделены четыре типа подстилающей поверхности: океанская по
верхность, поверхность морского льда, покрытая и не покрытая 
растительностью поверхность суши. В свою очередь поверхность 
морского льда и не покрытая растительностью поверхность суши 
различаются в зависимости от того, покрыты они снегом или нет 
и какова влажность почвы. Каждому типу и подтипу подстилаю
щей- поверхности приписывается свое значение альбедо, причем 
оно считается функцией от толщины снега и зенитного угла Солнца. 
При наличии растительности учитываются различия температуры 
растительного покрова и подстилающей поверхности, транспира
ции и испарения с почвы, а также трансформация вертикальной 
структуры поля ветра в растительном покрове. Подробное описание 
атмосферного блока модели NCAR приводится в [1, 57].

Океанский блок модели NCAR почти не отличается от исполь
зуемого в модели GFDL. По сравнению с последней в модели 
NCAR исключены эффекты горизонтального переноса и трения 
в уравнении, описывающем эволюцию толщины морского льда 
(тем, самым модель морского льда становится, чисто термодинамиче
ской), заданы другие значения коэффициентов горизонтальной 
и вертикальной турбулентной диффузии тепла и импульса, иначе 
произведена дискретизация океана в вертикальном направлении: 
он разделяется на 4 слоя толщиной (сверху вниз) 50, 450, 1500 
и 2000 м.

Принятый в модели NCAR способ синхронизации состояний 
атмосферы и океана сводится к следующему. Уравнения океанского 
блока модели интегрируются при фиксированных для четырех 
месяцев (январь, апрель, июнь и октябрь) значениях атмосферных 
параметров на период времени, равный 5 годам. Полученные в по
следний год этого периода значения температуры подстилающей 
поверхности и площади морского льда используются в качестве 
исходной информации при интегрировании уравнений атмосфер
ного блока отдельно для каждого из четырех указанных выше 
месяцев. Найденные значения атмосферных параметров считаются 
исходными при интегрировании уравнений океанского блока в те
чение второго пятилетнего периода. Затем вновь находятся атмо
сферные параметры, отвечающие каждому из четырех месяцев го
дового цикла, и так до установления квазиравновесного режима 
во всех звеньях системы океан—атмосфера. По оценкам Вашингтона 
и др. [57], этот способ синхронизации (его схематическое изобра
жение приводится на рис. 34) с вычислительной точки зрения эф
фективнее апробированного в модели GFDL приблизительно в 
10 раз.

Полученные в конце четвертого пятилетнего периода значения
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средней зональной температуры воздуха, усредненной вдоль круга 
широты зональной составляющей скорости ветра, температуры 
поверхности океана, скорости течения в верхнем 50-метровом слое 

^океана и, наконец, вертикальной скорости на границе раздела 
между этим и подстилающим его 450-метровым слоем представлены 
на рис. 35—39.

: Как видно, рассчитанные и наблюдаемые широтно-высотные 
распределения средней зональной температуры воздуха качест
венно близки друг другу. Однако в количественном отношений

океан годы Вреш^  Годы

' Рис. 34. Схематическое представление способа, синхронизации 
j состояний атмосферы и океана в модели NCAR, по 'Вашингтону 
' ■ ; и др. [57]. ,

они заметно различаются между собой. То же самое можно сказать 
и применительно к.усредненной вдоль круга шйроты зональной, 
составляющей скорости ветра. Так, в январе нулевая изотерма 
пересекает земную поверхность на широте 38°С. по результатам 
расчета и 50° с. по данным наблюдений. Это указывает на заниже
ние рассчитанных, значений температуры воздуха в северном полу
шарии зимой. Далее, по результатам расчета летняя температура 
воздуха на всех уровнях в тропосфере имеет максимум в районе 
40—50°, что не подтверждается данными наблюдений, Отметим 
также- завышение меридионального градиента температуры воз
духа в северном и южном полушариях, смещение экваториального 
пояса восточных ветров в южное полушарие зимой и в северное 
полушарие летом и значительные расхождения (как по величине, 
так и по направлению) рассчитанных и наблюдаемых скоростей 
ветра в высоких широтах южного полушария.

Модель правильно воспроизвела основные особенности сезонной 
изменчивости температуры поверхности океана и, местоположения 
термического экватора. Вместе с тем горизонтальные градиенты 
температуры в районе Гольфстрима и Куросио получились зани-
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женными, а сами значения температуры в субтропиках и в умерен
ных широтах океана — завышенными по сравнению с наблюдае
мыми. Первое обстоятельство имеет своей причиной грубое (5-гра-

Рис. 35. Широтно-высотное распределение средней зональной температуры 
воздуха, по Вашингтону и др. [57]. 

а  — я н в ар ь , б  — ию ль.

км а) ___ SJ

Рис. 36. Широтно-высотное распределение средней зональной «-составляющей 
скорости ветра, по Вашингтону и др. [57].

а  — я н в а р ь , б  — ию ль. -

дусное) разрешение сетки, второе — занижение скорости ветра 
и связанное с ним ослабление интенсивности теплообмена между 
океаном и атмосферой и переноса тепла дрейфовыми течениями. 
Обратим внимание на существенное завышение температуры по
верхности в Южном океане, повлекшее за собой уменьшение пло-
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Рис. 37. Глобальные распределения температуры поверхности океана 
в. январе, по Вашингтону и др. [57].

Ш три ховкой  отмечена п лощ адь м орского  л ьд а .

Рис. 38. Тлобальное январское распределение скорости течения в верхнем 
50-метровом слое океана по модели NCAR, согласно Вашингтону и др. [571
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щади мореного льда вокруг Антарктиды. По мнению авторов мо
дели, [57], это вызвано теми же причинами и заданием чрезмерно 
большого значения коэффициента горизонтальной турбулентной 
диффузии тепла.

Качественное соответствие рассчитанных и наблюдаемых полей 
течений также можно признать удовлетворительным. Достаточно 
сказать, что на расчетных полях четко выявляются Антарктическое 
циркумполярное течение, Гольфстрим, Куросио, Восточно-Австра
лийское, Калифорнийское и Бенгельское течения. Направленные 
на запад экваториальные течения в Атлантическом и Тихом океанах 
обнаруживаются во втором расчетном слое, а узкое тихоокеанское 
экваториальное противотечение — в первом. Некоторые течения 
(Мыса Игольного и Лабрадорское) вообще не представлены на рас
четных картах из-за грубого горизонтального разрешения сетки. 
Естественно, что и скорости всех течений оказались меньше на
блюдаемых примерно в 3 раза.

Буквально все сказанное выше можно повторить и в отношении 
скорости вертикальных движений. Модель хорошо воспроизвела 
интенсивный экваториальный апвеллинг и расположенные на 
15—20° к северу и к югу от него области даунвелл'инга. Экстремаль
ные скорости восходящих движений в обоих случаях (по резуль
татам расчета и данным наблюдений) отмечаются в восточной ча
сти Тихого океана. Однако рассчитанные значения вертикальной 
скорости в области прибрежного апвеллинга оказываются значи
тельно меньше наблюдаемых. Причина та же — грубое пространст
венное разрешение сетки.
№
Е ЗА К Л Ю Ч Е Н И Е
Hgr

Вернемся к началу и вновь спросим себя: являются ли резуль
таты модельных расчетов полезными? Ответ на этот вопрос одно
значен. Да, несмотря на плохое в ряде случаев согласование с эм
пирическими данными, модели позволили воспроизвести наиболее 
характерные особенности современного состояния климатической 
системы океан—атмосфера и, следовательно, могут быть исполь
зованы при решении одной из самых насущных проблем -г- оценки 
антропогенных: изменений климата: Решение этой проблемы пред
полагает, что модели должны достигать высокого уровня сложно
сти, т. е. из всей иерархии климатических моделей, предпочтение 
должно быть отдано трехмерным моделям. Однако в основе всех 
этих моделей лежит неявное предположение об интранзитивности 
(детерминистичности) климата — предположение, которое уже само 
по себе противоречит определению климата как статистического 
ансамбля состояний системы атмосфера^-океан, реализуемых за 
достаточно большой промежуток времени.

Разумеется, с помощью трехмерных моделей в принципе можно 
попытаться проверить и концепцию интранзитивности, но если
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учесть связанные с этим непомерно большие затраты машинного 
времени, то заранее станет ясно, что такая попытка обречена на 
неудачу. Мало того, необходимо помнить, что любая модель вос
производит реальную картину мира только в рамках, обусловлен
ных ограниченностью наших знаний о происходящих в нем про
цессах. Итак, использование существующих трехмерных моделей 
•еще не гарантирует успешности прогноза изменений климата. Но, 
быть может, тогда имеет смысл привлечь более простые модели?

Этот путь привлекателен в двух отношениях. Во-первых, он 
избавляет от перерасхода дефицитного машинного времени и, во- 
вторых, позволяет сравнительно просто выделить и понять при
роду внутренних механизмов, управляющих поведением климати
ческой системы. Однако чем проще модель, тем больше процессов 
она описывает в параметризованной форме. Но, как тонко подме
тил Э. Лоренц [12], «очень опасно доверять моделям, поведение 
которых слишком зависит от деталей параметризации». К тому 
же в основе любой параметризации лежат эмпирические данные, 
и потому, даже если эта параметризация применима для современ
ного периода, распространение ее на другие периоды, строго го
воря, не обосновано.

Остается одно — усовершенствовать климатические модели, ко
торые, несмотря на все свои недостатки, остаются лучшим и, мо
жет быть, даже единственным инструментом познания причин 
•естественных и антропогенных изменений климата. С этой целью 
необходимо:

1) стохастизировать модели, включив в них описание более 
■близких к действительности статистических связей между парамет
рами климатической системы;

2) улучшить параметризацию механизмов обратных связей в ат
мосфере и океане, в частности между радиацией и облачностью, 
радиацией и гидрологическим циклом (обратная связь между аль
бедо и влагосодержанием почвы), между турбулентностью и упоря
доченными движениями, между синоптическими вихрями и крупно
масштабной циркуляцией океана, уточнить описание динамики 
криосферы, растительного покрова и. пр.;

3) отказаться от искусственной синхронизации состояний ат
мосферы и океана, имея в виду, что такая синхронизация оправ
данна лишь для получения квазиравновесного режима климати
ческой системы, но не ее эволюции;

4) исследовать статистическую значимость результатов модели
рования при заданных изменениях внутренних и внешних пара
метров моделей.

Список необходимых усовершенствований можно было бы про
должить. Приведут ли все эти усовершенствования к успеху — 
покажет будущее. >
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ЛАБОРАТОРНЫЕ РАБОТЫ

Работа № 1
ОПРЕДЕЛЕНИЕ ТУРБУЛЕНТНЫХ ПОТОКОВ НА ПОВЕРХНОСТИ 

РАЗДЕЛА ОКЕАН — АТМОСФЕРА. ПРОВЕРКА ВОЗМОЖНОСТИ 

ИСПОЛЬЗОВАНИЯ КЛИМАТОЛОГИЧЕСКИХ ФОРМУЛ

Введение

Изучение процессов локального обмена импульсом, теплом, 
влагой и газами между океаном и атмосферой является централь
ной „задачей исследования мелкомасштабного взаимодействия 
океана и атмосферы. Количественными характеристиками этого 
обмена могут служить вертикальные турбулентные потоки назван
ных субстанций. В настоящее время известно много методов оценки 
этих потоков. Интенсивность газообмена между океаном и атмо
сферой изучена хуже. Однако и в этой области, особенно в послед
ние годы, наметился определенный прогресс (см., например, [4]).

Существующие методы расчета вертикальных турбулентных по
токов импульса (т), тепла (Р) и влаги (Е) в приводном слое атмо
сферы можно объединить в три группы.

1. Прямой метод

В его основе лежит представление потоков через корреляцион
ные моменты, связывающие пульсации соответствующих метеоро
логических характеристик — продольной (относительно направ
ления среднего потока) составляющей скорости и' ветра, темпера
туры 0' и удельной влажности q' воздуха с пульсациями верти
кальной составляющей скорости w', т. е.

т =  рu'w'; Р = — crpQ'w'; Е = - —рq'w', (1)

где р — средняя плотность воздуха; ср — удельная теплоемкость 
при постоянном давлении.

Пульсационные измерения в приводном слое атмосферы произ
водятся с помощью специальной малоинерционной аппаратуры — 
акустических и ионизационных анемометров, термоанемометров, 
малоинерционных термометров и т. д. Статистическая обработка 
этих измерений сводится к вычислению функции Фт  (/) взаимной 
спектральной плотности пульсаций s' и w’ (здесь под s' понимается 
пульсация любой, субстанции — продольной составляющей ско-



рости ветра, температуры или удельной влажности), и к после- 
. дующему интегрированию ФШ8 (/) по частоте f

ОО
F =  ps'w' =  р |" Фю5 (f) df. 

о (2)

Как известно, экспериментальные данные после усреднения и 
выделения пульсационных составляющих представляют собой ди-

зависит от интервала дискретности А измерений и их общей про
должительности. Интервал дискретности определяет максимально 
возможную частоту, выделяемую при анализе дискретных данных,— 
так называемую частоту Найквиста /n =  1/(2Д), а общая продол
жительность ряда — статистическую значимость оценки (f). 
Поскольку информация, содержащаяся в Фш5 (/) на некоторой 
фиксированной, частоте / 0, -распределена в полосе частот / 0 ±  1/Т, 
увеличение Т приводит к тому, что ширина полосы будет умень
шаться, а оценка Ф ^ (/0) будет' стремиться к ее истинному значе
нию Фсв8 (/о). ,

Сформулируем основные требования, которым должны удовлет
ворять пульсационные измерения, используемые для оценки вер
тикальных турбулентных потоков импульса, тепла и влаги. Для 
определения ФШ5 (/) в диапазоне частот, соответствующем мелко
масштабной турбулентности (от нескольких герц и ниже), необ
ходимо, чтобы дискретность наблюдений при / n = 1  Гц была не 
более 0,5 с. Далее, чтобы оценка Фщ,., (/) была статистически зна
чимой, продолжительность измерений должна превышать 15— 
20 мин. Наконец, необходимо исключить искажения, связанные' 
с  движениями (горизонтальными и вертикальными) судна и влия
нием ветрового волнения.

Оценки вертикальных турбулентных потоков по данным пуль
сационных измерений не содержат каких-либо предположений 
о вертикальной структуре турбулентности в приводном слое ат
мосферы. В этом смысле эти измерения можно рассматривать как 
наиболее репрезентативные. Однако имеющиеся в настоящее время 
данные все еще малочисленны, и потому они не могут служить под
ходящей основой для параметризации процессов мелкомасштаб
ного взаимодействия океана и атмосферы.

В предположении о квазистационарности и горизонтальной од
нородности вертикальное распределение скорости ветра, темпера
туры и удельной влажности в приводном слое описывается следую
щей системой уравнений:

скретные ряды значений w' и s', так что точность оценки ФШ5 (/)

2. Градиентные методы

dz р
d®
dz

___ £
Р

. (3)
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где, и, 0 , q — скорость ветра, температура и удельная влажность 
воздуха; к — коэффициент вертикальной турбулентной вязкости; 
и* — динамическая скорость ветра; а т, aq — параметры, обратно 
пропорциональные турбулентным (термическому и диффузион
ному) числам Прандтля Ргвтурб =  k/ke , Рг£турб =~- k/kq\ kQ, kg— 
коэффициенты турбулентной температуропроводности и диффузии.

Пренебрежем влиянием вязкого подслоя и эффектом ветрового- 
волнения. Эти допущения ограничивают нижний предел измене
ния вертикальной координаты г: он должен быть больше толщины 
вязкого подслоя и высоты элементов шероховатости, т. е. иссле
дуемая область должна быть ограничена областью развитой тур
булентности. В режиме развитой турбулентности параметрами,,
определяющими вертикальную структуру приводного слоя, яв
ляются: динамическая скорость и* ветра, параметр плавучести 
g/@, поток тепла Р, нормированный на объемную теплоемкость 
рср, и высота z, т. е.

■ - k = F ( u „  - j - ,  г ) :  (4>
V © рср /

Отсюда на основании л-теоремы теории размерности получаем

/  г /и 3 \
k ^ u ^ z F l -—  ---- i ------- ). (5)

Л  fe/в ) [Р/(рср)] )  w

и3
Вводя обозначение L =  .--------  — 2--------- (здесь н—постоянная

*{gie)\P/(pcP)) v -
Кармана) для масштаба длины Монина— Обухова, характеризую
щего стратификацию приводного слоя атмосферы, получаем:

k ... u^zF (z/L), (6)

где положительным значениям L соответствует устойчивая страти
фикация (д0/йг > 0 ,  Р/(рср) < 0 ) , отрицательным — неустойчивая 
(д0/дгС  0, Р/(рср)> 0 ) .

Рассмотрим распределение метеорологических параметров в при
водном слое атмосферы для условий нейтральной стратификации
(L  ->- оо). В этом случае вертикальное распределение коэффици
ента вертикальной турбулентной вязкости определяется в соот
ветствии с (6) как

k ( z )=  u#zF(0), '  (7) ‘
или, полагая F (0) =  х,

к(г)-—ш^г,  (8)

откуда следует, что для условий нейтральной стратификации из
менение коэффициента вертикальной турбулентной вязкости с вы
сотой должно подчиняться линейному закону.
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Потребуем, чтобы на подстилающей поверхности (точнее, на 
уровне шероховатости г0) выполнялись условия

ы =  0; 0  =  0 О; q~ .q„ при z = z 0, (9)
причем, поскольку мы имеем дело с областью развитой турбулент
ности, то '

z0> S v, (10)
где Sv — толщина вязкого подслоя.

Далее, при развитой турбулентности безразмерные числа а е 
и a q, фигурирующие в (3), могут зависеть только от z/L. Более 
того, в случае слабостратифицированного приводного слоя они 
должны мало отличаться от Т [6], так что при z <С \L\  и z >  z0 
коэффициенты k, k& и kq можно считать одинаковыми и для их 
определения использовать выражение (7). Тогда после интегриро
вания уравнений (3) по z от z0 до г получаем с учетом (9)

\

и (z) =  In ; 0  (2)— 00= ' -------   In — ; q(z)—
' %  20 Р CpKUx Z0

— <7о = ------ — In — . (11)
рхи* г0

Эти соотношения характеризуют логарифмическое распределе
ние скорости ветра, температуры и удельной влажности в привод
ном. слое при нейтральной стратификации. Они могут быть исполь
зованы для определения вертикальных турбулентных потоков т/р, 
Р/(рср), Е/р, если известны значения и, 0  и q на двух или более 
уровнях (необходимость задания и, 0  и q на двух или более уров
нях связана с тем, что в число неизвестных, подлежащих опреде
лению, входит и z0). Такой метод определения вертикальных тур
булентных потоков называется градиентным методом.

Напомним теперь об ограничениях этого метода. В зависимости 
от характера вертикального переноса приводный слой атмосферы 
можно разделить на три подслоя: вязкий подслой, толщиной 6V, 
в котором преобладает мёханизм молекулярного переноса, подслой 
динамического взаимодействия толщиной zc > S V (в нем режим 
турбулентности и его отклонение от автомодельного обусловли
ваются взаимодействием турбулентного потока с неровностями 
подстилающей поверхности) и, наконец, область автомодельного 
режима турбулентности. Таким образом, для определения верти
кальных потоков по данным градиентных измерений необходимо, 
чтобы нижний уровень измерений находился за пределами гс. 
Проверим, выполняется ли это условие. С этой целью оценим тол
щину подслоя динамического взаимодействия zc для каждого ком
понента спектра ветровых волн по отдельности. Если предполо
жить, что спектральный компонент ветрового волнения с волновым 
числом k перемещается с фазовой скоростью с (k) под углом а (к)
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относительно направления ветра и (г), то уравнение, описывающее 
вертикальное распределение скорости ветра, будет иметь вид

и (г)'------- ^ — -J is - ' in -L -
cos a(k) я гс

откуда следует-

(12)

kzc =  kz„ exp {к c(k)
[c o s a ( fe ) ] - 1 j . (13)

15-10

I “*
Зависимость безразмерной толщи

ны kzc слоя динамического взаимо
действия от величины с (k)/u... при 
различных a  (k) показана на рис. 1. 
Из рисунка следует, что для усло
вий развивающегося волнения
(с 20) величина гс может

0,5-Ю-1 -

15-10'

где 

ратуры;

достигать 5 м. Таким образом, ниж
ний уровень градиентных измерений 
должен располагаться на высоте, 
превышающей это значение. Согла
сно [5], для ориентировочной оцен
ки толщины слоя динамического вза
имодействия можно использовать фо
рмулу. zc =  0,3 X, где X — средняя 
длина ветровых волн.

При стратификации, отличной от 
нейтральной, уравнения (3), описы
вающие вертикальное распределение 
скорости ветра и температуры в
приводном слое атмосферы, заменя
ются следующими:

dU Ц* /  2 \  d 0  t ,  /  2 \  / 1л \

^ = ^ 4 i r ) ; ( — ) '  -  (I4)
Р — характерный масштаб изменения темпе-

20 с/и#

Рис . 1. Зависимость безразме
рной высоты слоя динами
ческого взаимодействия от с 
(&)/«*, по Китайгородскому [6]. 
Кривые соответствуют различным 
значениям угла а =  0; 30, 45, 60°.

рерХИ*

Ф,
" (  L I '

1
Фо (т>

1 (15)
F(z/L)  ’ 1 \  L J  a  e F(z/L)

— универсальные функции, характеризующие влияние стратифи
кации.

Интегрирование уравнений (14) по z от z x до г2 дает

«<*)-« ir [fu Ст)]
0  (г2)'—0  (zO =  Т ,  [ / е { - - ) (16)
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где /„ (С) и /в (?) — первообразные функции Х^фЛО и ь_1Фе (О- 
определяемые с точностью до константы; ? z!L. ' :

При выполнении массовых pac4efoB функции /„ (?) и / 0 (?)
можно аппроксимировать выражениями

С In ? +  10? при ? > 0 ,  
ф„(?) =  Фв (0  =  In | ? | при — 0,07 <  ?.<  0, (17)

• _ [ 0,25 : 1,2? 13 при ? < — 0,07, :•!

удовлетворяющими переходам для нейтральной, предельно устой
чивой и предельно неустойчивой стратификации.

Если теперь предположить, что вертикальные профили темпера
туры и влажности подобны друг другу и принять f q —  — - Ц - —  =  / е ,

aqF (г/L)

q... =  ------ -— , то вертикальный турбулентный поток влаги бу-
' ирм* 

дет определяться формулой типа (16).

3. Параметрические методы

Помимо методов определения вертикальных турбулентных по
токов импульса, тепла и влаги, основанных на использовании спе
циальных инструментальных измерений в приводном слое, сущест
вуют методы, позволяющие рассчитывать турбулентные потоки 
только по данным судовых наблюдений. В этом случае задача оп
ределения турбулентных потоков импульса, тепла и влаги сводится 
к отысканию коэффициентов сопротивления С,„ тепло- и влагооб
мена (последние два называются также числами С-тентона Ст и 
Дальтона СЕ).

- Как известно, комплекс стандартных метеорологических на
блюдений в море включает измерение скорости ветра и, темпера
туры 0  и удельной влажности q воздуха на некоторой фиксирО1- 
ванной высоте в атмосфере, а также температуры 0 О поверхности 
океана. Из этих параметров, дополненных плотностью воздуха р, 
удельной теплоемкостью ср и насыщающей удельной влажностью д0 
при температуре поверхности океана, можно составить комбинации, 
имеющие размерности потоков импульса, тепла и влаги. Отноше
ния истинных вертикальных турбулентных потоков к их значе
ниям, полученным с помощью перечисленных выше параметров, 
как раз и представляют собой искомые выражения для коэффици
ентов сопротивления и тепло- и влагообмена

Cu =  - V ;  Сг = ------ ------- —  ; С£ = ......(18)
ри2 pCptt (©о — 0) ... pu(?o — q)

В настоящее время известно много эмпирических зависимостей 
Си, С7 и СЕ от скорости ветра. Часть из них приводится в табл. 1.

9 З а к а з  № 1123 129



При нейтральной стратификации связь между коэффициентом 
сопротивления и числом Дальтона определяется выражением

С£ =  0,63Си +  0,32 • 10~3, (19)
а между числом Дальтона и скоростью ветра и10 — выражением 

C£ =  (0,82 +  0,041«lo)-10 -3, (20)
предложенным в [9]. Что касается числа Стентона, то для не очень 
больших скоростей ветра обычно принимается Ст =  СЕ. В то же 
время для больших скоростей ветра рекомендуется использовать 
выражение [3]

1,44-10- 0,4 ±  14
10-

AT’gUiQ
где ЛTs измеряется в кельвинах, и10 — в метрах в секунду.

Таблица 1
Зависимость коэффициента сопротивления от скорости ветра и10 

на высоте 10 м при нейтральной стратификации

(21)

Автор Си —  Си (Uw>
Диапазон изменения 

скорости ветра

Смит и Банке Си =  (0,63 +  0,066ию) • 103 ± 7 ^  ы10 ^  21 м/с
(1975) ± 0 ,2 3 -1 0 -3

Кондо (1975) Си = '(0 ,87 - f  0,06«10) • 10—® 2 <  м10 ^  8 м/с
Си =  (1 ,2 +  0,025«1о) ■ Ю_3 8 <  и10 25 м/с
Си =  0,073«ю- Ю—3 гг10 >  25 м/с

Хедегаард и Буш Си =  (0,64 +  0 ,14м10) • Ю -3± Для умеренных
(1979) ± 0 ,2 9 -10-3 и сильных ветров

By (1980) С„ =  ( 0 ,8 0 +  0 ,0 6 5 « io )-1 0 -3 То же

Заканчивая краткий обзор эмпирических оценок коэффициентов 
обмена, укажем на возможность существования специфического 
механизма обмена импульсом, теплом и влагой, связанного с об
рушиванием ветровых волн. При обрушивании ветровых волн об
разуются брызги, перенос которых в воздухе способствует изме
нению вертикального турбулентного потока импульса. Между 
брызгами и окружающим воздухом происходит обмен теплом и 
влагой. Если учесть, что общая поверхность брызг достаточно ве
лика, тепло- и влагообмен с такой поверхности может внести за
метный вклад в формирование результирующих потоков импульса, 
тепла и влаги. Сказанное подтверждается данными, приведенными 
в табл. 2.

Для оценки коэффициента сопротивления воспользуемся его 
определением (18). Тогда после интегрирования (3) по г от z0 до г 
получаем ~

л/Cuiz) ■■ u j u  - ■1/I dz/k (z) (22)
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Заметим, что сущ ествование вязкого подслоя здесь  учитывается  
лиш ь косвенно —  посредством выбора того или иного значения  
параметра ш ероховатости г п. И наче обстоит дел о при выводе вы
раж ений для коэффициентов тепло- и влагообмена. В этом случае  
тепловое и диф фузионное сопротивление вязкого подслоя н еобхо
димо учитывать явно. П ри учете м олекулярной диф фузии тепла  
и водяного пара уравнения, описывающие вертикальное распре
деление температуры  и удельной влаж ности в приводном слое ат
мосферы, принимают вид

(ve  +  M ^ - = -------— ; (va+ * ?) - f - = -  — , (23)dz рср - dz р
где v e  и \-q —  коэффициенты м олекулярной тем пературопроводно
сти и диффузии.

Таблица 2
Сравнение вертикального турбулентного потока ту импульса 

и дополнительного потока х/., связанного с брызгообразованием, 
по Бортковскому [2]

и м/с

1G 15 ' 20 25

2,2 6 ,0 12,5 22,3
0,02 0,12 1,14 10,5
0,01 0,02 0,09 0,47

ТX г/.(см-с2) 
тк г/(см-с3) 
T * /T r

Т еперь, чтобы получить выражения для С т и С Е, вновь восполь
зуем ся определениями (18), затем проинтегрируем  (23) по г от О 
до z  и представим коэффициент сопротивления в виде (22). В р е
зультате имеем

dz
С т (?) -

С,

д /с „ (г )  / к  f -----— —
I L о ve -I- *0 (;

: (z)= л/С„ w / k f ----- ;
I L о V  ■' ]: (24)

Вы раж ения (22), (24) для коэффициентов сопротивления и тепло- 
и влагообмена полож ены  в основу методики расчета турбулентны х  
потоков импульса, тепла и влаги, разработанной в ГГО [1 ] . Ее 
физические „предпосылки сводятся к следую щ ем у. В исследуемой  
области выделяются три зоны. П ервая характеризуется преобла
данием м олекулярной диффузии тепла и влаги. П ри этом считается, 
что толщины слоев, в которых преобладает либо м олекулярная  
диффузия тепла, либо м олекулярная диф ф узия влаги, одинаковы, 
т. е . б® =  8? =  8v . Толщ ина такого вязкобуф ерного подслоя при
нимается равной 6V =  A v v / u t_, г д е  A v =  30  —  числовая кон-

9* 131



и10 м/с

Рис. 2. Коэффициент сопротивления (Сц-103) при умеренных скоро
стях ветра как функция скорости вётра на высоте 10 м и эффектив

ного перепада температуры, по Ариель и Мурашовой [1].

станта. В о второй зоне турбулентны й обмен осущ ествляется глав
ным образом  вихревыми движ ениям и, образовавш имися при срыве 
вихрей с элементов ш ероховатостей. Третья зон а соответствует  
Подслою с автомодельным режимом турбулентности.

Коэффициенты турбулентной вязкости и турбулентной диффу
зий тепла и влаги определяю тся в терминах универсальны х, 
функций фц ( !) , ф е '■(£), ф? ,(£) следую щ им образом-
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с" М Н " ёН :
c r (0 = V « £ ) ' / [ ' ' r + « % j ^ * ] ;

Се (£) =  ' s jСи (?) /["?■£ +  и* |  ■ ̂  -— d z1; (25)
/ L  ev иг“ * J

здесь  г т и г Е —  тепловое и диф ф узионное сопротивление вязкобу-

и,а м/с

Рис. 3. Коэффициенты тепло- и влагообмена (Сf ,  С^-Ю3) при умерен
ных скоростях ветра как функции скорости ветра на высоте 10 м 
эффективного перепада температуры, по Ариель и Мурашовой [1].



ферного подслоя, принимаемые соответственно равными r T =  I I ,  
г  в  '== 10, функции ф„ (С), фв (£) и ф , (£) аппроксимирую тся в виде

Ф « ( Ф = 1 + 6 £  ) о < £ < 1 ,
Фв ( 0  =  ф , ( 0  =  0 ,833  Ч-ЛОС +  5С* J

■ ЧЬ(0  =  < 1 - 1 6 0 - *  =■ ) 0> С > _ 1 . ■ (26)
фв (С) =  фд (S) =  (1,44 —  16С)-1/2 I ' ’

Результаты  расчета коэффициентов обмена для  умеренны х ско
ростей ветра представлены в виде номограмм на рис. 2 . 3. Б олее  
подробное излож ение методики расчета вертикальны х турбулент
ных потоков импульса, тепла и влаги приводится ниж е.

Мето ди ка  расчета

■\ О сновной целью лабораторной работы является оценка т у р б у 
лентных потоков импульса, тепла и влаги по традиционно исполь
зуемым в климатологии формулам, связывающ им искомые хар ак 
теристики с гидрометеорологическими элементами, входящ ими в со
став стандартного комплекса судовы х наблю дений. Эти формулы  
имеют вид ■

т/р =  Сым2; Р /(рср) =  С г« ( 0 о— 0 ); Е /р  =  С Еи (<?0— е ) -0,622/р з0,

(27)

где и, 0  и е —  скорость ветра, тем пература воздуха  и упругость  
водяного пара на некоторой высоте в приводном слое атмосферы; 
© 0 и е 0 —  тем пература и упругость водяного пара на поверхности  
океана, принимаемые соответственно равными тем пературе вер х
него квазиоднородного слоя океана и упругости  насыщ ения при  
© =  © 0; p s0 —  атмосферное давление на уровне моря; остальные 
обозначения преж ние.

О пределение коэффициентов сопротивления и чисел Стентона 
и Д альтон а, или, иначе, коэффициентов обмена импульсом, теплом  
и влагой, производится по методике, разработанной в ГГО [8 ]. 
В соответствии с этой методикой коэффициенты обмена опреде
ляю тся по скорости ветра на высоте 10 м (и10) и так назы ваемому  
эффективному перепаду температуры  А Т $ ,  который вычисляется  
по формуле

Л П ?  =  (@о— 0 1О|  +  0,108 (е0— е10). (28)

У пругость насыщ ения водяного пара на поверхности океана  
(е0) находится по тем пёратуре морской воды (табл. 3). П ри выпол
нении расчетов соленость принимается равной 35 °/00. У пругость  
водяного пара на горизонте измерения находится по табл. 3 как  
уп ругость  насыщ ения при тем пературе, равной тем пературе точки  
росы.
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Таблица 3
Упругость насыщения водяного пара при различной температуре 

на высоте 10 м (е10) и на поверхности моря (е0)

т °с «10  гП а е0 гП а Т чс е10 гП а е0 гП а  '

—20 1,25 3 7,57 ! 7,43
—19 1,37 4 8,13 7,98
—18 1,49 5 8,72 8,56
—17 1,62 6 9,34 9,17
—16 1,76 7 10,01 9,82
—15 1,91 8 10,72 10,53

' —14 2,08 9 11,47 11,26
— 13 2,26 10 12,27 12,04 .
— 12 2,45 11 13,12 12,88
— 11 ■ 2,65 12 14,02 13,76
— 10 2,87 - 13 14,97 14,69
—9 3,10 14 15,98 15,68
—8 3,35 15 17,04 16,72
—7 3,61 16 18,17 17,831
—6 3,91 17 19,36 19,00
—5 4,22 18 20,63 20,24
—4 4,56 19 21,96 21,55
—3 4,80 20 23,37 22,94
—2 5,28 5,18 21 24,86 24,40
— 1 5,68 5,58 22 26,43 25,99

0 6,11 6,00 23 28,08 27,56
1 6,56 6,43 24 29,83 29,28
2 7,05 6,92 25 31,67 31,08

П р и м е ч а н и е .  Соленость морской воды принята равной 35 °/00.

Зависимость коэффициента сопротивления С и от и 10 и А Т ’Ф 
приводится в табл. 4 . П ри небольш их скоростях ветра  
(ы,10 <  14 м /с), когда коэффициент сопротивления сущ ественно  
зависит от стратификации, он представляется в виде набора значе
ний, средних для  некоторы х интервалов изменения эффективного  
перепада температуры  и скорости ветра (например, в интервале  
изменения и 10 от 4 до  5 м /с и от 1 д о  2 °С значение С и при
нимается постоянным и равным 1 ,20- 1 0 ~ 3, см. табл. 4 ). П ри увел и 
чении скорости ветра влияние стратификации на турбулентны й  
обмен ослабевает, что позволяет использовать среднее для  всего  
интервала A Tffi значение С и:

Си =  (1,15 +  0,05ы10)г 1 0 ~ 3 при и10> 1 4  м/с. (29)

Значения коэффициентов тепло- и влагообмена (С т, С Е)  поме
щены в табл. 5 , 6. П ри  ум еренны х скоростях ветра (и 10 <  14 м /с) 
значения С т и С Е считаются одинаковыми. Они представлены  в 
табл. 5 в виде значений, осредненны х по единичным интервалам  
изменения и 10 и АТ^Ф. О риентировочные значения С т и С Е при
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Рис. 4. Схема расче
та потоков импульса, 
тепла и влаги с ис
пользованием разли
чных периодов осре
днения месячной се

рии наблюдений.



больш их скоростях ветра указаны  в табл. 6. П оследовательность  
выполнения расчета с использованием  месячной серии наблю дений  
иллю стрируется схемой на рис. 4.

И сходными данными для  расчета потоков им пульса, тепла и 
влаги сл уж ат  материалы наблю дений на судах  погоды , записанны е  
на магнитном диске в виде «архива данных». В се расчеты выпол
няю тся с использованием  ЭВМ.

Таблица 6
Ориентировочные значения Ст и Се  при больших 

скоростях ветра

и10 м/с

15 20 25 30

Сг -103 1,66 2,83 3,25 3,58
СЕ ■ Ю3 1,62 2,97 3,37 3,78

Значения уп ругости  насыщ ения водяного пара, коэффициентов  
сопротивления и тепло,- и влагообмена такж е записаны  на магнит
ном диске в виде трех  отдельны х массивов, оформленных анало
гично табл. 3— 5. И нструкция по их вы зову в рабочее поле про
граммы приводится в П рилож ении к работе.

Порядок выполнения и задачи работы

1. О знакомиться с методикой расчета вертикальны х турбулен т
ных потоков импульса, тепла и влаги.

2. Составить программу расчета и произвести ее отладку.
3. И спользуя данные наблю дений на одном из судов погоды , 

рассчитать вертикальные турбулентны е потоки импульса, тепла  
и влаги, а такж е затраты тепла на испарение дл я  всех синоптиче
ск и х сроков в течение вы бранного месяца. П олучить средние с у 
точные и средние месячные значения потоков.

4. П о результатам  расчетов произвести оценку интенсивности  
энергообм ена м еж ду океаном и атмосферой с  учетом количества  
ш тормовых дней (метеорологические условия считаются ш тормо- 
выми, если  средняя суточная скорость ветра превыш ает 15 м /с).

5. П олучить оценку потоков им пульса, тепла и влаги по ср ед
ним суточным и средним месячным значениям гидрометеорологи
ческих элементов.

6. Сопоставить средние месячные значения потоков, рассчитан
ные по срочным данным и по данным наблю дений с различными  
интервалами усреднения (сутки, месяц). Сравнить полученны е  
оценки с их средними многолетними значениями, помещенными  
в [7 ].
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Отчетными материалами являются: краткое описание состав
ленной программы, распечатка с программой и результатами р ас
чета, анализ полученны х результатов, иллюстрированный необ
ходимыми графиками и рисунками.
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Форма отчетности

Приложение

ИНСТРУКЦИЯ ПО СЧИТЫВАНИЮ С МАГНИТНОГО ДИСКА 

ТАБЛИЦ УПРУГОСТИ НАСЫЩЕНИЯ ВОДЯНОГО ПАРА,

А ТАКЖЕ КОЭФФИЦИЕНТОВ СОПРОТИВЛЕНИЯ И ТЕПЛО- 

И ВЛАГООБМЕНА

В целях сокращения времени на перфорацию числового материала та
булированные значения упругости, водяного пара, а также коэффициентов 
сопротивления и тепло- и влагообмена, являющиеся едиными для всех поль
зователей, записаны на магнитном диске ЭВМ ЕС в виде трех массивов 
Е (I, J), CU (I, J), СТ (I, J). Каждый массив занимает один блок в наборе 
данных, отведенном для хранения Архива гидрометеорологической инфор
мации. Для подключения этой справочной информации к загрузочному 
модулю программы расчета потоков набор данных необходимо описать с по
мощью операторов языка управления заданием. Кроме того, в начале про
граммы расчета потоков (в числе неисполняемых операторов) необходимо 
привести описание набора данных с помощью оператора.

DEFINE FiLE 10 (230, 1000, L, N),
где 230 — число блоков в файле; 1000 — длина каждого блока; L — признак 
того, что длина дается в байтах; N — переменная связи.
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Во избежание возможных сбоев при работе-программы переменную N 
в самой программе использовать не рекомендуется. Далее, для сокращения 
количества обращений к внешним устройствам и сокращения времени счета 
справочную информацию сначала необходимо полностью считать с диска 
и занести в рабочее поле оперативной памяти, отведенной для решения за
дачи. С этой целью при составлении программы необходимо указать размеры 
считываемых массивов с. помощью оператора DIMENSION. В соответствии 
с размерами табл. 3—5 этот оператор имеет вид

DIMENSiON Е (46,2), CU (15,12), СТ (15,12)
Таким образом, значение Е (i, 1) соответствует упругости насыщения 

на высоте измерения (е10), а Е (I, 2) — на поверхности моря. При выборке 
значений коэффициентов обмена из массивов CU (i, J) и СТ (I, J) индекс I 
определяется по эффективному перепаду A T f f  температуры, a J — по ско
рости ветра.

Вызов и считывание справочной информации осуществляется операто- ' 
ром READ

READ (10'2) CU f
READ (Ю'З) СТ 
READ (10'4) Е

здесь 2, 3, 4 — номера блоков, в которых записана соответствующая инфор
мация (переменная связи).



Работа № 2
ИССЛЕДОВАНИЕ РЕАКЦИИ СИСТЕМЫ ОКЕАН - АТМОСФЕРА 

НА ВНЕШНЕЕ ПОСТОЯННОЕ ВОЗМУЩЕНИЕ

Основные пояснения

О дной из фундаментальных проблем теории климата является  
исследование реакции климатической системы на внеш нее возм у
щ ение. С практической точки зрения наибольш ий интерес пред
ставляю т изменения температуры  поверхности (температуры при
зем ного слоя атмосферы), создаваемы е возмущ ениями солнечной  
постоянной или концентрации активных в радиационном отнош е
нии газов (таких, как С О 2). Рассмотрим простейш ую  нульм ерную  
модель системы океан— атмосфера и на ее основе исследуем  качест
венные особенности реакции климатической системы на изменение 
внеш них условий.

Уравнения модели и ее параметры

В озм ущ ения температуры  в атмосфере (Та),8 верхнем квазиод- 
нородном слое (Т т ) и глубинном ’ слое (Td)  океана, порож даемы е 
изменением притока тепла AQ,  м огут быть описаны следую щ ей  
системой уравнений [5 ]:

cad T j d t  -j-Xam (7V — Т  т) XaT  a =  AQ;  (1)

cm<̂T'm)dt~,r  m (Tm — T a) Xmd ( T m — T 4) =  0; (2)
CddTdldt +  %ma ( T d ■— T m) ~  0; (3)

здесь  уравнения (1) —  (3) характеризую т соответственно бю дж ет  
тепла в атмосфере, верхнем квазиоднородном слое (ВКС) и глубин
ном слое (ГС) океана, а отдельные слагаемые этих уравнений имеют 
смысл возмущ ений теплосодерж ания рассматриваемых звеньев  
климатической системы [первые члены в (1) —  (3 )] , теплообмена  
м еж ду  атмосферой и В К С  [вторые члены в (1), (2 )], радиационны х  
источников и стоков тепла в атмосфере [третий член в ( 1)1 и тепло
обм ена м еж ду ВК С  и ГС [третий член в (2) и второй член в (3)];  
са, ст и cd —■ теплоемкость атмосферы, В К С  и ГС; к а —  параметр  
обратной связи м еж ду радиационными источниками и стоками  
тепла и тем пературой атмосферы; Хат и Xmd —  коэффициенты  
теплообмена на границах р аздела атмосфера —  ВК С  и ВК С — ГС; 
t  —  время.

П усть са, ст и Cd равны соответственно 0 ,45; 10
и 100 В т /(м 2-го д _ 1 - К ). Эти значения теплоемкостей эквивалентны  
заданию  следую щ их значений массы, отнесенной к единице пло
щ ади поверхности океана: 1 4 - 103 кг/м 2 для атмосферы; 8 1 - 103 кг/м 2 
дл я  ВК С  и 8 0 7 -1 0 3 кг/м 2 для ГС. П оследнее из них ограничивает

142



анализ сравнительно небольш ими (порядка десятилетия) масш та
бами времени, на которы х в теплообмене с атмосферой участвует  
только верхний 500— 1000-метровый слой океана [3 ],

О бсудим теперь выбор значений параметров Ха, %ат и Хта. 
С огласно имеющимся данным, параметр Л.а, связывающ ий измене
ние радиационны х источников и стоков тепла с изменением темпе
ратуры  атмосферы, составляет 1,7 ± 0,8 В т /(м 2- К ). П ересчиты вая  
это значение на единицу площ ади поверхности океана (напомним, 
что рассматривается не вся земная поверхность, а только часть ее , 
покрытая океаном), получаем  А,а =  2 , 4 ± 1 , 1  В т/(м 2-К ).

Д а л ее , известно, что теплообмен на границе раздел а о к е а н -  
атмосфера контролируется потоками коротковолновой и длинно
волновой радиации, а такж е потоками явного и скрытого тепла. 
Е сли поступление коротковолновой солнечной радиации и альбедо  
океанской поверхности в невозмущ енном и возмущ енном сл уч аях  
остаю тся одинаковыми, то уравнение теплового баланса подсти
лающ ей поверхности, записанное в терминах отклонений, будет  
включать только члены, характеризую щ ие эффективное излучение  
подстилаю щ ей поверхности (разность восходящ его F \  и н и сходя
щ его FI  потоков длинноволновой радиации) и потоки явного (Р)  
и скрытого (L E ) тепла. Н апомним, что F f  зависит от Т т, a F± —  
от Га, причем при малых значениях отклонений A F f  =  
=  ( d F \ / d f m) А Т т, AFi,  =  ( д Р \ / д Т а) Д Г а, где f m и Т а —  тем пература  
В К С  и атмосферы, А Т ,п и Д Т а —  отклонения от невозмущ енны х  
значений, равные, по определению , Т т и Т а соответственно; Т а
ким образом , представление эффективного излучения в виде р а з
ности (Т т —  Т а) будет справедливым только в том случае, когда  
d F \ / d f m =  д Р \ / д Т а. С удя по результатам  расчетов В езерол да  
и М анабе [6 ], значения d F \ / d T a и d F \ ! d T m близки м еж ду собой, 
что сл уж и т основанием для  параметризации эффективного и зл у
чения в терминах ( Т т —  Т а). Ч то касается потоков явного (Р)  и 
скрытого (L E ) тепла, то их параметризация в терминах (Т т — Т а) 
является традиционной и, по-видимому, не требует дополнитель
ного обоснования.

В оспользуем ся этими соображ ениям и и дл я  оценки d F \ / d T m, 
d P / d f m и д Ь Е / д Т т привлечем данны е, полученны е в численных 
эксперим ентах по чувствительности общ ей циркуляции атмосферы  
к изменению внеш них условий [3, 6 ]. В р езультате будем  иметь [5 ]

d F  f  / д Т т =  6 Вт/(м 2* К); 

д Р / д Т т =  11 В т/(м 2- К); 

d L E / d T m =  28 Вт/(м2 • К ) 

или, сум м ируя эти оценки,
Хат =  4Б Вт/(м? • К).
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Обратимся к определению  параметра Xmd, характеризую щ его  
теплообмен м еж ду ВК С  и ГС. К ак известно, этот теплообмен осу 
щ ествляется упорядоченными вертикальными движ ениям и, о б у с
ловливаемыми, например, дивергенцией дрейфовы х течений в эк- 
мановском пограничном слое, и турбулентны ми возмущ ениями, 
испытывающими сильную  изменчивость, в течение года. П оэтому  
параметризация теплообм ена м еж ду В К С  и ГС в терминах (Т т— T d) 
с постоянным множителем пропорциональности Xmd, строго го
воря, является необоснованной. В  любом случае этот множитель  
пропорциональности дол ж ен  рассматриваться не иначе, как не
которая мера временного масш таба для  процессов обмена на гра
нице раздел а м еж ду ВК С  и ГС. Упомянутый временной масш таб  
м ож но оценить двумя способами: 1) по данным о вертикальном р ас
пространении радиоактивных трассеров в океане и 2) используя  
предполож ение о диф фузионном переносе тепла в океане, т. е. при
влекая уравнейие теплопроводности с постоянным по вертикали  
и  заданным коэффициентом вертикальной турбулентной диффузии. 
В последнем  случае временной масш таб вертикальной диффузии  
определяется как отнош ение квадрата глубины  проникновения  
температурны х возмущ ений и коэффициента вертикальной ту р б у 
лентной диф фузии. Н айденны е этими способами оценки Xmd варьи
рую т в пределах от 1 до  4 Вт/(м?*К ). ,

Заканчивая формулировку задачи, ук аж ем  начальные условия  
и характер изменения во времени притока тепла в атмосфере. П ри
мем, что все возмущ ения температуры  в начальный момент вре
мени отсутствую т, т. е. - ■

а приток тепла меняется скачком от нуля  до AQ при / =  0 и далее  
всю ду (при t  > 0) остается постоянным.

Аналитическое реш ение системы (1 )  —  (4 ). У равнения (1) —  (3), 
п редставляю щ ие' собой линейную  систему обыкновенных диффе
ренциальны х уравнений, в принципе допускаю т точное реш ение. 
О днако особенности этого реш ения легче понять, если воспользо
ваться методом сращ иваемых асимптотических разлож ений (см.

Н айдем  преж де всего стационарное реш ение уравнений (1) —  (3), 
описывающ ее предельную  реакцию  климатической системы на внеш
н ее возмущ ение. П ри t - >  оо уравнения (1) —  (3) сводятся к виду

T a =  T m =  T d =  0 при t  =  0, (4)

£1, 2 , 4 ] ) .

(10
(20
(30

откуда следует, что

T’a =  Tm =  r d =  AQAa. (5)
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Учтем теперь, что теплоемкость атмосферы много меньш е теп
лоемкости В К С , а последняя в свою очередь много меньш е тепло
емкости ГС, т. е. c j c m и c j c d  суть малые параметры. Это означает, 
что адаптация атмосферы происходит сущ ественно бы стрее, неж ели  
В К С  и тем более ГС, и, следовательно, при определении Т а из (1) 
значение Т т м ож но считать заданным. Имея это в виду, заф икси
руем  Т т в (1) и перепиш ем первое уравнение системы (1) —  (3) 
в виде

d T а  ̂ Яа -4~ Ха т гр   AQ -f- тТ m 0̂̂
dt Са Са

И нтегрируя его с учетом начального условия для  Т а из (4), 
находим:

Га =  Л 9 А .Ь?-!гТ'П.. ( 1 _ е- № ) ,  (7)
Aa"f

где to =  c J ( K  +  Яат) «  4 сут.
П ри t  =  О ( t0) вы раж ение (7) сводится к виду

rp    mTm in/\
а ~  m  ’ ^ ’А а - Г  Ла m

откуда видно, что при Т т =  О возмущ ение. Т & его  предельное  
значение, определяем ое в (5), соотносятся м еж ду собой как Хя к 
(2ia +  Km)-  И наче говоря, на временных м асш табах порядка н е
дел и  отклик атмосферы на внеш нее возмущ ение не превыш ает 4 % 
от его  предельного значения.

П одставим (7') в (2) и перепиш ем систему уравнений (2), (3) 
в виде

J?J!L.+  a { T m^ T d) + p T m =  - 2 - & Q ;  (8)
Clt Лд ,

dTd ■ < . e a ( T d~ - T m)=J0 ,  (9)
dt 

где
ОС =  Xmd/Cm, P =  А.аЯа m/[Cm (Яа -f- Я.а /п)1 > В c j c d.

В оспользуем ся малостью параметра e и введем медленное  
время т , связанное с быстрым временем t  соотнош ением т — et .  
Т огда в ш кале бы строго времени t  уравнение (8) м ож ет быть пре
образовано к виду

J I ^  +  (a +  V ) T m =  a T d +  - 2 - A Q ,  " (Ю)

а в ш кале медленного времени т —  к виду



откуда в соответствии с (11 )

Т т (т) =  (1  +  [(а /p) Т й (т) +  AQ / К Ь  ; (12)

А налогично, уравнение (9) в ш кале быстрого времени t  сводится  
к виду .

d T dld t  =  0, (13)

а в ш кале м едленного времени т —-к  виду

d T dl d t  +  a ( T d— T m) =  0  (14)

или после подстановки вы ражения для  Т т из (12)

%dTdldx +  T d — AQIka, (15)
где

х =  а ~ 1-(-Р-1 .

Реш ение уравнения (10), (13) с учетом начальных условий для  
Т т и T d из (4) имеет вид

Т т (Ь =  ^ ~ ; (16)1 +  а/р
' T d {t) 0; (17)

здесь  t x =  (а  +  Р)- 1  «  2 ,3  года.
Таким образом , установление квазистационарного реж им а ВК С  

происходит за  время порядка t t , т. е. за  несколько лет, причем на 
масш табах времени t  =  О ( / х) отклик ВК С  на внеш нее возмущ ение 
оказы вается в (1 +  а /p ) р аз меньш е его предельного значения, 
определяем ого равенством (5). П ерепиш ем множ итель (1 +  а /р )

в виде Н ------—  (1  +  и подставим в него приведенные
L -̂а m V Я,а /  J

выше значения параметров А,а, К т и kmd. В результате приходим  
к вы воду, что на временных интервалах порядка t x реакция ВК С  
на внеш нее возмущ ение примерно в два р аза  меньше предельной.

С др угой  стороны, при t  S  t l t  реш ение уравнения (15) после 
перехода от т к t  имеет вид

T d ~ (18)
Л»а

где

. / 2= , е -1 и =  8~ 1 '(а-1 ' +  Р-1 ).

О бъединяя (18) и (.12), получаем вы ражение

rp AQI%a
l - у  О /Р

справедливое при t  >  t v  
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Сравним периоды  установления ВК С  и ГС. Первый из н их, как  
было показано выше, равен t x =  (а  +  Р)- 1  »  2 ,3  года, второй —  
t 2 =  е - 1  (а - 1  +  Р-1 ) «  94 года. С ледовательно, время установ
ления термического реж им а В К С  приблизительно в 50 р аз меньш е, 
неж ел и  ГС.

Сращ ивая асимптотические реш ения (16) и (19), приходим  к 
окончательному вы ражению  дл я  Т т. О но имеет вид

Тт =  [ ( l -g ~ </<,)+  у  ( l-e " '7'*)] • (20)

Равенства (7), (18), (20) представляю т собой искомое реш ение си
стемы (1) —  (4).

Порядок выполнения и задачи работы 4

1. Составить программу численного реш ения системы (1) —  (4).
2 . П ри задании различны х значений ш ага по времени п р ои з

вести расчет на ЭВМ  временной эволю ции климатической системы  
океан— атмосфера до  вы хода реш ения на стационарны й реж им . 
Критерием установления стационарного реж им а сл уж и т условие  
совпадения с некоторой наперед заданной точностью после
дую щ его и преды дущ его значений T d. П араметры  климатиче
ской системы принять равными: са =  0 ,4 5  В т/(м 2-го д _ 1 -К );
ст =  10 В т /(м 2 - год - 1  • К); са =  100 В т /(м 2 • год - 1  • К); =
=  2 ,4  В т/(м 2-К ); Хат =  45 В т/(м 2-К ); Хтй =  2 В т /(м 2-К ); A Q =  
=  1 В т /м 2.

3. Сопоставить результаты  аналитического [равенства (7), (18),
(20) ] и численного реш ений и найти оценку оптимального ш ага по  
времени. . .................

4 . П ри заданном  оптимальном ш аге по времени получить чис
ленное реш ение системы (1) —  (4) для  следую щ их дв у х  частных  
случаев:

а) взаимодействие м еж ду океаном и атмосферой отсутствует  
(Хат = 0 ,  Т т — Т  d =  0);

б) взаимодействие м еж ду В К С  и ГС отсутствует (Xmd =  0 , 
T d =  0).

5. И сследовать чувствительность реш ения системы (1) —  (4) 
к вариациям коэффициента Xmd, для  чего получить реш ение при  
задании  Xmd равным 1 и 4 В т/(м 2-К ).

6. П олученны е данные использовать для  анализа особенностей  
временной эволю ции отдельны х звеньев климатической системы  
и климатической системы в целом.

Форма отчетности
В отчете приводятся распечатка программы, результаты  р ас

чета, сопоставление аналитического и численного реш ений, обосно
вание выбора оптимального ш ага по времени, графики, иллю стри
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рую щ ие характер временной изменчивости отдельны х звеньев  
климатической системы, анализ временной эволю ции климатиче
ской системы океан— атмосфера и выводы относительно роли океана  
в ф ормировании изменений термического реж има атмосферы.
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Приложение
Ч И С Л Е Н Н Ы Е  М Е Т О Д Ы  Р Е Ш Е Н И Я  С И С Т Е М  

Д И Ф Ф Е Р Е Н Ц И А Л Ь Н Ы Х  У Р А В Н Е Н И Й  П Е Р В О Г О  П О Р Я Д К А

Пусть задана система дифференциальных уравнений 
dyjdt = fi(t, уъ г/2. ■ • •, Ум)', 

dyjdt =  fi (t, у ъ  г/2. • • •. Уы)\

dytjldt — Jn (i, Уъ У2, ■ ■ •> Уы) О)
и начальные условия

ffi (to) =  Уг, о> Уг (to) =  У2, о! • • •’> UN (to) — Уы,  о- (2)

Используя векторные обозначения

У1 h У1, о

У2 h  - У 2,0

у Ю  =

_ У ы  _

; f  ( t , y )  =

_ ! n _

; Уо —

_УЫ.  о_

представим исходную систему в векторной форме: -
у '  =  d y / d t  =  F ( t ,  у), у (t„) =  у0. (4)

Наиболее широко распространенными численными методами решения 
системы (4) являются метод Рунге—Кутта четвертой степени и метод предик
тор—корректор, модифицированный Хеммингом. Алгоритмы этих методов 
реализованы на ЭВМ типа ЕС в виде стандартных подпрограмм.
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Метод Рунге—Кутта

Приближенные значения решения на каждом (/ +  1)-м шаге интегриро
вания находятся по формуле Рунге—Кутта четвертой степени

У (</+i) =  У (fi) +  (ki +  2k2 +  2k3 +  k4), (5)
6

где h — шаг интегрирования:
ki =  F (//, у (tj));

k2==FC/+i ’ y(i/)+i ki);
k 3 = F C / + T ’ y(^ + Y k2) ;

k4+  F (tj +  h, у (tj) +  h k3).

Соотношения (5) дают возможность определить приближенное значение 
решения в точке i j +t  только на основании информации в точке tj. Такое 
приближенное решение при достаточно малом шаге интегрирования и малой 
вычислительной погрешности будет близким к точному [2].

Метод Рунге—Кутта удобен тем, что в ходе вычислений можно менять 
шаг интегрирования, не производя при этом дополнительных вычислений. 
Поэтому нетрудно уменьшить шаг там, где функция быстро меняется, и уве
личить его в случае достаточной гладкости.

К числу недостатков метода относится отсутствие в его вычислительной 
схеме элементов контроля правильности вычислений. Отметим, что погреш
ность за один шаг интегрирования составляет е =  О (й6).

Замечание. Для единообразного представления всех переменных, вхо
дящих в систему, ее обычно дополняют еще одним уравнением dt /d t=  1. 
Его удобно записывать в системе первым. Естественно, что число уравнений 
в системе станет равно ЛГ+ 1.

Про ц ед ур а  R K

Для лучшего понимания процесса решения системы (4) целесообразно 
прежде всего рассмотреть принцип работы процедуры построения метода 
Рунге—Кутта, аналогичной соответствующей стандартной подпрограмме.

Обращение к процедуре
CALL RK (N, N1, PRMT, ННН, F, OUT, TOSH, REZ, PR, PRIR).
Параметры F и OUT должны быть описаны оператором EXTERNAL.

Описание параметров

Входные данные
N — число уравнений в системе с учетом уравнения dtfdt =  1, 

N1 =  N +  1
PRMT — вектор размерности N1, определяющий границы, интервала 

интегрирования и начальные условия 
PRMT (1) — нижняя граница интегрирования или начальное значение пер

вой (независимой) переменной
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PRMT (2) — начальное значение второй переменной или первой зависимой 
переменной

PRMT (N) — начальное значение N-й переменной 
PRMT (N1) — верхняя граница интегрирования 

ННН — начальный шаг интегрирования
F — идентификатор процедуры вычисления правых частей системы 

OUT — идентификатор процедуры выхода. В этой процедуре может 
быть оформлена печать текущих значений решения, правых 
частей системы, выполнены дополнительные вычисления 

TOSH — вектор допустимых погрешностей локальной относительной 
ошибки для каждой переменной, размерность, вектора — N. 
Оптимальные значения элементов этого вектора можно по
лучить из численных экспериментов.

Выходные параметры
REZ — вектор размерности N, в котором находится решение системы 
. PR — вектор размерности N с производными от решений системы 

PRIR — вектор размерности N, содержащий приращения.
Процедуры F и OUT составляются пользователем. Процедура RK обра

щается к ним на каждом шаге интегрирования ,

Заголовок процедуры расчета правых частей системы 
SUBROUTINE F (N, A, S)

Формальные параметры

N — размерность системы
А — выходной параметр размерности^, в который засылаются (в про

цедуре RK) аргументы правых частей системы или текущие зна- 
чения решений

S — выходной вектор размерности N с численными значениями правых 
частей системы

Заголовок процедуры выхода 
SUBROUTINE OUT (N, N1, PRMT, REZ, PR, не

формальные параметры имеют тот же смысл, что и в процедуре RK-

Ал го р и т м  работы процедуры

Для контроля точности вычислений по формулам (5) и выбора текущего 
шага интегрирования h дважды в одной точке tj -+- 2h вычисляется значение
решения у (tj +  2Л) при шаге 2h и при шаге h. Назовем, эти приближения
соответственно yW (tj +  2h) и у(?) (tj +  2h).

Величина
S£ =  abs ((У/* — ур) /у[1)) i =  1, 2, . . ., N (6)

используется в,процедуре RК как мера локальной относительной ошибки 
в точке tj +  2h. Если б,- больше заданной допустимой погрешности ej хотя 
бы для одного значения i, то шаг интегрирования делится пополам и интег
рирование вновь начинается с точки tj. Если б,- меньше е,- г =  ef/Ю для всех 
значений i, то для экономии машинного времени и для уменьшения накопле
ния вычислительных погрешностей шаг удваивается.

При выполнении условия
6i <  Si i =  1, 2, . . ., N (7)

150



в качестве решения в точке tj +  2ft можно взять вектор уО-). Неравенство (7) 
проверяется для каждой зависимой переменной системы (4) с учетом значе
ний компонентов вектора TOSH.

Главный член погрешности на каждом шаге можно оценить с помощью, 
следующего соотношения [1]: '

иФ) — у{^
у ?  ^ у [ {(* /+  2/0  »  Lys~ i ~  ’ ‘‘=  1> 2> ■ • - N ’ (8)

где yli (tj +  2ft) — компоненты вектора истинного решения yl; s — поря
док погрешности метода; для метода Рунге—Кутта четвертой степени s =  4.

Поэтому при желании можно уточнить полученное, приближенное ре
шение, положив

у1(̂ +2А)«у(1) —(у(2)—у(1)/15.-:- (9)
Для того чтобы дискретное значение независимой переменной t не вышло 

за верхний предел интегрирования, в процедуре предусмотрен дополнитель
ный анализ текущего шага h с одновременным его уменьшением (если это 
необходимо), причем это уменьшение производится так, чтобы построение 
решения оставалось в заданной области интегрирования. Кроме того, в про
цедуре анализируется близость независимой переменной к верхнему пре
делу интегрирования. Если разность этих величин меньше текущего шага h, 
то последний перед интегрированием уменьшается на порядок. Такое умень- 
шение шага с последующим интегрированием происходит:последовательно 
не более трех раз. На этом шаге процесс интегрирования полностью закан
чивается.

Замечание. Расчет коэффициентов Рунге—Кутта и соответствующих 
приращений на каждом, шаге интегрирования оформлен в виде процедуры 
К1234, которая элементарна по своей структуре и не требует дополнитель
ных пояснений.



Текст процедуры RK

S U B R O U T I N E  B K ( N , N b P R M T , H H H j F , ‘O U T , T O S H j R H 2 i P R l R )
D I M E N S I O N  PRflTlMij , R H 2 C N 1  , P R C 1 0 0 J  »

*DT1(M0) ,
* T 0 S H ( N )  ) T 0 5 H i  (100)
D I M E N S I O N  P R l R ( N )
ПОСТРОЕНИЕ НИЖНЕЙ ГРАНИЦЫ ОТНОСИТЕЛЬНОЙ-ПОГРЕШНОСТИ 
D O  1 1 = 1 , N

1 TOSHi ClJ ^TDSH C13 
K - l

D O 2  T — i j N
2  R E Z ( X J = P R M T ( I )

H T E K 1 = H H H
3 DO 4  1 = 1 , N  

D T C I ) s R e Z C l )

4 DTI (X5'=REZ (1 )
ИНТЕГРИРОВАНИЕ ДВА РАЗА С ШАГОМ Н 
DO 13 0 0 = 1 , 2
НТЕК=НТЕК1

ВЫЧИСЛЕНИЕ ПРИРАШЕНИЙ 
C A L L  К1234 (Ni OT ',H , TE K ,F , PR I Ri PR J 
ПОСТРОЕНИЕ РЕШЕНИЯ В ТЕКУЩЕЙ ТОЧКЕ 

00 14 1 = 1 ,N ;
1 4 D T ( I ) = O T ( I ) + P R l , R ( I )
13 C O N T I N U E

ИНТЕГРИРОВАНИЕ ОДИН РАЗ О ШАГОМ 2*Н
НТЕК= 2*НТЕ К1
ВЫЧИСЛЕНИЕ ПРИРАШЕНИЙ

CA L L  К1 234  ( N i O T l , НТЕК,F ,P R I R ,РR)
ПОСТРОЕНИЕ РЕШЕНИЯ В ТЕКУЩЕЙ ТОЧКЕ 

DO 15 1 = 1, N
15 D TI  ( I ) = D T 1  ( I ) + P R I R ( t ]

АНАЛИЗ ВЕРХНЕЙ ГРАНИЦЫ ОТНОСИТЕЛЬНОЙ ОШИБКИ 
0016 1-2, Н
I F <АВ8((ОТП)-ОТ1(1))/ЬТСШ.ВТ.ТО$Н(Ш SO ТО 20

16 C O N T I N U E  .

УТОЧНЕНИЕ РЕШЕНИЯ 
DO 17 1 = 1 , N

17 R E Z U J = 0 T U ) - * ( D T i t I ] » D T U ) ] / 1 5 .
C A L L  O U T ( N , N l i P R M T ' i R E Z i P R > f l 2 1 )
УМЕНЬШЕНИЕ ШАГА ПРИ ПОЛХОДЕ К ВЕРХНЕЙ ГРАНИЦЕ 

1$ J F C C R E Z  С1)+НТЕК1)> S T ,Р RM T  С N 1 J ) НТ ЕК1 = НТЕК1/2 

I F ( ( R E 2 ( 1 ) + H T E k i )  , 8 T , P R M T ( N 1 ) ) G 0  ТО 18 

IF ( ( P R M T (N i ) - ЯЕ2(Ш , L T , H T E K i ) K = K + i  
IF (К, S T , 3 ) R E T U R N  

I F C K , S T , l ) H T E K l = H T E K l / 1 0 .

АНАЛИЗ НИЖНЕЙ ГРАНИЦЫ ОТНОСИТЕЛЬНОЙ ОШИБКИ
00 19 1 = 2 , N

IF(ABS((DT(D*0Tl(I))/DTCI)),6r,ToSHl(n) 60 ТО 3
19 CONTINUE

УВЕЛИЧЕНИЕ ШАГА ИНТЕГРИРОВАНИЯ ,
_НТЕК1=НТЕК1?2 • 4

G 0 T 0 3
УМЕНЬШЕНИЕ ШАГА ИНТЕГРИРОВАНИЯ

20  НТЕК1 = НТЕК1/2.

еотоз ,
a i  r e t u r n  4

END



Текст процедуры К1234

S U B R O UT I NE  K l 2 3 4 ( N , D T , H T E K i F , P R I R , P F J  

D I M E N S I O N  PR X R С N) , P R ( N )  , DT (N)  , Х 0 (  1 0 0 )  j 

♦ K H 1 0 0 )  , K 2 ( I 0 0 )  , КЗ < 10 0 > , K 4 ( 1 0 0 )

R EA L  K I , K 2 , « 3 i K 4  
DO 1 1 = 1 jN

1 X 0 ( I ) =DT ( I )

CALL  F ( N i X 0 , P R )

DO 2 1 = 1 ,N
K I ( Г ) =HT EK#PR  ( I )

2 X 0 ( I ) = D T ( I ) + K 1 ( I ) / 2  .

CA L L  F ( N , i X 0 , P R )

0 0  3 l = l , N

K 2 ( I ) = H T E K * P R ( I )
3  X 0 ( l ) = D T t l ) * K 2 ( i ) / 2 .

CA L L  F С N » ХЙГ , P R )
DO 4 l = l , N  

K 3 ( I ) = H T E K * P R ( I )
4  X 0 ( I ) = D T ( I ) + K 3 ( I )

C A l L  F (N j X 0 . P R )

DO 5 1 = 1 ,N —
M  ( I ) = H T E K * P R ( I )

5 P R I R ( I )  = ( K 1  ( I ) + 2 * K 2  ( I )  + 2 * K 3  ( П + К 4 П П / 6 .  
RETURN
END

Замечание. Размерность массивов DT, DTI, T0SH1, X 0 ,  KI, K2, КЗ, 
K4 в процедурах RK и K1234 больше или равна количеству уравнений в си
стеме, и поскольку эти массивы являются локальными, то они должны быть 
описаны статически.

Пример построения процедуры выхода
Предположим, что при интегрировании системы необходимо выводить 

на печать только значения первой построенной функции f 1 через каждые 
десять секунд интегрирования по времени и прекратить интегрирование, 
если значение / х превосходит YN:

S U B R O U T I N E  D U T C N i N I i P R M T j R E Z j P R i * )

DIMENSION PRMT(Nl) ,REZ(N) ,PR(N)
COMMON Y N i E P S l

NN= (PRMT (N11 -PRMT CD ) /10 . +i .
DO i 1 = 1 >NM -

1 IF(ABS(RE2(I)-10.*i;.LT.EPS1)PRINT 2 iREZ (2)
2 FORMAT( IX j 1y(lJ = ■ 10.1)

I F ( A B S ( R E 7 ( 2 J  =1TN) . L T . E P S l l R E T U R N l  
R E T U R N

) END

Подпрограмма  R K G S

Стандартная подпрограмма RKGS работает аналогично разобранной 
выше процедуре RK. Поэтому здесь мы ограничимся только краткими све
дениями о ней.

Обращение к подпрограмме 
CALL RKGS (PRMT, Y, D, N, IHLF, F, OUT, AUX)

Параметры F и OUT должны быть описаны оператором EXTERNAL.
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Описание параметров
PRMT — вектор -входных и выходных данных размерности большей 

или равной 5. Компоненты этого вектора, кроме PRMT (5), 
в подпрограмме сохраняются

Входные параметры.
PRMT (1)— нижняя граница интегрирования 
PRMT (2) — верхняя граница интегрирования 
PRMT (3) — начальный шаг интегрирования 
PRMT (4) — верхняя граница погрешности
PRMT (5) не является входным параметром. Подпрограмма RKGS сама 

полагает PRMT (5) =  0. Если пользователю необходимо за
кончить интегрирование в некоторой внутренней точке обла
сти,. то при приближении интегрирования к этой точке в про
цедуре OUT следует задать PRMT (5) любое ненулевое значе
ние

Y — входной вектор начальных значений. При работе подпрограммы 
RKGS в вектор Y засылаются значения зависимых перемен
ных в промежуточных точках интегрирования 

D — входной вектор весовых коэффициентов погрешности. Сумма 
его компонентов должна быть равной единице. Во время ин
тегрирования вектор D становится вектором производных 
функций у( в текущей точке интегрирования 

N — число уравнений в исходной системе дифференциальных урав
нений

IHLF — выходной параметр числа делений пополам начального шага 
интегрирования. Если в процессе интегрирования число де
лений станет больше 10, или PRMT (3 )=  0, или будет иметь 
место соотношение

sign (PRMT (3)) ф  sign (PRMT (2) — PRMT (3)),

то подпрограмма передает управление в основную программу 
(программу пользователя), присваивая параметру IHLF со
ответственно значения 11, 12, 13 

F — идентификатор внешней процедуры вычисления правых ча
стей системы, численные значения которых присваиваются 
вектору D . . .

OUT — идентификатор внешней процедуры выхода
AUX — вспомогательный двумерный массив с 8 строками и N столб

цами
Процедуры F и OUT должны быть составлены пользователем.

Заголовок процедуры F 
SUBROUTINE F (Т, Y, D).

Формальные параметры
Т — независимая переменная 

У, D — имеют тот же смысл, что и в подпрограмме RKGS
Процедура F не должна изменять значений вектора Y и переменной Т.

Заголовок процедуры выхода 
SUBROUTINE OUT (Т, Y, D, IHLF, N, PRMT).

Все формальные параметры имеют тот же смысл, что и в процедурах 
RKGS и F.

В рабочем-'Массиве AUX хранятся следующие векторы:
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AU X (А, 7) Р асп р ед ел ен и е  п р и  £ = 1 , 2 , 3 ,  . . .  JV

AUX (1 , £) Вектор значений функций Y (tj)

AUX (2, 0 Вектор производных Y' (tj)

AUX (3, 0 Вектор ошибок округления в точке tj +  2ft

AUX (4, г) Вектор значений функций Y (tj +  2ft)

AUX (5, i) Вектор значений функций Y (tj +  ft)

AUX (6 , i) Вектор ошибок округления в точке Ц +  Л

AUX (7, i) Вектор производных F (tj +  ft; Y (tj +  ft))

AUX (8 , i) Вектор весовых коэффициентов (l/l5) D

Параметр tj в' таблице означает текущую точку интегрирования.
Замечание. Следует отметить, что единственным существенным отличием 

в алгоритмах процедур RK и RKGS является мера локальной ошибки. 
В подпрограмме RKGS, в отличие от процедуры RK, используется только 
одна мера локальной ошибки — величина

б = т г £ ^ 1>~ ^ 2>| ’15 i= 1

где di — весовые коэффициенты погрешности (компоненты вектора D).

Метод предиктор — корректор

Для отыскания численного решения системы (4) можно воспользоваться 
методом предиктор — корректор. Этот метод требует выполнения только 
двух вычислений правой части системы на каждом шаге интегрирования, 
что выгодно отличает его от других методов того же порядка точности, в том 
числе и метода Рунге—Кутта. Вторым его достоинством является то, что он 
позволяет оценивать локальную абсолютную погрешность расчета на каж
дом шаге интегрирования, а это дает возможность изменять величину шага 
без дополнительных затрат машинного времени.

Напомним математические соотношения лежащие, в- основе этого ме
тода.

Выберем шаг интегрирования h и будем искать приближенные значения 
у/ решения у. (/) системы (4) при tj =  /ft, / =  4, 5, 6, . . .  в следующей по
следовательности. .
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1. По формуле
4 ' r t •

Р/+1 =  У/-з (2у/ — У/-1 +  2у/—2) (11)

находится предиктор р в точке f/+i. Предполагается, что значения у1( у2, 
Уз» Ух* У2- Уз йзвестны или предварительно найдены каким-либо другим спо
собом, например методом Эйлера или Рунге—Кутта. -

2. Вычисляется производная от р в той же точке tj+x

Р/+1 =  F (#/+1, (12)
3. По формуле

с/+1 =  У/—х +  - j -  (p/+i +  4у/ +  y/_i) (13)

находится корректор с в точке fy+i-
4. Абсолютная погрешность вычисления корректора равна

1
8/+1 =  —  l c/+l —p/+ll, (14)

так что решение в точке tj+x представляется в виде

У/+1 =  с/+1 + (P/+1 — с/+1). (15)

5. С помощью выражения

У/+1 =  F (tj+x, У/+1) ,, (16)

определяется производная построенного решения, затем происходит пере
ход к построению решения в точке tj+2 и т. д.

Отметим, что предельная абсолютная погрешность приближенного ре
шения У/=  у (tj) на отрезке [а, Ь] равна

Е = ' - ~ - М * ,  (17)

где М =  max \ys (̂ )| при а t ^  Ь.
Следовательно, погрешность метода составляет О (ft4).

Подпрограмма  HPCG
Один из вариантов этого метода (метод Хемминга) реализован в стан

дартной подпрограмме HPCG.

Обращение к подпрограмме
CALL HPCG (PRMT, Y, D, N, IHLF, F, OUT, AUX). 

Параметры F, OUT должны быть описаны оператором EXTERNAL.

Описание параметров
PRMT — входной вектор, размерность которого больше или равна 5 

PRMT (1) — нижняя граница интервала интегрирования
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PRMT (2 )— верхняя граница интегрирования 
PRMT (3) — начальный шаг интегрирования
PRMT (4 )— допустимая погрешность вычислений (оптимальные значения 

PRMT (3) и PRMT (4) могут быть получены с помощью чис
ленных экспериментов)

PRMT (5) — не является входным элементом. Если пользователь хочет пре
кратить вычисления в подпрограмме HPCG в некоторой внут
ренней точке интервала интегрирования, то он должен задать 
в процедуре выхода OUT PRMT (5) ф 0. Если необходимо 
интегрировать до конца интервала, то подпрограмма HPCG 
сама устанавливает PRMT (5) =  0

Y — входной вектор начальных значений. При работе подпрограммы 
он принимает значения решения в промежуточных точках 
интегрирования

D — входной вектор весовых коэффициентов погрешности. Сумма 
его компонентов должна быть равна'единице. При работе под
программы вектор D не сохраняется, он принимает значения 
вектора производных от решения в промежуточных точках 
интегрирования 

г N — число уравнений в системе
IHLF — выходной параметр числа делений пополам начального шага 

интегрирования. Если в процессе интегрирования число де
лений станет больше 10, а также если PRMT (3) =  0 или будет 
рметь место соотношение

sign (PRMT (3)) ф  sign (PRMT (2) — PRMT (3)),

то подпрограмма передает управление в основную программу 
(программу пользователя), присваивая параметру IHLF со
ответственно значения 11, 12, 13 

F — имя внешней процедуры вычисления правых частей системы, 
значения которых присваиваются вектору D 

OUT — имя внешней процедуры выхода
AUX — вспомогательный массив (двумерный) с 16 строками и N столб

цами '
Процедуры F и OUT должны быть составлены пользователем.

Заголовок процедуры F 

SUBROUTINE F (Т, Y, D)

Формальные параметры

Т — независимая переменная 
Y, D — имеют тот же смысл, что и в подпрограмме HPCG.
Процедура F не должна изменять значений вектора Y непеременной Т.

Заголовок процедуры выхода

SUBROUTINE OUT(T, Y, D, IHLF, N, PRMT).

Все формальные параметры имеют тот же смысл, что и в процедурах F 
и HPCG. При работе процедуры HPCG в рабочем массиве AUX хранятся 
промежуточные значения решения Y и его производных в следующем по
рядке:
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A U X  (ft, i) Ра с п р е д е л ен и е  значений при i =  1, 2, 3; . . . N

AUX (1, i) Вектор-функция Y (//-6)
AUX (2, i) To же Y (*/_,)
AUX (3, i) » Y (//-4)
AUX (4, 0 » Y (̂ /_з)
AUX (5, i) » Y (//_,)
AUX (6, i) » Y (tj-!)
AUX (7, j) » Y (/у)
AUX (8, 0 ‘ » Y' (tj-,)
AUX (9, i) » Y'
AUX (10, i) Y' (*/-«)
AUX (11, i) » Y' (tj-3)
AUX (12, i) Y' tf/_2)
AUX (13, i) Y' ( t j -1)
AUX (14, i) 3» Y' (̂ )
AUX (15, £) Вектор весовых коэффициентов ошибки D
AUX (16, i) Вектор Р (tj) —С (tj)

Параметр tj в таблице обозначает текущую точку интегрирования.

А л го ри т м  работы подпрограммы  H PC G

Вычисления в этой подпрограмме производятся по формулам модифи
цированного метода предиктор—корректор (метода Хемминга).

Предиктор, как и в классическом случае, вычисляется в каждой tj+t 
точке интегрирования по формуле

Р/ + 1  = У/'-з + - j -  (2у• — у + 2у'._2) , (18)

где / =  3, 4, 5, . . .
Затем определяются значения модификатора

M / + i  =  Р / + 1 ----- (Р/ —  с/)  (19)

и его производной

m;+1+F(//+1, М/+1). (20)

Корректор в этом случае находится по формуле

c/ + i = у  [ 9У/ -  У /-2+ зй (м ;+ 1 + 2У; -  у . (21)
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Окончательное решение в точке определяется по формуле
9У/Ч-1 =  С/+1 +  —  (Р/+1 — c/+i). (22)

Мерой локальной ошибки является разность между предиктором и кор
ректором

С/+1 -  Р/+1 =  ^ г  Ьъ У6 (®)> © € Vi-* М  (23)obO

Поэтому контроль точности и выбор шага h осуществляются в подпро
грамме с помощью выражения

N  .

б =  £ ^ | р / + м - Су+1, £|, (24)
/= I

где di, i ?= 1, 2, . . . , N — весовые коэффициенты ошибки, заданные исход
ным вектором D.

Если о не меньше заданной точности s, то шаг h делится пополам. Вы
числения при этом повторяются вновь с использованием специальных ите
рационных формул. Если б меньше s, то решение считается найденным и 
вместе со значениями fy+j и вектором производных F ( -̂+i> <//+i) передается 
в процедуру выхода. Если б <s/50, дальнейшие вычисления выполняются 
с удвоенным шагом интегрирования.

Для начала интегрирования по методу предиктор—корректор необхо
димо знать значения вектор-функции у и ее производных в четырех началь
ных точках. Для их вычисления в подпрограмме, используется разновид
ность метода Рунге—Кутта, предложенная Ральстоном. Формулы Ральс
тона достаточно громоздки и поэтому здесь не приводятся. Отметим только, 
что они имеют наименьшую погрешность среди всех модификаций метода 
Рунге—Кутта четвертого порядка. Однако эта модификация . неустойчива, 
и поэтому значения вектор-функции у, полученные в точках tlt t2, ts, допол
нительно уточняются итерациями с использованием интерполяционных фор
мул четвертого порядка.
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Работа М  3
ИССЛЕДОВАНИЕ РЕАКЦИИ СИСТЕМЫ АТМОСФЕРА — 

ВЕРХНИЙ КВАЗИОДНОРОДНЫЙ СЛОЙ ОКЕАНА НА ВНЕШНЕЕ 
ПЕРИОДИЧЕСКОЕ ВОЗМУЩЕНИЕ

Введение

И сследование реакции климатической системы океан— атмосфера  
на внеш нее возмущ ение (см. лабораторную  работу №  2) показало, 
что время установления равновесного термического реж им а ВК С  
приблизительно в 50 раз меньш е, неж ели ГС океана. С ледова
тельно, при изучении реакции климатической системы на времен
ных м асш табах порядка 10 лет взаимодействие м еж ду В К С  и ГС 
м ож но не учитывать и тем самым обойти определенны е трудности, 
связанны е с  заданием  коэффициента теплообмена м еж ду ВК С  и ГС.

Уравнения модели

В оспользуем ся нульмерной моделью системы океан— атмосфера, 
рассмотренной в лабораторной работе №  2 , исключив из рассмот
рения ГС. Т огда исходны е уравнения применительно к северному  
полуш арию  м огут быть записаны  в виде

са (dT  J d t )  -j- Хгт ( Т a— Т m) -j- KaT л =  AQ; (1)

cm (dTrn/dt)  +  Xam (T m-—  Та) =  0; (2)

здесь  все обозначения преж ние.
П усть начальные возмущ ения глобальной температуры  атмо

сферы и В К С  известны, т. е.

Га =  Т а о ,  T m =  T mо при t  =  0, (3)

а приток тепла A Q изменяется во времени по гармоническому за 
кону

AQ =  ^ s in . [ a ( f — 4 )1.

где А  —  амплитуда и о  =  2 л /Г  —  частота сезонны х колебаний, 
Т  =  1 год.

Н е наруш ая общ ности задачи, предполож им , что в начальный 
момент времени возмущ ение притока тепла отсутствует, т. е.

AQ =  ,4 sm ((r f). (4)

Система (1) —  (4) является исходной при реш ении сф ормулиро
ванной в названии работы задачи. Числовы е значения параметров, 
фигурирую щ их в (1) —  (4), м ож но найти в описании лабораторной  
работы №  2 .
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Аналитическое решение системы (1) — (4)

С ледуя [1 ] ,  найдем аналитическое реш ение выписанной ли
нейной системы обы кновенны х дифференциальных уравнений. 

П родифф еренцировав (2) по времени .

• cmd?Tm/d t2 +  k amd T j d t — Kamd T J d t ^ 0

и подставив в результирую щ ее уравнение соотнош ения
dTа AQ Ха гр А»а т rp j а̂ т гр #

,, =  J a * a i  1 mtdt Cq Cq Cj Cg

r a C m  d , T  I7

''"a m

представляющие собой тождественные преобразования (1) и (2), 
получим линейное неоднородное дифференциальное уравнение вто
рого порядка относительно неизвестной функции Т т (t).  Оно имеет 
вид

d2T ml d t ^ a d T mldt  +  b T m ^ f 1 (f), (5)
где

Л т  т ^а  т , ^а . и ^а^а т
“Г  "Т" > *■' »

съРт

Воспользуемся (2), (3) и перепишем начальные условия, кото
рым должна удовлетворять функция Т т, в виде

Т т =  Т т 0;
d T m/d t  =  K n (Ta0— T m0)lcm при t =  0. (6)

Общее решение дифференциального уравнения (5) имеет вид 
(см. [2], с. 375—376)

. t ,

=  ехр [ а (т— sh (̂ — x)J d x +
о

+  сх е х р (  +  t j с2е х р ^  ~ ~ а ~ ^  (7)

Преобразуем это выражение к виду
Т т =  сх ехр (V ) +  с2 ехр (X2t) - f  

. t t 

+ - г - 5 f i  (т) е х Р [ * i (*■— Т)1 d r -----— J h  W e x p  [X, ( t — t ) ] dx,  (8)
Ао 0 A0 о

где
— д/я2,—4 b \  X1>2 =  ( — a ±  %ъ)!2.
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Д л я  определения констант с г и с ,  подставим (8) в (6). В р езул ь
тате получим следую щ ую  систему алгебраических уравнений:

•̂1 “Ь *-2 =  'F'mO >
^ 1С1 “Ь ^ 2С2 =  ^а m ( Т  ао ~  Т тй)1ст-

Е е реш ение имеет вид

Ха т (Тто — Т’ао) "Ь ХгСтТто
Сл =  '

ст  (^2 — ^l)
r  Ха т  (Тпjo Т ао) “Ь Ст Т от0 /п\

2 — —----------- • ЛУ)ст («а —
Упростим выражения для А,! и Х2 с учетом оценки  

4b /a2 да 1 ,3 6 -10~4. Тогда

Х±____ А
a 2

Xv
a 2

(10)
откуда

:да— Ыо*\ Х% — я.

П ринимая значения параметров модели равными Хат =  
=  45 В т/(м 2-К ); К  =  2 ,4  В т/(м 2-К ); ст =  10 В т /(м 2.К т о д ) ;  са =  
=  0 ,4 5  В т/(м 2-К -г о д ), находим

я д а  Ха т!ст\ Ь /яда-— Ха1ст\
Х2 d i — я; Я0'да.— Ха. ( 11)

В оспользуем ся теперь оценкой (11) и предполож им , что
I Т т 0 | <  | Тао |- Т огда вы ражения для  констант с г и с 2 примут вид

Ci да (стТ то -f- саТ a0)/ст,

<г2 да са (Тт0— Т а0)/ст. (12)
Заметим, что

1 -• 1 -• 1 -• Са 1 (13)
V т )К  ^2 #  ^а  т

и перепиш ем равенство (8) с учетом (4), (12) и (13) в виде 

стТ т =  (cmT т0 +  СаГао) ехр (  — Ь -  t j  +  са (Тт0—

.  <
— Г а о )е х р (----- 2-2- s in (а ^ )е х р [Л х (^ т) ] с?т—

\  Са /  0
t

— J Л sin (стт) exp [Л2 (£— t)]d t . (14)



П р еобр азуем  слагаемые, содерж ащ ие интегралы в правой части  
(14). П ервое из этих слагаемы х м ож ет быть записано следую щ им  
образом:

t
A  exp  (kjt)  J s in  (ат) exp  (— V е) dx

о
или после интегрирования

A  exp  (М ) ■ -2 2— А  —- 1 —  sin  {a t )— А  —  а cos (at).  (15)
k i.+ a Ч  +  а Ч  +  в2

П ри выбранных значениях параметров модели

К 1 « с г « 1 ^ 1  (16)
я , тем более,

■\>ч\2 « ° 2< \ К \ 2. (17)
П оэтом у, вводя обозначение

— +  а 2) =  cos ф (18)

и <т/(Л,1 -j- ег2) =  sin  ф, (19)

где

ср =  arccos ( — x j  л / х 2 +  а 2 )  =  я — arccos ( x j^ / X2 +  а 2 )  та

«  л -—  arccos (0) =  п /2  =  а Г /4 , (20)

перепиш ем (15) с учетом (16) —  (20) в виде

<21)
А налогично, второе слагаем ое, содерж ащ ее интеграл в правой  

части (14), м ож ет быть представлено в виде

с . А
— ] Л sin  (сгт) exp  [^2 ( t ■■— т)] dx  « -----   s in  (at).  (22)

о
С учетом (21) и (22) реш ение (14) принимает окончательный вид: 

cmT m =  (cmT mQ +  саТ  а0) ехр  ( — 1]  +  са ( Т  т0—
\  ст /

— Г ..)  ехр (  ^  <) +  -J -  Sin .[о  ( (  Р ) ]  +

+  —г— sin  (at)  +  ехр  ( ----- —  Л . (23)
2̂ 17 \  Ст )

О бсудим  физический смысл отдельны х членов реш ения. Л евая  
часть (23) представляет собой  изменение теплосодерж ания ВК С. 
О но зависит от начального теплосодерж ания системы океан— атмо
сф ера (первое слагаем ое правой части реш ения) и от изменения
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теплосодерж ания атмосферы, связанного с теплообменом на гра
нице р аздела вода— в оздух  (второе слагаем ое). Третье и четвертое 
слагаемые описывают соответственно годовые гармоники теплосо
держ ания В К С  с амплитудами А / а  и Л Д 2 и ф азами, равными 3 
и 0 мес. Н аконец , пятое слагаемое хар актер изует изменение тепло
содерж ания В К С , обусловленное начальным возмущ ением. П ри, 
достаточно больш их t  вы ражение для изменения теплосодерж ания  
В К С  принимает вид

стТ т (t) =  s in  [ а ( t  — • (24)

\

Порядок выполнения и задачи работы

1. О пределить1 временной интервал, в течение которого справед
ливо вы ражение (24).

2. П олучить вы ражение для  изменения теплосодерж ания атмо
сферы, преобразовав исходную  систему уравнений к уравнению  
относительно Т & (t).

3. М одернизировать программу вычислений, составленную  при  
выполнении работы  №  2, и произвести расчет на ЭВМ  эволю ции  
системы атмосфера —  ВК С  для  интервала времени, найденного  
в п. 1 .

4 . Сравнить результаты  численного и аналитического реш ений.
5. П олучить численное реш ение применительно к случаю , когда  

взаимодействие м еж ду атмосферой и океаном отсутствует.

Форма отчетности

В отчете приводятся оценка интервала времени, для  которого  
справедливо соотнош ение (24), вывод вы ражения дл я  Г а ( /), р ас
печатка программы, результаты  расчетов, а такж е графики времен
ных зависимостей, иллю стрирую щ ие обсуж ден и е полученны х р е
зультатов.
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Работа № 4

ИССЛЕДОВАНИЕ СПЕКТРА СОБСТВЕННЫХ КОЛЕБАНИЙ 
В СИСТЕМЕ ОКЕАН — АТМОСФЕРА

Введение

П ри изучении м еж дугодичной: изменчивости гидрометеорологи
ческих полей было замечено, что процессы  в-систем е океан —  ат
мосфера часто имеют колебательны й характер , причем период этих  
колебаний составляет несколько лет. С ледуя [1, 5 ] ,  рассмотрим  
несколько схем , объясняю щ их колебательные режимы в системе 
океан —  атмосфера.

О дна из таких схем , описывающая взаимодействие циркуляций  
в Северной Атлантике и в Арктическом бассейне, была предлож ена  
В. В . Ш улейкиным [6 ]. Е е исходны е предпосы лки сводятся к сл е
дую щ ем у. Д оп устим , что в системе Гольфстрим —  С еверо-Атлан
тическое течение сформировалась аномалия температуры  поверх
ности воды (Т П В ). Распространяясь вдоль этих течений, анома
лия изменяет тепловой реж им  А рктического бассейна и как следст
вие этого площ адь м орских льдов, что в свою очередь влечет за  
собой изменение реж има холодны х течений (в частности, Л абр а
дорского). Это обстоятельство сказывается в районе смеш ения х о 
лодны х вод с теплым Северо-Атлантическим течением и приводит  
к образованию  новой аномалии, знак  которой будет противополо
ж ен  зн ак у  первоначальной аномалии. Такой процесс описывается  
системой линейных дифференциальных уравнений с постоянными  
коэффициентами

d I / d t = — m'(Q— Qo); 
dQldt  =  n ( I — / 0), (1)

где 1 —  площ адь льдов в Арктическом бассейне; Q —  теплозапас  
Северо-Атлантического течения; / п и п  —  размерные множ ители, 
определяемы е экспериментально.

. Реш ение этой системы имеет вид

Q =  c1c o s - ^ m n  t + с 2 s in ^ /т п  t;

/ =  —  сх a J sin-yVnn  ̂+  cos л / т п  t.

Оно описывает колебания Q и /  с периодом х =  2 я Л а 
бораторны е эксперименты [6 ], показали что т  составляет прибли
зительно 2 ,5  года.

А. М. Д уван и н  [2, 3 ] предлож ил др угую  схем у колебаний в си 
стеме североатлантической циркуляции. Б лизкая  к ней схем а для  
северной части Т ихого океана была разработана В . Г. Кортом [5 ] .
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Они р ассуж дали  следующ им образом . П усть в районе теплбго те
чения (Гольфстрим или К уросио) имеется полож ительная аном а
лия температуры  воды. Эта аномалия долж на усилить теплообмен  
м еж ду океаном и атмосферой и вызвать смещ ение полярного фронта  
на север. Соответственно переместится на север и атмосферный по
лярный фронт. Р асстояние м еж ду арктическим и полярным ф рон
тами уменьш ится, что приведет к увеличению  меридиональны х  
градиентов температуры и усилению  западно-восточного переноса. 
Это в свою очередь долж н о способствовать интенсификации, х о 
лодного течения (Л абрадорского в Северной Атлантике и К али
ф орнийского в северной части Т ихого океана) и образованию  х о 
лодной аномалии. О днако перенос холодны х воздуш ны х Maqc и х о 
лодной воды в восточную часть океана долж ен  иметь своим следст
вием преобладание в этих районах сухой  малооблачной погоды. 
Соответственно увеличится поступление солнечной радиации и 
сф ормируется новая полож ительная аномалия температуры по
верхности океана. П ериод подобного рода колебаний составляет  
приблизительно 4— 7 лет в Северной Атлантике и 6 лет в северной  
части Т ихого океана.

Н аиболее яркое проявление м еж дугодичной изменчивости в си 
стеме океан— атмосфера представляет собой так называемое явле
ние Э л ь - Н и н ь о —  периодически повторяю щ ёеся крупномасш табное  
потепление восточной части экваториальной зоны Т ихого океана, 
обусловленное аномальным продвиж ением на восток, а затем на 
ю го-восток (вдоль побереж ья Ю жной Америки) теплы х вод М еж - 
пассатного противотечения. П о результатам многолетних наблю 
дений период проявления Эль-Н иньо в среднем за  50-летний п е
риод наблюдений составляет 3 ,2  года [8 ]. Как было показано в [7 ], 
сущ ествует тесная связь этого явления с крупномасш табными про
цессами в атмосфере над экваториальной и тропической частями  
Т ихого и И ндийского океанов. К рупномасш табное изменение со
стояния атмосферы над восточными и западными частями тропиче
ской зоны Т ихого океана, приводящ ее к колебаниям атмосферного  
давления, а такж е преобладаю щ их ветров, температуры  и осадков  
в тропической зоне и в прилегаю щ их к ней районах И ндийского  
и Т ихого океанов, получило название Южного колебания.  Д л я  того  
чтобы подчеркнуть тесную  связь этих явлений, их называют Эль- 
Н иньо/Ю ж ное колебание или сокращ енно E N S O  (E l  N in o!S ou 
thern Osci l lat ion)  18, 9 ] .

В соответствии со схемой Бьеркнеса формирование E N S O  про
исходит следующ им образом . В экваториальной зоне сущ ествует  
значительный (до 8 °С) температурный контраст м еж ду западной  
и восточной частями Т ихого океана. Аналогичный контраст тем
пературы  наблю дается и в ниж ней тропосф ере. Это приводит к по
явлению зональной циркуляционной ячейки в атмосфере с оп уск а
нием воздуха  на востоке экваториальнЬй зоны и подъемом его на 
западе. Именно эта ячейка ответственна за  поддерж ание значитель
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ного перепада атмосферного давления м еж ду восточной и запад- 
ными частями Т ихого океана (рис. 1).

О днако сущ ествование зональной циркуляционной ячейки вы
зы вает усиление экваториального апвеллинга в океане. Е г о  интен
сивность достигает максимума в восточной части экваториальной  
зоны, над которой преобладает су х а я , малооблачная погода. Н ад  
западной частью океана (здесь преобладает подъем воздуш ны х  
масс) отмечается пониж ение атмосферного давления и усил ение  
испарения и осадков. Такая картина наблю дается в «нормальные» 
годы (речь идет в основном о периоде с ноября по февраль).

П ри уменьш ении перепада атмосферного давления, наблю дав
ш емся в годы развития Э ль-Н иньо, пассаты ослабеваю т. Это при
водит к тому, что теплая поверхностная вода в системе М еж пассат- 
ного противотечения проникает на восток значительно дальш е, 
чем в обычные годы. Соответственно происходит угл ублен и е тер 
моклина в восточной части Т ихого океана и ослабление эквато
риального апвеллинга. В р езультате ф ормируется полож ительная  
аномалия Т П В , распространяю щ аяся на значительную  часть эк 
ваториальной зоны  Т ихого океана, (рис. 2). Следовательно, над  
восточными районами экваториальной зоны океана создаю тся у с 
ловия, благоприятствую щ ие развитию  конвекции и увлаж нению  
прилегаю щ их к поверхности океана слоев атмосферы. Сильно ув 
лаж ненны й в оздух  смещ ается с И ндонезийского бассейна на во
сток, что и приводит к ливням и штормам у  побереж ья Ю ж ной А м е
рики. В то ж е  время над западной частью исследуем ой области  
(индонезийский бассейн) преобладает более сухая  и теплая погода. 
О на благоприятствует уменьш ению  контраста температур воды  
и в о зд у х а  м еж ду восточными и западными районами, а такж е ум ень
ш ению зонального перепада атмосферного давления и ослаблению  
пассатов. -

О днако Постепенно, благодаря ослаблению  пассатов, в восточ
ных, частях экваториальной и тропической зон Т ихого океана кон
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центрирую тся холодны е воды, обязанны е своим происхож дением  
сущ ествованию  П еруанского течения и апвеллинга у  берегов П еру  
и Ч или. Это, приводит к обострению  тем пературного контраста  
и восстановлению  условий «нормального» года. Ц икл о с л а б л е н и е -  
усиление зонального контраста температур воды и воздуха  имеет 
период порядка д в ух  лёт. П о мнению Б ьеркнеса, двухгодичная  
цикличность взаимодействия пассатных ветров с  экваториальными  
течениями обусловлена смещ ениями ячеек атмосферной ци рк ул я
ции над экваториальной зоной земного ш ара. П роявления Эль-

Рис. 2. Аномалия температуры поверхности океана в экваториальной 
и тропической зонах южной части Тихого океана, по Йернелу и Киладису [8] 
П олучен а  усреднением  дан н ы х  изм ерений  за  н о яб р ь — я н в ар ь  1957— 1958, 1965— 1966,

1969— 1970 и 1972 —̂1973 г г .,-т . е. за  п ериод  п р о яв л ен и я  Э ль-Н и ньо .

Н иньо больш ей продолж ительности связаны , как отмечено в [ 5 ) j 
с перемещ ением температурны х аномалий в системах северотихо- 
океанской и ю ж нотихоокеанской циркуляций в океане.

Уравнения модели

Рассмотрим систему атмосфера —- В К С — ГС океана, описывае1 
мую  уравнениями

cad T a/ d t + % a m ( T a— T m) =  0; 

cmd T mIdt  -j-^a !П{Т  т — Т  я) +-Ят(г ( Т  т--— 7 7 ) =  0;

c dd T d/dt  +  Xm,i(Td — T m) =  0  ' (2)

и начальными условиями .

7’а К ,  г„,  7 'i;  'I'd 7 1  при / 0, - (3)

где сохранены  обозначения, принятые в работе №  2 .
Эти уравнения отличаются от использованны х в работе №  2 

отсутствием источников и стоков тепла в атмосфере (ка, A Q =  0); 
значения коэффициентов теплообмена на границах раздела атмо
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сфера —  В К С  ( К т) и В К С — ГС (Хт d), а такж е значения теплоем
кости отдельны х звеньев системы считаются такими ж е , как в р а
боте №  2 .

Ц ель настоящ ей работы заклю чается в том, чтобы определить  
периоды собственных колебаний в системе атмосфера —  В К С — ГС.

В ведем вектор-функцию  х  =  ( T aT mT d) Т и перепиш ем систему  
(2), (3) в виде:

d x / d t  +  А х  =  0\ (4)

х= = х° при t  -*= 0, (5)

где А  —  матрица вида

/  m l т/ сг 0 \

т̂ т (̂а m Ч- ^mdlCm !•

чО ■ kmd! Cd kmdlCd J

Реш ение системы (4), (5) имеет вид х  =  х°е_л<, откуда следует, 
что в том случае, когда мнимая часть собственных значений мат
рицы А  отлична от н ул я , реш ение будет осциллировать во времени. 
Таким образом , рассматриваемая задача свелась к отысканию  
собственных значений матрицы А .  П одробное излож ение способа  
реш ения этой задачи приводится в П рилож ении №  1 (см. такж е  
[4 ]) .

П ор я док  вы полнения и за д а ч и  работы

1. Составить программу для  определения собственных значений  
матрицы А .  П рограмма дол ж н а предусматривать возм ож ность и з
менения параметров са, ст, cd и %ят, Xmd. Реком ендации по состав
лению  программы м ож но найти в П рилож ении.

2. Рассчитать собственные значения матрицы А  при са =
— 0 ,4 5  В т/(м 2-г о д -К ), ст — 10 В т/(м 2-г о д -К ), Cd =  
=  100 В т /(м 2-год- К ), Аат =  45 В т/(м 2-Ю , K d  =  22 В т /(м 2-К ).

3. П овторить расчет при Cd =  150, 200, 300 В т/(м 2-год- К) и 
прочих равных усл ови ях.

4. П овторить п. 2 , варьируя значение Amd. П оследнее принять  
равным 0, 1, 2 , 3 , 4 В т/(м 2-К ).

5. Н айденны е реш ения использовать для  определения перио
дов собственных колебаний в системе океан— атмосфера.

6. П роанализировать зависимость спектра собственных колеба
ний в системе океан— атмосфера от интенсивности взаимодействия  
м еж ду В К С  и ГС и от толщины ГС.

Форма отчетности
Отчетными материалами являются: текст программы, расп е

чатка и анализ результатов расчета.
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Приложение 
А Л Г ЕБ РА И Ч Е С К А Я  ПРОБЛЕМА СОБСТВЕННЫХ ЗН А Ч Е Н И Й

Полная алгебраическая проблема собственных значений состоит в оп
ределении всех Я, при которых система N однородных линейных уравнений 
с N неизвестными

Л х =  Хх (1)
имеет нетривиальные решения х. Такие решения называются собственными 
векторами, а соответствующие им Я — собственными значениями матрицы А.

Из общей теории решения линейных алгебраических уравнений из
вестно, что для существования нетривиального решения задачи (1) должно 
выполняться условие

Г Л — %Е | =  0. (2)
Раскрывая определитель в левой части уравнения (2), получим уравне

ние N -то порядка относительно X

ао а1̂  +  • • • Н- 1 +  ( 1) "XN — 0- (3)

Уравнение (3) называется характеристическим. Корнями его являются 
собственные значения матрицы А.

В принципе можно вычислить собственные значения с помощью при
ближенного нахождения корней уравнения (3), например методом парабол
или секущих. Однако такой способ имеет существенный недостаток: он чувст
вителен к малым изменениям (погрешностям) элементов Матрицы А и поэ
тому может быть использован только при небольших значениях N (N «  Ю).

Задача нахождения собственных значений легко и с достаточной точ
ностью решается для простых форм матрицы А: диагональной, трехдиаго
нальной и почти треугольной. Собственные значения треугольной и диаго-
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нальной матриц равны диагональным элементам. Поэтому численные реше
ния задач на собственные значения обычно начинаются с приведения мат
рицы А к одной из простых форм. Приведение осуществляется с помощью 
преобразования подобия, т. е. построения такой матрицы G, что

G = F~1AF. (4)

Можно показать, что собственные значения исходной матрицы А и по- 
добной матрицы G одинаковы. Действительно, пусть X, х — собственное 
значение и собственный вектор матрицы О. Тогда

%x = Gx = F~1AFx.  (5)

При умножении слева на матрицу F получим

X(Fx) = A(Fx) ,  (6)

откуда видно, что X также является собственным значением матрицы А.
Последовательное построение таких преобразований . подобия в конеч

ном счете приводит исходную матрицу А к одной из^простых форм.
- Математическое обеспечение ЭМВ типа ЕС имеет различные стандартные 

подпрограммы, реализующие те или иные устойчивые и экономичные по вре
мени численные методы решения полной проблемы собственных значений. 
Для нахождения собственных значений действительной симметричной мат
рицы А можно пользоваться стандартной подпрограммой EIGEN. В этой 
подпрограмме реализован итерационный метод вращений. Последний осно
ван на подборе последовательности преобразований подобия с использова
нием функций sin 0 и cos 0, которая в пределе преобразует симметричную 
матрицу А в диагональную [1 ]. Диагональные элементы полученной матрицы 
и будут искомыми собственными значениями. Основное достоинство этого 
метода — единообразие вычислений, что позволяет без большого труда реа
лизовать его на ЭВМ.

1. Подпрограмма вычисления собственных значений 
действительной симметричной матрицы

Обращение к подпрограмме 
CALL EIGEN (A, R, N, MV).

Описание параметров 4
А — матрица, которая содержит только верхний треугольник исходной 

матрицы и изменяется в - процессе вычислений 
R — матрица собственных векторов, расположенных по столбцам соот

ветственно собственным значениям 
N — порядок матрицы А и R 

MV — входной параметр, определяющий характер вычислений. Пр и МУ =  О 
вычисляются собственные значения и собственные вектора, при 
MV =  1 — только собственные значения. Заметим, что имя матрицы 
собственных векторов в любом случае должно присутствовать в об- - 
ращении к подпрограмме EIGEN и оно должно отличаться от имени 
исходной матрицы 

Все найденные собственные значения — действительные числа, по
скольку матрица А симметрична, и они располагаются на главной диаго
нали матрицы А в порядке убывания их значений.
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А л го р и т м  работы подпрограммы
1. По внедиагональным элементам матрицы А строится норма 

 ̂ N 1/2

vo =  Z  Qlm (7)
I, т=1 
l+tn .

и пороговое число
Р =  У0Ш. (8)

2. Последовательно выбирается каждый внедиагональный элемент а/т 
отличный от нуля, и выполняется элементарное вращение для исключения 
этого элемента. . -

Предварительно вычисляются значения sin 0 и cos 0 с помощью соот
ношений -

Вращение осуществляется в такой последовательности. Для i =  1 
2 N

чивается после того, как все внедиагональные элементы станут меньше по 
абсолютной величине порогового значения.

3. Вновь вычисляются по формулам (7) и (8) номера преобразованной 
матрицы и новое пороговое значение.1 Затем повторяется п. 2 и т. д.

Этот итерационный, процесс заканчивается, когда для очередного по
рогового значения станет справедливым неравенство

Описанный процесс для симметричных действительных матриц всегда 
сходится с высокой точностью. Обычно сходимрсть наступает через 4N2 
элементарных вращений, причем чем 'больше кратных собственных значе
ний, тем быстрее сходится метод. Если в результате вращений все внедиаго- 
вальные элементы отличаются от нуля на 0 (e), то диагональные элементы 
-отличаются от истинных собственных значений на О (е2).

Задача нахождения собственных значений несимметричной матрицы 
несколько сложнее. С помощью преобразований подобия с выбором главного 
элемента такая матрица может быть приведена только к почти треугольному 
азиду. Последующий итерационный процесс преобразует на каждом p-и шаге

со =  sign ((х),

sin 0 = ; cos 0 =  У 1 — sin2 0 . (9)

аа = аи cos 0 a^sinO; 

a£m =  aHsin0+ a t-m cos 0;

a l l  =  a l l  c o s 2  9  +  amm s i n 2  9  —  2alm  s i n  0  c o s  ^  

amm =  al t  s i n 2  9  +  amm 0  +  2 a /m  c o s  0  s i n  9 !

alm =  (all -  amm) s i n  0  COS 0 +  d,m (  COS2 0 —  sin2 0) . ( 1 0 )

Таким образом строится цикл элементарных вращений, который закан-

Vft =  Vo- 10~ W . (П)
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матрицу Ар в Лр+х (Л0 =  А) так, что при р -*■ оо последовательность мат
риц Ар стремится к верхней треугольной матрице. Диагональные элементы 
предельной треугольной матрицы и будут являться собственными значе
ниями исходной матрицы А.

Математическое обоснование и описание алгоритмов нахождения собст
венных значений несимметричной матрицы .йожно найти в [1]. Здесь мы 
ограничимся описанием соответствующих стандартных подпрограмм, с по
мощью которых можно найти все собственные значения несимметричной 
действительной матрицы.

2. Подпрограмма приведения действительной матрицы
к верхней почти треугольной форме

Обращение к подпрограмме 
CALL HSBG (N, A, IA).

Описание параметров
N — порядок матрицы
А — исходная матрица, на месте которой строится выходная почти тре

угольная матрица 
IA =  N

3. Вычисление собственных значений действительной
почти треугольной матрицы

Обращение к подпрограмме 
CALL ATEIG (N, A, RR, RI, IANA, IA).

Описание параметров
N — порядок матрицы
А — исходная почти треугольная матрица (результат работы проце

дуры HSBG), при выполнении процедуры матрица А не сохра
няется

RR — вектор действительных частей собственных значений 
R I — вектор мнимых частей собственных значений 
IA =  N

IANA — вектор размерности N, с помощью которого можно судить о точ
ности построенных собственных значений. Если для найденного 
г'-го собственного значения справедливо неравенство

| А ((', i — 1)|<  10-7 (| RR (01 +  1 RI (01). (12)
то считается, что t'-e собственное значение найдено с удовлетвори
тельной точностью, а соответствующий элемент, IANA (t) имеет, 
одно из трех значений 0, 1 или 2.. Поэтому для качественной оценки 
точности полученных собственных значений можно проанализи
ровать содержание массива IANA после работы подпрограммы

Замечание. Для использования подпрограмм EIGEN, HSBG и ATEIG 
следует описать в основной программе матрицу А как одномерный массив1 
(вектор), причем элементы матрицы располагаются последовательно по 

. столбцам. ; : )
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МОДЕЛИРОВАНИЕ ЭВОЛЮЦИИ УГЛЕРОДНОГО ЦИКЛА 
В СИСТЕМЕ ОКЕАН — АТМОСФЕРА

Введение

О сновная климатическая роль углекислого газа заклю чается  
в том, что, пропуская нисходящ ий поток коротковолновой солнеч
ной радиации, он поглощ ает длинноволновую  радиацию , излучае
мую  поверхностью  Зем ли, и тем самым создает в атмосфере парнико
вый эффект.

Результаты  многочисленны х исследований последних десятиле- , 
тий [ 1 , 2 , 1 1 , 15] свидетельствую т о том, что увеличение концентра
ции С 0 2 в атмосфере, предсказы ваемое на конец X X II  в ., м ож ет  
привести к повышению средней глобальной температуры  призем 
ного слоя атмосферы более чем на ЗК . П ри этом повышение темпе
ратуры  в высоких ш иротах превысит ук азанное значение в н е
сколько раз. П одобны е изменения температуры, - соизмеримые с 
происходивш ими в м езозойскую  эр у  (70— 100 млн. лет назад), 
м огут оказать сущ ественное воздействие на хозяйственную  д ея 
тельность человечества. Эти соображ ения сл уж ат веским аргумен
том в п ользу того, что проблема С 0 2 является одной из наиболее 
актуальны х в современной геофизике.

И злож ен и е вынесенного в название работы вопроса начнем  
с рассмотрения планетарного круговорота углерода. Е го условно  
м ож но разделить на три основные цикла, различаю щ иеся интен
сивностью обменных потоков [4 ]. Первый цикл —  так называемый 
цикл угл ер ода «подвижного» фонда —  включает в себя процессы  
фотосинтеза, ды хания и окисления органического вещ ества, а 
такж е газообмен м еж ду атмосферой и океаном. Характерны й вре
менной масш таб изменения содерж ания углерода в атмосфере, 
верхнем квазиоднородном слое океана и биомассе составляет  
около 10 лет, а интенсивность обмена м еж ду ними —-1 0  Гт/год  

(1 Гт =  1012 кг).
Второй цикл угл ерода объединяет процессы  выветривания, 

растворения и осаж дения карбонатов, образования и разруш ения  
органического угл ер ода (гум уса), содерж ащ егося в почвах и р ас
творенного в океане. Х арактерное время этого цикла измеряется  
тысячелетиями, а интенсивность соответствую щ их потоков —
0 ,1 — 1 Гт/год.

Третий цикл у г л е р о д а —-геологический —  включает процессы  
дегазации мантии и метаморфизированны х пород земной коры и 
осаж дение угл ерода в виде карбонатны х пород и недоокисленного  
органического угл ерода. П орядок скоростей этих процессов  
10-2  Г т/год, а характерны й временной масш таб 107 лет.

П риведем  сущ ествую щ ие количественные оц ен к и , содерж ания  
угл ер ода в р езервуар ах климатической системы. Средняя глобаль-
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ная концентрация углекислого газа в атмосфере на конец 1983 г. 
составляла (343 ± 0 ,2 )  м лн - 1  [3 , 1 3 ], что в пересчете на углерод  
соответствует 728 Гт С. У ровень атмосферного С 0 2 в допромыш лен- 
ную  эп о х у  (на 1860 г.) равнялся приблизительно 617 Гт С [9 ].  
Таким образом , за  123 года, содерж ание атмосферного С 0 2 увел и
чилось на 111 Гт С, или на 18 % относительно допромы ш ленного  
уровня.

С одерж ание различны х форм угл ер ода в М ировом океане при
водится в табл. 1. И з нее видно,' что общ ее содерж ание углерода  
в океане приблизительно в 60 р аз больш е, чем в атмосфере.

Таблица 1
Содержание углерода в различных формах в Мировом океане 

по А. С. Монину [7]

№ п/п Ф о р м а Гт с

1 Неорганические формы в растворе 38 200
1а В том числе в верхнем 100-метровом слое 864
2 Растворенная органика 1 800
2а В том числе в верхнем 100-метровом слое 30
3 Неживая органическая взвесь (детрит) 27
4 Живые организмы 1,4

Важ ны м термодинамическим свойством морской воды является  
е е  статическая емкость по отнош ению к поглощ ению  избыточного  
атмосф ерного С 0 2. О на описывается буферным фактором  (факто
ро м  Ревелла),  определяемы м при постоянной тем пературе, сол е
ности и щ елочности морской воды соотнош ением [1 4 ]  

сНпрС°» Дрс о 2/р со , ^

д In  [2  С 0 2] Д [2  С 0 2] / [2  С 0 2]

где р^°-  —  парциальное давление угл екисл ого газа в атмосфере; 
( 2  С 0 2 ] —  суммарная концентрация углекислоты  в морской воде.

Ф актор Р евелла дл я  верхних слоев океана хорош о коррелирует  
с  тем пературой, изм еняясь в пределах от 8 для  наиболее теплы х до  
15 для  наиболее холодны х вод. Смысл буф ерного эффекта состоит  
в том, что дл я  морской воды, как и для раствора слабой кислоты  
вообщ е, небольш ое изменение pH  раствора м ож ет быть получено  
только путем  больш их добавок сильных кислот или сильных ос
нований. Следствием буф ерного эффекта является тот важный  
в климатическом отнош ении факт, что океан способен усвоить  
только около 10 % прироста атмосферного С 0 2, т. е. океан погло
щ ает углекислы й газ антропогенного происхож дения значительно  

_ м едленнее, чем газы, химически не взаимодействую щ ие с морской  
водой.
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П ерейдем  теперь к обсуж дению  вопроса о содерж ании углерода  
в различны х ф ормах на суш е. К ак следует из табл. 2 , основным  
резервуаром  угл ер ода являю тся карбонатные осадочные породы. 
О ценка массы этого резервуар а основана на предполож ении, что 
при выплавлении земной коры ( ~  5 -1 0 10 Гт) из мантийного вещ е
ства выделилось 3 % вулканических газов, на 10 % состоящ их  
из С О 2, переш едш его затем в карбонатные осадки [7 ] .

- Таблица 2
Содержание углерода в различных формах на суше, 

по А. С. Монину [7]

№ п /п Ф орм а Гт С

1 Неживое органическое вещество -почв (гумус) 2900
1а В том числе торфообразное вещество 860
2 Углекислота в пресноводных бассейнах- 450
3 Растительность 828
За В том числе леса 744 -
4 Горючие полезные ископаемые 5037 (757)
4а Каменный уголь 4306 (615)
46 Нефть 246 (72)
4в Горючие сланцы 324 (41)
4г Газ 161 (29)
5 Карбонатные осадочные породы 5-107

Оценка содерж ания углерода органического происхож дения  
в верхнем  слое почвы получена Боном по мировой почвенной карте 
Ф АО — Ю Н ЕС К О . В  соответствии с ней, из общ его количества  
угл ер ода 860 Гт содерж ится в торфе и практически не участвует  
в обмене с атмосферой. В органическом вещ естве почвы содерж ится  
2000 Гт угл ер ода, который, окисляясь, участвует в обмене с атмо
сферой, причем интенсивность этого обмена примерно равна ин
тенсивности накопления в почве отмирающ его органического ве
щ ества.

Оценка биомассы растительности на суш е принадлеж ит У итте
к ер у и Л айкенсу [1 6 ]. С огласно этим авторам, 90  % биомассы всей  
растительности (744 Гт С) приходится на леса, из них более поло
вины —  на тропические леса. П о оценкам П ерри и Л андсберга
[8 ], содерж ание угл ер ода в горю чих полезны х ископаемых, при
годны х к эксплуатации при современной технологии (в табл. 2 —  
цифры в скобках), относительно невелико и соизмеримо с содерж а- 

_,нием угл ер ода в атмосфере и биосфере.
О бсудим  оценки потоков С 0 2 м еж ду отдельными резервуарам и. 

Эти оценки сведены в табл. 3 . В  ней знак  «плюс» соответствует по
ступлению , знак «минус» —  стоку атмосферного С 0 2. Как видно, 
основной сток атмосферного угл ер ода обусловливается фотосинте
зом  растений. О коло 60 % чистой первичной продукции  растений
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(т. е. полной продукции за  вычетом затрат на ды хание) обеспечи
вается лесами, причем половина чистой продукции лесов отно
сится к тропическим дж унгл ям . В океане первичная продукция  
приблизительно вдвое меньш е, чем на суш е. Ф отосинтез расте
ний ком пенсируется процессами окисления органического вещ е
ства, а такж е лесными и степными пож арам и. П отоки С 0 2, свя
занны е с геологическими процессами, на два-три порядка меньше 
перечисленны х выше.

В соврем енную  эп о х у  естественный круговорот угл ер ода под
вергается воздействию  хозяйственной деятельности человечества. 
И з общ его количества углекислого газа, поступивш его в атмосферу

Таблица 3
Потоки С02 между резервуарами, по А. С. Монину [7]

№ п/п В ид тока Гт С /год

1 Фотосинтез растений (чистая продукция) —77,61
1а Фотосинтез растений на суше —52,86
1аа В том числе фотосинтез в лесах " —33,25
16 Фотосинтез растений в океане —24,75
.2 Окисление микроорганизмами и животными, +78

лесные и степные пожары
+2,1343 Средняя скорость роста атмосферного С02 за 1958— 

1976 гг.
4 Выделение С02 промышленностью + 5
5 Выделение С02 при уничтожении лесов +  1
6 Поглощение С02 океаном и биосферой —4
7 Выделение С02 вулканами +  4-10- 2
8 Средняя за историю Земли скорость накопления 

карбонатных осадков
—ю- 2

9 Выветривание карбонатных и силикатных пород —10-2

с  начала промыш ленной револю ции (1860 г.) по 1983 г ., 98 % при
ходится на сж игание ископаемого топлива и 2 % на производство  
цемента [10, 1 2 ]. Вы деление С 0 2, сопровож даю щ ее сведение лесов  
и превращ ение их в сельскохозяйственны е угодья , наиболее д е 
тально изучено М анком и Ревеллом  [9 ] .  П о их оценкам, за  период  
1860— 1970 гг. мировые сельскохозяйственны е угодья увеличились  
на 852 млн. га, из которы х 30 % первоначально было занято л е
сами. Это привело к вы бросу в атмосферу 50 Гт С. Е сли к этому  
количеству прибавить угл ер од, образую щ ийся при окислении гу 
м уса  почвы, и вычесть биом ассу культурны х растений, то потери  
угл ер ода  биосферой за  110-летний период составляю т 72 Гт С. 
Таким  образом , суммарное антропогенное поступление угл ерода  
в атмосферу составляет около 40 % первоначального содерж ания  
угл ер ода  в атмосфере.
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У величение концентрации атмосферного С 0 2 подтверж дается  
данными мониторинга [6 ]. Н а  рисунке приведены результаты  и з
мерений на станции М ауна-Л оа (о. Гавайи). Н етр удно видеть, что 
в изменении концентрации атмосферного С 0 2 н ар я ду  с сезонными  
колебаниями с амплитудой б млн - 1  четко прослеж ивается м еж ду- 
годичный тренд, свидетельствующ ий об увеличении содерж ания

млн'1

Изменения концентрации С02 в атмосфере по данным измерений обсервато
рии Мауна-Лоа (Ь. Гавайи), согласно Килингу [6].

.Т очкам и  у к а за н ы  средние м есячны е зн ач ен и я  кон цен трац ии .

С О а от 315 млн- 1  в 1958 г. до  335 млн - 1  в 1978. О днако увеличение 
концентрации атмосферного С 0 2 на 20 млн - 1  соответствует поступ
лению  в атмосферу 42 ,5  Гт С, что составляет около половины из
быточного (связанного с хозяйственной деятельностью ) прироста  
атмосферного С 0 2 за  этот период. Вторая половина поглощ ается  
океаном и биотой.

Заканчивая обзор  круговорота углерода в природе, отметим, 
что масш таб времени, в течение которого все запасы  доступного  
ископаемого топлива могут оказаться исчерпанными, оценивается  
в 200— 300 лет. С ледовательно, антропогенный выброс С 0 2 приве
дет  к наруш ению  равновесия преж де всего в цикле угл ер ода «под
виж ного» фонда. —-
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С ледуя [5 ] ,  начнем с введения некоторы х определений. И нтег
ральное содерж ание С О а в столбе атмосферы единичного сечения  
равно

оо Pso

е ; ° - =  f c ? V z =  f  с г о- р » ^ = - ^ с “ -, ( 1)
. )  . 1  P a g  gО О

где С^°-  —  удельная концентрация С 0 2 в атмосфере; p s0 —  атмо
сферное давление на уровне моря; g  —  ускорение свободного п а
дения.

В осп ользуем ся ,уравн ен и ям и  состояния в оздуха

ps0V = - ^ . R T  (2)
И-

и атмосферного С 0 2

pco,_v==J 4 o ^ g T  (3)

Н-со2
и учтем что, отнош ение m c oJ tn s, по определению , есть удельная  
концентрация C f ° -  атмосферного С 0 2. Тогда

II ос° 2GC02 =  J ^ _ P a _ j (4)
Ц Pso

где р (:л°- —  парциальное давление С 0 2 в атмосфере; [лсо2 и jll — 
относительны е молекулярны е массы С 0 2 и воздуха; m s и т с о г —  
м асса воздуха  и С 0 2 в объеме V\ Т  —  температура; R  —  универ
сальная газовая постоянная.

Л  /->Q
И зменение во времени Са 2 описывается уравнением

— ^ г с а ° 2=  - ( i - f ) ^ 02 +  Q f02- f Q 2C0s  (5)

где qCQ°- поток С 0 2 м еж ду океаном и атмосферой; Qf° -  и Q£ ° 2 —  
источник и сток атмосферного С 0 2, отнесенные к единице площ ади  
подстилаю щ ей поверхности; /  —  балл материков (отнош ение пло
щ ади поверхности суш и к площ ади поверхности всей Зем ли); t  —  
время.

В арьируя (5), находим:

— d—  6 С а ° 2 =  —  ( 1  — f)  6 <7 о ° а  +  6 Q f ° 2 — / 6 Q 2 0 2 ;  

g dt
здесь  и всю ду далее 6F  имеет смысл возмущ ения произвольной  
ф ункции F  относительно ее значения в начале промыш ленной р е
волю ции.

Уравнения модели и ее параметры
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Б удем  считать, что возмущ ение источника атмосферного С 0 2 
обусловлено исключительно сж иганием  ископаемого топлива, а 
возмущ ение стока —  взаимодействием атмосферного С 0 3 с биотой  
суш и. Тогда

С0С02 1 М'СОг d N ° '
Щ \  = —----------------— ; (7)

S (ic dt

6 0 2 ° * = ^ - ^  бСа°% (8)
Я

где 7VC —  количество угл ерода, выбрасываемого в атмосферу при  
сж игании ископаемого топлива; (хс —  м олекулярная масса угл е
рода; А,в —  размерный параметр, обратно, пропорциональны й вре
мени обновления биоты суш и; 5  —  площ адь поверхности Зем ли .

Учтем (7) и (8) и перепиш ем (6) в терминах возмущ ения содер
ж ан и я угл ер ода. И спользуя  определения удельной концентрации

С М-с СО D C *углерода Са = ---------Са 2 и содерж ания угл ер ода Са =  Са
^со2 ■'

 ̂ столбе атмосферы единичного сечения, получаем:

V  - j -  6Са =  - ( 1  - f )  6<£°2 +  - A bSCa . (9)
dt Исо;

П редставим д^о,, в виде

9o°2= fe(UJ Cs(Pa02/PsO— Pw°VPso)> (10)

где /г (м*) —  скорость газообмена на границе р аздела океан— атмо
сф ера, зависящ ая от динамической скорости ветра и%, cs —  коэффи
циент растворимости С 0 2 в воде, являю щ ийся ф ункцией от темпе
ратуры  и солености; —  парциальное давление С 0 2 в воде.

В ар ьи руя  соотнош ение (10) и приписывая невозмущ енны е зн а
чения характеристик начальному моменту времени, имеем:

& e f i ^ = k ( u a) ( c j p M) ( 6 f t b — 6p%>*y, (11)

здесь  принято, что в невозмущ енном состоянии глобальный газооб
мен м еж ду атмосферой и океаном близок к нулю  (т. е. р а0° 2 Р^о2) ’
индексом «О» отмечены характеристики, относящ иеся к начальному  
моменту времени.

Зам етим  теперь, что возмущ ения парциального давления С О а 
(6рСо2) и содерж ания суммарного углерода (SCm) в ВК С  связаны  
м еж ду собой соотнош ением .

(12)
где R  —  буферный фактор (фактор Р евелла), являю щ ийся ф ун к 
цией от парциального давления С 0 2 в атмосфере и температуры  
(Т т) верхнего квазиоднородного слоя океана.
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П редставляя ф ункцию  R  =  R  ( р а0г, Т т) в  виде ряда Т ейлора  
и удер ж ивая в нем члены, содерж ащ ие возмущ ения в степени н е  
выше первой, получаем:

R  =  R  п
аР'соа-

брСо2. dR

то

где, согласно 16, 9 ]

R 0 :

Тт0~

п СОо ад
Р а
дЯ

-г-

дТг

то

■— 4.

6 Г ,т'
,со2

4,

. Т огда сомнож итель в правой части (11) м ож ет быть переписан  
следую щ им образом:

■—  п  С 0 2
г  аО

( б р с о =_ б р с о ! ) =  р С О , 

бр«>‘

бр'со. бр:

1— 4

■('
9 + 4 -

6 Рсг°>

Р&

6С„

Jm0

брсо2

псо2 9 — 4

тО
бг

г ) -

■1 — 1 -;  с т0 j

-гЛ 1

i0 /  ^тО J

О граничиваясь .линейны ми членами (тем самым пренебрегая  
4 6 Ст/С т0 по сравнению  с 1 и 4 8 Т т/ Т т0 по сравнению  с 9), имеем:

(брСог_ _ 6р со 2) =  р с о 2 (брСо2/р со 2_  R 06 C m/C m0). (13)

П ерейдем  от возмущ ения парциального давления к возм ущ е
нию содерж ания угл ер ода, дл я  чего проварьируем  (4) и восполь
зуем ся  соотнош ениями

Н-СОг РаО*2 е со2: И-со,
Р so [АС

Сс о * =  -
а

В р езультате находим

б р С О2/ р С О 2 =  б С С / С С = б С а / С а 0 . ,

Учитывая (14), перепиш ем (11) в виде

±-Сс .

( 1 4 )



З а т ем  воспользуем ся соотнош ением

«СО2
а0 __ Р1 Г С О г _ Р1 Г С  _  М- Я Г  (1 с \
D II а0 II а0 ,1 п а0  ̂ '. рsO Н'СОз н-с r c  рso

и  введем определение глобального содерж ания углерода в атмо
сф ере Са0 =  CaoS  и в верхнем квазиоднородном слое океана Ст0 =  
=  О — f ) C m0S.  Тогда окончательное вы ражение для  вариации га
зообм ен а м еж ду атмосферой и океаном примет вид

б , ™  -  к (и ) С,„ -J L  - Г8С _  R „(l _ f )  - | й -  6С 1
r c  Pso L c m0 j

(17)

Д ал ее , уравнение для  содерж ания Ст углерода в ВК С  единич
н ого  сечения имеет вид

— t f + Q S - Q ,c. (18)
аг Рсо»

где

—  обмен углеродом  м еж ду ВК С  и ГС, принимаемый пропорциональ
ным объемным концентрациям угл ер ода в ВК С  и ГС; к  —  скорость  
обмена; h  и Я  —  толщины ВК С  и ГС единичного сечения; и

—  источник и сток угл ер ода органического происхож дения. 
П редполож им , что продукция органического вещ ества в ВК С  

лим итируется не концентрацией С 0 2 в воде, а количеством биоген
ны х элементов (т. е. поглощ ение антропогенного С 0 2 не сказы 
вается на ж изнедеятельности морской биоты), и что толщины В  КС 
и ГС и скорость обмена на границе р аздела м еж ду этими слоями  
остаю тся неизменными во времени. Тогда на основании (18) и (19) 
получаем

^  A . 6 C m = - J ^ 6 g (20)

V

dt M'COj

(21)

А налогично, для вариаций 8Cd  содерж ания угл ер ода в ГС еди
ничного сечения имеем

~->>С* =  Ч -  (“ )
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О стается определить скорость производства d N cl d t  антропоген
ного угл ер ода. С этой целью  воспользуем ся следую щ ей аппрокси
мацией [6 ]:

где г,  п ,  —  числовые константы.
Таким образом , задача свелась к реш ению системы уравнений

(9), (17), (20) —  (23), удовлетворяю щ ему начальным условиям

5Ca =  SCm =  SCtf =  0; N $ = 1 , 0 3  Гт С  при £ =  0, 

где Nfi  —  количество угл ер ода, поступивш ее в атмосферу д о  н а
чала промыш ленной револю ции.

Порядок выполнения и задачи работы

1. Составить программу численного реш ения системы (9), (17), 
(20) —  (23), используя метод Р у н ге— К у т т а ’(см. П рилож ение к л а
бораторной работе №  2).

2 . П ровести расчет перераспределения антропогенного С 0 2 д о
конца X X I I I  в ., приняв следую щ ие значения п а р а м е т р о в :" /=  
=  0 ,29 , fxc =  12, fxcc,2 =  44, ц =  29, S  =  5 ,1 -1 0 u m2, Хъ =
=  0 ,02  год- 1 , k (ut)  =  5 -1 0  5 м /с \  Cso =  0 ,4347  кг/м 3, g  =
=  9,81 м /с2, p s 0 =  1000 гП а, R 0 =  9 , Са0 =  617 Гт С, Ст0 =
=  690 Гт С, и =  2 ,5 - 10- 7 м /с, А =  79 м, Н  =  790 м, г  =  0 ,0 4 3 ,
п — I, 4281 Гт С, ш аг по времени Н Н Н  =  0,1 года, д оп у
стимая относительная ош ибка интегрирования TO SH  =  0 ,005 .

3. П олучить реш ение при отсутствии взаимодействия м еж ду  
В К С и Г С ( ^  =  0 ;.

4. И сследовать эволю цию  углеродного цикла в системе океан—  
атмосфера при различны х сценариях хозяйственной деятельности  
человека, полож ив п =  0 ,5  и п  =  2 .

Форма отчетности

В отчете приводятся распечатка программы, результаты  числен
ных расчетов, графики временной изменчивости элементов у гл е
родного цикла в системе атмосфера— В К С — ГС, анализ чувстви
тельности реш ения к вариациям параметров модели.
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Работа № 6
ИССЛЕДОВАНИЕ НЕСТАЦИОНАРНОЙ РЕАКЦИИ СИСТЕМЫ 

ОКЕАН — АТМОСФЕРА НА АНТРОПОГЕННЫЕ ИЗМЕНЕНИЯ 
СОДЕРЖАНИЯ АТМОСФЕРНОГО С02

Введение

И сследование нестационарной реакции системы океан— атмо
сф ер а  на антропогенные изменения содерж ания атмосферного С О 3 
имеет непосредственное отнош ение к проблеме прогноза климата.^ 
П ервы е оценки климатических последствий увеличения содер ж а
ния атмосферного С 0 2, образую щ егося при сж игании ископаемого  
топлива, были получены с использованием квазистационарного  
приближ ения: считалось, что климатическая система мгновенно  
приспосабливается к внеш нему воздействию . В действительности  
и з-за  больш ой теплоемкости океана реакция климатической си
стемы на внеш нее воздействие является нестационарной. Б олее  
того , она зависит от интенсивности взаимодействия м еж ду отдель
ными звеньями климатической системы. О бсуж дению  этой зависи
мости и посвящ ена настоящ ая работа.

Уравнения модели и ее параметры

В оспользуем ся простейш ей нульмерной моделью системы  
ок еан — атмосфера, рассмотренной в работе №  2 , и перепиш ем со
ответствую щ ие ей уравнения и начальные условия в виде

Cp_P2L 4 - 6Г а =  - ( W )  W S r a~ S T m) ^ - W a +  6Q r, ( 1) 
g dt

pch А б Т т  =  А,а т (б Г а— 6T m)— p cx (6T m— 6 T d), (2)
at

p c # - j -  b T d =  p m ( 8 T m-— 8 T d), (3)
at

6T a =  8 T m =  6 T d =  0  при £ =  0, (4)

г д е  б Г а, б Т т и 8 T d — возмущ ения глобальной температуры  атмо
сферы, ВК С  и ГС; Яа —  параметр обратной связи м еж ду радиа
ционными источниками и стоками тепла и температурой атмосферы;' 
К т —  коэффициент теплообмена на границе р аздела океан— атмо
сфера; х  —  скорость теплообмена на границе раздел а м еж ду вер х
ним квазиоднородны м и глубинным слрями океана; h  и Я  —  тол
щины этих слоев; рс —  объемная теплоемкость морской воды; 
ср —  удельная теплоемкость в оздуха  при постоянном давлении; 
p sо —  атмосферное дав л ен и е на уровне моря; g  —  уск ор ен и е сво-
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бодного падения, /  —  балл материков (отнош ение площ ади поверх
ности суш и к общ ей площ ади 5  Земли); t  —  время.

У равнение (1). содерж ит неизвестную  функцию  —  приток тепла  
8 Q T в атмосфере, который в данном случае обусловлен  влиянием! 
антропогенного С 0 2. Следуя [2 ] ,  определим 8Q T в виде

6Q T =  К 8 Т еq(2 х С 0 2) (1 + А Са/Са°>, (5)
In 2

где бТ'еч (2 X С О а) —  изменение равновесной температуры  системы  
океан— атмосфера при удвоении содерж ания атмосферного С 0 2.

В (5) ф игурирует ещ е одна неизвестная ф ункция —  возмущ ение  
содерж ания углерода в столбе атмосферы единичного сечения. Д л я  
ее отыскания привлечем уравнения модели углеродного цикла из  
работы №  5. Эти уравнения представим в виде

d /1 £\ Vc s со2 , l dNc
dt |xCq2 S dt

dt m [iCOi
d ix„ _ x /  h
-  6C„ =  ---4 ° '----Г Г5C«— и

^ ' 4 ( ^ - 7 “ ' ) ;

6Ca =  6Cm =  8Cd =  0 при t  =  0,

где, как и преж де, Cm и Cd —  содерж ание суммарного углерода  
в ВК С  и ГС; бСт и 8Cd —  ег о  возмущ ения;

- А вбСа;. (6)

« С , ) ; (7)

(8)

(9)

Ч СО2 к (“.) -Г IY1-4 K ~ R° f 3- 6С-М'С Pso Д  т0 )  Cm0
(10)

— возмущ ение обмена С О а на границе р аздела океан— атмосфера; 
k (и,.) — скорость газообмена м еж ду океаном и атмосферой, яв
ляю щ аяся функцией динамической скорости и* ветра; Цсо,, Цс 
и (л —  относительные молекулярны е массы С 0 2, угл ер ода и воз
духа; R  —  буферный фактор; c s—  коэффициент растворимости С 0 2 
в воде; Хв —  размерный параметр, обратно пропорциональны й  
времени обновления биоты суш и, индекс «0» указы вает на принад
леж ность к начальному моменту времени.

Остается определить скорость производства d N c/ d t  антропо
генного угл ер ода, и тогда система (1) —  (10) при заданны х значе
ниях параметров К ,  К т, AB, k  {и%), х ,  R 0> h, Н  и"бT eq (2 X С О а) 
будет замкнута. С этой целью  воспользуем ся следую щ ей аппрок
симацией [2 ]:

d N c /d t  =  r N c ( l — N c / N i ) ,  /  (11)

где г  я №  —  числовые константы.
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Введем  новую  зависимую  переменную  п =  N c / N cca, затем  п е
репиш ем (11 ) в терминах п  и полученное вы раж ение

проинтегрируем  по времени от 0 до  t\ здесь  начальный момент 
времени t  =  0 приурочен к началу промыш ленной революции  
{I860  г .). В  р езультате будем  иметь

Таким образом , задача свелась к реш ению системы уравнений  
(1) —  (3), (5) —  (8), (10), (12), удовлетворяю щ ему начальным у с 
ловиям (4), (9 ) .'

О пределим характерны й масш таб N ^ / S  для возмущ ений со 
дер ж ан и я угл ер ода, 6Teq (2 X С О а) для1 возмущ ений температуры

коэффициент растворимости, имеющий размерность гС/м3). Тогда  
после пер ехода к безразмерны м переменным и сохранения за  ними 
преж н и х обозначений получим вместо (1) —  (3), (5) —  (8), (10), 
( 12) следую щ ую  задачу:

d nld t  =  r t i ( \ — п)

или эквивалентное ему

d n / [ n (  1 — п)\ =  rdt

откуда \

r ( N cJ N % - l ) - lert
(12)

для времени (здесь с '0 =  — cs0
М-со2

/  1 \  / —  ( 1 —  f ) l y \
ах
“  =  Л х +  <7 0 =  а у х хх г 1

V 0 /  V 0 /

(13)

(14)

(15)
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где

X =  (■'v_16Ca, бС т  V s4 SCd);

у  =  ( V e 7/(1 r - f )  б Г а,  б Т т, 6 7 У У ^ ) ;

/ — (1 f  ~\г е г/) Y 0 \

;(й^о +  8з) е3 л/в4 ;

V О е3 V e4 —  8зе4 '

^  ’— (е5(1— / ) +  8е)

В =  (1 - f ) 1/28a V ^

V О

( 1 - / ) 1/285 V 87 О \

1— (8б87 +  ез) е3 у е 4 ;

&3 д/^4 3̂84

Т =  [ а ( 1 —  /)-R 0]1/2; a  =  Ca0/C m0ttO ,5 ;  b =  ( N CJ N %  —  l )  «  103; 

а  =  4yv2,/(SCm0) «  15; p =  4 6 7 eq(2 x  СO 2) / T m0 «  0,5;

8s =  W o / [ c p (Pso/^)] «  Ю3, s 6 =  K t J [ c p. { p J g ) ]  ^  40; 
e 7 . = ( P s j g ) l { ? c h )  »  0,03;

Я 0« Ю ;  f « 0 , 3 .

Аналитическое реш ение системы (13) —  (15)

Уравнения (13), (14) и начальные условия (15) обр азую т нели
нейную. задачу. Точное реш ение соответствующ ей ей линейной за 
дачи

б! =  г/0 «  0,2 ; е2 =  Ав£0 »  0, 1; е3 =  «  0,2 s 4 =  / i / t f  w  0, 1;

/ 1 \

(16)

^ L w 5 y « 0  +  P ( ^ )  о

Л  0 У

хС°) =  у<°) =  0 при t  =  О

(17)
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имеет вид

г д е .

Х(0> =  £  tT ljk trij-yX j (cj)\

У(0)= /=0, 1,2

(И  dr;

(19>,

(20>

* W e ' 7о
(21>

Т7 (Г ) —  произвольная функция; f  —  переменная интегрирования;. 
И / и Яу- —  собственные числа;

rrijk--

ai2 1 bl2

—  an - ] X j —  Ь ц  —  %j

1 M j k ,  I  j k — 1

а 32 ^32

„ —  « з з  —  14 .

1 C
r

CO CO

1

Lujk (22>

собственные векторы матриц —  А  и —  5 ;

м/*=Г(—т~)2+1+С—¥—Т1_1/2;L \  Оц +  |А/ /  \  «33 -Ь /  J

L,i=К v+irT+1 + ( Л
2*]—1/2

(23)

—  нормировочные множители; вторым индексом в m,jk и о б о 
значены номера соответствую щ их собственных векторов, двойным ■ 
индексом —  элементы матриц ■— А  и — В,  причем, как обычно, 
первый индекс указы вает номер строки, второй —  номер столбца.

И сследуем  характер изменения функции q. О на принимает к о
нечное значение при t  =  0, достигает максимума при t  =  8 ~ 4 n b «  
«  3 8“ ' In 10 и затем  монотонно убы вает, обращ аясь в нуль при  
t  оо . А ппроксимируем  эт у  функцию  в интервале изменения t  
от 0 до 2 t 0, где t 0 =  е - 1 In 10, в виде

q «  —  b~l  ехр  (e,xt).
У

Подстановка^ (24) в определение X /  дает  

^ ■ *.
X  : (q) =  Ь- 1  j di' =  —  х

7 0 У
t

(24)

X J e^j+hV'dt ' ex б- i
V-i +  ei
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Y И'У +  ei

О бъединяя (19) и (25), ■ получаем :

х(0) =  b~h*J у  щ т ± _  /26)
Y Z-rf М7 +  ei

7=0.1. 2
П ерейдем  теперь к отысканию у (0). П редварительно выразим  

м нож итель lnj^l +  , фигурирую щ ий в определении р

б  виде ряда и ограничимся первым членом р азлож ения. Тогда

р V - r i r
и л и  с учетом (26)

(25)

ftijk/пц
Iх/ +  е1 /=0, 1.2/=о, 1,

П осле подстановки (27) в определение Y ,  [см. (21) ] имеем

У  Л Ш 1^ [e(xi+W 'd f = ^ ~  л / - ~— й-1 X
Z-f (А/ +  е1 J In 2 V  1 — / 4а

(27)

X
,Ll/ /=0, 1, 2

е Vх  —— :--- [g(X/+Sl)<----1]  л / --------- h ---------
Я.у +  8i / In 2 V  1 — / 4а

ее,<
х — —  [ l - e- ( x/+Ei)'].

Xj +  ei
О тсю да при t 0 s£ t  <  2 t 0 следует

ay
4a Xj -j- 6i

В  комбинации с (20) это соотнош ение дает

у ( 0 ) --------- / _ В 2 -------------------------« V .  J C ( 0 )  V

In 2 V  1—/ 4a 1 La Xj -f- gj. 
j - 0, 1,2

(28)

(29)

Итак, реш ение линейной задачи (16) —  (18) найдено. Реш ение 
нелинейного уравнения (13) м ож но искать методом последователь
ны х приближ ений, используя в качестве нулевого приближ ения
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реш ение (26), (29) линейной задачи. П оступая таким образом  и ог
раничиваясь первым приближ ением , получаем:

Соотнош ения (29), (30) представляю т собой искомое решение- 
системы (1) —  (10), (12).

1. Составить программу вычисления собственных чисел и собст
венных векторов матриц —  А  и —  В  (необходимые рекомендации: 
см. в П рилож ении к работе №  4).

2 . П ри указанны х в тексте значениях параметров модели про
извести расчет эволю ции термического реж им а системы океан—  
атмосфера с начала промыш ленной револю ции д о  конца X X I  сто
летия.

3. В ариацией параметров е 3, е4, е5 и R 0 исследовать зависи
мость полученного реш ения от интенсивно'сти взаимодействия от
дельны х звеньев климатической системы.

4. И сследовать чувствительность реш ения к вариациям какого- 
либо одного (по собственному выбору) внутреннего или внешнего- 
параметра модели.

5. Результаты  расчета использовать для анализа особенностей: 
эволю ции термодинамического и угл еродного циклов в системе- 
океан— атмосфера и для характеристики возмож ны х климатиче
ских последствий сж игания ископаемого топлива.

В  отчете приводятся распечатка программы, все результаты  р ас
четов, графики, иллю стрирую щ ие характер временной изменчиво
сти элементов термодинамического и углеродного циклов в си 
стеме океан— атмосфера, анализ чувствительности реш ения к ва
риациям параметров модели, основанное на результатах вычисле
ний обсуж дение возмож ны х климатических последствий антропо
генных изменений содерж ания атмосферного С 0 2.

1. Р е в е л л Р., М а н к У. Цикл углекислого газа и биосфера.— 
В сб.: Энергия и климат. Пер. с англ. Л., Гидрометеоиздат, 1981, с. 266—303..

2. S c h l e - s i n g e r  М. Е. A review of climate models and their si
mulation of C02 induced warming.— Intern. J. Environ. Studies, 1983, vol. 20,. 
N 1, p. 103—114. .

х (Ц = х (°> +  ^  m jk ( m n  1 - - - m j2j  a y X .  (x<°>40)), (30>

где

Порядок выполнения и задачи работы

Форма отчетности

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
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Работа 7

РАСЧЕТ МЕРИДИОНАЛЬНОГО ПЕРЕНОСА ТЕПЛА В ОКЕАНЕ

Введение

М еридиональный перенос тепла в океане является одним из 
^наименее изученны х элементов глобального климата. Н а  первый' 
в згл яд эта точка зрения м ож ет показаться чрезмерно пессими
стичной, особенно если  учесть; что о меридиональном переносе  
тепла в системе океан— атмосфера известно не так у ж  и мало (см. 
р аздел  4 .2 ) /  В частности, известно, что меридиональный перенос 
тепла в системе океан— атмосфера ориентирован к полюсам, что 
такая его ориентация есть следствие преобладания коротковолно
вой солнечной радиации над; уходящ им  длинноволновым изл уче
н ием  в низких ш иротах и обратного соотнош ения м еж ду этими по
токами в высоких ш иротах, что меридиональный перенос тепла  
в  океане соизмерим с меридиональным переносом тепла в атмо
сфере и что, наконец, меридиональные переносы  тепла в океане 
и атмосфере имеют соверш енно иную  природу: максимальные зн а
чения м еридионального переноса тепла в океане приурочены  к н и з
ким ш иротам, где меридиональные градиенты температуры  сравни
тельно невелики, тогда как максимальные значения меридиональ
н ого  переноса тепла в атмосфере сосредоточены  в умеренны х ш и
ротах, т. е . в области максимальных меридиональны х градиентов  
температуры  в оздуха. Тем не менее больш ой р азброс данны х, 
■опубликованных различными авторами, и почти полное отсутствие 
сведений о сезонной изменчивости м еридионального переноса тепла  
в океане свидетельствую т о недостаточной изученности интересую 
щ его нас явления, определяю щ его не только современное состояние  
климатической системы, но и ее чувствительность к внеш нему  
воздействию .

Ц ель настоящ ей работы состоит в выявлении особенностей се
зонной изменчивости меридионального переноса тепла в океане.

Определение меридионального переноса тепла в океане

П ри выводе вы ражения для  м еридионального переноса тепла  
в  океане исходными уравнениями сл уж ат  уравнение бю дж ета тепла

д Т  . и д Т  . v дТ  . д Т  д , д Т  . v
-----1------------ -4-;-------- w — - = -----—  +  г т (1)

dt a cos ф дХ а д  cp dz dz dz

и  уравнение неразры вности

1 у  ди , д . \  , dw а  /о\
acosqp \  дХ dq>- , /  dz

где Т  —  тем пература воды; и, v, w  —  составляющ ие скорости те-
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чения в направлении осей X, ф, г; X — долгота; ф — широта; z —  
вертикальная координата, ориентированная вниз; kv — коэффи
циент вертикальной турбулентной диффузии тепла; F T — член, 
характеризующий горизонтальную турбулентную диффузию тепла;. 
а — радиус Земли; t — время.

Перепишем уравнение (1) в дивергентной форме, для чего ум
ножим уравнение (2) на Т и затем сложим его с (1). В результате- 
будем иметь

д Т

dt

д

a  cos ф V дХ
Т и ■

д(р

- ? - k  —  
dz v dz

Tv cos

■Ft.

ф ) ' dz
•Tw =

(3)

Проинтегрируем (3) по вертикали от свободной поверхности: 
(z =  Q до дна (г =  Я); здесь £ — отклонение свободной поверх
ности океана от ее среднего положения. Тогда
н н

=  k n
d T

dz

д ф

d T

н dz
+  .f F,t^z-

Однако-
н dT ■ , н
J  ^Tdz =  — f Tdz+ T z ^ -  
(  0 t  dt  i  £ dt

d HУ  d d H
I dkTudz =  M I  Tudz~  “Ь  +  (Tuk

н н

3 _ J  
dX ’

с  ̂  ̂ с д H
j d̂ >Tvcos Vdz=z d ^ l  Tvcosydz— (Тисоэф)я — -----

■ ' — (Tocos ф)с - ^ - .

Подставляя эти соотношения в (4), находим:
, Я  1 /  Я Я я н \

-----J Tdz-\-----------( ------- J Tudz-\--------- f Тосоэф^г!-
dt  g й cos ф \  дХ i  —  дц> j  /

Т н  f  d H  , d H  \  , rn. t  d£- щ

- ^ 4a cos ф v  

d tX

d H  , d H“я - — +  vHcosy —  
dX. . дф

d t

dX 'а дф

■)+П(-

y\-(Tw )H— (T w \= k v

(4>

dt a  cos ф 

dT,

X

dz н



На свободной поверхности и дне океана должны выполняться 
условия: '

dt, и , v dt . . дТ
dt a c o s  ф  dX a dtp dz

Qo_ 

р  с

д Ти =  г/ =  Ш =  0;
дг

0̂ при z = H,

хде qо — результирующий поток тепла на поверхности раздела 
•океан—атмосфера; рс — объемная теплоемкость морской воды. 

Следовательно,
н г , я „ я
Г TVf e -  -----(  f Т adz -\— — I  Tv cos a d z ) =

: o s  <p v  dX 5 д ф  t Jd t  t, a c o s  ф  V. dX 5 д ф  j

-  —  +  f  FTdz. (5)
P с S

Параметризуем интегральный перенос тепла, обусловливаемый 
горизонтальной турбулентной диффузией, в виде

%  Tdz = —4l_ _J__ f 4. + J _  f JZL cos j,
а 2 соБф  c& cos ф .) дХ <3ф ,) дф

С \ Л 5 '

П

j

где k h — коэффициент горизонтальной турбулентной диффузии. 
Подстановка этого выражения в (5) дает

д - Г Tdz 4  1

я
д

dt J  a  c o s  ф  |  дХ

(T v  — cos ydz\ =  - ^ -  (6)
V а д  ф у  ( рс

£ )

Умножим обе части равенства (6) на р cacos (р и затем проин
тегрируем его по X от Я,х до Я2, где А.* и К2 — значения долготы во
сточной и западной границ океана. Учитывая, что на этих грани
цах суммарный (адвективный плюс диффузионный) зональный 
лоток тепла

н

рс Г(Т и --------------- —
J V a c o s  ф  дХ J
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должен обращаться в нуль, получаем:

д и  нрс-----f a cos фdX J Tdz +  рс х
М х, t

%2 . ' н к
X j  dX -S— -----   cos ^ cos фdX. (7)

к, dtp t Ф ki

Обозначим символом Q теплосодержание
я

Q = p c [T d z
I

столба воды единичного сечения, а символом [ ] — операцию-
зонального усреднения. Тогда равенство (7) может быть перепи
сано в виде

Х2 Н

-7- [Q] £ (ф) +  рс f Г (Tv  — cos фdz =  т  L (ф), (8>dt J Зф J V а Эф У
Я . £

где

L (ф) =  |  a cos фdX
- К

— зональная протяженность океана на широте ф.
Если теперь принять, что суммарный меридиональный перенос: 

тепла
н

рс J  ( T v -—— cos Ф dz

равен нулю при X =  Х±, Х2 или, иначе, если предположить, что на- 
меридиональных границах океана средняя касательная состав
ляющая скорости и ее флюктуации, создающие диффузионный пе
ренос тепла в меридиональном направлении, обращаются в нуль,, 
вместо (8) имеем

н
[Q] L (ф) +  РС ~ ~  J  cos (pdX j  ( T v ----dz =  [q0] L (<p). (9>

1̂ %>

Определим меридиональный перенос тепла в океане как 
и  н

МНТ0 =  рс f a cos ф ^  j  (То — - j - j  dz. (10>
Xi t
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Тогда на основании (9)
ф

М НТо =  МНТ°о +  J ( f o o l -  L (ф) adVf
<Ро

где МНТ°, — меридиональный перенос тепла в океане на некото
рой отсчетной широте <р0.

Совмещая эту широту с побережьем Антарктиды, где, по опре
делению, МНТ0 =  0, окончательно получаем (ср. с. [4, 5]):

ф

МНТ0 =  J  (̂ [<7о]— •-)ь(ф)а^'ф. • (11)
Фо

Это и есть то искомое выражение, которое мы..будем использо
вать для оценки меридионального переноса тепла в океане.

Порядок выполнения и задачи работы

1. По своему усмотрений задать широту (кратную 6), для ко
торой будет производиться расчет меридионального переноса тепла 
в океане.

2. Рассчитать L (ф), [Q] и [^0] для всех 6-градусных зональ
ных поясов океана, расположенных между выбранной широтой 
и широтой побережья Антарктиды. Расчет [Q] и [qQ ] выполнить 
для каждого сезона года.

3. Реконструировать годовой ход [Q] и [<у0 ]. С этой целью 
приписать полученные в п. 2 значения климатических характери
стик середине соответствующего сезона и подвергнуть их преобра
зованию Фурье по времени. Необходимые рекомендации по реали
зации дискретного преобразования Фурье приводятся в Прило
жении (см, также [1—3]).

Определить коэффициенты [Q(0)b IQ(11) 1, [Q(12)], [Q(21)] иm  К Ч ’ K 2>i’ Й Н  первых четырех членов разложений

[Q(t)] =  [Q(0)3 +  f  0 0 3 )  +  [Q(21)l cos(2at)-,V [Q(12>] S i n  (at) J

ko ( o i= m + ( cos ^ ) + f «  c°s (2ot)> (i2)
V [<7o ]sin (at) J

аппроксимирующих годовой ход [Q] и [^0].
4. С помощью первого из соотношений (12) найти скорость из

менения теплосодержания д [Q]/dt в соответствующих зональных 
поясах океана.



5. Аппроксимировать выражение в правой части (11) его раз
ностным аналогом.

6 . Получить оценки меридионального переноса тепла на за
данной широте в океане для каждогр из 12 месяцев года.

Форма отчетности

Отчетными материалами являются: результаты расчета сред
них сезонных зональных значений теплосодержания Q и резуль
тирующего потока тепла qQ, а также оценки зональной протяжен
ности L (ф) океана; распечатки программ дискретного преобразо
вания Фурье и вычисления интеграла в (11); оценки коэффициентов 
разложений в (12); анализ сезонной изменчивости результирую
щего потока тепла на поверхности раздела океан—-атмосфера, ско
рости изменения теплосодержания и меридионального переноса 
тепла в океане, иллюстрируемый надлежащими графиками.

С П И С О К  Л И Т Е Р А Т У Р Ы

1. Б а х в а л о в  Н . С. Ч и сл ен н ы е  м етоды . Ч . I . — М .: Н а у к а , 1973, 
с .  222— 224.

2. П о п о в  Б . А ., Т е с л  е р Г . С.. П р и б л и ж ен и е  ф ункц ий  д л я  тех- 
« и ч еск и х  п р и л о ж е н и й .—  К иев: Н а у к о в а  Д у м к а , 1980, с. 48— 51.

3. Х ё м м и н г  Р . В . Ч и сл ен н ы е  методы.' П ер . с а н г л .— М .: Н а у к а , 
1972, с. 78 — 88.

4. В г у  а п К -. P o le w a rd  h e a t t r a n s p o r t  by  th e  ocean : o b se rv a tio n s  
a n d  m o d e ls .— A n n . R ev . E a r th  P la n e t .  S c i., 1982, vo l. 10, p . 15— 38.

5. В г у  a  n  K . P o le w a rd  h e a t t r a n s p o r t  by  th e  o c e a n .— R ev . G eo p h y s; 
S p a c e  P h y s .,  1983, v o l. 21, N 5, p . 1131 — 1137.

Приложение
ПОНЯТИЕ О ПРЕОБРАЗОВАНИИ ФУРЬЕ И РЕКОМЕНДАЦИИ 

ПО ЕГО РЕАДИЗАЦИИ

Рассм отрим  н екоторую  действительную  ф ункц ию  f  (t) на и н те р в ал е  
1 0 ,  0 +  2 л ) .  П р едп о л о ж и м , что на этом  и н тер вал е  ф у н к ц и я  /  (t) у д о в л е т 
в о р я е т  следую щ им  усло ви ям  Д и р и х л е :

1 ) /  ( 0  — о д н о зн ач н ая , к о н ечн ая  и кусо ч н о -н еп р ер ы вн ая  ф у н к ц и я ;
2 ) /  (t) имеет о гр ан и чен н о е  число  м аксим ум ов и м иним ум ов.
В этом  с л у ч ае  ф у н к ц и я  /  ( t) м ож ет бы ть представл ен а  на ин тервале  

10 ,  0 2 л ]  в виде р я д а  Ф у р ье

a  00
=  X  (an C o s(n f) +  Ъп sin (nt )) ,  (1)

1 n=l

где
2 0+2я ч J 9+2jt

a „ =  —  f  /  (t) cos (nt)  dt;  bn = —  f  /  (t) s in  (nt )  d t . (2)
n  e n  e

197



Е сл и  /  ( t) — неп ер и о ди ческая  ф у н к ц и я , то р я д  Ф у р ье  со вп ад ает  с сам ой 
ф ункц ией  то л ьк о  на и н тер вал е  [ 0 , 0  +  2 я ] , 'е с л и  ж е  /  ( t ) им еет период 2 я„  
то р я д  Ф у р ье  р авен  этой ф у н к ц и и  д л я  веек  зн ач ен и й  t из области  определе
ни я ф у н кц и и . 1

П ри  рассм отрении  ф у н к ц и и  /  ( t) н а  и н тер в ал е  [О, Т ]  удобно ввести  но
вую  перем енную  со =  2 л /7 \  В этом  слу ч ае  у р авн ен и е  (1) сводится  к виду

а  °°
t ( t )  =  ~ -  + У  (а„ cos (шя?) +  &„sin(<flnf)); . (3>

1 л= 1
2 т 2 т 

ап — ~  \  f  (t) cos (wnt) dt; bn =  ~  Г f  (t) s in  (cant) dt.  (4)
т о т  о

Р а зл о ж ен и е  в р я д  Ф у р ье  не то л ь к о  точно п р ед став л я ет  ф ункцию  /  ( t) 
при N  -*■ то, но и обеспечивает при  ф иксированном  N  наим еньш ую  средню ю  
кв ад р ати ч еску ю  ош ибку  по сравнению  с лю бы м д р у ги м  представлени ем  
ф ун кц и и  /  (t) в виде тригон ом етрического  р я д а  по s in  (соn t)  и cos (a n t )  той  
ж е  дли н ы  N .  П ри  увеличении  чи сл а  членов в тако м  р азл о ж ен и и  все п р е ж н и е  
коэф ф ициенты  со х р ан я ю т  свой вид.

С лагаем ы е р я д а  Ф урье

«о =  а012; и п — ап cos (a>nt) +  bn s in  (a n t ) ,  n — 1, 2, 3, . . . (5)

назы ваю тся  гарм он и кам и , а парам етр  со — частотой.
Е сли  ввести  угол  фга т а к , что

. bfi
c o s  Ф „  = -------- ■ ; s i n  Ф „  =  —  ■, ( 6 )

Л /al  +  bl  V fl« +  bn
. то гарм он и ки  м ож но представить в  более ком пактном  виде:

А п = л ! а1 + Ь1 ; « п =  ^ п с о в ( с а т - ф „ ) .  (7>

В еличины  А п и ф„ н азы ваю тся  соответственно ам плитудой  и ф азой  гар м о 
н и ки .

Р азл о ж ен и е  в р я д  Ф у р ье  м ож но осущ ествить и в том с л у ч ае , когда ве
щ ествен н ая  ф у н к ц и я  /  (t) за д а н а  ли ш ь своими ди скретны м и зн ачени ям и

to, fu ■ ■ ■ , f t z - i  (8)
на системе р авн о о тсто ящ и х  у зл о в

tm =  т Т / К ,  от =  0 , 1, 2 , . . . , К  — 1. (9>

О гр ан и чи ваясь  в р азл о ж ен и и  (3) N  членам и , получим  м ногочлен Ф урье 
N -то п о р яд ка : -

N  ■
Q (tm) — flo/2 +  Yj C0S (®ntm) +  Ьп Sin (©nfm)). (10>

1

Учтем, что ф у н к ц и я  за д а н а  на системе точек  (9), и исп о л ьзу ем  д л я  ин 
тегр и р о в ан и я  вы р аж ен и й  (4) ф орм улу  п р ям о у го л ьн и ко в . В р е зу л ьтате  по
л учи м  следую щ ее п р едставлен и е коэф ф ициентов м ногочлена ( 1 0 ):

2 ft—1
ап — —— J ]  fm c o s  (сопт), п =  0, 1, 2, . . . , N ;  ш =  2 я /К ;

К  т=О
2  ^ ^

ьп — —  ^  /m s in  (апт), п =  1, 2, . . N . .  (11)
Л т—0

П редставлени е  (10), (11) н азы вается  дискретны м  п р еобразован ием  Ф урье.
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Q n  (tm) =  fm  Д Л Я  всех  tm. (12)
С л ед о вател ьн о , м ногочлен  Ф у р ье  в этом  сл у ч ае  п р евр ащ ается  в и н тер п о л я 
ционны й м ногочлен . П ри  К  > 2 N. м ногочлен  Qn  (t) д ает  наилучш ее п р и 
б л и ж е н и е  к  ф ункц ии  f  (t) в см ы сле м етода наим еньш их  к в ад р ато в  о ткл о н е
ний

«**= Z C M O - f ™ ] 2- <13)
т== 0 /

Е сли  число  точек  К ,  в которы х  за д а н а  ф у н к ц и я , четное, то коэф ф ици
ен ты  последней гарм он и ки  имею т вид

j к-1
ап =  ~17  £  f m cos (юлот); Ьп =  0, (14)

К  т =  О

Е сл и  К  — нечетное чи сло, то коэф ф ициенты  последней гарм они ки  вы- 
'ч и с л я ю т с я  по ф орм улам  (11). П одробнее изло ж ен и е  построени я одном ерного 
д и ск р е тн о го  п р ео б р азо в ан и я  Ф у р ье  м ож но найти  в [2, 3 ] .

В насто ящ ее  вр ем я  сущ ествую т н еск о л ько  численны х  методов построе
н и я  ди ск р етн о го  п р ео б р азо в ан и я . К  ним относятся  р еку р р ен тн ы й  метод 
и метод бы строго  п р ео б р азо в ан и я  Ф у р ье . П ервы й  метод н еск о л ько  эк о н о 
м ичнее  в см ы сле з а т р а т  м аш инного  врем ени , чем непосредственны е вы числе
н и я  по ф орм у л ам  ( 1 0 ), ( 1 1 ).

И дея р ек у р р ен тн о го  способа основан а  на-том , что коэф ф ициенты  Ф урье  
•ап и Ьп м ож но вы числить, зн а я  то л ьк о  зн ач ен и я  cos (core) и s in  (tore). Д о к а 
за те л ь с тв о  это го  свой ства  д ан о  в [3 ] . Здесь мы приведем  то л ьк о  достаточно 
просты е р еку р р ен тн ы е  ф орм улы , с помощ ью  которы х  в ы чи сл яю тся  коэф ф и
ц и ен ты  Ф у р ье  д л я  с л у ч ая  К  — ‘I N .  .

П усть

«о  =  0 ;  «1 =  f z N - i,  Щ  =  2  cos (core) u / _ i  — i t / _ 2 +  f 2j v - / .

j =  2, 3, . . . , 2 N  —  1. (15)
Т о гд а  коэф ф ициенты  an и bn м ож но в ы р ази ть  через ф ун кц и и  uy следую щ им  
обр азо м :

f2H—1
j Y ,  f ( m ) cos (сояот) | =  j ~ ( c o s  (сои) U 2n - i  —  U 2N - 2  +  /  (0 ));

П р и  К, =  2 N  в ы п о л н я е т с я  со о тн о ш е н и е

1 /2JV—I \  1
4n =  — I У  f  (m ) cos (сопт)  J =  —

N \  m=o J N
1 /2ЛГ-Г N J

bn =  — X  /  (m) s in  (corem) J  =  — ( s i n  (core) U 2n - i )- (1 6 )

Т а к о й  способ построени я требу ет  вы по л н ен и я  око л о  6 N 2 о перац ий .
А лгоритм  бы строго  п р ео б р азо в ан и я  Ф у р ье  обл адает  м еньш ей вы чи с

л и тел ь н о й  погреш ностью  и более экон ом и чен  по сравн ен и ю  с первы м . Он 
требует д л я  своей р еал и зац и и  всего  О (N  log N )  о п ер ац и й . И д ея  построе
н и я  алго р и тм а  бы строго п р ео б р азо в ан и я  состоит в том, что при  N  =  р \ - р 2 ,  
где  р  1 , р 2  — целы е п о л о ж и тел ьн ы е  • чи сл а , м ож но вы дели ть оди наковы е 
гр у п п ы , которы е в х о д я т  в р азл и чн ы е  коэф ф ициенты  при  построении  м ного
ч л е н а  Ф у р ье  (см. [1 ]) .

Д л я  ди ск р етн о го  п р ео б р азо в ан и я  Ф у р ье  при  относи тельно  небольш их 
таб л и ц ах  зн ач ен и й  исходной ф у н кц и и  м ож но и сп о л ьзо вать  п р оц едуру  
F U R I E R .  О на в ы ч и сл яет  коэф ф ициенты  п р ео б р азо в ан и я , ам плитуды  и ф азы  
гар м о н и к  по ф орм улам  (10), (И )  и (14).
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Текст процедуры FU R IER

SUBROUTINE F U R I E R ( K i Y i N , A i В-, С I F ) D )
С Д И С К РЕ ТН О Е ПРЕ О Б Р А ЗО В А Н И Е Ф У РЬЕ

DI MENSI ON V ( К ) j A C N ) i B ( N ) i C ( N ) , D ( N ) |F f N) .
С ОПИСАНИЕ ФОРМАЛЬНЫХ ПАРАМЕТРОВ

С ВХОДНАЯ ИНФОРМАЦИЯ
С К-КОЛИЧЕСТВО ТОЧЕК В ИСХОДНОЙ ГА5ЛИЦЕ
С У-ИСХОДНАЯ ТАБЛИЦА ЗНАЧЕНИЙ ФУНКЦИИ
С N -КОЛИЧЕСТВО СЛАГАЕМЫХ 8 ПРЕОБРАЗОВАНИИ;
С ВЫХОДНАЯ ИНФОРМАЦИЯ
С At В-КОЭФФИЦИЕНТЫ ПРЕОБРАЗОВАНИЯ :>УРЬЕ

С С-АМП/1ИТУДЫ ПРОСТЫХ ГАРМОНИК-
С К-НАЧАЛЬНЫЕ ФАЗЫ В ГРАДУСАХ

С D -НАЧАЛЬНЫЕ ФАЗЫ В РАДИАНАХ
Р1=3,1415?

R = 1 8 0 i / P I  
А (1) =0.
G1 = 2 * P I / K  
DO 3 1  = 2 t N 

С ВЫЧИСЛЕНИЕ КОЭФФИЦИЕНТОВ

А СIЭ =
В(Г)=0.
DO  4 J =1 , K 

fi=ei*(i~i)*(J~l)
■ A U ) = A . U ) + Y ( 0 ) * C 0 S ( 6 )  .
В = + Y (G)

4  CONTINUE 
А Ш = 2 . /К *А Ш  
B ( I > = 2 . / K * B C I )

С ПРОВЕРКА на четность К ДЛЯ
С ВЫЧИСЛЕНИЯ ПОСЛЕДНЕГО ЧЛЕНА РАЗЛОЖЕНИЯ'

I F ( K / 2 * 2 , « b K , f l N D , b £ G L . N ) A ( N ) = A [ M J / ; >  
X K ( K / 2 * 2 , E a . K , A N D . r , E Q . N 3  8 ( N ) = 0 .

3 C O N TI N UE  ' -
О ВЫЧИСЛЕНИЕ ПЕРВОГО ЧЛЕНА РАЗЛОЖЕНИЯ

ОО 131 = 1 ,к 
' 13 А (1) =А (1) +Y (I)

АШ=А(1)/К *Z,
О . ВЫЧИСЛЕНИЕ АНПЛИТУД И НАЧАЛЬНЫХ ФАЗ

ОО « 1 = 2 , N
C ( U = S a R T ( A < I ) * * 2 * B ( I ) * * 2 )

O C X ) ®  A T A N  ( . B C D /А (I)) 
й CONTINUE '

DO 1 21 -2 j N
I F ( A ( I )  t G T , 0 , A N O . S ( i ;  , S T , 0 , ) f  ( U s 0 ( t ) -*R 
I F ( A < I )  , l E . « f » A N 0 , a < n  , e r , 0 } F ( I )  = 1 8 0 . - D ( I ) # R  
IF (A ( I ) ,LE, t f ,AND.8U)t l .E.0)F< 1) = 160.+D ( I ) *R. 
IF-(A(I), eT ,0, AN Dte ( I } , L E . 0 ? r < r ) s 3 6 e 1- D( I ) * R  

10 C O NT I N U E  
RETURN 
END


