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о  ВЫБОРЕ И ПРИМЕНЕНИИ АНАЛОГОВ В ЦЕЛЯХ УТОЧНЕНИЯ 
ЧИСЛЕННЫХ ПРОГНОЗОВ ПОГОДЫ

I. Различны е разновидности метода аналогов применяются в про
гнозе погоды с весьма давних пор. Основная идея метода состоит в том, 
что аналогичность начальных и предшествующих состояний обусловли
вает аналогичность последующего хода атмосферных процессов. В прин
ципе эта идея представляется правильной (если бы она была неверна, 
то любой метод прогноза по начальным данным был бы безуспеш ным). 
Тем не менее на протяжении многих лет методы прогноза по аналогии 
приводили лишь к сравнительно скромным успехам.

Д ело здесь в том, что самое понятие аналогичности может быть до
статочно строго определено лишь в том случае, когда факторы, обуслов
ливающ ие изменения погоды, известны. Аналогичными могут считаться 
такие начальны е состояния, которые характеризую тся близкими значе
ниями влияющих факторов. Подбор аналогов по признакам внешнего 
сходства полей, естественно, не может обеспечить должной точности про
гноза. Но если установлено, какие ф акторы  определяю т изменения по
годы, то естественным следующим шагом исследования является выясне
ние характера влияния этих факторов. Прогноз по аналогии будет целе
сообразен лиш ь до тех пор, пока не разработаны  более совершенные 
методы прогноза, основанные на знании характера связей между влияю 
щими ф акторами и последующей погодой и на использовании соответст
вующих схем развития атмосферных процессов в прогнозе погоды. 
И сходя из этого соображ ения, следует признать, что применение методов 
аналогов в их классической форме является показателем  низкого уровня 
знаний об атмосферных процессах.

П редставляется возможным развить иной способ применения ан ало
гов в прогнозе погоды, который, по наш ему мнению, мож ет быть полез
ным на любом этапе развития физических методов предсказания погоды. 
Д ля  этого способа характерно полноценное использование численного 
прогноза погоды, суммирующего накопленные знания о развитии атмо
сферных процессов. Источники ошибок численного прогноза можно 
схематически подразделить на три основные группы [9]: неполнота и 
неточность исходной информации, неточность физической модели, вызы
ваем ая различными упрощениями и пренебрежениями при решении за 
дачи, неточности математического реш ения задачи.

Д л я  всех этих источников погрешностей в той или иной мере справед
ливо, что вызываемые ими ошибки прогноза не являю тся полностью
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случайными. Мы вправе ожидать, что в аналогичных ситуациях поля 
ошибок будут сходными между собой. Если это так, то метод аналогов 
может быть с успехом использован для корректировки численных про
гнозов.

II. Предлагаемая постановка задачи обладает еще одним принци
пиальным преимуществом перед методом аналогов в его обычной форме. 
Из предыдущих рассуждений следует, что аналоги должны выбираться 
таким образом, чтобы сходство начальных состояний обеспечивало сход
ство в дальнейшем развитии процессов. Каким образом можно проверить, 
выполняется ли это условие? Так как наши знания о последующем изме
нении погоды выражаются численным прогнозом, то при выборе крите
рия аналогичности двух процессов следует сопоставить результаты вы
полненных в обоих случаях численных прогнозов. Это обстоятельство 
очень важно, так как суждения о сходстве начальных ситуаций, не под
крепленные анализом результатов численного прогноза, неизбежно носят 
несколько формальный характер. Таким образом, при сопоставлении двух 
ситуаций необходимо как минимум рассматривать два параметра, харак
теризующие аналогичность начальных ситуаций и аналогичность пред
сказанных процессов.

Д ля компактного представления наиболее значимой информации це
лесообразно использовать разложение полей по естественным ортого
нальным функциям.

Основы метода и ряд практических применений в целях прогноза по
годы рассмотрены в работах [1, 5, 6, 12, 13, 14 и др.]. Использование ес
тественных ортогональных функций при выборе аналогов было предло
жено в работе [3].

. В дальнейшем изложении мы ограничиваемся рассмотрением числен
ных прогнозов, выполненных на основе баротропной модели. При этом 
были учтены два соображения:

1. Относительная простота баротропной модели, в которой для про
гноза высоты некоторой изобарической поверхности привлекаются на
чальные данные на той ж е самой поверхности. Это облегчает на первых 
порах выбор параметров аналогичности и поиски аналогов.

2. Возможность использовать достаточно большую статистическую 
совокупность. Такой материал испытаний схемы прогнозов Я 500 на двое 
суток, разработанной И. Г. Ситниковым [7, 8], был любезно предоставлен 
автором (156 случаев прогноза для зимнего сезона). Как будет показано 
ниже, объем совокупности оказался достаточным для получения стати
стически обоснованных выводов. Для представления полей Я 500 исполь
зованы естественные функции, рассчитанные в отделе динамической ме
теорологии ГГО по данным о высоте поверхности 500 мб в Атлантико- 
Европейском секторе (522 ситуации, относящиеся к январю— марту 
1951— 1964 гг.).

Разложение в ряд выполняется по формулам:
П

y^)= 'H g^Q {x^, у ^ ) - \ г ^ Т у ^ )  (1)
/=1

=  2  У а)А ',-(х„ у ,) . (2 )
а = 1

Здесь ti — момент времени, Ха, уа — координаты а-го пункта, в кото
ром рассматриваются значения Йт, п  — число пунктов. В нашем случае 
п = 2 6  (см. рис. 1, сетка 1). Черта сверху означает осреднение по вре-



мени. Xj  — система естественных ортогональных функций, определенных 
в пунктах {ха, г/а); — коэффициенты разложения, обладающие
свойством статистической ортогональности.

_ —  ( О при ] Ф 1
T,Ti=--\ , , (3) ̂  ̂ I при j  =  l.  ̂ '

Определив значения можно судить о точности представления поля 
Н ш  небольшим числом членов разложения (1). В частности, в работах 
[4, 11] показано, что основные черты барического поля в районе Европы 

и Северной Атлантики удовлетворительно описываются при ограничении 
четырьмя первыми членами разложения. ■

Исходя из этого, определим показатель аналогичности начальных со
стояний, относящихся к моментам 4  и ti, как квадрат длины четырехмер
ного вектора в пространстве коэффициентов разложения

^ « = 2  (4)

Ограничение числа слагаемых в выражении (4) основано на опре
деленных физических соображениях. А именно, исключая из рассмотре
ния коэффициенты разложения с высокими номерами, мы осуществляем 
операцию, аналогичную фильтрации шумов при гидродинамическом про
гнозе [10].

III. Покажем теперь, что ошибки численного прогноза Ньоо по схеме 
И. Г. Ситникова для случаев аналогичных состояний не являются неза
висимыми, а обладают некоторыми общими свойствами. Для проверки 
этого была выделена выборка, состоящая из 80 дней. Д алее на ЭВМ  
«Урал-4» были рассчитаны значения Аы и коэффициенты корреляции 
между полями ошибок двухсуточных прогнозов гщ. Таким путем получена 

8 0 x 7 9
совокупность------ -------= 3 1 6 0  значений Аы и столько ж е значений Гщ.

Zi ^

Имея в виду практическое применение результатов, в дальнейшем исклю
чаем из рассмотрения Аы и гы, если промежуток времени меньше за 
благовременности прогнозов. Ошибки прогнозов рассматривались для 
сети пунктов, представленной на рис. 1 (сетка 2).

Чтобы избавиться от неточностей статистических оценок, связанных 
с отклонением распределения коэффициента г от нормального, было при
менено 2 -Преобразование Фишера '

1 * '1 —I- Г /т“\
2 =  (5)

С учетом того, что для функции z  можно с большим основанием приме
нять стандартные тесты, связанные с проверкой статистических гипотез.

В табл. 1 приводятся значения г, а -= = у  ^ ■ для разных гра-

даций Аы-



Т а б л и ц а  1
Значения z в зависимости от параметра Аы дкм^

■̂ы Число
случаев Z t Р

0—500 47 0,23 0,055 4,18 <0,0001
500—1000 126 0,13 0,031 4,17 <"0,0001

1000—2000 282 0,06 0,022 2,7 0,004
2000-3000 298 0,03
3060—5000 576 0,03 0,009 3,3 0,0005
5000—7000 562 0,03

7000 1199 —0,03 0,009 3,3 0,0005

Д л я  оценки степени достоверности гипотезы 2  >■ О определяем п ар а
метр t из соотношения

Zt  = (6)

п ( п — 1)

Затем  по таблице ^-распределения находим вероятность Р того, что 
в случайной выборке объема п  из генеральной совокупности z, матема-

Рис. 1. Область прогноза и сетки точек.
1 — область зад ан и я  исходны х данн ы х д л я  прогноза; 2 — сетка 1; 3 — сетка 2.

тическое ож идание которого равно нулю, величина 2  достигает или пре
восходит полученные значения для отдельных градаций Аы. Значения t 
и Р  приводятся в пятой и шестой граф ах табл. 1, причем в последней



графе Р  — вероятность того, что 2 равно или меньше полученного эмпи
рически. Поскольку в градациях 2000 дкм^ <  3000 дкм^,
3000 дкм^ <  Лы ^  5000 дкм^, 5000 дкм^ <  ^  7000 дкм^ значения 2
совпадают, при вычислении t и Р  эти градации объединены.

Из таблицы можно сделать следующие выводы:
1) сходство ошибок численных прогнозов при аналогичных началь

ных состояниях является практически достоверным фактом;
2) указанное сходство прослеживается вплоть до значений параметра 

Л йг=5000—7000 дкм?
Однако уже для градации 1000 дкм? <  Аы ^  2000 дкм? значения 2 

становятся настолько малыми, что учет аналогичности не может приве
сти к заметному улучшению прогноза.

Отбор лучших аналогов (градация Аы ^  500 дкм?) также не может 
дать многого для практики, поскольку их повторяемость весьма мала.

IV. Определим теперь второй параметр аналогичности, характери
зующий аналогичность предвычисленных процессов. Для этого предста
вим предвычисленное поле двухсуточных изменений высоты поверхности 
500 мб б'Ябоо в форме

т

^^500 ■̂ 9’ У?) ’ Ур)- (7)
;=1

Естественные ортогональные функции поля Ньоо были рассчитаны 
одним из авторов настоящей работы для сети пунктов (хр, г/р), показан
ной на рис. 1 (сетка 2).

Уменьшение района, в котором производится разложение поля, при
вело к улучшению сходимости разложения.

Поэтому для оценки аналогичности предсказанных изменений мы ог
раничились тремя членами разложения и определили параметр аналогич
ности формулой

3

^  =  2  (8) 
/=1

Величины Л'^ были рассчитаны для всех 3160 сочетаний, о которых 
говорилось выше. При этом выяснилось, что часто малым значениям па
раметра Аы соответствуют большие значения Л'̂  , так что параметр Аы
далеко не полностью характеризует аналогичность начальных состояний; 
Это и понятно, так как при прогнозе используется большая информация
о начальном состоянии и существенно учитываются нелинейные взаимо
действия между процессами разных масштабов.

Проверим теперь, что привлечение данных численных прогнозов уточ
няет понятие аналогичности. Для этого выделим из группы случаев 
Лы ^  1000 дкм^ подгруппу, удовлетворяющую дополнительному условию 
Л'  ̂ ^  1000 дкм^, • и применим критерий однородности средних совокуп
ности и ее подгруппы.

Этот критерий основывается на том, что величина

^__ 2т — гп________Ут . (и —2)__________

п — т — т



распределена по закону Стьюдента с k =  n  — 2 степенями свободы. Здесь 
п — число случаев в общей выборке, т  — численность подгруппы.

S l- I ) (10)

Д л я  рассматриваемой группы случаев имеем: д=173; 2и =  0,16; 5„ =
=0,357; т:=^67; i^=0,28, ^=3,63.

П ользуясь таблицей (7 -процентных пределов tg,k в зависимости от k

для распределения Стьюдента (см. например, [2]), получаем.
100

что средняя по подгруппе Zm попадает в критическую область при лвдбом 
практичёски используемом уровне значимости.

Таким образом, можно с большой уверенностью считать, ' что
2т — >  О, Т . е.: ошибки прогнозов В, аналогичных ситуациях значи
тельно лучше коррелирую т между собой, если аналоги отбираю тся с уче
том численного прогноза.

V. Ограничиваясь при отборе аналогов двумя признаками, построим
таблицу с двумя входами, описывающую значения 2  для различных гр а 
даций Aki и . С начала была построена таблица со сравнительно мел
кими градациями, а затем  было произведено укрупнение градаций. При 
этом использовался критерий неслучайности расхождения двух выбороч
ных средних, А именно, вычислялась величина ,

_ _ _ _ _ _  _____________ - \ /  П1П2 {,Щ Ц-П2 — 2 )
(11)

распределенная при прйнятий нулевой гипотезы по закону Стьюдента 
с числом степеней свободы tii Пг — 2. После этого проверялась гипотеза
о равенстве средних.

Результаты  представлены в табл. 2. Кроме 2  и сг-, в таблице приво

дится отношение численностей 2  >  О и 2  ^  О

Т а б л и ц а  2
Значения г в зависимости от параметров Ам  и Аы

1

Аы
0—500 . ; 500—1000 1000—3000

. « +  

п_
■' "г . ■ +  CS- 

. “  2 п__
Z ' +  <1- 

г
Z +  СГ- — Z

>10000 0 —0,31 0,19 3 —0,13 0,14 21 —0,13 0,05
3 5 39

2000—10 ООО 8 0,09 0,10 25 0,04 0,05 145 0,02 0,02
5 2 1 150

' 0—2000 27 0,34 0,06 53 0,22 0,04 154 0,13 0,02
4 19 71



3000—7000 >7000

п_
Z +  а-Z г

>10000 27 —0,13 0,04 23 —0,18 0,04
49 53

2000—10 ООО 320. . 0,03 0,01 286 —0,06 0,01
273 428

0—2000 277 0,07 0,02 226 0,04 0,01 ,
192 183

Анализ табл. 2 подтверждает вывод о важности учета прогностйче- 
ских изменений при подборе аналогов.

Введение параметра Л'^ не только позволяет выделить группу лучших

аналогов (31 случай, для которых г = 0 ,3 4 ) ,  но и обнаружить большую 
группу ситуаций с отрицательной корреляцией ошибок. Действительно,
объединяя все случаи, когда Л^ > '1 0  000 дкм^ (п = 2 2 4 ) ,  получаем г =
= — 0,15, а -= 0 ,0 2 .

2 ,
Пары состояний, характеризующиеся отрицательной корреляцией 

ошибок, можно назвать антиподами,, не отклоняясь существенно по смы
слу от употребительных значений этого слова. Очевидно, что антиподы, 
так ж е как и аналоги, могут быть использованы для введения поправок 
в численный прогноз.

Для оценки эффективности примененного метода подбора аналогов 
представляется важным выяснить, насколько сильно повлияла на резуль
таты инерционность атмосферных процессов. Отметим, что инерционная 
связь ошибок прогнозов уж е применялась для коррекции численных про
гнозов Уильямсом [15]. '

В упоминавшейся выше 80-дневной выборке были отобраны все слу
чаи, для которых имелись исходные данные с 48-часовым интервалом.
Таких случаев оказалось 70. Рассчитанное по ним значение 2 = 0 ,1 6 .  
Напомним, что в. конце предыдущего пункта статьи была выделена
группа из 67 аналогов при значении 2 = 0 ,2 8 . Это сопоставление убеди
тельно показывает, что использование аналогов представляет собой более 
эффективный прием уточнения численных прогнозов, чем учет инерции 
атмосферных процессов.

Отметим теперь, что параметр Л'^ не во всех случаях может счи
таться достаточным показателем аналогичности предсказанных про
цессов. ■ .

Для пояснения удобно ввести следующую геометрическую интерпре
тацию, Построим векторы предсказанных изменений с составля^ощими 
б7'з(4) и 8Tj{ti).  Тогда введенный параметр Л п р е д с т а в л я е т  собой
квадрат расстояния между концами двух векторов. При достаточно боль
ших длинах векторов этот параметр вполне характеризует аналогичность 
предсказанных процессов. Однако в случаях когда прогностические изме
нения малы, естественно ввести дополнительное требование: угол между 
векторами не должен превышать некоторого предельного значения.
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Определяя угол ф из соотношения
3

2  {to
C O S cpj; =  — j— 3  ̂U /2  с 3 vT T ^ >

I  2  I  j  2

потребуем, чтобы значение ф не превосходило 1 рад.
Для проверки существенности дополнительного условия аналогично

сти выделим из группы аналогов, для которых Лы^ЮОО дкм^
^  2000 дкм^, подгруппу, удовлетворяющую условию ^  1-

Имея п = 1 0 3 , г„ =  0,26, 5„ =  0,332, т = 7 9 ,  2 т = 0 ,3 1 , по формуле (9) 
находим t=2,8 .  Таким образом, доверительная вероятность гипотезы, 
что введение дополнительного условия ф̂  ̂^  1 увеличивает коэффициент
корреляции между ошибками прогнозов, превосходит 0,995.

VI. Для нахождения эмпирической поправки к численному прогнозу 
построим уравнение множественной регрессии. Обозначив хо ошибки 
прогноза, подлежащего корректировке, хц ошибки t-того прогноза, отно
сящегося к /-Й группе аналогов (или антиподов), будем искать коэффи
циенты регрессии ai из условия

о,.2 0 3 )а,'О <̂11О \  " г= 1  ( =  1

Здесь — средний квадрат ошибки исправленного прогноза, 0о 
Оц — средние квадратические ошибки некорректированных прогнозов, 
черта сверху — зна:к статистического осреднения. Отсюда получаем си
стему р линейных алгебраических уравнений для нахождения щ

Ч

2  “ . . 2  2  ^ = 2 ^  0 4 )т = 1 i = \ j  = \ “ / =  1 ^

{1 = 1 , 2, . . . ,  р).

Остановимся на вопросе о практической реализации статистического 
осреднения. Этот вопрос решается достаточно просто по отношению
к коэффициентам XuXjm в левых частях уравнений (14). Так как речь 
идет об использовании аналогов и антиподов и некоторого конкретного 
прогноза, то выполнять осреднение по времени не представляется воз
можным и средние по необходимости должны быть пространственными. 
Установив путем предварительного анализа пространственные области, 
в пределах которых можно считать поля ошибок прогнозов статистически 
однородными, выполняем осреднение произведений xuXjm для каждой 
из таких областей 1 и составляем левые части уравнений (14). Иначе 
обстоит дело с правыми частями уравнений.

’ Очевидно, что при этом поля ошибок для всех аналогов и антиподов должны 
быть известны к моменту составления поправок к прогнозу. Это налагает определен
ные ограничения на выбор таких ситуаций, о чем уже говорилось выше. А именно, 
для уточнения прогноза на некоторый срок не может быть использовано свойство 
аналогичности ситуаций, отстоящих от исходной на меньший интервал времени. То же 
относится к антиподам,

W



Поскольку к моменту корректировки прогноза значения Хо неизвестны, 

коэффициенты корреляции —  должны быть оценены априорно, как
GoGji

функции параметров Л, Л', ф.
Таблица 2 содержит такие оценки для случая учета двух параметров.

Как показано выше, достаточно надежные оценки величин 2 (и одно
значно связанных с ними коэффициентов корреляции) можно получить, 
лишь введя довольно крупные градации значений параметров.

Для всех прогнозов в пределах 1-й градации априорная оценка коэф
фициента корреляции будет одинаковой

^0 1- (^5)

Таким образом, уравнения (14) принимают вид '
Р 41

2  2  2  ’'щш =  я 1Гы- (16)
т = 1 / =  1 7  =  1

Отсюда определяются коэффициенты регрессии.
Однако, как видно из (13), для нахождения поправки к прогнозу 

необходимо еще оценить его среднюю квадратическую ошибку оо. Вы
полненные сопоставления с эмпирическим материалом показали, что для 
априорной оценки этой величины можно воспользоваться медианным
значением о из группы наилучших аналогов, удовлетворяющих условиям 
Аог ^  1000 дкм?, А'^. ^  2000 дкм?, 1 рад.

VII. Из предыдущего изложения следует, что для корректировки 
прогнозов выгодно использовать не один лучший аналог, а несколько. 
П режде всего при наличии лишь одного аналога априорные оценки ко
эффициента корреляции Гог и средней квадратической ошибки прогноза сто 
могут весьма существенно отличаться от их истинных значений для рас
сматриваемой пары ситуаций. Второе важное обстоятельство состоит 
в том, что априорная оценка эффективности корректировки прогноза ука
зывает на определенную зависимость результатов от числа аналогов qi.

Рассмотрим для простоты случай, когда все отобранные аналоги от
носятся к одной группе ( 1= р  =  1).

Тогда уравнение (16) принимает вид

a x q x [ l + { q i - \ V i j \ = q i r ^ i  (17)

Здесь /'jj — средний коэффициент корреляции ошибок прогноза внутри 
группы аналогов при условии Таким образом,

(18)1 +  (^ 1 -1 )г г ;

Подставляя значение ai в уравнение (13), получаем

е2 1 ______ £l______  2 /1Г1\

Расчет значений гц  по данным рассмотренной выборки в нескольких 
градациях параметров аналогичности показал, что rij^roi.  Используя
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это соотношение, можно оценить эффект учета q аналогов, если средний 
коэффициент корреляции ошибок прогнозов равен Го (табл. 3).

Го

0,5
0,4
0,3
0,2
0,1

0,75
0,84
0,91
0,96
0,99

Значения ао̂

0,67
0,77
0,86
0,93
0,98

0,62
0,73
0,83
0,91
0,97

0,58
0,69
0,80
0,89
0,96

Т а б л и ц а  3

0,56
0,67
0,78
0,87
0,96

10

0,54
0,65
0,76
0,86
0,95

Из таблицы видно, что эффективность корректировки прогнозов воз
растает при увеличении объема имеющейся выборки, что дает возмож
ность подбора большего числа аналогов. Однако выигрыш, получаю
щийся при привлечении сравнительно слабых аналогов, невелик. Так, 
например, использование 7— 10 аналогов из группы го = 0 ,2  равноценно 
использованию всего двух аналогов из группы Го=0,3.

VIII. Для выявления практической эффективности предлагаемого 
метода проведен численный эксперимент. На данном этапе мы брали 
лишь достаточно строгие аналоги ^ 4 ^ 1 0 0 0  дкм^ Л з^ 2 0 0 0  дкм^ 
Фз ^  1 рад. (здесь нижний индекс у параметров означает число учиты
ваемых коэффициентов разложения полей). Для таких аналогов, кото
рые объединялись в одну группу, Го=0,30.

Испытания проведены на независимом материале из 76 оперативных 
прогнозов по схеме И. Г. Ситникова. Аналоги подбирались среди ситуа
ций 156-дневной выборки. Наибольший практический интерес представ
ляло испытание метода при наличии нескольких аналогов. Поэтому вы
числение поправок и сопоставление результатов проведено для случаев, 
к которым подобрано 2 или более аналогов. Даты таких исходных ситу
аций, а также даты аналогов приведены в табл. 4. В этой ж е таблице 
даются оценки 48-часовых прогнозов до и после корректировки (коэф
фициенты корреляции прогностических и фактических изменений г и от
носительные ошибки 8). При этом корректировка проводилась в 24 точ
ках (рис. 1, сетка 2).

Из анализа табл. 4 следует, что применение статистической коррек
тировки заметно уменьшает ошибки прогнозов. Так, относительная 
ошибка уменьшилась в среднем на 0,09. Это означает, что величина

— — составляет 0,81 (см. табл. 3). Что касается коэффициента корреля

ции, то он в результате корректировки увеличился незначительно. Весьма 
существенно отметить, что улучшение прогнозов достигнуто в централь
ной части области прогноза, где влияние фиктивных граничных условий 
сравнительно мало. С приближением к границам эффективность эмпири
ческого исправления может возрасти, что позволяет увеличить область 
приемлемого прогноза.

IX. Представляется целесообразным проводить статистическую кор
ректировку численных прогнозов не автономно, а в процессе расчета. 
Достигаемое при этом органическое слияние гидродинамики и стати-
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Т а б л и ц а  4

Оценки прогнозов Я500 на 48 час. (по 24 точкам)

о
X

§X
о
геЕ«3
Опа
S

3 -

Даты аналогов Без коррек
тировки

С коррек
тировкой

24 X 
1963 г.
25 X 
1963 г. 
29 X 
1963 г.
4 XI 

1963 г.
26 XI 
1963 г.
6 XII 

1963 г.
8 XII 

1963 г.
10 XII 
1963 г.
12 XII 
1963 г.
13 XII 
1963 г. 
24 XII 
1963 г. 
29 XII
1963 г.
7 1

1964 г.
14 I 
1964 г.
16 I 
1964 г.
17 I 
1964 г.
9 II 

1964 г.
11 И 
1964 г.
19 II 
1964 г. 

•23 II 
1964 г.
3 III 

1964 г.
5 III 

1964 г.
8 III 

1964 г. 
10 III 
1964 г.
20 III 
1964 г.

Средн.ее

2

3 

6 

2 

2 

2

5

4 

3 

3

6 

2 

3 

2

3 

2 

2 

2 

2 

2

. 2 

6

4 

4 

3

20 X 
1963 г.
8 X

1962 г.
27 X
1963 г. 
12 XI 
1963 г.
21 XII
1962 г. 
3 XII

1963 г. 
6 XII

1963 г. 
8 XII 

1963 г. 
8 XII 

1963 г. 
8 XII 

1963 г. 
10 XII
1963 г. 
24 X
1962 F.
5 I

1964 г. 
17 XII
1963 г.
6 XII 

1963 г. 
29 X 
1963 г.
6 XII 

1963 г.
28 XI
1962 г.
22 XII
1963 г. 
10 XI
1963 г. 
1 III

1964 г. 
3 III

1964 г. 
15 XII
1963 г. 
8 III

1964 г. 
12 XI 
1963 г.

6 X 
1962 г.
7 X 

1962 г.
6 XII 

1962 г. 
9 XII 

1962 г. 
20 XII 
1962 г. 
28 XI 
1962 г.
1 XII 

1962 г.
2 XII 

1962 г. 
28 XI
1962 г.
6 XII

1963 г.
7 XII 

1962 г. 
23 X 
1962 г.
5 XII

1962 г.
15 XII
1963 г. 
5 XII

1963 г. 
27 X 
1963 г. 
27 XI 
1962 г.
14 X
1962 г. 
12 XII
1963 г.
5 XI 

1963 г.
6 XII

1963 г.
16 I
1964 г.
8 XII 

1963 г.
15 XII 
1963 г. 
10 XI 
1963 г.

6 X 
1962 г. 
5 XII 

1962 г.

30 XI 
1962 г. 
29 XI 
1962 г. 
16 X 
1962 г. 
28 XI 
1962 г. 
6 XII 

1962 г.

2 XII 
1962 г.

3 XII 
1963 г.

6 XII 
1963 г. 
6 XII 

1963 г. 
8 XII 

1963 г. 
5 XI 

1963 г.

4 XII 
1962 г.

3 XII 
1962 г.

2 XII 
1962 г.

29 XI 
1962 г. 
28 XI 
1962 г.

5 XII 
1962 г.

28 XI 
1962 г.

4 XII 
1962 г.

3 XII 
1962 г.

5 XII 
1963 г. 
26 XII
1962 г.
6 XII

1963 г.

3 XII 
1963 г.

1 XI 
1963 г.

0,76

0,92

0,43

0,66

0,44

0,81

0,60

0,41

0,48^

0,81

0,84

0,84

0,53

0,49

0,65

0,80

0,66

0,64

0,75

0,46

0,71

0,38

0,61

0,65

0,49

0,63,

0,72

0,36

1,11

0,82

0,85

0,54

1,83

1,27

0,97

1,16

0,58

0,51

0,88

1,42

0,81

0,55

0,69

0,83

0,67

1,01

0,81

0,85

1.25 

1,01

1.26

0,91

0,72

0,93

0,42

0,65

0,41

0,84

0,58

0,48

0,44

0,76

0,79

0,83

0,58

0,42

0,69

0,83

0,73

0,67

0,74

0,46

0,73

0,60

0,68

0,77

0,42

0,64

0,73

0,38

1,02

0,83

0,88

0,48

1,24

1,06

1,02

0,99

0,68

0,57

0,93

1,26

0,77

0,49

0,64

0,74

0,72

0,94

0,74

0,72

0,92

0,70

1,11

0,82

13



стикй позволяет увеличить заблаговременность прогнозов. Такое предло
жение основывается на том, что численный прогноз по исправленному 
в промежуточный срок полю должен и в дальнейш ем систематически пре
восходить обычный.

Предлагаемый алгоритм реализован нами на ЭВМ «Урал 4» (для 
схемы прогноза Ньоо, разработанной И. Г. Ситниковым [8]). Расчет 
проведен для 25 случаев, перечисленных в табл. 4. Корректировке под
вергался двухсуточный прогноз, затем счет продолжался до 96 час.

Рис. 2. Области прогноза и оценки,
1 — область зад ан и я  исходных данны х; 2 —  территория, д л я  которой вы дается  прогноз (320 узлов); 
5 — область , в которой вводятся  поправки (221 у зел ); ^ — оценка по 140 узлам ; 5 — оценка по

88 узлам .

(параллельно рассчитывался прогноз без корректировки). Поправки рас
считывались в 221 узле на территории, показанной на рис, 2. Для исклю-‘ 
чения возможности возникновения вычислительной неустойчивости при 
дальнейшем счете поле поправок предварительно сглаживалось.

В табл. 5, 6, 7 приведены оценки прогнозов без корректировки и с ее 
применением по двум областям: 140 и 88 узлов (рис. 2). Общий вывод, 
который следует из рассмотрения табл. 5, 6, 7, состоит в том, что кор
ректировка двухсуточных прогнозов не только улучшает эти прогнозы, 
но и заметно проявляется при прогнозе на 72 и 96 час. Так, умень
шение относительных ошибок прогнозов на 48, 72 и 96 час. соответ
ственно составляет: по 140 узлам 0,08, 0,09, 0,07; по 88 узлам 0,10,
0,12, 0,08.

В результате даж е при прогнозе по ограниченной территории удается 
получить приемлемый прогноз на срок до 4 суток.
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Т а б л и ц а  5

Оценки прогнозов Я500 на 48 час.

2 саоU.
О

По 140 точкам По 88 точкам
е;CSX без корректи с корректиров без корректи с корректиров

US м Cd ровки кой ровки кой
я ос?^ ся S  ^ S г в г Z г £ г Sс( ГГ

24 X 2 0,73 0,81 0,75 0,78 0,56 0,90 0,61 0,84
1963 г.
25 X 3 0,92 0,46 0,90 0,51 0,95 0,34 0,94 0,41
1963 г.
29 X 6 0,53 0,93 0,55 0,82 0,72 0,95 0,76 0,65
1963 г.
24 XI 2 0,72 0,63 0,73 0,63 0,70 0,68 0,72 0,66
1963 г.
26 XI 2 0,61 0,75 0,58 0,79 0,68 0,66 0,60 0,70
1963 г.
6 XII 2 0,77 0,65 0,82 0,61 0,90 0,47 0,92 0,45

1963 г.
8 XII 5 0,85 0,83 0,84 0,56 0,92 0,78 0,87 0,50

1963 г.
10 XII 4 0,35 1,01 0,49 0,85 0,42 1,11 0,59 0,86
1963 г.
12 XII 3 0,88 0,47 0,86 0,54 0,94 0,40 0,93 0,46
1963 г.
13 XII 3 0,85 0,74 0,84 0,59 0,94 0,59 0,94 0,37
1963 г.
24 XII ; 6 0,84 0,56 0,79 0,64 0,86 0,59 0,79 0,67
1963 г.
29 XII 2 0,80 0,52 0,78 0,56 0,89 0,38 0,86 0,42
1963 г.
7 I 3 0,48 0,98 0,48 0,94 0,45, 0,99 0,38 0,98

1964 г . ;
14 I 2 0,70 1,24 0,68 1,10 0,79 1,29 0,74 1,11
1964 г.
16 I 3 0,69 0,80 0,68 0,78 0,68 0,87 0,66 0,84
1964 г.
17 I
10'КЛ. г

2 0,81 0,48 0,82 0,43 0,89 0,38 0,90 0,33

9 II i 2 0,70 0,82 0,73 ' 0,72 0,77 ■ 0,64 0,81 0,57
1964 г.
11 II . 2 0,76 0,80 0,78 ; 0,64 0,59 1,13 0,63 0,94
1964 г.
19 II : 2 0,73 0,64 0,70 0,73 0,64 0,75 0,65 0,87
1964 г.
23 11 2 0,50 0,99 0,50 ; 0,93 0,64 0,96 0,62 0,86
1964 г.
3 111 2 0,79 0,58 0,79  ̂ 0,51 0,83 0,71 0,82 0,54

1964 г.
5 III 6 0,32 1,12 0,59 0,84 0,40 1,08 0,73 0,74

1964 г.
8 III 4 0,78 0,88 ; 0,77 ' 0,74 0,85 0,87 0,82 0,66

1964 г.
10 III 4 0,78 1,00 0,81 0,63 0,88 1,02 0,85 0,61
1964 г.
20 III 3 0,68 0,98 0,67 0,97 0,66  ̂ 1,21 0,64 1,12
1964 г.

Среднее 0,71 0,79 0,72 0,71 0,74 0,79 0,75 0,69

15



Т а б л и ц а  6

Оценки прогнозов Я500 на 72 часа

оU
§ - -

03ОU
По 140 точкам По 88 точкам

°  S
1=;ла: без корректи с корректиров без корректи с корректиров

S со ■ ПЗ ровки кой ровки кой
та о
Й “ та а- CJ• S г Е г . £ г е г е

D"

24 X 2 0,72 1,04 0,70 1,06 0,57 1,04 0,56 1,07
1963 г.
25 X 3 0,98 0,42 0,93 0,33 0,95 0,30 0,98 0,.19
1963 г.
29 X 6 0,42 1,08 0,47 0,96 0,63 1,10 0,67 0,88
1963 г.
24 XI 2 0,51 0,88 0,51 0,87 0,49- 0,90 0,45 0,89
1963 г.
26 XI 2 0,51 0,82 0,48 0,86 0,68 0,65 0,63 0,67
1963 г.
6 XII 2 0,61 0,89 0,69 0,80 0,76 0,89 0,82 0,81

1963 г.
8 XII 5 , 0,59 1,10 0,66 0,78 0,73 1,27 0,76 0,80

1963 г.
10 XII 4 0,29 1,05 0,39 0,93 0,31 1,13 0,43 0,94
1963 г.
12 XII 3 0,90 0,44 0,89 0,47 0,95 0,31 0,95 0,34
1963 г.
13 XII 3 0,78 1,08 0,76 0,93 0,89 0,88 0,88 0,65
1963 г.
24 XII 6 0,88 0,48 0,84 0,52 0,93 0,43 0,89 0,51
1963 г.
29 XII 2 0,73 0,80 0,74 0,82 0,82 0,67 0,85 0,71
1963 г.
7 1 3 0,48 1,00 0,40 1,00 0,52 0,95 0,46 0,92

1964 г.
14 I 2 0,47 1,46 0,41 1,35 0,76 1,45 0,69 1,33
1964 г.
16 I 3 0,59 0,81 0,63 0,75 0,58 0,84 0,58 6,79
1964 г.
17 I 2 0,64 0,86 0,65 0,81 0,57 0,96 0,56 0,92
1964 г.
9 II 2 0,61 0,78 0,69 0,66 0,70 0,68 0,75 0.60

1964 г.
11 II 2 0,78 0,72 0,80 0,63 0,70 0,98 0,73 0,85
1964 г.
19 П 2 0,74 0,65 0,77 0,64 0,73 0,66 0,77 0,63
1964 г.
23 II 2 0,57 1,08 0,62 0,99 0,60 1,12 0,62 1,00
1964 г.
3 III 2 0,48 1,01 0,48 0,96 0,49 1,32 0,49 1,17

1964 г.
5 П1 6 0,41 1,10 0,64 0,84 0,48 0,96 0,76 0,86

1964 г.
8 III 4 0,79 0,94 0,83 0,60 0,84 1,04 0,85 ,0,61

1964 г.
10 III 4 0,72 1,04 0,77 0,77 0,79 1,03 0,77 0,73
1964 г.
20 III 3 0,57 1,14 0,56 1,07 0,55 1,40 0,54 1,26
1964 г.

Среднее 0,63 0,91 0,65 0,82 0,68 0,92 0,70 0,80
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Т а б л и ц а  7

Оценки прогнозов Я500 на 96 час.

о
X
оX
S соN—

«о

саоUОчтаX«
очUк3-

По 140 точкам По 88 точкам

без корректи
ровки

с корректиров
кой

без корректи- 
- ровки

с корректиров
кой

г S г £ г г г £

2 0,71 1,07 0,70 1,09 0,60 1,00 0,57 1,04

3 0,90 0,44 0,93 0,31 0,95 0,30 0,98 0,18

6 0,59 0,90 0,62 0,81 0,77 0,86 0,78 0,73
2 0,53 0,83 0,53 0,82 0,55 0,78 0,55 0,77

2 0,18 1,03 0,27 0,95 0,43 0,79 0,42 0,78

2 0,77 0,98 0,81 0,94 0,84 1,06 0,86 . 1,06

5 0,36 1,12 0,44 0,97 0,47 1,21 0,51 > 1,00

4 0,32 0,98 0,31 0,94 0,19 1,11 0,17 1,10

3 0,81 0,67 0,82 0,60 0,89 0,53 0,89 0,42

3 0,71 1,06 0,68 0,96 0,79 0,83 0,78 О.,68

6 0,59 1,03 0,54 1,04 0,76 1,04 0,73 1,03

2 0,56 1,41 0,59 1,42 0,78 1,38 0,79 1,43

3 0,13 1,43 0,15 1,35 0,28 1,33 0,32 1,29

2 0,22 1,55 0,16 1,48 0,58 1,60 0,48 1,50

3 0,36 1,08 0,31 1,05 0,26 1,18 0,22 1,13

2 0,58 0,80 0,55 0,82 0,39 0,81 0,34 0,82

2 0,64 0,83 0,71 0,75 0,70 0,81 0,75 0,76

2 0,87 0,81 0,87 0,76 0,87 0,95 0,88 0,88

2 0,76 0,67 0,80 0,64 0,86 0,59 0,89 0,54

2 0,50 1,17 0,54 1,07 0,60 1,15 0,60 1,02

2 0,18 1,33 0,21 1,32 0,09 1,73 0,12 1,61

6 0,47 1,14 0,61 0,96 0,56 0,94 0,73 0,78

4 0,75 1,23 0,81 1,13 0,87 1,53 0,88 1 ^ 7
4 0,75 1,06 0,80 0,84 0,79 1,03 0,80 0,80

3 0,45 1,25 0,45 1,16 0,51 1,35 0,49 1,22

0,54 1,03 0,57 0,96 0,61 1,04 0,62 0,96

24 X 
1963 г.
25 X 
1963 г. 
29 X 
1963 г. 
24 XI 
1963 г.
26 XI 
1963 г.
6 XII 

1963 г.
8 XII 

1963 г.
10 XII 
1963 г.
12 XII 
1963 г.
13 XII 
1963 г. 
24 XII 
1963 г. 
29 XII
1963 г.
7 I

1964 г.
14 I 
1964 г.
16 I 
1964 г.
17 I 
1964 г.
9 II 

1964 г.
11 И 
1964 г.
19 II 
1964 г. 
23 II 
1964 г.
3 II 

1964 г. 
5 III 

1964 г.
8 III 

1964 г. 
10 III 
1964 г.
20 III 
1964 г.

Среднее

2 Зак. № 670 17

Б  И  G П О Т Е ! .
Л ИИ г a n c .io ro  ■

Г м д р о м етеи р о яо г  ч еек о го  
______ И .ститута_________



1. Б а г р о в  Н. А, Аналитическое представление последовательности метеорологиче
ских полей посредством естественных ортогональных составляющих. Труды ЦИП, 
вып. 74, 1959.

2. Д у н и н - Б а р к о ^ в с к и й  И. В. и С м и р н о в  Ы: В. Теория вероятностей и ма
тематическая статистика в технике (общая часть). ГИТТЛ, М., 1955.

3. К у Д а ш к и н Г. Д. Оценка аналогичности атмосферных состояний и процессов
с помощью параметров разложения метеорологических полей по естественным 
ортогональным функциям. Труды ГГО, вып. 168, 1965.

4. М е щ е р с к а я А. В., Я к о в л е в а  Н. И. Уточнение естественных функций полей
геопотенциала (давления) Атлантико-Ёвропейского сектора. Труды ГГО, 
вып. 168, 1965.

5. О б у х о в  А. М. О статистически ортогональных разложениях эмпирических функ
ций. Изв. АН СССР, сер. геофиз., № 3, 1960.

6. Р у х о в е ц  Л. В. Многоуровенная модель прогноза геопотенциала, основанная на
малом числе параметров. Труды ГГО, вып. 151, 1964.

7. С и т н и к о в  И. Г. К вопросу о численном прогнозе геопотенциала на среднем
уровне. Труды ЦИП, вьш. 126, 1963.

8. С и т н и к о в И. Г. Результаты оперативного испытания схемы численного про
гноза геопотенциала на среднем уровне тропосферы. Труды ММЦ, вып. ,3, 1964,

9. Ю д и н М. И. Пространственная структура метеорологических полей и ее учет
в численном прогнозе. Труды ВНМС, т. II, Гидрометеоиздат, Л„ 1963,

10. Ю д и н  М. И. Об изучении факторов, обусловливающих нестационарность общей
циркуляции атмосферы. Доклад на междунар, симпоз. по динамике крупно
масштабных процессов в атмосфере. Гидрометеоиздат, М., 1965.

11. Я к о в л е в а  Н. .И., М е щ е р с к а я  А. В., К у д а ш к и н  Г. Д. Исследование по
лей давления (геопотенциала) методом разложения по естественным составляю
щим. Труды ГГО, вып. 165, 1964.

12. H o t e l l i n g  Н. Analysis of complex of statistical variables into principal compo
nents. J. Educat. Psychology, 24, 1933.

13. L о r e n z E. N. Empirical orthogonal functions and statistical weather prediction.
Sci. Rep., No. 1, Statis. Fest. Proj. Contract, No. AF, 19(604)—1566, MJT, 1956.

14. W h i t e  R. М., D e r b y  R. C., C o o l e y  D. S. and S e a v e r  F. A. Hemispherical
prediction by statistical techniques. J. Met., vol. 14, No. 5, 1957.

15. W i 11! a m s S. An empirical correction to the barotropic forecast. Tellus, vol. 10,
No. 2, 1958.

ЛИТЕРАТУРА



ВЫЧИСЛЕНИЕ ВЕРТИКАЛЬНЫ Х СКОРОСТЕЙ, 
ОСРЕДНЕННЫ Х ВО ВРЕМЕНИ

П од термином вертикальные скорости, осредненные во времени, бу
дем подразумевать вертикальные скорости, рассчитанные по исходным 
данным, осредненным за определенные промежутки времени.

В данной работе произведен расчет полей среднемесячных значений 
вертикальной скорости как  по среднемноголетним данным, так  и по д ан 
ным определенного года.

Вертикальные скорости, рассчитанные таким образом, могут быть 
использованы при разработке гидродинамической теории климата и 
общей циркуляции атмосферы.

П оля среднемесячных значений вертикальной скорости, вычисленные 
по исходным данным определенного года, могут оказаться полезными 
при долгосрочном прогнозе погоды. Например, их можно использовать 
в качестве дополнительного предиктора при статистическом прогнозе 
погоды на месяц (предварительно разлож ив по ортогональным функциям 
давления и тем пературы ), а такж е для выяснения их взаимосвязи с пред
сказанными полями давления и температуры. Кроме того, можно пред
сказать осадки и отдельно вертикальные скорости (по предсказанным 
коэффициентам разлож ения полей давления и температуры) и, сопоста
вив эти поля, сделать заклю чение о правильности предсказания осадков.

П оля вертикальной скорости, осредненной во времени, вычислялись 
по способу К. А. Решетниковой [1]. П ри этом для удобства реализации 
этого способа на электронной вычислительной машине в методику р ас
чета, данную  в работе [1], приш лось ввести несколько изменений.

I. Остановимся кратко на содерж ании работы [1].
Основное содерж ание этой работы  сводится к следующему.
С начала строится нестационарная модель распределения скорости 

ветра в пограничном слое атмосферы с учетом рельефа местности.
При построении этой модели исходными уравнениями являю тся 

уравнения движения в горизонтальной плоскости, в которых учиты
ваю тся слагаемы е, обусловленные вертикальным обменом. В качестве 
первого граничного условия берутся соотношения, вытекающ ие из усло
вия постоянства турбулентного напряж ения, при этом учитывается 
рельеф местности. В качестве второго граничного условия при z - ^ o o  
вследствие малой величины сил турбулентной вязкости на больших вы 
сотах берутся известные соотношения для составляющих отклонений 
ветра от геострофического.

к. в. ПЯТЫГИНА, Э. А. ФЕДОРОВА
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в  результате решения уравнений движения Из уравнения неразры в
ности определяется вертикальная скорость. Д ал ее  в полученной фор
муле для вертикальной скорости производится осреднение во времени. 
В результате вместо индивидуальной производной вертикальной соста
вляющей вихря скорости появляю тся слагаемые, характеризую щ ие не 
только средний перенос вихря скорости, но и адвекцию его за  счет тур
булентного перемешивания.

Ф ормула для вычисления вертикальных скоростей, осредненных во 
времени, имеет вид

W ПА +  2) - i / ^ Q  , J _
2 (Х2 +  2  ̂+  2) У О), S /

g
'S дх

-  as ,
■ V

(X +  1) [и.^т +  v^n)  +  [vgtn -  и^п)] +

+  А 1 - 1 \

in J l  
•̂о у

X

( . ; X ' — / 1 dSg. — дЯо- —
■ ■ х2 +  2Х +  2 “I Г ( “«-"аЗГ +  +

+
/ г

Х2 +  2Х -f 2 (к +  2) (а^т  +  г>^п) — X ('u^m — . (1)

Здесь Ug ,  V g — составляю щ ие геострофического ветра, I — параметр К о
риолиса, А£2— лапласиан  вихря, h  — высота приземного слоя, Zo — ше
роховатость, X — парам етр, характеризую щ ий стратификацию  атмо
сферы, kh — коэффициент вертикального обмена в основной толщ е погра
ничного слоя, —̂ коэффициент, горизонтального обмена.

Ш = дх  ’ П.= ду ’

2 г — высота горы.
Ось X направлена по касательной к меридиану с севера на юг, ось у  — 

по касательной к кругу широт с зап ада на восток.
Во втором слагаемом формулы (1) при вычислении адвекции вихря 

вводится поправка на термический ветер. П оправка на термический ве
тер вводится для того, чтобы при расчете вертикальных скоростей для 
высот порядка 1— 1,5 км пользоваться исходными значениями метеоэле
ментов только одного наземного уровня. П ри этдм для  подынтегрального 
вы раж ения получается линейная функция от высоты, а формула для вер
тикальной скорости принимает следующий вид:

W

+ д
дТ дО.S

( ~  dQgу# * -

дх 1 S ду

дТ dQg -  дАТ ,

ду дх “ г дх 1
~  дАТ
Vc ̂ дх ду ду дх ^  дх ' ^ ду ^

+  +  i s  (Ugm +  +  Лб -  и^п),

+  . 

+

(2)

где АГ — лапласиан температуры. 
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Коэффициенты A i, А 2 , A 3, Л 4 , Л 5 , А^ имеют следующий вид:
i

1
Л : Х(Х +  2)

2 (Х2 + 2Х + 2) 

1

1 -
1п-

/ 1 —

g

(zi - z , - h )  +  h
го
\

(^2 +  2Х -f 2)

In ■
го )л

А , =

1'̂ Тт
Ctg<p

( 2 1  -  -  А) +  А 1 -
In ■

го / J

■5~ Х2 +  2Х -р 2

6̂ —  Х2 +  2Х +  2

1 —
In

^0, )  .

1 -
In

го / J

(3)

)
Здесь Тт — средняя тем пература слоя от Zr+Zi до 2 i.
В работе [1] установлено, что в случае равнинной местности первые 

четыре слагаемы е формулы (2 ) играю т наибольшую роль, а в случае 
горной местности вертикальные движения в основном ’ определяю тся 
последними двумя слагаемыми. Поэтому при расчете вертикальных ско
ростей в, первых четырех слагаемы х ветер, температуру, и вихрь скор'о- 
сти можно брать на высоте h  или приближенно на наземном уровне.

П. о б рати м ся к формуле (2). В работе [1] слагаемые, характеризую 
щие влияние неровностей рельефа, были приведены к виду, вклю чаю 
щему в себя геометрические характеристики рельефа, например, тангенс 
угла наклона горы, угол меж ду осью х и нормалью  к хребту и др. Но для 
расчетов на электронной вычислительной машине этот способ вычисления 
вертикальных скоростей, возникаю щ их за  счет орографии, з, является 
неудобным. Поэтому для т, п  оставим их прежние вы раж ения через про
изводные от высоты горы, не переходя к геометрическим характери 
стикам.  ̂ ,

Тогда
{Ugtn-\-Vgn) =  ^

[vgm  — Ug/г) =

dzr дФ dZr
дх ду 

дФЛ_________
/ \ дх +

ду дх
дФ д2  ̂
ду ду

(4)

П ереходя к сферической системе координат и зам еняя производные 
конечными разностями, получаем следующую рабочую формулу для р ас
чета осредненных во времени вертикальных скоростей: '

w  =  B,  (/?4 +  Р2-  2ро) +  62 (Рз - Ь Р г -  2/?о) +  
+  5з [(Р, -  Р2) (S3 -  Sr) -  (Рг -  Рг) (^4~  ^ 2)] -  ‘
-  В , (Q, +  9^ -  29о) -  В , {Q, +  2 Q,) +
+  В , \{Т, -  Т ,) (Йз -  -  (Гз -  Т ,) {Q, -  S^)] +
+  В ,{ р ,  -  р ,)  [(ДГ)4 -  (Д ^з] +  В , {р, -  А ) [(Д7-)з -
-  (ДГ)1] +  {р^ -  р ,)  +  \{р, -  Л )  -  2р_) -

-  (Рз -  Pi) -  Zr )̂] +  Вп [ (Pi -  Р2) - f

+  (Рз ~  P\) ~
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Здесь р —  наземное давление; индексы у р, Т, Zy обозначаю т номера 
точек, изображенных на рис. 1.

Коэффициенты Bi, Bz, В ц  имеют следующий вид:

1
2шрг2 (Д6)2 sin tp

1 -

Bi (Д0)2

1

Х(Х +  2)
2 (Х2 +  2Х +  2) V — +У О), '

(Х2 +  2Х +  2)
Zq j

В.

(ДХ*)2 C0S2 ср 

1
3 16ш2г2р Д0 ДХ* sln2 ср COS ср

в . k.

^5

В ,

4 2(0г2 (Д6)2 sin ср

Bj (де)2

\ z , - z , - h )  +  h ( \ -

\

\
1 \

1п-
0̂ /J

1п h

(ДХ*)2 C0S2 ср 

_____ ff
32u)2/-2 Д0 дх* Sln2 ср COS ср

64соЗр/'2 Дб ДХ* sin3 у cos <р 

^8 =  ^7
1

9 4сор/-2 ДХ* sin2 ср

1

1 - 1 \

In h

^10 8шр̂ ,Д6 ДХ* sin <f cos <р (Х2 -|- 2Х +  2)

^0 JJ 

(^ +  1) +

+  ( Х + 2 ) / * - Д
/  1 \  

1 —
In ■

/ J

Вп-
1 1

8(орг2 (Д6)2 sin If (Х2 +  2Х +  2) 1 -
1 \

1п-
го У

ДХ*
2 1
cos ср

(6)

Здесь ф — щирота. Я*— долгота местности, 0 — дополнение до ши
роты.

Напиш ем формулы для расчета вихря скорости й  и лапласиана тем
пературы АТ. П ринимая ветер теострофическим и зам еняя производные 
конечными разностями, получаем

S =  ai[/^4 +  /?2-2 /?o) +  a2(A  +  i » i - 2 A ) ,  (7)
где

1
"1 ^  2(0рг2 (Д9)2 Sin2 сра,

а . = 1
2 2шр/-2 (ДХ*)2 С032 <р s in  <р

(8)
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А налогично

где
АГ =  «3 {Т, +  2Го) +  {Т, +  Т , -  2Т,),

1
^3— 7 2

а . =

/-2 (Д6)2

1
■4~ r2(AX*)2cOs2<f

(9)

(10)

х(в)

III. Рассмотрим физический смысл отдельных слагаемых формулы (5).
В этой формуле первые два слагаемые представляют собой вертикаль
ную скорость, появляющуюся вследствие приземного турбулентного тре
ния. Третье слагаемое характеризует вертикальную скорость, возникаю
щую за счет адвекции вихря скорости, четвертое и пятое слагаемые — 
скорость, возникающую за счет горизонтального обмена. Сумма шестого, 
седьмого и восьмого слагаемых ^
представляет собой вертикальную 
скорость вследствие учета термиче- 2
ского ветра при расчете адвекции * * *
вихря. /

Девятое слагаемое характеризу- • • у - -
ет вертикальную скорость за счет 
изменения параметра . Кориолиса •
с широтой. Десятое, одиннадцатое 
слагаемые представляют собой вер
тикальную скорость вследствие на
личия гор и возвышенностей. Здесь  
следует отметить, что если ветер об
разует достаточно большие углы 
с направлением хребта, то орогра
фическая вертикальная скорость 
в основном определяется первым из Рис. 1.
указанных слагаемых. Таким обра
зом, можно сказать, что десятое слагаемое характеризует скольжение 
воздушной массы по горному хребту, а одиннадцатое — боковое обтека
ние горного препятствия. •

В дальнейшем сумму первых девяти слагаемых будем называть ди
намической вертикальной скоростью (йУдин), последних двух 4—орогра
фической вертикальной скоростью (т»г), а их суммарную величину — 
общей вертикальной скоростью (шобщ) . . '

Таким образом, при расчете вертикальных скоростей, осредненных во 
времени, учитывается вертикальный и горизонтальный o6iyieH вбздушных 
масс, адвекция вихря скорости, изменение параметра Корйолиск с широ
той и орография местностй.' ........................ f

IV. Расчет полей вертикальной скорости производился при помощи
электронной вычислительной машины «Урал-4». ? |

Для расчетов по сравнению с-работой [1]-нами взят несколько другой 
шаг сетки, а именно А 0 = 5 °, А^* =  10°. i

Программа составлена таким образом, что повторяя ее три ]эаза,'вер
тикальную скорость можно рассчитать для всего севернёго полушария.

В данной работе вертикальные скорости вычислялись для первого 
сектора, ограниченного 25—75° с. ш. и 30° з. д. — 90° в. д. (Вычисления 
производились для узлов прямоугольной сетки с расстояниями 5° по ме
ридиану и 10° по кругу широт). Чтобы вычислить вертикальную скорость
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для указанного района, исходные значения давления и температуры 
необходимо снять в 255 пунктах сетки, т. е. для области, ограниченной 
15—85° с. ш. и 50° 3 . д. — 110° в. д.; при этом вертикальная скорость по
лучается для 143 пунктов сетки (рис. 2).

V. Остановимся кратко на параметрах, входящих в коэффициенты 
Bi, Вг, . . . ,  Вп,  а также на значениях гипсометрических высот (Зг).

Гипсометрические высоты брались из работы Берковского и Бертони 
[5], в которой даны средние топографические карты для всего земного 
шара. Кроме того, средние значения гипсометрических высот на пере
сечениях широт и долгот через каждые 5° даны в виде таблиц.

В табл. 1 представлены значения Zr для первого сектора нашей сетки, 
заимствованные из работы [5] и предварительно переведенные из футов 
в километры.

Значения коэффициента горизонтального обмена ks нами взяты 
из работы К. А. Решетниковой [2 ], в которой ks определялось при по
мощи осреднения адвекции вертикальной составляющей вихря ско
рости.

В работе [2] делается заключение, что при вычислении осредненной 
во времени адвекции вихря скорости для всего северного полушария 
величину коэффициента горизонтального обмена можно принять для ян
варя и июля соответственно равными 6,0 • 10® м^сек. и 3,0-10® м^сек. Эти 
значения ks и были взяты для наших расчетов. Для промежуточных ме
сяцев пришлось воспользоваться линейной интерполяцией между указан
ными значениями ks, т. е. данными табл. 2 .

Т а б л и ц а  2

Значения коэффициента горизонтального обмена ks

Месяц . . . .  I II III IV V VI VII VIII IX X XI XII

A.S.105 м2/сек. 6,0 5,5 5,0 4,5 4,0 3,5 3,0 3,5 4,0 4,5 5,0 5,5

Значение коэффициента вертикального обмена kh в основной толще 
пограничного слоя, как и в работе [ 1], бралось равным 6 м^сек.

Параметр Я, являющийся характеристикой профиля ветра в призем
ном подслое, принимался равным 1,5 (условие равновесной атмосферы).

Кроме того, для вычисления коэффициентов Bi, В2, . . . ,  Вц  использо
вались следующие значения постоянных: (o=7,29-10~®  1/сек., р =
=  1,26-10-3 т М  /1 = 3 0  м, А 0 = 0,0873, АЯ*= 0 ,1 7 4 5 , Г™= 2 7 6 ° , г =  
=  6 ,37 -106 м, 2 1= 1 ,5 -103 м.

VI. Если значения давления брать в миллибарах и использовать ука
занные значения постоянных, то для коэффициентов ai, az, аз, at полу
чаем

«1 =  1,764 . 1 0 - - б - ^ ,  «3 =  0,824 . 10-п

а , =  0,441 . > «4 =  0,081 . 1 0 - п ^
(П )

При этом величину вихря скорости получаем в 1/сек., а АГ — в град/м^. 
Если вертикальную скорость вычислять в см/сек. и множитель 10~® 

у коэффициентов ai, аг отнести к коэффициентам Вз, В4, Bs, Be, а мно
житель 101  ̂ у  «3 — к коэффициентам S 7, Ва, то для коэффициентов,
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входящих в формулу (5), получаем следующую зависимость от щи
роты ф:

51 =  (^1,832

52 =  f0,460

1

1
sin̂ ''̂ cf

53 =  2,260 • 10-4

54 =  3,321 • 10-4 

=  0,830 • 10-4  

=  0,761 • 10-4

+  0,086 

+  0,021

10-2 
sin !f 

10-2
sin tp C0$2 <p

1
sin2 9  cos tf

sin 9  C0 S2 If 
1

Sin2 tp COS f

B , =  B 8 =  4,142 ■ 10-4 

59 =  0,574 • 10-2

1
Sin3 Cf COS tp

Sin2 (f

510 =  (1,141 + 0 ,1 3 0  sini/2 cp)

511 =  (0 ,9 1 2 -0 ,1 1 2 s in V 2  cp)

10-2
sin 9  COS If 
10-2

 ̂ 4 co$2 <f

При этом равенства (11) имеют вид

1

(12)

«1 =  1 ,7 6 4 - + - ,1 ’ sin «р ’ ^3 =  0,324

«2 =  0,441 —;------ —о— , —  0,081 — ^ ̂ ’ sin 9 C0s2 ср ’ 4 » cos2 с

(1Г)

Параметр а в коэффициентах Bi, Вь пропорционален коэффициенту 
горизонтального обмена, а именно a=ks - 1Q-® м^/сек., и меняется от од
ного месяца к другому (см. табл. 2).

v n .  Поля вертикальной скорости нами вычислены по среднемного
летним данным для каждого из 12 месяцев, а также для 10 месяцев ян
варь— октябрь по средним данным определенного года. Последние рас
четы проведены пока только для 7 лет ^9.32— 1938 гг).

Для расчетов по среднемноголетним данным мы воспользовались дан
ными давления и температуры, снятыми с карт, представленных в атласе, 
являющимся приложением к монографии [3], а для расчетов вертикаль
ных скоростей, осредненных за месяц определенного года, также картами 
отклонений давления и отклонений температуры воздуха от среднемно
голетних, выполненных под руководством О. М. Челпановой и В. Я. Ш а
ровой [4].

1. Проанализируем сначала вертикальную скорость, вычисленную 
по среднемноголетним данным. Абсолютные значения вертикальных ско
ростей, осредненные по полю в 143 пункта, представлены табл. 3. В этой
таблице введены следующие обозначения: Штр — вертикальная скорость, 
обусловленная приземным трением; Шадв — вертикальная скорость вслед
ствие адвекции вихря скорости; Шг. о — вертикальная скорость за счет
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горизонтального обмена; щ  — вертикальная скорость, вызванная измене
нием параметра Кориолиса с широтой; г«дин=®тр +  ®адв +  г̂ г.о +  —
динамическая вертикальная скорость; Шг̂  — вертикальная скорость, ха

рактеризующая скольжение воздушной массы по горному хребту; Wr —̂  
вертикальная скорость, характеризующая боковое обтекание горного 
препятствия; Wr=Wr^-\-Wr^— вертикальная скорость, возникающая бла

годаря наличию гор и возвышенностей; Шобщ=а;дин + о 'г  — общая верти
кальная скорость.

В последней строке табл. 3 даны также абсолютные значения 
отдельных составляющих вертикальной скорости, осредненные за 12 ме
сяцев.

Анализ табл. 3 показывает следующие результаты:
1) для всех месяцев общая вертикальная скорость (шобщ) в среднем 

больше любой из составляющих вертикальной скорости;
2) для рассматриваемой территории динамическая вертикальная ско

рость (шдин) больше вертикальной скорости, обусловленной рельефом 
местности (шг);

3) в динамической вертикальной скорости наиболее значимой яв
ляется вертикальная скорость, возникающая вследствие приземного тур
булентного трения (штр), затем вертикальная скорость, обусловленная
горизонтальным обменом {W r.  о ) .

Д алее почти одинаковую роль играют вертикальная скорость, вызван
ная изменением параметра Кориолиса с широтой (wi), и вертикальная 
скорость за счет адвекции вихря скорости (шадв). Их роль в среднем 
почти одинакова, но в основном wi является более значимой величиной, 
чем Шадв. Исключение представляют только два месяца (январь,
февраль) , для которых Шадв >  Wi.

Кроме того, вертикальная скорость вследствие горизонтального об
мена Wr. о не всегда больше Wi и Шадв, а именно для июня— августа
Wr. о <.wi  и для июля Wr. о <  Шадв- Это, очевидно, связано с тем, что для 
лета коэффициент горизонтального обмена имеет меньше значения, чем 
для зимы (см. табл. 2).

Годовой ход общей, динамической и орографической вертикальных 
скоростей, рассчитанных по среднемноголетним данным, представлен на 
рис. 3.

Из этого рисунка видно, что общая вертикальная скорость и ее со
ставляющие— динамическая и орографическая вертикальные скорости — 
имеют два максимума и два минимума. При этом первый, основной мак
симум приходится на февраль, а второй, небольшой — на июль. Мини
мумы общей и орографической вертикальных скоростей приходятся на 
май и август, а минимумы динамической — несколько смещены.

Годовые амплитуды как общей вертикальной скорости, так и ее со
ставляющих достаточно велики.

На рис. 4 представлен годовой ход динамической вертикальной ско
рости и ее составляющих, рассчитанных также по среднемноголетним 
данным.

Из этого рисунка видно, что максимумы и минимума вертикальной 
скорости, вызванной турбулентным трением, падают на те ж е месяцы,

2 9



что и максимумы и минимумы динамической вертикальной скорости, но 
второй минимум слабо выражен.

В ертикальная скорость вследствие горизонтального обмена имеет 
несколько другой годовой ход: один зимний максимум (декабрь) и один 
летний минимум (июль— август).

В ертикальная скорость за счет изменения парам етра Кориолиса 
с широтой имеет два максимума и два минимума. При этом летний м ак
симум более выражен, чем зимний; весенний минимум совпадает с мини
мумом динамической вертикальной скорости, а осенний минимум смещен 
приблизительно на один месяц.

W

Рис. 3. Годовой ход вертикальной 
скорости пУобщ {!) и ее составляю

щих Шдин (2) и Wr (3).

Рис. 4. Годовой ход вертикальной ско
рости .Шдин 0 ) и ее составляющих 

Штр (2), Wi. о (3), Wi (4), Шадв (5).

Годовой ход вертикальной скорости, обусловленной адвекцией вихря 
скорости, подобен годовому ходу вертикальной скорости за счет измене
ния парам етра Кориолиса с широтой, но зимний максимум, как  и Шдин, 
больше, чем летний.

Рис. 4 такж е показывает, что аидин, ®г. о., а»тр имеют большие ампли
туды в годовом ходе, а Шадв н ад  — небольшие.

Анализ карт полей общей вертикальной скорости для отдельных меся
цев года, вычисленной по среднемноголетним данным, показал, что наи 
большие значения вертикальной скорости обычно отмечаются в районе 
Гималайских гор и Гренландии. В первом случае это связано в основном 
с рельефом местности, а во втором, кроме рельефа, существенную роль 
играют такж е большие градиенты поля давления, особенно в зимний 
период.

В табл. 4 даны максимальные значения вертикальных скоростей 

®общ, гг)дин, Wr для отдельных полей.
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Максимальные значения вертикальных скоростей (по среднемноголетним данным) 

Месяц. . . 1 II III IV V
. . .  2,6 2,6 1,3 1,3 1,2

шГдин . . .  1,6 1,5 1,0 0,7 0,7

Т а б л и ц а  4

VI VII VIII .. IX X XI XII
1,6 1,4 1,1 1,2 1,7 1,9 1,9
0,5 0,9 0,6 0,7 0,8 1,1 1.1
1,2 1,0 0,8 1,0 1,2 1,3 1.9

мой территории максимальные зна-

Wr . . . .  1,6 1,9 1,7 1,4 0,8

Таким образом, для рассматривг 
чения общей вертикальной скорости достигают 1,2—2,6 м/сек., а динами
ческой и орографической вертикальных скоростей соответственно 0,5— 
1,6 см/сек. и 0,8— 1,9 см/сек.

В работе К. А. Решетниковой [1] вычислены поля вертикальных ско
ростей по среднемноголетним данным для двух мееяцев (январь и июль).

Сопоставление показало, что значения динамической вертикальной 
скорости, полученные нами, близки к значениям, данным в работе [1].

Но значения орографической вертикальной скорости довольно сильно 
отличаются от значений, полученных в работе [1]. Это, очевидно, связано 
с тем, что в наших расчетах использовались осредненные значения гипсо
метрических высот, а методика вычисления орографической вертикаль
ной скорости близка к методике вычисления динамической вертикаль
ной скорости. В работе [1] орографическая вертикальная скорость вычи
слялась по другой методике, чем динамическая вертикальная скорость. 
Вычисление Wr производилось не для узлов сетки, а для системы пунк
тов, достаточно подробно характеризующей наклон возвышенностей и 
гор. Кроме того, вместо осредненных гипсометрических высот, как уже 
указывалось выше, вводились геометрические характеристики высот 
(тангенс угла наклона горы, угол между осью л: и вектором скорости 
ветра, угол между осью х и нормалью к хребту), которые определялись 
вручную.

Таким образом, поля орографической вертикальной скорости, вычис
ленной нами, отражают явления большего масштаба, чем в работе [1]. 
Поэтому естественно, что орографические вертикальные скорости, полу
ченные в нашей работе, имеют меньшие значения. Так, например, для пер
вого сектора максимальные значения в работе [1] достигают 5 см/сек.

2. Рассмотрим вертикальную скорость, вычисленную по среднемесяч
ным данным определенного года. Значения составляющих вертикальной 
скорости, полученные осреднением-по полю в 143 пункта .сетки, представ
лены в приложении (соответственно для января— октября).

Таблица приложения показывает, что средние абсолютные значения 
вертикальной скорости и ее составляющих, рассчитанные по среднеме
сячным данным определенного года, больше средних абсолютных значе
ний вертикальной скорости, вычисленной по среднемноголетним данным 
соответствующего месяца.

Если проследить годовой ход вертикальной скорости для определен
ного года, то можно установить, что основные максимумы и минимумы 
для общей, а также динамической и орографической вертикальных ско
ростей приходятся на те ж е месяцы, что и для вертикальных скоростей, 
рассчитанных по среднемноголетним данным. Но второстепенные экстре
мальные значения для некоторых лет получаются несколько смещенными 
в ту или иную сторону по сравнению с тем, что получается по средне
многолетним данным.

Анализ полей вертикальных скоростей, вычисленных по среднемесяч
ным данным определенных лет, показал, что для 10 месяцев (1932— 
1938 гг.) максимальные значения общей, динамической и орографической
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вертикальных скоростей составляют соответственно 3,8; 2,0 и 3,2 см/сек.
Анализ таблицы приложения подтверждает закономерность в значи

мости составляющих общей вертикальной "скорости, полученную по 
среднемноголетним данным, а именно для рассматриваемой территории 
динамическая вертикальная скорость больше вертикальной скорости, 
обусловленной рельефом местности. Это справедливо для всех 10 месяцев 
1932— 1938 гг.

В динамической вертикальной скорости наиболее значимой, как и по 
среднемноголетним данным, является вертикальная скорость, возникаю
щая вследствие приземного турбулентного трения Штр, затем для ян
варя— мая, сентября, октября — вертикальная скорость, обусловленная
горизонтальным обменом Wr. о, а для июня— августа — вертикальная ско
рость, возникающая вредствие изменения параметра Кориолиса с ши
ротой. Здесь исключение представляют февраль 1934 г., для которого
Waдв > :  Wr. о., И август 1932, 1934, 1935 г.., где wi <  Wr. о..

Вертикальная скорость, вызванная адвекцией вихря скорости ге̂ адв, 
является менее значимой, чем другие составляющие динамической верти
кальной- скорости. Исключение представляют, как и по среднемноголет
ним данным, январь и февраль за все 7 лет и март 1932, 1933, 1935, 1937, 
1938 г., для которых наименее значимой является вертикальная ско
рость wi вследствие изменения параметра Кориолиса с широтой, а для
июня 1938 г. и июля 1933— 1938 гг. — вертикальная скорость Шг. о., обус
ловленная горизонтальным обменом.

Таким образом, значимость отдельных составляющих динамической 
вертикальной скорости близка к значимости, полученной по среднемно
голетним данным.

VIII. Известно, что горизонтальный обмен имеет существенные раз
личия в зависимости от характера подстилающей поверхности.

Как указано выше, расчет среднемесячных значений вертикальных 
скоростей как по среднемноголетним данным, так и по данным опреде
ленного года произведен для постоянного коэффициента горизонтального 
обмена, рекомендованного К. А. Решетниковой [2] для всего северного 
полушария.

Вычисление коэффициента горизонтального обмена ks в работе [2] 
производилось при помощи осреднения адвекции вертикальной состав
ляющей вихря скорости и применения соотношения, полученного из по- 
луэмпирической теории турбулентности. Коэффициент ks вычислялся для 
9 станций, относящихся к различным климатическим зонам. Полученные 
результаты были разделены на три группы, одна из которых характери
зовала муссонный климат экваториального, субтропического и умерен
ного поясов, вторая — океанический климат субтропического и умерен
ного поясов, третья — континентальный климат умеренного пояса.

Но анализ значений ks, полученных в работе [2], показал, что эти зна
чения имеют наиболее резкие различия только для континентальных и 
морских станций.

Поэтому в настоящей работе расчет вертикальных скоростей, осред
ненных во времени, произво
дился также для значений 
коэффициентов горизонталь
ного обмена, различных для 
суши и моря, а именно при
нимались следующие значе
ния ks м^сек.:

Суша Море

Январь . . . . 7,0.105 5,5-105

И ю л ь ................... 6,0.105 2,0.105
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Расчеты ks в работе [2] сделаны только для января и июля. Для 
остальных месяцев значения ks определялись путем линейной интерпо
ляции [табл. 5].

Т а б л и ц а  5
Значения йз • Ю® м^сек. для суши и моря ’

Суша

Море

I II III IV V VI VII VIII IX X XI XII

7,0 6,9 6,7 6,5 6,3 6.1 6,0 6,1 6,3 6,5 6.7 6,9

5,5 4,9 4,3 3,7 3.1 2,5 2,0 2,5 3.1 3.7 4,3 4.9

1. Для приведенных значений расчет полей среднемесячных значе
ний вертикальной скорости произведен для 12 месяцев по среднемного
летним данным.

На рис, 5 представлен район, для которого рассчитывались значения 
вертикальных скоростей. Буквой «с» помечены узлы сетки, в которых 
значения ks брались для суши, а буквой «м» — для моря. Таким образом, 
для наших расчетов морских точек сетки оказалось 87, континенталь
ных— 56.

Расчеты, проведенные при постоянном ks, будем называть первым 
вариантом, а при значениях ks, различных для суши и моря,— вторым 
вариантом. ' :

В табл. 6 дано сопоставление результатов вычислений при постоян
ном и различных коэффициентах горизонтального обмена.

Т а б л и ц а  6
jCpeflHHe абсолютные значения вертикальных скоростей (см/сек.)

Месяц
Первый вариант {k^—постоянное) Второй вариант переменное)

®Г.О И'дин ®общ ®Г.О '̂дин «'общ :

Январь . . . 0,084 0,189 0,249 0,086 0,190 0,251
Февраль . . 0,094 0,194 0,260 0,095 0,194 0,256
Март . . . . 0,068 0,166 0,221 0,069 0,166 0,220
Апрель . . . 0,041 0,112 0,158 0,043 0,112 0,157
Май . . . . 0,039 0,107 0,143 0,044 0,111 0,146
Июнь . . . . 0,033 0,118 0,148 0,038 0,121 0,149
Июль . . . . 0,031 0,128 0,160 0,039 0,134 0,163
Август . . . 0,031 0,116 0,153 0,033 0,118 0,153
Сентябрь . . 0,038 0,115 0,162 0,040 0,116 0,162
Октябрь . . . 0,048 0,124 0,178 0,053 0,129 0,181
Ноябрь . . . 0,058 0,147 0,206 0,059 0,149 0,208
Декабрь . . . 0,080 0,185 0,243 0,080 0,185 0,242

Среднее . . . 0,054 0,142 0,190 0,057 0,144 . 0,191

Анализ табл. 6 показывает следующие результаты.
Вертикальная скорость, вызванная горизонтальным турбулентным

обменом Wr. о, для второго варианта несколько больше, чем для первого. 
Наибольщие различия между первым и вторым вариантами в значениях
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Wr.o отмечаю тся в летний период (особенно в ию ле). Зимой и вес
ной эти различия значительно меньше. Различия в значениях Шдин и
Шобщ между первым и вторым вариантами достигаю т максимального зн а 
чения такж е в июле месяце. Хотя эти различия по абсолютной величине 
и небольшие, но нужно учесть, что они являю тся средними по полю 
в 143 пункта. Так, анализ полей вертикальных скоростей ®г. о., ®дин, Шобщ 
для каж дого месяца показал, что в отдельных пунктах сетки указанны е 
различия оказы ваю тся более существенными.

Если проследить годовой ход значений Wr.o', г^дин и Шобщ, то можно 
отметить, что различие коэффициентов горизонтального обмена для 
суши и моря не оказы вает на него существенного влияния. Так, напри
мер, основные максимумы и минимумы вертикальных скоростей, вычис
ленных для первого и второго вариантов, приходятся на одни и те ж е 
месяцы.

В табл. 7 даны максимальные значения вертикальных скоростей для 
отдельных полей.

Т а б л и ц а  7
Максимальные значения Wc. о см/сек.

М есяц...............
Первый вариант 
Второй вариант

1 II III IV V VI VII VIII IX X XI XII
1,0 1,2 0,4 0,4 0,4 0,2 0,3 0,2 0,2 0,3 0,6 0,6
1,2 1,5 0,4 0,3 0.2 0.2 0.5 0.3 0.2 0.3 0.5 0.5

К ак видно из таблицы, наибольш ее значение Wr. о. отмечается в фев
рале; в первом варианте оно равно 1,2 см/сек., во втором 1,5 см/сек. 
Отмечено, что максимальные значения Wr. о. с октября по февраль наблю 
даю тся в районе Гренландии, а с мая по сентябрь — на севере п-ова И н
достана. В марте, апреле максимальные значения отмечаются у побе
реж ья Гренландии, на море.

2. Рассмотрим значения вертикальной скорости Wr. о. отдельно для 
суши и моря, вычисленной для первого и второго вариантов. Их средние 
абсолютные значения для четырех месяцев представлены табл. 8.

Т а б л и ц а  8

Средние абсолютные значения Wt. о см/сек.

Месяц
Суша Море

первый
вариант

второй
вариант

первый
вариант

второй
вариант

Январь . . . . 0,090 0,106 0,081 0,073

Апрель . . . . 0,035 0,051 0.045 0,037

Июль . . . . . 0,034 0,079 0.030 0,020

Октябрь . . . . 0,054 0,068 0,045 0,037

И з этой таблицы видно, что для рассматриваемой нами территории 
в обоих вариантах значения Шг. о. на море меньше, чем на суше. Исклю че
ние представляет апрель, для которого в первом варианте величина Шг. о. 
на море больше, чем на суше. Просмотр карт вертикальных скоростей
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показал, что к такому ж е исключению можно отнести и март. Это связано 
с тем, что максимальные значения Шг. о. для этих месяцев приходятся 
на морские пункты, в то время как для других месяцев — на континен
тальные. То, что для варианта с коэффициентом горизонтального обмена, 
различном для суши и моря, такого исключения нет, связано с тем, что 
в апреле ks для моря меньше, чем для первого варианта.

Такж е следует отметить, что на суше значения w^.o. для первого в а 
рианта меньше, чем для второго, а для моря — наоборот.

Таким образом, взяв значения fe, различные для суши и моря, уточ
няем величину вертикальной скорости, а именно увеличиваем значения 
Шг. о. на суше и уменьшаем их на море.
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ПРИЛОЖЕНИЕ 

Средние абсолютные значения вертикальных скоростей (см/сек)

Годы W.тр Wi «■дин ® общ

1932
1933
1934
1935
1936
1937
1938

1932
1933
1934
1935
1936
1937
1938

0,131
0,134
0,149
0,131
0,124
0,132
0,134

0 ,130 
0,122 
0,135 
0,130 
0,117 
0,135 
0,122

Я н в а р ь
0,064
0,069
0,084
0,062
0,057
0,066
0.079

0,097
0,053
0,106
0,083
0,048
0,074
0,074

0,106
0,110
0,108
0,101
0,107
0,113
0,099

0,049
0,054
0,051
0,047
0,054
0,051
0,061

0,231
0,242
0,267
0,236
0,227
0,247
0,239

Ф е в р а л ь
0,112
Q,102
0,102
0,097
0,105
0,106
0,105

0,055
0,046
0,054
0,054
0,043
0,050
0,049

Ма р т

А п р е л ь

Ма й

Июн ь

0,180
0,175
0,182
0,150
0,155
0,169
0,183

0,267 0,138
0,210 0,127
0,244 0,153
0,219 0,159
0,218 0,148
0,243 0,173
0,228 0,128

0,299
0,325
0,329
0,285
0,289
0,316
0,311

0,312
0,262
0,294
0,285
0,289
0,313
0,282

1932 0,108 0,037 0,081 0,034 0,184 0,124 0,247
1933 0,119 0,043 0,077 0,039 0,199 0,130 ,0,261
1934 0,118 0,045 0,089 0,051 0,218 0,123 0,267
1935 0,106 0,042 0,078 0,040 0,183 0,108 0,238
1936 0,120 0,041 0,081 0,043 0,200 0,137 0,266
1937 0,116 0,046 0,080 0,042 0,200 0,126 0,247
1938 0,120 0,060 0,074 0,051 0,197 0,145 0,254

1932 0,113 0,041 0,071 0,047 0,187 0,111 ■ 0,210
1933 0,089 0,030 0,057 0,037 0,145 0,090 0,179
1934 0,099 0,034 0,054 0,040 0,157 0,108 0,199
1935 0,092 0,035 0,057 0,036 0,158 0,107 0,190
1936 0,075 0,026 0,050 0,039 0,129 0,085 0,166
1937 0,091 0,037 0,050 0,041 0,146 0,108 0,198
1938 0,099 0,039 0,053 0,039 0,156 0,106 0,200

1932 0,094 0,029 0,054 0,036 0,156 0,088 0,186
1933 0,080 0,023 0,045 0,036 0,127 0,078 . 0,168
1934 0,078 0,025 0,046 0,034 0,129 0,078 0,157
1935 0,081 0,030 0,047 0,042 0,133 0,083 0,170
1936 0,087 0,032 0,048 0,046 0,140 0,090 0,194
1937 0,081 0,025 0,042 0,037 0,125 0,078 0,163
1938 0,075 0,024 0,042 0,040 0,125 0,090 0,175

1932 0,089 0,029 0,041 0,046 0,145 0,094 0,176
1933 0,093 0,032 0,045 0,048 0,149 0,085 0,187
1934 0,084 0,027 0,041 0,043 0,136 0,074 0,165
1935 0,099 0,037 0,041 0,046 0,148 0,092 0,184
1936 0,084 0,034 0,044 0,046 0,141 0,083 0,176
1937 0,093 0,041 0,041 0,044 0,145 0,085 0,174
1938 0,099 0,047 0,044 0,047 0,163 0,114 0,204
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Годы

1932
1933
1934
1935
1936
1937
1938

В / т р

0,099
0,089
0,096
0,101
0,098
0,096
0,098

0,039
0,042
0,039
0,042
0,040
0,040
0,046

Июл ь
0,042
0,040
0,038
0,038
0,039
0,039
0,040

Wi ®дин ®общ

ъ

0,055 0,158 0,097 0,195
0,046 0,144 0,085 0,182
0,052 0,154 0,087 0,193
0,052 0,158 0,095 0,202
0,048 0,156 0,084 0,185
0,048 0,151 0,081 0,178
0,055 0,157 0,080 0,182

А в г у с т
1932
1933
1934
1935
1936
1937
1938

0,093
0,088
0,092
0,091
0,097
0,089
0,087

0,038
0,028
0,033
0,032
0,032
0,038
0,035

0,043
0,034
0,044
0,046
0,042
0,041
0,036

0,040 0,146 0,088 0,186
0,041 0,136 0,072 0,173
0,043 0,149 0,098 0,199
0,041 0,152 0,074 0,179
0,045 0,149 0,081 0,183
0,046 0,142 0,091 0,190
0,043 0,135 0,082 0,177

С е н т я б р ь
1932 0,095 0,037 0,049 0,040 0,145 0,102 0,200
1933 0,100 0,032 0,049 0,038 0,149 0,100 0,203
1934 0,108 0,040 0,053 0,044 0,165 0,113 0,220
1935 0,104 0,033 0,048 0,036 0,149 0,094 0,187
1936 0,096 0,033 0,051 0,040 0,147 0,087 0,193
1937 0,088 0,032 0,047 0,036 0,138 0,102 0,191
1938 0,095 0,039 0,049 0,040 0,151 0,101 0,195

О к т я б р ь
1932 0,107 0,039 0,069 0,041 0,173 0,120 0,225
1933 0,099 0,037 0,060 0,034 0,159 0,111 0,209
1934 0,107 0,039 0,064 0,037 0,160 0,140 0,219
1935 0,098 0,036 0,060 0,042 0,158 0,114 0,212
1936 0,092 0,034 0,058 0,036 0,153 0,102 0,201
1937 0,100 0,036 0,066 0,037 0,160 0,118 0,207
1938 0,113 0,042 0,064 0,044 0,175 0,160 0,255



О КЛИМАТОЛОГИЧЕСКИХ ЗНАЧЕНИЯХ ПРИТОКА ТЕПЛА

В современных работах по долгосрочным прогнозам погоды большое 
значение придается учету неадиабатических факторов. Это относится 
как  к статистическим методам (см., например [1]), так  и гидродинами
ческим. В работах по теории климата, связанных с интегрированием 
уравнений динамики атмосферы на длительные сроки [8, 9], одним из у з
ловых вопросов проблемы является нахождение связи меж ду притоками 
тепла и распределением средних значений метеоэлементов. Одной из 
форм такой связи является, вообще говоря, уравнение притока тепла 

дТ , дТ , дТ , / дТ , \  s

А. С. ДУБОВ

^ ду аг ^  Ср?

где Т — температура, и и у зональная и меридиональная компоненты 
горизонтальной скорости ветра, w — вертикальная скорость,, е — приток 
тепла к единице объема, р — плотность воздуха, уа — сухоадиабатический 
градиент температуры, t — время, х, у, г .— декартовы  координаты, отсчи
тываемые к востоку, северу и по вертикали вверх.

дТ
Обычно это уравнение служит для определения либо либо w.

Тогда для нахождения е необходимо привлекать какие-то новые соотно
шения. Н о возможен и другой подход. Если мы хотим найти значения е, 
осредненные за достаточно большой интервал времени, настолько боль-

дТ
шой, что можно положить =  О (черта вверху означает осреднение),

и если W определено с помощью какого-то другого соотношения (напри
мер, уравнения вихря), то равенство (1) можно рассматривать как 
уравнение для нахождения s. Естественно, найденные таким образом зна-

дТ
чения притока тепла нельзя использовать для нахождения с помо

щью соотношения (1), поскольку при их нахождении предполагалось 
дТ

=  0. Полученные указанны м выше способом значения е являю тся
0 1

нормами, климатологическими значениями, отклонения от которых мо
гут служить предикторами в статистических прогнозах или могут быть 
введены в гидродинамические схемы.

Таким образом, после выполнения операции осреднения мы получим
1 - д Т . д Т . ( д Т . \

® =  « ^  +  ^-Х Г  +  ® 'Ь ^ + Т а  • , (2)СрР , дх ' ■ ду ' \ dz
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Будем полагать, что множители осредненных произведений являются 
независимыми величинами. Предположение об отсутствии корреляции 
между горизонтальными компонентами скорости ветра и градиентом 
температуры не вызывает особых опасений. Погрешности, возникающие 
за счет пренебрежения этой корреляцией, много меньше суммарных 
погрешностей расчета. Исключение составляют лишь области фрон
тальных зон, где упомянутая корреляция может оказаться суще
ственной.

Сложнее обстоит дело с осреднением члена, описывающего вертикаль
ную адвекцию температуры.

Мы предполагаем провести все расчеты для уровня 850 мб, поэтому 
значения вертикальных скоростей да будут практически определяться 
процессами в пограничном' слое. Как показали соответствующие исследо
вания (см., например, [2]), формирование вертикальных скоростей на 
верхней границе пограничного слоя атмосферы в определенной степени 
зависит от перепада температур в этом слое. Поэтому, вообще говоря,

дТ
пренебрежение корреляцией между w и может привести к заметным 

ошибкам.
Такого рода корреляция будет особенно заметна, если необходимый 

для расчета вертикального градиента перепад температуры брать в слое 
850— 1000 мб. Заметим, что попытки использовать центральные разно
сти при расчетах вертикального градиента температуры на уровне 850 мб 
(т. е. расчеты по данным о температуре на уровнях 700 и 1000 мб) при
вели к неудаче, особенно в холодное время года. Использование на
земных значений температуры при наличии зимних инверсий приводило 
к значениям вертикальных градиентов, резко отличающихся от тех, 
которые наблюдались вблизи уровня 850 мб. Поэтому при расчетах при
токов, тепла за счет вертикальной адвекции использовались односторон
ние разности с «выходом» в свободную атмосферу, т. е. разности темпе
ратур на уровнях 700 и 850 мб. Можно думать, что корреляция значе
ний W с этими разностями будет уж е совсем мала.

Для расчета полей горизонтальной скорости воспользуемся геостро- 
фическими соотношениями. Возможность такой стилизации обусловлена 
тем, что на уровне 850 мб (что примерно соответствует верхней границе 
пограничного слоя атмосферы) влияние сил вязкости делается пренебре
жимо малым. Отклонения ветра от геострофического, обусловленные 
инерционными силами (ускорениями частиц), при осреднении за дли
тельный интервал времени должны гасить друг друга.

Наибольшие сложности связаны с расчетами вертикальных скоростей. 
Мы воспользовались значениями w, рассчитанными К. В. Пятыгиной и
Э. А. Федоровой [3] по схеме К. А. Решетниковой [4]. Основным достоин
ством этой схемы является учет влияния рельефа на формирование вер
тикальных движений на верхней границе пограничного слоя. Турбулент
ный обмен описывается при этом весьма приближенно. Д ля вычисления 
характеристик поля скорости, осредненных по вертикали, используются 
наземные данные о давлении и температуре, т. е. используется геостро- 
фическое приближение с учетом термического ветра. Осредненные зна
чения высот подстилающей поверхности определялись по известным кар
там Берковского и Бертони [10]. В расчеты был также введен горизонт 
тальный обмен (fe = 0 ,4 5  • 10® м^сек.).

Для определения конечных разностей метеоэлементов по горизонтали 
использовалась регулярная сетка с шагом 5° по широте и 10° по долготе. 
Эта сетка, а также территория, для которой велись расчеты, даны на 
рис. 2 работы [3].
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Для определения среднемесячных значений давления, необходимых 
для расчетов компонент геострофического ветра и температуры на уровне 
850 мб, были использованы данные за 1950— 1956 гг., обработанные и 
проанализированные под руководством И. В. Ханевской.

Помимо суммарного притока тепла, рассчитанного по формуле (2), 
определялись также отдельные компоненты этого притока,' обусловлен
ные горизонтальным и вертикальным турбулентным обменом. Попытки 
рассчитать вторую из названных компонент окончились неудачей, что

д Ч
было связано с большими погрешностями определения по данным

о профиле температуры в трех точках: у земли и на уровнях 850 и 700 мб. 
Резкая неоднородность кривизны профиля температуры в слое О— 3 км 
(особенно большие значения кривизны наблюдаются вблизи подстилаю- 
шей поверхности) обусловила бросающееся в глаза несоответствие 

д Ч
между значениями , рассчитанными с помощью конечных разностей

^ д Ч
в указанном выше слое, и значениями ■, определенными вблизи

уровня 850 мб со значительно меньшим шагом по вертикали.
Поскольку на все это накладывались трудности, связанные с выбором 

значений коэффициента вертикального обмена и его зависимости от вы
соты, то от расчетов этой компоненты притока тепла пришлось отка
заться.

Приток тепла за счет горизонтального обмена определялся по хорошо 
известной формуле

 ̂ l = - k , v 4 ,  (3)

предполагающей изотропность обмена по осям xvl у.
Значения коэффициента горизонтального обмена, полученные в ис

следованиях различных авторов, приведены в табл. 1. Как видно из этой 
таблицы, ряд исследователей отмечает различие обмена в широтном и 
горизонтальном направлениях. Принимая, однако, во внимание извест
ную приближенность определения этого параметра (что, в частности, 
сказалось на большой дисперсии значений, приведенных в табл. 1), мы 
будем, как уж е было сказано выше, этими различиями пренебрегать. 
Что касается абсолютной величины kg, то она была принята равной 
0,4 • 10® м7сек.

Это значение соответствовало величине ks, принятой в работе Решет
никовой, и является несколько заниженным по сравнению с результа
тами определения ks другими авторами.

Результаты расчетов приведены в виде карт, на которые нанесены 
суммарные значения притоков тепла. Под суммарным значением подра
зумевается величина

-  дТ

Эта величина в силу стационарности изучаемых осредненных величин 
равна сумме притоков тепла за счет радиации, конденсационных процес
сов и вертикального турбулентного обмена. Член, соответствующий го
ризонтальному турбулентному перемешиванию, перенесен в правую 
часть, поскольку влияние горизонтального обмена и горизонтальной ад
векции часто анализируется совместно в силу одинаковости их физической
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Т а б л и ц а  I

Автор

sе?Ю
С S  

U §

Способ определения Примечание

Дефант А. [14] 

Леттау Г. [13]

Решетникова 
К. А. [4]

Григорьева 
А. С. [5]

Груза Г. В. [6]

Го С. К. и Бул
лок В. С. [11]

Юдин М. И. [7]

Го С. К. [12] .

1921

1933

1955

1958

1960

1963

1963

1965

По рассеянию гео- 
строфических тра
екторий 

Прямой метод опре
деления коэффици
ента обмена 

По адвекции вихря 
скорости

По рассеянию траек
торий воздушных 
частиц 

По отклонениям тем
пературы и скоро
сти ветра

По дисперсии геост- 
рофических траек
торий 

Эксперименты со 
сглаживанием в 
численных прогно
зах

По дисперсиям тра
екторий шаров-зон
дов

4,0

5.5 

0,45

1.6

5,9

0,9

20,5

4.0 

5,5 

0,45

1.0 

2,9

2,3

0,3

6,2

Территория За
падной Европы, 
зима 

Средние по ши
ротам в зоне 
35—70° с. ш. 

Средние из зна
чений для янва
ря и июля 

Европейская тер
ритория СССР, 
летнее время 

Среднее из значе
ний для различ
ных широтных 
зон (от 30 до 
70° с. ш.).

Природы. К ак уж е было сказано выше, рассчитать отдельно вели
чину вертикального турбулентного обмена сколько-нибудь надежно не 
удалось.

Д л я  с о п о с т а в л е н и я  в е л и ч и н  о т д е л ь н ы х  ч л е н о в  в ы р а ж е н и я  ( 4 )  и  и х  

и з м е н е н и й  в  г о д о в о м  х о д е  н а  р и с .  1 п р и в е д е н ы  с р е д н и е  п о  м о д у л ю  з н а ч е 

н и я  г о р и з о н т а л ь н о г о  т у р б у л е н т н о г о  о б м е н а ,  в е р т и к а л ь н о й  и  г о р и з о н 

т а л ь н о й  а д в е к ц и и ,  а  т а к ж е  с у м м а р н о г о  п р и т о к а  т е п л а  д л я  р а з л и ч н ы х  

м е с я ц е в  г о д а .  О с р е д н е н и е  п р о в о д и л о с ь  п о  в с е м  т о ч к а м  р е г у л я р н о й  с е т к и ,  

п р и в е д е н н о й  н а  р и с .  2  у п о м и н а в ш е й с я  с т а т ь и  К .  В .  П я т ы г и н о й  и

Э .  А .  Ф е д о р о в о й .  З н а ч е н и я  п р и т о к о в  т е п л а  д а ю т с я  в  г р а д у с а х  з а  с у т к и .  

Д л я  п е р е х о д а  к  к а л / с м ^  с у т к и  э т и  в е л и ч и н ы  с л е д у е т  у м н о ж и т ь  н а  1 , 0 8 .

Н а  э т о м  р и с у н к е  о б р а щ а е т  н а  с е б я  в н и м а н и е  п о ч т и  с и м м е т р и ч н ы й  х о д  

к р и в ы х  о т н о с и т е л ь н о  с е р е д и н ы  л е т а .  С а м ы м  м а л ы м  п о  в е л и ч и н е ,  п р а к т и 

ч е с к и  н е  м е н я ю щ и м с я  в  т е ч е н и е  г о д а ,  о к а з а л с я  г о р и з о н т а л ь н ы й  о б м е н .  

С л е д у ю щ е й  п о  в е л и ч и н е  я в л я е т с я  г о р и з о н т а л ь н а я  а д в е к ц и я  т е п л а ,  и ,  

н а к о н е ц ,  н а и б о л ь ш и е  з н а ч е н и я ,  к а к  п р а в и л о ,  о к а з ы в а ю т с я  у  в е р т и к а л ь 

н о й  а д в е к ц и и  т е п л а .  В  т е ч е н и е  п о ч т и  в с е г о  г о д а  с у м м а р н ы е  з н а ч е н и я  

п р и т о к о в  т е п л а  б л и з к и  к  з н а ч е н и я м  в е р т и к а л ь н о й  а д в е к ц и и .  Э т о  о з н а 

ч а е т ,  ч т о  г о р и з о н т а л ь н а я  а д в е к ц и я  и  г о р и з о н т а л ь н ы й  т у р б у л е н т н ы й  о б 

м е н  в  з н а ч и т е л ь н о й  с т е п е н и  ( н о ,  к о н е ч н о ,  н е  п о л н о с т ь ю )  к о м п е н с и р у ю т  

д р у г  д р у г а .  И  т о л ь к о  в  з и м н и е  м е с я ц ы  с  д е к а б р я  п о  ф е в р а л ь  х о д  с у м м а р 

н о г о  п р и т о к а  т е п л а  п а р а л л е л е н  г о р и з о н т а л ь н о й  а д в е к ц и и ,  н о  п о  в е л и 

ч и н е  р е з к о  о т  н е е  о т л и ч а е т с я .  У м е н ь ш е н и е  а д в е к т и в н ы х  п р и т о к о в  т е п л а
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в летнее время связано с общим ослаблением неоднородностей термоба
рического поля атмосферы, в частности с уменьшением скорости ветра и 
ослаблением фронтальной деятельности.

Если в расчеты ввести зависимость коэффициента горизонтального 
обмена от скорости ветра, т. е. учесть его годовой ход, то и значения 
притока тепла за счет горизонтального перемешивания не будут столь 
однородны.

Годовой ход вертикальной адвекции тепла обусловлен главным обра
зом годовым ходом вертикальной скорости (сравни рис. 3 статьи

К. В. Пятыгиной и Э. А. Федоровой [3]). Годовой ход градиента дг
в слое 700—850 мб сказывается весьма слабо. 

г р а д /с у т к и

Рис. 1. Годовой ход средних по модулю значений 
отдельных компонент притоков тепла.

I  — сум м арны й приток; 2 — адвекц ия тепла  в вертикаль
ном н ап равлении; 3 — гори зон тальн ая  адвекц ия; 4 — 

горизонтальны й макрообм ен.

Интересно отметить наличие двух минимумов (весной и осенью) 
в ходе горизонтальной адвекции.

На рис. 2 приведены суммарные притоки тепла, осредненные по океа
ническим и материковым районам. В отличие от рис. 1 здесь нанесены 
не' модули рассматриваемых величин, а их осредненные значения с уче
том знака. Обращает на себя внимание прежде всего разность фаз этих 
притоков. В те месяцы, когда над сушей приток тепла положителен, 
над океаном он отрицателен и наоборот. Исключение составляют май и 
сентябрь, когда происходит смена знаков этих притоков и их значения 
над сушей и океаном оказываются близкими.

Характерными чертами годового хода является также сравнительно 
малая амплитуда изменений притоков тепла над океаном по сравне
нию с изменчивостью притоков над материковыми территориями. Разли
чаются также и средние за год значения: над океаном они небольшие
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положительные, над материком — отрицательные и значительно больше 
по величине.

Иначе говоря, за счет процессов радиации, конденсации и вертикаль
ного турбулентного обмена над материками в среднем происходит выхо
лаживание, а над океанами — небольшое нагревание. В среднем много
летнем эти нагревания и охлаждения компенсируются адвективными 
факторами и горизонтальным обменом.

В заключение несколько слов о картах суммарного притока тепла за 
отдельные месяцы. На рис. 3 приведена карта для января месяца. Обра-

Рис. 2. Годовой ход средних значений притоков 
тепла над материком и океаном.

/  — Среднее по всей территории; 2 — на д  материком;
3 — н ад  океаном.

щает на себя внимание совпадение нулевой изолинии притока тепла 
с береговой линией на северо-западе Европы. Отчетливо выделяются 
области положительных значений притока тепла, связанные с Черным 
и Каспийским морями и с бассейном Средиземноморья (здесь она 
несколько размыта).

На июльской карте (рис. 4) знак притока тепла над большей частью 
материка изменился на обратный. Положительные притоки наблюдаются 
теперь и над большей частью водной поверхности. Отрицательные зна
чения в районах Гималаев связаны с орографическими эффектами.
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к. в.  ПЯТЫГИНА, Э. А. ФЕДОРОВА, Л. С. ОРЛОВА, Л. С. КУЧУМОВА

ПРОГНОЗ ПОЛЕЙ ВЕТРА И ТЕМПЕРАТУРЫ
Д Л Я  НЕСКОЛЬКИХ УРОВНЕЙ АТМОСФЕРЫ НА ОСНОВЕ 

АГЕОСТРОФИЧЕСКОЙ СХЕМЫ

В 1965 г. в Отделе численных методов прогнозов Северо-Западного 
УГМС проводилось испытание агеострофической схемы прогноза полей 
ветра и температуры, разработанной в ГГО и опубликованной в работах 
[1—5]. Поэтому, не останавливаясь подробно на методике применения 
этой схемы, укажем только,' что схема является четырехуровенной (850, 
500, 300 и 200 мб), дающей прогноз составляющих ветра и, и и темпера
туры Т на сутки. Кроме того, на каждом временном niare рассчиты
ваются составляющие агеострофического ветра и', v'  и вертикальная 
скорость W. Задача решена для треугольной сетки шагами по времени. 
Временной шаг принимался равным 1 часу. Расчет изменений со време
нем ветра и температуры производился через индивидуальные производ
ные, т. е. использовалась методика предвычисления по схеме в перемен
ных Лагранжа [4, 5].

Испытание схемы проводилось в феврале—июле и в октябре. Всего 
рассчитан 41 случай, при этом в 30 случаях материал подготавливался 
оперативно, но из-за плохой работы электронной вычислительной машины 
оперативные расчеты состоялись только в 15 случаях. Остальные случаи 
рассчитывались в последующие дни. Следует отметить, что по результа
там эти случаи можно рассматривать как оперативные, так как исход
ный материал оставался таким же, как при подготовке к оперативным 
прогнозам (в оперативные прогнозы обычно входит меньшее число теле
грамм и большее число ошибочных данных).

Подготовительные работы для счета на машине по данным за 3 часа 
проводились в период от 6 час. 30 мин. до 9 час. Прогноз на машине М-20 
занимает 30 мин., а с оценкой результатов прогноза 35 мин. Обработка 
прогностических карт заканчивалась в 11  час.

Если раньше испытание схемы, результаты которого представлены 
в работах [4, 5], проводилось без применения объективного анализа, то 
при настоящем испытании, кроме основной программы прогноза, приме
нялся контроль и объективный анализ исходных данных.

I. Программа контроля исходных данных составлена И. Н. Пантелее
вой. При ее составлении за основу принята работа [7].

Контроль данных геопотенциала и температуры в слое между двумя 
уровнями проводился с применением уравнения статики, при этом в каж
дом слое предполагалось линейное изменение температуры, а именно
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для проверки данных каждой станции решались следующие урав
нения:

•̂ 500 ~ -̂ 850 ~ -^1 -^1 (̂ 500 “Ь 8̂5о)> Al =  3 (7);
•̂ 300 ~ -̂ 500 — -̂ 2 -̂ 2 (̂ 300 +  ̂ 50о)> 5|
^200 -^300 “ -^3 ~Ь-^3 ( ^ 2 0 0  “Ь ^зоо)> == 10;
•̂ 100 -̂ 200 =-^4  +-^4 (̂ 100 “Ь 2̂0о)> Д /= 1 2 ,

где Л ,̂ Bi — некоторые постоянные.
Если результаты левой и правой частей уравнений не превышали ука

занной величины допустимой невязки At, то данные считались правиль
ными.

В случае ошибок на ATsso данные этого уровня отбраковывались.
Из табл. 1 приложения видно, что в среднем из 213 телеграмм отбра

ковывались примерно 1—2 телеграммы.. Данные на нижнем уровне 
(850 мб) отбраковывались в среднем в 8 случаях.

Наиболее часто исправлялись значения геопотенциала на уррвнях 
300 и 200 мб (соответственно 7 и 6 исправлений). На уровне 500 мб 
температура и геопотенциал исправлялись в 2—3 случаях. Восстановле
ние отсутствующих значений выполнялось редко, также сравнительно 
редко исправлялась температура на уровнях 300 и 200 мб.

С целью установления правильности исправления или восстановления 
данных с помощью программы контроля результаты сопоставлялись 
с данными карт барической топографии Северо-Западного УГМС, а так
же выполнялся статический контроль ручным способом с использова
нием большего числа уровней [6]. Как показало такое сопоставление, дан
ные геопотенциала исправлялись и восстанавливались не всегда верно. 
Отбраковывание данных на уровне 850 мб часто было тоже непра
вильным.

С целью уменьшения количества неправильно исключаемых из рас
чета данных ATs5o допустимая невязка на этом уровне была увеличена 
с 5 до 7 гп. дкм.

Общее число неправильно отбракованных данных при увеличении 
невязки значительно сократилось, примерно в пять раз. Поэтому даль
нейшее испытание прогностической схемы проводилось с увеличенной 
невязкой. Из общего количества прогнозов (41) с увеличенной невязкой 
рассчитывалось 27.

Необходимо отметить, что при наличии ошибочных' значёний одно
временно геопотенциала и температуры на одном и том же уровне про
грамма контроля, как правило, исправляет геопотенциал; неправильные 
данные температуры не исправляются. В случаях больших ошибок тем
пературы после анализа материалов контроля выполнялись повторные 
прогнозы. (Всего было сделано 3 повторных расчета.) Это является су
щественным недостатком программы статического контроля, так как 
в таких случаях пропускались грубые ошибки до 35—50°.

II. Объективный анализ полей геопотенциала и температуры прово
дился по схеме С. М. Машковича [8, 9]. В ГГО А. А. Кобяковйй в полу
ченную из ГМЦ программу были внесены изменения. Уменьшен словарь 
станций до 284 в связи с применением анализа для ограниченной терри
тории. Программа была приспособлена для треугольной сетки и для вы
полнения одновременно анализа полей геопотенциала и температуры на 
четырех уровнях.

Сопоставление результатов объективного анализа с текущими; кар
тами барической топографии показало, что поля геопотенциала на всех
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уровнях довольно хорошо согласуются между собой. Но Б отдельных 
случаях небольшие по площ ади барические образования с малыми гр а 
диентами на картах  объективного анализа оказались сглаженными.

Объективный анализ температуры получается хуже анализа геопотен
циала. П оля температуры в результате объективного анализа сглаж и
ваю тся несколько больше; в очагах тепла и холода различия часто дости
гают нескольких градусов. Бы ли такж е случаи, когда некоторые очаги 
тепла и холода на картах объективного анализа совершенно не полу
чались.

Сильное сглаж ивание исходных полей в результате объективного ан а
лиза, естественно, может привести к увеличению ошибок прогноза, 
а такж е к сглаж иванию  прогностических полей ветра и температуры.

1П. Перейдем к рассмотрению результатов испытания агеострофиче
ской схемы прогноза полей метеоэлементов.

В отличие от других численных схем, где прогноз оценивается 
только по относительной ошибке прогноза геопотенциала, в данной схеме 
производится вычисление нескольких оценок оправдываемости. Это 
вызвано тем, что других численных схем по прогнозу полей ветра и тем
пературы почти не имеется, что затрудняет сопоставление результатов.

Т а б л и ц а  1

Средние оценки оправдываемости прогноза полей ветра и температуры

Уровень (мб)

850 500 300 200

8,9 15,1 21,0 18,9

. V 3,0 4,9 7,7 6,8

bV 5,0 7,4 11,7 11,1
а 0,65 0,57 0,65 0,68

а ' 0,56 0,49 0,56 0,59
ЬфТ 2,8 2,8 2,0 3,7

h 1,8 1,8 1,7 2,9
Ьг1ЬфТ 0,64 0,64 0,84 0,80

Rr 0,80 0,76 0,67 0,66

1. П рограммой предусматривается вычисление оценок оправды ваем о
сти прогноза полей ветра и температуры для 97 узлов сетки (рис. 1).

В табл. 2 приложения даны оценки оправдываемости для 41 прогноза. 
Средние оценки оправдываемости представлены табл. 1. В этих таблицах 
введены следующие обозначения:

Уф— фактическое значение модуля скорости геострофического ветра 
(м /сек.), 8 v  — средняя абсолю тная ошибка прогноза модуля скорости 
ветра (м /сек.).

(6и)2 +  (ои)2

— отношение средней квадратической векторной ошибки прогноза 
ветра к среднему квадратическому значению скорости, бф Г — среднее
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абсолютное значение фактического изменения температуры (*С), бг — 
средняя абсолютная ошибка прогноза температуры (°С), Rt — коэффи
циент корреляции между прогностическими и фактическими изменениями 
температуры за сутки.

В табл. 1, кроме абсолютной ошибки прогноза модуля скорости 
ветра и величины а, даны также ошибка прогноза вектора скорости 

->•
61/ м/сек. и относительная векторная ошибка

а для температуры — относительная ошибка бт/бфТ.
Из табл. 1 видно, что величина а  имеет наименьшее значение для 

уровня 500 мб.
Ошибка прогноза вектора скорости бУ для уровней 850 и 500 мб 

значительно меньше, чем для уровней 300 и 200 мб. Для уровня 850 мб 
эта ошибка в среднем равна 5,0 м/сек., для 500 мб 7,4 м/сек., а для

уровней 300 и 200 мб величина 6F в среднем составляет 11,4 м/сек. Но 
относительные векторные ошибки а'  на рассматриваемых уровнях имеют 
близкие значения, изменяясь в пределе 0,49—0,59.

Абсолютная ошибка прогноза температуры для тропосферы в среднем 
составляет 1 ,8° .'Однако для уровня 200 мб эта ошибка значительно 
больше (2,9°).

Коэффициент корреляции между фактическими и прогностическими 
изменениями температуры наибольший для уровня 850 мб (0,80), наи
меньший для уровней 200 и 300 мб (соответственно 0,66 и 0,67).

Относительная ошибка прогноза температуры оказалась наибольшей 
на уровне 300 мб (0,84), наименьшей на уровнях 850 и 500 мб (0,64).

Оценки оправдываемости, представленные табл. 1, были сопостав
лены с оценками, полученными нами ранее и приведенными в работе [5], 
которые в свою очередь сопоставлялись с результатами зарубежных ра
бот [10]. Эти результаты не совсем сопоставимы, так как они основаны 
на разном фактическом материале и рассчитаны не для одинакового 
числа случаев. Но даже из такого сопоставления следует, что резуль
таты, полученные в настоящей работе, являются удовлетворительными, 
а ошибки прогноза как для полей ветра, так и для полей температуры 
несколько меньше, чем в работе [5], где прогноз проводился без при
менения статического контроля и объективного анализа исходных 
данных.

2. Рассмотрим повторяемость величины а —-отношения средней квад
ратической векторной ошибки прогноза ветра к среднему квадратиче
скому значению Скорости, а также относительной ошибки прогноза 
полей температуры б г / б фГ. Повторяемость величин а  и бг/бфГ дана 
в табл. 2 .

Наибольшая повторяемость величины а=0,40-ь0,80 отмечается на 
всех рассматриваемых уровнях и только для одного прогноза на уровне 
850 мб значение а  >  1. Просмотр карт объективного анализа показал, 
что в этом случае на всех четырех уровнях расхождения между данными 
объективного анализа и карт барической топографии являлись наиболь
шими из всех случаев (например, на уровне 500 мб расхождения в неко
торых узлах сетки достигали 15 гп. дкм).

Повторяемость относительной ошибки прогноза температуры в ука
занных пределах несколько меньше. На уровнях 300 и 200 мб относи
тельные ощибки больше, чем на нижних уровнях. Если на уровне 850 мб
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Т а б л и ц а  2

Повторяемость величин а  и бг/бф Т

а и 5у|5фГ

• 0,39 0,40—0,59 0,60—0,79 0,80—0,99 >1,00

850 мб

а Число прогнозов 0 14 24 2 1

Повторяемость 
(%) . . . . 0 34 59 5 2

b^jb^T Число прогнозов 1 19 10 8 3

Повторяемость 
(%) . . . . 2 47 24 20 7

500 мб

а '^исло прогнозов 1 25 13 2 0

Повторяемость 
(%) . . . . 2 61 32 5 0

ЬJ.jЬфT Число прогнозов 1 14 18 8 0

Повторяемость 
(%) . . . . 2 34 44 20 0

300 мб

а Число прогнозов 0 15 22 4 0

Повторяемость 
(%) . . . . . 0 37 53 Ю 0

ЬгЩТ Число прогнозов 0 1 17 12 11

Повтоояемость 
(%)‘ . . . . 0 2 42 29 27

200 мб

ос Число прогнозов 0 10 25 6 0

Повторяемость 
(%) . . . . 0 24 61 15 0

Ьг1ЬфТ Число прогнозов 0 6 16 11 8

Повторяемость 
(%) . . . . 0 15 38 27 20
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бг/бфГ >  1 только в 3 случаях, то на уровнях 300 и 200 мб бт/бфГ >  1 
в 11 и 8 случаях соответственно.

Необходимо отметить, что в большинстве случаев относительные 
ошибки бт/бфТ >  1 обычно приходятся на даты с малыми фактическими 
изменениями температуры, при этом абсолютные ошибки прогноза тем
пературы не всегда большие. Так, например, при б г /6^7 >  1 для уровня 
300 мб в 7 случаях 6т <  2°, в 1 случае бг =  2° и только в 3 случаях 
3° > '  б г ;>  2°; для уровня 200 мб. бт в 4 случаях меньше средней ошибки 
(2,9°), вычисленной по 41 случаю..

IV. Кроме оценок, выполненных на электронной вычислительной ма
шине, производились ручные оценки.

1. Для 97 пунктов сетки вычислена оценка оправдываемости про
гноза знака изменений температуры за сутки.

По формуле
/г+ —  п_р = ----- —— -̂-------/  п+ + п_ +По

определялась величина р.
Здесь п-  — число пунктов, в которых прогноз знака изменения темпе
ратуры соответственно оправдался и не оправдался; По — число пунктов, 
в которых прогностические или фактические изменения равны нулю.

Вычисления показали, что в среднем наибольшая оправдываемость 
изменений температуры по знаку отмечается на уровне 500 мб (0,55) и 
наименьшая на уровне 300 мб (0,46). На уровнях 850 и 200 мб значения, р 
близки между собой и равны соответственно 0,53 и 0,51.

2. Для температуры также были вычислены оценки оправдываемости 
прогнозов по данным метеостанций.

На карте в пределах оцениваемого района в 97 узлов сетки были вы
браны станции, совпадающие с узлами сетки или удаленные от них на 
расстояние не больше 70 км. Таких станций оказалось 10 (см. рис. 1).

Сопоставление средних оценок прогноза температуры для 97 узлов 
сетки и по 10 станциям дано в табл. 3. В этой таблице представлены фак
тическая суточная изменчивость температуры бфТ, абсолютная бг и от
носительная бг/бф7 ошибки для всех прогнозов (41).

Т а б л и ц а З

Сопоставление средних оценок для 10 метеостанций и 97 узлов сетки, 
вычисленных по 41 случаю

Уровень (мб)
850 500 300 200

Вид оценки

Ц Т b j .

ео

ЬфТ’ f-го
\ т Bj.

f.,го
®ф7' Sr £f-,

ео

Машинные оценки 
(97 узлов) . . 2,8 1.8 0,64 2,8 1.8 0,64 2,0 1,7 0,84 3,7 2,9 0,80

Ручные оценки 
(10 станций) 2,9 1,9 0,66 3,3 2,1 0,64 2,5 2,0 0,80 4,1 3,6 0,88

Из табл. 3 видно, что средние относительные ошибки прогноза темпе
ратуры, .рассчитанные по данным объективного анализа и фактических 
значений на станциях, имеют небольшие различия.
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Сопоставление прогностических карт температуры с фактическими 
картами Северо-Западного УГМС на соответствующих уровнях показало, 
что прогностические карты наименее удачными оказались для уровня 
300 мб. Предвычисленные поля температуры на этом уровне в большин
стве случаев были сглаженными.

3. Прогностические поля ветра сопоставлялись с фактическими кар
тами барической топографии.

Такое сопоставление показало, что прогностические поля ветра полу
чаются несколько сглаженными. В поле ветра на прогностических картах 
не получают отражения ярко выраженные ложбины и гребни. Однако 
центры циркуляции на прогностических картах ветра получаются доста
точно отчетливо.

Для полученных замкнутых центров циркуляции произведено сопо
ставление с положением циклонов и антициклонов на картах соответст
вующих уровней. Результаты представлены в табл. 4 и 5.

Т а б л и ц а  4

П о в т о р я е м о с т ь  ц и к л о н и ч е с к о й  ц и р к у л я ц и и  п о  д а н н ы м  п р о г н о з о в  п о л е й  в е т р а

Общее
количе

ство
случаев

Прогностическое поле

Фактическое поле
Уровень

(мб)

замкнутая,
хорошо

выраженная
циркуляция

слабо
выраженная
циркуляция

однородный
поток

п »/о п »/о п »/о

850 45 37 82 .4 9 4 . 9
500 37 27 73 4 11 " 6 16

Наличие замкну
той циркуляции 300 34 21 62 6 18 7 20

200 16 16 100 0 0 0 0

И т о г о 132 101 76 14 11 17 13

Т а б л и ц а  5

П о в т о р я е м о с т ь  а н т и ц и к л о н и ч е с к о й  ц и р к у л я ц и и  п о  д а н н ы м  п р о г н о з о в  п о л е й  в е т р а

Общее
количе

ство
случаев

Прогностическое поле

Фактическое поле
Уровень

(мб)

замкнутая,
хорошо

выраженная
циркуляция

слабо
выраженная
циркуляция

однородный
поток

п “/о п «/о п «/о

850 17 17 100 0 0 0 0
500 14 11 79 2 14 1 7

Наличие замкну
той циркуляции 300 14 10 71 1 7 3 22

200 5 3 60 1 20 1 20

И т о г о 50 41 82 4 8 5 То
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в  большинстве случаев наличие барических образований подтверж
далось соответствуюш;ей циркуляцией на прогностических картах.

Из рассмотренных 132 циклонических циркуляций на всех уровнях не 
получили отражения на прогностических картах 17 случаев. Это имеет 
место главным образом на уровнях 500 и 300 мб (соответственно 6 и 
7 случаев).

Центров антициклонов наблюдалось значительно меньше. Из рас
смотренных 50 антициклонов не были отражены на прогностических кар
тах 5 'случаев, три из них — на уровне 300 мб.

’ Ан&лиз 22 случаев, для которых вместо замкнутых циркуляций на про
гностических ' картах были получены однородные потоки, показал, что 
в 8 случаях не были получены барические образования, возникшие 
за время прогноза, т. е. новообразования. В 4 случаях циклонические об
разования были сглажены в результате объективного анализа исходных 
карт. На прогностических картах не были получены также разрушаю
щиеся небольшие по площади барические образования (6 заполняющихся 
циклонов и 2 разрушающихся антициклона).

Кроме того, отмечены такие случаи, когда вместо однородного потока 
на фактических картах барической топографии имелась хорошо вы
раженная замкнутая циркуляция на картах прогностического ветра. 
Но таких случаев для 41 прогноза на четырех уровнях оказалось не
много.................................  -

Так, на уровне 850 мб вместо однородного потока только в 1 случае 
имела место замкнутая антициклоническая циркуляция, на уровне 300 мб 
отмечалась в 1 случае циклоническая и в 1 случае антициклоническая 
циркуляция, а на уровне 200 мб— 2 случая циклонической циркуляции. 
Но на уровне 500 мб отсутствию циркуляции на фактических картах 
всегда соответствовал однородный поток на прогностических картах 
ветра; ■

На основании проведенных прогнозов и анализа полученных резуль
татов можно сделать следующие основные выводы.

1. ;Агеострофическая схема прогноза полей ветра и температуры дает 
удовлетворительные результаты.

2 . Оперативное применение этой схемы требует достаточно четкой ра
боты всех устройств электронной вычислительной машины.

3. Программы контроля исходных данных и объективного анализа 
требуют дальнейшей доработки.
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Результаты контроля исходных данных геонотен

Среднее

Общее
число

телеграмм

8723
212,

Количество 
телеграмм, 
вошедших 
в прогноз

Отбрако
ванные

телеграммы

8661
211,2

62
1,5

Г еопотенциал

исправление

500

116
2,

300

269
6,6

200

вое

500

251
6,1 0,2

Оценки оправдываемости прогноза полей

Случай
Начальный

срок

850 мб

V а R r V а ЬфТ

5,3 0,53 2,5 2.8 0,81 18.9 8,6 0,66 2,3
2,9 0,74 1,8 1.4 0.69 12.4 4.9 0,68 2,5
3,2 0,80 3,0 2.6 0.71 13.4 6.0 0,75 2,7
4,1 0,92 2,8 2.3 0.68 17,5 6.8 0,68 2.4
3,0 0,66 3,1 1.7 0.85 19,5 6.6 0.54 3.3
2,9 0,70 3,8 1.6 0.85 13.9 6.9 0.85 5.3
3,6 0,71 3,4 2.5 0,75 13.2 4.5 0,55 4.0
3,3 0,73 2,6 1,6 0.77 14.6 4.9 . 0,68 2.6
2,8 0,71 3,4 1.9 0.83 15,8 4.6 0,66 2,8
3,0 0,47 2,0 1.7 0.84 14.9 5,8 0,69 2,-4
4,3 0,61 1.9 1.7 0.59 13.5 5.1 0,58 2.8
2,9 0,55 1.7 1.9 0,51 11.6 5.2 0.67 2,5
2,9 1,09 3,1 3.6 0.39 16.2 6,6 0.90 3,4
5,1 0,67 4.2 2.2 0.88 17,4 6,3 0.74 3.5
2,7 0,73 3,2 1,9 0.78 12,7 4,8 0.62 2,9
3,0 0,75 2.3 1,8 0.72 13,7 5,3 0.62 2,1
3,4 0,72 2.9 1.3 0.90 14,8 5.7 0.61 2.4
2,4 0,45 4.4 1.6 0,95 17.5 5.2 0.46 3.8
3,4 0,55 3.9 1.8 0.93 18,4 4,3 0,41 3,4
3,1 0,55 3.3 1.9 0.88 18.8 4,5 0.42 4.1
2,6 0,66 3.8 1,6 0.89 19.2 5,8 0,52 4.1
2,0 0,63 3.3 1,4 0,93 16,4 3.8 0,38 3,9
2,2 0,67 3,0 1,6 0 .95 13,6 4.1 0,52 3.5
2,3 0,55 2,1 1,4 0.86 13,9 4,6 0,47 2.5
2,1 0,63 1.9 1.6 0.79 12,7 3.1 0,45 2,0
2.2 0,54 3,5 2.1 0,84 12,5 3.2 0,52 2,0
2,4 0,69 1,4 1.2 0.66 П .З 3.9 0.53 1,3
2.7 0,61 2,0 1.5 0.73 13.2 3.5 0,49 2,0
2.8 0,63 2,2 1,2 0.82 11.9 3.2 0.52 1,7
2,6 0,53 1,8 1,0 0.89 13,9 4.0 0.49 1,5
2,6 0,67 2.2 1,2 0.91 13,6 4,0 0.62 2.5
1,7 0,67 1,6 1,4 0.66 13,4 3,7 0,53 2.3
3,0 0,61 2,3 1.5 0.87 14,6 4.2 0,50 2.1
2,5 0,45 2,6 1,4 0,88 14,5 3.7 0,40 2.5
2,0 0,73 2,,0 1,6 0,76 10,0 2.8 0.56 2.0
3,9 0,77 2.5 1,8 0,72 19,1 7.5 0.58 2.3
3,5 0,69 3.3 2.4 0,69 17,3 6.2 0,58 3,0
2,3 0,57 3.4 2,0 0.89 16.7 4.0 0.52 3.2
2,9 0,48 3.2 1,4 0.91 17,4 4,1 0.48 3.4
3,0 0,51 2.7 1.5 0.83 16,7 3.6 0,42 3.1
3,1 0,56 3.4 1.6 0.91 18,8 4.3 0,55 3.5
3,0 0,65 2,8 1.8 0.80 15,1 4.9 0,57 2.8

500 мб

12—13 II
16—17 II
17—18 II
23—24 II
24—25 II
2—3 III
3—4 III 
9—10 III

10 15—16 III
11 16—17 III
12 17—18 III
13 29—30 III
14 30—31 III
15 5—6 IV
16 6 - 7  IV
17 7—8 IV
18 17—18 V
19 18—19 V
20 19—20 V
21 20—21 V
22 21—22 V
23 22—23 V
24 23—24 V
25 24 25 V
26 1—2 VI
27 14—15 VI
28 15—16 VI
29 16—17 VI
30 21—22 VI
31 22—23 VI
32 5 - 6  VII
33 ' 6—7 VII
34 7—8 Vll
35 12—13 VII
36 11—12 X
37 12—13 X
38 13—14 X
39 14—15 X
40 15—16 X
41 16—17 X

Среднее

13,8
7.3
7.9
9.4

11.7
9.5

10.7
7.9
8.4 

12,3 
11,2
8.5
9.4

11.8
6.6
7.1 
8,0
9.4
9.5
9.3
9.3
7.5 
6,7
7.4
6.3
7.1
6.2
8.4
8.3
7.5 
8,0
6.6 
8,2
8.4 
6,1

10,1
9.9 

11,0 
10,0 
10,6 
11,8
8.9
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ПРИЛОЖЕНИЕ 
Т а б л и ц а  1

циала и температуры за 1965 г. (41 случай)

становление

300 200

Температура

исправление

500 300 200

восстановление

500 300 200

Отбрако
ванные 
данные 

на ATg5o

14
0,3

17
0,4

93
2,3

49
1,2

ветра и температуры за 1965 г.

300 мб

9
0,2

6
0,1

1
0,0

200 мб

341 
8,3

Т а б л и ц а  2

ОфТ’

2,0
2,0
1.4
1.5
1.9
3.0
2.4
1.7
2.0 
2,0 
2,0
1.8
2.9
2.5
1.4
1.6
1.9 
2,1
2.4
2.5
2.6 
1,4
1.7 
1,6
1.3
1.4 
0,9 
1,2
1.4
1.4
1.4 
2,0
1.8 
1,3 
1,1
1.7
1.7 
2,1
1.7
1.5 
2,1
1.8

0,72
0,54
0,86
0,79
0,87
0,62
0,84
0,80
0,84
0,60
0,63
0,77
0,71
0,72
0,87
0,71
0,75
0,87
0,73
0,83
0,82
0,94
0,89
0,80
0,79
0,65
0,74
0,88
0,69
0,48
0,81
0,44
0,65
0,87
0,78
0,74
0,76
0,88
0,94
0,86
0,86
0,76

23.1
18.1
18.7
23.6 
26,0 
21,0
19.0
20.8
21.6
18.1
16.7
15.5
21.8 
22,0 
16,8 
18,1
19.3
23.5
25.0
26.1
26.9
23.6
20.3 
21,0
18.7
17.0
17.3
19.2
17.4
21.7
19.5
21.0 
21,1
21.7
15.3
26.5
23.5
21.7
22.9 
23,1 
26,0
21,0

8,7
8.3
8.4
9.6

10.5
10.6
7.7
7.5
6.3
9.9
5.4
7.4
8.9
9.1
7.4
8.7
7.8
7.7 
6,0
7.8 

10,6
8,0
7.4
8.4
5.6
5.3
6.2
5.5
5.9
7.2
6.2
8.5
7.4
6.9 
5,3

11,3
8.7 
7,1
5.9
5.7
7.6
7.7

0,56
0,77
0,74
0,76
0,60
0,91
0,68
0,76
0,73
0,96
0,61
0,68
0,84
0,82
0,74
0,73
0,72
0,52
0,54
0,55
0,69
0,46
0,59
0,55
0,52
0,63
0,58
0,56
0,60
0.60
0,71
0,62
0,58
0,52
0,57
0,62
0,65
0,68
0,54
0,53
0,62
0,65

2.5 
1.8
1.6
1.3
1.9 
2.8
2.3
1.4
1.5
1.6 
1.8
2.4
1.9
1.7
1.5
1.5
1.8 
2,1
2.7
2.8
2.4
1.9
1.6
1.5
1.6 
1,8
1.3 
1.6
2.4 
1,6
2.4 
2.0
2.3 
2,0 
1,8
2.3 
2.0
2.9
3.2
1.9
2.2
2.0

1.7 
1.2
1.8
1.7 
1,2 
2,0
1.5
1.5
1.8
1.6
1.4 
1,8
2.4
1.5 
1,8
1.9 
2,0
1.9
1.6
1.7
3.0 
1,2
1.4
1.1
1.3 
1.2 
1,2 
1,1
1.9
1.5 
1,^
1.6
2.3 
1,6
1.5
1.6 
2,0
1.7 
2,1
1.4
1.9
1.7

0,64
0,75
0,52
0,73
0,73
0,77
0.77
0,57
0,79
0,62
0,69
0,80
0,31
0,59
0.50
0,34
0,49
0,60
0,84
0,77
0,70
0,75
0,58
0,71
0,61
0,74
0,62
0,76
0,60
0,52
0,72
0,65
0,40
0,68
0,76
0,83
0,75
0,85
0,90
0,76
0,85
0.67

23.1
17.4 
18,6 
.22,9
25.5
22.5
20.1
21.5 
22,0
17.5
15.9
14.5
20.3
19.5
15.4
14.0
15.7
18.4
21.0 
22,0
21.9
19.3
16.7
16.5
14.5
13.7
15.2
15.8
15.0
17.7
17.4
18.3
18.8
18.6
14.4
24.4 
22,3
21.1
20.5 
21,1
23.5
18,9

5.8
7.2
7.8 .
8.2
8.8 

11,6
6,1
6,9
6,6
8.3
4.4
7.3
7.5
9.4 
6,8
5.8 
6,1 
7,2 
6,0
7.1
9.5
6.2 
6,1 
6,1
5.1
5.4
6.9
4.1
6.4
7.1
5.4
8.3
5.9
7.6
5.4
9.7
7.6
5.9
5.6 
5,3
6.1
6.8

0,40
0,73
0,74
0,76
0,62
0,85
0,72
0,75
0,67
0,80
0,56
0,67
0,86
0,89
0,88
0,67
0,67
0,59
0,52
0,57
0,65
0,47
0,58
0,64
0,64
0,73
0,76
0,60
0,74
0,69
0,75
0,70
0,59
0,71
0,66
0,64
0,65
0,96
0,55
0,50
0,60
0,68

3,4
2.3
2.4
4.2
4.0
4.3
4.1
3.5
3.2
4.1
4.7
4.4
4.1
4.4
3.6
3.0
2.3
3.2
3.2
5.3
5.0
4.9
4.2
2.4
2.5
3.9
3.0
3.2
3.8
2.4
3.8
3.4
3.2
3.3
2.1
2.7
2.9 
3.2 
5,1
5.8
5.8
3.7

3.7
4.0
2.5
3.3
3.1
3.8
3.1
2.7
4.6
3.9
3.2
2.9
4.3
4.1
1.7
2.8
2.5
2.9
1.8
3.4
3.8
3.1
3.8
2.7
1.6 
2,6
2.2
2.3
3.0
2.4
2.4
1.9
2.8
3.1
2.2 
2,2
2.5
2.5
2.5 
2,8 
3,4

0,52
0,05
0,58
0,71
0,78
0,50
0,77
0,76
0,63
0,57
0,70
0,74
0,46
0,62
0,91
0,67
0,48
0,56
0,79
0,74
0,77
0,80
0,56
0,53
0,78
0,77
0,68
0,79
0,66
0,50
0,76
0,83
0,61
0,58
0,39
0,60
0,63
0,70
0,88
0,88
0,79

2,9 0,66
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Ч И Н Ь  В А Н  Т Х Ы

НЕКОТОРЫЕ РЕЗУЛЬТАТЫ ПРОГНОЗОВ  
ПЕРЕМЕЩЕНИЙ ЦЕНТРОВ ТАЙФУНОВ 

ПО ТРЕХУРОВЕННОЙ БАРОКЛИННОЙ МОДЕЛИ

I. Система уравнений для компонент скорости перемещения бариче
ских центров тропического циклона (тайфуна или урагана) при исполь
зовании концепции ведущего потока, согласно работе [5], записывается 
в виде:

I с =  ^ 0  ( д - Р *  (С ) f / o ( ,  =  1) ( С ) S ^ 0 ( C =  1) -  
1

-  J  (Ti) Q* (С, 7)) йт, -  (Q -

1 1 .
(ri) (С, Tj) d v  +  J  ^  / « ' ( )̂ (!:, dri, (1)

C y o  1 с =  ( Q  -  P t )  = 1 )  -  P *  ( Q  +

A
ду]

"yO
1 1

+  j  m ' % ,  ( t j )  Q *  (C, V)) й?7) -  j  7) 4  V , R *  (71, Q  d r i  -  
0 0 

1

где Cx, С у — составляю щ ие скорости перемещения барических центров 
вдоль оси X, направленной с зап ада на восток, и оси у,  направленной

р
с юга на север; --------- давление, отнесенное к давлению  на уровне

ро
моря; т) — переменная интегрирования;

S^o

/о — среднее значение парам етра Кориолиса д л я  области; й  =
=  У2Ч'’ — относительный вихрь ведущего потока; Ч*" — функция тока,
соответствующ ая ведущему потоку в разлож ении Т  =  +  Т *  (г),

(г) — функция тока локальной симметричной циркуляции тайфуна;
k

k — эмпирическая константа в аппроксимации в уравнении
, : . . .  ‘о
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притока тепла; Ф — геопотенциал; U = — '^y\  — компоненты соле-
ноидальной скорости ведущего потока.

Индексы X,  у,   ̂ обозначаю т производные по х, у  и  ̂ соответственно, 
а индекс О означает ту или иную функцию в барическом центре тайфуна. 

Р* , Р* , Q*, Q* , R* , R \  — функции влияния, которые зависят от т], ^

и такж е от масш таба кругового возмущения тайфуна.
Члены правых частей уравнений (1) и (2), связанны е с функциями 

влияния, имеют смысл поправок, учитывающих влияние циклонической 
циркуляции тайф уна на его перемещения. Т *  (^, г) стилизуется некоторой 
аналитической функцией, например, экспоненциальной

Г  (С, ri) =  ’I-S(Qexp[-x?^i (3)

где — значение ''F* в барическом центре тайфуна; n  =  r /m ';  без
размерный характерны й горизонтальный масш таб барического возмущ е
ния тайфуна, который определяется из начальных данных эмпирически, 
в частности методом наименьших квадратов. Тогда после выполнения 
ряда интегрирований выш еуказанны е функции влияния принимают сле
дующий вид:

РЧУа,
т0(С = 1) 1

XI / ( « .  Xi) - i - 2X1

0,15

1

Xi

1

2\ ] 
A(xi, а,

ч a = ln ■

Xl ■ ( / ( « ,  Xl)

•8Xi

1 [ 1 1
\

2 / a~

+

(4)

4 -

+  • Xl
и — 2X1 J - 4 0 x i )  , 1 +

fl =  In —T-
/ ( « -  X l)-----2

+  4 e x p ( - 0 , 4 a  +  [ - ^ P ) J / i ( X i ,  a , 

'Fo (^)

drj, (5)

+  S ( 2 « - ^ — a
\

1 N-i

— 8

2X1

f ( . a ,  Xl) 

1

1

4Xi

2Xi

M —

1

1

/

2X1

/ ( « .  Xl)
\

4 i  

[ 8 - 1 ] -

—0,8 ,

+

Xl

1 -
2X1

- | - 0,4 exp 0 ^
Xl

1 N-1 
2 j  J 

1
/ i ( a ,  X. ^d%

“= ‘" Ж
(6)
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Р Л ъ Л ) ^
IFg 0̂(C = 1)

8  V I

2 exp  —0,4a +
0,15
Xi Jo

/2(X i. а) +  2/з(Х1. a ) -

( / 4 (3(1 , 4  . :
«/ a  =  ln —

(7)

P i i X u r i , Q  =  -
4̂ 0 (^) 1
^ 1 ( 0  8VnZ [ 1 - 5 ]  i / 2 i n f Xi +

+  5 / 5 I n f , x i - 0 ,8/ 2(In Xi +  / 5 [ l n - ^  ’ ^ 1) “^

+  0 ,4 / 3  ( In , Xi! -  0,4 exp  - 0 , 4 a  +
0,15
Xi

2 '  

/
j / 4 ( X i ,  Й,

a =  ln —— TlC
(8)

XI /б(« . Xi)+-
\

— И-"
1 +  и2

XI

и 5
- Т “4x1

и2
+  [4,5 -  120х?] ^  +  [70 -  2400х?] [Юх  ̂+  «

4 ^ 8 х ?  

+

где введены обозначения:

XI
1

\

■ /
1 + 4 е х р

.  = 1П_
- 0 , 4 а +

[0,15- 21 ■ i. n
. 1̂1 - /

/y(Xi,
a  =  In

1 ’
■ПС

(9)

4Xi ’
S — перем енная интегрирования

' «г Утс

/ i  =  exp
1 \2 / 0,2 , \  1 

+  а

2X1

20xiS v2Xl 1 0 5 loe
0 , 5

iX

f  _L/ 2 — « 3
Xl

+  а2 +  2 0 а | +  2(10?)2,

4X? / J
+  ■ «3

Xl ' 2
1

и
4X1

I / 1 111
\ 2X?,

M'

/ з
4 -

xi'
и/’

3 0 x ? - i 1
 ̂ « 2 ^  6 0 0 x ? - 1 9 , 5 + ^  (й +  lOXi)

Xl n .\ j

(10)

(11)

(12)

(13)
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Л  =  ех р
1

1
X?

205X1

1 -

/ 0,2 , \  1 +  а
X? 10£ 10? 16x1 \

/  1

X? 16xt
- 4 +

8х? й " 1 г + ^ ^ ' « +

+  2
/ 1 

X? 8x1
■ 6а2 к  101)2 +  24а  (101)3 +  24 (1ОЕ)̂ (14)

1 - 1 \
4xf

и

- 4 « 2  

1 \2

и  —
2X1 XI

и  — 1

+

2X1 j 
и

2X1

1 / 1

- 2 

1 \

/ 2 ги--

Л  =  ехр

З х ? -

+  1 ^ 1  +

\
1 \

4х?

а  —

+

4X1

2xf
(15)

i6xf
1 -

6)
Г  /  1  \ 2 /  0 . 2  , \  0 . 1  1  

/ 7  1
1

[ 2 0 ^ 1 Х ? 1 0 5

х^а^ +  ( 3 х ? - ^ ) а 2  +

+  ■ 16x1
1 - 1 \

16xf
+  Ы х 1 -  —  +  2 x t a A 2 a m  +

+  2 б х К  +  3/2 _  - i -  (105)2 +  2 4 x t a m f  +  24^^(lOQ^ (17)

Здесь Ф (и) — функция Лапласа; 6 =^—1 при т] >  6 = 0  при ^=т]
и 6 =  1 при  ̂>  Т).

Согласно данным наблюдений, оси тропических циклонов обычно вер
тикальны. Тогда с точки зрения практического использования уравнений 
( 1 ) и (2 ) для вычисления перемещений центров тайфунов представ
ляется целесообразным проинтегрировать эти уравнения по высоте и вве
сти в рассмотрение некоторый интегральный ведущий поток. При этом 
верхний предел интегрирования считается соответствующим уровню 
300 мб. Этот уровень, как показано в книге [2], является средним клима
тическим уровнем, до которого прослеживаются тропические циклоны. 
После интегрирования уравнений (1) и (2) по  ̂ от 1,0 до 0,3 произво
дится вычисление функций влияния Р* (x^J, Р*{%\), Q p(x^ . л).

ll). il)> где символ ~  означает осреднение по  ̂ от 1,0
до 0,3:

1,0

^ - - o i r W '
0,3

Результаты определения Xj для тайфунов в районе Вьетнама на фак
тическом материале показывают, что изменяется в пределах от 10 
до 100. Для этих значений ((, интервалом 10 единиц) вычислены
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функции влияния на электронной машине «Урал-4». Результаты пред
ставлены на рис. 1—5. При выполнении численного интегрирования по g 
в пределах от О до 1 с шагом интегрирования, равным 0,1, используется 
формула квадратур Гаусса с шестью узлами, а при интегрировании по

1
0.004 - i *1
0.003 - 1

0.002
-  к

0.001
V ?

ч
0.04

0.03

0.02

0.0!

_|___ 1___I___ U

\

_1____L _  I I 1 I

20 40 60 80 WOxf

Рис. 1. Функции 

и 102. я ;  (х?)

20 40 60 80

Рис. 2. Функция Qp (х?)

WOxf

fO 2 0  3 0  ^ 0  50  60 70 80  90

Рис. 3. Функция $ * .(x i,
/)  ri =  l,0; 2) 11=0,85; 3) Г|=0,70; 4) Т|=0,50; 5) ti=0,30.

fOOX ,

I — формула трапеций с узлами равными 1,0, 0,85, 0,7, 0,5 и 0,3. Отно
шения '*F* (г))/'Ф’* (^) заменяются средним климатическим отношением
значений геопотенциалов Ф* (г|)/Ф о (О •

Теперь с помощью рассчитанных функций влияния (рис. 1—5) можно 
предварительно оценить отдельные члены в уравнениях ( 1 ), (2 ) и затем 
их упростить. Пренебрегая малыми членами по сравнению со скоростями 
ведущего потока (порядка 10 м/сек.), можем записать:
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где

C y o ^ V o  +  V'lo + V % o ^ V r o ,

C/a = WyO > Кп =  ф-

dl
U ^ o = ^ - m  PQp(xi), У з о = т а  ^ Q p ( X i) -

~  3 ^  ~

U*BQ=— m  J^yo(7))Q ^(X l, 'q)dyi,

1
V*BO=rn j  2 д:0 h )  Q* (Zi,

0
1

f / r o =  — j  V j 6̂ 0 ( t ) ) ( Xi ,  7])rf7i,

1
^ T 0 =  —  ^ г 1 - щ У о ( у ] )  R * (X i, 'n )dyi;

(19)

(20) 

(21)

(1 8 )

(22)

(23)

Рис. 4. Функция R* (xi, 1]̂
1)  T l= 0.85 ; 2)  Tl =  0,70; 3 )  T)=0,50;

4 )  n = 0 ,3 0 .

Рис. 5. Функция
Уел, обозначения см. рис. 4.

Оценка значений различных членов правой части уравнений (18) и 
(19) приведена в табл. 1 и 2. Схема вычисления этих членов будет изло

жена в части II. Значение т'  принимается равным 2,963- 10 *̂
что соответствует k=^U.  Из табл. 1 и 2 легко видеть, что главным фак
тором, определяющим перемщения центров тайфунов являются скоро
сти ведущего потока (t/o и Уо). Другие члены правых частей уравнений 
(18) и (19), как правило, имеют значения некоторой поправки.

II. Поскольку начальными данными для расчетов перемещений 
тайфунов служат значения геопотенциала, то для получения функций 
тока полагается, что Т *(г) выражается через Ф*(г) (геопотенциал
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Т а б л и ц а  1

Значения различных слагаемых скорости перемещения центра 
тайфуна по оси х

Дата 
(7 час. 00 мин.)1

Тайфун Н м/сек.
^^0

м/сек. м/сек.
U r,

м/сек. м/сек.

30 VI 1964 г. Винни . . . 25,03 —6,91 —1,06 0,41 0,44 —7,12
01 VII Винни . . . 23,19 —8,23 - 1 ,1 5 1,30 0,59 —7,49
02 VII Винни . . . 23,00 —6,64 —0,97 0,90 - 0 ,0 2 -6 ,7 3
18 IX Тильда . . . 91,20 0,64 —0,51 —1,25 0,50 —0,62
21 IX Тильда . . . 61,98 —3,39 —0,63 0,54 0,27 —3,21
22 IX Тильда . . . 60,83 —7,19 —0,60 0,69 0,37 —6,73

Т а б л и ц а  2

Значения различных слагаемых скорости перемещения центра 
тайфуна по оси у

Дата 
(7 час. 00 мин.) i

Тайфун X?
м/сек. м/сек.

^*го
м/сек.

ĵiO
м/сек.

30 VI 1964 г. Винни . . . 25,03 1,95 —0,24 0,25 1,96
01 VII Винни . ., . 23,19 2,24 —0,80 —0,24 1,20
02 VII Винни . . . 23,00 1,85 —0,35 —0,20 1,30
18 IX Тильда . . . 91,20 —1,54 0,83 —0,77 —1,48
21 IX Тильда . . . 61,98 —1,66 0,60 0,24 —0,82
22 IX Тильда . . . 60,83 - 1 ,2 7 1,01 0,50 0,24

‘ По ханойскому времени.

циклонической циркуляции тайфуна) с помощью уравнения для гр а 
диентного ветра:

i v l г дг
_  dW*
“  дг '

(24)

откуда

W \ r )  =  ~ ] v l d r ,

а V* является решением квадратного уравнения (24).

Функция тока Т  связы вается со значением геопотенциала поля веду
щего потока Ф уравнением баланса. Решение последнего относительно 
согласно работе [6], сводится к многократному решению уравнения П у
ассона (которое может быть получено при помощи известного р елакса
ционного метода Л ибм ана)

(25)
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в  качестве первого приближения используется соотношение
ф(о) =  -А-ф. 

h
Здесь k — эмпирическая константа.
Граничные условия задаются в виде

на контуре, где s — касательная к контуру.
После решения уравнения баланса относительно Т  для изобарических 

поверхностей 850, 500 и 300 мб можно вычислить скорость перемеще
ния центра тайфуна по выражениям (18) — (23). Для этого на каждой

J s

Рис. 6. 25 узлов, окружающих центр 
тайфуна, по которым определяются 
коэффициенты полинома разложе

ния Т.
1 —  центр тайфуна, 2 —  ближайшая 

к центру тайфуна точка.

2) 22 23 24 25
r i щ 20

Г й 15
W

ш 51
1
11
10

© 7 »2

изобарической поверхности функции тока , в области, близкой к бари
ческому центру тайфуна, представляется в виде полинома

Ф ( ^ ) =  1  A ,„ ( , ,)x * V "  ' (26)
-л=0

(27)

(28)

Здесь х * = х  — Xq , у* — у — г/©; х^,  у д — координаты центра тай
фуна.

Тогда

J ’

^ 0  (V) =  =  2 (Ti) +  ЗЛ з Ш
Й.О (^) =  =  2 [ (ri) +  ЗАзо Ш

15 коэффициентов разложения (26) определяются методом наимень
ших квадратов по данным значениям в 25 узлах сетки, указанных на 
рис. 6. Для определения этих узлов, окружающих центр тайфуна, прежде 
всего нужно найти точку 13, отмеченную знаком , которая является 
ближайшей точкой относительно центра тайфуна. В программе вычисле
ния это делается следующим образом. Значения координат центра тай-

( X и
---- , j — —r̂ — ; Ал:о, ,Аг/о — длина

/лХо Ауо

шага сетки по оси л: и по оси у вблизи центра тайфуна^ . Затем эти 
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коо|)дйЁаты разделякзтся iia целую й дробную части. Тогда координа^! 
точки 13 находятся по правилам:

f'i3 =  £ '  6 С Л И  { г'0  ) ’

«13 =  (/©) +  ! , если

Лз — ^(У©)> если { ' у ® ) < 4 - .

Л з ' = = £ ( у ® ) + 1, если { у ® } > 4 - >

где Е (i ®), { }  обозначают целую и дробную части значения коорди
наты центра тайфуна по оси г.

После нахождения координат точки 13 легко определить координаты 
других точек, входящих в заштрихованный квадрат (рис. 6). Например, 
точка 1 определяется координатами

h  ~  Нъ  2 , j l  —  у'13 2 ,

а точка 2 — координатами

«2 =  '̂i +  l. Л =  Л и т. д.

Однако, кроме координат i и / 25 узлов заштрихованного квадрата, 
нас интересуют также их координаты относительно координат центра 
тайфуна, т. е. величины:

— j u — jk ’У® =  2, 25).

Вернемся к вопросу определения коэффициентов полинома (26). 
Перепишем этот полином в виде

'  W ( ^ ) =  2  y V / j ) ,  ( 2 9 )

где
Атп ('^) =  Атп ('^) (Д''^о) (ДУо) •

Составим выражение
25

12

Ь=1

и потребуем, чтобы оно было минимальным. Тогда получим
25

d f
(30)

ft=l ° ^ т п

Подставляя f из (29) в уравнение (30), можно получить три системы 
линейных алгебраических уравнений 15-го порядка для изобарических 
поверхностей 850, 500 й 300 мб, которые в матричной записи имеют вид

{ L } [ A ' } s = { B } s ,  (31)
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где

Лой

Л

А-22 S

В ]  =

Индекс 5 означает ту или иную изобарическую поверхность (850, 500 
или 300 мб), {L}  — симметричная, квадратная матрица, зависящая
от г* и а* и не зависящая от

25; 2 ^^Jkt j k ’, k̂jh\ • • •; ]k

k̂jk\ ^  Ik \ ^  IkJh \ '• ; ^  '̂kjk

Zj i k ] k \ V' •*“ V* •** •*“ •** V'^ I k J k ' i ^ l k j k ' i  ^ l k j k \  Zi  ^kh ; . . . ;  H  h j t

25

Здесь 2 ] = 2 -  
fe=i

Для рещения систем линейных уравнений (31) используется метод 
главных’ элементов, который нетрудно реализовать на электронной вы
числительной машине.

После, определения Л З н а ч е н и я  Атп находятся по формуле

и из нее вычисляются значения Uo, Vo, Qxo, Qyo согласно выражениям 
(27) и (28). Теперь для вычисления слагаемых правой части уравне
ний (18) и (19) необходимо заменить интегралы по г] в выражениях (22), 
(23) конечными суммами по формуле трапеции.

По найденному значению скорости перемещения центра тайфуна в мо
мент времени t можно вычислить его новые координаты через шаг вре
мени (равный одному часу) .

(32)

Для определения скорости перемещения центра тайфуна в следую
щий момент времени необходимо выполнить прогноз полей функции тока 
на изобарических поверхностях 850, 500 и 300 мб. Численная схема про
гноза полей ведущего потока Т  аналогична схеме, разработанной
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п. к. Душкиным и Е. Г. Ломоносовым [1] на основе решения относи
тельно тенденции функции тока Ч*" в виде

1 2ic Д,
J -

где

т А^(г^, в, 7))yWi (ri, 71, е, 7])Ж2 (г1 , 7J, о] X

2тс 1
X  Г1 dr, d e d 7 i + ^  j  j  w  (Rr. 6, Afs {Ri, c, Vi) rf0 dri,

Л1', Af 2, Л1з — функции влияния, введенные в работе [3].

Рис. 7. Результаты прогнозов с различными значениями параметра
/  — полож ение центра тайф ун а за  07 час. 00 мин., 2 —  полож ение центра тайф уна 
за  19 час. 00 мин., 3 — фактическое перемещ ение, 4 прогнозируемое перемещ ение,

{ / ) — прогноз по схеме k=\ ',  ( / / ) — k=^U’, { Ш ) — ^ = 7 з ; U V ) — Л=72.'

III. Опытные про'гнозы выполнялись на электронной вычислительной 
машине «Урал-4» для сетки 12X16 с шагами, равными 3° по широте и 
долготе. Шаг времени был равен 1 часу. Расчет 36-часового прогноза за
нимает около 1 часа: 12 мин. для решения уравнения баланса и 48 мин. 
для прогноза. Результаты представлены на рис. 7, 8 и 9. На рис. 7 пока
заны результаты прогнозов с различными значениями параметра k  для 
двух случаев: 21 IX 1964 г. (тайфун Тильда) и 30 VI 1964 г. (тайфун 
Винни). На этом рисунке цифра (/) означает, что прогнозы реализова
лись при k — \\ цифра (//)  — ^ = 3/4, {III) — k= ^l s ,  и, наконец, (IV) — 
k — ̂ jz. Прогнозы выполнялись при прочих неизменных условиях, изме
нялся только Параметр k. Знак схз над стрелкой на рис. 7 означает, что 
в данном случае скорости перемешения центра тайфуна не были рассчи
таны в связи с вычислительной неустойчивостью в прогнозе полей веду-
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щего потока. Из этого рисунка видно, что при А =1 обнаруживается вы
числительная неустойчивость, скорости перемещения центра тайфуна при 
этом возрастают до бесконечно большой величины. При уменьшении k 
до 7 з, V2 отмечается систематическое убывание скорости перемеще
ния центра тайфуна. При уменьшении k  от ^4 до V2 также отмечается и 
систематическое смещение направления перемещения к югу. Результаты 
двух экспериментов показывают, что прогнозы при являются наи-
лучшими. Поэтому в дальнейшем при прогнозе перемещения центров тай
фунов мы принимаем

На рис. 8 и 9 представлены два 36-часовых прогноза перемещения 
центра тайфуна Тильда и два 36-часовых прогноза перемещения центра 
тайфуна Винни. На этих рисунках буква А означает, что прОгноз 
осуществляется по схеме, согласно которой скорости перемещения центра 
тайфуна Винни. На этих рисунках буква А означает, что прогноз 
них членов, т. е. они выражаются только через скорости ведущего потока
Uo, Vo и скорость, обусловленную изменением параметра Кориолиса с ши
ротой Ц* . Опущенные малые члены учитываются в прогнозе, обозначен
ном буквой В.  Мы разделяем опытные прогнозы на группы А  и В, потому 
что скорость, обусловленная изменением параметра Кориолиса с широ
той, как следует из равенства (2 1 ), не зависит от распределения потоков 
над центром тайфуна. Она зависит только от масштаба возмущения бари
ческого поля тайфуна  ̂ от значений т ' “ и р. Эта компонента скорости
всегда способствует движению центра тайфуна к западу и имеет поря
док 1 м/сек., или 90 км/сутки (см. табл. 1 ). Другой характер имеют ско
рости У*ц, . Они зависят от распределения потоков над
центром тайфуна. Из рис. 8 и 9 легко заметить, что прогнозы по схеме А 
обычно дают завышенные зцачения скоростей перемещений центров 
тайфунов по сравнению с фактическими, в то время как прогнозы по 
схеме В  — заниженные. Направления прогностических перемещений по 
схеме В  отклоняются от направлений фактических перемещений больше, 
чем по схеме А.

Основные характеристики оправдываемости 36-часовых прогнозов для
6 случаев по схеме А (включены два случая на рис. 7 со значением пара
метра k = ^ U )  и для 4 случаев по схеме В  (рис. 8, 9) приведены в табл. 3,

->• ^
где приняты следующие обозначения: 5ф, 5пр — векторы фактического и 
предсказанного перемещений центра тайфуна за 36 часов, а 5ф, Snp — 
их модули,

Д5 =  5пр 5ф, Д/? =  5пр 5ф

A-iJ — угол между 5пр и 5ф, причем если АтЭ' >  О, то 5пр отклоняется

от 5ф в левую сторону, а если A'fl- <  О, то в правую.
Исходный срок прогноза — 7 час. 00 мин. по ханойскому времени.
Тире означают, что прогнозы за данный срок по схеме В  не выполня

лись из-за отсутствия машинного времени. Исключение представляет 
случай 18 IX 1964 г., когда прогнозы рассчитывались, но из-за недоста
точного анализа начальных данных (случай петли) направления вычис
ленных перемещений в начальный момент времени уже отклонялись от 
фактических почти на 180°. Поэтому характеристики прогноза за этот 
срок при оценке А'б- не использовались,
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Рис. 8. Прогнозы перемещения центра тайфуна Винни.
/  — полож ение центра тайф ун а ,за  07 час. 00 мин.. г  — полож ение центра тайф ун а за 

19 час. 00 мин., А — прогноз без учета £/дО, ^Г О , ^ГО’ -S — прогноз с учетом

f̂ BO’ ,^В0’ ^̂ rO' ^ТО'

Рис. 9. Прогнозы перемещения, центра тайфуна Тильда,
Уел, обозначения см. рис. 8,
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Т а б л и ц а  3

Оправдываемость 36-часовых прогнозов перемещения центров 
тайфунов по схемам А vi В

Исходная дата прогноза 5ф км

iSjip км Д5 км км Д9-°

по схеме

В В В в

30 VI 1964 г.
01 VII
02 VII 
18 IX
21 IX
22 IX

Среднее по модулю

880
742
614
80

572
636

587

912
901
728
260
594
615

668

692
489
250

583

503

32
159
114
180
22

—21

—50
-125

170

—53

99

40
210
130
210
120
60

128

200
140
180

190

178

3 
10 

—3.

1
—5

4.4

15
7

—11

И

Средние характеристики | А5 | , Ai?, | Д-д 1 (табл. 3) показывают, что 
прогнозы по схеме В не приводят к лучшим результатам по сравнению 
со схемой А. Это можно объяснить тем, что относительная погрешность 
вычисления двух последних членов правой части уравнений (18) и (19) 
велика из-за неопределенности начальных данных в области тайфуна и 
малых значений самих членов. Эта погрешность может накапливаться 
в процессе прогноза и сказаться на окончательном результате.

Приведенные характеристики оправдываемости позволяют считать, 
что результаты прогнозов перемещений центров тайфунов за 36 час. яв
ляются сравнимыми с результатами, полученными другими авторами, 
в частности в США [8] и в Японии [7], при наличии более точных началь
ных данных и использовании самых современных технических средств.
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с. п. БУЛИЧЕВА

СУТОЧНЫЕ КОЛЕБАНИЯ ДАВЛЕНИЯ ТЕРМИЧЕСКОГО 
И ГРАВИТАЦИОННОГО ПРОИСХОЖДЕНИЯ

В статье [1] приводится решение задачи о вынужденных периодиче
ских колебаниях давления. Эти колебания возбуждаются приливообра
зующим потенциалом солнца и термическим действием потоков тепла, 
имеющих хорошо выраженный суточный ход.

Учет приливообразующего потенциала солнца не представляет каких- 
либо существенных трудностей для численного решения задачи. Значи
тельно более трудной проблемой является учет термических факторов 
возбуждения, имеющих место в любом пункте атмосферы; Для удовле
творительного решения этой задачи нужно знать законы распределения 
потоков тепла в атмосфере. Но поскольку в настоящее время балансовая 
климатология еще не располагает достаточным количеством данных 
по этому вопросу, то приходится обращаться к идеализированным атмо
сферным моделям.

Так, например, Сен и Уайт [2] при решении задачи о суточных коле
баниях давления применяют упрощенную атмосферную модель. Они счи
тают, что нагревание имеет место только у основания атмосферы, откуда 
оно распространяется вверх за счет вихревой проводимости.

Авторы приходят к выводу, что эта аппроксимационная модель яв
ляется недостаточной, чтобы удовлетворительно описать наблюдаемые 
изменения давления.

Уайт [3] рассматривает более общий случай, когда нагревание может 
иметь место в любом слое атмосферы.. Для этой цели он вводит функцию 
теплового источника произвольного вида.

Наша задача существенно облегчается тем обстоятельством, что 
в правые части полученных уравнений входят не потоки тепла, а инте
гралы потоков тепла. Поэтому вместо того чтобы рассматривать терми
ческие возмущения в отдельных пунктах атмосферы, нам достаточно 
знать тепловое возбуждение некоторого слоя атмосферы.

Интеграл, входящий в наши уравнения, имеет следующий вид:

(I)

где Q {t, 0, Я, S) — поток тепла,  ̂— время, 0, Я — географические коорди

наты точки, -----безразмерное давление, pi и ро — давление соот-
ро

ветственно на высоте 2 и на уровне моря.
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Будем рассматривать только те тепловые потоки, которые имеют хо
рошо выраженный суточный ход. К таким потокам можно отнести турбу
лентный поток тепла P{t ,  0, К S) и поток коротковолновой солнечной ра
диации S (t, 0, X, ^). Следовательно, будем считать Q — P — S.

Перепишем интеграл (1) следующим образом:
с

iK-
дР d ( , + dS

дй rfC.

Интеграл

дР
ас d  ̂=  P{ t ,  в, X)

Х=1 ■Pit ,  9, С)

(2)

(3)

выражает турбулентный приток тепла к слою атмосферы, нижняя гра
ница которого находится на уровне земли, а верхняя — на уровне Для 
всех 0,8 можно считать, что

дР
ас d ( , ^ P { t ,  0, X) ,с=1’

так как на высоте 1,5—2,0 км турбулентный поток для средних условий 
составляет примерно Vio от своего значения на поверхности земли. 

Второй интеграл

dS d ^ ^ S i t ,  в, X, Q - S ( t ,  в, X) С = 1 (4)

означает приток коротковолновой солнечной радиации к тому же слою 
атмосферы.

Известно, что основными поглотителями солнечной радиации в атмо
сфере являются водяной пар и пыль. Поглощение прямой солнечной ра
диации водяным паром в некотором слое атмосферы может быть рассчи
тано по формуле Меллера [4].

Д =  0,172 Y IF' \0 .3 0 3 >^0,303‘

s ln /г j s in /г j sin h. ‘ ,(5)

где — содержание водяного пара во всей атмосфере выше нижней гра
ницы слоя, — содержание водяного пара выше верхней границы слоя, 
h — высота солнца.

В формуле Меллера связь между поглощенной радиацией и временем 
выражается через высоту солнца.

Для того чтобы учесть поглощение солнечной радиации пылью, вос
пользуемся результатами, полученными В. Г. Кастровым [5]. Кастров 
выполнил расчеты радиационного нагревания воздуха, обусловленного 
поглощением солнечной радиации водяным паром, сравнил их с-наблю
даемыми величинами радиационного нагревания и, осреднив данные на
блюдений за 3 года, получил

дТ

(^ Л н а 6 л /(^ П н .о “
=  2,1. (6)

Таким образом, наличие пыли в атмосфере увеличивает радиацион
ное нагревание примерно в два раза.
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Содержание пыли в атмосфере зависит от очень многих факторов и 
не поддается точному учету. Тем не менее, можно отметить наиболее су
щественные физические закономерности в распределении пыли. Напри
мер, существует прямая связь между количеством пыли в нижних слоях 
атмосферы над материками и интенсивностью турбулентного обмена. 
Турбулентность наиболее развита в дневные часы и в этот же пе
риод, примерно с И до 18 час., отмечается наибольшее содержание пыли 
в нижних слоях атмосферы. Выше 5 км заметных суточных вариаций 
в концентрации пыли не наблюдается. В атмосфере над океанами пыль 
материкового происхождения практически отсутствует.

Учитывая все изложенное выше, мы произвели расчеты поглощенной 
солнечной радиации по следующей схеме.

1. По формуле Меллера вычислялась солнечная радиация, непосред
ственно поглощенная водяным паром. Расчеты производились через ка
ждые 2 часа, начиная с момента восхода солнца.

Д S  ка л /см  ̂ мин.

Рис. 1. Суточный ход поглощенной коротковолновой 
солнечной радиации над Северным Ледовитым океаном 

(Ф=80°, Л=250°).
/  — во всем столбе атмосф еры ; 2 — в столбе атмосф еры  
1000 — 170 мб; 3 — в столбе атм осф еры  1000— 500 мб; 4 — в столбе 

атмосф еры  1000 — 830 мб.

2. Для слоев атмосферы, расположенных над материками не выше
5 км, количество поглощенной радиации, приходящееся на период И — 
18 час., умножалось на коэффициент, равный 2. Введя этот коэффициент, 
мы получили возможность учесть хотя бы в первом приближении погло
щение солнечной радиации атмосферной пылью. Количество поглощен
ной радиации, приходящееся на более ранние или более поздние часы, 
принималось совпадающим с результатами вычислений по формуле Мел
лера за те же часы.

3. Для слоев атмосферы, расположенных над материками выше 5 км, 
где практически еще имеется водяной пар, количество поглощенной ра
диации принималось совпадающим с результатами вычислений по фор
муле Меллера для всех сроков между моментами восхода и захода 
солнца.

4. В слоях атмосферы, расположенных над океанами на любой вы
соте, солнечная радиация поглощается главным образом водяным паром. 
Поэтому с достаточной степенью точности можно считать, что суточный 
ход поглощенной радиации над океанами полностью совпадает с суточ
ным ходом, полученным по формуле Меллера.

5. В слоях атмосферы, расположенных на высоте 20—25 км, солнеч
ная радиация поглощается исключительно озоном. Мы приняли, согласно 
исследованиям Гущина [6], что в указанных слоях количество поглощен-
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L S  н а л / с м ^ м и н .

0.24

0,(6 -

0.08 -

20t
Рис. 2. Суточный ход поглощенной коротко-- 

волновой солнечной радиации, 
а  — н а д  А тлантическим океаном  (ср=40°, 
б — н ад  Тихим океаном (ф=40°, Я=153°). 1—4 — см. 

уел. обозначения рис. I,

НОЙ радиации составляет 4% всей солнечной энергии, поступающей 
на верхнюю границу атмосферы.

6. Мы не учитывали погло
щение радиации облаками.
В первом приближении этой ве
личиной можно пренебречь, по
скольку она не превышает 9—
10 % радиации, поглощенной 
водяным паром и пылью.

Согласно этой схеме, нами 
были произведены расчеты су
точного хода поглощенной ра
диации для следующих слоев 
атмосферы: а) для нижнего
слоя атмосферы, расположен
ного между изобарическими по
верхностями 1000 и 830 мб; 
б) для слоя, расположенного 
между изобарическими поверх
ностями 1000 и 500 мб; в) для 
слоя, расположенного между 
поверхностями 1000 и 170 мб; 
г) для всего столба атмосферы.

Расчеты произведены для июня и охватывают значительную террито
рию земного шара от 80° с. ш. до 30° ю. ш.; шаг по кругу широты и кругу

меридиана составляет 10°.
На рис. 1, 2 и 3 приводятся 

кривые суточного хода погло
щенной радиации над океана
ми и материками. Как видно из 
приведенных рисунков, кривые 
суточного хода поглощенной 
радиации над океанами имеют 
более правильный ход, чем над 
материками. Величины погло
щенной радиации для фиксиро
ванной толщины слоя возраста
ют по направлению к экватору. 
Например, на 80° с. ш. количе
ство поглощенной радиации 
в 12 час. в слое 1000—830 мб 
составляет 0,180 кал/см^мин. 
В тот же момент времени на 
40° с. ш. поглощенная радиа
ция равна 0,400 кал/см^мин. 
С другой стороны, среднесуточ
ные значения поглощенной ра
диации будут возрастать с ши
ротой, начиная примерно с 
60° с. ш., что объясняется уве
личением продолжительности 
дня по направлению к полюсу.

Притоки тепла, рассчитанные указанным выше способом, были ис
пользованы для численного решения задачи о суточных колебаниях да
вления.

Рис. 3. Суточный ход поглощенной коротко
волновой солнечной радиации над Средне

азиатской пустыней (ф=40°, Я=60°).
1 — во  всем столбе атм осф еры ; 2 — а столбе атмос
феры  1000 — 170 мб; 3 — в столбе атм осф еры  1000— 

500 мб; 4 — в  столбе атм осф еры  1000 — 830 мб.
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Мы получили отдельно термическую и гравитационную компоненту 
полусуточной волны давления. В табл. 1 приводятся амплитуды и фазы 
полусуточных колебаний давления термического и гравитационного про
исхождения.

Т а б л и ц а  I

Амплитуды и фазы полусуточной волны давления 
у поверхности земли

<р° с. ш.
Термическая компонента полусуточной волны давления Гравитационная

компонента

О
10
20
30
40
50

0,246
0,229
0,185
0,126
0,070
0,028

98°24'
98 45
99 54 

102 12 
109 38 
121 49

2,081
1,942
1,568
1,074
0,592
0,232

168°41'
168 48
169 09 
169 55 
171 35 
176 06

2,175
2,032
1,643
1,127
0,624
0,245

162°35'
162 43
163 07 
163 59 
165 52 
170 49

0,676
0,630
0,505
0,340
0,181
0,063

270
270
270
270
270
270

Во второй графе табл. 1 помещены амплитуды и фазы полусуточной 
волны давления, вызванной действием турбулентного притока тепла. 
В третьей графе приводятся амплитуды и фазы полусуточного колебания 
давления, обусловленного лучистым притоком тепла, в четвертой графе — 
амплитуды и фазы результирующего колебания давления термического 
происхождения. И, наконец, в пятой графе записаны амплитуды и фазы 
гравитационной полусуточной волны давления.

Из табл. 1 следует;
1. Амплитуды всех рассматриваемых колебаний быстро убывают от 

экватора к полюсу. Например, на 50° с. ш. амплитуда составляет прибли
зительно Vio от соответствующего значения на экваторе.

2. Начальная фаза полусуточной волны давления термического про
исхождения возрастает с щиротой. Для суммарной волны она заключена 
в пределах от 162 до 17Г.

3. Начальная фаза гравитационной волны давления не зависит от ши
роты и повсюду равна 270°. Для этой волны максимум наступает через 
6 час. после кульминации солнца, что подтверждается теоретическими [7] 
и экспериментальными [8] данными.

4. Колебание давления, возбуждаемое действием лучистого притока 
тепла, является доминирующим. Амплитуда этой волны в 9—10 раз 
больше амплитуды волны, обусловленной турбулентным притоком тепла, 
и в 3—4 раза больше соответствующей амплитуды гравитационной волны 
давления.

Как показывают результаты наблюдений, полусуточная волна давле
ния имеет в тропиках амплитуду порядка 1— 2 мб, которая быстро убы
вает к северу, и начальную фазу 137—175° в среднем за год между О и 
50° с. щ. (рис. 4).

Таким образом, для полусуточной волны давления нами получен тре
буемый порядок амплитуды и начальной фазы. Эти величины в дальней
шем могут быть уточнены путем более строгого учета притоков тепла, 
имеющих место в атмосфере.

В табл. 2 приводятся значения амплитуды и фазы полусуточной волны 
давления и геопотенциала в зависимости от высоты. Во второй и пятой

78



граф ах таблицы помещены амплитуды колебаний геопотенциала, кото
рые возбуж даю тся тепловым и гравитационным действиями солнца, 
в третьей и шестой граф ах — амплитуды волн давления теплового и гр а 
витационного происхождения.

К ак  видно из табл. 2, амплитуды очень медленно меняются с высотой. 
Ф азы  остаю тся почти постоянными примерно до высоты 20 км. Выше 
этого уровня, по-видимому, проходит узловая плоскость, на которой ко
лебания обращ аю тся в нуль. Выше этой плоскости колебания переходят

Рис. 4. Полусуточные волны давления.
/  — волна, возб уж д ен н ая  турбулентны м  притоком тепла:
2 —  волна, вы зван н ая  лучисты м притоком тепла; 3 —  сум м арн ая  
волна термического происхож дения; 4 —  волна гравитационного 

происхож дения; 5 — результи рую щ ая волна.

В обратные. Эти результаты  находятся в хорошем соответствии с теоре
тическими и экспериментальными результатами Уилкса [9] и Гаур- 
вица [10].

Т а б л и ц а 2

Амплитуды и фазы полусуточной волны давления 
на различных уровнях атмосферы (ф=0^)

Уровень
Полусуточная волна термического 

происхождения Гравитационная волна

(мб)
А  м2/сек.2 А  мб а А  м2/сек.2 А  мб а°

1 2 3 4 5 6 7

830 177 1,773 162°25' 55 0,554 270
500 186 1,301 162 34 57 0,384 270
170 208 0,521 163 15 62 0,156 270
0 132 340 50 28 90
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в. А. ЕФИМОВ

РЕШЕНИЕ ГИДРОДИНАМИЧЕСКИХ ЗАДАЧ НА СФЕРЕ 
МЕТОДОМ РАЗДЕЛЕНИЯ ПЕРЕМЕННЫХ

Н аиболее важ ной для приложений из основных групп механики яв
ляется десятипараметрическая группа Галилея— Ньютона [1]. Одной из 
подгрупп данной группы является трехпараметрическая подгруппа пово
ротов пространства, которая носит название группы вращений.

Три закона движения Ньютона инвариантны относительно преобра
зований группы вращений. Если уравнения задачи  инвариантны относи
тельно группы G, то инвариантны относительно группы (3 и их решения. 
Это утверждение основывается на следующей гипотезе: «симметрия воз
действия обусловливает симметрию эффекта» [1].

Выпишем уравнения динамики вязкой жидкости:

dV ,
dt +  v ) y  =  — ^ g ra d /7  +  vAi7, (^)

d iv i7  =  0. (2)

Здесь V  — вектор скорости, p — плотность, p  — давление, v — кинема
тический коэффициент вязкости.

Ввиду нелинейности уравнения Н авье— Стокса нельзя свести задачу 
к поиску собственных функций. В уравнении Н авье— Стокса существует

нелинейность вида {V, V ) V. П ри вращ ении g  величина V  переходит в ве

личину V '  =  T { g )  V, где Т (g) — представление группы вращений. П од
ставив это в нелинейный член, получим

Поскольку оператор V y = d i v  К инвариантен относительно вращений,

то V T  { g ) V = T  {g) 'VV.  Здесь использовано свойство перестановочности 
инвариантного над группой G оператора с представлением группы G.

Следовательно, в нелинейных членах уравнения Н авье—-Стокса по
является тензорное произведение представлений. Если T ( ^ ) i  и Т {g )2  не
приводимые представления группы вращ ений, то их тензорное произве
дение, как  правило, приводимо. Но такое приводимое представление для 
группы вращ ений может быть разлож ено на неприводимые. Пусть
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Т {g)i — представление веса k,  а Т (g )2  — представление веса k.  Тогда 
тензорное произведение Т [ g ) i X T  {g)z разлагается на неприводимые пред
ставления с весами к - \ -  h\ к  +  к  — 1; . . . ;  14 — I ; т. е.

u+h
T { g \ X T { g ) , =  2  T { g \ .

^ = \ u - h \
Известно, что функция / (и) на группе вращ ений может быть р азло

ж ена в ряд по элементам матрицы

T{g)l^\\T^,nn{^l)\\ ,

где I — вес представления Т (g), т  я п  — номера строк и столбцов соот

ветственно. Тогда вектор V {и, г, t) может быть представлен в виде сле
дующего ряда:

t ) T { g \ ,

где г — вертикальная координата,  ̂— время.

\  li ! h

= 2  2  Л , ('■> i) ('■’ X  T ( g l =
h к

= 2 2 д ( ' ' ’ 0  v 4 ( r ,  0  2
к к I

Таким образом, члены (V, У )У  тождественно преобразовали ряд по

Т (g)i. снова в ряде по Т (g)i, т. е. оператор (V, V )F  не изменяет ряд по
Т (g)i при условии, что суммирование по / в ряде ведется до бесконечно-

сти. Если взято конечное число членов ряда, то оператор (V, V )F  переве
дет их в тот ж е ряд, но с большим числом членов. Чтобы компенсировать 
указанны е члены в уравнении Н авье— Стокса, р ищем тож е в виде ряда 
по Т ig)i, но суммирование здесь надо вести до максимального I, которое 
появляется в тензорном произведении.

Изложенный прием позволяет реш ать уравнения динамики вязкой, 
жидкости методом разделения переменных.

Уравнения динамики вязкой жидкости в сферической системе коор
динат могут быть записаны следующим образом:

^  +  A|li,,ll +  C =  - |-D  +  v l J + v ^  (3)

+  2̂,2 +  <̂3,3 =  О, (4)
где , ттуA = (v„V,U), С =  О, Oj,

- j i __I др _ др , 1 др  ̂ 1 д р  1 др
дг ' /- ае г sin в (?<j) ’ г дд г sin 0 а<р

7^ 7  2 2 д 2 г, 2(COs6 аК V  4 ^
^  — [ г °2Л г 3.3; r2 sin2 0 d̂ f Sln2 6 г .̂1!
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2i COS 0 dU 
r2 sln2 6 d<f

' U
sm2 8

4  A \
®2.1

1 a2

A _  d V r  
d;-

A* 1 2 — -3 7 -
at;

h — i I I ‘ '5'̂
22 9r I M r  sJng

i dVf

^ _ j _ / ^  
^33 — 2r Й0

'13 dr 

Ctg 01/'

 ̂ /"2 Sin2 0 ^^2

b ___ l Z _ ^»21— 2r Й6

' '2 3  ■

i ! dV

2r
dU

dVr \ ,

ctg0 d
г2 дЬ

sin 0 d<f 

i dU

У

sin 0 j '

i dU 
sin 0 d̂<f

■^32 •

de ‘ sin 0 df 

I dV

- C t g  b u y .

2r dd sin 0 d f - C t g 6 l ^  ;

Ctg 6̂ 7

Здесь V — —v<f — ive, U — v  ̂— ive, Vr, vq, Иф — компоненты скорости 
по осям координат.

Группа вращений является трехпараметрической подгруппой группы 
Галилея—Ньютона. Параметрами в группе вращений будут углы Эй
лера ф1, 6, ф2 [2 ].

Функция на поверхности сферы является функцией двух переменных 
t|) и ф. Вместо двух переменных переходим к функциям от трех перемен
ных ф1, 0, ф2, т. е. к функциям от вращения g. Сферические координаты 
■ф и ф некоторой точки, в которую при вращении g  переходит северный 
полюс сферы, связаны с углами Эйлера следующими соотношениями:

ф =  0, Ф =  ф2-----

При разложении векторных функций в ряды по обобщенным сфери
ческим функциям угол Эйлера ф1 можно фиксировать [2, 3]. Положим 
ф1 = 0 . Таким образом, рассматриваем функции на сфере от аргументов

я;
0, —---- ф, 0. Будем искать решение системы (3), (4) в виде рядов
по обобщенным сферическим функциям:

I
Р  =  ^  2  о,  о ) ,

1=0п=-1 V

^ , =  2  2  о т 1 > п [ ^ - 9 , е , о \
i = On = - l  '  '

v  =  y
l=zln = - l  '  '

^ = 2  9 , 0 )
г=1  n=-i  ̂ '

(5)

(6)

(7)

(8)
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в рядах (5) —(8)

T̂mn ( ^ -  Т, 9, о) : (cos в) (9)

есть обобщенные сферические функции. Разлож ение каж дого неизвест
ного в ряд  производится по своему Набору обобщенных сферических 
функций, на что указы вает левый нижний индекс т  [2].

Подставим ряды (5) — (8) в уравнения (3) и (4) и воспользуемся сле
дующими рекуррентными формулами [2]:

ав
тп П —  /И COS 0 pi —  in pi 

cin fl mn m

m n  I n  —  m  COS В 
sln0 \ P /ra-f- 1, Л >

dPL
М2 -pC tg9  - Г

B результате получаем:

/ ( /  +  ! ) - r f i  —  2 m n  COS 0 +  m2
sln2 0 p L = o.

CO I

1 11 = 1 n = - l

' d v .  
U n T n

d t t  On

d V ,
и  n

d t 1 In

^ ^ l , n j l

d t
1 ~ \ n

d v i ,

00 I

l = \ n = --l

CO I
x 2  2

lz=ln=:-l

dvun t I  . 
‘ 0«>

dV I,  n  . ----/ 1я,
dUи  n 1 —\n

d r  d r  d r

a ,V i^„T ^n \

I’ti '̂in, a-JJi^„Ton

2n +

+
/ i  2 П . Tl\n
■ l = \n=^-l 1 = 1 n =-I

0

0

/ /  1 ^Pl. n
0 dr

CO I

- 2  2
г = о  n=-i

TIЛOn

p r

у  { ] Л ( ^  A .« +  i U ,  „) -  «4^, „]} T L : n
/
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со I

l = On = ~l -̂
7'L =  0, (10)

где

а. 2 Y n i  + i) .

,52 2 / ( /  +  1)
дг^ ^  г  дг г2 •

Д ал ее  воспользуемся- формулой умножения обобщенных сферических 
функций [3]:

кН
=  Z  с (/, k, v; т, р, т  +  р)с  (/, k, v; n , s , n - \ -  s )T
4=\h—l\

m+p ,  n+s ’

где с {I, k, v; m, p, m-j-'p) и с {I, k, v; n, s, n + s )  — коэффициенты К лебщ а— 
Гордана.

П риравнивая выраж ения, стоящие перед обобщенными сферическими 
функциями с одинаковыми индексами I и п, приходим к системе AN двух
мерных дифференциальных уравнений, где Л/ — число членов в ряде (5):

d v
СО k СО q

Un
dt

ft =  0 S= ~k q=0 j= —q

+  c{q,  k,  /; - 1 ,  1, o ) .M ( |_ + l ) -^^_^^^  . k,  /; 1, - 1 ,  0) X

+  k,  /; - 1 ,  1, Q ) U , , y „ ^  =

(2 +  / ( / + l ) '1 dPl. n
p dr

I 2 1
/̂•2 r  dr r2

(91/
¥

00 ft 00 (J- _

^ ^  +  2  2  2  2  " ^(^- 0, 1, 
A! = l5 = —ftq '= l/= —<7

- ! / ■ / ( / + +  ,

dr ^

k,  /; 1, 0, +  k. I- - 1 ,  2, 1 ) X

Viq+2) iq-l) 1
X  ---------- 2?

y i  (/ +  1)
pr

+  ' dr^

I/2 6 Зак. ,№ 670

A . п 4-

I 2 dVi^„ 2 / Г ( Г + Т )  „
-2 “Г  ̂ /"2 * 'г.га /-2 ^г, n
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dt k =l s =~ k g =l j =—q
+  2  2  2  ° c{ q,  k. I- 0 , - 1 ,  +

+  c { q , k , t ,  1, - 2 ,  - 1 )  +  V , , P „ , +

+  c{q,  k,  I- - 1 ,  0, Y i ( i  + \) 
p/- Л.П +

+  v dr2

d v ,

+  ~ dr

'U n
dr

r2

K / ( /  +  l)
2r

где ' ■
c (^ , /; s, y, s - f y )  при s - \ - j  =  rL

0 при 8 - \ - ] ф П .

Решение гидродинамических задач  на сфере необходимо для геофизи
ческих моделей, особенно для задач  моделирования атмосферной и океа
нической циркуляции. Но уравнения движения атмосферы усложнены 
введением силы Кориолиса. Тогда при преобразовании уравнения (3) 
к переменным У и f/ возникнут новые члены вида;

2a)/cos61/ и 2u)/cos6L^,

где (О — угловая скорость вращ ения Земли. При подстановке рядов для 
V я V  появляю тся произведения следующего вида;

c o s e r L f ^ - T -  6, о]

Д л я  преобразования этих произведений к сумме обобщенных сфери
ческих функций пользуемся следующей рекуррентной формулой;

V ( I  +  W +  1) {I — п -\-\) {I -\- т -\-\) {I — т  +  1)

пт ^1  I Y { l - \ - n ) { l — n ) { l  +  m ) { l  — m) ^ 1 - 1
 ̂ тп~\ /  2̂1 +  1) '

И зложенный метод был применен к решению уравнений прогноза для 
среднего уровня в атмосфере.

dVr,
dt а ае "I” а sin 6 dl

' d ^ v ^  . . 1 d ^ v „  .  ̂ d v

v \  ctg 0
— 2(0 cos dv. —

Д2 d62 + Sin2 6 dl2 Ctg 6 - ^

1 дФ 
a dd ’

2 cos 0 
sln2 0 dX Sln2 0 /

dv. V. dv., V. du, u.w, Ctg 0
-  +  ^ Ж  +  Ж Г Ж + - ^ ^  +  2“ С о з 6 ^ е -dt

a2 dd2 ^  S i n 2  0  dX2 ^  0  0̂ i -  S l n 2  0  dX Sin2 6
1 аф

a sin 0 dX

(11)

- ( 12)
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^  +  ^ ^  +  ^ e c tg e  =  o. (13)

Здесь V — коэффициент турбулентного перемешивания по горизон
тали, Ф — геопотенциал.

Воспользовавшись уравнением неразрывности (13) и исключив Ф 
из уравнений движения ( 1 1 ) и ( 1 2 ), приходим к уравнению относительно 
функции У= —и;,, — iVQ.

После разделения переменных решение свелось к следуюш,ей системе 
обыкновенных дифференциальных уравнений:

dt +
V/ ( / - f  1)

й2
2шп 

/ ( /  +  1)

+  2  2  2

= ^0,

fc=l s=~k 4=1 j = —q

X  c{q, k, t, - 1 ,  2, +  k, /; 1, 0, 1)

( / = 1 ,  2 , . . . )

Здесь было использовано свойство симметрии коэффициентов, KJie6- 
ша—Гордана ■ '

c(/i, 7з, /; у, +  k , l \  -У , - k ,  - j - - k ) .
Если начальное условие для V задать в виде ряда по обобш,енным,сфе

рическим функциям с четными индексами I, то придем к линейному обык
новенному дифференциальному уравнению относительно Уг,п (^) '

dt
2шп

й2

Окончательное решение может быть записано в следующем виде:
I

г=2й л=-г

2шп V/ ( 1 + 1 )

Ц1 + 1) Д2 о).

где «г, „ коэффициенты разложения начального условия в ряд Фурье 
по обобщенным сферическим функциям. •

По изложенной схеме были проведены расчеты для прогноза волн для 
среднего уровня в атмосфере с учетом вязкости. В качестве начального 
условия задавались волны с волновыми числами 2—3. Расчет показал, 
что волны для таких волновых чисел смещаются с востока на запад. Ам
плитуда колебания за счет вязкости уменьшается примерно на Vs своей 
величины за срок около 60 суток при условии, что коэффициент горизон
тального турбулентного перемешивания v равен 10® м^сек.

Аналогичная картина получается и для южного полушария.
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л .  p .  Д М И Т Р И Е В А - А Р Р А Г О

РАСЧЕТ ПОТОКОВ И ПРИТОКОВ  
ДЛИННОВОЛНОВОЙ РАДИАЦИИ В ОБЛАЧНЫХ УСЛОВИЯХ

В настоящ ее время имеется большое количество схем гидродинамиче
ского прогноза метеорологических элементов, которые используются 
в оперативной практике или для численных экспериментов. О днако эти 
схемы построены в основном в адиабатическом приближении.

Работы  советских [1, 2] и иностранных [3, 4] ученых показываю т, что 
учет неадиабатичности атмосферных движений может оказаться суще
ственным в прогнозе. В частности, японские ученые [4, 5] показали, что 
учет притоков тепла даж е упрощенным способом, а именно учет влияния 
океана, скрытой теплоты конденсации и осредненных по площ ади рад и а
ционных притоков, дает существенное улучшение в краткосрочном про
гнозе. Тем более можно ож идать существенного влияния неадиабатично
сти в прогнозе больЩой заблаговременности.

Среди притоков тепла к атмосфере наиболее существенными явл я
ются: 1) турбулентный приток тепла, 2) конденсационный приток тепла,
3) радиационный приток тепла.

Радиационный приток тепла склады вается из поглощения атмосфе
рой солнечной радиации и из поглощения длинноволнового излучения 
подстилающей поверхности, облаков и самой атмосферы. В теории пере
носа радиации получены формулы для расчета притоков тепла в безоб
лачной атмосфере [6].

Н аибольшую трудность представляет расчет радиационного притока 
тепла в облачных условиях как  ко всей атмосфере в целом, так  и к от- 
дШтьньш слоямГ ' ......

Включение радиационных притоков тепла в схему гидродинамического 
прогноза требует знания пространственного распределения температуры 
и влажности в атмосфере.

Кроме того, требую тся сведения о высоте и количестве облачности, 
а такж е данные о толщине облачных слоев.

Гидродинамические схемы даю т значения температуры и влажности 
на ограниченном числе уровней в атмосфере. Поэтому с помощью т а 
кой схемы в лучшем случае можно судить о том, есть ли облачность на 
данном уровне или нет, но никаких сведений стом , имеется ли облачность 
между уровнями и каковы границы облачных слоев, она не дает. Д л я  
этого требую тся схемы с большим разреш ением по вертикали. Кроме 
того, гидродинамические схемы не могут дать балл облачности. Поэтому, 
очевидно, наиболее правильный путь состоит в соединении гидродинами



ческого и полуэмпирического подхода для всей задачи прогноза притоков 
тепла. В частности, для получения сведений о степени покрыто,сти небо
свода облаками можно воспользоваться графиком Смагоринского [7]. 
График Смагоринского связывает среднюю в слое относительную влаж
ность с баллом облачности, лежащей в этом слое.

Радиационные потоки и притоки тепла

I. Задача расчета радиационных потоков и притоков тепла в облач
ных условиях имеет несколько аспектов.

1. Необходимо разработать схему расчета притоков тепла к атмо
сфере в целом или к отдельным ее слоям. Основные трудности этой за
дачи состоят в недостаточности наших знаний о распределении темпера
туры и влажности в атмосфере в конкретный момент, о пространственном 
распространении облачности, о поглощающих и рассеивающих свойствах 
атмосферы.

2. Расчет притока к слою в виде разности потоков на границах слоя 
связан с той трудностью, что в некоторых случаях эта разность может 
оказаться малой разностью двух больших величин. Однако тaкJзй спо
соб расчета притока в настоящее время является общепринятым.

3. До сих пор не разработаны пределы точности, с которой нужно за
давать параметры, входящие в расчет крупномасштабных притоков тепла 
(влажность, облачность, альбедо подстилающей поверхности и облаков, 
функция пропускания атмосферы и т./д.). Не определены параметры, ко
торые являются наиболее важными в расчете потоков и притоков..

4. Способ расчета притоков тепла применительно к задаче прогноза 
погоды или к задаче общей циркуляции атмосферы имеет свои особен
ности. Это связано с. тем, что в численных гидродинамических схемах 
имеется дискретный набор прогнозируемых метеоэлементов в простран
стве в отличие от модельных задач, где задается непрерывное распреде
ление основных метеоэлементов по высоте.

5. Ограниченные возможности электронных вычислительных машин 
заставляют выбирать небольшое число уровней по вертикали и большие 
шаги по горизонтали. Это вносит большое осреднение в рассчитываемые 
величины и известные ошибки.

6. В связи .с этим схема расчета притока тепла не должна .содержать 
излишней точности, которая может оказаться несовместимой с точностью 
всей гидродинамической схемы. .

Все перечисленные обстоятельства указывают на сложность и нераз
работанность вопроса о расчете радиационных притоков тепла в атмо
сфере.

Существует значительное число работ, посвященных неадиабатиче
скому прогнозу на короткий срок, например, [8, 9] и др. Однако все эти 
работы относятся к безоблачным условиям. При переходе к интегриро
ванию на длительные сроки отбрасывать такой фактор, как облачность, 
нельзя даже в первом приближении.

Отдельные попытки зачесть притоки тепла при численном интегрирова
нии уравнений движения на длительный срок с учетом облачности были 
сделаны зарубежными учеными. В частности, в работе .Минца [10] на
ряду с другими притоками учитывается радиационный приток тепла. 
Сложные процессы переноса радиации представлены в работе Минца 
чрезвычайно упрощенным способом. При этом в расчетах длинноволно
вой радиации, выполненных Такахаши, Катаяма и Асакура [11] исполь
зовалась модель атмосферы со средним распределением облачности.
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в  работе [12] по общей циркуляции атмосферы используется схема 
расчета притоков коротковолновой радиации, разработанная Манабе и 
Стриклером [13].

Манабе и Стриклер попытались учесть притоки тепла, основываясь 
на формулах для расчета потоков радиации, полученных из уравнений 
переноса. Такой способ расчета радиационных потоков тепла учитывает 
физику процесса переноса радиации. При этом влияние несплошной об
лачности учитывалось тем, что поток от верхней или нижней границы об
лаков входил составной частью в общий поток на данный уровень про
порционально баллу облачности соответствующего яруса. В этой работе 
облачность задается средним климатологическим распределением по Лон
дону [14]. Указанные исследования являются первым опытом учета ра
диационных притоков тепла в облачных условиях применительно к за
даче интегрирования уравнений гидротермодинамики на большой срок.

■ Однако в перечисленных работах облачность является заданным факто
ром, не меняющимся в процессе интегрирования по времени.

Поскольку известно, что облачность существенно меняет радиацион
ный режим атмосферы [15], представляет интерес вводить изменение об
лачности в процессе интегрирования и учитывать влияние этого измене
ния на динамику атмосферных процессов.

Способ расчета потоков длинноволновой радиации в облачных 
и безоблачных условиях

Может быть несколько подходов к учету радиаций в задаче интегри
рования на длительный срок.

Два из них уже упоминались в предыдущем параграфе: способ гру
бого учета, как сделано в работе Минца, и способ, учитывающий физику 
переноса радиации и состояние атмосферы, примененный Манабе и 
Стриклером.

Мы остановились на втором из перечисленных способов, имея в виду, 
?то гидродинамическая схема дает распределение метеорологических 
элементов на каждом шаге по времени. Это позволяет учитывать измене
ние влагосодержания, облачности, температуры в схеме расчета притоков 
тепла во времени.

Принятая нами схема учета облачности уже использовалась 
М. Е. Берляндом [16], Б. Е. Шнееровым [17], Манабе и Стриклером [13] 
и др. Суть ее состоит в следующем: поток на уровень z вычисляется как 
сумма потока, относящегося к безоблачным условиям, и потока от гра
ницы облаков с соответствующими весами. На рис. 1 представлена схема 
учета облачности. Для расчетов используются следующие формулы:

+  А‘- С 1 + Л ‘̂ С2 +  А ‘^Сз, (1)

в 1  =  В1 \ - У ^ С , \  +  в 1 ' С , + В ^ С ^  +  в1^С,. (2)

Здесь введены следующие обозначения: A z  — интегральный поток

сверху на уровень z\ В 1  — интегральный поток снизу на уровень г; С„ — 
количество облаков, видимое снизу с данного уровня (для расчета А '''),•
Сп — количество облаков, видимое сверху с данного уровня (для расчета 

5 t); — интегральный поток сверху в безоблачных условиях; Л* —
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интегральный поток сверху на уровень 2 от нижней границы облака соот
ветствующего яруса; 5® — интегральный поток снизу от подстилающей
поверхности на уровень z  в безоблачных условиях: — интегральный
поток снизу на уровень z от верхней границы облаков.

Действительное количество облаков обозначим через Сп, где п — 
=  1, 2, 3. Индекс 1 относится к облакам нижнего яруса, 2 — к облакам 
среднего яруса, 3 — верхнего яруса.' Для установления связи между

облачностью, наблюдаемой снизу или сверху, и действительной облач
ностью применим довольно широко используемый, но весьма приближен
ный принцип пропорциональности [14,17].

Из него следуют соотношения:

Cj =  Cl,

С, =  -
1 - C i

а Сз
1 - ( С 2 + С з )  ’

17*

(3 )
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1 -(С 2 + .С з )  ’

с , = С2
J - С з

Сз =  Сз. (4)
Если пользоваться наблюдениями за облачностью, производимыми 

с земли, то для расчета потоков снизу В \  следует использовать баллы 
облачности, пересчитанные с помощью (3) и (4).

Для расчета потоков радиации, входящих в (1), (2), в случае длин
новолновой радиации воспользуемся известными формулами [17]:

л  ' ,

A 7  =  - ] E { T { a ) ] d D [ t t - m \ ,  (5)
т

А1 =  Е  {Ti) D  {т, - т ) -  \ Е  [ Т { и ) \ d D  {и -  т), (6)
т

тп \

B l  =  a E { T , ) D { m ) - \ ^  ' Е \ Т  { u ) ] d D { m - и) -

м.
-  (1 -  а) j  £  [Ди)] dD  (и - f  т), (7)

О
т

в1 =  а^Е {Ть) 0 { т -  т ь ) +  ^ Е [ Т  (и)] dD {т -  и) -

м
^  E [ T {u ) ] d D { u - ^ m - n ib ) ,  (8)

где D — интегральная функция пропускания, Е =  аТ  ̂— излучение абсо
лютного черного тела, М — масса атмосферы в слое от земли до верхней 
границы, т — масса слоя атмосферы от земли до уровня, для которого 
производится расч ^  штока, — масса атмосферы от земли до верхней 
границы облаков, а, аи — излучательная способность подстилающей по
верхности и верхней границы облаков, т г  — масса атмосферы от земли 
до нижней границы облаков.

Так как дифференцирование функции пропускания в большинстве 
случаев достаточно сложно и вносит большие ошибки в расчет, перей
дем в выражениях (5), (6), (7), (8) к интегрированию по Е.

Возьмем интегралы, входящие в (5), (6), (7), (8) по частям, тогда по
лучим следующие формулы для потоков радиации:

Е  (М)

A " = £ [ 7 ’(m )]-f J  D i u - m ) d E [ T { u ) ] ,  .(9)
Е ( т )

Е { т )

В1 =  Е [ Т { т ) \ -  j  D { m - u ) d E [ T { u ) \  +
о

_  В(М)
+  ( 1 -  а) j  D(« +  m)rf£, (10)

О
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А‘ = £ ’[Г(/ге)]+ j  D t u - m ) d E [ T { u ) ] ,
E { m )

E ( t n )

B'‘, =  E [ T { m ) \ -  j  D { m - u ) d E \ T { a ) \  +

(11)

E ( M )

+  ( l - a f t )  j  D { u  +  m - m ^ ) d E [ T { u ) ] . (12)

Входящие в (9) — (12) интегралы вычислялись по слоям с использова
нием формулы Симпсона. На основании формул (9) — (10) получены ра
бочие формулы для вычисления потоков на уровнях 1000, 850, 500, 300 мб
в безоблачных условиях при а =  1 :
восходящие потоки

Г, +  4Д - ” ■«») +  Д  К »  -Л Г «.=  £(7'1оао) +

+  О  (Щво Щ т )  “Ь £) (nijflo — Wiooo) +

4 д  I  +  ^  д  ^

^300 D  (Отзоо -  Отюоо) +  4D i ^  (^f _  ^jooo)

Aslo =  E  (Г850) - f  ^ ( ”^500)-£(^850) ["i +  4D  H-
3)

+  4D

-j- D  (/^500 — ^85o)

” 5̂00 +  ^300 — Swgso

D(m500 -  mg5o) +

+  -0(/гезоо-ОТ85о) +
£(A f)-£(M 3oo)

X  [ d  (/«300 -  %50) +  4Z) | ”̂ 300 +  M 2̂ 850 j ^

Лз“оо =  E  (Tsoo) +  .-g-(” 3̂00.).̂ (»^500)._ Jl +  4Z) (

X

(14)

Щоо — "*500

X

+  E > { m ^ o o - ^ m )

I trisoo +  M — 2w5oq
Ê  (Щоо ^soo) ~b ‘̂ E)

A ^ = E { T „ ) +

- f  D (M  -  OTsoo)

1 +  4 D  /П 300)

нисходящие потоки

5850 =  E {T85o) —

5fooo =  £ ( r s ) ,

^  (™85o)-:^ 1 + 4 D ” 8̂50
2 +  D  i^S5o)

(15)

) ] :

(16)

(17)

(18) 
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f i i o o = ( Г500) -
2>Ksoo — '’ 8̂50

+  D(/Wsoo -OTgso)

^  (™5oo) +  4 D  ^

^ ( ' « s o o ) — -Б("г85о) NX
6 ^

+

X

Bloo =  -E {Т300) —

^ K o o - " ^ 8 5 o )  +  4 D ^ '”“ °- 

E(mszo) —

■ "̂ 850 j  _|_ 2 (19)

+  D (7̂ 300 -OTgso)

( ^ 300) +  4Z)

E (W50 0) — £  (wgso) 
6

/ 2/̂ 300 —Wg5o\ 
■ 2 j +

2/ИзоО — ffZgSO — ” 5̂00
2

£)(ОТзоо-О Т 5 оо)Н -  

+  -О (^300 ~  '^sso) ~

£(^зоо)—£(%oo) 
6 1 +  4D f +  D (/7̂ 300 -  /« 500)' (20)

Формулы (13) — (20) могут быть упрощены за счет сокращения от
дельных членов. Однако для расчетов их удобнее сохранить в неприве- 
денном виде, который позволяет при вычислении интегралов по слоям 
в облачных я  безоблачных условиях использовать частично результаты 
расчета одного случая для другого.

Аналогично формулам (13) — (20) на основании выражений (И ) и
( 12 ) были написаны формулы для вычисления потоков от верхней и ниж
ней границ облаков.

Расчеты по формулам (13) — (20), а также по формулам для облач
ных условий, которые здесь не приведены, производились при условии, 
что на верхней границе атмосферы нисходящая радиация давна нулю. 
Облака и земля были приняты за абсолютно черные тела.

Вычисление эффективных масс для водяного пара и углекислого газа 
производились по формулам, которые приспособлены Р. Л. Каганом для 
расчета по данным об упругости водяного пара и давленйи на различных 
уровнях [19],

Wn.o =  r ~ J ^ P , n V ~ p d z .  (21)

Пользуясь уравнением состояния и уравнением статики, преобразуем 
подынтегральное выражение в (21). Тогда уравнение (21) приводится 
к следующей формуле для

0,622
мУТо>1 У р  р1

или
1-1 

7 = 1
где / = 2 , 3 , 4 . . . ;  у=1, 2 ,  3 . . . ,

Д1Гу =  0,01 +  ;
V p j 'Y P j + i

(Pj -  Pj + i)-

(22)

(23)

(24)
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Для расчета эффективной массы углекислого газа была использована 
формула [19]

где р 1 — давление на подстилающей поверхности.'
Выражение (25) получено при условии постоянства содержания СО2 

по объему в тропосфере, равного 0,00032.
Интегральная функция пропускания D, входящая в формулы для 

расчета потоков, характеризует поглощение длинноволновой радиации 
в атмосфере. В настоящее время построено несколько функций пропуска
ния для длинноволновой радиации. Функция пропускания, построенная 
Ф. Н. Шехтер, учитывает зависимость поглощения от количества водя
ного пара и углекислого газа на пути луча [20].

В последнее время К. Я. Кондратьев и X. Ю. Нийлиск [22] на основе 
использования результатов определения функции пропускания для раз
личных участков спектра получили интегральную функцию пропускания 
для диффузного излучения, учитывающую зависимость поглощения от 
содержания Н2О, СО2 и Оз.

В 1966 г. Ф. И. Шехтер [21] уточнила функцию пропускания, построен
ную ею ранее, путем привлечения новых экспериментальных данных. 
В наших расчетах мы использовали эту уточненную функцию пропу
скания.

Удобство использования этой функции состоит в том, что по задан
ному эффективному содержанию водяного пара автоматически учиты
вается содержание углекислого газа. Таким образом, функция пропу
скания Шехтер имеет один входной параметр — эффективную массу во
дяного пара.

Цель расчетов

В начале параграфа «Радиационные потоки и притоки тепла» отме
чалась сложность и неразработанность проблем учета притоков тепла. 
В предыдущем параграфе была изложена схема, с помощью которой 
можно исследовать различные стороны проблемы. Одним из результатов 
такого исследования может быть детализация или, наоборот, огрубление 
выбранной схемы.

В первую очередь рассмотрим вопрос об определении основных метео
рологических характеристик, знание которых является наиболее важным 
для расчета радиационных потоков и притоков тепла. Известно, какую 
важную роль в тепловом режиме атмосферы играет облачность [15]. 
Однако проведенные Е. М. Фейгельсон расчеты в основном посвящены 
изучению случаев сплошной облачности. Представляет также интерес 
изучение влияния переменной облачности, перемещения облачных слоев 
на разные уровни, изменения их толщины на потоки и притоки радиа
ции. Этот вопрос тесно связан с оценками точности, с которой нужно за
давать облачность при расчете радиационных потоков и притоков.

Расчеть!̂  проводились при различных баллах облачности, при разных 
сочетаниязГб^блаков различные ярусов, для конкретного случая распре
деления влажности с высотой. О братное влияние облачности на распре
деление температуры и влажности не учитывалось. Расчеты имеют смысл 
численного эксперимента.

Исследовалось влияние облачности нижнего и среднего ярусов, 
а также среднего и верхнего. В первом случае облачность варьировалась 
следующим образом:
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1) безоблачно;

2) Ci =  0,7; Сг =  0; 0^ =  0;

3) Cl =  0,7; C2 =  0,2 (C2 =  0,66); Сз =  0;

4) Cl =  0,4; C2 =  0,2 (C2 =  0,33); Cg =  0.

В скобках указана действительная облачность среднего яруса, рас
считанная по формулам (3) и (4). Во втором случае облачность варьи
ровалась следующим образом:

1 ) безоблачно;

2) Ci =  0; . Сг =  0,8; Сз =  0,2(1,0); '

3) Ci =  0; Сг =  0,2; Сз =  0,8(0,8).

Производились также изменения толщины облаков ,и перемещения 
облачного слоя заданной толщины на разные уровни в пределах дан
ного слоя. Если обозначить высоту нижней границы облаков разных яру
сов через й, г'г, 4 , а высоту верхней границы через ki, ^2, ks, то толщины 
облаков выражаются:

AAj =  ̂ 1 — / 1 ,

Д^2 ~  2̂ — *2 >
^ h = h ~ h -

При рассмотрении облачности нижнего и среднего ярусов были за
даны следующие границы и толщины облачных слоев:

1 ) /i =  946 мб, ^ 1  =  900 мб, AAi =  400 м;
2) /1 =  992 мб, ^1 =  900 мб, AAi =  800 м;
-3) /1 =  992 мб, ^1 =  946 мб; AAi =  400 м; :

при «2 =  685 мб и ^2 =  641 мб ДЙ2 =  500 м.

Д л я  облаков Среднего и верхнего ярусов:

I. 1) /2 =  6 8 5  мб, ^2 =  597 мб, АА2 = 1 0 2 0  м;
2) /з =  726 мб, ^2 =  641 мб, A/?2= 10d0 м;
3) /2 =  781 мб, ^2 =  685 мб, Д/!2 =  1000 м;

при /з =  469 мб и ^3 =  400 мб ДАз =  900 м.
И. I) /2 =  685 мб, ^2 =  641 мб, AAi =  500 м;

2) /2 =  685 мб, ̂ 2  =  597 мб, ДЛ2 = 1 0 2 0  м;
3) /2 =  685 мб, ^2 =  550 мб, ДАд=1650 м;

при /з =  469 мб ^3 =  400 мб.

Расчет потоков длинноволновой радиации производился для уровней 
1000,850,500,300 мб.
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Влияние облачности нижнего и среднего ярусов

Результаты расчетов потоков длинноволновой радиации по формулам
(13) — (20) при указанных исходных данных для облачности представ
лены графически.

На рис. 2 дано распределение эффективного потока F =  B — А по вы
соте при различных условиях облачности, толщине и положении.облаков 
нижнего яруса. По оси ординат отложено давление в миллибарах. Штри
ховкой отмечены облачные слои. Из качественного сопоставления кри
вых видно, что облачность .уменьшает эффективные потоки, особенно 
в слое под облаком. Над облаками эффективные потоки rib 'сравнению

Т^безобЛачньши..условиями меняются слабее. Из графиков видно, что
■добаГвлейиё  ̂облачности среднего яруса к облакам нижнего яруса сильно 
увеличивает отклонение от безоблачной кривой.

Из графиков также следует, что влияние облачности зависит от сте
пени покрытия неба облаками (балл облачности). Для количественной 
оценки влияния облачности приводится табл. 1 , в которой дано отноше
ние потоков в облачных и безоблачных условиях для рассмотренных слу
чаев. Третья графа, относящаяся к случаю, когда имеется только ниж
няя облачность, показывает, что эффективный поток на уровне 1000 мб 
убывает в 5— 8 раз.

Т а б л и ц а !
Влияние облачности на потоки

Толщина и высота 
нижней границы 

облаков

Уровень
(мб)

Г  обя/Г безобл

Л
Ci =  0,7  
Л
С2 =  0,0  
л
Сз =  0,0

Л
Ci =  0 ,7

Сг =  0,2  
Л
Сз =  0 ,0

Л
C l= :0 ,4

С г - 0 ,2
Л
Сз =  0 ,0

I. 1000 0,19* 0,00* 0,65*
i l  =  946 мб 850 0,94 0,42* 0,71 *

ДЛ1 =  400 м 500 0,98 0,93 • 0,96
A/i2 =  500 м 300 0,98 0,92 0,94

II . 1000 0,12* —0,07* 0 ,30*
il =  992 мб 850 0,94 0 ,42* 0,71 *

ДЙ1 =  800 м 500 0,98 0,93 0,96
ДЙ2 =  500 м 300 0,99 0,92 0,94
III. 1000 0,12* —0,07* 0,30*

i l  =  992 мб 850 0,97 0 ,4 5 * 0,72*
AAi =  400 м 500 0,99 0,93 0,96
ДЛ2 — 500 м 300 0,99 0,90 0,94

П р и м е ч а н и е .  Звездочкой (*) обозначены величины, относящиеся к уровням, 
над которыми имеется облачность.

Сопоставление случаев I, II, III в этой графе показывает, чтб влия
ние перемещения облака нижнего яруса внутри слоя на 400—500 м 
незначительно, влияние изменения толщины облачного слоя от 400 до 
800 м также незначительно.

Эти выводы в некоторой степени связаны с гипотезой рассмотрения 
облака как абсолютно черного тела. Учет процессов внутри облака, изме
нения его оптических свойств может несколько изменить эти выводы для 
не слишком толстых или плотных облаков.
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т б ^

Рис. 2. Распределение эффективного 
потока по высоте при различных усло

виях облачности.
/  — безоблачно; 2 —  С ,=0,7, Сг=0, Сз=0,

г - С , =0.4, С2=0,2, Сз=0; 4 - С , =0,7, £^=0,2, 
Сз—О. а  — <1=992 мб, fei=946 мб; !j=685 мб, 
*2=641 мб; б —  г,=946 мб, *,=900 мб; (2=685 мб, 
*2=641 мб; S — <1=992 мб, *1=900 мб; <2=685 мб, 

*2—641 мб.

0,2F кал/см^мин.
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Однако для облаков достаточной толщины будем пользоваться полу
ченными выводами.

Приток к слою определялся как разность потоков

F , .

' На рис. 3 показано влияние облачности на величину притока к раз
личным слоям, кривые построены по трем точкам, отнесенным к середине 
слоя. Они наглядно показывают влияние переменной облачности на при
ток. Наличие облачности только нижнего яруса сильно изменяет приток 
к слою 1000—850 мб, т. е. к тому слою, внутри которого имеется облач
ность. Добавление облачности среднего яруса вызывает увеличение при
тока по сравнению с безоблачным случаем в слое 850—500 мб. Так как 
на этих графиках нанесены величины А/ ,̂ относящиеся к слоям различ
ной толщины, то из рассмотрения кривых нельзя сделать вывода о росте 
притока с высотой в этом слое. Увеличение притока к слою объясняется 
большой толщиной слоя (350 мб). На рисунке толщина слоя показана 
стрелкой. В табл. 2 приведены притоки к слою в кал/см^мин., а также 
выхолаживание единичных слоев внутри данного слоя в град/сутки. 
Из табл. 2 видно, что выхолаживание по сравнению с безоблачным слу
чаем увеличивается в тех слоях, где расположена более высокая облач
ность. Для оценок влияния облачности на притоки составлена ^абл. 3, в ко
торой приведено отношение А ^ о б л /А ^ ^ б е з о б л  для рассматриваемых случаев 
задания облачности. Эта величина существенно возрастает в слоях, где 
наблюдается облачность. Возрастание притока связано с уменьшением 
эффективного потока на границах слоя (см. табл. 1 , рис. 2 ), причем под 
облаком это уменьшение значительно сильнее. Поэтому приток возра
стает. При рассмотрении притоков оказывается, что влияние перемеще
ния облачного слоя на 0,4—0,5 км внутри данного слоя и изменения тол
щины слоя несущественны.

Поднятие облачного слоя на 400 м приводит к изменению притока на 
10—15%. При этом выхолаживание колеблется в пределах всего
0,5 град./сутки.

Т а б л и ц а  3
Влияние облачности на приток длинноволновой радиации

Толщина и высота 
нижней границы 

облаков
Слой (мб)

Д /^обл/Д ^безобл,
й Т \

/безобл  •

Л
Ci =  0,7
Л
С2 =  0,0
л
С з =  0,0

Л.
Cl = 0 ,7

Сг =  0,2
Л
С з =  0,0

Ci =  0,4 

С2 =  0,2

Сз =  0,0

«1 =  946 мб 1000—850 1,86* 0,95* 0,88*
Afti =  400 м 850—500 1,05 1,91* 1,45*
Д/гз =  500 м 500—300 0,99 0,88 0,84

il =  992 мб 1000—850 1,94* 1,03* 1,20*
ДЙ1 =  800 м 850—500 1,05 1,91 * 1,45*
ДЛ2 =  500 м 500—300 0,99 0,88 0,84

Ё1 =  992 мб 1000^850 2,0* 1,08* 1,23*
Д/ii =  400 м 850—500 1,03 1,86* 1,44*
ДЛ2 =  500 м 500—300 0,99 0,67 0,83

П р и м е ч а н и е .  Звездочкой (*) обозначены величины, относящиеся к слоям, 
внутри которых имеется облачность. -
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Влияние облачности среднего и верхнего ярусов

Расчеты  при отсутствии облачности нижнего яруса представлены на 
рис. 4. Влияние облачности среднего и верхнего ярусов аналогично 
предыдущему случаю. Рисунок интересно рассмотреть с точки зрения

р м б

на потоки.
/  — безоблачно; 2 — С^=0, С2= 0,2, С^=0,8, к Л г = Ш  м;

J  — С, =  0, С2=0,2, ^ = 0 ,8 ,  Aft2=1650 м; 4 — с ]= 0 , 5 = 0 ,8 ,  сГ=0,2. 

ДЙ2=500 м ; 5 — С ,= 0, С2=0,8, Сз=0,2, ДЙ2=1650 м.

влияния изменения толщины облаков среднего яруса (или поднятия 
верхней границы ). Н а потоки под облаком изменение толщины облака 
от 500 до 1650 м влияет мало. Н ад  облаком влияние такж е мало

как для облачности, характеризую щ ейся С 2 = 0 ,2  и С з= 0 ,8 , так  и для об-

лачности, характеризую щ ейся С 2 = 0 ,8  С з= 0 ,2 .
О бъяснение этому можно, очевидно, найти в том, что, с одной сто

роны, поднятие верхней границы облака ведет к уменьщению излучения, 
идущего вверх от этой границы, в связи с уменьшением температуры 
границы. С другой стороны, уменьш ается толщ ина слоя между верхней 
границей облака и данным уровнем, в котором происходит поглощение 
радиации. Эти два фактора наклады ваю тся таким образом, что поток 
над облаком меняется незначительно.

Перемещ ение слоя облаков среднего яруса постоянной толщины 
с уровня 2000 м на уровень 3000 м влияет на приток радиации к слою
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850—500 мб в пределах 10—^15% при разных условиях облачностй. 
На приток радиации к слою 500—300 мб это перемещение практически 
не влияет.

Таким образом, рассмотрение обоих примеров позволяет сделать сле
дующие выводы.

1. Наиболее важным фактором, влияющим на величину длинновол
нового потока и притока радиации, является степень докрыто небо
свода облаками (балл облачности).
.. _ 2, Основное влияние облачность оказывает на приток и потоки в слое,

_внутр^и которргО-расположена облачность.
3. Облачность может увеличить выхолаживание этого слоя атмо

сферы по сравнению с безоблачным случаем в 2—3 раза!
4. Для расчета потока и притока длинноволновой радиации к слою 

в первую очередь следует выяснить, имеется ли облачность между 
уровнями, для которых производятся гидродинамические расчеты.

5. Важно также знать, имеется ли один слой облачности или их 
несколько.

6. Требуемая точность задания границ облачности не представляется 
высокой. Колебания границ и толщины слоя в пределах 500 м для обла
ков нижнего яруса и в пределах 1—1,5 км для облаков среднего яруса 
не влияют существенно на величины потока и притока.

Этот вывод представляется нам важным.,
Ранее уже упоминалось, что в настоящее время получать границы 

облачности из гидродинамической схемы нереально в случае малого вер
тикального разрешения. Приближенные же методы безусловно будут 
давать границы и толщину облака с большой ошибкой.

Однако полученные выводы позволяют использовать приближенные 
методы определения облачности для расчета притоков тепла.
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в.  п.  МЕЛЕШКО

ЧЕТЫРЕХУРОВЕННАЯ НЕАДИАБАТИЧЕСКАЯ МОДЕЛЬ  
ПРОГНОЗА МЕТЕОРОЛОГИЧЕСКИХ ЭЛЕМЕНТОВ 

НА ПОЛУШАРИИ

Интегрирование полной системы уравнений, в которой учитывалось 
бы большое число физических факторов, влияющих на формирование 
погоды, представляет собой довольно сложную задачу как с физической, 
так и математической точки зрения.

К настоящему времени в ряде работ Г. И. Марчука [4, 5] предложен 
алгоритм решения системы уравнений гидротермодинамики, в котором 
использована идея расщепления многомерных уравнений на более про
стые, одномерные. В данной работе метод расщепления применен для по
строения четырехуровенной неадиабатической модели атмосферы.

В качестве исходных уравнений задачи рассматриваются полные 
уравнения динамики и термодинамики атмосферных процессов в сфери
ческой системе координат:

^7- I ^  I ^0 I -  дТ RT  _ „ у ^ _
dt “Г «osme (9А ^  ЙО <59 ^  g с (1)

=  «2- ^  +  Р'ДТ’ +  а 2 ( 5 -  F ) - f г

да . да . dq . дд . дБ . .
т  +  ж  +  ^  т . - +  “ -ЭГ +  » Т, = T f -1-м ?  -  г

1 I 1 S )  I д2
йо sin 0 д \ ' ао 0 <50

 ̂ g  дН  ^
 ̂ ~   ̂ R  di:
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Я, 0, ^ ( ^  =  — ; Т, q, Н —^отклонения температуры, удельной влаж - 
 ̂ ро '

ности и геопотенциала от их стандартных значений, зависящих лищь от 
ао — радиус земли; g  — ускорение силы тяжести; г — количество скон
денсированного водяного пара в единице массы за единицу , времени; 
Ср — теплоемкость при p =  const; L — скрытая теплота конденсации;
R  — газовая постоянная; Т — среднее значение температуры в атмосфере; 
Ya и Y — сухоадиабатический и стандартный вертикальные градиенты тем
пературы; Yg — стандартный градиент удельной влажности, тя, те — со
ставляющие турбулентного напряжения трения; Рт, Е  — турбулентные 
потоки тепла и влаги; S, F  — коротковолновая радиация и эффективное 
излучение.

р- g  1 d p
К о = — 0 ) ^ --------—

Здесь ия,, (О — составляю щие скоростей в системе координат

R T  ’ "'2 , СрРа ’ Р о d t

_  1 й2 I I ct g0 д
“Г I '4  502 ' ' 4  дд-

в  областях конденсации водяного пара температура воздуха связана 
с удельной влажностью  соотнощением М агнуса

, - 6 2 2 f e x p - j y M r ^ ,  (Г )

где Г'^— температура (°К).
Остановимся на вопросе о граничных условиях для системы уравне

ний (1).
Н а верхней границе атмосферы при ^ = 0

^в =  '^ Х = 'Р т= = ^  =  0

при С =  1,0
Г

4  =  T i K .  ^е). 0̂ =  92 К -  ^е)

(2)

(2')

Н ад  сушей в качестве дополнительного соотношения используется 
уравнение теплового баланса, отнесенное к уравнению ? =  1,0

P , - \ - L E - ^ n  =  S - F ,  (2")

Здесь Я  — поток тепла в почву. Н ад  океаном

(2'")
E  =  <?4(Ts , q,  | ’

Область интегрирования представляет собой полусферу с криволиней
ными координатами Я и 0, а такж е g. Введем в рассмотрение семейство 
точек по каж дой переменной

Х̂ =  гДХ; 6̂, =  A9j, (/, ^ =  О ± 1, +2, +3 . ..),

дг ■

ДС„ +  Со {т =  0, 1, 2 . . . ) ,
т =  1
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образующее пространственную сетку с щагами АЯ, А0 и соответст
венно. В данном случае шаг по  ̂ принимается переменным, хотя такое 
предположение не является обязательным.

Поскольку задача решается на полусфере, боковые граничные усло
вия задаются На экваторе. Для всех моментов времени принимается

ЛВ )
X

дд ^  дд ~  дЬ ~  дЬ

Система уравнений (1) с выписанными выше граничными условиями 
будет замкнутой, если притоки тепла, влаги и количества движения, вхо
дящие в уравнения, выражаются через основные функции системы (1).

Разделим весь промежуток интегрирования на равномерные
шаги At  так, что

=  и  =  0, Л, 2, J),

где At=tj+i  — tj — полный временной шаг. Д алее разобьем каждый вре
менной шаг на шесть дробных интервалов, причем для каждого из них 
определим одномерные уравнения из системы (1).

Введем в рассмотрение вектор-функцию

ср =  { 'у ,, Т, q } .

Тогда на первом дробном интервале из системы уравнений (1) выде
лим одномерные по 9 уравнения, которые в векторной форме принимают 
вид

До

\

• (3)

в  дальнейшем уравнение (3) будем относить к некоторому уровню т 
по переменной Вопрос о том, какие уровни выбраны за основные будет 
рассматриваться ниже.

Аппроксимируем производные по 0 центральными разностями, а тре
тий член в левой части представим в виде односторонней разности, на
правленной против потока. Тогда дифференциальное уравнение (3) при
водится к трехточечному виду

. (4)

Коэффициенты а„, с„ определяются по формулам:

И п I А/|Х /  1 C t g e ^

д И  Д02 w j ’

ь  —  8 I" I / 1 , ctg 6\
аоД9 ^  4  \Дв2

ОоД0 ^  а\ \Дв2

1 < < 0

О v { n > 0 .
8 =
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Уравнение (4) реш ается методом прогонки. Прогоночные коэффи
циенты вычисляются по формулам:

а______ «+1______   D __ Уя + 1 +  ^в+1 . /СЧ
С X. ----Ъ а. X. ' '  <^_L1 ---rt + 1 « + 1 rt + 1 rt + 1 пЛ-Х « + 1

для обратной прогонки имеем

'Р«+1 =  а д « + Р « -  (6)

Из граничного условия (2"") следует, что на экваторе ап =  1, |3п=0.
Разностное уравнение (4) имеет первый порядок аппроксимации по 

переменным  ̂ и 0. Чтобы повысить порядок аппроксимации этого урав
нения до второго по обеим переменным, воспользуемся схемой коррек
тора

. J  + 2/6 J  [ J  + US , J  + l/6^
Тя ■— 9л йо2Д6 Т« —1 / •  ( ')

Г. И. Марчук предложил схему корректора для случая, когда турбу
лентный обмен отсутствует. Поскольку турбулентность вносит весьма 
малый вклад за время At, ее, по-видимому, можно включить в расчетную 
схему до корректировки функции фЗ+‘/«.

При решении задачи на полусфере система уравнений (1), а следова
тельно, и векторное уравнение (3) имеют особенность в полюсе. Эту
трудность можно обойти, вводя в окрестности полюса декартову систему
координат. С помошью линейного преобразования

и = р у

можно определить скорости в новой системе координат, где U— {u, v)\ 
V={v%,  &е) — векторы-функции составляющих ветра в декартовых и 
сферических координатах соответственно. Матрица линейного преобра
зования Pi имеет вид

cos 0 cos X; —sin 9 sin X 
cos 6 sin X; sin 0 cos Xл =

Предполагается, что преобразование является конформным относи
тельно рассматриваемой линии 0 всегда.

В окрестности полюса имеем

М ' ду ду2

Если ввести единую систему отсчета для рассматриваемой линии 0, 
то можно выполнить прогонку через полюс, используя граничные усло
вия на экваторе.

На третьем дробном интервале рассматривается векторное уравне
ние вида

+ + 2 / 6 ^  v( ^^j + 3/6 J ,  ^ 2 ^ j+ 3 /6 _ ^
&i ^  OoSine dX a 2gj„2g dX2

Уравнение (9) представляется в конечных разностях аналогично тому, 
как это сделано на первом дробном шаге. В результате имеем

-  ..cpl+ ^ ' Ч  W t r  =  . (10)
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Коэффициенты Ui, Ьг, й  определяю тся по формулам:

Oq дх sin 6 + al ДХ̂  sin  ̂6

l>.At

O1 - I  +

eg ДХ sin 0

и

flg А)? Sin̂  0

'xlf
Og ДХ sin 0 +;■

2Д̂ (х
(2q ДХз1п^0

К ак известно, по переменной Я, (т. е. вдоль круга широты) решение 
уравнения (9) долж но быть периодическим

9/+г =  'Рг.

а это значит, что матрица коэффициентов

«1 0 0 . . . 0 0 biь. -^2 «2 0 . . . 0 0 0
0 Ьг «3 . . . 0 , Q 0

0 0 0 0 . . • ~ ^ / -2 ^г-2 . 0
0 0 0 0 . .

«г 0 0 0, . . . 0 bi
для системы уравнений (10), записанной в виде

Л ? г = - Ф г . (11)
где

9 /= {?1 .'Р 2  •

Фг={Ф1.Ф2 •

• Тг).

■ ФгЬ

не является трехдиагональной и решение нельзя получить с помощью 
обычного метода прогонки. С другой стороны, решение системы уравне
ний (11) можно представить в виде [1]

?г_1 =  Л _ 1  +  М г _ 1 ,

где Р;_1 =Лу^^грг_ 1  — решение для усеченной системы, т. е. системы, ко
торая получается, если выбросить нижнюю строку и крайний правый

столбец в матрице Ai, а q i - i— A j \  t/j- i — решение усеченной системы, 
в которой вместо правой части используется крайний правый столбец 
матрицы Al.

П оскольку Лг_ 1  является матрицей Якоби, решение с и с т е м / для 

Рг_ 1  и <7 г- 1  можно получить методом прогонки, т. е.

Л  =  “ (Ч-Л-Ы  +  РгЧ-1 
^г =  “г+1^/-И +  Т/+1 
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Коэффициенты ai, рг, Yt находятся с помощью рекуррентных соотно- 
щений

Т/ + 1

при этом
Ч — 4bi

—  8 -  --- ’ Р2-

сг —4bi 

(i =  2, 3, I)
(13)

,{ + 2/6 

Cl Ъ'- ci
Из условия периодичности решения имеем для обратной прогонки

Pi = 0, qj=l
и, наконец,

P/+i +  “/ + i ^
9 /  = 1 — а7 +  1^1 if/ +  l

(14)

Данный метод является устойчивым по переменной X, поскольку для 
системы (10) выполняется условие

^^<>0, ^ > 0 ,  С ;> а ,  +  Ь,.

Схема корректора по К имеет вид

J+2/6
Uq 2ДХ sin 6

(15)

Ha пятом дробном интервале интегрирование выполняется по вер
тикали. Исходное одномерное уравнение

ср/ + 5 /6_  у/ + 4/6 <̂pV + 5/6
" Й Ж ~

дВ^
дС ■ZJ =  0, (16)

где

Z^ = - г - п л

Приведем к дивергентному виду. С этой целью используем уравнение 
неразрывности, записанное для момента времени А .̂ Тогда имеем

.л /Ч -5 /6 _  <f/ + 4 /6

( .7 ,

Здесь D — плоская дивергенция.

1 /  dv.
D ао sin 0 \  йХ.

Применим к уравнению. (17) метод интегральных соотношений, пред
ложенный А. А. Дородницыным 2] и использованный в задаче кратко
срочного прогноза погоды В. М. Кадышниковым [3]. Этот метод позво
ляет избежать процедуры дифференцирования функции, заданной дис
кретно и, что особенно важно, перейти от притоков тепла, влаги и коли
чества движения к их величинам, выраженным через потоки.
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Разделим интервал изменения  ̂ (от О до 1) на четыре промежутка 
точками ^т, так что

^1=0; ?2=0,3; ^3=0,5; ^4=0,7; ^5=1,0.

Умножим уравнение (17) на  ̂ и перепишем в виде
д и  
dt:

где

УИ =

■ =  А +  Ш = = / ,

<р/ +  5 /6  _  ^ J  +  4 /б

(18)

- Z ' J  + 5/б^ /
Ai ~ f

Проинтегрируем (18) по  ̂от О до 3, 4, 5)

щ̂ТП
=  J fd'Q. (19)

Здесь принято ^ Л = 0  при ^ = 0 ,
Представим правую часть уравнения (18) в виде полинома четвер

той степени, принимающего значения fm при

(20)

Значение а,- можно определить из системы уравнений, если записать
выражения для f на всех уровнях ( т =  1, 2, 3, 4, 5).

7 = ( С ) а  (21)

/ —  { / и  /г >  /з >  / 4> / з  Ь

< 2 = { ао , «1, «2, ^3, а^ ),

1 0 0 0 О
1 0,3 0,09 0,027 0,0081

(С )=  1 0,5 0,25 0,125 0,0625
1 0,7 0,49 0,343 0,2401
1 1 1 1  1

Умножим слева систему (21) на матрицу (^)“*, тогда имеем

а  =  (С )-у , (22)
1,0 О О 0 0

-7 ,7 6 1 9  20,8333 - 2 1 ,0  8,9286 - 1 , 0
(С )-1=  21,0476 -9 2 ,2 6 1 9  121,0 -5 6 ,5 4 7 6  6,7619

-2 3 ,8 0 9 6  130,9524 - 2 0 0 ,0  107,1429 -1 4 ,2 8 5 7
9,5238 -5 9 ,5 2 3 8  100,0 -5 9 ,5 2 3 8  9,5238

С другой стороны, проинтегрируем по Z выражение для f в (20) че
тыре раза от О до  

С™ J.2 J-3 И  у5

J f  d(, =  Н~ +® 4 ■

8*

(23)
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принимая во внимание (22), имеем

C A - ( ^ i ) / i = (^ 2 )7 * .

Здесь введены следующие обозначения

> . ^3^3! ^4-^4! ^5-^5 1 >
^ 1 = {  0,0966; 0,0942; 0,0957; 0 ,0873),

7 ^  =  { Л / / з ,  A v / s l r ,
0,3434 -0 ,2 1 2 4  0,0809 -0 ,0 0 8 4
0,4340 -0 ,0 8 3 3  0,0620 -0 ,0 0 6 9
0,4151 0,0457 0,1526 -0 ,0 0 9 3
0,4960 -0 ,6 1 6 7  0,4960 *0,0873

(24)

(^2) =

Умножая слева соотношение (24) на матрицу и переходя
к первоначальным обозначениям, получаем систему линейных алгебраи
ческих уравнений относительно функцииф . .

[iP +  Д/(^з) н  ср- = +  Д/ [(^з) 5  +  Z  -  (^4) Л  

где Е  — единичная матрица, ф=|ф^+^/б,

(25)

(^з) =

-5 ,5 9 5 1  8,3998
-2 ,9 7 6 2  О 

2,50 -8 -,4 0
-8 ,9 2 8 1  21,0 -2 0 ,8 3 3 3

( ^ J =  {0,03148, -0 ,0 1 9 3 1 , 0,03224, 

Согласно граничным условиям  ̂=  0,

/ 1  — “2(*  ̂ -^)i

2,5 0,2286
2,9762 -0 ,1 9 0 5  
5,5952 0,5333

7,7619

-0,20036

(26)

т. е. .fi представляет собой баланс лучистой энергии на верхней границе 
атмосферы.

Система уравнений (25) решается методом Гаусса.
На шестом дробном интервале рассматривается следующая система 

уравнений:
+  ......  g  +  ^

At «о Sin в дХ ‘ в

At:
7/ + 1_:'7'/ + 5/6

_  g________
«osin0 '^6

R T  , , ! 0)
=  - ^ ( Т а - Т )

/+1

uq sin 0 

rpj-\-1 _

_____ + _ L
dk ' «0

дН1 + ̂

С

(50 as

R

(27)
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И з первых двул уравнений находятся составляю щ ие скорости v%, vq

Mg дН̂ /-Ы
i m

•V]

1 +  (Д«)2 L, «osme dl ”

+  ^,{+5/6 _  д^^^;+5/6

1 Г {U)'^gl дН^+У +
1 +  (ДЯ)2 OflSlnB d \  Oq d0

Oq дв +

(28)

П одставляя в уравнение неразрывности соответствующие выраж ения 

для из+1, yj+i и (0 '̂’̂  ̂ и используя уравнение стаТиКи, получаемЛ . о ,, . . . . .

т di: ~  Ж  ,

Здесь L Я  — плоский оператор, равный

L t l — Hi |-^ 2  ^0 2  ае

о -  „  ^
V — — -^5 г  ̂ 6  д\ d6 ^

(29)

&к

О ж .Г/+5/6
. Тщ \ . g- 1 V

, -00)

g m  i  т  \  : , g

Pi — коэффициенты, зависящ ие,от 0 и At, имеют следующие выражения:

I  '
P i al sin^ 6 1 +  (2шД^)^ cos^ в 

1
1 -(- (2<йД^) cos 0

2̂(0 Дг; [(2u)A!!)2pos2 0—,1|
2 >

Л

р,

Ре

1 +  (2о)Д^) cos'^ в

CO S0 [1  +  ( 2 o> A Q 2  ( 2  — c o s 2  0 )  1

1 +  (2(1)Д^)^ cos^ 0] ^ sin 0 ’

2шсо8 0
^«0 П  +  (2ш Д^)^ cos2 0] sln '0 ’

■ ^  - ■ ■ ■ - - 
g Atag [1 +  (2(0 Д̂ -)2 cos2 0J sin 0 ’ j 

2co eos0
P 7 gOQ [1 +  (2coAO2cos2 0] ’

1
8 Д^ д̂ь [1 +  (2»A^)2cos20j ’
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p . -
COS 0 ctg 0

+
2 (2o) Д )̂2 co$2 0 sin 02(й

^ « 0  1 [ 1 +  (2 “ Д0 2  cos2 0 "Г- [ 1 +  (2 (0  cos 2 0 ]
sin 0

^10
1

t dgOQ

(2(oAj!)2sin 20
+

[1 +  (2(j)A^)2cos2 0] 

Ctg0
[ 1  +  ( 2 ( o A O 2 c o s 2 0 ] 2  t  [ 1  +  ( 2 ( o A ^ ) 2 c o s 2 0 ]

граничное условие (2 ‘) с помощью уравнения притока тепла, запи
санного на уровне ^ = 1 ,0, приводится к виду

- F .

Здесь

F  =  o ^ ~  т-

(31)

• 7 Я |) .

Как и на третьем дробном щаге к уравнению (25) удобно применить 
метод интегральных соотнощений по вертикальной координате. Для этого 
умножим его на  ̂и перейдем к новой функции г|; =  ̂ Я̂ '+Ч

С
д ^ \ т  dt, т т

Граничное условие при ? = 0  перепишется в форме
I /ос — 1 т  — 1 ) ф== —F .

(32)

(33)

При этом следует иметь в виду, что к уравнению (32) метод инте
гральных соотношений можно применить только один раз. В качестве 
вспомогательного соотношения рассматривается уравнение статики, про
интегрированное по вертикальной координате g. При интегрировании 
используется очевидное допущение ^ о Я = 0, поскольку

11тСЯ =  ИтСГ =  0,
Сч-о с-^о

если Т ограничено.
После выполненных преобразований уравнение (32), записанное от

носительно первоначальной функции Я, образует систему

Здесь
L H  +  {k,) Н  =  {k,) Т  +  (^3) F  +  Q .

® — { ^2 > ^3 ’

(34)

аг
M2RTz{-/.-\) '

i h ) =

{ k , ) =

6,0034 -3 4 ,5 2 3 0 48,0901 -2 0 ,3 2 5 2
11,9394 -3 4 ,6 4 6 3 16,7048 6,3037

2,1884 6,8971 -2 7 ,6 8 0 8 18,9193
-2 ,9 3 8 6 -.6 ,0352 66,7672 -6 2 ,8 4 4 0

12,4877 -2 7 ,7 1 9 11,0245 -1 ,3 7 1 5
9,3417 0 -1 8 ,4 5 8 7 1,6075

-4 ,3 2 2 2 21,4714 -1 9 ,1 1 2 3 -2 ,4 7 8 4
14,5146 -5 0 ,4 7 5 1 66,9161 -3 3 ,9 2 0 0

2,6604
-1 ,0 3 8 1
-1 ,1 3 4 0

17,679
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с  помощью метода канонизации приведем эту систему из четырех 
уравнений к нормальному виду. С этой целью умножим каждое уравне
ние на некоторый множитель pw и полученные результаты сложим.

4
2  +  «и [(6,0034p'i*')+ 11,9394Р<2''> +  2 ,1 8 8 4 p f -  2;9386р1*^) +
( = 1

+  (-34,5230p'i^> -  34,64бЗр *̂> +  6,8971 -  6,0352pi*>) Я з +
+  (48,0901pf' +  16,7043Р^*  ̂-  27,6808р1*^ +  66,7672р1*^) Я 4 +
+  (-20,3252p'i") +  6,3037Р‘2"> +  18,9193р‘з"̂  -  62,8440р^*’)  Я 5] =
=  ап (I2,4877pf> +  9,3417р<2̂ > -  4,32228^^> +  14,5146^1*^) Гг +

+  ( -27,719р</> -4- +  21,4714pf^ -  5O,475ipl*0 Тг +
+  (ll,0245p ‘i*̂  +  18,458pi"' -  19,1123р^*> +  66,9161р1*>) Т^+-  
+  (- l,3 7 1 5 p f>  - f  1,6075р'2 >̂ -  2,4784р‘з"’ -  33,92^1* )̂ Г 5] +

4

+  а„ (2,6604p'i">- l,0381pi"^-l,1340p^"4l7,679p^'>)F +  2  • (35)
1 = 1

Потребуем,чтобы

6,0034p‘i*> +  11,9394Р^*' +  2 ,1884pf -  2,9386p^"' =  XfcP' 
-34,5230p<i"^ -  34,6463^'^) +  6,8971 -  6,0352pl*> =  (

48,090ipf> +  16,7048p<2'̂  ̂-  27,6808p^'^>+ 66,7672р1*> =  ХйР'з''> 

~20,3252p<i*> +  6,3037pi*^ +  18,9193^^^^  ̂-  62,840p?^ =

Q(ft)

m

(36)

=  0. (37)

Система однородных уравнений (36) имеет решение, отличное от ну
левого при условии, что ее определитель равен нулю

6,0034-Х,^ 11,9394 2,1884 2,9386
-3 4 ,5 2 3 0  -3 4 ,6 4 6 3 -Х ^  6,8971 -6 ,0 3 5 2

48,0901 16,7048 -27 ,6808-Х ;^  66,7672
-2 0 ,3 2 5 2  6,3037 18,9193 -6 2 ,8 4 0 - ) .^

Из матрицы коэффициентов (37), транспонированной по отношению 
к матрице (кв), определяются четыре собственных числа Xh ( k =  l, 2, 3, 4)

= -0 ,2 8 8 1 ; Х2 =  4,6190; Х3 = = -2 8 ,9 4 2 5 ; 4̂ = - 8 5 ,3 1 7 9 .

Чтобы сопоставить полученные значения Ik с результатами других 
авторов, необходимо аиЯ^ умножить на At^P, т. е.

В табл. 1 приводятся значения и четыре первых собственных 
числа из работы Л. В. Руховца [7] и С. В. Немчинова [6].

Т а б л и ц а !

k К Х; из [7] Х̂  из [6]

1 —0,14 . 10-^ —0,16 . 10-J2 -0 ,1 2  . 10-12
2 —2,28 ■10-2 —0,86 .' lO”  о -4,35 • 10-12
3 —14,32 . 10-2 —5,25 .' 10-^ --
4 42,3 . 10-^2. —16,22. 10-^^ --
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И з сравнения следует, что Я' мало отличается от значений, получен
ных в других работах, и лишний раз подтверж дает тот факт, что урав
нение с Я ' , характеризуюш;ее осредненные по высоте движения, играет
важную  роль в описании атмосферных процессов независимо от количе
ства рассматриваемы х уровней; ■

Д л я  каж дого значения Ль ( ^ = 1 ,  2, 3, 4) с точностью до постоянного 
множителя из системы уравнений (36) находятся составляю ш ие собст
венного вектора. ■

Положим .1,0, тогда остальные pW легко определяю тся (табл. 2).

' ' ■ Т а б л и ц а  2

k р(з̂ ) Г

1 1,0 —0,7567 1,2034 —0,0372
2 1.0 — 1,0239 0,2032 —0,3939
3 1,0 ’ — 3,3332 2,3104. 0,0700
4 ’ 1,0 13,6794 —56,4678 44,6033

Введем обозначения 

й№)12,4877рГЧ 9,3417рГ^ -  4 ,3222^^ ''Ч  14,5146р\''^ =  аГ , 
- 2 7 , 7 ' Щ ^ \ +  +  21,4714Й*> -  50 ,4751pf =

11,0245р‘" Ч  18,4587р'2''' -  19,1123р^''^66,9161р\“  ̂=  а̂ з''',dW т bW- jft)

- 1 ,3715рГ +  1,6075р'2''* -  2,4784р'з"’ -  33,9200??' =  o f  
2,6604pf> -  1,0381?^*' -  1,1340Й'> +  17,6790pf' =  c'*^

Значения и привед|;ены в табл. 3 и 4 .
Т а б л и ц а  3

k

1 —0,3226 —0,0213 0,4976 4,3085
2 —3,6728 —3,4737 —0,3180 9,8404
3 —27,6194 18,3529 33,0804 —14,8310
4 1031,7413 —3491,4922 3822,4083 — 1352,3760

Т а б л и ц а  4

(̂3)

, 1,4235 —3,4710 4,7387 841,0340

П оложим

М~\

Ф « -  2  ( . . , « r , + . + p « Q . + , ) + « . . № ,
тп — \
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тогда уравнение (34) перепишется в виде

а2 у т  
дд2

д У ^
дк

dyW
+  =  (38)

Таким образом, трехмерное уравнение для расчета поля геопотен
циала оказалось в результате выполненных преобразований двумерным 
уравнением типа Гельмгольца относительно функций 7W (й =  1, 2, 3̂  4 ).

Известно [8], что величина У — определяет характерный масштаб 
Z,ft области влияния правой части уравнения (38), т. е.

Вычисления показывают, что области влияния правых частей для 
приведенных в табл. 1 значений собственных чисел соответственно 
равны:

L i« 2 6 5 0  км, L2—663 км, 1з«^265 км, L i ~ l 6 7  км.
Аппроксимируем производные по Я и 0 центральными разностями. 

Собирая подобные члены, получим разностный аналог дифференциаль
ного уравнения (38)

=  0. (39)

Коэффициенты aW ( .r=\ ,  2, . . . ,  6) находятся по формулам

А

4 ^ = ( V n )
-1 А

Дв2 де

Уравнение (35) интегрируется методом Либмана. Чтобы обеспечить 
наибольшую скорость сходимости итерационного процесса, параметры 
релаксации для каждого уравнения (39) были разными.

После того как определены, значения геопотенциала на каждом  
уровне рассчитывались из соотношения

7 /  =  (^g)

0,7880 0,5218 --0 ,3 1 5 5 0,0058
0,6775 -0 ,3 1 1 0  --0 ,3 6 4 9 -0 ,0 0 1 6
0,6195 -0 ,6 5 2 1 0,0379 -0 ,0 0 5 3
0,5588 -0 ,7 4 1 9 0,1669 -0 ,0 1 6 1

(40)

(^9) =

Температура на уровне ^5=1,0  находится из соотношения 

=  - ^  ( F + f f i ; (41)

на остальных уровнях температура определяется из уравнения статики, 
проинтегрированного по С

Г = { Г 2 ,  т „ т , ] ,  :
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(/fe jo )= {-0 ,1 6 0 5 ; 0,0956; -0 ,1 5 9 7
где

-0 ,4 4 7 3 ; 1,3945; -2 ,0 0 8 1 ; 1,0611
(^ п )--- 0,2848; -1 ,1 8 5 8 ; 0,6830; 0,2178

-0 ,5 5 1 7 ; 0,1*992; 0,8606; -0 ,1 0 9 7

Вертикальные токи вычисляются из уравнения притока тепла, 
записанного соответственно для уровней ^2=0,3; ? з = 0  5; ^4=0,7; 5̂= 1 ,0,

(w =  2, 3, 4, 5). (42)

Наконец, на четвертом дробном шаге производится согласование 
температуры и влажности в областях конденсации, исходя из того факта, 
что в атмосфере пересышение не имеет места.

Если q L X H T ) - q ’ -^^ '^>0,  то

если q’m^l{T) — то / ma x
(43)

9max вычисляется С ПОМОЩЬЮ соотношения Магнуса (И) .
В начальный момент времени по данным о температуре и геопотен- 

циале на разных уровнях с использованием граничных условий (2)

и (2') строятся поля ю, v%, Ve в геострофическом приближении. На полу
шарии геострофический ветер вычисляется до 20° с. ш. На экваторе и на 
широте 5°С Ул и ve полагаются равными нулю. На широтах 10 и 15° С 
составляющие скорости находились в результате линейной интерполяции.

В настоящей работе изложена динамическая часть модели атмо
сферы. Методы расчета притоков тепла (лучистых, турбулентных и кон
денсационных) исследовались Л. Р. Дмитриевой и будут изложены 
в другой работе.

Чтобы более четко представить последовательность расчета притоков 
тепла и влаги, коротко опишем предлагаемый алгоритм счета.

В начальный момент времени на основании эмпирических соотноше

ний между Т, q я со, с одной стороны, и облачностью, с другой, строятся 
поля облачности на разных уровнях. Эти поля используются при расчете 
лучистых потоков тепла. Турбулентные потоки тепла Рт и влаги Е  над 
океаном определяются по известной температуре поверхности океанов и 
значениям Т я q яа. уровне ^5=1,0. Н ад сушей Рт вычисляется из урав
нения теплового баланса, в котором в качестве 77 и LE  используются 
климатические значения. Если i^max (Т) — 9 ^ 0 ,  вычисляется приток 
тепла за счет конденсации.

Горизонтальные составляющие турбулентного напряжения трения тя, 
и Те на уровне 5̂= 1,0 определяются по данным о ветре на этом ж е 
уровне. На вышележащих уровнях (^2, з̂, S4) полагается, что

Вычисленные значения S — F, Рт, Е, г, тя, те включаются в основные 
уравнения на третьем дробном шаге.

Описанная процедура счета притоков тепла и влаги повторяется в на
чале каждого временного шага. Предлагаемый здесь алгоритм был ре
ализован на электронной вычислительной машине.
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