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ВВЕДЕНИЕ 

В представленной монографии рассматриваются особенности совре-
менного подхода мирового научного сообщества к проблемам исследования 
земного климата и прогнозирования его изменений. Как известно, в настоя-
щее время центральной проблемой климатических исследований является 
предсказание изменений климата, вызванных антропогенной деятельностью. 
Для ее решения Всемирной метеорологической организацией (WMO, 1975)  
в рамках Программы ООН по окружающей среде в 1988 году создана Меж-
правительственная группа экспертов по изменению климата (МГЭИК/IPCC), 
активность которой базируется на тесном взаимодействии ведущих экспертов 
из научных институтов и центров, решающих задачи прогноза погоды, а так-
же из политических организаций. Основной задачей группы является предос-
тавление мировому сообществу ясного научного мнения о текущем состоя-
нии знаний об изменении климата и его потенциальных экологических и 
социально-экономических последствиях. Результаты активности МГЭИК ле-
жат в основе планирования деятельности человечества в изменяющихся кли-
матических условиях, в том числе, по компенсации нежелательных природ-
ных эффектов. 

Согласно определению Всемирной метеорологической организации, 
климатическую систему планеты Земля образуют взаимодействующие меж-
ду собой атмосфера, Мировой океан, суша, криосфера и биота. В основу 
настоящей монографии положен тезис о том, что общепризнанным базовым 
методом решения современных фундаментальных и прикладных геофизи-
ческих задач, связанных с междисциплинарным описанием глобальных про-
цессов в окружающей среде, является математическое моделирование. Это 
обусловлено тем, что с научной точки зрения проблема исследования кли-
матических процессов не может быть решена традиционными методами, 
многократно опробованными в естественных науках – лабораторными экс-
периментами, поскольку климатическая система как физический объект об-
ладает рядом специфических особенностей. 

История создания моделей климатической системы восходит к клас-
сической работе Нормана Филлипса (Phillips, 1956). В настоящее время та-
кие модели развиваются во многих научно-исследовательских центрах по 
изучению погоды и климата. Список климатических моделей, приведенный 
в главе 9 пятого Оценочного доклада Межправительственной группы экс-
пертов по изменениям климата (Flato et al., 2013), содержит 39 наимено-
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ваний вместе со ссылками на научно-исследовательские организации (об-
щим числом 21), в которых эти модели разрабатывались, и на 13 государств, 
где эти научные учреждения расположены. Традиционно климатическая 
модель описывает взаимодействие атмосферы и океана и включает в себя 
две основные составляющие (два «блока»): модель общей циркуляции ат-
мосферы и модель общей циркуляции океана (с морским льдом). Кроме это-
го, модель может включать множество других блоков, описывающих раз-
личные процессы, влияющие на климат. К ним относятся, например, блок 
углеродного цикла (расчет содержания углерода в атмосфере, океане, почве 
и растительности), блок химии атмосферы, аэрозольный блок, модели ди-
намической растительности, ледниковых щитов, электрических явлений и 
некоторые другие.  

В СССР климатическое моделирование началась в 1973 году с поруче-
ния Отделения океанологии, физики атмосферы и географии АН СССР при-
ступить в Вычислительном центре СО АН СССР к разработке под руково-
дством Г.И. Марчука совместной модели общей циркуляции атмосферы и 
океана. Эта модель должна была стать основой для дальнейшего развития 
моделей климата Земли. Это поручение было выполнено. Результаты проде-
ланной работы опубликованы в книге Г.И. Марчука, В.П. Дымникова, 
В.Б. Залесного, В.Н. Лыкосова и В.Я. Галина (Марчук и др., 1984) – первой в 
мире монографии, в которой была дана детальная постановка задачи совме-
стного моделирования динамики атмосферы и океана и описаны методы ее 
решения. Дальнейшее развитие этого направления происходило в Отделе вы-
числительной математики АН СССР, который впоследствии стал Институтом 
вычислительной математики (ИВМ) РАН. Важным аспектом всей работы бы-
ло и остается то, что она является частью крупных международных научных 
программ, отражающих принципиальную важность климатических проблем 
для всего мирового сообщества. 

В мировом научном сообществе регулярно проводятся сравнения кли-
матических моделей, состоящие в том, что с моделями проводятся скоорди-
нированные численные эксперименты. Программа по сравнению климатиче-
ских моделей получила название CMIP (Coupled Model Intercomparison 
Project – проект по сравнению совместных моделей). Стоит отметить, что в 
данных проектах от Российской Федерации участвует единственная глобаль-
ная модель климата, развиваемая в Институте вычислительной математики 
(ИВМ) РАН. 

Последнее на сегодняшний день сравнение, CMIP5, проходило в 2010–
2013 годах. Структура численных экспериментов, предложенных для этого 
сравнения, описана в публикации (Taylor и др., 2012). Все численные экспе-
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рименты подразделялись на 2 типа: «длинные» и «короткие». Под «коротки-
ми» подразумевались численные эксперименты продолжительностью в 5–
10 лет модельного времени (декадные или десятилетние прогнозы), учиты-
вающие реальное начальное состояние как атмосферы, так и океана, а также 
расчеты в рамках реального сценария изменения внешних по отношению к 
климатической системе воздействий (антропогенных выбросов или концен-
траций малых газовых составляющих, вариации солнечного излучения, пара-
метров землепользования и др.).  

В «длинных» экспериментах продолжительностью от сотни до не-
скольких сотен лет традиционно изучалась реакция климата на внешние воз-
действия. Эти эксперименты подразделялись по приоритету. Самый высокий 
приоритет имели следующие эксперименты. 

1. Прединдустриальный контрольный эксперимент, в котором модели-
руется климат в предположении, что все внешние воздействия фиксированы 
на прединдустриальном уровне и соответствуют 1850 году. Продолжитель-
ность такого эксперимента должна была составлять не менее 500 лет, чтобы 
можно было судить о том, насколько климат, полученный в модели, является 
равновесным, и какова естественная изменчивость в климатической системе.  

2. Моделирование изменений климата с 1850 по 2005 годы с заданным 
временным ходом концентрации малых газовых составляющих и солнечного 
излучения, соответствующих наблюдавшимся в эти годы. 

3. Моделирование возможных изменений климата в 2006–2100 гг. по 
сценариям RCP8.5 (экстремально теплый) и RCP4.5 (умеренно теплый). Чис-
ла в конце сценариев означают величину радиационного форсинга, обуслов-
ленного изменением концентрации малых газовых составляющих на 2100 год 
по сравнению с концом ХХ века. 

4. Моделирование изменений климата при увеличении концентрации 
углекислого газа СО2 в атмосфере на 1% в год до ее учетверения (продолжи-
тельность – 140 модельных лет). Моделирование изменений климата при 
мгновенном учетверении концентрации СО2 и сохранении ее неизменной в 
течение 150 лет. 

5. Моделирование климата 1979–2008 гг. с помощью модели общей 
циркуляции атмосферы с предписанным наблюдаемым распределением тем-
пературы поверхности океана, морских льдов и концентрации малых газовых 
составляющих. 

6. Прединдустриальный контрольный эксперимент и эксперименты  
по моделированию изменений климата как для условий 1850–2005 гг., так и 
по сценарию RCP8.5 в 2006–2100 гг. Эксперименты необходимо было про-
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вести аналогично пунктам 1–3, но с рассчитываемой, а не заданной концен-
трацией СО2 в атмосфере. В этом случае задавался сценарий антропогенной 
эмиссии СО2 вследствие сжигания топлива и землепользования, а потоки СО2 
из наземных экосистем и океана рассчитывались моделями. Именно такие 
модели назывались в протоколе CMIP5 моделями климатической системы 
Земли, хотя, вообще говоря, четкого определения того, что должна включать 
такая модель, на настоящий момент не существует. 

Кроме перечисленных расчетов, участники CMIP могли проводить и 
другие эксперименты, чей приоритет, однако, был ниже. Количество предло-
женных экспериментов составляло несколько десятков. Это были, например, 
эксперименты, направленные на: исследование вклада отдельных воздейст-
вий в изменение климата ХХ века (за счет изменения концентрации парнико-
вых газов, аэрозолей, а также вариаций естественных факторов); моделиро-
вание климата прошлых эпох; моделирование изменений климата, связанных 
с различными геоинженерными воздействиями, компенсирующими глобаль-
ное потепление. 

Согласно работе (Flato и др., 2013), все климатические модели, исполь-
зованные в CMIP5, включали в себя следующие модели: общей циркуляции 
атмосферы, общей циркуляции океана, поверхности суши и морского льда. 
Почти все модели (33 из 39) имели аэрозольный блок. Примерно в половине 
из моделей интерактивно вычислялись компоненты углеродного цикла, а ин-
терактивная динамика атмосферных химических процессов рассчитывалась 
лишь в 11 моделях. Характерное разрешение составляло 1–3 градуса по дол-
готе и широте в атмосферном блоке и 0.5–2 градуса в океане. В цитированной 
выше работе представлена оценка качества современных климатических мо-
делей, полученная по нескольким десяткам параметров, в основном, характе-
ризующих термодинамику атмосферы и океана. Всего же различными науч-
ными группами качество моделей анализируется по многим сотням различных 
показателей, принадлежащих порой различным научным областям.  

До сих пор мировым научным сообществом поощряется развитие но-
вых независимых климатических моделей, поскольку непосредственно про-
верить многие прогнозы изменений климата, в отличие от прогнозов погоды, 
в ближайшее время затруднительно или не представляется возможным.  
В связи с этим возникает вопрос о том, насколько представленные в проекте 
CMIP5 модели независимы. Ведь нередко в нескольких моделях использован 
один и тот же блок динамики атмосферы или динамики океана, или же в этих 
блоках сделаны лишь небольшие модификации. В работе (Knutti и др., 2013) 
показано, что такие модели обычно имеют весьма похожие результаты как 
при воспроизведении современного климата, так и при оценке ожидаемых в 
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ближайшее столетие его изменений. Показано также, что многие модели 
климата, участвовавшие в CMIP5, основаны на несколько улучшенных вер-
сиях моделей, участвовавших в CMIP3. При этом в работе подтверждается 
тот факт, что климатическая модель Института вычислительной математики 
РАН не похожа на любую из других современных моделей климата, что и 
обуславливает ее ценность для мировой науки. 

Структура следующей фазы сравнения климатических моделей, CMIP6, 
несколько отличается от того, как были устроены предыдущие. Планируется, 
что на этом этапе проект будет состоять из обязательной части и подпроек-
тов. Если какой-либо климатический центр собирается участвовать со своей 
моделью в каком-либо подпроекте, то он должен предварительно провести с 
ней следующие расчеты.  

1. Прединдустриальный контрольный эксперимент продолжительно-
стью не менее 500 лет модельного времени. 

2. Моделирование изменений климата в 1850–2015 гг. с заданными 
концентрациями малых газовых составляющих. 

3. Моделирование изменений климата вследствие увеличения концен-
трации СО2 от прединдустриального значения со скоростью 1% в год в тече-
ние 140 лет (до учетверения первоначальной концентрации). 

4. Моделирование изменений климата вследствие мгновенного учетве-
рения начальной величины концентрации СО2 и поддержания ее на этом 
уровне в течение 150 лет. 

5. Моделирование климата и его изменений в 1979–2015 гг. с помощью 
атмосферного блока климатической модели с предписанной температурой 
поверхности океана и концентрацией морских льдов, а также предписанного 
по измерениям изменения состава атмосферы. 

Каких-либо обязательных требований к климатическим моделям (про-
странственное разрешение, наличие тех или иных блоков, степень сложно-
сти описания тех или иных процессов) не выдвигается. Однако, по мнению 
разработчиков климатических моделей (http://www.wcrp-climate.org/modelling-
wgcm-meetings/64-unifying-themes/modelling-wgcm/modelling-wgcm-sessions/ 
371-wgcm18), в большинстве ведущих климатических центров будут ис-
пользоваться либо модели с горизонтальным разрешением в атмосфере  
примерно 1 градус, либо две версии – с разрешением в диапазоне 0.5–1 и 
около 2 градусов; в океане разрешение составит, в основном, также около 
1 градуса, также будут использоваться две версии модели – с разрешением 
около 1 и в диапазоне 0.25–0.5 градуса. 
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После проведения серии обязательных экспериментов модель может 
участвовать в любых подпроектах. Список подпроектов можно найти по адре-
су: http://www.wcrp-climate.org/images/modelling/WGCM/CMIP/CMIP6-Endorse 
dMIPs_Summary_150819_Sent. 

Ниже приведены лишь названия подпроектов и дана их очень краткая 
характеристика. 

1. AerChemMIP (Aerosols and Chemistry Model Intercomparison 
Project). Проект посвящен исследованию обратных связей в системе кли-
мат-химия атмосферы. Подразумевает наличие химического и аэрозольного 
блоков. 

2. C4MIP (Coupled Climate Carbon Cycle Model Intercomparison 
Project). В проекте рассматриваются модельные расчеты, в которых концен-
трация СО2 вычисляется по предписанным антропогенным выбросам вслед-
ствие сжигания топлива и землепользования. Рассматриваются обратные свя-
зи между климатом и углеродным циклом.  

3. CFMIP (Cloud Feedback Model Intercomparison Project). Проект 
посвящен исследованию обратных связей между изменениями климата и 
вариациями облачности, которая, как известно, вносит основной вклад в 
неопределенность величины равновесного глобального потепления при  
заданном внешнем воздействии, например, при удвоении концентрации СО2 
в атмосфере. 

4. Detection and Attribution Model Intercomparison Project. В проекте 
рассматривается вклад различных воздействий в наблюдавшиеся в последние 
100–200 лет изменения климата. К ним относятся изменения концентрации 
парниковых газов и содержания естественных и антропогенных аэрозолей и 
их предшественников, вариации приходящего солнечного излучения, земле-
пользование и др. 

5. DCPP (Decadal Climate Intercomparison Project). Проект направлен 
на исследование возможности предсказания изменения климата на ближай-
шие 10 лет, учитывая не только изменения внешних воздействий, но и на-
чальное состояние климатической системы, прежде всего, океана. 

6. FAFMIP (Flux Anomaly Forced Model Intercomparison Project).  
В проекте предполагается исследовать роль изменений плотности и динами-
ки океана в будущих изменениях уровня океана. 

7. GeoMIP (Geoengeneering Model Intercomparison Project). Проект 
посвящен моделированию различных геоинженерных воздействий с целью 
смягчения глобального потепления: внесению в стратосферу серосодержа-
щих веществ, распылению в воздухе морской воды, изменению свойств об-
лачности различных ярусов и т.п. 
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8. GMMIP (Global Monsoon Model Intercomparison Project). Предпо-
лагается исследование различных механизмов, ответственных за межгодовую 
изменчивость муссонов, прежде всего, летнего азиатского муссона. 

9. HighResMIP (High Resolution Model Intercomparison Project). Ис-
следуется роль увеличения пространственного разрешения в моделировании 
изменений климата. Проект предполагает проведение численных экспери-
ментов продолжительностью порядка 100 лет модельного времени с моделью 
общей циркуляции атмосферы горизонтального разрешения в 30–40 км.  

10. ISMIP6 (Ice Sheet Model Intercomparison Project for CMIP6). 
Проект предполагает моделирование поведения гренландского и антарктиче-
ского ледяных щитов в ближайшие столетия в двух режимах: автономном и 
интерактивном (совместно с климатической моделью). 

11. LS3MIP (Land, Surface, Snow and Soil moisture Model Inter- 
comparison Project). Численные эксперименты с блоком поверхности суши, 
снежного покрова и почвы как в автономном режиме, так и совместно с мо-
делью климата. Проект направлен на уточнение обратных связей между со-
стоянием поверхности суши и изменениями климата. 

12. LUMIP (Land Use Model Intercomparison Project). В рамках про-
екта будут проведены эксперименты по влиянию на изменения климата раз-
личных аспектов землепользования: изменения альбедо, эвапотранспирации, 
шероховатости поверхности, влияния на биогеохимические циклы.  

13. OMIP (Ocean Model Intercomparison Project). Предполагаются 
эксперименты с океанским блоком климатической модели для выяснения ка-
чества модели океана и его роли в динамике совместной системы. 

14. PMIP (Paleoclimate Model Intercomparison Project). Моделирова-
ние климата различных эпох прошлого: 6 тыс. лет назад (оптимум голоцена), 
21 тыс. лет назад (максимум последнего оледенения), 127 тыс. лет назад 
(максимум межледниковья), 3.2 млн. лет назад (плиоцен, климат намного те-
плее современного), а также моделирование изменений климата в последнее 
тысячелетие. 

15. Radiative Forcing Model Intercomparison Project. Предполагает 
исследование радиационного форсинга различных веществ в различных 
спектральных интервалах. 

16. ScenarioMIP (Scenario Model Intercomparison Project). В проекте 
будут промоделированы изменения климата в 2015–2300 гг. согласно различ-
ным сценариям воздействий на климатическую систему. 

17. VolMIP (Volcanic forcing Model Intercomparison Project). Проект 
посвящен исследованию изменений климата вследствие извержений вулка-
нов, выбрасывающих в стратосферу большой объем различных веществ. 
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18. CORDEX (Coordinated Regional Climate Downscaling Experi- 
ment). Предполагает сохранение прогностических переменных модели атмо-
сферы каждые 6 часов для использования в качестве граничных условий в 
региональных моделях. Позволит получить региональную детализацию ожи-
даемых изменений климата.  

19. DynVar (Dynamics and Variability of the troposphere – strato- 
sphere system). Проект направлен на исследование по данным моделирова-
ния современного и будущего климата особенностей динамики атмосферы, 
прежде всего, взаимодействия стратосферы и тропосферы, и не предполагает 
проведения дополнительных экспериментов. 

20. SIMIP (Sea Ice Model Intercomparison Project). Проект посвящен 
диагностике эволюции морского льда в климатических моделях и не предпо-
лагает проведения дополнительных экспериментов. 

21. VIASC AB (VIASC Advisory Board for CMIP6). Направлен на ис-
следования по выявлению наиболее чувствительных к изменению климата 
областей человеческой деятельности и выработке адаптационных мер к этим 
изменениям. Проект не предполагает проведения дополнительных экспери-
ментов.  

Считается, что выполнение предложенной программы приведет к дос-
тижению нового уровня в понимании механизмов формирования и изменения 
климата.  

Рассмотренный выше подход, основанный на том, что глобальные кли-
матические модели создаются «параллельно» в различных странах и различ-
ными научными группами, оказался востребованным не только для контроля 
«воспроизводимости» получаемых с их помощью результатов. Он необходим 
и в силу того, что обработка данных численных экспериментов по воспроиз-
ведению современного климата в рамках международных проектов показала 
любопытную закономерность. Выяснилось, что основные климатические ха-
рактеристики, полученные с помощью различных моделей и затем усреднен-
ные по всему их набору, оказываются ближе к реально наблюдаемым, чем 
характеристики, полученные с помощью отдельных, даже лучших, моделей. 
В настоящее время наблюдается естественный переход от моделей климата, 
целью которых является воспроизведение и прогноз чисто термогидродина-
мических характеристик, к моделям Земной системы. Термин «Земная систе-
ма» расширяет понятие «климатическая система» как введением в рассмот-
рение дополнительных геосфер (литосфера, гелиосфера и др.), так и за счет 
описания более широкого круга физических, химических, биологических 
взаимодействий. Такого рода модели позволяют решать целый класс новых 
задач, связанных, например, с проблемой деградации придонного слоя мета-



Математическое моделирование Земной системы 

 12 

ногидратов в Арктике (Archer, 2007), солнечно-земными связями, космиче-
ской погодой и др.  

Данная коллективная монография посвящена рассмотрению современ-
ного состояния модели Земной системы, разработанной в Институте вычис-
лительной математики РАН. 
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Базовая модель динамики атмосферы 

Е.М. Володин  

1. Уравнения и граничные условия 

В модели общей циркуляции атмосферы решается система нелинейных 
уравнений гидротермодинамики атмосферы, записанная в сферической сис-
теме координат в приближении гидростатики. В качестве вертикальной коор-
динаты используется сигма. Уравнения имеют следующий вид:  

1
tg ,

cos

1
tg ,

,

,
cos

( ),

1 cos

cos

u

v

T
p

q

du u RT
f v F

dt a a

dv u RT
f u F

dt a a

RT

dT RT u v
F

dt c t a a

dq
F C E

dt

u v

t a

               

                


 


   
         

  

   
    




   


   

 
    

    

   
  

0,


  




 

где 
cos

d u v

dt t a a


   
   

   
   

 . 

Здесь λ – долгота, φ – широта, а – радиус Земли, σ=p/π – вертикальная 
координата, p – давление, π – его значение на поверхности Земли, t – время,  
T – абсолютная температура, u, v – зональная и меридиональная составляю-
щие скорости ветра, q – удельная влажность, f – параметр Кориолиса,  
Ф – геопотенциал, R – газовая постоянная воздуха, СP – его теплоемкость при 
постоянном давлении, Fu, Fv, FТ, Fq – физические тенденции изменения им-
пульса, температуры и влаги, C  и E  – члены, описывающие процессы кон-
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денсации и испарения влаги. В качестве краевых условий для динамического 
оператора ставятся условия периодичности по долготе, а также условие огра-
ниченности решения на полюсах. По вертикали ставятся следующие краевые 
условия:  

0   при 0,  1   ; 

Ф = g ZS  при  σ = 1, 

где g – ускорение силы тяжести, ZS – высота поверхности над уровнем моря.  

Первые два уравнения движения выражают баланс импульса, третье 
уравнение записано в приближении гидростатики, четвертое представляет со-
бой уравнение притока тепла (первое начало термодинамики), а последнее – 
уравнение неразрывности (или закон сохранения массы). 

2. Пространственная аппроксимация 

Для построения разностных уравнений используется С-сетка (по клас-
сификации Аракавы), скалярные переменные определены в полуцелых узлах 
по долготе и широте, а компоненты скорости сдвинуты на пол-узла по отно-
шению к скалярным переменным в соответствующем направлении. Пусть 
nlev, nlat, nlon – число узлов по вертикали, вдоль широты и долготы. Введем 
обозначения:  
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Тогда уравнение для приземного давления примет следующий вид: 
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nlev

i j l l j
l

D

D m m

  



       




    


  

 


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Горизонтальные составляющие поля скорости u и v рассчитываются из 
уравнений (если опущен третий индекс, то он предполагается равным k ) 

, 1/2 1/2 , 1/2 1, 1/2 1, 1/2 , 1/2 , 1/2 1, 1/2 , 1/2 1, 1/2

1/2, 1/2, , 1/2 , 1/2 1/2, 1 1/2, 1 , 3/2 , 1/2

1
' [[( )( ) ( )( )] '

6
( )( ) ( )( )

i j j i j i j i j i j i j i j i j i j

i j i j i j i j j i j i j i j i j j

u m m u u u u u u u u m
t
v v u u m v v u u m

             

          


      


      1

1/2, 1 1/2, 1 1 1, 3/2 , 1/2 1/2, 1/2, , 1/2 1, 1/2

1/2, 1 1/2, 1 1 1, 3/2 , 1/2 1/2, 1/2, , 1/2 1, 1/

]

1
[( ' )( ) ( ' )( )

12
( ' )( ) ( ' )(

i j i j j i j i j i j i j j i j i j

i j i j j i j i j i j i j j i j i j

u m v m u u u m v m u u

u m v m u u u m v m u u

            

            



      

        2

1/2, 1/2 1/2, 1/2, 1 1/2, 1/2 1/2, 1/2, 1

1/2
, 1/2, 1 , 1/2, 3/2 , 1/2, 1/2 , 1/2, , 1/2, 1/2 , 1/2, 1/2 1/2

, 1/2

)]

1
( ( ) ( ))

4
'

(( ) ( ) ( ) ( )) / (2 )

i j i j i j i j i j i j

j
i j k i j k i j k i j k i j k i j k k

i j

r v v r v v

m m
u u u u  



         


           





    

     

1/2, 1/2, 1/2 1/2, 1/2, 1/2 , 1/2, 1/2 1/2, 1/2 1/2, 1/2'( ) ' (ln ln )i j k i j k i j k i j i j um Ф Ф m RT F            



    

 

1/2, 1, 1/2 1, 1/2 3/2, 1/2, , 1/2 , 1/2 1/2, 1/2,

1/2, 1 1/2, 1/2, 1 1/2, 1/2 1/2, 1/2, 1 1/2, 1/2, 1

1
' [[( )( ) ( )( )] '

6
( )( ) ( )( )

i j j i j i j i j i j i j i j i j i j

i j i j i j i j j i j i j i j i j j

v m m u u v v u u v v m
t
v v v v m v v v v m

          

             


      


      1/2

1, 1/2 1, 1/2 1/2 3/2, 1 1/2, , 1/2 , 1/2 1/2 1/2, 1/2, 1

, 1/2 , 1/2 1/2, 1 1/2, 1, 1/2 1, 1/2 1/2 1/2, 1

]

1
[( ' )( ) ( ' )( )

12
( ' )( ) ( ' )(

i j i j j i j i j i j i j j i j i j

i j i j i j i j i j i j j i j

u m v m v v u m v m v v

u m v v v u m v m v

             

           



      

       3/2, 1

1/2, 1/2 , 1/2 1, 1/2 1/2, 1/2 , 1/2 1, 1/2

1/2, , 1 1/2, , 3/2 1/2, , 1/2 1/2, , 1/2, , 1/2, , 1 1/2
1/2,

)

1
( ( ) ( ))

4
'

(( ) ( ) ( ) ( )) / (2 )

i j

i j i j i j i j i j i j

j
i j k i j k i j k i j k i j k i j k k

i j

v

r u u r u u

m m
v v v v  



 

         

          


 

    

      

1/2, 1/2, 1/2 1/2, 1/2, 1/2 1/2, , 1/2 1/2, 1/2 1/2, 1/2( ) (ln ln )j i j k i j k j i j k i j i j vm Ф Ф m RT F                

 

 
где i, j, k – индексы по долготе, широте и высоте, а  

1/2, , 1/2 1, 1/2 , 1/2 1, 1/2

, 1/2 1/2, 1/2, 1 1/2, 1/2, 1

1/2, 1/2 1/2 1/2 , 1/2 1, 1/2 1

1
( ),

4
1

( ),
4

1
2 sin ' ( )( ),

2

i j i j i j i j i j

i j i j i j i j i j

i j j j i j i j j j

u u u u u

v v v v v

r m m u u m m 

      

      

       

   

   

   

 

 
где ω – угловая скорость вращения Земли. Сетка построена таким образом, 
что на полюсах определена только переменная v. На полюсах полагается  
vi,p cos φp = 0, где p – широтный индекс на полюсе, а при вычислении конеч-
ных разностей через полюс величины u, v берутся с противоположным  
знаком.  
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Уравнение для влаги имеет вид:  

1/2 1/2, 1/2 *
1, 1/2, 1/2

* *
, 1/2, 1/2 1/2, 1, 1/2

*
1/2, , 1/2 1/2 1/2, 1/2, 1

1/2, 1/2, 1/2

'( )
( )

( ) ( )

( ) '(( )

( ) ) / 0.

j i j
i j k

i j k i j k

i j k j i j k

i j k k

m m q
qu

t

qu qv

qv m m q

q





 

  
  

    

     

  


 


  

  

  




 

Здесь q – среднее по трем направлениям. 

Уравнение для температуры имеет вид:  
 

1/2 1/2, 1/2, 1/2

1/2, 1/2

1, 1/2, 1/2 3/2, 1/2, 1/2 1/2, 1/2, 1/2

, 1/2, 1/2 1/2, 1/2, 1/2 1/2, 1/2, 1/2

1/2, 1, 1/2 1/2, 3/2, 1/2

' 0.5

*( ( )

* *( )

* (

j i j k

i j

i j k i j k i j k

i j k i j k i j k

i j k i j k

m m T

t

u T T

u T T

v T


   

 

        

       

     


 



  

  

  1/2, 1/2, 1/2

1/2, , 1/2 1/2, 1/2, 1/2 1/2, 1/2, 1/2

1/2

1/2, 1/2, 1 1/2, 1/2, 3/2 1/2, 1/2, 1/2
1/2

1/2, 1/2, 1/2, 1/2, 1/2 1/2, 1

)

*
( ))

0.5 '
( ( )

(

i j k

i j k i j k i j k

j

i j k i j k i j k
k

i j k i j k i j

T

v T T

m m
T T

T T





  

       



        


      



  

 


 

 


/2, 1/2

1/2, 1/2, 1/2
, 1/2, 1/2 1/2, 1/2 1/2, 1/2

1/2, 1/2

1, 1/2, 1/2 3/2, 1/2 1/2, 1/2

1/2, , 1/2 1/2, 1/2 1/2, 1/2

1/2,

))

*( (ln ln )
2

* (ln ln )

* (ln ln )

k

i j k
i j k i j i j

i j

i j k i j i j

i j k i j i j

i

RT
u

c
P

u

v

v

 


 

 



  
     

 

      

     





  

  

  

 *
1, 1/2 1/2, 3/2 1/2, 1/2

1/2, 1/2, 1/2 1/2, 1/2, 1/2
1/2, 1/2 1/2

1/2

1/2, 1/2, 1/2, 1/2, 3/2
1/2

1/2, 3/2, 1/2 1/2, 1/2,

(ln ln ))

0.5
(( )

(

) )

j k i j i j

i j k i j k
P i j k

k

i j l l i j k
l

i j k i j l l T

Ф Ф
c

D Ф

Ф D F

 

 





     

     
  



    


    

 

  


   

  
1/2

1/2

k

l






  

 
Уравнение гидростатики принимает следующий вид:  
 

1/2, 1/2, 1/2 1/2, 1/2, 3/2

1/2, 1/2, 1/2 1/2, 1/2, 3/2 3/2 1/2

1
( ) ln( / )

2

i j k i j k

i j k i j k k k

Ф Ф

R T T  

     

       

 

  .
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3. Аппроксимация по времени 

При решении эволюционных уравнений типа  

( )F
t


 


 

используется схема центральных разностей по времени: 
1 1( )

( )
2

n n
nF

t

    


, 

где верхний индекс означает номер шага по времени. Кроме того, полунеявно 
рассматриваются слагаемые, ответственные за линейное распространение 
гравитационных волн. Полунеявное описание слагаемых, ответственных за 
распространение гравитационных волн, позволяет ослабить ограничение на 
шаг по времени по сравнению с чисто явной схемой в 4–5 раз.  

Опишем подробнее использование этой техники. Для этого преобразу-
ем первое уравнение системы (1), записанное в конечных разностях, к виду: 

1 1

1 10

1
(( ) / 2 )

((ln ln ) / 2 ln ) .

t n n n
t x

n n n
x u

u Ф Ф Ф
m

RT
A

m

 

   

 

 

   

   

 

Здесь и далее используются обозначения:  
1

, , ,

1 1
, , , .

, 1, ,

, , 1,

, , 1 ,

, , . 1

( ) / 2 ,

2 ,

,

,

,

,

,

t n n
t i j i j i j

n n n
tt i j i j i j i j

x i j i j i j

x i j i j i j

y i j i j i j

y i j i j i j

h x x y y

    

    

   

   

   

   

   



 









 

  

 

 

 

 

 

  

где uA  – конечно-разностный оператор, описывающий динамическую тен-

денцию для зональной компоненты скорости, Δh – оператор Лапласа. Суть 
проведенного преобразования в том, что мы выделили слагаемые, непосред-
ственно отвечающие за распространение гравитационных волн, и рассматри-
ваем их полунеявно. Уравнения для тенденций прогностических переменных 
можно переписать следующим образом:  

1 1
( ) ,
2

1 1
( ) ,
2

t
t x tt u

t
t y tt v

u P A
m

v P A
m

  

  

 

 
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1
( ) ,
2

1
ln ( ) .

2

t
t tt T

t
t tt

T D d A

d A

 

   

 

 
 

 

Здесь D – матрица вклада дивергенции для уравнения температуры,  
ν – вектор с элементами Δσk+1/2, ( )x yd m u mv m m      – дивергенция, 

P=Ф+RT0lnπ, T0=const, Au, Av, AT, Aπ – явные динамические тенденции соот-
ветствующих переменных. Систему можно свести к одному уравнению. Для 
этого из первых двух уравнений, дифференцируя первое по х, а второе по у, 
получаем после их сложения:  

1
( ) .
2

t
t h tt x u y vd P A A         

Следующий шаг – исключение Р из оставшихся трех уравнений. Для 
этого из уравнения для температуры получим уравнение для геопотенциала, 
умножив его на матрицу, представляющую собой оператор численного ин-
тегрирования уравнения гидростатики по вертикали до заданного уровня. 
Обозначим эту матрицу G: 

,   1,..., .l lФ GT l nlev    

Данное уравнение является матричной записью уравнения гидростати-
ки. Уравнение для геопотенциала примет вид:  

1
( )
2

t
t tt TФ GD d GA   .  

Уравнение для тенденции логарифма давления умножим на RT0 и сло-
жим его с уравнением для геопотенциала. В результате имеем:  

0 0

1
( )( ) .

2
t

t ttP GD RT d GAT RT A        

Замечая, что  
1 1 11

,
2 2

n n n n
t

t tt

P P P P
P P 

  

   
    

переписываем уравнения для P и d в виде:  
1

1

0 0

1 1
( ) ,

2 2

1 1
( ) .

2 2

n n

tt h tt x u y v

n n

tt tt

d d
d P A A

P P
P GD RT d GAT RT A

   
 

  
 






    


    

 

Подставляя выражение для δtt P в уравнение для δtt d, получаем:  

1 12 ( )
2 2hd B d RHS

tt tt
     , 
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приходя, таким образом, к уравнению Гельмгольца, где правая часть RHS за-
висит от явных динамических тенденций u, v, T, π:  

1 1
0

0

( ) ( ) ( ( )),

.

n n n n n n
x u y v hRHS d d A A P P GAT RT A

B GD RT

    



          

 
  

Для решения уравнения Гельмгольца можно применить метод разделе-
ния переменных. Для этого решаем полную проблему собственных значений 
для матрицы В:  

,   1,... .B m nlevm m m      

Из полученных собственных векторов составляем матрицу преобразо-
ваний S. Умножая уравнение для δttd слева на S-1, а справа на S, приходим к 
уравнению:  

2 11
( ) .

2 tt m hd d S RHS S        

Существует большое количество методов для решения этого уравнения. 
В зависимости от архитектуры компьютера можно применить либо прямой, 
либо итерационный метод. В настоящей модели реализован прямой метод. 
Суть его состоит в осуществлении преобразований Фурье вдоль кругов широ-
ты с последующим решением разреженных, почти трехдиагональных систем 
для коэффициентов Фурье. После решения уравнения для δtt d получаем тен-
денции для всех прогностических переменных. Таким образом, последователь-
ность действий на каждом шаге полунеявной схемы будет следующей.  

1. Вычисление явных тенденций для всех прогностических переменных. 
2. Вычисление полунеявной добавки, состоящее из таких этапов:  

– формирование правой части уравнения Гельмгольца RHS; 
– решение уравнений Гельмгольца методом разделения переменных. 

3. Собственно осуществление шага по времени.  
Описанная техника является стандартной при использовании полуне-

явных схем. 

4. Пространственная и временная фильтрация 

Для подавления двухшаговой моды при численном интегрировании 
применяется временной фильтр Роберта–Асселина:  

1 1( 2 )n n n n nx x x x x       с параметром α = 0.1. 

Вблизи полюса во всех полях прогностических переменных подавля-
ются коротковолновые гармоники. Переменные раскладываются в ряд Фурье:  

/ 2
exp( ).,

1

nlon
C ikj k j

k
  


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Фильтрация ряда осуществляется следующим образом:  

/ 2
exp( ),, ,

1

nlon
C ikj k j k j

k
  


  

где коэффициенты подавления ,k j  определяются следующим образом:  

cos
min 1,, cos sin( / 2)

,j
k j k



 
 

     
  

а   – параметр фильтра, который обычно равен 69°.  

Модель общей циркуляции атмосферы  
с гибридной вертикальной координатой 

Д.В. Кулямин, В.П. Дымников 

1. Введение 

В развитии большинства современных моделей атмосферы и климата 
важным направлением является все более точное воспроизведение верхних 
слоев атмосферы. Эта задача важна как с точки зрения моделирования клима-
тических процессов, так и в связи с переходом от климатических моделей к 
моделям Земной системы с включением все более детального описания фи-
зических процессов в верхней атмосфере. Следуя этому направлению, в Рос-
сии разрабатывается модель термосферы и совершенствуется атмосферный 
блок существующей климатической модели. 

В геофизических моделях используются преимущественно сфериче-
ская система горизонтальных координат ( , )  , а для вертикальной коорди-
наты используется координата, связанная с давлением р (Kasahara, 1974). 
Это позволяет значительно упростить запись основных уравнений и их ре-
шение. Изобарическая р-система координат была предложена ввиду двух 
обстоятельств. Во-первых, при измерениях вертикальных профилей метео-
рологических величин в качестве вертикальной координаты используется, 
как правило, давление (в первую очередь, имеются в виду аэрологические 
наблюдения). Поэтому в модели с р-системой координат эти данные могут 
быть использованы при их усвоении без перехода, вносящего ошибки, к дру-
гой системе координат и для формирования начальных условий. И во-вторых, 
в этой системе координат, в предположении гидростатики, удается получить 
линейное стационарное уравнение неразрывности, формально исключающее 
образование акустических волн. 
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Неудобство же р-системы заключается в том, что нижняя граница об-
ласти интегрирования, соответствующая подстилающей поверхности, меня-
ется во времени и пространстве, поскольку во времени и пространстве меня-
ется приземное давление ps. Это затруднение проявляется в первую очередь 
при моделировании нижних слоев тропосферы, поэтому традиционным под-
ходом для описания тропосферы в климатических моделях стало использова-
ние σ-координаты (Phillips, 1957), определяемой отношением / sp p . Данный 
подход дает хорошие результаты в области тропосферы, однако с возрастани-
ем высоты в численных моделях нарастают ошибки расчета градиента давле-
ния в уравнениях движения над областями с сильно меняющейся орографией. 
Так как уже в стратосфере перенос массы осуществляется в основном вдоль 
поверхностей с постоянным давлением, а орографические воздействия при-
ходят уже отфильтрованные тропосферой, то более подходящей вертикаль-
ной координатой в этом случае является давление. 

Сегодня в мире существует несколько подходов к решению проблемы 
выбора вертикальной координаты в процессе описания верхних слоев атмо-
сферы. Для того чтобы использовать преимущества σ-координаты в тропо-
сфере, а р-координаты в стратосфере, в работе (Simmons, Burridge, 1981) бы-
ла предложена гибридная координата, которая осуществляет плавный 
переход от σ к р в нескольких общих формах. Эта координата является  
совместной взвешенной σ-p координатой, совпадающей с σ на нижней грани-
це (поверхности Земли) и с p в верхних слоях. Для этой координаты преиму-
щества изобарической p-системы координат становятся доступны уже на  
высотах стратосферы и мезосферы. Впервые такая координата была исполь-
зована в модели Европейского центра среднесрочных прогнозов погоды  
(Великобритания) (Simmons, Burridge, 1981; ECMWF, 1985), и было отмечено 
количественное улучшение воспроизведения стратосферной динамики. Со-
временные модели (Stevens et al., 2013) Европейского центра, Института  
метеорологии общества Макса Планка (Германия), а также Национального 
центра атмосферных исследований США (Boville, Gent, 1998), японского  
метеорологического общества (Yukimoto et al., 2001) и другие используют 
подобную координату. 

2. Постановка задачи 

Новая версия модели верхней атмосферы базируется на стандартной 
версии модели общей циркуляции атмосферы ИВМ РАН, алгоритм числен-
ной реализации которой взят за основу. Однако при изменении системы ко-
ординат требуется переформулировка уравнений модели и численных схем 
их решения. 
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В моделях общей циркуляции атмосферы решается система нелинейных 
примитивных уравнений гидротермодинамики атмосферы, записанная в сфе-
рической системе координат. Рассмотрим привязанную к поверхности обоб-
щенную вертикальную координату η как монотонную функцию давления 

( , )sp p  ,                                                      (1) 

где  , ,sp x y t  – приземное давление, р – давление на рассматриваемом уровне.  

При замене  p p   используются следующие условия:  

   1, ,   0, 0,s s sp p p p p   функция  , sp p p  является строго монотонной при 

0 1   и фиксированном ps. Этим условиям удовлетворяет / sp p  -коор- 

дината как частный случай данного представления. 

В обобщенном виде с описанными условиями система уравнений гид-
ротермодинамики атмосферы в сферических координатах запишется в виде 
(подробный вывод можно найти, например, в работе (Лыкосов и др., 2012)) 
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   
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   

 . 

Первые два уравнения движения выражают баланс импульса, третье 
уравнение записано в приближении гидростатики, четвертое представляет 
собой уравнение притока тепла (первое начало термодинамики), а пятое – 
уравнение неразрывности (или закон сохранения массы). 

Уравнение переноса влаги имеет стандартный вид: 

( )q

dq
F C E

dt
   .                                                   (3) 

В системе (2) Fu и Fv – скорости изменения импульса за счет физиче-
ских тенденций (напряжений Рейнольдса и др.);  FT  и  Fq – слагаемые, опи-
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сывающие процессы мелкомасштабной диффузии тепла и влаги;   – неадиа-
батический приток тепла; C и E – члены, описывающие процессы конденса-
ции и испарения влаги соответственно; 66.375 10a    м – радиус Земли, 

02 sinf    – параметр Кориолиса (угловая скорость вращения Земли 

0 2 / 86400   сек-1). Независимыми переменными (координатами) для урав-

нений модели являются , , ,t   , зависимые переменные: горизонтальные 

скорости u, v, аналог вертикальной скорости 
d

dt

  , температура T, геопо-

тенциал gz  , а также давление на нижней границе ps (уравнение для кото-
рого получено ниже).  

В качестве краевых условий для этой системы уравнений предполага-
ется периодичность решения по долготе λ и его ограниченность на полюсах 

/ 2   . Подстилающая поверхность η = 1 как твердое тело одновременно 
является координатной поверхностью. Соответствующее кинематическое ус-
ловие записывается в виде 0   при η = 1. Аналогичное условие ставится на 
верхней границе: 0   при 0  . При η = 1 задается также распределение гео-
потенциала s sgz    , где zs – превышение земной поверхности над уров-

нем моря. 

Проинтегрируем уравнение неразрывности по η от 0 до 1 с учетом гра-
ничных условий. Для приземного давления ps получаем следующее уравнение: 

1

0

1
cos .

cos
sp p p

u v d
t a

 
    

        
              

                        (4) 

Если положить для уравнений (2) – (4)  , s sp p p  , то полученная сис-

тема уравнений будет соответствовать системе, используемой в ранее разра-
ботанных версиях модели общей циркуляции атмосферы ИВМ РАН в  
σ-координате (Алексеев и др., 1998; Volodin, Schmitz, 2001). Однако в обоб-
щенном случае решение данной системы представляет собой более сложную 
задачу. 

Для конкретной численной реализации решения уравнений (2) – (4) не-
обходимо выбрать форму координаты η и описать методы расчета уравнений 
для данной формы. Как отмечено во введении, для уменьшения ошибок вос-
произведения динамики атмосферы на верхних уровнях и сохранения хоро-
шего воспроизведения нижних уровней нужно, чтобы вертикальная коорди-
ната вблизи поверхности вела себя как σ, а на больших высотах как p. Этим 
условиям удовлетворяет следующая замена: 

     , s sp p a b p    .                                           (5) 
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Здесь  b   должна быть возрастающей функцией, причем b(η) ~ η при 

1   (так, чтобы обеспечить близость гибридной координаты к σ-координате 

у поверхности) и 0b   при 0   (для задания p-координаты на верхних 
уровнях), a(η) ~ η при 0   и 0a   при 1  .  

Отметим, что общая форма (5) задания гибридной координаты как 
функции давления позволяет с указанными выше условиями выбирать оп-
ределяющие коэффициенты  a  ,  b   в широких пределах. В частности, 

при   0a    гибридная координата формально совпадает с σ-координатой, а 

при   0b    – с p-координатой. В данном случае этот факт использован для 

верификации численной реализации модели в гибридной координате с по-
мощью сравнения результатов расчетов ранней версии модели ОЦА ИВМ 
РАН с σ-координатой и расчетов с новой версией модели при   0a   . Для 

осуществлений этой проверки численные схемы и методы расчета уравне-
ний модели для гибридной координаты построены с условиями эквивалент-
ности алгоритмов более ранней версии модели при формальной замене 
  0a   . 

Вместе с тем, форма выражения давления (5) в общем случае не опре-
деляет явный вид вертикальной координаты η, которая задается неявно через 
значения  a  ,  b  . До перехода к описанию численной реализации необхо-

димо представить методологию расчетов уравнений (2) – (4) при неявном за-
дании гибридной вертикальной координаты. 

Приведем систему уравнений модели (2) – (4) в гибридной координате к 
виду, доступному для непосредственной дискретизации и дальнейшего чис-
ленного расчета. 

Уравнение неразрывности используется в модели для как расчета для 
уравнения давления (4), так и для вычисления аналога вертикальной скорости 
в гибридной системе координат, входящего в адвективные слагаемые и урав-
нение притока тепла. 

Проинтегрируем уравнение неразрывности по η от 0 до η с учетом гра-
ничных условий:  
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Отсюда получаем выражение для вертикальной скорости в гибридной 
координате: 
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С учетом формы выражения давления (5) получим  
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Используя (4), запись вертикальной скорости в выбранной нами гиб-
ридной координате преобразуется к виду: 
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                   






                    (7) 

При вычислении вертикальной адвекции для уравнения переноса вла- 

ги (3) преобразуем потоковую форму ( )
cos q

q u q v q q
F C E

t a a


   
   

     
   

   

в дивергентную. Умножив данное уравнение на 
p


 
  

, уравнение неразрыв-

ности на q и сложив, получаем уравнение переноса влаги для гибридной сис-
темы координат в дивергентной форме: 

1
cos ( )

cos q

p p p p p
q qu qv q F C E

t a
 

        
                                                 

 .  (8) 

Уравнения для горизонтальных скоростей записываются в потоковой 
форме следующим образом: 

1 ln( )
tg ,

cos cos

1 ln( )
tg .

cos

u

v

u u u v u u u p
f v RT F

t a a a a

v u v v v v u p
f u RT F

t a a a a

 
      

 
     

                          
                         




    

(9)
 

Для вычисления вертикального переноса используем следующее соот-
ношение:  

q q p p q

p p
  

  
     

        
   ,                                         (10) 

в котором аналог вертикальной скорости 
p


 
  
  рассчитывается по формуле (7). 
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С помощью аналогичного преобразования для дискретизации уравне-
ния гидростатики используется следующий вид: 

.
ln( )

RT p
RT

p p 
   

        
                                 

(11) 

Уравнение для температуры записывается в потоковой форме в сле-
дующем виде: 

,
cos cos T

p

T u T v T T RT p u p v p p
F

t a a c p t a a
  

       
        

                 
   

используя полученный выше интеграл уравнения неразрывности для члена, 
описывающего адиабатический подъем, получаем: 

0

cos

1
cos .

cos cos

p u p v p p

t a a

u p v p p p
u v d

a a a




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   
   

   

                         



 

Применяя условие гидростатики и формы записи производной по вер-
тикальной координате (11), уравнение притока тепла можно записать в сле-
дующем виде: 

0

ln ln

cos cos

1
cos .

cos

p

T
p

T u T v T p T RT u p v p

t a a p c a a

p p
u v d F

c a p




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  
    

       
             

                       




           

(12) 

Выражения (8), (9), (11), (12) вместе с (7) составляют систему основных 
решаемых уравнений модели ОЦА в гибридной координате. Отметим, что 
уравнения были преобразованы к виду, традиционно используемому в моде-
ли ОЦА ИВМ РАН в σ-координате (Алексеев и др., 1998), полностью соот-
ветствующему ранней версии модели в случае   . 

Забегая вперед, отметим, что по результатам оценок основное улучше-
ние численной схемы решения уравнений модели с гибридной вертикальной 
координатой по сравнению с σ-координатой состоит в уменьшении ошибок 

расчета члена сил плавучести 1

cos

RT p

a p  
  

   
 и 1 RT p

a p 
  

   
 в уравне-

ниях системы (9). В случае зависимости поля температуры только от давле-
ния, эти слагаемые должны быть равны нулю в дифференциальной постанов-
ке. В ряде работ (Simmons, Burridge, 1981; Simmons et al., 1978) показано, что 
использование гибридной координаты в форме (5) значительно уменьшает 
ошибку расчета этого члена для области выше тропосферы. 
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3. Численная реализация 

В соответствии с версией модели общей циркуляции атмосферы ИВМ 
РАН, включающей стратосферу и мезосферу (Кулямин и др., 2009), в ее но-
вом варианте также используется регулярная по долготе и широте сетка с ша-
гами   2° по широте и   2.5° по долготе. 

Модель содержит 80 вертикальных уровней в новой гибридной коор-
динате η. Давление на каждом уровне k, где 1 80k  , вычисляется в соответ-
ствии с (5) как: 

k k k sp a b p  .                                                 (13) 

Построенная в данной работе численная схема не накладывает фор-
мальных ограничений на выбор значений ,k ka b , за исключением указанных в 
первом параграфе условий. Фактически, эти коэффициенты являются весами 
и характеризуют близость гибридной координаты к σ или p. Исходя из целей 
работы, вертикальные уровни для модели ОЦА в гибридной координате за-
даны так, чтобы верхние слои атмосферы рассчитывались фактически в ко-
ординате давления, а нижние слои, содержащие тропосферу, в σ-координате, 
с плавным переходом в промежуточной области.  

Кроме того, выбор вертикальной сетки производился так, чтобы гиб-
ридная координата формально совпадала по уровням давления с исходной  
σ-координатой в случае 0ka  . Для этого задавались вертикальные уровни 0

kp  

по давлению (в соответствии с (Кулямин и др., 2009)). Соотношение для вы-
числения ak и bk принимается при некотором реперном значении приземного 
давления ps = 1013 гПа: 

01013k k ka b p   .                                                 (14) 

На нижних 13 уровнях до высоты 230 гПа ak = 0 и гибридная коор- 
дината совпадает с σ, на верхних 26 уровнях bk = 0 (для высот от 7.27 гПа  
до 0.003 гПа), гибридная координата совпадает с р. В целом методология вы-
бора коэффициентов соответствует работам (Simmons, Burridge, 1981; Tren- 
berth et al., 1993). 

Дискретные значения функций в узлах сетки обозначим , ,
n
i j kx , где  

n – номер временного слоя, , ,i j k  – номера узлов пространственной сетки по 

долготе  , широте   и гибридной координаты η соответственно. 

3.1. Пространственная аппроксимация 

Опишем методологию аппроксимации дифференциальной формы сис-
темы уравнений модели (7) – (9), (11), (12). 
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Рис. 1. Шаблон горизонтальной (а) и вертикальной (б) пространственной  

дискретизации (сетка С), используемый в моделях ОЦА ИВМ РАН 

Горизонтальная конечномерная аппроксимация выполнена центральны-
ми разностями на сетке Аракавы С в терминологии работы (Arakawa, Lamb, 
1977). Сеточный шаблон в целом полностью соответствует версии модели об-
щей циркуляции атмосферы в σ-координате, описанной в предыдущей главе, 
поскольку конкретный вид вертикальной координаты не сказывается на при-
ближении горизонтальных производных. Используемый в различных версиях 
модели ОЦА ИВМ РАН обобщенный шаблон сетки С в горизонтальной плос-
кости ( , )   (для каждого вертикального уровня) схематично представлен на 
рис. 1а.  

Численная схема горизонтальной адвекции для уравнений движения (9) 
и представление силы Кориолиса не использует массовое представление ско-
ростей и соответствует различным версиям модели ОЦА ИВМ РАН в σ-коор- 
динате, данная схема подробно описана в разделе «Базовая модель динамики 
атмосферы». 

Горизонтальная сетка построена таким образом, что на полюсах опре-
делена только меридиональная составляющая скорости v. При разно- 
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стном дифференцировании по долготе используется условие периодичности, 
при дифференцировании по широте на полюсах опускаются члены вида 

, cos 0i jp jpv   , jp  – широтный индекс полюса. 

Основную сложность для конечномерной постановки модели циркуля-
ции атмосферы при переходе к обобщенной гибридной координате представ-
ляет дискретизация по вертикали. Вертикальный шаблон пространственной 
дискретизации, используемый в модели ОЦА ИВМ РАН, представлен на 
рис. 1б. 

Для первого уровня (на верхней границе) 1/2 1/20, 0   , геопотенциал Φ 

рассчитывается снизу по разностному уравнению гидростатики, горизон-
тальные составляющие вектора скорости и температура задаются при k = 1. 
Для последнего уровня (k = K, нижняя граница) в соответствии с граничными 
условиями считается 1/2K sp p  , 1 1/2, 0K s K     , скорости и температура за-

даются при k = K. 

Запишем конечномерный аналог интегралов соответствующих членов 
уравнения неразрывности в общем виде для переменной X  (горизонтальные 
скорости), применяя суммирование по уровням (используя теорему о среднем 
в соответствии): 

   
1/2 1/2 1/2

1/2 1/2 1/2

* *
k k k

k k k

k k k k k

p p p
X d X d X d X p X p

s s s s s

  
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                                                    
   . 

Таким образом, получаем аппроксимационные соотношения: 

 
1/2

1/2

k

k

k k

p
X d X p

s s












             
 ,                                  (15) 

 
10

.
k K

k k
k

p
X d X p

s s

                 







                             (16) 

Шаг вертикальной координаты рассчитывается в виде: 

1/2 1/2k k k k k sp p p a b p        .                                (17) 

Используя соотношение (16), получаем уравнения для приземного дав-
ления (4) в дискретной по вертикали форме: 

   
1

1
cos

cos

K
s

k k k k
k

p
u p v p

t a


  

   
        

 .                     (18) 

Уравнение (7) для вертикальной скорости в дискретном виде записыва-
ется следующим образом: 
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  (19) 

Для расчета значений геопотенциала интегрируем уравнение гидроста-
тики (11): 
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Используя соотношения:  
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получаем конечно-разностное уравнение: 

1 1/2 1(ln ln )k k k k kRT p p       .                                   (20) 

С учетом граничного условия имеем: 
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В конечномерной форме по вертикальной координате уравнения для 
прогностических переменных записываются на целом уровне k  с помощью 
интегрирования (аналогично описанному выше для уравнения неразрывности 
способу) между полуцелыми уровнями 1 / 2k  , 1 / 2k  . 

По аналогии с (15) получаем для соответствующих членов уравнений 
(8), (9), (11), (12) конечномерные аналоги интегральных форм: 
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Для получения дивергентной формы адвективных слагаемых уравнения 
влажности (8) дискретизация по вертикали осуществляется интегрированием 
между полуцелыми уровнями по приведенным выше соотношениям в сле-
дующем виде: 

     

   1 1

1/2 1/2

1
cos

cos

1 1

2 2

( ) .
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k q

q p q u p q v p
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p p
q q q q

p F C E
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         

    
           

     

 

                    

(22) 

Вертикальный перенос в дифференциальной форме описывается адвек-

тивным слагаемым 
X



  соответствующих уравнений. В модели ОЦА ис-

пользуется следующий вид дискретизации этого слагаемого: 

   1 1

1/2 1/2

1
[ ]

2 k k k k
kk k kk

X p X p p
X X X X

p p
   

    
 

            
                         

    .   (23) 

Данная форма допускает условия сохранения энергии в конечномерной 
постановке, поскольку выполняются конечно-разностные аналоги соотноше-
ний: 

1 1

0 0

,
X p p

d X d
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       
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1 1
2

0 0

1

2

p X p
X d X d   

   
    

       
   . 

Подобное представление традиционно использовалось во многих моде-
лях ИВМ РАН при создании консервативных численных схем. 

В ранних версиях модели общей циркуляции атмосферы с σ-коорди- 
натой для вычисления горизонтального переноса в потоковой форме тради-
ционно используются массовые скорости, определяющие направление пере-
дачи импульса и позволяющие строить схемы, сохраняющие энергию и массу 
в конечномерном виде. Скорости потока массы в гибридной системе коорди-
нат задаются соотношениями 

* *,
p p

u u v v
 
 

 
 

.                                         (24) 

В настоящей версии модели массовые скорости используются для  
расчета горизонтального переноса в уравнении для температуры (12) как в  
σ-координате, так и для гибридной координаты (с целью сохранения эквива-
лентности алгоритма расчета). С учетом соотношений (24) преобразуем урав-
нение (12) к виду: 
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Конечномерный вид этого уравнения для целого уровня k запишется как: 
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 

 

(25) 

где    1
cos

cosk k k k kD u p v p
a


  
  

      
 – конечномерное представление 

горизонтальной дивергенции, а аналоги массовых скоростей записываются в 
виде * *,k k k k k ku u p v v p    . 

Для построения конечномерной формы уравнений движения (9) особую 
роль играют члены, отвечающие за аппроксимацию градиента давления. Их 
конечномерное представление в вертикальной дискретизации является от-
дельным предметом обсуждения (Simmons, Burridge, 1981). В данной модели 
эти члены дискретизируются аналогично слагаемым, описывающим адиаба-
тический подъем в уравнении для температуры (25). 

lnln
, ( , )k k

k
k

pp
RT RT s x y

s s s s

           
. 

Вблизи полюсов (начиная с широты 69° Северного и Южного полуша-
рий) применяется пространственная Фурье-фильтрация высокочастотных 
гармоник вдоль круга широты для полей всех прогностических переменных 
(Burridge, Haseler, 1977).  

Для устранения систематических вычислительных ошибок в динамиче-
ской части численной схемы, которые могут приводить к ложному каскаду 
энергии в коротковолновой области спектра, используется подавление высо-
кочастотных пространственных мод с помощью оператора горизонтальной 
диффузии восьмого порядка (Галин и др., 2003), записываемого для прогно-
стических переменных ,u v  в общем виде: 

,
,( ( ( )))i j

i j

X
c X

t


     


,                                         (26) 
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где конечномерный оператор Лапласа представляется в виде 

, 1, 1, , 1 , 1 ,(X 4 ) / 4i j i j i j i j i j i jX X X X X         .                      (27) 

Для переменных ,T q  вводится поправка на несовпадение р- и η-поверх- 
ностей в вертикальной гибридной координате. 

,
,( ( ( )))i j

p i j

X
c X

t


     


,                                    (28) 

где  ,
, , 1 ,

 -  i j
p i j i j k i j

X
X X p

p

      
. 

В конечномерном виде с учетом формы записи давления (13) в гибрид-
ной координате эта поправка принимает вид 

     , , , 1 , , , 1 , , 1 1 ,
 -   

2
n k

p i j i j p i j i j i j k i j k s i j
k

b
X X X X p

p
   

           .        (29) 

Коэффициент с выбирается так, чтобы амплитуда самой высокочастот-
ной пространственной гармоники была в 4 раза меньше, чем до фильтрации. 

3.2. Аппроксимация по времени 

Основой используемой в модели дискретизации по времени является 
метод расщепления по физическим процессам (Марчук, 1967). В качестве ба-
зовой схемы для данного метода применяется явная трехслойная схема вто-
рого порядка точности «чехарда» (Durran, 1999). Для подавления ложной 
двухшаговой моды, возникающей при использовании данной схемы, при ин-
тегрировании по времени применяется временной фильтр (Asselin, 1972): 

                                   (30) 
с параметром фильтрации А = 0.1. 

Для преодоления ограничений, связанных с распространением быстрых 
гравитационных волн и накладываемых на шаг по времени при использова-
нии явных схем, в модели применяется полунеявная схема интегрирования 
по времени (Robert и др., 1972). В данной работе проведена модификация ис-
пользуемой в моделях общей циркуляции ИВМ РАН полунеявной схемы для 
обобщения на гибридную вертикальную координату η (с условием эквива-
лентности алгоритма расчета в случае   ).  

Опишем применение данного метода для уравнений модели гидротер-
модинамики атмосферы в гибридной координате вида (13). Линеаризируем 
дискретизованные по вертикали (методами, описанными выше) уравнения 
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модели, записанные для горизонтальных компонент вектора скорости (9), 
температуры (25), поверхностного давления (18) и уравнения гидростатики 
(20) относительно некоторого основного состояния, заданного через отклоне-
ния от некоторых реперных значений температуры 0T  и поверхностного дав-
ления, 0ln sp : 0'T T T  , 0ln ln lns s sp p p   . Уравнения движения можно запи-

сать тогда в следующем виде: 

1

1

( ln ')1
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cos

( ln ')1
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h pu
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t a

h pv
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 

                                    (31) 

Геопотенциал выражается через линеаризованную форму уравнения 
гидростатики:  

2'' ' ln '.sH T h p                                                (32) 

Здесь '',  '', ''U V H  – члены, содержащие нелинейные слагаемые соответ-
ствующих уравнений, 1h  – вектор линейной по логарифму sp  части члена 

градиента давления, 2h  – вектор линейного вклада ln sp  в уравнение гидро-

статики. Используя соотношение (13) и обозначив реперное давление как 
0

k k s kp a p b  , для каждого вертикального уровня можно записать: 
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,                              (33) 
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(34) 

Заметим, что 0
1 2h h RT  . Матрица   отражает линейный вклад темпе-

ратуры в конечноразностное уравнение гидростатики и в случае гибридной 
координаты в форме (13) для данной версии модели записывается в виде: 
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Дифференцируя первое из уравнений (31) по  , второе по   и склады-
вая, получим следующее уравнение для дивергенции:  

1 cos

cos

u v
D

a


  
  
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,                                         (36) 

где 
1 '' ''cos

''
cos

U V
D

a


  
  

   
  – нелинейный вклад в тенденцию для дивер-

генции,  – аналог горизонтального оператора Лапласа для гибридной вер-

тикальной координаты. 

Используя выражение для дивергенции, можно записать дискретный по 
вертикали аналог уравнения для температуры (25) и поверхностного давле-
ния (18) следующим образом: 
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(37) 

Для этих уравнений '', ''T P  – члены, содержащие нелинейные слагае-
мые,   – вектор линейного вклада дивергенции в уравнение (18): 

  0/k sk
p p   ,                                               (38) 

где 0
k k s kp a p b     ,   – матрица линейного вклада дивергенции в конечно-

разностное уравнение притока тепла (25): 
0

.k
lk kl

l p

p RT

p c
 

 
                                              

(39) 

Преобразуем полученную линеаризованную систему уравнений модели 
к уравнению для дивергенции. Подставляя выражение для геопотенциала (32) 
в уравнения движения (36), выражаем эволюцию дивергенции через линей-
ное слагаемое  2 1' ' ln 'sT h h p    и нелинейную часть: 

' '' ''
D

D H
t 


    


.                                          (40) 

Умножив первое уравнение системы (37) на матрицу  , а второе на 

сумму векторов 1 2h h , получим уравнение для ' : 

   1 2 1 2
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(41) 
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Продифференцировав (40) по времени, получаем уравнение относи-
тельно переменной D  для гравитационных волн с нелинейной правой частью 
в следующем виде: 

     
2

1 22

'' '' 1
'' '' ,

s

D HD
BD T h h P

t t p  
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(42) 

где матрица 1 2( ) TB h h     может быть выражена через реперные значения 

приземного давления и температуры, следуя (33), (34), (38), (39): 
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0
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l p s

p RT RT
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(43) 

Полунеявная дискретизация по времени уравнений (40), (41) осуществ-
ляется на основе трехслойной схемы «чехарда» таким образом, что линейные 
члены вычисляются средним арифметическим между неявным 1n   и явным 

1n   временными слоями, а нелинейные – на слое n. Система этих уравнений 
в дискретизированном по времени виде для полунеявной схемы запишется 
следующим образом ( t  – шаг по времени):  
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(44) 

Используя обозначение для полунеявной добавки  1 11
2

2
n n nD D D D     

и подставив выражение для неявных членов '  из второго уравнения (44) в 
первое, получаем для этой величины конечноразностное по времени уравне-
ние Гельмгольца: 
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0

1
'' ' ' '' '' ''

n

n n n n n

s

D t BD tD D D t t H T RT P
p      

                       
.   (45) 

Диагонализирующее преобразование, примененное к матрице B в урав-
нении (43), позволяет факторизовать (45) в вертикальном направлении и  
решать полученную систему двумерных уравнений прямым методом, осно-
ванном на быстром преобразовании Фурье по долготе и решении трехдиаго-
нальных линейных систем по широте (Алексеев и др., 1998, Robert et al., 
1972). По известной полунеявной добавке дивергенции вычисляются полуне-
явная добавка для ' , а затем прогностические переменные исходной систе-
мы в соответствии с уравнениями (31), (37). 
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Таким образом, на каждом шаге полунеявной схемы осуществляется 
вычисление явных тенденций, расчет правой части уравнения Гельмгольца, 
решение этого уравнения для вычисления полунеявной добавки для D и оп-
ределение всех переменных на следующем шаге по времени с использовани-
ем этой добавки (используя схему «чехарда»).  

В данной версии модели общей циркуляции используется реперное 

значение приземного давления 0 1013sp   гПа, постоянное значение 0 287T  К. 

Отметим, что в работе (Simmons et al., 1978) было показано, что при исполь-
зовании переменного по высоте профиля реперной температуры метод стано-
вится неустойчивым. 

3.3. Вычисление физических тенденций 

Физические тенденции, определяющие притоки в правых частях урав-
нений модели , Fu, Fv, FT, Fq, рассчитываются с помощью отдельных пара-
метризаций и фактически соответствуют модели общей циркуляции атмо-
сферы ИВМ РАН в -координате (Алексеев и др., 1998; Володин, Лыкосов, 
1998), но с модификацией вертикальной координаты в новой версии модели 
ОЦА. Дискретизация проводится в соответствии с описанным выше методом 
расщепления по физическим процессам. 

Более подробное описание используемых в моделях ИВМ РАН пара-
метризаций приведено в отдельной главе монографии. Коротко обозначим, 
что конкретная рассматриваемая в данной части версия модели включает в 
себя параметризацию турбулентных процессов в пограничном слое. Процес-
сы в почве и растительности рассчитываются в соответствии с работой (Во-
лодин, Лыкосов, 1998). Радиационные процессы параметризованы согласно 
публикации (Галин, 1998). Вычисление радиационных потоков осуществля-
ется в 10 спектральных интервалах для длинноволновой части спектра и в 
18 спектральных интервалах для коротковолновой части. Учитывается по-
глощение излучения газовыми составляющими H2O, CO2, O2, O3, CH4, N2O, а 
также облачностью и аэрозолем. Используются заданные постоянные распре-
деления концентраций составляющих. Поле концентрации озона задается за-
висящим только от широты и давления (Wang et al., 1995), поглощение O3 
коротковолнового излучения рассчитывается в 8 спектральных интервалах, 
длинноволновое излучение O3 рассматривается отдельно. Облачность, коли-
чество облачного льда и воды считаются диагностически. В модели включе-
ны параметризации глубокой и мелкой конвекции (Betts, 1986). Температура 
поверхности океана и морского льда считаются заданными, температура по-
верхности суши, количество снега, температура почвы и влажность рассчи-
тываются прогностически. 
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В модель включены параметризации воздействия мелкомасштабных 
гравитационных волн. Орографическое гравитационно-волновое сопротивле-
ние задается параметризацией, предложенной Палмером (Palmer et al., 1986). 
Неорографическое волновое сопротивление, определяющее воздействие гра-
витационных волн в верхних слоях атмосферы, рассчитывается через пара-
метризацию Хайнса (Hines, 1997). 

Для версии модели ОЦА в гибридной координате в описанных пара-
метризациях модифицировался расчет вертикальных уровней давления в со-
ответствии с уравнением (13).  

 

Вертикальный турбулентный перенос в пограничном слое и в результа-
те процессов неорографического обрушения гравитационных волн для про-
гностических переменных модели рассчитывается в модели с помощью сле-
дующего замыкания: 
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где , , ,u v q  , а D  имеет смысл соответствующих коэффициентов турбу-

лентности. Численный расчет турбулентной процесса вертикальной диффу-
зии осуществляется с помощью неявной схемы, для которой нелинейные ко-
эффициенты D  рассчитываются явным образом. В случае температуры 

вычисления ведутся для потенциальной температуры   / pR c

sT p p  . Аппрок-

симация соответствующих тенденций записывается в следующем виде: 
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 – плотность на k-ом вертикальном уровне, шаг вертикаль-

ной сетки kp рассчитывается в соответствии с (17). Конечномерные уравне-

ния вида (46) для каждой прогностической переменной решаются относи-
тельно неявных слагаемых с помощью обращения трехдиагональных матриц 
методом прогонки. 

Программная реализация данной версии модели атмосферы традици-
онно для моделей атмосферы ИВМ создана с использованием параллельных 
вычислительных систем с распределенной памятью (MPI). Главное затрудне-
ние в распараллеливании атмосферной модели было связано с полунеявным 
алгоритмом интегрирования по времени, описанным выше. Для ее распарал-
леливания использован метод двумерной декомпозиции расчетной области 
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по широте и долготе. Для решения дискретного уравнения Гельмгольца (45) 
данные транспонируются два раза: сначала в плоскости высота–долгота,  
затем – в плоскости широта–долгота. При вычислении производных методом 
конечных разностей и интерполяции значений горизонтальных компонент 
скорости в центральные точки ячеек смещенной С-сетки Аракавы процессы 
обмениваются значениями полей в граничных точках подобластей. 

4. Воспроизведение климатических характеристик версией модели 
ОЦА с гибридной координатой 

Для валидации построенной модели общей циркуляции атмосферы в 
первую очередь сравнивались результаты аналогично поставленных числен-

ных экспериментов для - и -версий. Для анализа вычислительных характе-
ристик и работы динамического ядра новой версии модели были проведены 
численные эксперименты без дополнительных источников и диссипаций в 
виде правых частей уравнений (8), (9), (12). Поскольку модернизация алго-
ритмов численного блока модели, проведенная в данной работе, соответство-
вала алгоритмам ранних версий модели общей циркуляции атмосферы (Ку-
лямин и др., 2009), для проверки правильности реализации программных 
кодов были проведены эквивалентные численные эксперименты с обеими 

версиями модели ОЦА в -координате (была использована версия в гибрид-
ной координате при условии   , алгоритмы формально эквивалентны в 

этом случае). Было показано, что результаты практически идентичны (отно-
сительная ошибка расчета прогностических переменных через сутки модель-
ного счета примерно 10–8). 

Перейдем к краткому сравнению воспроизведения климата версиями 

моделей ОЦА в - и -координатах. В работе (Кулямин и др., 2009) пред-
ставлено достаточно подробное обсуждение результатов воспроизведения 

климата моделью атмосферы с разрешением 22.580 в -координате. 

С обеими версиями были проведены контрольные численные экспери-
менты по воспроизведению современного климата продолжительностью 
5 лет. В качестве нижних граничных условий задавался климатический годо-
вой ход температуры поверхности океана и распределения морского льда. 
Распределение радиационно-активных газов в атмосфере соответствовало 
концу 20 века и задавалось в соответствии с наблюдениями. Численные экс-
перименты проводились с шагом по времени 2t   мин. Представим не-
сколько основных результатов по воспроизведению климата этими моделями 
и сравним их с данными климатологии наблюдений. Поскольку основные 
изменения в результатах модели касаются верхних слоев, для сравнения 
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среднеклиматических параметров средней и верхней атмосферы в качестве 
данных наблюдений использовались данные эмпирической модели CIRA 
(Fleming et al., 1988), охватывающие высоты от 0 до 120 км. 

 

Рис. 2. Зонально осредненная температура T (К) в январе  (слева) и июле  (справа) по данным 

CIRA86  (вверху)  и  моделей  общей  циркуляции  атмосферы  в  ‐вертикальной  координате  
(в середине) и гибридной координате (внизу). Изолинии проведены через 10 К 

На рис. 2 представлена зональная температура в январе и июле, осред-
ненная для каждого месяца по времени за период исследования, по данным 
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двух моделей и наблюдений CIRA86. В целом обе версии модели правильно 
воспроизводят наблюдаемое распределение температуры и ее градиент в верх-
них слоях атмосферы. Климат в обеих версиях модели практически одинаков. 
Сохранились общие недостатки предыдущих версий модели ОЦА: в частности, 
занижение разности температур между зимним и летним полушариями в верх-
ней мезосфере, связанное с недостатками радиационного блока в верхней ат-
мосфере. Вместе с тем, завышение температуры вблизи стратопаузы, особенно 
в высоких широтах, снизилось для модели в гибридной координате, величины 
максимумов температуры на полюсах стали близкими к наблюдаемым. Резуль-
таты прямого сравнения климатологии по данным разных версий модели пока-
зывают улучшение воспроизведения температуры вблизи стратопаузы и тро-
попаузы, особенно вблизи южного полюса. Снизились перегрев полюсов в 
стратосфере и переохлаждение температуры тропопаузы в высоких широтах.  

Осредненные по времени скорости зонального ветра по данным обеих 
версий модели ОЦА и наблюдений в январе и июле представлены на рис. 3. 
Обе модели в целом правильно воспроизводят основные особенности зональ-
ного ветра в атмосфере. Величины максимумов восточных и западных ветров 
в модели соответствуют наблюдениям, хорошо реализованы градиенты ско-
ростей в средних широтах и экваториальная смена направлений средней ско-
рости. Общим недостатком является более низкое расположение максималь-
ных восточных и особенно западных ветров в моделях по сравнению с 
наблюдениями. Улучшилось воспроизведение области тропопаузы для моде-
ли в гибридной координате в сравнении с -координатой: величины тропиче-
ских ветров ближе к наблюдениям. При этом воспроизведение зональных 
ветров стратосферы для января несколько улучшилось, а для июля, наоборот, 
ухудшилось. По данным детального сравнения между результатами расчетов 
двух версий модели ОЦА было выявлено улучшение общего воспроизведе-
ние зонального ветра в мезосфере, поскольку ранние версии модели ОЦА в 
целом занижали величины зональной скорости в этой области.  

Существенные различия в воспроизведении стратосферы (особенно в 
июле) связаны прежде всего с изменением характеристик квазидвухлетних ко-
лебаний (КДК), чувствительных в том числе к модификации численных схем в 
средней и верхней атмосфере. По результатам численных экспериментов при 
сравнении двух версий модели наблюдались КДК в области экваториальной 
стратосферы с периодом, равным примерно 2.5 года, однако после двух мо-
дельных лет расчета произошла пересинхронизация фаз, так что восточная фа-
за КДК по версии модели в -координате соответствовала западной фазе КДК 
для версии в -координате (Кулямин и Дымников, 2010). Для более точного 
сравнения средних характеристик двух версий модели требуется перенастрой-



Базовая модель Земной системы  

 42 

ка параметров вертикальной диффузии и гравитационно-волнового сопротив-
ления, а также более длительные численные эксперименты (Dymnikov, 
Kulyamin, 2010). 

 

Рис. 3. Зонально осредненная скорость зонального ветра U (м/с) в январе (слева) и июле (спра‐

ва)  по  данным  CIRA86  (вверху)  и  моделей  общей  циркуляции  атмосферы  в ‐вертикальной 
координате (в середине) и гибридной координате (внизу). Изолинии проведены через 10 м/с, 
отрицательные изолинии выделены штрихом 
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В целом можно отметить, что обе модели достаточно хорошо воспроиз-
водят климатические особенности атмосферы, при этом в сравнении с данны-
ми наблюдений многие общие проблемы сохранились. Изменение вертикаль-
ной координаты положительно сказалось на воспроизведении климатических 
характеристик в стратосфере и мезосфере. 

Поскольку цели данной работы (Kulyamin, Dymnikov, 2013) были свя-
заны как с развитием моделей верхней атмосферы, так и с усовершенствова-
нием климатической модели, дальнейшая работа по развитию модели в на-
правлении усовершенствования воспроизведения верхних слоев атмосферы 
была направлена на создание совместных моделей тропосферы–стратосфе- 
ры–мезосферы и термосферы. 
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Совместная модель циркуляции  
нейтральной атмосферы и D слоя ионосферы 

Кулямин Д.В., Дымников В.П. 

1. Введение 

Проблема моделирования средней и верхней атмосферы представляет 
отдельный интерес, обусловленный как проблемами изменений климатиче-
ских характеристик всей атмосферы, так и вопросами, связанными с верхни-
ми слоями, в том числе прикладными задачами радиофизики и космической 
погоды (Kulyamin, Dymnikov, 2013; Kulyamin, Dymnikov, 2014; Кулямин, 
Дымников, 2015). Эти задачи диктуют необходимость включения в ком-
плексную модель Земной системы описания ионосферы. При численной реа-
лизации совместной модели можно сформулировать ряд задач, требующих 
отдельного рассмотрения.  

Как отмечено выше, правильное описание глобальной циркуляции ат-
мосферы в верхних слоях требует использования специального типа верти-
кальных координат. В рассматриваемой модели ОЦА использовалась гиб-
ридная вертикальная координата, обеспечивающая плавный переход от 
сигма-координаты в тропосфере к изобарической в мезосфере (Kulyamin, 
Dymnikov, 2014). Это особенно важно с той точки зрения, что крупномас-
штабный перенос пассивных химических примесей, необходимый для учета 
при рассмотрении задач моделирования ионосферы, в верхних слоях атмо-
сферы осуществляется в основном вдоль уровней постоянного давления, что 
соответствует изобарической системе. Как описано в предыдущем разделе, 
это условие выполняется для использованной в моделях атмосферы ИВМ 
РАН гибридной координаты. 

Задача построения и реализации фотохимической модели D слоя ионо-
сферы представляет отдельную проблему с точки зрения как физической  
постановки, так и методов решения. Подробный обзор физических механиз-
мов формирования D слоя и существующих физико-химических моделей 
среды представлен в работе (Кулямин, Дымников, 2015). Определяющими 
для D слоя являются локальные фотохимические процессы с участием моле-
кулярных ионов и нейтральных составляющих (Schunk, 2009). В ионном со-
ставе нижней ионосферы присутствуют как положительные, так и отрица-
тельные ионы, представленные в основном ионными кластерами (они 
образуются на молекулах воды в результате процессов гидратации молеку-
лярных ионов). Составляющие нейтральной атмосферы играют определяю-
щую роль фоновой среды для процессов ионизации (поскольку средняя плот-
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ность нейтрального газа на этих высотах на десятки порядков превосходит 
плотности заряженных частиц). При этом особую трудность для моделирова-
ния D-области ионосферы представляет существенная роль в локальной хи-
мической кинетике так называемых малых нейтральных составляющих (пре-
жде всего оксида азота, водяного пара, а также углекислого газа, озона и др.).  

Отдельной проблемой на сегодняшний день остается систематическое 
описание глобального состояния D-области ионосферы на основе эмпириче-
ских наблюдений. Традиционным подходом исследования D слоя является 
построение эмпирических моделей локальных профилей электронной кон-
центрации (в зависимости от зенитного угла Солнца и других параметров 
внешнего ионизирующего излучения), в основе которых лежит некоторый 
набор местных наблюдений за состоянием ионосферы на разных высотах, 
сопоставленный с состоянием солнечной активности в это время. При этом в 
большинстве случаев влияние внутренних метеорологических факторов не 
учитывается. Появление сетей непрерывного мониторинга радиосигналов в 
наши дни придало новый импульс возможностям исследования D слоя ионо-
сфере средствами радиофизики. Появившиеся в последнее десятилетие чув-
ствительные радары некогерентного рассеяния, а также риометры и станции 
СДВ-ДВ диапазона позволяют получать непрерывные ряды измерений ло-
кального состояния D-области с хорошей точностью. Особо отметим, что 
существенное своеобразие D-области ионосферы заключается в относитель-
ной простоте описания ее глобального состояния в условиях сильных возму-
щений (таких как солнечные вспышки или вбросы частиц в полярной шапке) 
и сложности физико-химических процессов в спокойных условиях (Кулямин, 
Дымников, 2015; Schunk, 2009; Chau, Woodman, 2005).  

В то же время, идентификация относительной роли процессов ней-
тральной атмосферы (как определяющих ее фоновый газовый состав, так и 
динамических характеристик) остается до конца не исследованной. В силу 
локальности существующих моделей, практически отсутствуют систематиче-
ские исследования эффектов динамических процессов в нижней ионосфере, 
включающие возможный отклик на возмущения разной физической природы, 
приходящие как из верхних слоев ионосферы и термосферы, так и из нижних 
слоев атмосферы. 

За рубежом и в нашей стране разработан ряд локальных плазмохимиче-
ских моделей D слоя ионосферы, однако глобальных моделей атмосферы, 
включающих расчет состояния нижней ионосферы, на сегодняшний день 
единицы (Roble, 1994; Кулямин, Дымников, 2015). При решении задачи мо-
делирования нижней ионосферы в контексте разработки совместной модели 
атмосферы-ионосферы в качестве первой версии модели D слоя ионосферы 
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рассматривается предложенная группой из ИДГ РАН 5-компонентная ло-
кальная фотохимическая модель, успешно применяемая для решения при-
кладных задач распространения радиоволн СДВ-ДВ диапазона в условиях 
спокойной ионосферы (Егошин, 2012). Целью применения данной простой 
ионосферной модели в первоначальной постановке совместного моделирова-
ния нейтральной и заряженной компонент является задача оценки взаимодей-
ствия термогидродинамики средней атмосферы и глобального состояния  
D-области, которое можно назвать климатом D слоя (включая как среднее 
состояние, так и изменчивость среды).  

Переходя к реализации данной модели, отметим ключевые особенности 
численного решения подобных плазмохимических систем: 

a) незамкнутость системы из-за наличия внешних источников и стоков 
химических элементов (нейтральных составляющих), 

b) дополнительный закон сохранения заряда, связанный с локальной 
квазинейтральностью плазмы, 

c) малые характерные времена трансформации ионизированных при-
месей. 

2. Моделирование D слоя ионосферы в рамках модели общей  
циркуляции атмосферы 

В общем случае согласованный учет транспортных и химических про-
цессов требует решения уравнения переноса как для каждой из заряженных 
компонент газа, так и для нейтральных составляющих, определяющих  
состояние ионосферы в рассматриваемой области. Как показано выше, при 
рассмотрении нижних областей ионосферы в рамках общей циркуляции  
атмосферы динамику заряженных компонент можно описывать переносом 
пассивной примеси. В рассматриваемой совместной модели уравнение пере-
носа решается в дивергентном виде (преобразованном с учетом уравнения 
неразрывности), записанном в гибридной системе координат для всей атмо-
сферы: 

 1
cos , 1,...,5.

cosi i i i i

p p p p p
X X u X v X f i

t a

                
                            

 
        

  (1) 

 

В уравнении (1) все скорости определяются нейтральной динамикой 
  /i i Df R F n  , где iR  представляет собой член, который описывает химиче-

ские источники и стоки и определяется для компонент ионосферы локальной 
плазмохимической моделью, а диссипативный член DF  в правой части соот-

ветствует диффузионным процессам и определяется характеристиками цир-
куляции. 
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Сразу отметим, данная версия модели ионосферы основывается на ре-
шении плазмохимических преобразований, т.е. не рассматриваются преобра-
зования нейтральных составляющих и их изменчивость, но в совместной мо-
дели задаются объемные доли участвующих в плазмохимических процессах 
нейтральных компонент (Кулямин, Дымников, 2015). 

В рассматриваемой модели атмосферы при дискретизации по времени 
используется метод расщепления по физическим процессам, при построении 
численного метода для расчета ионосферного блока можно выделить из (1) 
систему уравнений, описывающую процессы фотоионизации и рекомбина-
ции. При этом для пространственной дискретизации при численном решении 
естественным образом используется сетка модели ОЦА (фотохимическая мо-
дель решается локально в каждой точке пространственной сетки). В общем 
виде локальную плазмохимическую модель можно записать в виде нелиней-
ной системы обыкновенных дифференциальных уравнений: 

( )R
t

 




 
.                                                      (2)  

Через 


 обозначен вектор концентрации ионосферных составляющих 

i  (положительные и отрицательные ионы, электроны, i inX  ). Для непо-

средственного решения (2) требуется постановка задачи Коши, т.е. помимо 
знания значений параметров системы нужны начальные условия для ионных 
компонент.  

В данной работе в качестве модели плазмохимии в D-области рассмат-
ривается простая 5-компонентная модель, физические обоснования и исполь-
зуемые параметры которой подробно изложены в работе (Кулямин, Дымни-
ков, 2015). Модель основана на процессе ионизации оксида азота, поскольку 
для высот 50–85 км ключевой вклад (~90%) вносит процесс ионизации окси-
да азота NO спектральной линией Лайман-α солнечного ультрафиолетового 
излучения (длина волны 121.6 нм, энергия фотона 10.196 эВ). Акцент постав-
ленной задачи на моделирование среднего состояния в спокойных условиях 
позволяет исключить из рассмотрения ионизацию молекулярных кислорода и 
азота жестким излучением, характерную для области перехода в E слой выше 
90 км и для возмущенных геомагнитных условий (вспышечный рентген, экс-
тремальный ультрафиолет). Ионизация космическими лучами, преобладаю-
щая на высотах 30–50 км, играет относительно малую роль в среднеклимати-
ческой картине D-области и не рассматривается в данной версии модели.  

Учитываемые в модели фотохимические преобразования для ионизи-
рованных составляющих и соответствующие константы скоростей приведены 
в таблице.  
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Таблица 

Учитываемые в плазмохимической модели D слоя ионосферы реакции 

Обозна- 
чение 

Реакции Константы скоростей 

P NO + hν → е + NO+   

D1 O2+hν→O(3P)+O(1D)   

R1 NO++N2+H2O→ NO+(H2O)+N2 1,8.10-28.(300/T)4,7 см6с-1 

R2 NO+(H2O)n+N2+N2→NO+(H2O)nN2+N2 2.10-31. (300/T)4,4, n=0-2 см6с-1 

R3 NO+(H2O)nN2+CO2→NO+(H2O)nCO2+N2 10-9, n=0–2 см3с-1 

R4 NO+(H2O)nN2+H2O→NO+(H2O)n+1+N2 10-9, n=0–2 см3с-1 

R5 NO+(H2O)nCO2+H2O→NO+(H2O)n+1+CO2 10-9, n=0–2 см3с-1 

R6 NO+(H2O)n+CO2+N2→NO+(H2O)nCO2+N2 7.10-30(300/T)3, n=0–2 см6с-1 

R7 NO+N2+N2→NO++N2+N2 1,5.106.T-5,4exp(–2450/T) см3с-1 

R8 NO+CO2+N2→NO++CO2+N2 3,1.104.T-4exp(–4590/T) см3с-1 

E1 NO++е → N+O 4.10-7.(300/T)0,5 см3с-1 

E2 NO+(H2O)+е → NO+H2O 2.10-5 см3с-1 

L1 е + О2 + О2→ О2
- + О2 1,4.10-29(300/T)ехр(–600/T) см6с-1 

L2 O2
- + О3 → О3

- + О2 6.10-10 см3с-1 

L3 O2
- + О2 + О2→ О4

- + О2 4.10-31 см3с-1 

L4 O2
- + hν → е + О2 0,33 с-1 

I1 X- + Y+→ нейтралы 10-7 см3с-1 

 

В основе рассматриваемых ионизационно-рекомбинационных про- 
цессов лежит источник ионизации оксида азота NO до образования NO+  
(реакция P). Далее описываются цепочки преобразования NO+ в водные по- 
ложительные кластеры С+. В данной работе рассматривается канал  
NO+→ NO+(H2O) (соответственно С+ содержит гидрат NO+(H2O)) с участием 
молекулярного азота и углекислого газа (реакции R1–R8), вторая и третья 

стадии гидратации не учитываются ( 0n  ). Отдельно рассмотрены процес-
сы рекомбинации положительных ионов NO+ (реакция E1), С

+ (реакция E2).  

В то же время для отрицательных ионов рассматривается прилипание элек-
тронов к молекулам кислорода в тройных соударениях с образованием пер-

вичного иона 2O  (реакция L1) и его вторичные преобразования в группу 

отрицательных ионов С– (в данном случае объединяет 3O , 4O , реакции  

L2 – L3). Также модель включает быстрое фотоотлипание электрона от 2O  

(реакция L4), относительно медленные взаимные ион-ионные рекомбина-
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ции, скорость которых предполагается одинаковой для всех типов ионов 
(реакция I1). Исключено лишь существенное для высот ниже 70 км фотоот-
липание электронов от С– из-за неопределенности типа конечного иона и 
соответствующих скоростей. 

Процесс преобразования + +
2NO NO (H O)  может быть описан эффек-

тивной скоростью В с учетом условия квазиравновесия для промежуточных 

виртуальных ионов +
2NO CO , +

2NO N  (см. реакции R2 – R6), поскольку время 

их жизни много меньше времени жизни кластеров. Из представленных реак-
ций нетрудно получить условия баланса: 

 2 + +
2 2 N 2R N NO –L NO N =0       , 

      + + +
3 2 2 1 2 2 6 2 C 2R CO NO N +R H O N +R CO NO -L NO CO =0           , 

где скорости потерь виртуальных ионов выражаются следующим образом: 

     N 7 2 3 2 4 2L =R N +R CO +R H O , 

   C 8 2 5 2L =R N +R H O . 

Отсюда (см. реакции R4 – R5) выражается скорость перехода B : 

      

        

2

2 2 4 2
1 2 2

N

2

5 2 2 2 3 2
6 2 2

C N

R N ×R H O
=R H O N + +

L

R H O R N ×R CO
+ R CO N + .

L L

B

 
  
 

 

В данных соотношениях в квадратных скобках стандартно обозначены 
концентрации соответствующих составляющих в см-3, константы соответст-
вующих скоростей Ri реакций и их размерности приведены в таблице, раз-
мерность скорости кластерного преобразования B  и скоростей потерь вирту-
альных ионов – с-1. 

Таким образом, решаемые в модели уравнения плазмохимии записы-
ваются для ионов NO+, водных положительных кластеров С+ (содержит гид-
рат NO+(H2O)), группы отрицательных ионов С– (в данном случае объединяет 

3O , 4O ) и иона 2O . 

Обозначая φ1 = [NO+],  φ2 = [C+],  φ3 = ne,  φ4 = [ 2O ],  φ5 = [C–], можно за-

писать систему модельных уравнений в виде: 
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 

 

   

 

1
1 13 1 3 1 4 5

2
1 23 2 3 2 4 5

3
13 1 3 23 2 3 3 3 4 4

4
3 3 4 5 4 4 1 2

5
5 4 5 1 2 .

,

,

,

,

c

c

c

c

d
P B k k

dt
d

B k k
dt

d
P k k k k

dt
d

k k k k
dt

d
k k

dt

      

      

      

     

    

    

   

    

    

  

                                 (3)  

В системе (3) 13 1k E , 
23 2k E ,  2

3 1 2k L O , 
4 4k L ,    2

5 2 3 3 2k L O L O  , 

1ck I . 

Как отмечено выше, в данной работе в качестве источника ионизации 
рассматривается только дневное ультрафиолетовое излучение Солнца на 
спектральной линии L  (реакция P), которое поглощается верхними слоями 
за счет диссоциации молекулярного кислорода (реакция вида D1). Скорость 

ионообразования P  иона +NO  из оксида NO  за счет такого монохромати-
ческого излучения определяется в зависимости от высоты z  следующим вы-
ражением: 

 ( ) NO exp( ( ))i
L NOP z I z       ,                                    (4) 

где  NO  – концентрация частиц ионизуемого NO , NO
i  – сечение иониза- 

ции NO , LI   – поток излучения L  на верхней границе атмосферы,  – опти-

ческая толщина для данной линии, которая определяется полным сечением 
взаимодействия излучения (в данном случае – молекулярным кислородом 

2O ) и числом молекул в столбе атмосферы выше рассматриваемого уровня 

вдоль направления излучения ( ( , )Sum z  , где   – зенитный угол Солнца): 

 0

2 2

2
2

O
( , ) SumO ( , )

cos

z

O O

z

z z dz        


.                              (5) 

Используемые для расчета ионизации сечения взаимодействия задают-

ся как 181.86 10i
NO    см2, 

2

201.13 10O
   см2. Поток солнечного излучения  

линии L  на верхней границе атмосферы принимается следующим: 
120.4 10LI     см-2с-1, что соответствует среднему уровню солнечной активно-

сти (Кулямин и Дымников, 2015). Все параметры нейтральной атмосферы, 
необходимые для расчета (4 – 5) и решения (3), могут быть взяты из модели 
общей циркуляции. 
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3. Исследование дифференциальной постановки 

Прежде чем переходить к непосредственному описанию численного 
решения задачи (3), необходимо исследовать основные свойства дифферен-
циальной постановки. Особенностью фотохимических систем вида (2) явля-

ется разделение компонент на положительно заряженные ионы i
 , отрица-

тельные ионы i
  и электроны en , при этом должно выполняться условие 

локальной квазинейтральности плазмы (закон сохранения заряда): 

0i i e
i i

n      .                                            (4)  

Помимо этого, подобные системы обладают свойством неотрицатель-

ности компонент: 0i  . Однако в описанной выше постановке нет закона 

сохранения массы, так как система не включает согласованные уравнения для 
нейтральных компонент. Поэтому к данной системе непосредственно не 
применимы разработанные методы решения локальных задач химической 
кинетики.  

Перейдем к рассмотрению свойств описанной модели D-области ионо-
сферы в дифференциальной форме. Сформулируем ряд утверждений по от-
ношению к системе (3). 

Утверждение 1. Система сохраняет неотрицательность компонент в 

любой момент времени 0i   в случае неотрицательности их в начальный 

момент. Это можно показать, положив в правой части i-ого уравнения 0i  , 

тогда оставшаяся сумма должна быть положительна (Takeuchi et al., 1978). 

Утверждение 2. Система диссипативна, так как след матрицы Якоби 

отрицателен: 
( )

0i

i i

R 





 . 

Утверждение 3. Система имеет поглощающее множество в норме 

i
i

 


, (т.к. 0i  ) 2
c

P

k
 


. Следовательно, система имеет глобальный 

аттрактор на неотрицательном фазовом полупространстве 0i  . 

Действительно, для 1 2 q    имеем оценку 
2

c

dq
P k q

dt
  . Отсюда в 

силу закона сохранения заряда следует искомое утверждение. 
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4. Полунеявная численная схема 

При моделировании сложной нелокальной системы Земной атмосферы 
требуются эффективные численные схемы (аппроксимационная сетка содер-
жит порядка миллиона узлов). Для эффективного численного решения фото-
химической системы уравнений D слоя предложена устойчивая полунеявная 
схема (3). Идея построения схемы основана на выделении компонент с быст-
рыми характерными временами сходимости к стационарному решению, эво-
люция которых рассчитывается с помощью неявной схемы, и компонент с 
медленной сходимостью, вычисляемых явно. 

На основе численных оценок было показано, что для нижних уровней 
D слоя характерные времена сходимости к стационарному решению при фик-

сированных параметрах для 1 , 3  и 4  намного меньше, чем для кластеров 

2 , 5 . При повышении уровня характерные времена сходимости выравни-

ваются. 
Запишем оператор системы вида (2) как сумму двух операторов, опи-

сывающих быстрые и медленные процессы: 1 2( )R A A    . Выделим в 

первом операторе линейную часть и запишем его в виде 1A M  , где 
( )M   – матрица быстрых слагаемых для неявного счета, содержащая нели-

нейные коэффициенты, рассчитываемые явно. Остальная часть слагаемых 

2( )a A   представляет собой вектор нелинейной части (описывающий 

медленные слагаемые), вычисляемый явным образом. 

Аппроксимируя дифференциальный оператор простой одношаговой 
схемой Эйлера, конечно-разностное приближение системы для n-ого шага по 
времени запишем в виде ( t  – шаг по времени): 

1
1( ) ( )

n n
n n nM a

t

    



 


.                                     (5) 

Таким образом, система для нахождения значений 1n   имеет вид: 

  1 ,n nI tM ta                                              
(6) 

где 

13 1

23 2

13 1 23 2 3 4

3 4 5

5

0 0 0

0 0 0

0 0 0

0 0 0

0 0 0 0

B k

B k

M k k k k

k k k

k




 

  
  
    
 

  
 
 

,   

 
 

 
 

1 4 5

2 4 5

4 1 2

5 1 2

c

c

c

c

P k

k

a P

k

k

  
  

  
  

  
   
 
 
  

   

.            (7) 



Базовая модель Земной системы  

 54 

Из вида неявной и явной (7) частей системы видно, что конечно-
разностная постановка точно сохраняет начальный суммарный заряд на каж-
дом шаге по времени (как и дифференциальная постановка). 

Для данной конечно-разностной постановки справедливы следующие 
утверждения. 

Утверждение 4. Пусть 1 2( ) 1n n
ck t     ,  1

13 3 4 5 1n n n
ct k k        . 

Тогда, если 0n
i  , то 1 0n

i
  .  

Первое условие обеспечивает неотрицательность 
1

3
n 

, 
1

4
n 

, 
1

5
n 

, ко-

торые рассматриваются независимо от 1  и 2 . Второе обеспечивает неотри-

цательность 
1

1
n 

 и 
1

2
n 

.  

Утверждение 5. Решение разностной схемы ограничено в норме 

i
i

 


, 
min

2
P

k
 


, где min 13 23min( , , )ck k k k , если начальные данные удов-

летворяют условиям 0
min

2
P

k
 


 с условиями утверждения 4. 

5. Исследование численного решения 

Для изучения конкретной формы решений системы (3), асимптотиче-
ского поведения и формы аттрактора, а также свойств устойчивости по на-
чальным условиям и параметрам, исследовалось численное решение для не-
которых типичных условий, при которых можно фиксировать числовые 
значения коэффициентов и источника в системе (3) и изучать сходимость ре-
шения к аттрактору.  

Для количественных оценок параметров модели удобно выбрать два 
характерных высотных уровня, отражающих специфику областей нижнего и 
верхнего D слоев: 50 км и 85 км. Проведя числовые оценки (Кулямин, Дым-
ников, 2015), можно сразу сделать вывод, что главными быстрыми процесса-
ми для нижней области D слоя являются преобразования группы отрицатель-
ных ионов и образование положительных гидратов, а для верхних слоев на 
первый план выходит фотоотлипание электронов и положительные ионы, при 
этом скорости практически всех процессов сравнимы. Это соответствует 
ключевым механизмам, регистрируемым по данным наблюдений. 

Экспериментально установлено, что глобальным аттрактором системы 
(в широком интервале параметров) для всех начальных значений с единым 
суммарным зарядом является стационарная точка. При этом ее положение 
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непрерывно меняется в зависимости от величины суммарного заряда, но ос-
тается неизменным при фиксированном заряде. Таким образом, можно пред-
положить, что глобальным аттрактором для всей области неотрицательного 
фазового полупространства служит поверхность, точки которой разделены 
суммарной величиной заряда. Физический интерес представляет квазинейт-
ральное решение (4). 

Для обеих исследуемых высот в численном решении наблюдается схо-
димость к одной точке фазового пространства. При этом для нижних слоев 

характерны быстрое установление решения 1

P

B
  , и соответственно 3

13

B

k
   

(времена сходимости порядка секунд), и очень медленная сходимость для 

величин кластеров 2 , 5 . (см. утв. 5). Скорость сходимости к стационарно-

му решению в верхних слоях для разных компонент выравнивается, время 
сходимости в данном случае составляет величину порядка часа. Эксперимен-
тально для локальной постановки были показаны сходимость решения к ста-
ционарной точке, определяющейся суммарным зарядом (и являющейся гло-
бальным аттрактором на неотрицательном полупространстве), а также 
непрерывная зависимость решения от параметров системы при их разумных 
значениях.  

На основе построенной локальной модели отдельно рассмотрена про-
блема чувствительности стационарного решения для электронной концентра-

ции en  в D слое к параметрам нейтральной атмосферы и внешних источников 

ионизации. Этот вопрос имеет существенное значение для определения ме-
ханизмов изменчивости D слоя, регистрируемой по имеющимся данным на-
блюдений. 

Для характерных значений на высотах около 85 км наиболее чувстви-
тельным параметром модели (3) оказалась температура (относительная  

чувствительность 
/

8
/

e en n

T T




 ), а также скорость ионизации P  (зависящая от 

солнечного излучения на линии L  и концентрации NO, относительная чувст-

вительность /
4

/
e en n

P P




 ) и концентрация влаги, необходимой для процесса 

формирования кластеров (относительная чувствительность 
2 2

/
1.5

/
e en n

H O H O




 ).  

Отметим, что ни в одном численном эксперименте бифуркации не на-
блюдались. 
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Для проверки точности построенного полунеявного метода и исследо-
вания системы уравнений проведено сравнение результатов численного мо-
делирования при большом шаге по времени и с помощью метода высокого 
порядка, при параметрах системы для двух исследуемых высот. Во втором 
случае система решалась многошаговым методом, основанным на формулах 
численного дифференцирования с выбором размера шага в зависимости от 
требуемой точности, который применяется при исследовании жестких систем 
(Shampine, Reichelt, 1997). Установлено фактическое совпадение траектории 
решения во втором знаке уже через несколько шагов при шаге по времени 
порядка минут, что позволяет говорить о существенной эффективности пред-
ложенной схемы. 

Переходя к описанию общего метода решения уравнений переноса за-
ряженных компонент и результатов численных экспериментов с совместной 
моделью циркуляции ТСМ и D слоя ионосферы, отметим, что особенностью 
рассматриваемой системы является наличие линейного закона сохранения, со-
блюдение которого требуется при численном решении уравнений переноса (1). 
Если используются монотонные схемы высокого порядка точности, условие 
квазинейтральности выполняться не будет и нужна коррекция в том или ином 
виде. В данной работе для решения уравнения переноса (1) компонент ионо-
сферы использовалась немонотонная схема решения уравнения переноса пас-
сивной примеси в дивергентной форме второго порядка точности, в которой 
проводится нелинейная коррекция поля (аналогично уравнению переноса 
влаги). Для более точной оценки роли динамики в формировании D слоя ио-
носферы заряженные компоненты не делились по оценкам времени жизни, и 
уравнение (1) решалось для NO+, C+, C–

 и электронов. При этом для выполне-

ния условия локального сохранения заряда концентрация 2O  рассчитывалась 

непосредственно как разность концентраций остальных заряженных состав-
ляющих с соответствующими знаками.  

6. Моделирование характеристик средней атмосферы и D слоя  
ионосферы на основе построенной совместной модели 

Представим несколько результатов по воспроизведению основных на-
блюдаемых характеристик глобальной циркуляции средней атмосферы для 
рассматриваемой в данной статье модели ОЦА ИВМ РАН. Климатические 
характеристики средней атмосферы по данным совместной модели в целом 
соответствуют описанным в предыдущем разделе результатам для версии 
модели ОЦА в гибридной системе координат, поскольку блок модели ней-
тральной составляющей не изменился (Kulyamin, Dymnikov, 2014). Перейдем 
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к описанию результатов моделирования глобального среднего состояния и 
изменчивости D слоя по данным совместной модели общей циркуляции тро-
посферы–стратосферы–мезосферы и ионосферы. 

Для локальной идентификации совместной модели по воспроизведению 
характеристик D слоя ионосферы в качестве базовых данных наблюдений ис-
пользовались каталоги профилей электронной концентрации (объединяющих 
данные ракетных измерений) эмпирических и полуэмпирических моделей (Ку-
лямин, Дымников, 2015; Friedrich, Torkar, 2001; Mathews et al., 1982) и совре-
менные данные радарных установок (Chau, Woodman, 2005). При этом для со-
ответствия экспериментальных данных и постановки модели для исключения 
аномальных явлений в полярной области выбирались измерения в среднеши-
ротных и низкоширотных точках в спокойных условиях. На рис. 1 представле-
но сопоставление профилей электронной концентрации в D слое по данным 
численного моделирования и ряда эмпирических и полуэмпирических моделей 
(Friedrich, Torkar, 2001; Chau, Woodman, 2005). Обобщая детали проведенного 
сравнительного анализа, можно сделать вывод, что построенная совместная 
модель в целом правильно воспроизводит климатические характеристики 
верхнего D слоя для дневных спокойных условий (высоты 70–90 км) и занижа-
ет электронную концентрацию в нижнем D слое ионосферы (50–70 км) днем, а 
также ночью в целом. Это обусловлено прежде всего неучетом в фотохимиче-
ском блоке ионизации атмосферы галактическими космическими лучами (ос-
новной источник ионизации на высотах стратосферы и в ночное время), а так-
же отсутствием более детального описания вторичных источников ионизации 
и стратосферных химических процессов. 

 
Рис. 1.  Средний профиль концентраций электронов ne  (см

‐3)  с  оценкой изменчивости по 
данным эмпирической модели FIRI (Friedrich, Torkar, 2001) и данным численного модели‐
рования  с  помощью  модели  ТСМ‐ионосферы  (светло‐серая  сплошная  линия  с  точками) 
для условий солнечного зенита  (а), а также по данным эмпирических моделей и данных 
радара НКР (Chau, Woodman, 2005) в сравнении с данными моделирования (для условий 
экваториальной области) (б) 
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Для демонстрации влияния основных характеристик циркуляции ней-
тральной атмосферы на формирование D слоя на рис. 2 показаны осреднен-
ные для января широтно-долготные распределения отклонений температуры 
для высотного уровня 0.01 гПа (демонстрирующие хорошо различимые ано-
малии в поле температуры, определяемые термическими приливами) и согла-
сованные распределения электронной концентрации по результатам числен-
ного эксперимента с совместной моделью. Хорошо видна положительная 
корреляция между этими величинами с существенными вариациями дневных 
значений электронной концентрации при относительно небольших вариациях 
температуры. 

    
Рис. 2.  Среднемесячные  распределения  отклонений  полей  температуры Т  (К)  (вверху)  и 
концентраций электронов ne (см

‐3) (внизу) в 12‐00 UT (а) и 24‐00 (б) за январь для высотно‐
го уровня 0.01 гПа по данным совместной модели общей циркуляции атмосферы и D слоя 
ионосферы 

Другим подходом к изучению ионосферы является не прямое сопостав-
ление данных о состоянии D-области ионосферы, а косвенный анализ изме-
рений характеристик распространения радиоволн (с дополнительным их рас-
четом по данным моделирования). 

Рассмотрим методологию исследования ионосферы с помощью реше-
ния задач радиосвязи, поскольку вопросы распространения радиоволн пред-
ставляют основной практический интерес к ионосфере Земли. Для большин-
ства задач распространение электромагнитной волны в ионосфере с хорошим 
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приближением описывается линейной теорией (Davies, 1990; Budden, 1961). 
Обозначим 2R Rf   – круговую частоту сигнала ( Rf – частота в Гц),  

B
e

eB

m
   – циклотронную частоту для электронов, 

2

0
0

e

e

n e

m



  – электронную 

плазменную частоту. Здесь e , em  – заряд и масса электрона, 0  – диэлектри-

ческая проницаемость вакуума, c  – скорость света в вакууме, en  – частота 

соударения электронов с нейтралами, B  – внешнее магнитное поле. Не учи-
тывая влияния геомагнитного поля ( R B  ), для D слоя ионосферы  

комплексный показатель преломления 


R
R

ck
n


  в этих приближениях можно 

вычислить согласно формуле Эпплтона–Хартри (Wait, 1970) для распростра-
нения электромагнитной волны в холодной плазме: 

 22
2 2

1
1 1R R R

X iXZ
n i

Z Z
     

 
,                                    (8) 

где k  – комплексное волновое число, 
2
0
2
R

X



 , en

R

Z



 . Распространение ра-

диоволн определенной частоты в выбранном направлении z  (обычно верти-
кальном) можно описывать стандартным уравнением плоской электромаг-
нитной волны, записав зависимость для амплитуды сигнала в следующем 
виде (для колебаний электрического поля с начальной амплитудой 0E ): 

    0 0( , ) Re exp ( ) exp exp ( ) ,R
R RE t z E i t kz E z i t z

c

               
           

(9) 

где величина нарастающего поглощения среды Im( )R R
R Rn

c c

     определя-

ет экспоненциальное затухание амплитуды (закон Бугера–Ламберта–Бера 
(Wait, 1970) за единицу пройденного расстояния (в Нп/м, переход к дБ 

 20 ln10dB  ). Следуя (8, 9), для условия неотклоняющего распростране-

ния волны в D слое ионосферы ( 1e enn  ,  Re 1R Rn   ) коэффициент   

запишется в виде: 
2

2 2
02

e en

e R en

ne

m c


  

 
 .                                              (10) 

Как следует из (10), помимо определения профиля электронной кон-
центрации отдельной проблемой является вычисление величины частоты со-
ударения электронов с нейтралами. Из общих оснований ясно, что ,en en T  , 

где n, – как и ранее, – суммарная концентрация нейтрального газа (в см-3),  
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Te – электронная температура (т.к. (Te)
0.5 определяет среднюю скорость теп-

лового движения электронов). В общем случае расчет en  требует знания 

дифференциальных сечений упругих соударений электронов с каждой ком-
понентой нейтрального газа и вычисления интеграла столкновений. В спо-

койных условиях для D слоя ионосферы среднее значение en  может быть 

рассчитано с помощью следующей распространенной на сегодняшний день 
оценки: 

 
11

0.5

2
2 10 1en e

e

n T
T

 
 

     
 
 

 с-1.                               (11) 

Первое слагаемое определяется столкновениями электронов с молеку-
лярным азотом, а второе – с молекулярным кислородом. Поскольку в нижней 
ионосфере нейтральные молекулы доминируют и столкновения частые,  
электронная температура в невозмущенном D слое фактически совпадает с 
нейтральной Te=T. Таким образом, для задач распространения радиоволн  
в нижних слоях ионосферы распределение поля температуры всей среды при-
нимает еще большее значение. 

Отдельного рассмотрения требует вопрос распространения радиоволн с 
отражением от D слоя ионосферы. Из соотношения (8) в приближении слабо-
го затухания ( ~ 0Z ) следует равенство нулю коэффициента преломления при 

критической частоте радиосигнала 
2
0
2

1
R

X



  , т.е. хорошо известное условие 

отражения вертикальной волны от ионосферы 0R  . Общая схема распро-

странения наклонной радиоволны в ионосфере с отражением представлена  
на рис. 3. При угловом падении из известного условия полного отражения 

(
2
0

0 2
sin 1R

R

n



   ) имеем частоту отражаемого сигнала 0

cosRf



 . 

Исходя из характерных величин ne, нетрудно оценить, что в дневных 
условиях от D-области отражаются радиоволны СДВ (длины волн более 
10 км) и ДВ диапазона (длины волн 1–10 км). При передаче СДВ-ДВ радио-
сигнала из точки в точку по определенной трассе полученный сигнал в об-
щем случае является суммой поверхностной и многократно отраженных 
волн, приходящих в данную точку. Согласно (10), (11) реалистичное описа-
ние отражения волны требует учета преломления и затухания сигнала при 
прохождении в стратифицированной ионосфере, а также расчета отражения 
от поверхности Земли вторичных волн, учета эффектов ее сферичности, вне-
ионосферного ослабления сигнала (эффекты орографии и т.п.), однако на прак-
тике используются более простые подходы (Ferguson, 1998). В целом отметим, 
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что системы непрерывного мониторинга СДВ и ДВ диапазона получили рас-
пространение по всему миру (Егошин и др., 2012), а анализ характеристик не-
прерывного сигнала ряда радиостанций предоставляет уникальные возможно-
сти по мониторингу долгопериодной изменчивости нижней ионосферы. 

 

Рис. 3. Схема распространения наклонной радиоволны в ионосфере Земли 

В рамках данной работы в целях первичной идентификации разрабо-
танной совместной модели проведен статистический анализ длинных вре-
менных рядов по данным мониторинга СДВ-ДВ радиоволн. Следуя работе 
(Егошин и др., 2012), была проведена оценка статистики амплитуд сигналов 
по данным мониторинга для двух европейских трасс ДВ диапазона (центр 
России–Германия: DCF–Михнеево, 77.5 кГц и HBG–Михнеево, 75 кГц) за 
трехлетний период для определения относительного среднего сезонного цик-
ла, а также межсуточных вариаций. Проведено сравнение с расчетами ампли-
туды по данным моделирования с помощью совместной модели циркуляции 
ТСМ и D слоя ионосферы. Полученные по результатам климатических чис-
ленных экспериментов на несколько лет средние ионосферные параметры 
использовались для расчета ослабления сигнала (вдоль рассматриваемых 
трасс) с помощью модели, предложенной в (Ferguson, 1998).  

В целом, модель удовлетворительно воспроизводит средние значения 
амплитуд сигнала (около 37 дБ по данным наблюдений, 43 дБ по данным мо-
делирования), однако существенно занижает изменчивость (среднеквадра-
тичные отклонения 7 и 1.5 дБ соответственно). Распределение амплитуды 
бимодально по обоим типам данных, что связано со спецификой распростра-
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нения сигнала (моды 36 и 39 дБ по данным наблюдений, 43 и 44 дБ по дан-
ным модели). Ошибки модели могут быть связаны с неполным воспроизве-
дением изменчивости внешних факторов (прежде всего вариаций солнечного 
излучения и полярных источников возмущений в D слое, а также отсутствием 
фильтрации вариаций, вызванных высокочастотными гравитационными вол-
нами, не воспроизводимыми моделью). Детальный анализ и сравнение рядов 
данных о распространении СДВ-ДВ радиосигнала требует отдельной работы.  

Остановимся теперь подробнее на задаче оценки поглощения коротких 
волн, проходящих D слой без отражения. Расчет полного затухания радио-
сигнала выполняется с помощью интегрирования величины   вдоль траек-
тории движения. Для одноразового прохождения ионосферы волной, падаю-
щей под углом  , можно записать: 

0

( ')
( ) '

cos

z z
K z dz




  .                                              (12) 

В общем случае вследствие постепенного изменения показателя прелом-
ления угол падения ( )z  при прохождении ионосферы будет зависеть от высо-

ты (в приближении бесконечно малой стратификации ионосферы по закону 
Снелла (Wait, 1970) имеем ( )sin ( ) ( )sin ( )R Rn z z n z dz z dz    , см. рис. 3). 

Используя уравнение гидростатики 
dp

g
dz

  , интеграл (11) можно записать 

по давлению, получив формулу расчета полного поглощения непосредствен-
но в координатах рассматриваемой совместной модели: 
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(13) 

Особо отметим, что в лаборатории ИВМ РАН разработан отдельный, 
полезный в практическом отношении, вычислительный блок, позволяющий 
строить карты полного поглощения и трехмерные поля коэффициентов зату-
хания радиосигнала в области нижней ионосферы. Задача поглощения корот-
ких радиоволн, проходящих D слой без отражения, и результаты моде- 
лирования соответствующего процесса представлены в работе (Кулямин, 
Дымников, 2015), где проведено сравнение полученных статистических  
результатов с точечными временными рядами данных измерений для условий 
января.  

Для примера на рис. 4 приведены осредненные для января среднесу-
точные широтно-долготные карты полного поглощения вертикального 
КВ сигнала 30 МГц в D слое ионосферы, рассчитанного по данным модели-
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рования (согласованным с данными, представленными на рис. 2). Хорошо 
видно влияние немигрирующих приливов на дневное ослабление сигнала. 
Таким образом показано, что динамическая изменчивость среды играет для 
ослабления трансионосферного сигнала КВ диапазона значительную роль в 
периоды слабой активности Солнца. 

Дополнительную трудность в сопоставлении результатов моделирова-
ния с имеющимися данными наблюдений составляет тот факт, что условия 
спокойного D слоя ионосферы находятся на пределе чувствительности ра-
диотехники. Более низкий диапазон КВ частот поглощается гораздо сильнее, 
однако непрерывных рядов данных измерений по поглощению в этом диапа-
зоне гораздо меньше. 

 

 

 

Рис. 4. Пространственное распределение полного поглощения вертикального КВ сигнала 30 
МГц в D слое ионосферы в 12‐00 UT (а) и 24‐00 (б) в среднем для зимы по данным совместной 

модели общей ОЦА и D слоя ионосферы 
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Дальнейшее развитие разрабатываемой модели предполагает решение 
нескольких важных проблем. Поскольку в ряде работ на основе эмпириче-
ских данных показано, что атмосферная динамическая изменчивость отража-
ется в аномалиях нижней ионосферы через вариации пространственного рас-
пределения оксида азота, включение механизмов его производства и 
согласованного блока химии нейтральной атмосферы в верхних слоях имеет 
первостепенное значение в изучении факторов, определяющих явления зим-
ней аномалии D слоя, ионосферного отклика на аномалии в нижней атмосфе-
ре, на общие изменения климата и т.п. 

Задачи моделирования ионосферы требуют развития плазмохимиче-
ской части модели как за счет учета дополнительных источников ионизации 
(галактическими космическими лучами, солнечным рентгеновским излучени-
ем, аномальных забросов частиц в полярной шапке и связанных с ними явле-
ний), так и за счет рассмотрения более высоких слоев атмосферы, включая  
Е-область ионосферы и динамически связанную с ней нижнюю термосферу.  
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Модель общей циркуляции термосферы 

Д.В. Кулямин, В.П. Дымников, В.Я. Галин 

1. Введение 

Группой сотрудников лаборатории моделирования Земной системы 
ИВМ РАН была создана отдельная версия глобальной трехмерной модели 
динамики термосферы Земли (для высот от 90 км до 500 км) с высоким про-
странственным разрешением (как перспективный вычислительный блок раз-
рабатываемой общей модели), в которой использованы простые приближения 
для расчета ключевых физических процессов (Kulyamin, Dymnikov, 2013). 

Рассматриваемая область представляет собой нейтральную газовую 
среду в верхних слоях атмосферы, для которых еще применимы приближения 
сплошной среды и идеального газа. Основной характеристикой этого слоя 
является резкое увеличение температуры с высотой от мезопаузы (примерно 
от 90 км до 300 км) и ее постоянство в верхних слоях. Вместе с тем плотность 
газа значительно падает не только вследствие падения давления, но и за счет 
ионизации газовых составляющих и их перераспределения по высоте в соот-
ветствии с атомной массой (без турбулентного перемешивания). Основной 
движущей силой атмосферных процессов в этой области является поглоще-
ние коротковолнового солнечного излучения, которое запускает процессы 
ионизации и рекомбинации частиц (фактически создавая особую область ат-
мосферы, состоящую из заряженных частиц – ионов и электронов), а также 
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передавая значительное количество тепла нейтральным частицам. Считается, 
что средний температурный профиль верхних слоев атмосферы определяется 
балансом между этим нагревом и молекулярной теплопроводностью. 

Моделирование термосферы в мировых центрах на сегодняшний день 
развито намного меньше, чем моделирование нижних слоев атмосферы.  
В первую очередь это связано с нехваткой наблюдательной базы, не позво-
ляющей проводить обоснованную идентификацию всех моделируемых гло-
бальных процессов. В начале 80-х годов в США и Великобритании были раз-
работаны первые глобальные численные теоретические модели термосферы 
(Dickinson, 1981; Fuller-Rowell, 1980). В Советском Союзе аналогичные мо-
дели появились в Москве, Томске и Калининграде (Колесник, 1983; Surotkin 
et al., 1989). Томская и калининградская модели термосферы были впоследст-
вии совмещены с глобальными теоретическими моделями ионосферы.  

Наиболее развитая на сегодня, основанная на первых принципах гло-
бальная модель верхней атмосферы Земли разрабатывается в Национальном 
центре атмосферных исследований США (NCAR). Направление ее развития 
видно уже из эволюции названия этой модели от первоначального 
Thermosphere Global Circulation Model (Dickinson, 1981) до сегодняшнего 
Thermosphere-Ionosphere-Mesosphere-Electrodynamics Global Circulation Model 
(TIME-GCM, Richmond et al., 1992), в современном состоянии перешедшую в 
модель земной системы Whole Atmosphere Community Climate Model 
(WACCM, Liu et al., 2010) и развивающаяся в сторону как улучшения вычис-
лительной базы, так и включения элементов космической физики. 

Основные тенденции развития современных моделей верхней атмосфе-
ры заключаются в наращивании сложности описания физических процессов и 
включения различных блоков (отвечающих за многочисленные оболочки 
верхней части атмосферы, представляющих различную физическую приро-
ду). В то же время физическая основа описания циркуляции термосферы – 
стандартные уравнения геофизической гидродинамики – не меняются с точки 
зрения общей формулировки, а модифицируются с учетом ключевых физиче-
ских процессов, характерных для этих высот. Это позволяет взять за основу 
для новой модели термосферы разработанные динамические ядра моделей 
ОЦА ИВМ РАН. Таким образом, одной из основных первичных проблем при 
создании новой модели является численная реализация динамического ядра 
модели и удовлетворительное воспроизведение основных особенностей об-
щей циркуляции термосферы (Kulyamin, Dymnikov, 2013).  

В то же время, поскольку основным движущим источником гидротер-
модинамики термосферы является поглощение коротковолновой солнечной 
радиации, определяющее как резкий рост температуры с высотой, так и газо-
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вый состав, а также специфику движущих динамических сил, второй приори-
тетной задачей является правильное воспроизведение радиационных процес-
сов, по сути определяющих структуру глобальной циркуляции термосферы 
(рост температуры с высотой, доминирующие в динамике приливы и т.д.), а 
также энергетику фотохимических преобразований, обуславливающих фор-
мирование ионосферы, непостоянство газового состава и другие явления. По-
строение точной параметризации расчета скоростей нагрева и выхолажива-
ния нейтральной термосферы за счет процессов переноса излучения является 
отдельной проблемой.  

Основная трудность заключается в правильном описании сложных ме-
ханизмов преобразования энергии в верхней атмосфере. Исследование ра-
диационного баланса термосферы и построение численных оценок притока и 
стока тепла за счет различных физических механизмов ведутся с 1970-х годов 
с помощью анализа аэрономических и спутниковых измерений, построения 
простых эмпирических моделей и моделей общей циркуляции (Killeen, 1987; 
Roble, 1970; Schunk, 2009; Fomichev et al., 1998). Ключевым для энергетики 
термосферы является процесс поглощения коротковолновой части спектра 
солнечного излучения (Kutepov, Fomichev, 1993; Richards, 2012). Данный тип 
излучения может ионизировать или диссоциировать основные газовые со-
ставляющие (молекулярный кислород и азот, атомарный кислород), таким 
образом, запуская цепочки фотохимических преобразований, создает ионо-
сферу (взаимодействующую с нейтральными частицами).  

Нагрев нейтрального газа в верхней термосфере (выше 170 км) опреде-
ляется процессами перераспределения энергии жесткого ионизирующего  
излучения в первую очередь через упругие и неупругие столкновения фото-
электронов и ионов с нейтральными составляющими, а также неадиабатиче-
ские химические ион- и нейтрал-нейтральные взаимодействия, переизлуче-
ние метастабильных возбужденных состояний компонент при неупругих 
столкновениях и др. (Chandra et al., 1973; Roble, 1970). При численном расче-
те суммарной скорости нагрева нейтрального газа за счет этих процессов 
традиционно используются различные оценки эффективной части поглощае-
мой энергии солнечной радиации, переходящей в тепло (Kutepov, Fomichev, 
1993; Richards, 2012; Roble, 1970; Mlynczak, Solomon, 1993).  

Нагрев нижней термосферы (для высот примерно от 90 до 170 км) оп-
ределяется фотодиссоциативным поглощением солнечного излучения в даль-
нем ультрафиолетовом (УФ) диапазоне молекулярным кислородом, а также 
процессами рекомбинации атомарного кислорода и поглощением мезосфер-
ного озона (Strobel, 1978; Shine, Ricaby, 1989). Здесь необходимо отметить 
существенную разницу между оптическими свойствами нижних и верхних 
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слоев термосферы: верхние слои фактически являются оптически прозрач-
ными и приток тепла там нелокален и равномерен с сильным контрастом ме-
жду днем (при освещении Солнцем) и ночью, а радиационные процессы в 
оптически плотных нижних слоях определяются сложным, более локализо-
ванным балансом. 

Длинноволновое излучение атмосферными составляющими в термо-
сфере в целом относительно мало, однако играет ключевую роль на высотах 
средней атмосферы (от 90 до 150 км) и, в силу существенной молекулярной и 
турбулентной теплопроводностей, в поддержании общего радиационного ба-
ланса (Roble, 1970; Killeen, 1987; Fomichev et al., 1998). Выхолаживание в 
нижней термосфере определяется инфракрасным излучением в условиях на-
рушения локального термодинамического равновесия (НЛТР) (в первую оче-
редь излучением углекислого газа, а также оксида азота и других газовых со-
ставляющих ближе к области мезосферы) (Fomichev et al., 1998). 

Таким образом, можно сформулировать несколько первичных задач, 
для решения которых требуется построение модели термосферы с согласо-
ванным расчетом радиационных процессов: правильное воспроизведение ра-
диационного баланса в модели термосферы и исследование относительной 
роли радиационных, диссипативных и динамических процессов в формиро-
вании глобального состояния термосферы. Здесь в первую очередь речь идет 
о формировании среднего температурного профиля и его временной и струк-
турной изменчивости; воспроизведении структуры общей циркуляции термо-
сферы и исследовании роли радиационных процессов в формировании ее 
пространственных и временных характеристик. 

2. Основные уравнения модели термосферы 

Разрабатываемая в данной работе версия модели термосферы основана 
на динамическом блоке модели общей циркуляции атмосферы ИВМ РАН 
(Kulyamin, Dymnikov, 2013). Решается система нелинейных примитивных 
уравнений гидротермодинамики атмосферы, записанная в сферической сис-
теме координат с нормированной изобарической вертикальной координатой.  

Для обеспечения непрерывного по вертикали расчета атмосферных ха-
рактеристик в качестве нижней границы для модели термосферы была взята 
величина 3

0 3 10p    гПа, что соответствует верхней границе модели ТСМ. 

Верхняя граница для модели термосферы взята на уровне 93.5 10p    гПа 

(примерно 450–500 км). 

Разработаны две различные версии глобальной модели термосферы 
ИВМ РАН: первая версия использует простые параметризации радиационных 
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источников с заданным уровнем притоков и стоков тепла, так что в общих 
уравнениях температура и геопотенциал рассчитываются в отклонениях от 
некоторого среднего термосферного профиля, зависящего только от высоты. 
Поскольку рассматриваемая версия модели термосферы включает параметри-
зацию расчета полного радиационного баланса, переменные температуры T  
и геопотенциала   рассчитываются в полной форме, а не в отклонениях от 
некоторого профиля (Kulyamin, Dymnikov, 2013). Система основных решае-
мых уравнений имеет следующий вид: 
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RT

p p

dT RT g T
p

dt pc c p p

u v p

a p

 
 

 


 


  

                  
                 


 



  
     

   
      





            

(1) 

где , /
cos

d u v
p p dp dt

dt t a a p  
   

    
   

  . 

 
В системе (1) независимыми переменными являются долгота, широта, 

время и давление ( , , ,t p  ), ,u v – горизонтальные скорости, 
p

RT
  – плот-

ность газа. В правых частях уравнений движения и притока тепла учитыва-
ются скорости изменения импульса и внутренней энергии за счет физических 
процессов подсеточного масштаба, определяющих глобальное состояние 
термосферы и задаваемых соответствующими параметризациями. Слагаемое 
  описывает суммарный нагрев за счет радиационных процессов, рассчиты-
ваемый с помощью разработанного радиационного блока. 

На верхней границе термосферы заданы краевые условия твердой 
крышки. Вертикальная скорость находится из уравнения неразрывности ин-
тегрированием: 

0

1 cos
'

cos

np

n n

u v
p dp

a


  

  
     

 .                                   (2) 

Расчет динамического взаимодействия термосферы и ионосферы осу-
ществляется через параметризацию силы ион-нейтрального сопротивления 
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для горизонтальных компонент скорости ветра в так называемом диффузион-
ном приближении (второе слагаемое в правых частях уравнений движения) 
(Kulyamin, Dymnikov, 2013). В общем случае эта сила представляет собой 
интеграл столкновений при выводе уравнений движения из кинетических 
уравнений. В первом (так называемом диффузионном) приближении для ио-
нов с хорошей точностью ион-нейтральные столкновения локально уравно-
вешиваются силой Лоренца: 

 0 ( )i i in i i in ien E u B F n m u u       
     

,                               (2) 

где 0E


 – напряженность электрического поля, u


 – трехмерный вектор скоро-

сти термосферы (нейтрального газа), iu


 – дрейфовая скорость ионов в систе-

ме отсчета Земли, in  – частота столкновений ионов и нейтралов, e  – средний 

заряд ионного газа, равный заряду электрона, im  – средняя атомная масса 

ионного газа. Тогда сила ион-нейтрального взаимодействия ni inF F
 

 (по 

третьему закону Ньютона). 

Поскольку термосфера (вместе с ионосферой) фактически является 
средой проводимости заряженных частиц в магнитном поле Земли, для мало-
го объема проводящего газа в данных приближениях сила Лоренца может 
быть выражена через проводимость, так что 

inF J B   
  

,                                                    (3) 

где J


 – плотность тока, B


 – магнитное поле Земли. В данных приближениях 
применим закон Ома в обобщенной форме: плотность тока в среде определя-
ется как (Schunk, 2009) 

 0J E u B     
   

,                                               (4) 

член u B  
 

 описывает поле динамо-эффекта (индуцированного движением 

атмосферы в магнитном поле Земли).   представляет собой тензор проводи-

мости, определяемый мгновенными характеристиками среды. 

В среднем можно считать 0 0E 


. Магнитное поле Земли 

( cos sin , cos cos , sin )B B I D B I D B I 


 рассчитывается в дипольном приближении 

с географическими полюсами, следуя (Kulyamin and Dymnikov, 2013) 
( arctan(2 tan )I   – угол наклонения и 0D   – угол склонения). По величине 
магнитное поле в каждой точке может быть вычислено как 

2
3

( ) (1 3sin )
( )

mP
B

a z
  


, где высота z  рассчитывается по давлению в соот-
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ветствии с условием гидростатики, (90 –  ) – угол между магнитной осью и 

местом наблюдения (магнитная широта), 157.8 10mP    Тл·м3 – магнитный 

дипольный момент Земли. 
После некоторых преобразований из (3–4) несложно получить, что при-

ток количества движения для горизонтальных компонент скорости, обуслов-
ленный столкновениями с зарядами, может быть выражен как: 

1
uv niF F Du


  

  
. 

2 2

2 2 2

sin

sin sin
P H

H P

B B I
D

B I B I

 
 

 
  

 
 – двумерный тензор ионного сопротивления, за-

писанный только для горизонтальных компонент, P  – продольная электро-

проводность Педерсена, H – поперечная электропроводность Холла.  

Следуя (2), в данных приближениях проводимости могут быть выраже-
ны в следующем виде: 

 
 
 

2

2 2,
1 1

in ii in i i
P H

in i in i

n e n e

B B

   
   

   
    

       
.
                           

(5) 

В представленных выражениях i  – циклотронная ионная частота. 

Циклотронная частота ионов рассчитывается как i
i

eB

m
  . В первом прибли-

жении можно оценить 262 10  кгim   , 53 10B    Тл, т.е. средняя для ионосфе-

ры оценка 22 10i    с-1 . Частота ni  в общем случае определяется отдельно 

для взаимодействия разных газовых компонент c заряженными частицами. В 
первом приближении для односоставной термосферы данную величину можно 

обобщить следующей средней оценкой: 165 10 ( )ni i nn n     с-1. Здесь nn  – 

суммарная концентрация нейтральных частиц. Величина ионосферной элек-
тронной концентрации, определяющая проводимости, является внешним па-
раметром в рассматриваемой модели и задается в простом приближении ку-
сочно-линейного профиля, следуя (Kulyamin, Dymnikov, 2013). Поскольку в 
разработанной версии модели термосферы используется новый радиацион-
ный блок, отдельный расчет притока джоулева тепла за счет столкновений 
ионов с нейтралами не ведется. 

Таким образом, рассчитываемые в данной версии модели термосферы с 
помощью представленных оценок величины проводимостей Педерсена и 
Холла представлены на рис. 1 и численно соответствуют общепринятым дан-
ным (Schunk, 2009; Richmond et al., 1992). Составляющие ион-нейтрального 
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взаимодействия, определяющияся слагаемыми с 
xxD  и 

yyD , действуют как 

сила аэродинамического сопротивления, а слагаемые с 
xyD  – как закручи-

вающая сила (аналогично силе Кориолиса). 

 

Рис.  1.  Вертикальные  профили  значений  продольной  σp  (серая 

линия)  и  поперечной  электропроводностей  σн  (черная  линия),  

по  координате  р  гПа  в  логарифмическом  масштабе.  Величины 
приведены в см/м 

Первое слагаемое в правых частях уравнений для скоростей и темпе-
ратуры (1) описывает диффузионные процессы. Учитываются определя- 
ющая для верхних слоев термосферы молекулярная вязкость и теплопро-

водность, соответствующие коэффициенты задаются как  0.715 34.5 10 /10T    

и  0.692 37 10 /10Mol T    (Schunk, 2009).  

Поскольку в новой версии модели согласованно решается уравнение 
для полной температуры, для более правильного воспроизведения глобально-
го термического баланса в нижних слоях термосферы требуется учитывать 
значительное влияние турбулентного перемешивания, связанного с обруше-
нием внутренних гравитационных волн (ВГВ), распространяющихся из мезо-
сферы (Chandra et al., 1973). Построение соответствующей параметризации 
является отдельной задачей и выходит за рамки данной работы, в то же время 
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данный процесс играет определяющую роль в формировании глобальной 
циркуляции на высотах от 50 до 120 км (Chandra et al., 1973; Roble, 1970; 
Killeen, 1987). Так как в данной версии модели динамическое взаимодействие 
с мезосферой не учитывается, в первом приближении процесс турбулентного 
перемешивания в нижних слоях термосферы рассчитывается только для тем-
пературы введением добавочного члена в теплопроводность, так что полный 

коэффициент задается как ( )Mol D p    . Эффективный коэффициент 

турбулентной вязкости D  зависит только от высоты и взят равным 103 м2/с 
на нижней границе и линейно уменьшается с высотой до 0 в районе 120 км, 
что соответствует эмпирическим и модельным оценкам (Chandra et al., 1973; 
Hines, 1997).  

Отдельной проблемой также является правильная постановка краевых 
условий в уравнении теплопроводности для полной температуры. Нижнее 
краевое условие в данной работе задается в первом приближении постоян-
ным значением средней мезосферной температуры 0 180T   К. Постановка 

краевого условия на верхней границе представляет особый интерес, посколь-
ку для уравнений подобного типа в изобарической системе координат тради-
ционно используется вырожденный верхний уровень 0p  , соответствую-

щий бесконечному удалению от Земли (высота пропорциональна ln p ). 

Хорошо известно, что наблюдаемый средний профиль температуры в 
верхних слоях термосферы в первом приближении соответствует стационар-
ному решению уравнения баланса нагрева и теплопроводности, которое можно 
записать исходя из четвертого уравнения системы (1) в следующем виде: 

2

0
p

g p T

c p pRT
 

  
      

.                                          (6) 

Предполагая 0 const   и задавая краевые условия на некотором ниж-

нем высотном уровне bp p  (обычно около 120 км): bT T  и на верхнем 

уровне 0p  : T T  (где T  – экзосферная температура, при этом считается 

  / 1bT T T   ), решение задачи (6) выражается линейной зависимостью 

( )
( ) b

b

T T
T p T p

p





   (Hedin, 1991). При этом сингулярность на верхней грани-

це определяет нелинейную связь экзосферной температуры и уровня радиа-
ции в верхней термосфере: 

2

0

( )b

b

T T g

p RT

 




                                                     (7) 
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Эмпирические оценки экзосферной температуры 10.7~ 500 3.4T F    

связаны с индексом солнечной активности 10.7F , хорошо скоррелированным  

с уровнем жесткого ультрафиолетового излучения (равным множителю при  
10–22 Вт·с/м2 от потока радиоизлучения на длине волны 10.7 см, 10.770 250F  ).  

Таким образом, при моделировании глобального состояния термосферы 
для вырожденного верхнего уровня нельзя ставить явного условия вида Ди-
рихле T T . В данной работе используется условие излучения, а температура 

верхних слоев определяется из соотношения параметров модели вида (7). 

Основные особенности численной реализации модели термосферы 
подробно изложены в работе (Kulyamin, Dymnikov, 2013) и соответствуют 
изложенным выше особенностям реализации моделей ОЦА ИВМ РАН.  
В данной версии модели термосферы, в соответствии со вторым этапом рабо-
ты, используется регулярная по долготе и широте сетка с шагами   2° по 

широте и   2.5° по долготе. Модель также содержит 80 вертикальных 
уровней. Шаг между вертикальными уровнями задан примерно равномерным 
в логарифмической шкале, так что ln( ) 0.2p  , т.е. в среднем 

ln( ) 4
RT p p

z
g p

 
    км. 

Расчет ключевых термосферных физических тенденций (записанных в 
правой части системы (1)) проводится в соответствии с методом расщепления 
по физическим процессам. Вычисление ион-нейтрального сопротивления 
осуществляется также с помощью неявной схемы. Притоки импульса в ко-
нечномерном виде можно выразить как: 

 

 

1 1
1 1

1 1
1 1

1
,

2

1
.

2

n n
n n n n

xx xyn

n n
n n n n

yy xyn

u u
D u D v

t

v v
D v D u

t





 
 

 
 


  




  



                                (8) 

 0

n

nn p p

RT


 
  
 

– аппроксимация значения плотности.  

При этом нелинейные коэффициенты сопротивления вычисляются яв-
ным образом. Из полученной линейной системы уравнений относительно не-
явных переменных несложными преобразованиями можно выразить значения 

1 1,n nu v   через явные тенденции на двух предыдущих шагах по времени. 

Численная реализация процессов вертикальной диффузии и теплопро-
водности также осуществляется с помощью неявной схемы, для которой не-
линейные коэффициенты рассчитываются явным образом. Аппроксимация 
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соответствующих тенденций в уравнениях движения записывается в сле-
дующем виде: 

     

     

1 1 1 1 1 12
1 1

1 1 12
0 2 2

1 1 1 1 1 12
1 1

1 1 12
0 2 2

,
2

2

n n n n n n
n n n nk k k k k k

k k
k k

n n nk k k

n n n n n n
n n n nk k k k k k

k k
k k

n n nk k k

u u u u u ug

t p p p p

v v v v v vg

t p p p p

   

   

     
 


 

     
 


 

      
                

      
             

,


 
  

     

(9) 

где 
 0 1/2

1/2

n

nn k
k

k

p p

RT
 



 
  
 

 – плотность на k -ом вертикальном уровне, шаг верти-

кальной сетки рассчитывается как   1 1

2 2

( ) ( )n n nk k k
p p p

 
   . 

Аналогичным образом записывается аппроксимация уравнения тепло-
проводности: 

     
1 1 2 1 1 1 1

1 1
1 12

0 2 2

.
2

n n n n n n
n n n nk k k k k k

k k
k k

p n n nk k k

T T g T T T T

t c p p p p

     
 

 

      
                

   

    

(10) 

Конечномерные уравнения (9–10) решаются относительно неявных пере-
менных с помощью обращения трехдиагональных матриц методом прогонки. 

3. Расчет радиационных процессов 

Проблема включения согласованного описания процессов нагревания и 
выхолаживания в термосфере требует отдельного рассмотрения, для ее реше-
ния использован радиационный блок, развиваемый в модели средней и верх-
ней атмосферы (Pogoreltsev et al., 2007). Реализация новой версии радиацион-
ного блока в модели общей циркуляции нижней атмосферы (0–90 км) 
рассматривается отдельно в следующей главе монографии. В данном пара-
графе остановимся на расчете радиационных процессов в термосфере. 

При расчете притока тепла за счет поглощения солнечного излучения в 
радиационном блоке с небольшими изменениями использована классическая 
параметризация (Strobel, 1978) с уточнениями из работы (Shine, Ricaby, 1989). 
Вычисление суммарной скорости нагрева в тонком слое на определенной вы-
соте z  ведется без привлечения непосредственного решения уравнений пе-
реноса коротковолновой радиации с помощью аналитических выражений в 
следующей обобщенной форме:  

( ) ( ) exp( ( ))i i
abs

i

hc
E z F eff z  


      ,                                (11) 

где сумма взята по всем поглощающим компонентам термосферы, F  – поток 

солнечной радиации на данной длине волны   на верхней границе, 
abs  – пол- 
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ное сечение поглощения на данной длине волны, hc


 – энергия кванта моно-

хроматического излучения, ieff  – параметр эффективности нагрева ней-

трального газа (определяемый различными механизмами перераспределения 
поглощенной энергии). ( )i z – оптическая толщина для данной линии, кото-

рая определяется сечением поглощения излучения i
abs  (на данной длине 

волны для конкретной составляющей) и числом молекул в столбе атмосферы 
выше рассматриваемого уровня вдоль направления излучения ( ( , )iSum z  , 

где   – зенитный угол Солнца,  in  – концентрация поглотителя): 

 0

( ) ( , )
cos

z
i i i i i

abs abs
i i z

n
z Sum z dz   


      

                              
(12) 

В данной версии радиационного блока для высот термосферы учитыва-
ется нагрев за счет поглощения экстремального ультрафиолетового (ЭУФ) 
излучения (5–105 нм) молекулярным кислородом 2O  и азотом 2N , атомар-

ным кислородом О; нагрев за счет фотодиссоциативного поглощения 2O  в 

ультрафиолетовых полосах Шумана–Рунге (175–205 нм), в континууме Шу-
мана–Рунге (125–175 нм), на линии Лаймана-альфа (121 нм), а также в кон-
тинууме Герцберга (205–245 нм); для мезосферного 3O  учитываются погло-

щения в полосах Хартли (200–300 нм) и континууме Герцберга (205–245 нм). 
Также для молекулярного и атомарного кислорода отдельно учитывается на-
грев, связанный с химическими преобразованиями (Stolarski, 1975). 

Поток солнечной радиации ЭУФ-излучения EUVF  и соответствующие 

сечения поглощения рассчитываются в 37 спектральных интервалах с помо-
щью параметризации солнечного ЭУФ-излучения EUVAC (Richards, 2012). 
Солнечная активность взята на среднем уровне ( 10.7 120F  ). В данной работе 

использовались разные значения эффективности процесса нагрева за счет 
ЭУФ-излучения: 0.366EUVeff  , что соответствует используемой в работах 

(Roble, 1970; Dickinson et al., 1981) и упрощает прямое сравнение результатов 
с (Kulyamin, Dymnikov, 2013), и 0.5EUVeff  , что соответствует данным более 

поздних исследований оценки этого параметра (Kutepov, Fomichev, 1993; 
Richards, 2012). Эффективности нагрева за счет поглощения в полосах даль-
него ультрафиолета рассчитываются в соответствии с работой (Mlynczak, 
Solomon, 1993). Отметим, что в данной версии радиационного блока сечения 
ослабления солнечной радиации не зависят от температуры. 



Динамика атмосферы 

  77 

Расчет глобальных процессов радиационного выхолаживания в верхней 
атмосфере представляет собой отдельную проблему. Хорошо известно, что в 
разреженных слоях атмосферы (выше 90 км) вследствие условия НЛТР закон 
Больцмана о распределении энергии в равновесных системах не выполняется, 
и функция Планка для излучения неприменима. Для этих условий в ряде ра-
бот была разработана теория населенности колебательных уровней изотопов, 
найдена замена функции Планка и рассчитаны спектральные характеристики 
поглощения в разреженной атмосфере (Fomichevet al., 1998; Kutepov, 
Fomichev, 1993). 

В рассматриваемом радиационном блоке используется быстрая пара-
метризация расчета выхолаживания в предположении, что основную роль на 
этих высотах играет только излучение 2CO  на фундаментальной инфракрас-

ной полосе 15 мкм, а, исходя из свойства малости оптической толщины верх-
них слоев, влиянием верхних слоев на нижние пренебрегается. Для вычисле-
ния величины выхолаживания используется рекуррентная формула вида 
(Kutepov, Fomichev, 1993):  

   2( ) 1 /I z z z zI z C CO L        ,                                  (13) 

где IC  – эмпирическая константа,  2CO  – концентрация 2CO  в слое, z – мо-

лекулярный вес, zL  – эмпирическая функция плотности атмосферы, темпера-

туры, концентраций 2N , 2O , О. Функция z  характеризует влияние нижних 

слоев атмосферы. Таким образом, в данной версии модели учитывается влия-
ние переноса длинноволнового излучения из слоев стратосферы и мезосферы, 
для вычисления которого используется эмпирический профиль средней тем-
пературы в нижней атмосфере. 

Отметим, что в радиационном блоке при расчете концентраций атмо-
сферных составляющих, а также плотности и теплоемкости воздуха, учиты-
вается непостоянство газового состава с высотой вследствие диффузионного 
расслоения (Kulyamin, Dymnikov, 2013; Schunk, 2009). В данной версии зада-
ются вертикальные профили объемных долей основных газовых составляю-
щих в соответствии с эмпирической моделью (Hedin, 1991). 

4. Воспроизведение общей циркуляции термосферы 

На рис. 2 представлены результаты воспроизведения радиационного и 
термического балансов для новой версии модели термосферы. Глобально ос-
редненный суммарный радиационный нагрев термосферы  , вертикальный 

профиль которого для разных значений параметра эффективности EUVeff  по-
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казан на рис. 2(а), в целом соответствует эмпирическим и модельным оцен-
кам (Chandra et al., 1973; Roble, 1970; Dickinson et al., 1981).  

 

 

                                       б  

Рис. 2. Вертикальные профили глобально осредненных значений скорости нагрева   (К/с) (а) 

и температуры Т (К) (б) по данным моделирования общей циркуляции термосферы  

для различных параметров модели  EUVeff , χ 
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Диагноз вклада различных составляющих радиационного форсинга по 
данным моделирования показал доминирующую роль поглощения ЭУФ-
излучения выше уровня 510p   гПа (120 км, нагрев примерно 100 К/сут) с 

максимальными значениями скорости нагрева в верхней термосфере около 
1000 К/сут (сильно зависящими от настроек параметризации). Нагрев за счет 
поглощения УФ-излучения в полосах и континууме Шумана–Рунге играет 
роль для высот 3 610 3 10p     гПа (от 90 до 160 км), с максимумом нагрева 

30 К/сут на уровне 410p   гПа и 40 К/сут на уровне 510p   гПа соответст-

венно. Нагрев за счет поглощения на линии Лаймана-альфа максимален в уз-
ком диапазоне высот 410p   гПа (100 км) с величинами порядка 1 К/сут. По-

глощение излучения кислородом и озоном в континууме Герцберга и в 
полосах Хартли и химический нагрев играют роль в высотной области 90–
100 км со значениями нагрева 1–5 К/сут.  

Рассчитываемое в модели длинноволновое выхолаживание за счет из-
лучения 2CO  определяет радиационный баланс нижней термосферы для вы-

сот от 90 до 150 км с максимумом стока тепла до 40 К/сут, что выше пара-
метрически задаваемой в первой версии модели величины ньютоновского 
выхолаживания в 10 К/сут (Kulyamin, Dymnikov, 2013; Shine, Ricaby, 1989). 

Вертикальный профиль глобально осредненной температуры T  для раз-
ных значений ключевых параметров термического баланса представлен на 
рис. 2(б). Показано, что глобальное состояние термосферы определяется соот-
ношением притока тепла за счет поглощения ЭУФ излучения и стока тепла за 
счет процесса молекулярной диффузии (что соответствует аналитическим 
оценкам (7), представленным выше). При этом наиболее близкий к эмпириче-

скому профиль T  получен при уменьшении теплопроводности в 2 раза (Hedin, 
1991; Codrescu et al., 2008). Результаты ряда численных экспериментов показа-
ли, что для глобального термического баланса нижней термосферы в данной 
версии модели определяющим является граничное условие для температуры на 
уровне мезосферы, при этом величина коэффициентов молекулярной Mol  и 

турбулентной теплопроводности D  не играет существенной роли. 

Пространственные распределения аномалии скорости нагрева '     
для двух модельных уровней (соответствующих высотам 120 км и 300 км) 
представлены на рис. 3 (см. для сравнения рис. 1 работы (Kulyamin, Dymni- 
kov, 2013)). В целом видно хорошее соответствие воспроизводимых новой 
версией модели характеристик радиационных процессов данным моделиро-
вания и эмпирических оценок (Kulyamin and Dymnikov, 2013; Roble, 1970; 
Shine, Ricaby, 1989).  
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Рис. 3. Широтно‐долготное распределение значений отклонений скорости нагрева  

'  (10–3 К/с) на высотном уровне р = 4∙10–6 Па (~300 км) (вверху)  

и р = 2∙10–3 Па (~120 км) (внизу) (при effEUV = 0.5) для 12 ч мск 

На рис. 4(а, б) приведены зонально осредненные вертикальные профи-
ли средней зональной скорости и отклонений температуры от глобального 
значения (рис. 1(б)), полученные по результатам численных экспериментов с 
новой версией модели термосферы. В целом установившаяся глобальная 
циркуляция ближе к данным моделирования и эмпирическим оценкам по 
сравнению с первой версией модели (см. рис. 2 статьи (Kulyamin, Dymnikov, 
2013) и рис. 2 работы (Roble, 1970)). Отсутствует сильное переохлаждение 
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полюсов в нижних слоях, меридиональный градиент температуры хорошо 
соответствует эмпирическим оценкам (Hedin, 1991; Codrescu et al., 2008), 
вследствие чего более правильно воспроизводится зональный перенос в ниж-
них слоях термосферы. 

 

Рис. 4. Вертикальные профили зонально осредненных значений температуры T (К) (а)  
и зональной скорости U (м/с) (б), а также широтно‐долготное распределение значений  

отклонений скорости нагрева по данным моделирования общей циркуляции термосферы 
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На рис. 5 представлены широтно-долготные распределения отклонений 
температуры от среднеглобальной для высотных уровней 120 и 300 км, де-
монстрирующие воспроизведение термических приливов (см. рис. 3 в работе 
(Kulyamin, Dymnikov, 2013) и рис. 4 статьи (Roble, 1970)).  

 

Рис. 5. Широтно‐долготное распределение значений отклонений температуры  'T  (К)  
на высотном уровне р = 4∙10–6 Па (~300 км) и р = 2∙10–3 Па (~120 км)  

для 12 ч мск по данным моделирования общей циркуляции термосферы 
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Амплитуда суточного прилива (около 100 К на экваторе) и его структу-
ра в верхней атмосфере хорошо соответствует эмпирическим оценкам для 
рассматриваемых условий (Hedin, 1991; Codrescu et al., 2008), что говорит о 
хорошем воспроизведении баланса радиационных и динамических процес-
сов. Амплитуды приливов в нижней термосфере существенно занижены 
(максимумы до 10 К в сравнении с 25–30 К) по сравнению с результатами 
первой версии (Kulyamin, Dymnikov, 2013) и другими данными (Roble, 1970), 
при этом правильно воспроизводится пространственная структура суточной и 
полусуточной моды. Основные ошибки воспроизведения циркуляции нижних 
слоев термосферы (отсутствие немигрирующих приливов и т.п.) связаны в 
первую очередь с неточностью описания распределения стока тепла за счет 
турбулентной диффузии и неучетом влияния возмущений, распространяю-
щихся из мезосферы. Общие недостатки воспроизведения глобальной струк-
туры циркуляции термосферы также связаны с неучетом суточного хода ио-
носферных параметров, явлений высыпания энергичных частиц в полярной 
шапке, а также отсутствием согласованного описания фотохимических пре-
образований (Codrescu et al., 2008; Roble, 1970; Roble et al., 1987). 

Отметим, что неточности воспроизведения циркуляции нижних слоев 
термосферы связаны в первую очередь с неучетом в данной версии динами-
ческого взаимодействия с нижележащей мезосферой, что приводит к пробле-
ме построения совместной модели термосферы и нижних слоев атмосферы, 
решению которой будет посвящена дальнейшая работа по развитию модели. 
Наличие глобальной атмосферной модели высокого уровня, объединяющей 
слои тропосферы–стратосферы–мезосферы и термосферы, позволит ставить 
задачи исследования динамического взаимодействия нижних и верхних слоев 
атмосферы, солнечно-земных связей. 
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Параметризации процессов  
подсеточного масштаба в атмосфере 

Облака и конденсация 

Е.М. Володин 

1. Общие положения 

Параметризация облачности и конденсации представлена в работе 
(Tiedtke, 1993). Согласно этой работе рассматриваются облака трех типов: 
погранслойные, конвективные и слоистые. Прогностическими переменными 
модели являются доля объема воздуха, занятая облаками a, и водность обла-
ков l. Для прогностических переменных решаются следующие уравнения: 

( ) ( ) ( ) ( ) ( ),

1
( ) ,

CV BL C

ENTR
CV BL P

a
A a S a S a S a D a

t
Fl

A l S S C E G
t z


    




      
 

 

где A – перенос, С – скорость конденсации, E – скорость испарения, GP – ско-
рость образования осадков из облачных капель, SCV и SBL – источник облач-
ной влаги вследствие работы параметризации конвекции и пограничного слоя 
соответственно, FENTR – поток вследствие вовлечения на верхней границе по-
граничного слоя, S(a)CV, S(a)BL, S(a)C – скорости изменения объема облаков 
вследствие конвекции, турбулентности в пограничном слое и конденсации, 
D(a) – скорость уменьшения площади облачности вследствие испарения об-
лачных капель. 
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Для полноты приведем уравнения для удельной влаги q и сухой стати-

ческой энергии Ps C T gz  :  

( )1
( ) ,

( )1
( ) ( ) ,

ENTR
BL P

ENTR

BL P

F qq
A q S C E E

t z

F ss
A s L S C E E

t z






     

 


     
 

 

где A(s) – перенос, адиабатическое нагревание и источники тепла вследствие 
других параметризаций, EP – испарение падающих осадков. Опишем, как вы-
числяются слагаемые в формулах.  

2. Конвективная облачность 

В работе (Tiedtke, 1993) слагаемые, связанные с глубокой конвекцией, 
вычисляются с использованием скорости растекания восходящего потока воз-
духа при конвективном подъеме DU:  

,

( ) (1 ) ,

U
CV U

U
CV

D
S l

D
S a a







 

 

где индекс U обозначает величины в поднимающемся потоке воздуха в усло-
виях конвекции. Предполагается, что эти величины вычислены заранее в па-
раметризации глубокой конвекции типа «mass flux». Однако в данной модели 
в качестве параметризации конвекции используется конвективное приспо-
собление (Betts, 1986), где эти величины не вычисляются. Поэтому они вы-
числяются по следующим формулам:  

,
(Z )

( (1 )),
DET

CV
U

U TOP DET

DET TOP BOT

P
D

q Z

Z Z Z



 




  

 

где PCV – осадки вследствие глубокой конвекции, индексы TOP, BOT, DET 
соответствуют верхней границе конвекции, нижней границе и уровню, где 
начинается растекание, qU вычисляется в предположении, что воздух подни-
мается от нижней границы конвекции, и влага, превышающая насыщенную 
при данных условиях, мгновенно конденсируется. Здесь α, β – безразмерные 
подгоночные параметры порядка 1, значения которых в последней версии 
модели принимаются следующими: α = 2.5, β = 0.6. Водность растекающегося 

воздуха Ul  полагается равной 42 10  кг/кг. 
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3. Облачность пограничного слоя 

Чтобы вычислить вклад турбулентности пограничного слоя в образова-
ние облачности, оценивается нижняя граница погранслойной облачности в 
предположении, что воздух поднимается адиабатически с нижнего модельно-
го уровня без вовлечения. Нижней границей считается тот модельный уро-
вень, где воздух, поднимающийся снизу, станет насыщенным. Поток массы 

на этом уровне *w  вычисляется по формуле:  

max( ( ) (1 ) )
,BASE

BASE
BOT TOP TOP

Fq
F

q a q l a q


   
 

где FqBASE – поток влаги вверх, рассчитываемый в параметризации погран- 
слоя, на нижней границам облачности. Индексы BOT и TOP соответствуют 
верхней и нижней границе пограничного слоя. Предполагая, что поток массы 
в облачном слое линейно уменьшается с высотой, становясь нулевым на 
верхней границе, получим выражения для вклада погранслойной турбулент-
ности в тенденции водности и объема облаков:  

1
/ ( ),

1
( ) (1 ) / ( ),

BL BASE U TOP BASE

BL BASE TOP BASE

S F l Z Z

S a F a Z Z





  

   

 

где Ul  вычисляется в предположении, что при подъеме воздуха от нижнего 

уровня вся избыточная влага становится облачной влагой, с ограничением 
42 10Ul

  кг/кг. 

4. Вовлечение на верхней границе пограничного слоя 

Для вычисления тенденций, связанных с вовлечением на верхней гра-
нице погранслоя, определяется скорость вовлечения Ew :  

/ ,E Sw F s    

где γ – безразмерный множитель, равный в данной версии модели 0.2, FS – 
поток сухой статической энергии на поверхности, Δs – скачок сухой статиче-
ской энергии на верхней границе пограничного слоя. Тогда потоки сухой ста-
тической энергии, удельной влажности и облачности, связанные с вовлечени-
ем, будут равны соответственно 

( ) ,

( ) ,

( ) ,

ENTR E

ENTR E

ENTR E

F s w s

F q w q

F l w l

  
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где Δ обозначает разность соответствующих величин на верхнем уровне по-
граничного слоя и на следующем модельном уровне. При вычислении тен-
денций, связанных с вовлечением, считается, что поток вовлечения уменьша-
ется с высотой линейно от максимального значения на верхней границе 
пограничного слоя до нуля на нижней границе облачности. 

5. Слоистая облачность 

Образование слоистых облаков происходит при подъеме и адиабатиче-
ском охлаждении воздуха, или при охлаждении вследствие физических про-
цессов, например, длинноволнового выхолаживания. Эти эффекты могут 
быть представлены следующим образом: 

max max max ,
diabma

dq dq dq dT

dt dp dT dt


        
  

 

где τ – вертикальная скорость, индекс ma означает производную вдоль влаж-
ной адиабаты, индекс diab означает притоки тепла вследствие физических 
параметризаций, кроме конденсации. В нашей схеме мы различаем два спо-
соба конденсации: конденсация в уже существующих облаках и образование 
новых облаков:  

1 2C C C  . 
Конденсация в уже существующих облаках вычисляется по формуле: 

max max
1 ,   0

dq dq
C a

dt dt
   . 

Новые облака образуются, если относительная влажность превышает 
критическую, равную 80% на 650 гПа и увеличивающуюся до 100% в погра-
ничном слое атмосферы и в верхней тропосфере. Увеличение облачности за-
висит от того, как распределена влажность в той части ячейки, которая сво-
бодна от облаков. Здесь используется простое предположение, что влажность 
распределена равномерно на отрезке от qE – (qmax – qE) до qmax, где qE – ее 
среднее значение в безоблачной части ячейки. Тогда увеличение доли ячейки, 
занятой облаками, будет равно 

max

max

max

( ) (1 ) ,   0

dq
dqdt

S a a
q q dt

 
 
    


. 

Чтобы избежать нереалистичных значений величины a, вводится огра-
ничение S(a) < (1–a)Δt. Заметим, что критическая относительная влажность 
используется как пороговое значение только при образовании новой слои-
стой облачности. Вообще говоря, ненулевая облачность может существовать 
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и при более низкой относительной влажности в ячейке. Генерация облачной 
влаги будет равна соответственно:  

max max
2 ,   0,

dq dq
C a

dt dt
    

где Δa – изменение объема облаков в ячейке за шаг по времени. 

6. Испарение облаков 

Считается, что облака могут испаряться в результате двух процессов: 
(1) крупномасштабного опускания воздуха и адиабатического нагрева-

ния,  
(2) турбулентного перемешивания облачного воздуха и ненасыщенного 

окружающего воздуха: 

1 2.E E E   

Первый процесс учитывается тем же способом, что и формирование 
облачности вследствие конденсации поднимающегося и охлаждающегося 
воздуха:  

max max
1 0,  .dq dq

E a
dt dt

  

Обычно распределение облачной влаги внутри облаков близко к одно-
родному по горизонтали, поэтому мы предполагаем, что при испарении об-
лачности доля, занятая облаками, остается неизменной, за исключением, ко-
нечно, окончания испарения, когда доля, занятая облаками, становится 
равной нулю. 

При учете уменьшения количества облаков вследствие перемешивания 
с ненасыщенным окружением считается, что испарение облаков пропорцио-
нально дефициту влаги в окружении:  

( ),2 maxE aK q q   

где численное значение коэффициента K равно 10-6 с-1. Уменьшение объема 
облаков вычисляется как 

2( ) / ,CD a E l  

где Cl  – влажность облачного объема, которая связана с облачной влагой, ос-

редненной по ячейке, соотношением  

l
lc a
 . 
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При таком турбулентном перемешивании уменьшается объем облаков 
и, пропорционально этому, облачная влага ячейки, но облачная влага еди-
ничного объема облака остается неизменной. 

7. Формирование осадков 

Переход облачной влаги в осадки вычисляется по следующей формуле:  
2

0 (1 exp( )),C
P C

crit

lG a C l l
       
 

 

где 1
0C  – характерный временной масштаб конверсии облачных капель в 

осадки, а critl  – типичное содержание воды в облаках, при котором начинают 

эффективно образовываться осадки. Выражения для параметров записаны 
так, чтобы учесть увеличение скорости конверсии при наличии падающих 
дождевых капель (множитель F1) и увеличение скорости конверсии при на-
личии как льда, так и жидкой воды в облачной влаге при 250K < Т < 268K 
или в перистых облаках при T < 250K (множитель F2, формулы записаны со-
гласно (Sundquist et al., 1989)):  

0 1 2 1 2

1 3 1

2 2

2

2

,   * /( ),

(1 ),

(1 (268 )),   250 268,

1
,   250,

(0.15 (1.07 (1 ))

(1 4 / 3 ),   | 233 | /17.

crit critC F F l l F F

F C C P

F C T T

F T
Y Y

Y X X X X T

   

  

    

 
  

      

 

Здесь P – поток осадков, а значения параметров принимаются равными 

С1=300 (кг м–2 с–1)–0.5, С2=0.5 К—0.5, С3=10–4 с-1, 43 10critl   кг/кг.  

8. Испарение падающих осадков 

Испарение падающих осадков Ep учитывается согласно схеме (Kessler, 
1969):  

4
max 3

0
(1 ) 5.44 10 ( )

5.9 10
.P

P pE a q q p


    


 

Здесь р – давление, 0p  – давление на уровне моря, Р – поток осадков 

сверху. 
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Вычисление потоков радиации в атмосфере 

В.Я. Галин 

1. Тропосфера и нижняя стратосфера 

Радиационные источники тепла в модели формируются в результате 
взаимодействия теплового и солнечного излучений с атмосферными газами, 
аэрозолем, облаками и с подстилающей поверхностью. Из поглощающих га-
зовых компонент атмосферы в модель включены H2O, CO2, O3, O2, CH4, N2O, 
фреоны и аэрозоль. Радиационный блок модели состоит из двух крупных 
частей: первая часть относится к процессам в тропосфере и стратосфере до 
высоты примерно 60 км, вторая часть выше этого уровня, включая термосфе-
ру. Число атмосферных вертикальных уровней может достигать 50–60 в пер-
вой части радиационного блока и порядка 100 во второй части. 

Происхождение облаков связывается с конвективными и крупномас-
штабными процессами, по составу допускаются жидкокапельные, кристалли-
ческие или смешанные типы облаков, по мощности они могут занимать не-
сколько модельных слоев по всей тропосфере. Радиационный блок является 
многоспектральным, а именно, в тепловой области спектра рассматриваются 
отдельно 10 спектральных участков, в солнечной – 18. В модель включены 
суточный и сезонный ход высоты Солнца.  

Радиационные блоки моделей атмосферы, как правило, являются весьма 
затратными в смысле машинного времени. Затраты связаны, главным образом, 
с необходимостью учета сложной спектральной зависимости радиационных  
характеристик атмосферных газов и перекрывания облаков различных ярусов. 
Облака в тропосфере могут образовываться на каждом модельном слое. По 
вертикали эти облачные слои подразделяются на три группы: облака верхне-
го яруса, среднего и нижнего. Границы ярусов задаются по климатическим 
данным. Внутри каждого яруса облака в модели расположены друг под дру-
гом с максимальным перекрыванием. Облака различных ярусов относительно 
друг друга располагаются случайным образом. В таком случае вся ячейка ин-
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тегрирования модели по горизонтали может быть покрыта 8-ю конфигура-
циями перекрывания облаков: первая – это безоблачная часть, долю которой 
в ячейке обозначим как p1, вторая часть – это часть ячейки с облаками верх-
него яруса с долей p2, третья часть – облака среднего яруса с долей p3, четвер-
тая часть – облака нижнего яруса с долей p4, далее аналогично двойные и 
тройные перекрывания. Если обозначим балл облаков различных ярусов че-
рез 1 2 3, ,c c c , то доли различных конфигураций в случае гипотезы случайного 

перекрывания ярусов будут определяться по формулам:  

1 1 2 3

2 1 2 3

3 1 2 3

4 1 2 3

5 1 2 3

6 1 2 3

7 1 2 3

8 1 2 3

(1 )(1 )(1 ),

(1 )(1 ),

(1 ) (1 ),

(1 )(1 ) ,

(1 ),

(1 ) ,

(1 ) ,

.

p c c c

p c c c

p c c c

p c c c

p c c c

p c c c

p c c c

p c c c

   
  

  

  
 

 

 


 

Сумма всех pi равна единице. Каждая такая конфигурация является од-
нородной по горизонтали, и по каждой из них мы теперь вправе применять 
обычные уравнения переноса излучения в неслучайной среде. Чтобы полу-
чить полное решение уравнения переноса излучения в ячейке, мы образуем 
результирующую комбинацию:  

i iF p F  , 

где Fi – любая радиационная характеристика i-ой конфигурации, например, 
потоки и притоки радиации. Такая методика является весьма удачным пред-
положением для расчета радиации в атмосфере с частичными облаками, ре-
зультаты ее применения вполне удовлетворительны (Алексеев и др., 1997, 
Галин, 1998). 

1.1. Тепловое излучение 

Для расчета нисходящих и восходящих потоков теплового излучения в 
модельной атмосфере используются формулы:  

'
' '

'
0

( , )
( ) [ ( )]

p p p
F p B T p dp

p


 
 

 


 

 ,  

'
' '

'

( , )
( ) ( , ) [ ( )]

sp

gr s

p

p p
F p B p p B T p dp

p


  
 

  


 

 , 

( ) (1 ) ( )gr s sB B T F p     
      , 
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где , sp p  – давление в атмосфере и на подстилающей поверхности, ,sT   – 

температура и излучательная способность этой поверхности, ( )B T  – функ-

ция Планка, проинтегрированная по спектральному участку  , '( , )p p  – 

функция пропускания диффузного излучения между уровнями p  и 'p .  

Замена интегралов в приведенных выше выражениях конечными сум-
мами приведет к достаточно простым выражениям для нисходящего и восхо-
дящего потоков в виде таких сумм (индексы   для простоты опущены):  

1

1
1

( ), 2,
n

n m nm nm
m

F B n N 


 




    , 

1

1( ), 1, 1
N

n gr nN m nm nm
m n

F B B n N  


 




     , 

где ,n nF F   – потоки на уровне n , где индекс n  относится к границе слоя,  

τnm – функция пропускания всех поглотителей атмосферы в рассматриваемом 
спектральном участке между уровнями n  и m , N  – число границ слоев,  

mB  – некоторая средняя величина функции Планка в слое, 
grB  – излучение 

подстилающей поверхности.  

Вся сложность выражений для потоков ,n nF F   заключена в функциях 

пропускания τnm. Эти функции в каждом спектральном интервале   по-
своему зависят от температуры, давления, массы поглощающих веществ. Еди-
нообразного вида этих функций, к сожалению, нет. Если даже известны спек-
троскопические параметры множества линий поглощения в полосе  , то для 
получения средних по полосе функций τnm требуется выполнять огромные ис-
следовательские работы в специальных лабораториях. В результате этих работ 
могут быть получены таблицы функций пропускания τnm в зависимости от не-
которых средних значений температуры, давления и эффективных масс по-
глощающих газов путем приведения неоднородной по высоте атмосферы к 
приближенной однородной с учетом различных гипотез о взаимном влиянии 
слоев. В модели мы используем такого рода таблицы из работ (Chou et al., 
1991; Chou, Kouvaris, 1993; Chou et al., 1993). Точность этих таблиц удовлетво-
рительна до высоты примерно в 60 км. Более детальное изложение алгоритма 
расчета радиации можно найти в работах (Алексеев и др., 1997; Галин, 1998). 

1.2. Солнечное нагревание 

Для расчета потоков радиации в солнечном спектре мы применяем 
приближенные схемы учета эффектов рассеяния и поглощения в атмосфере 
на основе метода  -Эддингтона (Briegleb, 1992). Поглощающие компоненты 
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в атмосфере представлены H2O, CO2, O3, O2, аэрозолем, облаками. В модели 
учтены релеевское и аэрозольное ослабления, рассеяние в облаках, отражение 
от подстилающей поверхности с рассчитываемым альбедо в зависимости от 
меняющегося характера поверхности. Исходя из свойств поглощения и рас-
сеяния облаков, солнечный спектр первоначально разбивается на 4 крупных 
интервала (Slingo, 1989). Облака могут быть капельными, кристаллическими 
и смешанного типа. Для каждого типа облаков рассчитываются оптические 
толщины слоев  , альбедо однократного рассеяния  , параметр асимметрии 
индикатрисы рассеяния g  в зависимости от водозапаса облаков и радиуса 

капель или кристаллов. Оптические параметры аэрозоля , , g   рассчитыва-

ются в самостоятельном аэрозольном блоке модели и используются здесь. 

Для учета селективного поглощения газовых компонент атмосферы 
H2O, CO2, O3, O2 требуется ввести дополнительное разбиение каждого из 4-х 
введенных интервалов на частичные подинтервалы в зависимости от погло-
щающих свойств рассматриваемых газов. В работе (Briegleb, 1992) приведе-
ны такие подинтервалы вместе с коэффициентами поглощения атмосферных 
газов и методом вычисления эффективных масс и оптических толщин в каж-
дом из них. В итоге общее число интервалов в солнечном спектре вырастает 
до 18. Из них 8 первых полностью охватывают область поглощения озона в 
ультрафиолетовом и видимом диапазонах спектра 0.2–0.7 мкм. Последние 
три интервала относятся к слабому поглощению углекислого газа. Водяной 
пар представлен остальными 7 интервалами, для которых коэффициенты  
поглощения получены из представления функции пропускания в виде  
k-распределений. В нашей модели мы используем эти результаты. Следует 
отметить, что необходимость такого способа учета поглощения газовых ком-
понент увеличивает время расчета притоков. 

Для того чтобы получить суммарные оптические характеристики 
, , g   каждого конкретного модельного слоя от присутствия в нем совокуп-

ности различных рассеивающих и поглощающих субстанций, мы используем 
формулы из работы (Cess, 1985): 

,

,

,

i

i i

i i ig
g

 




















 

где суммирование распространяется на все компоненты ослабления слоя. Для 
применения метода  -Эддингтона необходимо дополнительно масштабиро-
вать найденные параметры , , g   в каждом слое по формулам (Cess, 1985): 
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'

'

'

2

(1 ),

(1 )
,

(1 )

( )
,

(1 )

.

f

f

f

g f
g

f

f g

  

 


 












 

Метод  -Эддингтона сводится к необходимости решения следующей 
системы линейных дифференциальных уравнений для потоков нисходящей 
Q  и восходящей U  радиации в каждом отдельном спектральном интервале 

(King, Harshvardhan, 1986): 

0

0

2 1 1

1 2 2

/
1 0 4

/
2 0 3

,

,

,

dD
U D f

d
dU

U D f
d

f S e

f S e

 

 

 


 

 

 





  

  



 

 

с граничными условиями при  =0 и  = 0  соответственно:  

0 0

1

/
1 1 0 0

0,

.L dif L dir

D

U A D A S e   



 
 

Здесь 
difA  и dirA  – альбедо подстилающей поверхности для диффузного 

и прямого излучений, 0S  – доля солнечной энергии в рассматриваемом спек-

тральном интервале, 
0  – косинус зенитного угла Солнца, 

0  – полная опти-

ческая толщина атмосферы с учетом всех компонент ослабления, свойствен-
ных для данного спектрального интервала,   – оптическая толщина 
атмосферы, рассчитываемая от верхней границы атмосферы до данного 
уровня, 1L N   число слоев, N  – число границ слоев.  

В зависимости от способа выбора коэффициентов 1 2 3 4, , ,     как функ-

ций от 0, , ,g    различают целый ряд приближенных способов решения за-
дачи. Однако ни один из них не дает универсально точные результаты для 
всех возможных ситуаций в атмосфере. И все же в большинстве современных 
климатических моделей выбор пал на метод, в котором коэффициенты опре-
деляются по формулам (King, Harshvardhan, 1986): 

1

2

3 0

4 3

(7 (4 3 )) / 4,

(1 (4 3 )) / 4,

(2 3 ) / 4,

1 .

g

g

g

 
 
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Решение будем искать в виде суммы общего решения однородных 
уравнений с постоянными интегрирования ,A B  и частного решения неодно-

родной системы. Такое решение может быть записано в виде (Алексеев и др., 
1997; Галин, 1998): 

1 2 3

2 1 4

2
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Нетрудно заметить, что функции f3 и f4 имеют особенность при 
2 2
01 0p  . Хоть и редко, но в модели эти ситуации реализуются, что приводит 

к ненужным последствиям (авосту). Чтобы избежать их, применяется способ 
небольшого изменения 0  в том слое, где возникает опасность переполнения. 

Заметим также, что выражения для D  и U  содержат экспоненциаль-
ные слагаемые с exp( )p  и exp( )p , где   – оптическая толщина атмосфе-

ры от верхней границы до рассматриваемого уровня. В облачной атмосфере 
эти слагаемые быстро приводят к переполнению или к потере точности из-за 
роста  . Чтобы избежать этого, переопределяем коэффициенты A  и B  сис-
темы для каждого слоя по формулам: 

1
'

1

1
'

1

exp( ),

exp( ),

1,..., ,

k

k k k i
i

k

k k k i
i

A A p

B B p

k L













 

 





  

где i  – толщины отдельных слоев. Новые неизвестные '
kA  и '

kB  способствуют 

некоторому выравниванию порядка членов в выражениях для D  и U , что су-
щественно сказывается при численном решении задачи. Однако этого преобра-
зования еще не достаточно для полного преодоления неустойчивого характера 
этой системы, который может проявиться при численном решении задачи, если 
в дальнейшем не применять дополнительных мер регуляризации.  
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Для нахождения постоянных интегрирования '
kA  и '

kB  выписываем ре-

шение для каждого k -го слоя и приравниваем их на смежных границах. Та-
ких границ всего 1L  . Добавив к полученным уравнениям граничные усло-
вия задачи, получаем точное число уравнений, соответствующих числу 

неизвестных '
kA  и '

kB , 1,...,k L . Результирующая система линейных алгеб-

раических уравнений имеет следующий пятидиагональный вид:  

2 1 1 2 ,

0,..., (2 1).
m m m m m m m m m m ma y b y c y d y c y f

m L
       

 
 

Здесь искомые неизвестные '
kA  и '

kB  связаны с вектором y  следую-

щими соотношениями:  
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Коэффициенты уравнений и правая часть определяются выражениями:  
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Из граничных условий при 0   имеем (1) (1) (1)
0 1 0 2 0 3, , .c g d g f f     При 

0   имеет место:  
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Остальные элементы являются нулевыми. Матрица полученной систе-
мы уравнений плохо обусловлена. Обычная монотонная прогонка приводит к 
неприемлемо большим ошибкам в облачной атмосфере. Поэтому для устой-
чивого решения системы применяем метод немонотонной пятидиагональной 
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прогонки, предварительно масштабировав систему делением каждого урав-
нения на максимальную экспоненту среди слагаемых этого уравнения. Немо-
нотонная прогонка позволяет получать гладкие решения без резких колеба-
ний, характерных для неустойчивых решений. 

Такова схема получения притоков тепла от солнечного излучения в 
климатической модели ИВМ РАН. В дополнение к изложенному 2-потоко- 
вому алгоритму была составлена программа 4-потокового метода дискретных 
ординат для решения уравнения переноса солнечного излучения. При этом 
уже требуется не простая прогонка, как в изложенном выше алгоритме, а 
матричная прогонка, с необходимостью обращения множества матриц 4-го 
порядка на каждом уровне. Однако затраты машинного времени для этого 
метода оказались столь высокими, что использование новой схемы в модели 
не представляется возможным, хотя сопоставление результатов 2-потокового 
приближения и 4-потокового различаются не столь существенно для клима-
тической модели. Сравнение результатов используемого в модели 2-потоко- 
вого метода с результатами 8-потокового метода, предполагаемого практиче-
ски точным, показало, что наш метод хорошо работает в коротковолновом 
диапазоне, но дает большие ошибки у Земли в ультрафиолетовом участке 
спектра при больших коэффициентах поглощения озона, на длинах волн 
меньше 300 нанометров. Но на больших высотах, где важна точность в этом 
диапазоне, наши результаты вполне приемлемы. 

2. Верхняя стратосфера, мезосфера и термосфера 

Эта часть радиационного блока составлена профессором А.И. Пого-
рельцевым из РГГМУ.  

В области стратосферы, мезосферы и термосферы не учитывается об-
лачность, поскольку облаков на этих высотах нет, нет и учета аэрозоля. Это 
сильно упрощает геометрию атмосферного столбца. Но на первый план вы-
двигаются сложности учета спектральных характеристик взаимодействия из-
лучения с атмосферными газами. Хотя результаты работы второй части тре-
буются лишь выше 60 км, алгоритм расчета в ней охватывает всю высоту 
атмосферы от земной поверхности до термосферы, но, как отмечали выше, 
без учета облаков, аэрозоля и эффектов рассеяния. Просто отключить всю 
нижнюю часть нельзя, так как при этом в нижней части вычисляются необхо-
димые граничные условия для верхней атмосферы, учитываются облака.  

В 2-й части радиации учитываются дополнительно к водяному пару, озо-
ну и углекислому газу еще и атомарный кислород, азот, молекулярный кисло-
род и множество изотопов углекислого газа. Рассматриваются процессы пере-
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носа излучения и в условиях локального термодинамического равновесия (LTE) 
до 70 км высоты, и в условиях его нарушения (NLTE) выше этого уровня.  

2.1. Длинноволновая часть спектра новой радиации 

Основную роль в длинноволновом выхолаживании верхней атмосферы 
играет углекислый газ. Огромный вклад в исследование проблемы СО2 вне-
сла ленинградская школа Г.М. Шведа. Густав Моисеевич и его ученики из 
ленинградского университета В.И. Фомичев, А.А. Кутепов, Р.А. Акмаев, 
В.П. Огибалов и другие разработали теорию и создали методику параметри-
зации выхолаживания атмосферы в сложной полосе 15 мкм углекислого газа 
и в полосе 9.6 мкм озона. Работа коллектива получила мировое признание, и 
результаты их исследований используются весьма широко (Швед, 1974; Куте-
пов, Швед, 1978; Kutepov, Fomichev, 1993; Fomichev et al., 1993; Fomichev et al., 
1998; Fomichev, Blanchet, 1995; Огибалов и др., 2000). 

Согласно этому методу, названному авторами матричной параметриза-
цией, рассматриваются 3 атмосферных слоя с характерной физикой взаимо-
действия углекислого газа СО2 с тепловым излучением. Это слой от высоты 
15 км до 70 км, где выполняются условия локального термодинамического 
равновесия (LTE), слой выше 93 км, где уже полностью преобладают условия 
нарушения локального термодинамического равновесия (NLTE), и промежу-
точный слой между ними, где имеются процессы, характерные и для LTE, и 
для NLTE.  

2.2. Слой LTE 

В слое LTE, где справедливы классические представления о законах из-
лучения, решается задача переноса излучения в весьма узких спектральных 
участках (метод «линия за линией») по известным распределениям центров 
линий поглощения, их полуширины и интенсивности с учетом перекрывания 
линий множества всевозможных изотопов СО2 для ряда вертикальных распре-
делений углекислого газа. Затем найденные в каждом малом спектральном ин-
тервале притоки на данном уровне k выражаются через матрицу Куртиса Ajk 
(матрица Куртиса – простое конечно-разностное представление интеграла по 
высоте от дивергенции полного потока излучения, притока тепла): 

1

( ),

( ) exp( / ),

k jk j
j

j j

A T

T c T

 





 

  

где ( )jT  – известная экспоненциальная часть функции Планка, сумма по j – 

вертикальное суммирование по слоям, Tj – температура j-го слоя атмосферы, 
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с1 – не зависит от высоты. Все переменные εk, Ajk, с1 зависят от длины волны, 
для простоты опущенной в обозначениях. Матрица Куртиса Ajk при этом так-
же неявно зависит от температуры, так как характеристики линий поглоще-
ния зависят от нее. Для частичного выделения главной части этой темпера-
турной зависимости коэффициентов матрицы применяется еще одно 
разложение матрицы Ajk на два слагаемых:  

( ),jk jk jk kA a b T   

где ( )kT – известная функция уже для данного k-го слоя.  

Далее решается задача осреднения элементов ajk, bjk матрицы Куртиса 
по спектру. Эти очень трудоемкие вычисления связаны с интегрированием по 
тысячам спектральных линий с учетом их интенсивности и других спектро-
скопических параметров. Затем результаты суммируются по всей полосе по-
глощения, и в итоге получаются формулы матричной параметризации для 
выхолаживания, уже не зависящие от длины волны: 

( )k jk jk k j
j

a b    .  

Суммирование по j проводится не по всей высоте атмосферы, а опти-
мизируется суммой по нескольким ближайшим слоям, около 3 слоев с каж-
дой стороны уровня k.  

В работе (Fomichev et al., 1998) приведено детальное описание алго-
ритма расчета коэффициентов, описан метод осреднения по спектру, приве-
дены таблицы элементов матрицы и даны рекомендации по интерполяции 
функции k  для заданных значений концентрации СО2. Таблицы коэффици-

ентов составлены для подробных фиксированных уровней в атмосфере. Для 
перевода результатов на свою вертикальную сетку требуется еще одна интер-
поляция по вертикали.  

В работе (Fomichev, Blanchet, 1995) к элементам матрицы Куртиса для 
СО2 добавлены еще и слагаемые для учета поглощения озоном, приведены 
таблицы элементов, которые и используются в этой части программы. 

Предложенная параметризация была подвергнута детальному сравне-
нию с точными расчетами и подтвердила пригодность для использования в 
климатических моделях. Она быстрая, не требует интегрирования по спектру 
излучения.  

Приведенный метод матричной параметризации длинноволнового из-
лучения в полосе поглощения 15 мкм СО2 был предложен еще в далеком 
1952 году Р.М. Гуди (1956), когда Куртис и Годсон занимались разработкой 
методов построения радиационных номограмм для расчета притоков тепла с 
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помощью логарифмических линеек. Предложенный метод удалось осущест-
вить только сейчас, с развитием вычислительной техники и базы спектроско-
пических данных. Но и номограммы позволили понять многое в поведении 
радиационных притоков тепла в атмосфере. 

2.3. Слой NLTE 

В сильно разреженных слоях атмосферы выше 93 км нарушаются усло-
вия локального термодинамического равновесия (NLTE), закон Больцмана о 
распределении энергии в равновесных системах не выполняется, функция 
Планка для излучения несправедлива. В этих условиях требуется найти заме-
ну функции Планка, разработать теорию населенности колебательных уров-
ней изотопов СО2, рассчитать спектр поглощения в разреженной атмосфере. 
Такая работа также была проделана учениками Г.М. Шведа (Швед, 1974; Ку-
тепов, Швед, 1978; Kutepov, Fomichev, 1993; Fomichev et al., 1993; Fomichev 
et al., 1998; Fomichev, Blanchet, 1995; Огибалов и др., 2000). Сравнение функ-
ции Планка и аналогичной функции источника из работ данного коллектива 
показывает существенное различие между ними, зависящее от высоты. 

Для использования полученных детальных спектральных результатов в 
климатических моделях авторами предложена быстрая параметризация рас-
чета выхолаживания в предположении, что основную роль на этих высотах 
играет только фундаментальная полоса СО2, другие колебательные переходы 
не оказывают существенного влияния, исходя из свойства малости оптиче-
ской толщины верхних слоев. Влиянием верхних слоев на нижние слои пре-
небрегается. Эти предположения упрощают параметризацию выхолаживания, 
и в работе (Kutepov, Fomichev, 1993) предложена рекуррентная формула для 
вычисления выхолаживания верхних слоев:  

2
const ( )(1 )k CO kN k    k / k , 

где 
2CON  – концентрация СО2 в слое k, k  – молекулярный вес, k  – много-

мерная интерполяционная формула вероятности квантового перехода, най-
денная по результатам теоретических исследований. Она является функцией 
плотности атмосферы, температуры, концентраций азота, кислорода, атомар-
ного кислорода (Kutepov, Fomichev, 1993). Функция k  характеризует влия-

ние нижних слоев атмосферы и рассчитывается шаг за шагом по вертикали, 
начиная с верхней границы LTE слоя, где вычисляется начальное значение 
последовательности k . Формула для вычисления последовательности k  

имеет вид: 
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[1–λj (1–Dj)]  (xj) = [1–
1j (1–Dj-1)]  (xj-1) + Dj-1 1j  – Dj j , 

где Dj – некоторые параметры сетки (Kutepov, Fomichev, 1993; Fomichev et al., 
1993; Fomichev et al., 1998). Авторы назвали ее рекуррентной формулой.  

2.4. Промежуточный слой 

В промежуточном слое 70–93 км, в нижней его части, преобладают ус-
ловия LTE, в верхней – условия NLTE. Если в нижней части можно приме-
нять матричную параметризацию с некоторыми модификациями коэффици-
ентов матрицы Куртиса, то в верхней применяется рекуррентная формула, 
также с некоторыми изменениями вида функций. Так, в новой радиации за-
вершается параметризация выхолаживания атмосферы верхних слоев благо-
даря наличию углекислого газа и озона. Изложенная выше методика пара-
метризации работает выше уровня 15 км. Ниже этого уровня, в тропосфере, 
хорошо работают обычные классические формулы расчета притоков длинно-
волновой радиации с использованием функций пропускания газов. В рас-
сматриваемой части программы (часть 2) водяной пар оказывает влияние на 
выхолаживание атмосферы до высоты примерно 20 км, озон до 40 км, угле-
кислый газ до 140 км. Выше может быть только нагревание.  

2.5. Коротковолновая часть спектра новой радиации 

В коротковолновой части спектра на этих высотах нет таких физиче-
ских сложностей, как в тепловом диапазоне. Алгоритмы расчета притоков 
солнечной радиации без учета облаков и рассеяния разработаны хорошо.  
В новой радиации с небольшими изменениями использован алгоритм расче-
та, разработанный еще в 1978 году Даррелем Штробелем (Strobel, 1978)  
с уточнениями из работы (Shine, Ricaby, 1989). В этой части спектра солнеч-
ную радиацию поглощают водяной пар, углекислый газ, озон, кислород, ато-
марный кислород, азот. 

Водяной пар поглощает в полосах 0.94, 1.1, 1.38, 1.87, 2.7, 3.2 мкм. Из 
важных полос поглощения озона отметим полосы с именами Herzberg (205–
245 nm) для высот 40–100 км, Hartley (200–300 nm) для высот 30–100 км, 
Huggins (300–350 nm) для высот 20–100 км, Chapius (450–700 nm) – высоты 
20–60 км. Для кислорода и атомарного кислорода учитываются полосы 
Schumann-Runge (175–205 nm), Schumann-Runge continuum (125–175 nm), 
Lyman-α line (121 nm). Экстремальное ультрафиолетовое излучение (EUV) 
учитывается в полосе 5–105 nm.  

Все расчеты ведутся по достаточно простым аналитическим формулам 
без привлечения уравнений переноса коротковолновой радиации, хотя сами 
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перечисленные полосы являются далеко не простыми. Очень подробное из-
ложение способа параметризации в коротковолновом спектре можно найти в 
работе (Strobel, 1978). Надо отметить, что сечения ослабления солнечной ра-
диации, используемые в этой работе, не зависят от температуры. Это означа-
ет, что в верхних слоях, где существует только коротковолновое нагревание 
атмосферных слоев без длинноволнового излучения, температурной зависи-
мости нагревания не будет. Она может появиться только в результате изме-
нений концентрации радиационно-активных газов из-за химических процес-
сов и/или динамики.  

3. Химико-климатическая модель атмосферы 

Химические процессы в атмосфере воспроизводятся в модели в специ-
альном химическом блоке, разработанном профессором С.П. Смышляевым из 
РГГМУ (г. Санкт-Петербург). 

Основная цель разработки связана с необходимостью воспроизведения 
процессов формирования озона в атмосфере и его изменений. В этом блоке 
учитывается взаимодействие более 70 химических элементов атмосферы ме-
жду собой, из которых около 30 являются долгоживущими и переносятся по 
пространству динамической частью модели, а оставшиеся короткоживущие 
элементы приспосабливаются к переносимым в результате химических реак-
ций. В итоге практически все входные параметры изложенного выше радиа-
ционного блока оказываются динамичными, меняющимися по времени и 
пространству. Важнейшую роль в атмосферной химии играют фотодиссоциа-
ционные процессы, т.е. первичные химические реакции, при которых хими-
ческие соединения разлагаются под действием фотонов солнечного излуче-
ния. В рассматриваемой модели число таких реакций равно 51. Например, 
первые 3 из них такие: 

O2 → O +O, 
O3 → O2 +O(1D), 
O3 → O2 +O. 

Эти реакции являются важнейшими реакциями фотодиссоциации. Они 
связаны с образованием атомарного кислорода, который затем взаимодейст-
вует с кислородом и образует озон. Процессы фотодиссоциации формируют 
суточный ход множества элементов вслед за суточным ходом Солнца, сезон-
ный ход. Ярким примером влияния сезонного хода является образование по-
лярных стратосферных облаков весной южного полушария с появлением 
первых лучей Солнца в холодном воздухе приполярного вихря. 

И таких реакций, возбуждающихся с восходом Солнца, в модели более 
50, весь список их здесь приводить нет возможности. Под действием солнеч-
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ного излучения образуется множество химически активных составляющих 
атмосферы, например радикал гидроксильный OH, хлор CL, которые затем 
играют большую роль в озоносфере. Влиянием процессов фотодиссоциации 
можно объяснить большой суточный ход концентрации ряда короткоживу-
щих элементов в верхней атмосфере, к которым относятся, в частности, инте-
ресующий нас озон O3, оксид азота NO, атомарный и возбужденный кисло-
род O и O(1D). В ночное время часть из них отсутствует совершенно. 

Взаимодействие фотонов с химическими элементами в модели учиты-
вается в ультрафиолетовой части спектра в 78 спектральных интервалах (на-
помним, что в радиационном блоке было всего 18 интервалов). В каждом из 
этих интервалов снова решается задача переноса солнечной радиации в атмо-
сфере с учетом сечений поглощения перечисленных выше элементов, участ-
вующих в процессе фотодиссоциации, рассеяния частицами воздуха и аэро-
золя с использованием все той же методики «Дельта Эддингтона». В каждый 
модельный момент времени в 78 узких спектральных участках решается за-
дача переноса излучения в сферической атмосфере, и если энергии еще дос-
таточно для возбуждения соответствующей молекулы, то молекула распада-
ется на новые компоненты согласно рассматриваемым уравнениям 
фотодиссоциации.  

Атомы и молекулы, возбужденные в результате процессов фотодиссо-
циации, вступают в химические реакции, число которых в модели превосхо-
дит 170 уравнений. В этих реакциях участвуют 74 атмосферных газовых эле-
мента. В списке реакций есть бимолекулярные реакции, мономолекулярные 
реакции распада, трехмолекулярные, гетерогенные. Элементы подразделяют-
ся на долгоживущие и короткоживущие. Объединяются в семейства, рас-
сматриваются кислородный, азотный, хлорный, бромный, серный циклы. 
Очень показателен в этом отношении кислородный цикл Ox=O+O3+O(1D), где 
в правой части все слагаемые являются короткоживущими. А в сумме они 
дают динамически переносимую долгоживущую сумму Ox. 

Химический блок добавляет в систему из 4-х уравнений динамики мо-
дели еще около 30 уравнений для переноса. В новых уравнениях появляются 
новые слагаемые в правой части, определяющие продукцию и разрушение 
переносимого компонента, рассчитываемые, как и все физические источники 
модели, через каждый час. Короткоживущие элементы в этот момент (каж-
дый час) и приспосабливаются к переносимым путем решения жестких сис-
тем. Для решения жестких систем используется так называемая А-устойчивая 
схема с итерациями.  

В качестве примера работы модели химии кратко приведем описание 
цикла работы только лишь азотосодержащих и водородосодержащих газов. 
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Азотосодержащие радикалы (NO и NO2) появляются в стратосфере главным 
образом в результате реакции возбужденного атомарного кислорода с заки-
сью азота, имеющей естественное земное происхождение: 

O(1D) + N2O → NO + NO. 

Возбужденный атомарный кислород образуется в результате фотодис-
социации озона при поглощении солнечной радиации короче 310 нм: 

O3 + h  → O2 + O(1D). 

Разрушаются окислы азота при реакции NO2 c гидроксильным радика-
лом и третьей молекулой с образованием азотной кислоты:  

NO2 + OH + M → HNO3 + M, 

большая часть которой возвращается в азотные радикалы в результате фото-
диссоциации 

HNO3 + h  → OH + NO2 

или при реакции с участием ОН 

HNO3 + OH → H2O + NO3 

с последующей фотодиссоциацией: 
 

NO3 + h  → NO2 + O, 
NO3 + h  → NO + O2. 

 

Часть азотной кислоты диффундирует в тропосферу, где быстро вымы-
вается в облаках и осадках. Гидроксильные радикалы образуются в атмосфе-
ре при реакциях возбужденного атомарного кислорода с парами воды: 

O(1D) + H2O → OH + OH, 

молекулярным водородом: 

O(1D) + H2 → H + OH 

и метаном: 
O(1D) + CH4 → OH + CH3. 

Разрушение гидроксильных радикалов происходит главным образом 
при их реакциях между собой: 

OH + HO2 → H2 O + O, 

OH + OH → H2 O + O, 

а в тропосфере и нижней стратосфере – в реакциях с другими компонентами: 

OH + HNO3 → H2O + NO3, 

OH + HO2NO2 → H2O + O2 + NO2, 

OH + H2O2 → H2O + HO2. 
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Следует отметить важную роль так называемых «резервуарных компо-
нент» HNO3, N2O5, H2O2, HO2NO2 и др. в химии озоносферы. Дело в том, что, 
с одной стороны, резервуарные компоненты химически менее активны с точ-
ки зрения разрушения озона, и, следовательно, переход в них радикалов в 
результате химических реакций: 

NO2 + NO3 + M → N2O5 + M, 

HO2 + HO2 → H2O2 + O2, 

HO2 + NO2 + M → HO2NO2 + M 

ведет к уменьшению скорости разрушения озона, а с другой стороны, они 
являются оптически активными в видимой области спектра компонентами и 
при наличии солнечного излучения быстро распадаются, возвращая ради-
кальные компоненты в оборот разрушения озона:  

N2O5 + h  → NO2 + NO3, 

H2O2 + h  → OH + OH, 

HO2NO2 + h  → HO2 + NO2. 

Кроме того, резервуарные компоненты могут вступать в химические 
реакции с другими компонентами, переноситься динамическими движения-
ми, а также вымываться в облаках и осадках, что ведет к необратимому вы-
ходу некоторой части радикалов из оборота разрушения атмосферного озона. 

В связи с тем, что условия освещенности атмосферы, также как и дина-
мические параметры, сильно меняются в зависимости от широты, высоты и 
сезона, химические реакции с участием резервуарных компонент в сильной 
степени зависят от температуры, а условия вымывания зависят от распреде-
ления, природы и водности облаков и аэрозоля. Химия резервуарных компо-
нент в значительной степени определяет наблюдаемые особенности про-
странственно-временного распределения озона в атмосфере. Описание 
работы других циклов можно найти в работе (Смышляев, 2003). Важное ме-
сто в химическом блоке модели занимают гетерогенные процессы. В модель 
заложены схемы образования полярных стратосферных облаков, азотной и 
серной кислот, сульфатного аэрозоля и другие. В модель включены возмож-
ности учета изменений солнечной активности по каждому из 78 спектраль-
ных участков, что позволяет провести совместные эксперименты по влиянию 
эффектов солнечной активности в радиационном плане в динамической части 
и в химическом плане в фотодиссоциационной части.  

С использованием модели было проведено большое число исследова-
ний, касающихся формирования состава и термического состояния атмосфе-
ры под влиянием изменений солнечной активности, вулканических выбросов, 
эмиссий загрязняющих атмосферу токсичных газов, влияния грозовой актив-
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ности в различных частях земного шара, оценки изменений климата при гео-
инженерных экспериментах. Проводились тропосферные, стратосферные, 
мезосферные и частично термосферные исследования (Галин и др., 2007; 
Smyshlyaev et al., 1998; Yudin et al., 2000; Галин и др., 2003).  

Все эти работы главным образом оценивали влияние различных факто-
ров на изменение распределения озона, метана, окислов азота, гидроксила OH 
в атмосфере. Исследовались условия формирования полярных стратосферных 
облаков, период их возникновения, механизмы возникновения. Изучалось 
влияние фреонов на межгодовые вариации концентрации озона и температуры 
атмосферы. Одним из первых, можно сказать, замечательных результатов было 
получение хорошего согласия модельных распределений озона и спутниковых 
наблюдений за общим содержанием озона в атмосфере за ряд лет (рис. 1).  

 

Рис. 1. Изменение общего содержания озона по отношению к уровню 1979 года  
по результатам моделирования с химико‐климатической моделью (сплошная линия)  

и спутниковых измерений (звездочки) 
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На рис. 1 сплошной линией изображен модельный результат, звездоч-
ками отмечены данные спутниковых наблюдений. Хорошо охвачено резкое 
понижение общего содержания озона в 90-е годы с последующим ростом. 
Это восстановление ОСО по времени совпало с реализацией Монреальского 
протокола, однако на самом деле содержание озона контролируется не только 
содержанием хлорных и бромных газов, но и другими природными и антро-
погенными факторами. Резкое уменьшение озона к середине 90-х годов и по-
следующее восстановление связано к тому же и с сильным аэрозольным за-
грязнением стратосферы, минимумом солнечной активности в это время, 
охлаждением нижней стратосферы. В меньшей степени в этом сказывается 
увеличение и последующая стабилизация хлора и брома в атмосфере. Наибо-
лее существенным фактором восстановления озона является рост температу-
ры стратосферы. Большую роль в правильной оценке взаимодействия темпе-
ратуры атмосферы и содержании парниковых газов играет наличие обратных 
связей в математической модели атмосферы. В нашей химико-климатической 
модели они присутствуют в полной мере. Изменения содержания озона, ме-
тана, водяного пара, закиси азота и других радиационно-активных газов в 
результате динамических и химических процессов передаются в радиацион-
ный блок, который учитывает эти изменения, рассчитывает новые радиаци-
онные источники, снова приводящие к дальнейшим изменениям циркуляции 
в динамическом блоке. Наличие обратных связей является важнейшим фак-
тором в иерархии химико-климатических моделей.  

В заключение хочется выразить искреннюю признательность профес-
сорам С.П. Смышляеву и А.И. Погорельцеву из РГГМУ за их активное уча-
стие в разработке модели климата ИВМ РАН.  
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Аэрозоли 

Е.М. Володин, С.В. Кострыкин 

1. Введение 

В настоящее время во многих климатических моделях, наряду с расче-
том динамики атмосферы и океана, происходит интерактивный расчет кон-
центрации и свойств основных аэрозолей. Это необходимо потому, что, во-
первых, аэрозоли влияют на потоки атмосферной радиации, в первую очередь 
солнечной (прямой эффект), и, во-вторых, гидрофильные аэрозоли являются 
ядрами конденсации и определяют количество облачных капель в единице 
объема, а следовательно, характерный размер капли и скорость выпадения 
осадков из облачной влаги (первый и второй непрямой эффект). При созда-
нии аэрозольных блоков обычно используется несколько видов приближений 
(см., например, Seinfeld, Pandis, 1997). Самое простое приближение состоит в 
том, что модельные аэрозоли имеют фиксированный размер, а прогностиче-
ской переменной является лишь их концентрация. Так устроены, например, 
модели (Liu et al., 2002; Takemura et al., 2000). Более сложной является так 
называемая модальная схема, когда предполагается, что аэрозольные частицы 
одного типа имеют многомодальное по размеру распределение. 

При этом каждая мода имеет предписанную функцию распределения и 
описывается отдельно. В случае логнормальной функции распределения час-
тиц по радиусу каждую моду можно описать тремя независимыми парамет-
рами. И соответственно для ее полного описания необходимо использовать 
максимум три прогностических переменных, в качестве которых обычно ис-
пользуют моменты распределения – концентрацию, объемную концентрацию 
и другие. Иногда считается, что один или два параметра логнормального рас-
пределения фиксированы, тогда прогностически рассчитывается соответст-
венно два или один момент распределения. Переходы между разными модами 
могут учитываться, если в аэрозольном блоке описывается процесс коагуля-
ции частиц, принадлежащих разным модам. Этот подход применяется в мо-
делях (Ackermann et al., 1998; Chin et al., 2002; Easter et al., 2004; Iversen, 
Seland, 2002; Metzger et al., 2002). Наконец, наиболее сложные модели разби-
вают весь диапазон возможных размеров частиц на определенное количество 
интервалов (обычно порядка десяти) и рассчитывают концентрацию аэрозо-
лей в каждом интервале с учетом переходов между интервалами в результате 
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коагуляции и других процессов, в том числе, например, взаимодействия аэро-
зольных частиц с облаками (Iversen, Seland, 2002). Это самый дорогостоящий 
в вычислительном смысле подход, и его используют лишь некоторые модели, 
например, (Gong et al., 2003; Koch, Hansen, 2005; Reddy, Boucher, 2004; Tie et 
al., 2005). Такой подход приводит к тому, что приходится решать прогностиче-
ские уравнения для нескольких десятков переменных. В настоящей работе ис-
пользуется смесь самого простого и модального подходов → модальная схема с 
одной прогностической переменной (массовая концентрация) для каждой мо-
ды, при этом дисперсия и медианное среднее логнормального распределения 
считаются фиксированными. Для морской соли и континентальной пыли зада-
вались две моды, остальные четыре типа аэрозолей описывались одной модой. 

Радиационные свойства аэрозолей зависят не только от размера частиц 
и концентрации, но и от того, сколько воды содержат частички аэрозоля. 
Гидрофильные аэрозоли при влажности воздуха, близкой к насыщенной, мо-
гут содержать воды в несколько раз больше, чем сухого вещества. Учет этого 
эффекта важен не только в радиации, но и в динамике аэрозоля, так как час-
тицы, содержащие много воды, быстрее опускаются и захватываются по-
верхностью, чаще сталкиваются друг с другом. Этот эффект учитывается по-
разному, в большинстве современных моделей используется относительная 
влажность, осредненная по ячейке. Однако есть модели (Vignati et al., 2004), 
где учитывается подсеточная изменчивость относительной влажности, что 
может быть существенно, поскольку зависимость массы воды в частице от 
влажности нелинейна. 

Поскольку основные механизмы эволюции аэрозолей трактуются раз-
личными моделями по-разному, концентрация аэрозолей в атмосфере и их 
радиационный эффект в различных моделях получается разным, даже при 
одних и тех же заданных источниках. В то же время измерить концентрации 
основных аэрозолей и их распределение по размерам во всех точках атмо-
сферы на настоящий момент не представляется возможным. Поэтому акту-
альной является задача сравнения существующих аэрозольных блоков друг с 
другом и с имеющимися данными наблюдений. С этой целью была создана 
программа по сравнению аэрозольных блоков AeroCom. Результаты сравне-
ния аэрозольных блоков в рамках этой программы можно найти, например, в 
(Lohmann et al., 1999).  

2. Описание аэрозольного блока и численного эксперимента 

Модель INMCM5 в настоящее время дополнена аэрозольным блоком, в 
котором рассчитывается эволюция концентрации десяти веществ: мелкой и 
крупной морской соли, мелкой и крупной континентальной пыли, сернистого 
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газа, сульфатного аэрозоля, гидрофобного и гидрофильного черного углеро-
да, гидрофобного и гидрофильного органического углерода.  

Вулканический сульфатный стратосферный аэрозоль, как и другие ви-
ды вулканического аэрозоля, не рассматривается в данной версии. О включе-
нии расчета стратосферного сульфатного аэрозоля в данную климатическую 
модель см., например, (Израэль и др., 2013). Эволюция включает в себя пере-
нос, горизонтальную и вертикальную диффузии, источники веществ на по-
верхности, предписанные или рассчитываемые, гравитационное оседание, 
вымывание осадками, поглощение поверхностью. 

В ближайшем будущем блок будет дополнен учетом влияния аэрозоля 
на радиус облачных капель и на их характерное время жизни (непрямой  
эффект). 

Источники морской соли с поверхности океана вычислялись по эмпи-
рическим формулам согласно (Lohmann et al., 1999): 

FSALT = C ρaer V 3.41, 

где FSALT – интенсивность эмиссии морской соли, V – модуль приводной ско-
рости ветра, ρaer – плотность аэрозоля, С – численный множитель, получае-
мый из интегрирования выражения (2) в работе (Lohmann et al., 1999) по ра-
диусу. В нашем случае, если все величины вычислять в СИ, то С = 1.18·10-17 
для мелкой фракции и С = 1.71·10-16 для грубой фракции морской соли.  

Источники минеральной пыли вычислялись также согласно (Lohmann 
et al., 1999):  

FDUST = D W U*4, 

где FDUST – интенсивность эмиссии минеральной пыли, D – численный мно-
житель, равный 2.23·10-15 для мелкой фракции и 4.46·10-14 для крупной, если 
все величины брать в единицах СИ, W – доля ячейки, занятая сушей с влаж-
ностью верхнего 10-сантиметрового слоя менее 10 кг/м2 и не покрытой расти-
тельностью или снегом, а U* – скорость трения. 

Считалось также, что источник мелкой пыли распределен в атмосфере 
в слое от поверхности до 600 гПа равномерно, а источник крупной пыли рас-
пределен в этом же слое линейно, с максимумом у поверхности и нулевым 
значением на 600 гПа. Источники органического и черного углерода, а также 
сернистого газа, вследствие деятельности человека, прежде всего сжигания 
топлива, задавались из базы данных (Lamarque et al., 2010), соответствовали 
2000 году и не зависели от сезона. Считалось, что поток гидрофобного черно-
го углерода составляет 80%, а гидрофильного – 20% от всего потока черного 



Параметризации процессов подсеточного масштаба в атмосфере 

  113 

углерода. Потоки гидрофобного и гидрофильного органического углерода 
составляли 50% полного потока органического углерода. Поток диметил-
сульфида из океана FDMS вычислялся согласно (Putaud, Nguyen, 1996):  

FDMS = KW CW, 

где CW – концентрация диметилсульфида в океане, а KW вычисляется в зави-
симости от скорости приземного ветра следующим образом:  
 

KW = e1(Scr/Sc)2/3 V  при V<3.6 м/с,  
KW = e2(Scr/Sc)1/2(V–3.6)+e3(Scr/Sc)2/3  при  3.6м/с<V<13.0 м/с,  
KW = e4(V–13)(Scr/Sc)1/2+e5(V–3.6)(Scr/Sc)1/2+e6(Scr/Sc)2/3  при V>13.0 м/с. 

 

Здесь Sc – число Шмидта для диметилсульфида, вычисляемое согласно 
(Putaud and Nguyen, 1996): 

Sc = 2674.0 – 147.12T + 3.726T2 – 0.038T3, 

где Т – температура воды в градусах Цельсия, Scr – значение числа Шмидта 
при 20°С, а e1 – e6 – численные множители, значения которых брались  
следующими: e1=0.17, e2=2.85, e3=0.612, e4=5.9, e5=2.679, e6=0.612. 
Cреднеклиматический годовой ход концентрации диметилсульфида в припо-
верхностном слое океана был задан согласно (Kettle et al., 1999). Предполага-
лось, что поступивший в атмосферу диметилсульфид мгновенно окисляется 
до сернистого газа. 

Считалось, что сернистый газ превращается в сульфатный аэрозоль, 
гидрофобный черный углерод превращается в гидрофильный черный, а гид-
рофобный органический углерод превращается в гидрофильный органиче-
ский. Характерные времена, за которые происходят эти превращения, задава-
лись согласно (Lohmann et al., 1999; Stier et al., 2005).  

Коэффициенты абсорбции малых газовых составляющих осадками, су-
хой и влажной поверхностью земли, средний радиус и плотность также зада-
вались в соответствии с этими работами. Гравитационное оседание вычисля-
лось по формуле Стокса с поправкой Каннингама (Davis, Scheiger, 2002).  

Перенос, горизонтальная и вертикальная диффузии веществ рассчитыва-
лись так же, как и в блоке динамики атмосферы, например, для концентрации 
водяного пара (Алексеев и др., 1998). А именно, для переноса использовалась 
схема центральных разностей второго порядка по пространству и по времени с 
фильтром Аселлина, притягивающим друг к другу решения на четных и нечет-
ных шагах. В случае появления отрицательных значений концентрации в ка-
кой-либо ячейке модельной сетки считалось, что концентрация в данной ячей-
ке равна нулю, а концентрация в остальных ячейках вертикального столба 
воздуха корректировалась так, чтобы масса вещества в столбе осталась неиз-
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менной. Вертикальная диффузия применялась лишь в атмосферном погранич-
ном слое, выше коэффициент вертикальной диффузии задавался равным нулю. 
В качестве оператора горизонтальной диффузии использовалась 4-я степень 
оператора Лапласа с поправкой на несовпадение поверхностей равного давле-
ния и модельной вертикальной сигма-координаты. Такая горизонтальная диф-
фузия эффективно уменьшает амплитуду самых коротких пространственных 
гармоник, не влияя существенно на более длинные.  

В модели не учитывались процессы коагуляции аэрозолей, приводящие 
к изменению характерного размера частиц. Это может приводить к ошибкам 
в распределении аэрозольных частиц по размерам и, следовательно, в их пе-
реносе, а также влиянии на радиацию и облачность. Однако это упрощение 
является вынужденным, поскольку учет коагуляции потребовал бы разбиения 
каждого аэрозоля на большее количество градаций, что несовместимо с 
имеющимися компьютерными ресурсами и необходимостью в ближайшем 
будущем счета рассматриваемой климатической модели на сроки порядка 
нескольких сотен модельных лет. 

Оптические параметры, рассчитанные для характерных распределений 
аэрозолей в атмосфере, были взяты из базы данных GADS (Global Aerosol 
Data Set, Koepke et al., 1997). В основе этой базы данных лежат расчеты опти-
ческих характеристик взвеси шарообразных частиц с использованием теории 
рассеяния излучения Ми. В качестве входных параметров модели предпола-
гается, во-первых, распределение частиц по радиусу, во-вторых, их ком-
плексный индекс рефракции. Предполагается, что взвесь частиц каждого ти-
па аэрозоля имеет логнормальное распределение по радиусу с известным 
медианным радиусом и стандартным отклонением, не зависящим от времени. 
Кроме того, предполагается, что аэрозольные частицы разных типов не коа-
гулируют и, следовательно, в расчетах не учитываются частицы смешанного 
типа.  

Для используемых девяти типов аэрозоля средний радиус ra и плот-
ность частиц ρ задается, исходя из табл. 1. Эффективный радиус частиц re, 
связанный с медианным радиусом и дисперсией логнормального распределе-
ния, используется при расчете оптического сечения аэрозолей, его значения 
также приведены в таблице. 

Геометрические размеры частиц гидрофильного аэрозоля зависят от 
относительной влажности воздуха согласно (Koepke et al., 1997). 

Как следует из результатов модели рассеяния излучения (Koepke et al., 
1997), оптические параметры аэрозоля довольно сильно зависят от длины 
волны приходящего излучения. Поскольку в радиационном блоке климатиче-
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ской модели используется четыре спектральных интервала: 0,20–0,69 мкм, 
0,69–1,19 мкм, 1,19–2,38 мкм, 2,38–5,00 мкм, то все оптические параметры, 
полученные по модели рассеяния излучения, предварительно усредняются по 
соответствующим спектральным интервалам. Затем эти значения использу-
ются в качестве входных параметров в радиационном блоке модели. 

Таблица 1 
Средний и эффективный радиусы в 10-6м, а также плотности в г/cм3  
частиц сухого аэрозоля для разных фракций, принятые в модели 
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ra 0,14 1,2 0,44 2,9 0,15 0,02 0,06 0,06 0,06 
re 0,21 2,37 0,73 6,1 0,24 0,04 0,11 0,11 0,11 
ρ 1,6 1,6 2,2 2,2 1,7 1 1 1,6 1,6 

 

Программный код климатической модели был реализован таким обра-
зом, что динамика атмосферы рассчитывалась на одной группе процессоров, 
эволюция атмосферных аэрозолей – на другой группе, а динамика океана – на 
третьей группе процессоров. Задача считалась на суперкомпьютере Москов-
ского государственного университета «Ломоносов». При данном разрешении 
оптимальное количество процессоров для динамики атмосферы составляет 
96, для аэрозольного блока – 96, а для динамики океана – 32, т.е. для всей 
климатической модели использовалось 224 процессора. Скорость счета при 
этом составляла около 12 лет за сутки. 

С моделью был проведен численный эксперимент по воспроизведению 
современного климата, для чего концентрации всех радиационно-активных 
газов были заданы соответствующими 2000 году. Продолжительность экспе-
римента составляла 10 лет. Этого вполне достаточно для рассмотрения рав-
новесной климатологии аэрозолей, поскольку характерное время жизни аэро-
золей составляет обычно величину порядка нескольких дней.  

3. Результаты моделирования 

На рис. 1 изображены источники эмиссии аэрозолей. Наибольшие 
эмиссии сернистого газа сосредоточены на востоке США, в центральной и 
южной Европе, на востоке Китая и связаны со сжиганием серосодержащего 
топлива.  
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Эмиссии с поверхности океана, связанные как со сжиганием топлива 
при плавании кораблей, так и с эмиссией диметилсульфида естественного 
происхождения, окисляющегося до сернистого газа, также существенны.  
В целом, эмиссия диметилсульфида в пересчете на серу составляет примерно 
20% от полной эмиссии серосодержащих веществ, что близко к оценкам, 
приведенным, например, в (Stier et al., 2005) и данным моделей, участвовав-
ших в проекте AeroCom (Aerosol Comparisons between observation and models, 
Myhre et al., 2013). Предписанные эмиссии органического и черного углерода 
связаны, в первую очередь, с пожарами и сжиганием биомассы (в Африке, 
Индии, тропической части Южной Америки), а также с производственной 
деятельностью в первую очередь в США, Европе, России, Китае. 

 
Рис. 1. Среднегодовая интенсивность эмиссии сухого аэрозоля, г/(м2год):  

а) диоксид серы, б) органический и черный углерод, в) пыль, г) морская соль 

 

Источники пыли расположены в пустынных и степных районах Афри-
ки, Америки, Азии и юга Европы. Источники соли имеют максимум в уме-
ренных широтах обоих полушарий над океанами и связаны с часто повто-

а 
 
 
 
 
 
 
б 
 
 
 
 
 
в 
 
 
 
 
 
 
г 



Параметризации процессов подсеточного масштаба в атмосфере 

  117 

ряющимися штормами. В целом, распределение источников соответствует 
данным других моделей (Myhre et al., 2013).  

 
Рис. 2. Среднегодовое общее содержание сухого аэрозоля, (мг/м2):  

а) сульфаты, б) органический и черный углерод, в) пыль, г) морская соль 

На рис. 2 изображено общее содержание аэрозолей в столбе воздуха. 
Количество сульфатного аэрозоля больше всего в южной половине Евразии, 
на северо-востоке Африки и на востоке США. Максимумы содержания суль-
фатного аэрозоля, например, над Аравийским полуостровом, не всегда совпа-
дают с максимумами источника сернистого газа, а связаны еще и с тем, что 
аэрозоль медленно удаляется из атмосферы вследствие малого количества 
осадков. Самое большое количество пыли в модели имеет место над пусты-
нями северной Африки и центральной Азии. Оттуда она переносится на зна-
чительные расстояния, например, заметное количество сахарской пыли, как и 
по данным других моделей, достигает Америки. Максимумы содержания уг-
лерода и морской соли в основном соответствуют максимальным источни-
кам. Их распределения тоже в основном соответствуют данным других моде-
лей. Лишь в высоких широтах северного полушария количество морской 
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соли, органического и черного углерода в рассматриваемой модели больше, 
чем в среднем в других моделях AeroCom. Это может быть связано, напри-
мер, с занижением эффективного радиуса этих аэрозолей.  

 
Рис. 3. Среднегодовая оптическая толщина аэрозоля для λ=550 нм:  
а) сульфаты, б) черный углерод, в) органический углерод, г) пыль,  

д) морская соль, е) суммарная 

Единственной хорошо измеряемой на масштабах всего Земного шара 
характеристикой атмосферных аэрозолей является оптическая толщина. 
Сравнение суммарной оптической толщины всех аэрозолей в модели приве-
дено на рис. 3. Наибольшая оптическая толщина, достигающая 0.6–0.7, при-
ходится на районы, где велико количество минеральной пыли. В умеренных 
широтах Южного полушария, где основной вклад вносит морская соль, опти-
ческая толщина составляет 0.15–0.20 по данным наблюдений и 0.2–0.3 по 
данным модели. Над районами, где концентрация аэрозолей невелика, их оп-
тическая толщина не превышает 0.1. В целом, данные оптической толщины в 
модели неплохо соответствуют спутниковым наблюдениям (Bocher et al., 
2013), приведенным на рис. 4.  
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Рис. 4. Среднегодовая оптическая толщина аэрозоля для λ=550 нм  
по спутниковым данным (рис. 7.14 из (Bocher et al., 2013)) 

На рис. 3 представлен вклад в оптическую толщину каждого вида аэро-
золя. Наибольшую среднюю оптическую толщину, превышающую 0.04, име-
ет пыль. Над пустынями вклад пыли в полную аэрозольную оптическую тол-
щину является основным. В умеренных широтах над океанами основным 
является вклад морской соли. В умеренных и высоких широтах Северного 
полушария значителен также вклад сульфатного аэрозоля, большая часть ко-
торого является антропогенной. Вклад углерода существенен лишь в некото-
рых местах вблизи источников углерода (в центральной Африке и юго-
восточной Азии). Обращает на себя внимание, что максимальная оптическая 
толщина, например, сульфатного аэрозоля не всегда соответствует максиму-
му содержания в атмосфере этого вещества, поскольку зависит, кроме кон-
центрации, еще и от влажности воздуха.  

В табл. 2 приведены интегральные показатели аэрозольного блока в 
модели и их сравнение с медианными значениями по ансамблю моделей про-
екта AeroCom (Chin et al., 2002; Textor et al., 2006). Из таблицы мы видим, что 
суммарная сухая масса аэрозоля, суммарная масса воды, содержащаяся в аэ-
розоле, а также масса аэрозоля каждого типа примерно соответствует данным 
проекта AeroCom. Небольшой дефицит массы черного углерода можно объ-
яснить его более слабой эмиссией в модели INMCM. Аналогичный вывод 
можно сделать и для средней оптической толщины аэрозоля τi, которая связа-
на с массой сухого аэрозоля в столбе воздуха mdi через коэффициент экс-
тинкции βi соотношением τi = βimdi. 
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Таблица 2 
Среднегодовые глобальные величины сухой массы аэрозоля,  

масса воды, содержащейся в аэрозоле, оптической толщины аэрозоля  
и массового коэффициента экстинкции по данным модели INMCM  

и проекта AeroCom, среднее значение и среднеквадратичное отклонение (СКО) 
(масса сульфатов выражается в эквиваленте SO4) 

 Модель INMCM4 AeroCom среднее±СКО 
 Сухая масса аэрозоля, Тг 

Сульфаты 3,0 1,99±0,5 
Черный углерод 0,18 0,24±0,1 
Органический углерод 0,76 1,2±0,32 
Пыль 18,7 19,2±7,7 
Морская соль 5,6 7,5±4,1 
Суммарная 28,2 30,6±8,9 

 Масса воды в аэрозоле, Тг 
Суммарная 27,4 35±28,3 
 Оптическая толщина для 550 нм 
Сульфаты 0,037 0,035±0,009 
Черный углерод 0,005 0,004±0,002 
Органический углерод 0,012 0,018±0,006 
Пыль 0,040 0,032±0,014 
Морская соль 0,029 0,033±0,012 
Суммарная 0,126 0,124±0,022 
 Массовый коэффициент экстинкции для 550 нм, м2/г 
Сульфаты 9,5 11,3±6,3 
Черный углерод 12,1 9,4±3,4 
Органический углерод 7,6 8,0±2,1 
Пыль 1,01 0,99±0,45 
Морская соль 2,54 3,0±1,65 

 
Как следует из табл. 2, коэффициент экстинкции в целом согласуется с 

данными проекта AeroCom, за исключением сульфатов и черного углерода, 
для которых коэффициенты экстинкции по данным модели INMCM несколь-
ко больше среднемодельных значений. 

В табл. 3 представлены различные физические характеристики аэрозо-
лей, полученные по данным моделирования с помощью модели INMCM и 
проекта AeroCom. Поясним определения параметров, вошедших в эту табли-
цу. Скорость эмиссии – это глобальная масса аэрозоля заданного типа, по-
павшего в атмосферу с поверхности суши или океана за год. Как уже отмеча-
лось, она может задаваться по данным наблюдений или рассчитываться 
внутри самой модели. Отметим, что в наших экспериментах мы пренебрегли 
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авиационной эмиссией аэрозолей. Доля мелкой фракции определяется как 
отношение сухой массы частиц с диаметром меньше чем 1 мкм к полной су-
хой массе аэрозоля. Поскольку распределение по частиц радиусу предполага-
ется логнормальным, то мы сделали весьма грубую оценку доли мелкой 
фракции, считая, что весь аэрозоль со средним радиусом меньше 1 мкм отно-
сится к мелкой фракции, а со средним радиусом больше 1 мкм – к крупной 
фракции. Время жизни аэрозолей рассчитывалось по формуле Ti=Mi/Si, где  
Mi – масса аэрозоля соответствующего типа в атмосфере, Si – общий сток аэ-
розоля данного типа. Сток аэрозоля происходит двумя способами – за счет 
вымывания осадками Swi и за счет гравитационного оседания и захвата по-
верхностью Sdi таким образом, что Si = Swi + Sdi . 

Таблица 3 

Среднегодовые глобальные величины  
скорости эмиссии, доли мелкой фракции, времени жизни,  
скорости вымывания и оседания (захвата) аэрозолей  

по данным модели INMCM 
(в скобках указаны средние значения и среднеквадратичные отклонения  

по данным проекта AeroСom. Масса сульфатов выражается в эквиваленте SO4) 

 Пыль 
Морская 
соль 

Сульфаты
Черный 
углерод 

Органический 
углерод 

Скорость 
эмиссии, 
Тг/год 

1703 
(1840±902)

13095 
(16600±33200)

185 
(179±39) 

7,7 
(11,9±2,7) 

35,5 
(69±18) 

Доля  
мелкой 
фракции,  
% 

31,0 
(20,8±23,7)

8,0 
(14,6±17,2) 

100,0 
(94,8±5,7) 

100,0 
(97,3±5,8) 

100,0 
(97,0±5,8) 

Время  
жизни, 
сутки 

4,0 
(4,1±0,5) 

0,16 
(0,48±0,07) 

5,8 
(4,1±0,74) 

8,7 
(7,1±1,1) 

7,8 
(6,5±1,8) 

Скорость 
вымывания, 
1/сутки 

0,15 
(0,08±0,03)

0,35 
(0,79±0,61) 

0,10 
(0,22±0,05)

0,10 
(0,12±0,04) 

0,10 
(0,14±0,05) 

Скорость 
захвата/ 
оседания, 
1/сутки 
 

0,10 
(0,23±0,19)

6,1 
(4,28±9,37) 

0,07 
(0,03±0,02)

0,02 
(0,03±0,02) 

0,02 
(0,03±0,01) 
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Из данных табл. 3 можно сделать следующие выводы. 

1. Время жизни описывается неплохо за исключением морской соли, 
для которой оно слишком мало. Этот несоответствие, вероятно, можно ис-
править настройкой параметров скорости оседания и захвата поверхности. 

2. Скорость эмиссии в целом соответствует среднемодельной за исклю-
чением морской соли, где имеется превышение в два раза, и черного и орга-
нического углерода, где имеется занижение в 1.5 и 2 раза соответственно. Это 
несоответствие также наблюдается в проекте AeroCom между эксперимента-
ми А и B, где в последнем случае источник задавался единообразно для всех 
моделей, участвующих в проекте. То есть его можно объяснить разницей в 
данных по эмиссии углерода. 

3. Доля мелкой фракции соответствует среднемодельной за исключени-
ем пыли, для которой доля мелкой фракции больше среднемодельной в 
3 раза. Впрочем, эта разница находится в допустимых пределах. 

4. Скорость вымывания меньше в 2 раза для сульфатов и морской соли 
и больше в 2 раза для пыли, для остальных аэрозолей находится в норме.  

5. Скорость захвата/оседания существенно больше для морской соли и 
сульфатов в 5 раз и в 2 раза соответственно, и меньше в 2 раза для черного 
углерода, в 1.5 раза для пыли и органического углерода. 

Последние два несоответствия, видимо, можно исправить настройкой 
параметров аэрозольного блока. 

Наконец, приведем значение прямого радиационного форсинга всех аэ-
розолей в модели. Он составляет около –4 Вт/м2 на поверхности земли и око-
ло –2 Вт/м2 на верхней границе модельной атмосферы. Вклад антропогенных 
аэрозолей (черный углерод, органический углерод, 80% сульфатного аэрозо-
ля) в радиационный форсинг составляет –0.70 Вт/м2 на поверхности и  
–0.45 Вт/м2 на верхней границе атмосферы. Непосредственно эти величины 
не измеряются, поэтому их можно сравнить лишь с косвенными оценками. 
Например, по данным (Bocher et al., 2013) радиационный форсинг антропо-
генных аэрозолей на верхней границе атмосферы составляет от –0.85 до 
0.15 Вт/м2. 
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Взаимодействие атмосферы  
и подстилающей поверхности 

В.Н. Лыкосов 

1. Введение 

Глобальные численные гидродинамические модели являются в настоя-
щее время наиболее мощным инструментом исследования климата (а также 
разработки методов прогноза погоды). Вместе с тем, их разрешение все еще 
недостаточно для воспроизведения локальных природно-климатических осо-
бенностей конкретных регионов. Параметризации процессов подсеточного 
масштаба требуют знания региональных особенностей процессов взаимодей-
ствия атмосферы с пространственно (термически, орографически, гидрологи-
чески и т.п.) неоднородной подстилающей поверхностью, наиболее ярко про-
являющихся в пограничном слое атмосферы. Основными направлениями, по 
которым в настоящее время происходит совершенствование климатических 
моделей и методов прогноза погоды, являются повышение пространственно-
го разрешения и совершенствование физических параметризаций процессов 
подсеточных масштабов.  

В параметризации процессов подсеточных масштабов важное место за-
нимает взаимодействие атмосферы с сушей, поверхность которой весьма не-
однородна в широком диапазоне масштабов (растительность, орография, 
внутренние водоемы, урбанизированные территории и т.д.). Особый интерес 
представляет случай сильной гидрологической неоднородности суши – тер-
ритории, покрытой густой сетью водных объектов (озера, реки, болота и т.п.), 
занимающих значительную ее часть (Степаненко и др., 2006). Яркими приме-
рами такой гидрологической неоднородности может служить Западная Си-
бирь (доля площади, занятая водными объектами, местами превышает 50%), 
Карелия, Северная Америка. Вследствие различий в механизме теплообмена 
в водных объектах и почве (грунте) распределение температуры на такой 
территории очень неоднородно: в теплые сезоны водоемы днем представляют 
«холодные пятна», ночью – «острова тепла», что приводит к формированию 
бризовых циркуляций в пограничном слое атмосферы. При сильном синоп-
тическом потоке бризовая циркуляция практически не выражена, но и в этом 
случае озера значительно влияют на процессы взаимодействия атмосферы с 
поверхностью суши (Mahrt, 2000). Дело в том, что возникающие над озерами 
внутренние термические пограничные слои днем характеризуются понижен-
ным в сравнении с окружающей сушей уровнем турбулентности (в силу ус-
тойчивой термической стратификации), а ночью, напротив, повышенным.  



Базовая модель Земной системы  

 126 

В результате днем над озерами турбулентные потоки явного и скрытого тепла 
существенно меньше, а ночью, соответственно, больше, чем над окружающей 
территорией. 

В зимний период характерную особенность географических регионов, 
содержащих крупные водоемы, таких как, например, Великие американские 
озера на территории США и Канады, представляют собой снежные бури, 
возникающие в результате термодинамического контраста между относи-
тельно холодным и сухим воздухом над сушей и сравнительно теплой, сво-
бодной ото льда частью поверхности озера (Vavrus, Notaro, 2013). Продолжи-
тельность таких бурь может изменяться от нескольких часов до нескольких 
суток. Ледяной покров при этом играет ключевую роль в рассматриваемом 
процессе, регулируя возникновение, развитие и интенсивность снежных бурь. 
Так, известно, что климатологический максимум снежного покрова достига-
ется в районе Великих озер в декабре – январе, как раз перед наступлением 
пика в площади ледового покрова (Nizol et al., 1995). Во время бурь скорость 
ветра может достигать ураганных (до 28 м/с) значений (Kocin, Uccellini, 
2004), что способствует горизонтальному переносу значительных объемов 
снега и, в свою очередь, может влиять на гидротермодинамику рассматри-
ваемого явления.  

В горах особый интерес представляет так называемый ветер склонов – 
воздушный поток над орографически и термически неоднородной подсти-
лающей поверхностью. Это явление возникает под действием турбулентных 
сил и силы Архимеда над наклонной поверхностью, температура которой от-
лична от температуры атмосферы на той же высоте. Ветер склонов может 
оказывать существенное влияние на распространение загрязнений, а также 
играет важную роль в формировании крупномасштабных воздушных пото-
ков. Частным случаем этого явления можно считать стоковый (или катабати-
ческий) ветер, возникающий над охлажденной наклонной поверхностью. Из-
за выхолаживания этой поверхности и турбулентных процессов прилегаю-
щий к ней атмосферный воздух также охлаждается и под действием силы тя-
жести стекает вдоль этой поверхности в сторону ее наклона на фоне более 
теплой окружающей воздушной среды. При этом возникает струйное тече-
ние, толщина которого может меняться от нескольких метров (на горных 
ледниках) до сотен метров, как, например, в Антарктиде (Казанский, 2010). 
Поскольку такой ветер часто возникает над заснеженными поверхностями, то 
в этом случае возможно образование метелей, поднятие в воздух большого 
количества снежных частиц и горизонтальный перенос снега, что по данным 
наблюдений (Kadama et al., 1985) приводит к достаточно заметному усилению 
скорости ветра и изменению других характеристик воздушного потока. 
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2. Турбулентное взаимодействие атмосферы с подстилающей  
поверхностью 

Каскад энергии в сторону длинных волн определяется процессами ее 
диссипации в турбулентном пограничном слое атмосферы, что обуславливает 
особые требования к правильному его описанию в крупномасштабных (в ча-
стности, климатических) моделях (Dymnikov, Filatov, 1996). Пограничный 
слой, располагающийся вблизи поверхности Земли и имеющий характерный 
вертикальный размер ~ 1 км, является ключевым звеном климатической сис-
темы. В этом слое обеспечиваются: 1) преобразование энергии солнечной 
радиации, поглощенной подстилающей поверхностью, в энергию крупно-
масштабных движений в атмосфере и океане (с помощью турбулентного пе-
реноса), 2) тепловлагоперенос в системе «растительность – (снег, лед) – (во-
доем) – грунт», 3) контроль уровня диссипации кинетической энергии всей 
климатической системы. Важно также и то, что пограничный слой – это среда 
обитания человека, не только непосредственно воздействующая на его жиз-
недеятельность, но и сама зависящая от результатов этой деятельности.  

Во многих приложениях часто требуется лишь знание о важнейших ин-
тегральных параметрах турбулентных течений, таких, например, как профиль 
скорости, расход жидкости (или газа) и закон сопротивления. В то же время, 
богатый экспериментальный материал, накопленный при лабораторном изу-
чении течений в круглых трубах и в пограничном слое на плоской пластинке, 
не только позволяет получить эту информацию, но и является эталоном для 
проверки различных теорий и гипотез о природе турбулентности. Уравнения 
Навье–Стокса являются подходящим математическим аппаратом для моде-
лирования турбулентных течений. Проблема, однако, состоит в том, что не-
возможно предсказать в деталях движение каждого вихря, но можно попы-
таться описать эволюцию осредненного течения и некоторых других 
статистических характеристик.  

Впервые такого рода общие соображения, относящиеся к произволь-
ным турбулентным течениям и лежащие в основе всей теории турбулентно-
сти, были высказаны Рейнольдсом (1894). Вместе с тем, обычное («житей-
ское») определение турбулентных течений как течений, сопровождающихся 
беспорядочными пульсациями всех гидродинамических величин, недоста-
точно для построения математической теории турбулентности. С позиций 
такой теории турбулентными являются лишь такие течения, для которых су-
ществует статистический ансамбль аналогичных течений с некоторым опре-
деленным распределением вероятности для значений всевозможных гидро-
динамических полей. На практике (измерений и модельных расчетов) обычно 
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используются не средние по ансамблю, а временные или пространственные 
средние, так что следует требовать еще, чтобы случайные поля гидродинами-
ческих величин удовлетворяли условиям эргодической теоремы.  

Самыми простыми статистическими характеристиками случайных гид-

родинамических полей являются их средние значения. Разности i i iu u u    

между индивидуальными значениями поля какой-либо компоненты скорости 

 ( 1,  2,  3)iu i   и его средним значением iu  представляют собой пульсации 

этого поля. Возможность разложения гидродинамических полей на их сред-
ние значения и пульсации является основным постулатом теории Рейнольдса. 
Средние значения гидродинамических полей обычно оказываются весьма 
гладкими и медленно меняющимися. Пульсации же, наоборот, характери-
зуются большой изменчивостью во времени и в пространстве. Минималь-
ные масштабы и периоды турбулентных пульсаций на несколько порядков 
превосходят масштабы и периоды молекулярных движений. Так, например, 
размеры наименьших неоднородностей, наблюдающихся в воздушных и 
водных турбулентных потоках, имеют порядок нескольких миллиметров 
или, в крайнем случае, десятых долей миллиметра, а в нормальных услови-
ях длина свободного пробега молекул воздуха имеет порядок 10-4 мм, моле-
кул воды – намного меньший порядок. Более того, скорости гидродинами-
ческих потоков по порядку величины не превосходят средней скорости 
теплового движения молекул (близкой к 500 м/с), и потому характерные 
периоды турбулентных пульсаций на несколько порядков превосходят сред-
нее время между молекулярными столкновениями. Это означает, что на 
пространственно-временных масштабах, сравнимых с размерами мини-
мальных неоднородностей и минимальными периодами пульсаций, турбу-
лентные течения могут быть описаны с помощью дифференциальных урав-
нений гидродинамики.  

Поскольку индивидуальные реализации гидродинамических полей тур-
булентного потока удовлетворяют определенным дифференциальным урав-
нениям, то их статистические характеристики оказываются связанными ря-
дом важных соотношений, которые впервые были установлены Рейнольдсом 
с помощью непосредственного осреднения уравнений Навье–Стокса гидро-
динамики несжимаемой жидкости постоянной плотности. Уравнения Рей-
нольдса позволяют сформулировать выводы о наличии связей между различ-
ными статистическими характеристиками турбулентности, но при их 
интегрировании возникают трудности, обусловленные проблемой замыкания 
и связанные с необходимостью параметризации, например, вторых моментов 
(подробнее об этом см. (Лыкосов и др., 2012)). При отыскании решений этих 
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уравнений, имеющих физический смысл, приходится задавать некоторую до-
полнительную информацию, например, в виде каких-то функций, описываю-
щих свойства турбулентности. В некоторых случаях вид таких функций мо-
жет быть найден, исходя из соображений теории размерности и данных 
экспериментов. Теории турбулентности, в которых наряду со строгими урав-
нениями гидромеханики используются также дополнительные эмпирические 
связи, установленные по экспериментальным данным или же выведенные с 
помощью качественных рассуждений и проверенные на опыте, называются 
полуэмпирическими теориями (Монин, Яглом, 1965). Хотя такого рода по-
строения не являются строгими, они сыграли большую роль в развитии пред-
ставлений о турбулентных течениях и до сих пор используются в исследова-
ниях по турбулентности. 

Наиболее простым является замыкание (в рамках так называемой  
К-теории), базирующееся на гипотезе Буссинеска (1877), согласно которой  

i
i

u K
x
    


,                                                 (1) 

где   – любая скалярная величина или компонента скорости, а K  – новая 

величина размерности м2/с, называемая коэффициентом турбулентной диф-
фузии (для скаляра) или турбулентной вязкости (для скорости). В отличие от 
молекулярных коэффициентов диффузии и вязкости коэффициенты K  ха-

рактеризуют не физические свойства жидкости, а статистические свойства 
пульсационного движения и потому не являются постоянными величинами, а 
могут меняться в пространстве и во времени и даже принимать отрицатель-
ные значения. Последнее обстоятельство резко усложняет математическое 
моделирование турбулентных процессов в связи с возникающей при этом 
необходимостью решать некорректную (по Адамару) задачу, и потому, как 
правило, считают, что коэффициенты K  являются неотрицательными вели-

чинами. Важно также и то, что значения этих коэффициентов во многих слу-
чаях существенно (на несколько порядков) превосходят их молекулярные 
аналоги.  

Локальное замыкание (1) имеет ограниченную область применения, по-
скольку в реальных геофизических пограничных слоях наряду с трехмерной 
мелкомасштабной турбулентностью присутствуют крупномасштабные (срав-
нимые и превосходящие по размеру толщину пограничного слоя) квазиупо-
рядоченные циркуляции (например, крупные конвективные ячейки, конвек-
тивные валики и спиралевидные протяженные вихри различной природы). 
Эти (когерентные) структуры определяют значительную часть интегрального 
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переноса импульса, тепла и влаги по вертикали, приводя к тому, что соответ-
ствующие турбулентные потоки становятся нелокальными. Одним из спосо-
бов учета нелокальности переноса тепла в моделях пограничного слоя явля-
ется следующее обобщение формулы (1): 

w K
z 
 

       
, 

где   – некоторая добавка к вертикальному градиенту потенциальной тем-

пературы (Deardorff, 1966). Введение этой добавки обусловлено тем, что в 
лабораторных экспериментах по проникающей турбулентной конвекции, раз-
вивающейся на фоне наложенной устойчивой стратификации, были обнару-

жены положительные значения потока тепла w   в верхней части погранич-

ного слоя, где / 0z   , т.е. имел место противоградиентный перенос тепла. 
В работе (Deardorff, 1972), при использовании уравнения баланса потока тепла 
в некотором приближении была получена формула для расчета «противогра-
диента»: 

2

2
0

g

w









. 

В зависимости от характерного масштаба когерентных структур l  и 
размера пространственного фильтра (шага сетки, например)  , существую-
щие методы параметризации пограничного слоя атмосферы над горизонталь-
но неоднородной подстилающей поверхностью можно отнести к двум широ-
ким классам (Wyngaard, 2004). Если / 1l   , то в таких моделях явно 
воспроизводятся лишь средние характеристики турбулентных течений, а в 
качестве параметризаций применяются одномерные (по вертикали) подходы. 
Нелокальные эффекты, обусловленные наличием когерентных структур, опи-
сываются с помощью дополнительных процедур (например, учет противо-
градиентной поправки, конвективного согласования и др.). Если / 1l   , то 
эффективным оказывается метод вихреразрешающего моделирования, в ко-
тором когерентные структуры (крупные вихри) воспроизводятся явно, и 
лишь мелкомасштабная турбулентность должна быть параметризована.  
В моделях же, для которых / 1l   , крупные вихри воспроизводятся лишь 
частично: некоторые из них попадают в подсеточный интервал. Такую си-
туацию принято называть «серой зоной» пространственного разрешения в 
описании физических процессов в численных моделях атмосферной цирку-
ляции (Shin, Hong, 2013). Более подробно проблема математического моде-
лирования пограничного слоя атмосферы рассмотрена в книге (Лыкосов  
и др., 2012).  
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3. Слой постоянных потоков 

Условно пограничный слой можно разбить на две области: непосредст-
венно примыкающий к подстилающей поверхности слой, именуемый слоем 
постоянных потоков, и расположенный над ним переходный к свободной ат-
мосфере слой. Известно, что в приземном слое наблюдаемые вертикальные 
распределения метеорологических величин имеют логарифмические асим-
птотики при приближении к поверхности Земли. При подходящем выборе 
коэффициентов турбулентного обмена выражения вида (1) обеспечивают эти 
асимптотики, но при их численном решении возникают чрезвычайно жесткие 
ограничения на вертикальное разрешение в слое постоянных потоков. В чис-
ленных моделях циркуляции атмосферы принят компромиссный подход. 
Расчет эволюции слоя, переходного от приземного к свободной атмосфере, 
проводится с использованием формулы (1), а решение в слое постоянных по-
токов выражается в виде аналитических зависимостей, полученных в резуль-
тате анализа экспериментальных данных на основе теории подобия (Монин–
Обухов, 1954).  

Согласно этой теории, безразмерные вертикальные профили скорости 
ветра, температуры и влажности в приземном слое описываются некоторы-
ми универсальными функциями, зависящими от безразмерной переменной 
z/L, где L – так называемый масштаб длины Монина–Обухова. В практиче-
ском плане эта процедура эквивалентна аэродинамическому методу, сводя-
щемуся к расчету приповерхностных потоков импульса, тепла и влаги с по-
мощью коэффициентов обмена, значений скорости ветра и дефицитов 
соответствующих субстанций. Асимптотическое поведение универсальных 
функций (при сильно устойчивой или сильно неустойчивой стратификации 
плотности) изучено достаточно подробно, но требуются данные наблюде-
ний, чтобы восстановить их поведение для промежуточных режимов. Этот 
подход хорошо зарекомендовал себя в условиях статистически однородной 
подстилающей поверхности, прост в реализации, и оказалось вполне есте- 
ственным использовать его в атмосферных моделях. Вместе с тем, в пределах 
ячейки сетки модели подстилающая поверхность редко бывает однородной, 
а наличие внутренних водоемов, растительного и снежного покрова, специ-
фика турбулентного перемешивания внутри растительности, особенно в  
лесу, радиационные процессы, сальтация и диффузия частиц почвы и снега 
в атмосферу, перенос брызг с поверхности океана, морей и внутренних во-
доемов в штормовых условиях – все это существенно воздействует на про-
цессы турбулентного взаимодействия атмосферы с подстилающей поверх-
ностью. 



Базовая модель Земной системы  

 132 

Турбулентные потоки импульса   , , явного тепла sH  и влаги sE  на 

поверхности Земли определяются с помощью аэродинамического метода 
(черта сверху для средних величин опущена): 

( , ) ( , ) ( , )h d h h hu v w C U u v        , 

)( shhHhpps UCcwcH   , 

max[ ( , )]s h E h h s s sE w q C U q r q p T      ,                             (2) 

где u и v – горизонтальные компоненты скорости, w – вертикальная ско-

рость, ρ – плотность воздуха, 22 vuU   – модуль скорости ветра, 

  pcRppTq /
0)61.01(   – «влажная» потенциальная температура, pc  – удель- 

ная теплоемкость при постоянном давлении, R – газовая постоянная, T – тем-
пература, q – удельная влажность, p – давление, p0 – некоторое его стандарт-
ное значение (как правило, 1000 гПа), r – относительная влажность, qmax – на-
сыщающее значение удельной влажности, ,  ,  d H EC C C  – коэффициенты 

сопротивления, тепло- и влагообмена соответственно. Индекс h указывает, 
что соответствующие величины рассчитываются на верхней границе слоя 
постоянных потоков, в качестве которой, как правило, принимается высота 
над подстилающей поверхностью самого нижнего слоя атмосферной модели; 
индекс s относится к функциям, определенным на поверхности Земли.  

Коэффициенты сопротивления Cd и тепловлагообмена ,  H EC C  связаны 

с интегральными коэффициентами переноса импульса Cm, тепла Cθ и влаги Cq 
соотношениями 2 ,  ,  d m H m E m qC C C C C C C C   . В свою очередь, интеграль-

ные коэффициенты переноса ( , , )iC i m q  в соответствии с теорией подобия 

Монина–Обухова представляются в виде 

0ln( / ) ( )i
i i

C
h z


 




,                                            (3) 

где /z L   – безразмерная высота, 
i  – соответствующие универсальные 

функции, iz0 – параметр шероховатости, κ – постоянная Кармана. По опреде-

лению, масштаб Монина–Обухова имеет вид 

3
0 *u

L
g w





 

,                                                    (4) 

где 4 22

* wvwuu  – скорость трения, 0/g w    – поток плавучести, g – 

ускорение силы тяжести, 0  – некоторое стандартное значение плотности.  
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Профили скорости ветра и скаляра (например, температуры) в слое по-
стоянных потоков могут быть записаны при этом в следующем виде: 

0*

0

( ) ln ,m
m m

m

zu z z
u z

z L L
             

                                      

 (5) 

0*
0

0

( ) ( ) ln
zT z z

T z T z
z L L


  


              

     
,                            (6) 

где m  и   – интегральные универсальные функции, 0mz и 0z   – параметры 

шероховатости для импульса и скаляра (температуры в данном случае) соот-
ветственно. В качестве примера можно заметить, что в климатической моде-
ли Института вычислительной математики РАН (Дымников и др., 2005) ис-
пользованы универсальные функции, представляющие собой комбинацию 
(Казаков, Лыкосов, 1982) получивших широкое распространение эмпириче-
ских интерполяционных функций Бусинджера–Дайера (Businger et al., 1971)  
c законом «степени –1/3». Эти функции асимптотически описывают режим 
свободной конвекции и позволяют избежать нереально заниженных значений 
турбулентных потоков при малых скоростях ветра. 

Необходимо сделать следующее замечание по поводу универсальных 
функций. Взаимодействие атмосферы с подстилающей поверхностью в высо-
ких широтах в зимний период времени происходит на фоне, как правило,  
устойчивой стратификации пограничного слоя. В условиях дефицита корот-
коволновой радиации поверхность снега выхолаживается (особенно интен-
сивно – при безоблачном небе), что приводит к дальнейшему усилению  
устойчивости приземного слоя и, как следствие, к ослаблению компенси-
рующего этот процесс турбулентного переноса явного и скрытого тепла.  
В рамках традиционного подхода интегральные универсальные функции i  

при устойчивой стратификации, то есть при 0 , задаются следующим об-

разом (Монин, Яглом, 1965): 
)( 0ii   ,                                                (7) 

где 0 0 /i iz L  , а 5  – эмпирический безразмерный коэффициент. Как по-

казывают результаты обработки данных наблюдений (Businger et al., 1971), 
формулы (7) справедливы лишь для относительно небольших значений  
0 < ς < 2. В работе (Beljaars, Holtslag, 1991) предложены более общие выра-
жения для универсальных функций: 
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где a = 1, c = 5, d = 0.35, а ( ) / ( 1)b c a c   . Нетрудно видеть, что функции (8), 

(9), нелинейные по ς, близки к традиционным линейным формулам (с β = c) 
при малых значениях ς. Особый интерес представляет так называемое пото-
ковое число Ричардсона Rf, связанное с ς и функцией m  соотношением 




dd m /1
Rf


 . 

Легко убедиться, что lim  Rf Rf
 

 , причем «критическое значение» 

1Rf 
    для функции m , задаваемой формулой (7), и 1Rf 

  a  – в более 

общем случае (8). Согласно теоретическим представлениям (Монин, Обухов, 
1954), стационарная развитая турбулентность над статистически однородной 
подстилающей поверхностью не может существовать при Rf > 1. Приведен-
ные выше значения констант   и a удовлетворяют этому требованию. Сле-

дует, правда, заметить, что в реальных условиях подстилающая поверхность 
редко бывает однородной, а происходящие над ней процессы – стационарны-
ми. В настоящее время общепризнано, что в устойчиво стратифицированных 
течениях атмосферного пограничного слоя турбулентное перемешивание су-
ществует при любых числах Ричардсона, в том числе при Ri 1 , и турбу-
лентное число Прандтля Pr /mK K  может возрастать с увеличением плот-

ностной устойчивости течения (Zilitinkevich, 2010). 

Вместо теоретических универсальных функций, зависящих от ς, для 
расчета непосредственно коэффициентов сопротивления и тепловлагообмена 
часто используются экспериментальные («подгоночные») зависимости от ха-
рактеристик состояния атмосферы (скорости ветра, в первую очередь) или  
от числа Ричардсона. В Европейском центре среднесрочных прогнозов 
(ЕЦСПП), например, последние 20 лет использовался подход, с помощью ко-
торого искусственно завышалась степень турбулентного перемешивания в 
пограничном слое атмосферы в условиях его устойчивой стратификации 
(Sandu et al., 2013). Обосновывалось это необходимостью учесть вклад подсе-
точных процессов, обусловленных неоднородностью подстилающей поверх-
ности, гравитационными волнами или мезомасштабной изменчивостью, не 
разрешаемых явно прогностической моделью. С помощью такого подхода 
удалось улучшить качество воспроизведения температуры подстилающей 
поверхности и синоптических образований.  
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Тем не менее, дальнейшее совершенствование вычислительных техно-
логий прогноза погоды и моделирования климата (в частности, за счет про-
странственного разрешения) потребует если не полного, то хотя бы частично-
го отказа от «подгонки» моделей и применения более оправданных с 
теоретической точки зрения процедур. Анализ результатов ряда 10-дневных 
прогностических экспериментов, проведенных в ЕЦСПП с моделью T511L91 
(горизонтального разрешения около 50 км и вертикального – 91 уровень) для 
зимнего (январь 2011 г.) и летнего (июль 2010 г.) сезонов, показал (Sandu  
et al., 2013), что отказ от искусственного завышения степени турбулентного 
обмена в устойчиво стратифицированном пограничном слое атмосферы при-
водит к улучшению качества воспроизведения низкоуровенных струйных 
течений и суточного хода температуры поверхности и влияет (в некоторых 
случаях – негативно) на характеристики крупномасштабных течений – интен-
сивность синоптических образований и амплитуду стационарных планетар-
ных волн. Существенную роль здесь играют как выбор турбулентного замы-
кания, так и, например, параметризация орографического сопротивления или 
описание взаимодействия атмосферы и суши. 

В работе (Глазунов, 2014) при помощи вихреразрешающей модели де-
тального пространственного разрешения проведены расчеты устойчиво стра-
тифицированных турбулентных течений над поверхностями с явно заданны-
ми элементами шероховатости, имитирующими, в частности, городскую 
застройку, и исследована возможность применения стандартных зависимо-
стей теории подобия Монина–Обухова для вычисления средних профилей 
скорости и температуры над такими объектами. Анализ пространственных 
спектров и коспектров турбулентных пульсаций скорости позволил выделить 
характерные пространственные масштабы, обеспечивающие универсальность 
спектральных распределений на различном удалении от поверхности. Это 
дало возможность предложить смешанный масштаб длины, включающий 
комбинацию «локального» (связанного с потоками на заданной высоте) мас-
штаба и масштаба, вычисленного по значениям потоков вблизи поверхности. 
Показано, что использование такого смешанного масштаба позволяет описать 
параметрическим образом средние профили скорости и температуры во всей 
толще устойчиво интегральным образом стратифицированного пограничного 
слоя, находящегося в состоянии, близком к равновесному, что в особенности 
важно для «мелких» пограничных слоев.  

Параметр шероховатости используется для того, чтобы не только ис-
ключить логарифмическую особенность при приближении к поверхности 
Земли, но и статистическим образом учесть эффект ее неоднородностей на 
динамику пограничного слоя. Шероховатость подстилающей поверхности 
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предполагается различной при расчете универсальных функций для импульса 
и для тепла и влаги. Для суши и льдов параметр динамической шероховато-

сти 0mz  обычно считается неизменным во времени, но, вообще говоря, зави-

сящим от широты и долготы. Для водной поверхности величина 0mz  может 

быть вычислена по формуле С.С. Зилитинкевича (1974): 
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параметрически учитывающей то, что морская поверхность является непол-
ностью шероховатой (ν – коэффициент молекулярной вязкости воздуха).  

В пренебрежении вторым слагаемым, выражение для расчета 0mz  совпадает с 

формулой Чарнока (Charnok, 1955). Любопытно, что при достаточно большой 
скорости ветра эта формула оказывается справедливой также для условий 
снежных и песчаных бурь, когда частицы снега или песка отрываются от по-
верхности и переносятся воздушным потоком (Chamberlain, 1983). Для расче-

та «термической шероховатости» 0z  можно использовать, например, сле-

дующие соотношения (Казаков, Лыкосов, 1982): 
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где /Re 0* mzu  – «шероховатое» число Рейнольдса. 

4. Влияние аэрозольных и других частиц на турбулентные потоки 
импульса 

При большой скорости ветра (например, более 8 м/с) во взаимодейст-
вии атмосферы с подстилающей поверхностью возникают новые эффекты. 
Поверхность суши является одним из источников аэрозоля в атмосфере, по-
скольку при определенных условиях частицы почвы могут выноситься в ат-
мосферу (например, при пыльных бурях и пылевыми смерчами) и находиться 
в потоке во взвешенном состоянии. Экспериментальные данные и теоретиче-
ские оценки свидетельствуют о том, что отрыв частиц от поверхности почвы 
может происходить за счет турбулентных напряжений трения в условиях, 
когда динамическая скорость имеет некоторое критическое значение (см., 
например, (Barenblatt, Golitsyn, 1974)). В работе Гледзера с соавторами (2010) 
на основе данных натурных измерений в прикаспийской пустыне и оценок 
гидродинамических параметров в примыкающем к поверхности почвы вяз-
ком термическом слое получены асимптотические выражения для массовой 
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концентрации мелкодисперсного аэрозоля. Предполагается, что вынос аэро-
золя из почвы пропорционален скорости воздуха на уровне термического 
слоя, определяемой динамической скоростью и дефицитом температуры в 
этом слое. В качестве возможного механизма выноса аэрозоля в цитирован-
ной статье рассмотрена модель динамики воздуха в пористом слое почвы с 
привлечением закона Дарси.  

Над заснеженными поверхностями часто возникают метели и бури, 
происходит поднятие в воздух большого количества снежных частиц и на-
блюдается значительный горизонтальный перенос снега. На океане развитие 
поверхностного волнения приводит к тому, что в штормовых условиях не 
только меняется шероховатость поверхности, но и возникает приповерхност-
ный слой с большим количеством капель воды. Процессы турбулентного 
взаимодействия атмосферы с поверхностью океана являются критически 
важными в теории тропических ураганов и полярных мезоциклонов (Голи-
цын, 2012). Современные исследования показывают также, что атмосферный 
перенос и осаждение минеральных частиц пыли может влиять на биогеохи-
мические процессы в океане и на климат (Schulz et al., 2012). В определенных 
синоптических условиях то же самое может быть, по-видимому, отнесено к 
проблеме взаимодействия атмосферы и внутренних водоемов.  

Если концентрация частиц достаточно велика, то среду можно рассмат-
ривать как двухфазную жидкость, плотность которой определяется, в том 
числе, и концентрацией частиц. Наличие высокой концентрации частиц мо-
жет вносить заметные изменения в характеристики воздушного потока и, в 
частности, вести к существенному уменьшению аэродинамического сопро-
тивления (Barenblatt, Golitsyn, 1974). Это связано с тем, что часть кинетиче-
ской энергии турбулентности расходуется на поддержание частиц во взве-
шенном состоянии. Для условий заснеженной поверхности это явление было 
исследовано в работах (Wamser, Lykossov, 1995; Lykossov, 2001b), в которых 
показано, что дрейфующие частицы ведут к существенному уменьшению 
скорости трения вблизи подстилающей поверхности.  

Традиционные аэродинамические формулы, полученные на основе 
обобщения экспериментальных данных для скорости ветра менее 30 м/с, да-
ют завышенные значения коэффициента аэродинамического сопротивления 
поверхности моря Cd при ураганных ветрах. В статье (Powell et al., 2003) на 
основе обобщения результатов измерений с помощью падающих внутри тро-
пических циклонов GPS-зондов показано, что коэффициент сопротивления 
уменьшается, если скорость приводного ветра достигает величины 30–35 м/с. 
Возможными причинами такого эффекта могут служить как изменение фор-
мы морской поверхности в энергонесущих волнах, сопровождаемое возник-
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новением резкого переднего фронта и отрывом атмосферного пограничного 
слоя (Kudryavtsev, Makin, 2007), так и механизм, связанный с присутствием в 
потоке брызг, образующихся при срыве ветром гребней крутых волн 
(Lykossov, 2001a; Andreas, 2004).  

Плотность ρ смеси «воздух–частицы» может быть представлена сле-
дующим образом: 

(1 ) (1 )a p a eC C C         ,                                     (10) 

где a  – плотность воздуха, p  – плотность частиц, ( )C z  – объемная концен-

трация частиц, а ( ) /e p a a     . Масштаб Монина–Обухова для этих усло-

вий может быть записан в виде 
3
*(1 )

(1 )
a e

a a e

C u
L

g w C w C

 
   




      
.                                     (11) 

В отсутствие частиц ( 0C   и 0w C   ) формулы (10) и (11) с учетом 

соотношения 0 0' 'T T     приводят к полученному Мониным и Обуховым 

(1954) выражению 
3

0 *T u
L

gw T
 

 
. 

В случае же термически безразличной стратификации ( 0w T   ) пара-
метр L  следующим образом выражается через характеристики частиц: 

3
*(1 )e

e

C u
L

g w C


 



 

.                                              (12) 

Если воспользоваться уравнением баланса концентрации частиц в ста-
ционарном приближении 

  0g

d
w C w C

dz
    ,                                        (13) 

где wg – скорость их гравитационного оседания и z – вертикальная координа-

та, а также если учесть, что 0C   и 0C w    при z  , то ' ' gw C w C  и 

выражение (12) для масштаба L  может быть переписано в виде 
3
*(1 )e

g e

C u
L

gw C


 


 .                                             (14) 

Поскольку в таком случае 0L  , т.е. стратификация плотности устой-
чива, то можно воспользоваться формулой (7) для универсальных функций. 
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Предполагая, что 1eC  , уравнение для средней скорости (5) можно 

записать следующим образом: 
1

2
* * 3

*

,    1 g egw zCdu
K u K u z

dz u

 



 

    
 

.                           (15) 

Принимая /w C KdC dz    , уравнение для средней концентрации час-
тиц может быть переписано в виде 

3
* *

1 0g g ew C gw zCdC

dz u z u

 


 
    

 
.                                 (16) 

Решение этого уравнения, удовлетворяющее граничному условию 

rC C  на некоторой высоте rz z , записывается следующим образом 

(Taylor, Dyer, 1977): 

1

(1 )( / )
( )

1 [( / ) 1]
r r

r

C z z
C z

z z
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,                                     (17) 

где 
*/gw u  , а 2 2

*/e r rg z C u   . При 1   решение (17) сходится к 
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.                                             (18) 

Зная распределение ( )C z , из уравнения (15) можно получить профиль 

средней скорости  
12
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ln 1 1
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 если 
1

1






.        (19) 

Если 0rz z , 0ru   и 0  , то решение (19) имеет классический вид 

логарифмического профиля. Эффект частиц определяется дополнительным 

логарифмическим слагаемым в формуле (19). Поскольку 0   и 0  , то 

при одном и том же значении динамической скорости *u  значение средней 

скорости u  должно быть больше в случае присутствия в потоке взвешенных 
частиц. Это означает, что коэффициент сопротивления должен быть меньше 
по сравнению с тем, что имеет место для чистого потока.  

Для того, чтобы оценить эффект взвешенных частиц количественно, 
можно положить * 0.4u   м/с в качестве типичного значения динамической 

скорости, r = 10 мкм как характерное значение радиуса частиц и εe =103.  
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Используя формулу Стокса 

 
22

9
e

g

gr
w




 ,                                                  (20) 

можно получить 0.016gw   м/с и 0.1  . Полагая 0.18rz   м и 4
0 10z   м, а 

также считая, что на профиль ветра между 0z  и rz  частицы влияют не силь-

но, можно получить следующую оценку: при изменении значений rC  от 10–5 

до 10–4 скорость ветра на высоте 10 м возрастает на 4–35% по сравнению с 
течением без взвешенных частиц. Изложенный выше подход успешно заре-
комендовал себя в исследовании таких мощных тропических ураганов, как 
«Катрина» и «Рита» (Bao et al., 2009), и использован при разработке усовер-
шенствованных параметризаций процессов взаимодействия атмосферы и 
океана с учетом влияния брызг (Bao et al., 2011).  

Существует также подход (см., например, (Троицкая, Рыбушкина, 2008; 
Troitskaya et al., 2012)), согласно которому для определения коэффициента 
аэродинамического сопротивления поверхности океана при ураганных ветрах 
используется квазилинейная модель ветрового пограничного слоя, основан-
ная на решении уравнений Рейнольдса с учетом эффектов вязкого подслоя.  
В рамках этой модели эффект снижения Cd при ураганных ветрах объясняет-
ся тем, что ветровая генерация волн вызывает передачу импульса от ветра к 
волнам, в результате чего турбулентное напряжение вблизи поверхности 
сильно снижается. Это приводит к уменьшению вихревой вязкости вблизи 
поверхности и деформации профиля скорости ветра. Сравнительный анализ 
результатов расчетов и экспериментальных данных для широкого диапазона 
скоростей ветра позволил авторам цитированных выше публикаций предло-
жить и обосновать простую параметризацию коэффициента сопротивления 
для использования в численных моделях прогноза ветра и волнения. 

Необходимо отметить еще одно обстоятельство, влияющее на процесс 
обмена импульсом между атмосферой и водным объектом и связанное с воз-
действием дождя на состояние его поверхности. Экспериментально найдено 
(Poon et al., 1992), что во время дождя высокочастотные (в диапазоне 2–5 Гц) 
волны существенно подавляются, а низкочастотные волны, наоборот, усили-
ваются. Теоретически установлено (см., например, (Le Méhauté, Khangaonkar, 
1990)), что скорость демпфирования высокочастотных волн может зависеть 
от интенсивности дождя, скорости падения дождевых капель и других факто-
ров. В работе (Reynolds, 1900) высказано предположение, что падающие кап-
ли дождя приводят к формированию вихревых колец, которые интенсифици-
руют вертикальное перемешивание в верхнем слое воды. Толщина этого слоя 
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составляет, в зависимости от дождя, величину от 5 до 20 см, а коэффициент 
турбулентной вязкости по крайней мере на порядок превышает значение мо-
лекулярной вязкости для воды (Katsaros, Buettner, 1969; Poon et al., 1992).  

В работе (van Dorn, 1953) продемонстрировано, что во время умеренно 
сильного дождя (~5 мм/час) величина измеренного потока импульса была 
существенно большей по сравнению с ситуацией без дождя. Добавочный 
вклад r  за счет дождевых капель в поток импульса может быть представлен 

следующим образом (Caldwell, Elliot, 1971):  

r w sU P  , 

где w  – плотность дождевой воды, sU  – горизонтальная скорость частиц 

вблизи контакта их с водной поверхностью, P – скорость выпадения осадков. 
По оценкам, приведенным в работе (Poon et al., 1992), этот вклад может дос-
тигать 7–25%, и он тем выше, чем ниже скорость ветра и чем сильнее дождь. 
Наведенный дождем поток импульса способствует развитию волнения и тем 
самым частично компенсирует эффект их демпфирования.  

5. Термодинамическое взаимодействие атмосферы с сушей 

В первых глобальных трехмерных климатических моделях (см., напри-
мер, (Manabe, Bryan, 1969; Марчук и др., 1984)) процессы тепловлагообмена 
между атмосферой и поверхностью суши рассматривались, следуя (инте-
гральному) энергобалансовому подходу М.И. Будыко (1956). Использовалось 
лишь уравнение теплового баланса, связывающего тепловые потоки с темпе-
ратурой поверхности. Испарение выражалось в виде простой функции от по-
тенциально доступного для растительности влагосодержания и некоторого 
коэффициента, отражающего термическое состояние почвы. Доступное вла-
госодержание задавалось явно и варьировалось, в зависимости от осадков и 
испарения, от значения, характерного для точки увядания, до значения поле-
вой влагоемкости. Любое превышение полевой влагоемкости интепретирова-
лось как составляющая стока.  

Дж. Дирдорф (Deardorff, 1978) предложил альтернативный подход с 
упором на суточный временной масштаб и явное представление растительно-
сти. В его модели впервые учтены различия между транспирацией, испарени-
ем с кроны деревьев и с оголенной почвы. Он также использовал неодно-
слойное представление почвы, позволявшее рассчитывать вертикальные 
профили температуры и влажности. Дальнейшее развитие этого подхода про-
водилось с учетом фазовых переходов влаги на основе рассмотрения различ-
ных ее физических состояний в почве (в том числе, в условиях сезонного 
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промерзания и вечной мерзлоты) и в снежном покрове (Володин, Лыкосов, 
1998; Володина и др., 2000; Мачульская, Лыкосов, 2002), а также в расти-
тельном покрове (Крупчатников и др., 2000). Этот подход был использован в 
следующей версии модели общей циркуляции атмосферы, участвовавшей в 
программе AMIP II, и в проектах программы CMIP – сравнения совместных 
моделей общей циркуляции атмосферы и океана. 

При математическом описании процессов тепловлагопереноса в почве 
используется одномерное приближение, поскольку вертикальные градиенты 
температуры и влаги в различных ее состояниях, как правило, значительно 
превосходят горизонтальные. Перенос тепла и влаги носит при этом диффу-
зионный и взаимосвязанный характер; поток каждой субстанции (температу-
ра, водяной пар, жидкая влага) не только обусловлен наличием соответст-
вующего градиента, но вызывается также неравномерностью распределения 
других характеристик состояния почвы. Уравнения тепловлагопереноса в 
почве с учетом корневой системы растительности могут быть записаны сле-
дующим образом (Лыкосов, Палагин, 1978; Володин, Лыкосов, 1998): 
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                      (21) 

Здесь z – направленная вниз вертикальная координата; Т – температура, 
°С; W – количество жидкой влаги в долях от массы сухой почвы; V – количест-

во водяного пара; I – количество льда; T – коэффициент теплопроводности; 

W  и V  – коэффициенты диффузии воды и водяного пара соответственно;  

  – коэффициент термовлагопроводности за счет градиента температуры;  
  – плотность почвы; с – ее теплоемкость;   – скорость инфильтрации воды 

под действием силы тяжести; Fi – скорость изменения количества жидкой вла-
ги и льда за счет процессов замерзания/таяния; Fv – скорость изменения  
содержания водяного пара и воды за счет процессов испарения/конденсации; 
Rf – изменение влагосодержания за счет горизонтального стока воды;  
Rr – скорость всасывания воды корневой системой растительности. Уравнения 
(21) решаются в слое (0, )H , где Н соответствует горизонту в почве, на кото-

ром отсутствуют внутрисезонные изменения температуры. 
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Если поверхность почвы покрыта снегом толщиной h, то для описания 
процесса теплопереноса в слое ( ,0)h  можно привлечь следующие уравне-

ния (Володина и др., 2000): 

,

,

sn sn
sn sn sn sn i sn

sn sn
sn

T T
c L F

t z z
W

F
t z

  



 
 

  
 

 
 

                                     (22) 

в которых Tsn – температура снега, Wsn – его влагосодержание, а sn , сsn , sn  и 

sn  представляют собой его плотность, теплоемкость, коэффициент тепло-

проводности и гидравлическую проводимость соответственно. Слагаемое Fsn 
аналогично по своему физическому смыслу слагаемому Fi в уравнениях для 
почвы. Высота снежного покрова h связана с его водноэквивалентной толщи-
ной, которая, в свою очередь, определяется осадками, испарением и таянием 
снега. При этом учитывается, что в течение всего периода существования 
снежного покрова плотность снега может значительно изменяться со време-
нем вследствие процессов метаморфизма и гравитационного оседания. С этой 
целью рассчитывается водноэквивалентная толщина снега snS : 

/ / ,sn i s wS t P M L E                                            (23) 

где Р – интенсивность осадков при температуре подстилающей поверхности 
меньше 0°, М – интенсивность снеготаяния, i sL E  – поток скрытого тепла на 

поверхности снега. При этом высота снежного покрова h связана с его водно-
эквивалентной толщиной snS соотношением 

0
.w sn snh

S dz 


                                                  (24)  

В качестве граничных условий для системы (21)–(22) выбраны следую-
щие формулировки. На верхней границе z h   (почва покрыта снегом) или z 
= 0 (отсутствует снежный покров) предполагаются известными количество 
водяного пара в воздухе, поток жидкой влаги, обусловленный дождевыми 
осадками, таянием снега и испарением с поверхности почвы, и температура 
поверхности раздела «атмосфера–снег/почва». В свою очередь, эта температу-
ра находится из уравнения теплового баланса, включающего компоненты ра-
диационного баланса, поток тепла из/в снег или почву и потоки явного и скры-
того тепла. На нижней границе расчетной области z H обычно задается 
отсутствие диффузионных потоков воды и пара и считается известным поток 
тепла (равный, вообще говоря, значению геотермического потока). В послед-
нее время в климатическом моделировании стали использоваться модели ди-
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намики уровня грунтовых вод (см., например, (Koirala et al., 2014)). В качестве 
начальных условий используются либо наблюдаемые профили соответствую-
щих величин, либо результаты специальной процедуры инициализации. 

В отличие от классической задачи Стефана (см., например, (Палагин, 
1981)), уравнение для фронта промерзания/оттаивания почвы в данной по-
становке не выписывается, а сам фронт отыскивается в процессе сквозного 
решения задачи как уровень конечно-разностной сетки с переменой знака 
температуры. Кроме того, для замыкания системы уравнений (21), (22) при 
расчете процессов, связанных с фазовыми переходами влаги, используются 
экспериментальные зависимости. Так, для расчета твердой фазы при Т < 0 
пренебрегается вклад водяного пара и принимается во внимание эффект гис-
терезиса при замерзании/оттаивании воды в почве, то есть считается, что лед 
тает при 0°C, но жидкая вода может находиться в почве в переохлажденном 
состоянии, так что процесс ее замерзания происходит постепенно при пони-
жении температуры. С этой целью используется эмпирическая зависимость 

для максимального количества жидкой влаги nfW , которое может оставаться 

незамерзшим при отрицательной температуре (Глобус, 1969): 

0 0( ) exp( / ),nfW W W W T T                                        (25)  

где 0T = 3°C, 0W  – количество незамерзающей воды при 0°C, а W  – при очень 

низкой температуре (формально при T  ). Эти величины зависят от типа 
почвы. 

При прогревании промерзшей почвы в модели реализован алгоритм рас-
чета ее оттаивания. Вклад водяного пара в фазовые переходы влаги в этом 
процессе также не учитывается. Если же лед отсутствует, то в рассмотрение 
вводятся процессы испарения воды и конденсации водяного пара в почвенных 
порах. При этом учитывается тот факт, что в большинстве реальных случаев 
даже в слабо увлажненной почве водяной пар является насыщенным (Палагин, 
1981), и если влажность почвы превышает максимальную гигроскопичность  
(W > 0.04), то представляется возможным использовать эмпирическое соотно-
шение типа уравнения Меттса–Боуэна (Mattes, Bowen, 1963): 

max 0 exp( / ),d dV V V T T                                               (26) 

где 64.85 10dV    кг/кг, dT  16.7°C, 0 / wW      – свободная порис-

тость. За счет высушивания почвы W может оказаться меньше максимальной 
гигроскопичности, и в этом случае используется (Лыкосов, Палагин, 1978) 
кривая сорбции, связывающая содержание водяного пара с W: 

 1/2
max0.4 1 7.9V V W  .                                         (27)  
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Кроме того, принимаются во внимание процессы, происходящие в 
снежном покрове: просачивание талой воды и дождя и их замерзание, уплот-
нение снега под действием силы тяжести и метаморфизма, проникновение 
солнечной радиации в снежный покров, изменение альбедо снега. Они могут 
заметно сказаться на результатах моделирования водно-эквивалентной и гео-
метрической высот и плотности снега, температуры почвы и распределения 
воды по компонентам водного баланса (сток и испарение) в их годовом ходе. 
Расчет горизонтального стока влаги Rf складывается из поверхностного Rf1 и 
подповерхностного стока Rf2 . В основе схемы параметризации этих процес-
сов лежат алгоритмы, использованные в модели (DKRZ, 1992) Института ме-
теорологии общества Макса Планка (Гамбург, ФРГ). Все детали описанной 
модели тепловлагопереноса в почве и снежном покрове можно найти в пуб-
ликациях (Алексеев и др., 1998; Дымников и др., 2005; Лыкосов и др., 2012). 

Температура поверхности суши или снега Ts вычисляется в предположе-
нии, что скорость изменения со временем теплосодержания верхнего слоя поч-
вы толщиной z  (например, в 1 см) определяется бюджетом потоков тепла 

4/ (1 ) ,s g g SB s s s z zc z T t S F T LE H B                               
 (28)  

где Sg – приходящая коротковолновая радиация, 4
SB sT  – излученная длин-

новолновая радиация, sLE  – поток скрытого тепла, Hs – поток явного тепла,  

В – поток тепла в почве, SB  – постоянная Стефана–Больцмана,   – коэффи-

циент серости,   – альбедо поверхности. В рассматриваемой схеме тепло-
влагопереноса в системе «растительность–почва» возможное влияние расти-
тельности на параметр шероховатости не учитывается и основное внимание 
уделяется процессу испарения.  

Предполагается, что какая-либо приписанная к суше ячейка конечно-
разностной сетки модели общей циркуляции атмосферы может включать 
участки оголенной почвы, покрытые снегом, занятые внутренними водами, 
содержащие сухую и увлажненную растительность различных типов. Расчет 
потока влаги Е за счет испарения вычисляется согласно (DKRZ, 1992) по 
формуле 

1

( ) / ,
N

a i i a i
i

E q q R 


                                               (29) 

где i  – доля площади ячейки, занятая i-м видом поверхности, qi – эффектив-

ная влажность на поверхности, Ri – сопротивление. Для заснеженной и водной 
поверхностей, а также увлажненного растительного покрова, величина qi равна 
насыщающему значению удельной влажности, рассчитанному при температу-
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ре поверхности max ( )sq T . В случае же открытой почвы iq  вычисляется анало-

гично (DKRZ, 1992) в зависимости от влагосодержания почвы. В обоих этих 
случаях величина 1/ ( )i TR C U , где U – модуль скорости ветра на ближайшем 

к поверхности расчетном уровне в модели атмосферы, а СT – коэффициент те-
пловлагообмена. Для сухой растительности также предполагается, что 

maxiq q , но сопротивление Ri определяется согласно (Sellers et al., 1986) в виде 

( )1
,ph

i
T T q W

R S
R

C U F F F
                                              (30) 

где  

 
11 1

ln ln .
( ) 1 1

kLt kLt
i i i

ph i i ph i i

b d e d e

R S kc d S d d

     
           

                       (31) 

Здесь Sph – часть достигающей поверхности коротковолновой радиации 
(в модели 55 процентов), используемая в процессе фотосинтеза; ,  ,  i i ia b c  – 

параметры, зависящие от типа растительности, ( ) /i i i i i phd a b c c S  , k 0.9,  

Lt – листовой индекс. Функции F, определяющие зависимость сопротивления 
от температуры и влажности воздуха и влагосодержания почвы, приведены в 
(Sellers et al., 1986). Перечень всех параметров, зависящих от типов расти-
тельности, и их значения для каждого типа содержатся в публикации Алек-
сеева с соавторами (1998).  

В настоящее время наблюдается переход от статических моделей рас-
пределения типов растительности к динамическим моделям растительного 
покрова, в которых учитывается приспособление функциональных типов 
растительности к изменяющимся условиям природной среды и, тем самым, 
«включаются» обратные связи в системе «растительность–климат». В клима-
тическую модель ИВМ РАН интегрирован (Юрова и Володин, 2011) блок 
растительного покрова LPJ-DGVM (Sitch et al., 2003).  
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Модель Мирового океана 

А.В. Гусев, Н.А. Дианский, Е.М. Володин  

1. Введение 

Разработка используемого блока динамики океана для модели климата 
Земли началась с работ Марчука Г.И. и Залесного В.Б. (Марчук, Залесный, 
1974; Залесный, 1984), в которых приведены лежащие в ее основе уравнения 
и особенности применения метода расщепления при ее численной реализа-
ции. В дальнейшем модель постоянно совершенствовалась. Так, в работе 
(Алексеев, Залесный, 1993) процесс интегрирования по времени представлен 
в виде суперпозиции переноса-диффузии скорости, температуры и солености 
с одной стороны и геострофического приспособления полей скорости и плот-
ности (адаптация гидрологических полей) с другой. Впоследствии эта модель 
была существенно развита (Дианский и др., 2002, Дианский 2013), в между-
народных проектах она получила название INMOM – Institute of Numerical 
Mathematics Ocean Model. Для климатических расчетов Мирового океана бы-
ла проведена дальнейшая модернизация модели. Основные изменения заклю-
чались в следующем (Володин и др., 2010).  

1. Проведена модификация модельного кода с целью возможности 
проведения расчетов в различных ортогональных криволинейных системах 
координат на неравномерных сетках.  

2. Достигнуто повышение качества воспроизведения циркуляции океа-
на за счет включения в модель новых физических параметризаций:  

(а) модуля динамики и термодинамики морского льда;  
(б) модуля расчета потоков тепла, соли и импульса из атмосферы в океан;  
(в) модуля переноса для температуры и солености, обеспечивающего 

сохранение содержания тепла и соли в океане.  
3. Увеличено быстродействие модели за счет реализации параллельных 

алгоритмов на общей и распределенной памяти.  
4. Разработана и реализована эффективная система обмена данными с 

блоком атмосферы.  

2. Уравнения гидродинамики океана в обобщенной  
σ-системе координат на сфере 

Поскольку форма Земли в большинстве случаев предполагается близ-
кой к шарообразной, наибольший интерес для моделирования океана пред-
ставляют системы координат, в которых подпространство координат (x, y), 
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представляющее собой эквипотенциальную поверхность, является сферой. 
Поэтому в дальнейшем речь будет идти только о таких системах координат.  

Большинство моделей крупномасштабной циркуляции океана основаны 
на примитивной системе уравнений гидротермодинамики океана, в которой, 
помимо приближений гидростатики и Буссинеска, используется допущение о 
постоянном радиусе Земли, а все уравнения записываются в цилиндрическом 
слое над сферой. Следует заметить, что такого рода система координат, стро-
го говоря, не является ортогональной (Каменкович, 1973). Но на практике, 
ввиду малости глубины океана по сравнению с радиусом Земли, этим факто-
ром часто пренебрегают.  

Чтобы записать систему уравнений гидротермодинамики океана в 
обобщенных координатах, ее бывает удобно записать в векторно-инвариант- 
ной форме. Как известно, в криволинейной ортогональной z -системе коор-
динат ( )x y z   с базисными векторами ( ) i j k  (в каждой точке области океа-

на базисный вектор k  сонаправлен радиусу Земли) система уравнений  
(в приближениях гидростатики и Буссинеска, радиус Земли считается посто-
янным) имеет вид:  

2
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где ( )u v w  U  – вектор скорости течения в точке ( )x y z   в координатах 

( ) i j k ;   – потенциальная температура, S  – соленость,   – соответст-

венно операторы градиента, дивергенции и ротора; [ ]h  – оператор проекции на 

подпространство ( )i j ; 2( )l  k  – параметр Кориолиса,   – угловая скорость 

вращения Земли; D DU  и SD  – операторы параметризации маломасштабной 

физики (диффузии и вязкости), p  – давление, 0  – фоновая плотность,   – от-

клонение плотности от некоторого равновесного профиля, R  – внутренний ис-
точник тепла, обусловленный проникающей солнечной радиацией.  
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Рассмотрим произвольную ортогональную систему координат с метри-
ческими коэффициентами x y zr r r  , где x y z   – обобщенные координаты, а 

 i j k  – единичные векторы, направленные вдоль соответствующих коорди-

нат. Для того, чтобы записать систему уравнений гидротермодинамики океа-
на в такой произвольной системе, необходимо задать в ней операторы гради-
ента, дивергенции и ротора для скалярной функции   и векторного поля 

( )x y z      :  

1 1 1
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При произвольном невырожденном преобразовании вертикальной ко-
ординаты система координат, вообще говоря, не является ортогональной, по-
этому для корректной записи уравнений в системе с преобразованной верти-
кальной координатой необходимо выполнить некоторые дополнительные 
преобразования.  

Одной из часто используемых вертикальных координат является так 
называемая сигма-система, в которой вертикальная координата  0 1    за-

дается с помощью соотношения:  
( )

( ) ( )

z x y t

H x y x y t




  
 

   
 

где x  и y  – обобщенные горизонтальные координаты (которые здесь и далее 

полагаются ортогональными), z  – направленная вниз обычная вертикальная 
координата по глубине, с началом на невозмущенной поверхности океана;  
H – глубина океана в состоянии покоя;   – отклонение уровня океана от  

невозмущенной поверхности. При переходе к новой системе 1 1 1( )x y t   : 

1 1 1

( , , )
( , ) ( , , )
z x y t

x x y y t t
H x y x y t
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      

  исходные уравнения термо- 

гидродинамики океана, использующие приближения Буссинеска и гидро-
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статики, переписываются путем замены частных производных согласно  
соотношениям:  
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где x  и y  – обобщенные координаты, образующие ортогональное подпро-

странство, t  – время, ( )H H x y   – невозмущенная глубина океана, 

h H    – эффективная глубина океана, Z h    – геопотенциальная  

z-координата как функция новых координат. Далее мы будем опускать ин-
декс «1» при координатах.  

Используя уравнения (1) и (2), введем для нашей системы координат 
( )x y    с единичными векторами локального базиса ( ) i j k  дифференциаль-

ные операторы, являющиеся некими упрощенными аналогами (в силу неор-
тогональности σ-системы) операторов градиента и дивергенции для скаляр-
ной функции   и векторного поля 1 2 3( )      :  
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(3) 

Будем использовать также обозначения hgrad  и hdiv  для двумерных 

аналогов операторов боковых градиента и дивергенции, действующие на по-
верхностях const  , получаемые из (3) отбрасыванием членов с производ-
ными по σ. Здесь под упрощениями также понимается (о чем было сказано 
выше) то, что если система координат задана в сферическом слое, то в выра-
жениях для метрических коэффициентов радиус-вектор полной сферической 
системы заменяется средним радиусом Земли, а частные производные по ра-
диусу-вектору заменяются производными по  , как это обычно делается в 
моделях океана (см., например, Mellor, 1998). Например, если используется 
система координат над стандартной сферой, метрические коэффициенты r  и 

r  имеют вид: cos иr a r a     где 56370 10a    см – величина среднего 

радиуса Земли.  
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Для того, чтобы определить метрические коэффициенты в криволиней-
ной системе координат, получаемой путем преобразования сферического 
подпространства, достаточно иметь формулу этого преобразования, а также 
значения метрики для стандартной сферы. Можно показать, что если r r   – 

метрические коэффициенты для стандартной сферы ( )  , то для обобщен-

ной сферы ( )x y  метрические коэффициенты рассчитываются по формулам, 

использующим компоненты обратного дифференциала преобразования 
( ) ( )x y    :  

1 22 2

1 22 2

x

y

r r r
x x

r r r
y y

 

 

 

 

                     

                      

 
  

 

 
  

 

 

Отметим, что при условии полной свободной поверхности переход в  
σ-систему координат приводит к появлению в системе уравнений гидротер-
модинамики дополнительных нелинейных членов и усложняет ее практиче-
скую реализацию. Однако полученную полную систему уравнений можно 
существенно упростить, если ввести предположение о том, что отклонение 
уровня океана от невозмущенной поверхности, за исключением узких при-
брежных областей, намного меньше глубины океана, H  . Это позволяет 

оставить переменную по времени эффективную глубину океана h  и верти-
кальную координату Z  только в производных по времени. В пространствен-
ных же производных можно положить h H  и Z H . Такая система, в 
которой используется предложенная автором линеаризация, и лежит в основе 
построения численной реализации модели.  

Приведем полную систему уравнений крупномасштабной гидротермо-
динамики океана при предположении H  :  

 
0 0

1 1 a
t x

x

pH u
D u l vH P g Fu

r x x H

 
   

    
             

                

(4) 

 
0 0

1 1 a
t y

y

pH v
D v l uH P g Fv

r y y H

 
   

    
             

                 

(5) 

t

R
D D

H
  

  
  

   
  


                                                 

(6) 

S
t

S
D S DS

H


 
 

  
 


                                                     (7) 
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 S
t

S
S DSD H


 
 

  
                                                     (8)

 

0( , 35, ) (0,0, )wS p g H         .                                       (9) 

Здесь ( )u v u  – вектор горизонтальной скорости, u  и v  – зональный и 

меридиональный компоненты скорости течения;   – вертикальная скорость 
в σ-системе координат, связанная с вертикальной скоростью w  в обычной  
z-системе координат соотношением  

x y

u Z v Z Z
w

r x r y t


   
         

 

  – потенциальная температура; R  – поток проникающей солнечной радиа-
ции; S  – соленость за вычетом константы 35‰;   – отклонение плотности 

воды от некоторого среднего профиля плотности, зависящего только от дав-

ления столба жидкости 0 gz  со средней плотностью в океане 

0 1 025    г/см 3  на глубине z H . Само нелинейное уравнение состояния 

( , 35, )wS p    для расчета плотности воды (в г/см 3 ), учитывающее сжимае-

мость за счет давления столба воды wp  взято из (Brydоn et al., 1999). Далее 

для простоты отклонение плотности воды  , вычисляемое согласно (9), мы 

будем называть просто плотностью.  

Параметр Кориолиса 2 sinl   , где 
1

365 242 (1 )

86400

 
   с 1  – угловая 

скорость вращения Земли с учетом годового вращения вокруг Солнца, а  
  – географическая широта, в случае необходимости выражаемая через про-

извольные модельные координаты; 1 y x

x y

r r
v u

r r x y


 
    

 – слагаемое, возни-

кающее из уравнения переноса импульса при преобразовании в криволиней-
ную систему координат;  ,   и S  – коэффициенты вертикальной турбу- 

лентной вязкости (для u  и v ) и диффузии (для   и S ); ap  – атмосферное 

давление на поверхности океана.  
Коэффициенты  ,   и S  в случае устойчиво стратифицированного 

вертикального профиля потенциальной плотности рассчитываются согласно 
параметризации Пакановского–Филандера (Pacanowsky and Philander, 1981) 
или обобщению формулы Монина–Обухова (Марчук и др., 1976), а в случае 
неустойчивого – конвекция параметризуется как вязкость/диффузия с боль-
шими коэффициентами.  
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При выводе уравнений (4) и (5) для расчета компонентов горизонталь-
ного градиента давления xP  и 

yP , вызванных возмущениями плотности, ис-

пользовалось приближение гидростатики в виде:  

p
g h




 


 

где p  – возмущение давления. Путем несложных преобразований и вынесе-

ния производных по пространству уровня океана в отдельные слагаемые, 
компоненты горизонтального градиента давления xP  и 

yP  в (4) и (5) приво-

дятся к виду:  

0

0

1

2

1

2

x

y

H
P g H d H

x x x

H
P g H d H

y y y





     


     


                          
                          




                     

(10) 

Одна из трудностей применения σ-моделей динамики океана связана с 
наличием погрешности аппроксимации горизонтального градиента давления.  

В геопотенциальной z-системе координат, если плотность не зависит от  
горизонтальных координат x  и y , то бароклинных течений не возникает.  

В σ-системе координат из-за погрешности разностной аппроксимации 
градиентов давления вдоль поверхностей const   возникают ненулевые 
скорости. Иногда, при ярко выраженной стратификации плотности по вер-
тикали и при больших градиентах топографии дна, эти фиктивные скорости 
могут быть значительными. Представление компонентов горизонтального 
градиента давления в виде (10) позволяет уменьшить эти погрешности, так 
как 0x yP P   для линейного по глубине профиля плотности const H   , 

который может давать значительный вклад в полный вертикальный про-
филь.  

Использование уравнения состояния в виде (9) также позволяет умень-
шить эту ошибку, поскольку заранее вычитается та часть нелинейного по 
глубине профиля плотности, которая не дает вклада в горизонтальный гради-
ент давления (под горизонтальными понимаются поверхности z const ), по-
скольку не зависит от x  и y .  

Оператор переноса, входящий в состав полной производной компонен-
тов скорости в (4) и (5), используется в полудивергентной, симметризованной 
форме:  
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   1 1

2 2

1

2

t y y x x
x y

h
D h r Hu r Hu r Hv r Hv

t t r r x x y y

     

 
 

                        
            

(11) 

где   – это u  или v . С учетом (8) полудивергентный вид оператора переноса 

(11) в дифференциальной постановке эквивалентен градиентной и дивергент-
ной формам его записи. С вычислительной точки зрения полудивергентная 
форма обладает следующими полезными свойствами:  

 она сохраняет квадратичный интеграл переносимой величины по 
замкнутой области при условии непротекания на твердых границах 
(свойство кососимметрии оператора переноса) вне зависимости от 
выполнения уравнения неразрывности;  

 она допускает простую конечно-разностную аппроксимацию, сохра-
няющую свойство кососимметрии;  

 в случае, если область состоит из набора прямоугольников на сфере, 
из формы записи естественным образом следует разложение опера-
тора задачи на сумму трех простых неотрицательных (в случае усло-
вия непротекания на границах) операторов переноса по координатам 
x , y ,  , каждый из которых в отдельности сохраняет квадратич-

ный интеграл величины.  

Данная форма записи позволяет свести трехмерную задачу к совокуп-
ности трех одномерных, каждая из которых может быть реализована с ис-
пользованием неявных методов интегрирования по времени.  

В новой версии модели оператор переноса, входящий в состав полной 
производной скалярных полей, используется в дивергентной форме (в отли-
чие от предыдущей версии, где использовалась та же форма записи (11), что 
и в уравнениях движения):  

   1
t y x

x y

h
D r Hu r Hv

t r r x y

   


    
         



                   

(12) 

где   – это  , S , а также при необходимости любые другие скалярные поля, 

часто называемые термином «трассер». Это связано с тем, что полудивер-
гентная форма записи, подходящая для переноса компонентов импульса и 
позволяющая разложить оператор на неотрицательные составляющие, при 
покоординатном расщеплении оператора в общем случае не сохраняет пер-
вый интеграл переносимой величины, а также способна создавать ее ложные 
локальные источники. Поэтому оператор переноса трассера используется без 
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расщепления по координатам, и соответствующие процедуры численно реа-
лизованы автором явными методами интегрирования по времени.  

С целью более физического описания процессов крупномасштабной 
динамики океана, в работе (Дианский и др., 2002) операторы боковой вязко-
сти F  и диффузии D  в уравнениях движения и эволюции трассеров были 
реализованы в новой форме. Здесь и ниже используется термин боковой, а не 
горизонтальной диффузии или вязкости, т.к. в σ-системе координат эти про-
цессы необязательно должны следовать горизонтальным поверхностям.  

Оператор боковой диффузии D  тепла и соли выбирается одинаковым 
для   и S  и выписывается в универсальном виде:  

1 1

1 1

y yx x
x x x

x y x x y x

y yx x
y y y

x y y x y y

r r
D K H K H

r r x r x r r r x

r r
K H K H

r r y r y r r r y

      
  

     
  

                                

           
                              

(13) 

где   есть либо  , либо S , ( )xK x y H   и ( )yK x y H   – коэффициенты го-

ризонтальной диффузии 2-го порядка вдоль x  и y , выбираемые как некото-

рые функции от пространственных координат. Переменные x  и y  в данном 

операторе задают одну или комбинацию нескольких функций, вдоль изопо-
верхностей которых происходит диффузия. В общем случае предусмотрена 
следующая форма записи:  

p
x

p

xZ x

Z


  

  
    

  
     

 

p
y

p

yZ y

Z


  

  
    

  
     

 

При 0 0     оператор принимает простейший вид, описывающий 

диффузию вдоль сигма-поверхностей. Если 1 0    , то оператор будет 

описывать диффузию вдоль геопотенциальных плоскостей, полностью экви-
валентную таковой в обычной z-системе. Если же 0 1    , то будет опи-

сываться диффузия вдоль изоповерхностей потенциальной плотности  
(изопикническая диффузия). Возможны также другие положительные комби-
нации параметров   и  .  

Форма (13) оператора универсальной диффузии второго порядка в  
σ-системе координат может быть выписана в форме, похожей на приближен-
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ную форму изопикнической диффузии в пренебрежении членами второго по-
рядка малости:  

( )D Hdiv grad K  

где оператор поворота K  представляет собой симметричный тензор второго 

порядка, включающий в себя коэффициенты диффузии xK  и yK  в меридио-
нальном и зональном направлениях. Элементы K  связаны с наклонами гори-
зонтальной поверхности по отношению к поверхностям const   в данной 
точке:  

22

0

0

y x x

x

yy y

y

y yx y x yx x

x y x y

K K
r

K K
r

K K K K
r r r r





  

 
  
 
 

  
 
 

              

K . 

Исходный простой вид оператора боковой вязкости 2-го порядка в (6)  
и (7) дополняется оператором 4-го порядка (Дианский и др., 2002) так, что F  
представляет собой их комбинацию:  

1 2F F F      

где   есть либо u , либо v , а 1F  и 2F  имеют вид  

1 ( )h hF Hdiv grad A
                                            (14) 

 
1
22 2( ( ))h hF H div grad  B

                                       (15) 

В (14) и (15) A и B представляют собой диагональные тензоры второго 
порядка:  

0 0

0 0

x x

y y

A B

A B

   
   
   
      
   

   A B  

где ( )x xA A x y  , ( )y yA A x y  , ( )x xB B x y   и ( )y yB B x y   – коэффициен-

ты вязкости для операторов 2-го и 4-го порядков вдоль x  и y , задаваемые 

как некоторые функции пространственных координат.  

В уравнениях движения используется простой вид боковой вязкости (4) 
и (5), действующей вдоль σ-поверхностей, а также опущены слагаемые, содер-
жащие младшие производные от компонентов скоростей, которые играют роль 
только в непосредственной близости к полюсам расчетной системы координат. 
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При этом оператор 4-го порядка по сравнению с оператором вязкости 2-го  
порядка более эффективно подавляет высокочастотные пространственные гар-
моники и меньше искажает основное крупномасштабное решение.  

В версии модели, используемой в модели Земной системы, в уравнени-
ях для трассеров используется только изопикническая диффузия второго по-
рядка, реализованная оригинальным полулагранжевым методом, обеспечи-
вающим отрицательную определенность оператора диффузии, и имеющая 
высокую вычислительную эффективность. 

Система уравнений динамики океана рассматривается на интервале по 
времени 0( ]et t  в трехмерной области [0 1]D    , где   – в общем случае 

неодносвязная поверхность на сфере радиуса a  c границей  . Таким обра-
зом, граница области D  состоит из невозмущенной поверхности моря 

0  , боковой (береговой) поверхности [0 1]     и дна 1  , соответст-

вующей поверхности ( )z H x y   в обычной системе координат.  

К системе уравнений присоединяются соответствующие граничные и 
начальные условия следующего вида.  

На поверхности океана 0  :  

 для компонентов горизонтальной скорости  

0
0

( )x y

H 

 
 


   


u

 
где ( )x y   – вектор напряжения трения ветра на поверхности океана;  

 для вертикальной скорости ставится условие  

0 0     
которое в z -системе соответствует линеаризованному кинематическому ус-

ловию w
t

 ;  

 для температуры и солености  

2 2

0

0

1 1x y
x x y y

x y

K H K H
r x r y

q
H H
 

 


      
 

  
  



                  
 

        
где   есть либо  , либо S , а q  и Sq  – нормированные значения потоков 

тепла и соли на поверхности океана, которые могут зависеть от решения на 
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поверхности океана. Поток q  рассчитывается с учетом потоков явного и 

скрытого тепла, длинноволновой и коротковолновой радиаций и потока, вы-
званного наличием льда, а Sq  – с учетом баланса пресной воды, обусловлен-

ного осадками, испарением, стоком рек и образованием или таянием льда.  

На дне 1  :  

 условие непротекания, имеющее в  -системе координат вид:  

1| 0     

 квадратичное придонное трение  

 
1

2 2 2 2
1 1D bC u v e

H  


  


      


u

u
 

где 32 5 10DC     и 5be   см/с – эмпирические константы;  

 условие изоляции (отсутствие потоков тепла и соли)  

2 2

1

1 1
0x y

x x y y
x y

K H K H
r x r y H





       
  



                        

 

где   есть либо  , либо S .  

На боковой поверхности   для скорости задаются условия непроте-
кания и свободного скольжения:  

0   n u  
1
2( ) 0h hgrad u grad u      n A B  

1 1
2 2( ( )) 0 ( ( )) 0h h h h h hgrad div grad u grad div grad v       n B n B , 

где n  – единичная нормаль к береговой поверхности   (с учетом вида по-
следней, n  также будет нормалью к  ), u  – касательная к   составляющая 

горизонтальной скорости.  

На участках боковой границы s  для   и S  ставятся условия изоля-

ции:  
   0 0

s s
grad gradS       n K n K  

В работе (Iakovlev, 1998) показано, что такой способ задания гранич-
ных условий в задачах расчета океанической циркуляции с большими про-
странственными масштабами вполне оправдан.  

В качестве начальных условий при 0t t  задаются  

0 0 0 0 0u u v v S S              
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3.	Основные	принципы	и	особенности	численной	реализации	
σ‐модели	общей	циркуляции	океана	

3.1. Особенности разностной аппроксимации 

Для решения системы уравнений применяется техника построения 
конечно-разностных аппроксимаций по пространству второго порядка точ-
ности (в случае равномерной сетки) на хорошо известной разнесенной «C» 
сетке по классификации Аракавы. При построении схем особое место уде-
ляется тому, чтобы сохранялись свойства симметрии и кососимметрии раз-
ностных аналогов отдельных операторов, которые выполняются для диффе-
ренциальной задачи. Это позволяет в разностной задаче автоматически 
удовлетворять аналогам энергетических соотношений, справедливым для 
дифференциальной задачи.  

 
Рис. 1. Распределение прогностических переменных  

на ячейке модельной сетки 

   служит  индикатором  точки  сетки,  где  определяются  

скалярные  величины:  температура,  соленость,  плотность, 
давление, уровень океана и дивергенция скорости.  
( , , )u v    служат  индикаторами  точек,  где  определяются 

компоненты  вектора  скорости,  а    обозначает  точки,  где 

определяется баротропная функция тока и задана топогра‐
фия дна 

Распределения прогностических переменных в каждой сеточной ячейке 
показаны на рис. 1. Внутри ячейки располагаются скалярные величины 
( S p      ). С этих точек и начинается построение координатной сетки в 

модели. В этих же точках рассчитывается дивергенция скорости. На соответ-
ствующих гранях распределяются потоковые переменные, такие как компо-
ненты вектора скорости ( )u v   , а также производные скалярных величин по 
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соответствующим направлениям. При этом точки скорости расположены 
точно в центре отрезка. Относительная завихренность определяется в центрах 
вертикальных ребер ячеек. Топография дна задана в точках, соответствую-
щих этим вертикальным ребрам в проекции на поверхность 0  . Параметр 
Кориолиса l  определяется в точках топографии.  

3.2. Интегрирование модели по времени 

На каждом интервале 1( ]j jt t   процесс, описываемый линеаризованной 

системой уравнений (4)–(9), представим в виде суперпозиции процесса пере-
носа-диффузии для S u v    и процесса приспособления полей скорости и 

плотности (адаптации гидрологических полей).  

Перенос-диффузия   и S :  

,

.

t

S
t

R
D D

H
S

D S DS
H

  
  


 

  
  
  

 
 
 





 

Оператор переноса для скалярных величин примет вид:  

    1 j
jj j

t y x xy
x y

h h
D r Hu r Hv Tt r r x y t 

      


     
            

  

Конечномерная задача решается в два этапа. На первом этапе делается 
перенос и вычисляется боковая диффузия. Учитывается только изопикниче-
ская диффузия второго порядка, которая рассчитывается по оригинальной 
полулагранжевой схеме. При этом используется схема Мацуно (вариант схе-
мы предиктор–корректор): 





*

1

2
*

,

.

j j j
j j j
xy

jj j j
j j
xy

h h
DTt

h h
DTt





   

   



  




  



 

На втором этапе решается задача вертикальной диффузии: 

1 1 2 1

1

0

1

1 0

j j j j j

j
j

j

h h

t H

q
H

H




 




  
 

 


 


   









  
 

  


   



  


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Учет проникающей в воду радиации делается заданием дополнитель-

ной правой части 
jR





 в уравнении для температуры. Эта локально-

одномерная задача решается методом трехточечной прогонки. 

Перенос-диффузия u  и v : 

t

t

u
D u vH Fu

H
v

D v uH Fv
H


 


 

 
   

 
 

   
 

 

где 1 y x

x y

r r
v u

r r x y


 
    

 – слагаемое, описывающее адвекцию, возникающую 

вследствие кривизны расчетной сетки. Полная производная по времени при 
этом перепишется следующим образом:  

1 1 1

2 2 2

1

2

j j
yj j x

t y x
x y x y

j
j j j j j

h x y

r Hu r Hvh
D h r Hu r Hv

t t r r x x r r y y

h T T T T
t 

    

      
 

                            

   
           

 

где j
xT , j

yT  и jT  – одномерные операторы переноса, действующие на интер-

вале времени 1( ]j jt t   вдоль x , y  и   соответственно, а j
hT  – слагаемое, свя-

занное с влиянием изменения уровня океана на переносимую величину:  

1 1

2 2

1 1

2 2

j j
y yj j j j

x y y x
x y x y

j
j j j

h

r Hu r Hv
T r Hu T r Hv

r r x x r r y y

h
T T

t

   

    
 

     
        

         

   
        

 

Эти одномерные операторы в полудивергентной форме записи адвек-
тивного члена при разностной аппроксимации на сетке «C» реализуются в 
центрально-разностном виде.  

Метод интегрирования по времени этой задачи в точности повторяет  
полунеявный метод для скаляров с использованием схемы Мацуно для пере- 
носа и боковой вязкости, и неявный метод для вертикальной вязкости. В резуль-

тате получаются некоторые скорости  
1

2,
j

u v
 , которые служат начальными ус-

ловиями для следующего этапа метода расщепления по физическим процессам. 
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Процесс адаптации (приспособления) гидрологических полей 

Этот этап описывает физические процессы приспособления горизон-
тальных составляющих скорости u  и v  к градиенту давления, вызванному 
отклонениями плотности воды, отклонениями уровня океана и атмосферного 
давления: 

0 0

0 0

1 1 1 ,

1 1 1 ,

1
.

a

x

a
y

y

y x

x y

pu
lv P g

x x xt r

pv
lu P g

y yt r

r uH r vH

t r r x y


 


 

 


            
            
            

                                 (14) 

Задача решается в три этапа. Сначала по значениям 1j   и 1jS   рассчи-

тывается отклонение плотности на момент времени 1jt   согласно уравнению 

состояния (9). При этом для давления столба воды используется упрощенная 
формула 0wp g H  , что позволяет, практически не снижая точности, су-

щественно ускорить процедуру расчета плотности.  
Затем находится изменение импульса, обусловленное горизонтальным 

градиентом давления, вызванным, в свою очередь, плотностными неоднород-
ностями:  

1 21
1

0

1 21
1

0

1

1

jj
j

x
x

jj
j

y
y

uu P
t r

vv P
t r





 


 



  




  
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(15) 

Оставшаяся часть системы (14), описывающая геострофическое при-
способление, – линейная. Поэтому ее можно решать путем естественного раз-
деления на баротропную и бароклинную моды. Для этого представим реше-
ние для компонентов горизонтальной скорости с предыдущего этапа в 
следующем виде:  

1 1j ju u v vu v                                                     (16) 

где  
1 1

1 1

0 0

j ju d v du v       
                                            

(17) 

Из (16) и (17) следует, что  
1 1

0 0

0 0u d v d      
                                               

(18) 
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Принимая во внимание (16) и (17), оставшаяся после решения (15) 
часть задачи (14) распадается на решение двух систем уравнений, описы-
вающих бароклинную и баротропную адаптации. Система бароклинной адап-
тации имеет вид:  
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(19) 

Расчет вертикальной скорости производится путем интегрирования по 
глубине уравнения неразрывности (6) по горизонтальным составляющим ба-
роклинной скорости, рассчитанным по уравнениям системы (19):  
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При решении уравнений системы (19), так же как и (20), используется 
неявная схема с методикой диагонализации (Делеклюз, Залесный, 1996) про-
странственного оператора для кориолисовых членов, возникающего при 
применении сетки «C». Методика (Делеклюз, Залесный, 1996) является наи-
более приемлемой, поскольку позволяет применять неявную схему естест-
венного фильтра, при этом схема, на которой аппроксимируются кориолисо-
вы члены, остается компактной (методика диагонализации) и сохраняет 
исходное свойство кососимметричности (в определенных нормах). При раз-
ностной реализации этой методики параметр Кориолиса задавался в точках 
глубины H  (см. рис. 1).  

Уравнения баротропной адаптации наиболее сложны для решения, по-
скольку требуют совместного решения сразу трех уравнений, записанных с 
использованием неявной схемы по времени:  
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                          (20) 

Здесь в первые два уравнения введены дополнительные слагаемые, ко-
торые можно рассматривать как Рэлеевское трение с коэффициентом r . Они 
могут быть полезны для регуляризации задачи в случае, если условие сво-
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бодной поверхности заменить на условие твердой крышки (поскольку в этом 
случае система становится вырожденной), а также при больших шагах по 
времени (более нескольких часов).  

Система уравнений (20), также известная как система «уравнений мел-
кой воды», может быть решена по неявной схеме интегрирования по времени 
двумя способами. Первый заключается в сведении системы трех уравнений к 
одному уравнению для  , второй же предполагает разрешение системы це-

ликом. Ввиду удобства реализации и высокого быстродействия в нашей мо-
дели используется второй способ. Он использует специальный пакет про-
грамм по работе с разреженными матрицами и может быть реализован как 
прямыми (Demmel et al., 1999), так и итерационными (Saad, 1994) методами.  

После решения всей цепочки задач производится суммирование баро- 
клинных и баротропных скоростей, и решением исходной задачи в момент 
времени 1jt   объявляются функции  

1 1 1 1 1 11 1 1 1j j j j j jj j j jS u vu u v v                      

Таким образом, полностью описан метод решения по времени задачи 
крупномасштабной циркуляции океана и приведена общая схема его реали-
зации.  

4. Построение сетки 

К расчетным сеткам для глобального океана можно предъявить сле-
дующие требования. 

 Ортогональность. Данное качество существенно упрощает уравне-
ния движения и означает, что изменения в направлении одной координаты 
независимы от изменений в направлении другой. Поэтому ортогональность 
обычно является априорным требованием к расчетным сеткам.  

 Гладкость. Это требуется для удовлетворения точности конечно-
разностной постановки.  

 Близость к сферической системе в районе экватора. В силу осевого 
вращения земли, географический экватор имеет важнейшее геофизическое 
значение. Экваториальная динамика океана воспроизводится более адекват-
но, когда координатные линии сетки сосредоточены вдоль географического 
экватора.  

 Расположение особых точек за пределами расчетной области. Это 
избавляет от жестких ограничений на шаг по времени и от использования ис-
кусственных численных приемов, которые могут отрицательно сказаться на 
результатах.  
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Еще одним желательным свойством расчетной сетки является соотно-
шение максимального и минимального шагов порядка единицы, однако это 
скорее вопрос рационального использования вычислительных ресурсов, не-
жели существенное требование.  

Создание системы координат, удовлетворяющей всем этим требовани-
ям, – нетривиальная задача. В самом деле, если сместить Северный полюс, 
оставив на месте Южный, как реализовано в работе (Zalesny, Gusev, 2009), то 
географический экватор в новых криволинейных координатах не является 
координатной линией и, соответственно, не совпадает ни с какой линией сет-
ки при построении конечно-разностной аппроксимации уравнений модели. 
Поэтому единственный способ сохранить географический экватор – смеще-
ние обоих полюсов вдоль одного меридиана симметрично к экватору. Важ-
ность сохранения положения экватора на новой расчетной сетке обуславли-
вается тем, что географический экватор служит своеобразным волноводом 
для крупномасштабных экваториальнозахваченных волн Кельвина и Россби, 
а также в области экватора формируется сложная структура течений и проти-
вотечений, воспроизведение которой очень важно для, например, явления 
«Эль-Ниньо–Южное колебание». Поэтому сохранение положения экватора в 
новой системе координат позволяет лучше воспроизводить эти физические 
процессы – особенно при низком пространственном разрешении модели. 

Для этого можно воспользоваться такой методикой, как представление 
широтно-долготного подпространства сферической системы координат в ви-
де комплексной сферы Римана и ее дальнейшее конформное преобразование 
по формуле Мебиуса (Roberts et al., 2006). Такая система использовалась в 
работе (Marsland et al., 2003), при этом смещение полюсов было произведено 
на Гренландию и южную часть моря Уэдделла. Однако в данном случае по-
люса расположены недостаточно далеко от расчетной области. Тем не менее, 
в работе (Сухов, 2009) было найдено такое преобразование координат, при 
котором полюса расчетной системы расположены на расстоянии 4–5° от рас-
четной области, что позволило обойтись без искусственного уменьшения мо-
дельного шага по времени. Расположение полюсов, удовлетворяющее этому 
требованию, следующее. Один полюс располагается в точке с географиче-
скими координатами 100°в.д., 70°с.ш. (полуостров Таймыр), а второй –  
в симметричной относительно географического экватора точке с координата-
ми 100°в.д., 70°ю.ш. (побережье Антарктиды).  

В современной модели Земной cистемы используется система коорди-
нат с одним сдвинутым полюсом. При этом пространственно разрешение мо-
дели таково, что эффектом неточной аппроксимации линии экватора можно 
пренебречь. 
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Рис. 2. Используемая в модели Земной системы сетка  

в системе координат со смещенным в Сибирь «Северным полюсом» 
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Биогеохимические процессы 

Цикл метана 

Е.М. Володин 

1. Введение 

Одним из основных методов решения проблемы предсказания будущих 
изменений климата, обусловленных, прежде всего, ростом концентрации 
парниковых газов, является проведение численных экспериментов с моделя-
ми климата. Под моделями климата здесь будем понимать модели общей 
циркуляции атмосферы и океана, которые учитывают все основные климато-
образующие факторы наиболее точным на настоящий момент способом. 
Кроме того, эти модели должны включать расчет концентрации самих парни-
ковых газов по заданным антропогенным эмиссиям. Это необходимо потому, 
что концентрация парниковых газов зависит не только от антропогенных вы-
бросов, но и от естественных источников и стоков, которые, в свою очередь, 
зависят от климата. Основным парниковым газом является углекислый газ. 
Модель общей циркуляции атмосферы и океана ИВМ РАН с включением 
эволюции углерода растений, почвы, океана и атмосферы, взятая за основу 
настоящей работы, описана в (Володин, 2007). Следующим по важности пар-
никовым газом, изменение радиационного воздействия которого в течение 
индустриального периода занимает второе место после СО2, является метан 
(Forster et al., 2007). Данный раздел посвящен включению блока эволюции 
метана в модель общей циркуляции атмосферы и океана с углеродным цик-
лом. В то время, как углеродный цикл включен в настоящее время более чем 
в десяти моделях климата (Friedlingstein et al., 2006), эволюция метана при 
глобальном потеплении рассчитывается в меньшем количестве моделей. Из-
менение концентрации метана при глобальном потеплении обычно рассчиты-
вается по упрощенным, интегральным моделям (Osborn, Wigley, 1994), или же 
разрабатываются отдельные модели эволюции метана в почве (Zhuang et al., 
2004), включающие расчет потока из почвы, но не являющиеся составной ча-
стью модели климата. Частично такой подход обусловлен тем, что величина 
обратной связи между метанным циклом и изменениями климата не так 
сильна, как между углеродным циклом и изменениями климата. Это будет 
показано в настоящем разделе. Тем не менее, включение метанного блока в 
модель климата и оценка влияния изменения метанного цикла при изменении 
климата на само изменение климата представляет интерес. 
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2. Описание модели 

В качестве модели эмиссии метана из почвы используется модель 
(Bonan, 1996). Она включает следующие процессы: образование метана в на-
сыщенной водой почве, окисление метана в ненасыщенной почве, вертикаль-
ная диффузия метана и выделение метана путем образования пузырьков и их 
всплывания.  

Для концентрации метана в порах почвы Q решается следующее урав-
нение:  

 B P O G

Q Q
k F F F Q F

t z z

  
    

  
,                                    (1) 

где t – время, z – глубина, k – коэффициент диффузии, FB , FP , FO – скорости 
уменьшения концентрации метана вследствие образования и всплывания  
пузырьков, всасывания растениями и окисления соответственно. FG – генера-
ция метана в насыщенных водой почвах. Уравнение (1) решается на неравно-
мерной сетке из 23 уровней. Глубина нижнего уровня составляет 10 м, а 
верхнего – 0.01 м. Уровни для модели метана совпадают с уровнями в модели 
почвы (Володин, Лыкосов, 1998), используемой в модели климата. На верх-
ней границе в качестве граничного условия ставится заданная концентрация 
метана, соответствующая концентрации в воздухе. В качестве нижнего гра-
ничного условия используется условие отсутствие потока метана из глубины. 
Для решения применяется неявная схема по времени с шагом 1 час. 

Источники и стоки метана вычисляются согласно модели (Bonan, 1996) 
по следующим эмпирическим формулам:  
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где FGR – безразмерный множитель, характеризующий условия для роста рас-
тений. Он изменяется от 0 при неблагоприятных условиях до 4 при макси-
мально благоприятных условиях для роста.  

Окисление метана в ненасыщенных водой почвах вычисляется следующим 
образом: 
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,                                             (4) 

где Vmax = 45/3600·10-9 моль/(см3сек), С10 = 2, Q0 = 5·10-9 моль/см3, T0 задается 
различной для различных типов растительности (от 10°С для тундры и хвой-
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ных лесов до 21°С для тропических лесов), Т – температура почвы. Генерация 
метана в насыщенных водой почвах вычисляется следующим образом:  
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max

1
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NPP
G ORG A T

NPP

FF r F C FF

    
 

,                                (5) 

где r0= 0.6/3600·10-9 моль/(см3сек), FORG – доля органического вещества в поч-
ве, которая считается равной 0.5 в корневой зоне и спадает по экспоненте с 
увеличением глубины ниже корневой зоны, FNPP и FNPPmax – текущее и макси-
мально возможное значения первичной продукции данного типа растений, 
C10A = 6, FT = 1, если T > 0°C и FT = 0, если T  0°C. Зависимость количества 
органического вещества в почве от углеродного и метанного циклов в модели 
не учитывается. Коэффициент диффузии k полагается равным 0.066 см2/c в 
ненасыщенных почвах и 0.066·10-4 см2/с в насыщенных почвах. Поток метана 
из почвы в атмосферу FSOIL состоит из потока, обусловленного диффузией 
FFD, потока вследствие всасывания растениями FFP и потока, обусловленного 
всплытием на поверхность пузырьков метана FFB:  
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где i – индекс по уровня вертикали, NZ – количество уровней в почве. 

Вычисленный поток домножается на долю ячейки, занятую болотами. 
Распределение болот в модели задано согласно (Matthews et al., 1987) и при-
ведено на рис. 1а. Максимальная доля поверхности суши, покрытая болота-
ми, приходится на западную Сибирь и север Европы, где эта величина дости-
гает 35%. Географическое распределение болот в модели не меняется при 
изменениях климата, однако меняется уровень воды в них.  

Для расчета уровня воды болота условно подразделяются на два типа. 
Первый тип – болота, существующие преимущественно за счет превышения 
осадков над испарением, и второй тип – болота, существующие преимущест-
венно за счет увлажнения почвы водой рек и озер. К первым относятся боло-
та, существующие в местах, где средний многолетний сток по данным моде-
ли превышает 20% от среднего многолетнего количества выпавших осадков. 
В противном случае считается, что болота относятся ко второму типу. Со-
гласно этой классификации, большая часть болот умеренных и высоких ши-
рот относится к первому типу, то есть такие болота питаются в основном за 
счет локального повышения осадков над испарением. Большая часть болот 
второго типа расположена в тропиках и субтропиках. 
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Рис 1. А – заданная в модели доля площади болотных экосистем (%);  

Б – поток метана из почвы в модели в 1860–1900 гг. г/(м2год) 

 
Считается, что в болоте почва насыщена водой глубже уровня Z0. Глу-

бина этого уровня вычисляется в модели как:  
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где ZMAX = 100 см., W – количество воды в модели почвы в слое от 0 до 
100 см., W0 – максимально возможное количество воды в почве в слое от  
0 до 100 см., WMIN = 0.3, WMAX = 0.8. Для болот первого типа считается, что 
Z0 не может быть больше 100 см., а для болот второго типа Z0 не может пре-
вышать 25 см. 
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Концентрация метана в атмосфере С вычисляется в модели с помощью 
уравнения  

 SOIL EMIS

C C
F F S

t 


  


,                                        (8) 

где FEMIS – заданные выбросы метана вследствие деятельности человека,  
S – численный множитель, переводящий массу метана в концентрацию, а  
 – характерное время:  

 = 0 (С/C0)
N                                                   (9) 

Здесь 0 – характерное время разложения метана в атмосфере при кон-
центрации С0. Зависимость (9) взята из (Matthews и др., 1987). Численные зна-
чения констант составляют: 0 = 7.2 года, C0 = 800 частей на млрд., N=0.12. Эти 
значения несколько отличаются от рекомендованных в (Matthews et al., 1987). 
Причины этого состоят в том, что, во-первых, в данной модели, в отличии от 
(Matthews et al., 1987), не учитывается изменение концентрации ионов ОН-, а 
во-вторых, под разложением в данной модели подразумевается не только окис-
ление в атмосфере, но и окисление в почве вне болот, что также не рассматри-
вается моделью. В модели не учитываются естественные эмиссии метана, от-
личные от эмиссии болотными экосистемами, такие как эмиссии термитами, 
дикими жвачными животными, океаном и пресными водоемами, которые со-
гласно (Houghton et al., 2001) составляют 4540 Мт в год. В модели не учиты-
вается взаимодействие метанового и углеродного циклов: окисление метана в 
углекислый газ в атмосфере и конкуренция метанового и углеродного циклов 
при заданном количестве углеродного субстрата в почве.  

Моделирование интегрального содержания метана в атмосфере вместо 
расчета трехмерного распределения оправдано тем, что при современной сред-
ней концентрации метана около 1700 частей на млрд отклонения от среднего, 
осредненные по площади, соответствующей ячейке сетки модели, не превы-
шают 200–300 частей на млрд. Вычисленный с помощью радиационного блока 
модели радиационный форсинг на верхней границе атмосферы, обусловленный 
таким изменением концентрации метана, составляет величину около 0.1 Вт/м2. 
Следовательно, учет пространственной неоднородности концентрации метана 
не является существенным при моделировании климата и его изменений, хотя 
он важен, например, при более детальном рассмотрении химии атмосферы. 

3. Численные эксперименты 

Модель атмосферы имеет разрешение 54 градуса по долготе и широте 
и 21 уровень по вертикали. В модели океана разрешение составляет  
2.52 градуса по долготе и широте и 33 уровня по вертикали. С моделью про-
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водились численные эксперименты по воспроизведению современного кли-
мата, его изменений в XIX–XX веках и оценке вероятных будущих измене-
ний климата в XXI–XXII веках при различных сценариях концентрации пар-
никовых и других газов (Володин, Дианский, 2006). 

С моделью проведен численный эксперимент (эксперимент 1) по вос-
произведению изменений климата и концентрации метана в 1860–2100 гг. по 
заданным эмиссиям СО2 и метана вследствие деятельности человека. Они 
заданы по оценкам из (Houghton et al., 2001; Marland et al., 2005) в 1860–
2000 гг. и согласно сценарию А1В для 2001–2100 гг. (Houghton et al., 2001). 
Концентрация сульфатных и вулканических аэрозолей, закиси азота, а также 
солнечная постоянная также задавались наблюдаемыми в 1860–2000 гг. и со-
гласно сценарию А1В в 2001–2100 гг., как и в (Володин, 2007; Володин, Ди-
анский, 2006). В 1860 г. концентрация метана была задана на уровне 800 час-
тей на млрд, что соответствует наблюдавшейся в то время. Это значение 
несколько больше наблюдавшейся доиндустриальной концентрации, равной 
630–720 частей на млрд (Houghton et al., 2001), поскольку в 1860 г. антропо-
генные эмиссии метана уже были заметными (рис. 2). При запуске модели с 
близкими к нулю антропогенными эмиссиями равновесная концентрация ме-
тана составит около 650 частей на млрд.  

Состояние атмосферы и океана, а также углеродного цикла для начала 
численных экспериментов было получено из расчета с моделью с использо-
ванием концентраций всех газов на уровне 1860 г. Кроме эксперимента 1, с 
моделью был проведен численный эксперимент 2, который аналогичен экс-
перименту 1, но эмиссия метана из болот не зависела от времени и задавалась 
на уровне эмиссии в эксперименте 1, осредненной за 1860–1900 гг. и пример-
но равной 240 Мт метана в год. Сравнение второго эксперимента с первым 
показывает, какова роль увеличения эмиссии метана из почвы при потепле-
нии в развитии самого потепления. Наряду с этими двумя экспериментами 
был проведен контрольный эксперимент продолжительностью 240 лет с 
эмиссией метана и землепользованием вследствие деятельности человека на 
уровне 1860 г., нулевой эмиссией СО2 вследствие деятельности человека и 
концентрацией сульфатного и вулканического аэрозолей, а также закиси азо-
та на уровне 1860 г. 

Статистически значимый тренд температуры поверхности, концентра-
ции СО2 и метана в контрольном эксперименте отсутствует, что говорит о 
согласованности начальных условий с моделью. Собственная изменчивость 
температуры поверхности и концентрации СО2 в аналогичном контрольном 
эксперименте обсуждается в (Володин, 2007; Володин, Дианский, 2006).  
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Рис.  2.  А  –  выбросы  метана  (Мт  в  год)  вследствие  деятельности  человека 
(сплошная линия) и из болотных экосистем  (штриховая линия). Б –  концентра‐
ция метана (частей на млрд) по данным наблюдений (сплошная жирная линия), 
эксперимента  1  (сплошная  тонкая  линия),  эксперимента  2  (штриховая  тонкая 
линия),  а  также  согласно  сценарию  А1В,  предложенному  МГЭИК  (штриховая 
жирная  линия).  В  –  глобально  осредненная  температура  приповерхностного 
воздуха  (оС)  по  данным  эксперимента  1  (сплошная  линия)  и  эксперимента  2 
(штриховая линия) 

4. Результаты 

Эмиссия метана из почвы в 1860–1900 гг. по данным модели приведена 
на рис. 1б. Основным источником метана согласно модели являются тропи-
ческие и субтропические болота, так как там температура выше, чем в уме-
ренных широтах, и эмиссия метана происходит круглый год. Болота умерен-
ных широт хотя и занимают большую площадь, чем тропические болота, но 
дают меньшую эмиссию. Так, суммарная эмиссия метана в модели составляет 
около 240 Мт метана в год, а эмиссия из болот севернее 40° с.ш. только 50 Мт 
в год. К сожалению, прямых глобальных измерений потоков метана из почвы 
на настоящий момент нет, поэтому возможно сравнение только с косвенными 



Биогеохимические процессы 

  179 

оценками. Согласно (Keppler et al., 2006) современная эмиссия метана из бо-
лотных экосистем составляет по разным оценкам 62–236 Мт в год. В (Walter 
et al., 2001) оценка этой величины составляет около 260 Мт в год. Таким об-
разом, результаты настоящей модели укладываются в диапазон имеющихся 
оценок, но находятся у его верхней границы. Поток метана из почвы север-
ных экосистем (севернее 40° с.ш.), согласно (Zhuang et al., 2004), составляет 
31–72 Мт в год, то есть по этому показателю рассматриваемая модель нахо-
дится в середине диапазона. Географическое распределение потока метана из 
почвы в северных широтах в модели ИВМ также не слишком сильно отлича-
ется от приведенного в (Zhuang et al., 2004). Поток метана из европейских и 
западносибирских болот достигает в модели ИВМ 5–8 г/(м2 год) с учетом то-
го, что болота занимают в модели не более 30–40% ячейки. В модели (Zhuang 
et al., 2004) в болотистых местах поток метана также в основном составляет 
5–10 г/(м2 год), а там, где болота покрывают почти всю ячейку сетки, дости-
гает 20 г/(м2 год). Большая часть потока метана в модели ИВМ приходится на 
поток через растения (223 Мт в год). Вклад диффузии составляет 12 Мт в год, 
а вклад всплывания пузырьков всего 5 Мт в год. Заметим, что поток через 
растения в модели сильно зависит от того, достигает ли корневая система 
растений уровня насыщения почвы водой. Если достигает, то поток через 
растения может быть значительным, если нет, то он близок к нулю. 

Рассмотрим изменение метанного цикла при глобальном потеплении. 
На рис. 2 приведен временной ход эмиссии метана согласно наблюдениям и 
сценарию А1В вследствие деятельности человека, а также эмиссии метана из 
почвы в модели в эксперименте 1. Здесь же приведены концентрация метана 
и глобально осредненная температура в модели в эксперименте 1 и 2, а также 
концентрация метана по данным наблюдений. Основной вклад в увеличение 
концентрации метана вносит увеличение эмиссии вследствие деятельности 
человека. Она увеличивается к 2000 г. по сравнению с 1860 г. на 250 Мт в 
год, в то время как эмиссия из почвы за это же время растет лишь на 40 Мт  
в год. Преобладание антропогенного влияния на рост концентрации метана 
сохраняется и большую часть 21 столетия. Лишь в конце 21 столетия соглас-
но сценарию антропогенная эмиссия уменьшается, а эмиссия из почвы про-
должает возрастать из-за продолжающегося глобального потепления. Модель 
в основном правильно воспроизводит наблюдаемый в 19–20 веках рост кон-
центрации метана. Модельные данные оказываются все время меньше на-
блюдаемых на 50–100 частей на млрд. В то же время, модель не воспроизво-
дит наблюдаемой в 2000–2006 гг. стабилизации концентрации метана, 
причина которой в настоящее время не ясна. В XXI веке концентрация мета-
на по данным эксперимента 1 в основном близка к сценарию, предложенному 
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международной группой экспертов по изменению климата (МГЭИК), кроме 
конца века, когда согласно модели падение концентрации метана происходит 
медленнее, чем по сценарию МГЭИК. Рост концентрации метана в экспери-
менте 2 практически неотличим от данных эксперимента 1 примерно до 
1980 г. Именно до этого времени эмиссия метана из почвы остается примерно 
постоянной. После 1980 г. неучет роста эмиссии метана из почвы начинает 
приводить к занижению концентрации метана в эксперименте 2 по сравне-
нию с экспериментом 1, которое достигает 120 частей на млрд в 2000 г. и 480 
частей на млрд в 2100 г. Однако такое отличие в концентрации метана приво-
дит к отличию в глобально осредненной температуре поверхности всего на 
0.25 градуса в 2081–2100 гг. при том, что прогнозируемое потепление по 
сравнению с 1860–1900 гг. составляет по данным эксперимента 1 около 
3.5 градуса. Таким образом, учет изменения эмиссии метана из почвы при 
глобальном потеплении не слишком сильно сказывается на саму величину 
предсказываемого потепления.  

 

Рис. 3. Изменение потока метана из почвы в 2081–2100 гг.  
по сравнению с 1981–2000 гг. в г/(м

2
 год) (А) и в процентах (Б) 
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Рассмотрим пространственное распределение изменения потока метана 
из почвы при глобальном потеплении в модели в 2081–2100гг. по сравнению 
с 1981–2000 гг. (рис. 3). При развитии глобального потепления происходит 
увеличение потока метана в атмосферу из всех болотных экосистем. По абсо-
лютной величине поток метана больше всего возрастает в тропиках. Однако 
относительные изменения потока наиболее велики в умеренных и высоких 
широтах, где они во многих районах превосходят 50%. В тропиках изменения 
потока составляют в основном 30–40%. Это объясняется большим повыше-
нием температуры в умеренных и высоких широтах, а также большим увлаж-
нением умеренных и высоких широт при глобальном потеплении (Володин, 
Дианский, 2006). В тропиках на континентах потепление в 2081–2100 гг. по 
сравнению с 1981–2000 гг. составляет в основном 2–3 градуса, а в умеренных 
и высоких широтах – 3–5 градусов. Увеличение потока метана из почвы в 
модели несколько больше увеличения, полученного в (Cao et al., 1996), где 
при увеличении температуры на 1 градус происходит увеличение потока ме-
тана в среднем примерно на 10%, и несколько меньше увеличения по данным 
(Walter et al., 2001), где потеплению на 1 градус соответствует увеличение 
потока на 20%. 
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Цикл углерода  

Е.М. Володин 

1. Введение 

В настоящее время происходит рост концентрации парниковых газов, 
прежде всего углекислого газа. Этот рост вызывает глобальное потепление. 
Чтобы предсказать будущие изменения климата, нужно в первую очередь 
знать сценарий изменения концентрации углекислого газа в будущем. Однако 
это сделать не так просто, даже если известен сценарий выбросов СО2 вслед-
ствие деятельности человека. Так, согласно (Houghton et al., 2001), в конце 
20 столетия примерно половина антропогенных выбросов углекислого газа 
шла на увеличение концентрации СО2 в атмосфере. Оставшаяся половина 
поглощалась, прежде всего, океаном и экосистемами суши. Однако точно 
оценить роль океана и растений в поглощении выбросов СО2 из данных на-
блюдений не представляется возможным. Для этого приходится строить мо-
дели углеродного цикла. Эти же модели позволят дать прогноз поглощения 
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СО2 различными компонентами углеродного цикла в будущем, и на основе 
этого дать прогноз изменения климата. Поглощение СО2 экосистемами суши, 
а также растворение в океане, само зависит от климата, прежде всего от тем-
пературы и осадков. Поэтому, чтобы спрогнозировать будущие изменения 
климата, необходимо построить модель, которая одновременно рассчитывала 
бы как сам климат, так и углеродный цикл на суше и в океане.  

Существует несколько типов таких моделей, начиная от самых простых 
и до самых сложных. Компонентами углеродного цикла являются углерод рас-
тений суши, углерод почвы, углекислый газ, растворенный в океане, и угле-
кислый газ атмосферы. В них учитываются процессы фотосинтеза и дыхания 
растений, отмирание растений и переход углерода растений в углерод почвы, 
разложение органики почвы и переход углерода почвы в углекислый газ атмо-
сферы, растворение углекислого газа в океане, поток углерода в океане, обу-
словленный деятельностью морской биологии, а также обмен углекислого газа 
между атмосферой и океаном. Самыми простыми являются интегральные мо-
дели, где климат и компоненты углеродного цикла представлены одним или 
несколькими параметрами каждый. Такие модели могут использовать про-
стейшие зависимости климата от концентрации углекислого газа или могут 
быть включены в более сложные модели климата (Мохов и др., 2006). 

Простейшие модели позволяют наглядно продемонстрировать процес-
сы, происходящие в системе «климат – углеродный цикл». Очевидным недос-
татком таких моделей является недостаточная точность учета различных фак-
торов, поскольку в действительности различные типы экосистем, а также 
различные районы океана по-разному реагируют на увеличение углекислого 
газа, а также на изменения климата, связанные с парниковым эффектом.  
Поэтому возникают модели промежуточной сложности, в которых описание 
биосферы суши имеет географически распределенный характер, но изменения 
климата, обусловленные парниковым эффектом, не моделируются непосредст-
венно, а параметризуются с помощью простых эмпирических соотношений 
либо берутся из более сложных моделей климата, численные эксперименты с 
которыми уже сосчитаны заранее. Такие модели более детально описывают 
систему «климат – углеродный цикл», и их счет обычно занимает все еще не 
очень большое время, чтобы проводить большое количество численных экспе-
риментов. Модели углеродного цикла промежуточной сложности описаны в 
(Бегельман, Тарко, 1999; Тарко, 2005). 

Наконец, самые сложные модели включают модель климата, то есть 
модель общей циркуляции атмосферы и океана, в которую на каждом шаге 
по времени включается расчет компонентов углеродного цикла. К этим ком-
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понентам, кроме перечисленных при рассмотрении простейших моделей, до-
бавляется еще перенос растворенного углерода течениями в океане и, воз-
можно, перенос углекислого газа в атмосфере. В мировом научном сообщест-
ве создано несколько таких моделей (Bala et al., 2005; Friedlingstein et al., 
2001; Zeng et al., 2004; Friedlingstein et al., 2006). Однако из-за недостаточной 
изученности обратных связей между климатом и углеродным циклом, а также 
внутри самой климатической системы для одного и того же сценария разные 
модели могут давать резличные результаты. Неопределенности, возникаю-
щие при моделировании изменений климата, можно оценить, рассматривая 
ансамбль моделей. Поэтому создание новой модели климата и углеродного 
цикла является актуальной задачей. В настоящем разделе описываются ре-
зультаты численных экспериментов с такой моделью. 

2. Описание модели 

В ИВМ РАН создана модель общей циркуляции атмосферы и океана, с 
которой проведены численные эксперименты по моделированию климата и 
его изменений в 20–22 столетиях. Эти эксперименты проводились в рамках 
международного сравнения моделей климата, результаты которого исполь-
зуются при написании 4 отчета межправительственной группы экспертов по 
изменению климата (IPCC). Модель описана в работах (Дианский, Володин, 
2002; Володин, Дианский, 2003). Результаты моделирования изменений кли-
мата в 19–22 столетиях описаны в (Володин, Дианский, 2006). Модель атмо-
сферы имеет разрешение по горизонтали 5х4 градуса по долготе и широте и 
21 уровень по вертикали, в модели океана разрешение составляет 2.52 гра-
дуса по долготе и широте и 33 уровня по вертикали.  

В модель климата включен блок расчета углерода экосистем суши, рас-
чет потоков углекислого газа на границе атмосферы и океана, и расчет эво-
люции углерода в океане. На суше прогностическими переменными углерод-
ного цикла являются углерод растений CVEG и углерод почвы CSOIL, для 
которых решаются следующие уравнения:  

CVEG /t = FPSN – FPLR – CVEG/VEG – FDFR , 

CSOIL /t = CVEG/VEG – CSOIL/SOIL – FERS , 

где t – время, FPSN и FPLR – скорости фотосинтеза и дыхания, которые вычис-
ляются согласно модели экосистемы LSM-1.0 (Bonan, 1996). VEG – характер-
ное время жизни данного типа растений, SOIL – характерное время разложе-
ния органики почвы, которое зависит от типа экосистемы, температуры и 
влажности почвы согласно (Bonan, 1996). FDFR и FERS – заданные скорости 

(1) 
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сведения лесов и эрозии почвы. Вместе они составляют поток углерода 
вследствие землепользования FLU: FLU = FERS + FDFR. В течение всех экспери-
ментов отношение FDFR/FERS считалось постоянным и равным 1.5.  

География FDFR задавалась таким образом, чтобы поток углерода вслед-
ствие сведения лесов данного типа в данном узле сетки был пропорционален 
массе растений данного типа в данном узле и эмпирическому коэффициенту 
k, зависящему только от типа растительности:  

, ,

, ,

, ,

VEG DFRI

DFR
2

VEG
1 1 1

 
F   ,

cos  

i j k

i j k

i j k

k

K I J

k j
k i j

C F

C a



   
  




 
 

где i, j – номер узла по долготе и широте соответственно, k – номер типа рас-
тительности, I, J, K – число узлов по долготе и широте и число типов расти-
тельности соответственно, а – радиус Земли, ,  – шаг сетки по долготе и 
широте соответственно, FDFRI – заданный суммарный по всей Земле поток 
углерода вследствие сведения лесов. Коэффициент k полагался равным 1 для 
тропического леса, 0.2 для широколиственного, смешанного леса, саванны, 
травы и кустарников, 0.05 для хвойных лесов и 0.02 для тундры. 

Считалось также, что землепользование влияет на площадь S, занятую 
данным типом растительности в данной ячейке. Если S0 – площадь, занятая 
растениями при нулевом землепользовании, то уравнение для действительно 
занятой площади выглядит следующим образом:  

S/t = –S FDFR/CVEG + (S – S0)/DFR ,                              (2) 

где DFR – характерное время восстановления продуктивности после сведения 
лесов. Это время задавалось одинаковым для всех типов растительности и 
равным 20 годам.  

Уравнения (1) и (2) решаются отдельно для каждого типа растительно-
сти. Всего в модели используется 11 типов растительности, распределение 
которых фиксировано и задано так же, как и при расчете потоков с поверхно-
сти суши (Володин и Лыкосов, 1998).  

Шаг по времени при расчете уравнений (1), как и при расчете физиче-
ских блоков в модели общей циркуляции атмосферы, составляет 1 час. 

В океане для растворенного углерода COC решается уравнение 

COC /t = adv (COC) + vdiff (СOC) + FBIO + FATM,                      (3) 

где adv (COC) и vdiff (СOC) – изменение углерода вследствие адвекции круп-
номасштабными течениями и вертикального перемешивания турбулентно-
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стью в верхнем слое океана соответственно. Эти слагаемые вычисляются так 
же, как для температуры и солености в модели океана (Дианский, Володин, 
2002).  

Слагаемое FBIO в правой части уравнения (3) – источник углерода, обу-
словленный жизнедеятельностью морской биологии. В настоящее время за-
дан отрицательный и не зависящий от горизонтальных координат источник в 
верхнем 100-метровом слое океана и положительный источник глубже 
300 метров так, чтобы суммарный источник в каждом столбе воды был равен 
нулю, а поток углерода из верхнего слоя в нижний по всему океану был бы 
равен заданной величине (5 ГтС в год в рассматриваемой версии). Слагаемое 
FATM – поток углерода из атмосферы в океан, который рассчитывается по 
формуле 

FATM = k (αCA – CW) , 

где k – коэффициент обмена, вычисляемый исходя из приземной скорости 
ветра по эмпирическим формулам согласно (Vasala, Maksyutov, 2010), CW и 
CA – концентрация углекислого газа в данном узле пространственной сетки 
модели в воде и атмосфере, α – константа Оствальда. Расчет парциального 
давления углекислого газа в воде по количеству растворенного углерода счи-
тается согласно (Walker, 1991). Поток СО2 из атмосферы вычисляется каж-
дый час, а расчет влияния адвекции, диффузии и морской биологии происхо-
дит с шагом 6 часов, как и расчет всех прогностических величин в модели 
океана. 

Углекислый газ в атмосфере в этой версии модели считается равномер-
но перемешанным. Для количества углерода в атмосфере CATM решается 
уравнение 

CATM /t = – FATM – FPSN + FPLR + FDFR + FERS + FEMIS ,                    (4)  

где под потоками подразумеваются их интегральные значения по всей Земле, 
а FEMIS – поток СО2 в атмосферу вследствие сжигания топлива. 

3. Численные эксперименты 

Чтобы проводить расчеты с такой моделью, нужно сначала достигнуть 
равновесного состояния, то есть такого состояния, стартуя с которого и зада-
вая FEMIS = 0, а FDFR и FERS не зависящими от времени, мы получили бы отсут-
ствие трендов в основных компонентах углеродного цикла. Характерное вре-
мя достижения такого состояния составляет для глубокого океана порядка 
нескольких тысяч лет. Для углерода растений оно составляет порядка VEG, то 
есть несколько десятков лет. Для углерода почвы характерное время установ-
ления порядка SOIL, которое меняется от нескольких лет в тропиках до не-
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скольких тысяч лет в тундре. Таким образом, для достижения равновесного 
состояния необходим счет полной модели на несколько тысяч лет, что на на-
стоящий момент практически невозможно, так как заняло бы слишком много 
времени. Поэтому приходится получать равновесное состояние, используя 
упрощенные модели.  

Равновесное состояние углерода растений и почвы получено путем ин-
тегрирования упрощенной модели, в которой решаются уравнения (1) с ша-
гом по времени 1 месяц и с потоками FPSN и FPLR, насчитанными заранее с 
помощью модели климата, в которую включена модель углерода растений и 
почвы без океана, а содержание СО2 в атмосфере фиксировано и составляет 
288 млн-1, что соответствует 1860 г. Использовались среднемесячные потоки, 
насчитанные в ходе 20-летнего эксперимента. С такой упрощенной моделью 
углерода растительности и почвы проведен расчет на 10 000 лет, начиная с 
нулевых значений CVEG и CSOIL. В ходе разгона задавалась нулевая эмиссия, а 
землепользование на уровне 1860 г., то есть 0.54 ГтС/год. Полученные в кон-
це расчета распределения углерода растений и почвы практически являются 
равновесными.  

Чтобы получить равновесное состояние углерода в океане, соответст-
вующее доиндустриальному периоду, была проделана следующая процедура. 
Сначала совместная модель атмосферы и океана была просчитана на 1 год, в 
течение которого на каждом шаге по времени были сохранены состояние 
океана и состояние приземной атмосферы. Потом, используя сохраненное 
состояние океана, для эволюции углерода в океане считалось уравнение (3).  
В качестве начальных данных использовалось равномерное распределение 
углерода в океане, равное 2000 миллимоль/м3, в качестве концентрации СО2  
в атмосфере – 288 млн-1, что соответствует 1860 г. Расчет проводился на 
5000 лет, в течение которых происходило установление равновесного рас-
пределения углерода в океане.  

Полученные распределения углерода в океане, растениях и почве были 
взяты в качестве начальных для всех численных экспериментов. Всего было 
проведено 3 эксперимента. В первом (контрольном) были заданы нулевая 
эмиссия СО2 вследствие сжигания топлива и землепользование, соответст-
вующее 1860 г. Во втором эксперименте (А1В) были заданы сценарий эмис-
сии и землепользования по оценкам (Marland et al., 2005; Houghton, Hackler, 
2002) для 1860–2000 гг. и соответствующий сценарию А1В для 2001–2100 гг. 
(Houghton et al., 2001). Кроме того, в эксперименте задавались изменения 
концентрации метана, закиси азота, сульфатного и вулканического аэрозолей, 
а также солнечной постоянной для 1860–2000 гг. в соответствии с наблюде-
ниями, а в 2001–2100 гг. в соответствии со сценарием А1В (Володин, Диан-
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ский, 2006). Солнечная постоянная и концентрация вулканического аэрозоля 
в 2001–2100 гг. были заданы равными наблюдавшимся в 2000 г. Третий экс-
перимент (А1ВС) отличался от второго тем, что при вычислении радиации 
использовалась концентрация всех газов, в том числе СО2, аэрозолей и сол-
нечной постоянной для 1860 г. Этот эксперимент позволяет оценить величи-
ну и знак обратных связей между изменениями климата и углеродного цикла. 

4. Результаты моделирования 

Трудностью при верификации моделей углеродного цикла является то, 
что основные компоненты цикла не наблюдаются в глобальном масштабе 
напрямую, то есть в настоящее время нет, например, глобальных данных на-
блюдений распределения углерода растений, почвы или потоков углерода, а 
есть либо данные наблюдений на ограниченной территории, либо глобальные 
оценки, полученные с применением моделей и/или каких-либо дополнитель-
ных предположений. Единственным параметром углеродного цикла, который 
в последние десятилетия меряется хорошо, является сама концентрация угле-
кислого газа в атмосфере.  

 
Рис. 1. Распределение углерода растений (кг/м2) в 1961–2000 гг.  

по данным модели (а) и оценка по данным наблюдений (б) 
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Сравним распределение углерода растительности, полученное в экспе-
рименте А1В в 1961–2000 гг., с оценкой (Olson et al., 1985) (рис. 1). Модель в 
основном правильно воспроизводит количество углерода в основных лесных 
зонах: умеренных широтах Северной Америки и Евразии, приэкваториальной 
Африке и юго-восточной Азии. Количество углерода в лесах приэкватори-
альной Америки занижается моделью примерно в 1.5 раза, что связано, ско-
рее всего, с недостаточным количеством осадков. 

 
Рис. 2. Распределение углерода почвы (кг/м2) в 1981–2000 гг.  
по данным модели (а) и оценка по данным наблюдений (б) 

На рис. 2 представлено распределение углерода почвы по данным моде-
ли, а также оценка реального распределения этой величины (Zinke et al., 1984). 
Самые богатые углеродом почвы, согласно (Zinke et al., 1984), находятся в се-
верной тайге и лесотундре, в тех местах, где много болот. Это, прежде всего, 
Западная Сибирь, а также север Карелии и Скандинавии и некоторые районы 
Канады. Меньше углерода в более южных лесах и лесостепях. В тропических 
лесах количество углерода почвы невелико, так как там органика почвы быст-
ро разлагается вследствие высокой температуры. Еще меньше углерода в пус-
тынях и полупустынях. Модель в основном неплохо воспроизводит перечис-

а 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
б 



Базовая модель Земной системы  

 190 

ленные крупномасштабные особенности распределения углерода почвы. Одна-
ко во многих местах оценка (Zinke et al., 1984) и данные модели различаются  
в 1.5–2 раза. 

Например, хотя в модели максимальное количество углерода имеет ме-
сто в северных лесах, но оно не привязано так сильно к болотным экосисте-
мам, максимум углерода в модели расположен на северо-востоке Сибири. 
Это происходит, вероятно, потому что модель не учитывает образование 
торфа и не рассматривает болота как отдельный тип экосистем. 

 
Рис. 3. Первичная продукция (фотосинтез минус дыхание) (микромоль/(м2с)) в 1981–2000 гг. 

по данным модели (а) и оценка по данным наблюдений (б) 

На рис. 3 изображена первичная продукция растений (фотосинтез ми-
нус дыхание) по данным модели, а также оценка реальной первичной про-
дукции по данным (Cramer et al., 1999). В большинстве районов данные мо-
дели и наблюдений довольно близки друг к другу и отличаются не более, чем 
в 1.2–1.4 раза. Исключение составляет Бразилия, где на значительной части 
территории первичная продукция в модели занижена примерно в 1.5 раза. 
Вероятной причиной такого недостатка является занижение осадков в  
1.3–1.5 раза. Однако и тут следует помнить, что представленные на рисунке 
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данные есть только оценка, причем существует несколько вариантов оценки 
первичной продукции, заметно различающихся между собой. 

Суммарное количество углерода растений в модели равно 510 ГтС. 
Оценка, приведенная в (Houghton et al., 2001), составляет 450–650 ГтС. Сум-
марное количество углерода почвы в модели составляет 1530 ГтС, а оценка, 
приведенная в (Houghton et al., 2001), дает величину 1600–2000 ГтС. Суммар-
ная первичная продукция по данным модели равна 57 ГтС в год, в то время как 
оценка, приведенная в (Houghton et al., 2001), составляет около 60 ГтС в год, а 
оценка по данным (Голубятников и Денисенко, 2001) – от 47 до 62 ГтС в год. 

 

Рис. 4. Концентрация углерода в океане (миллимоль/м3) у поверхности в 1981–2000 гг.  
по данным модели (а) и оценка по данным наблюдений (б) 

  

Таким образом, равновесное состояние углерода растений и почвы, а 
также первичная продукция растений в модели в основном не противоречит 
имеющимся представлениям. 
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Концентрация углерода у поверхности океана по данным модели и на-
блюдений (Goyet et al., 2000) представлена на рис. 4.  

Меньшее количество углерода в тропиках по сравнению со средними и 
высокими широтами объясняется более высоким парциальным давлением 
углекислого газа при более высокой температуре, чем при более низкой.  
В целом, количество углерода в тропиках в модели немного завышено, а в 
средних и высоких широтах примерно соответствует наблюдениям. Расхож-
дение между моделью и наблюдениями может быть обусловлено использова-
нием не совсем точного способа расчета давления углекислого газа в воде.  
С этим же, по-видимому, связано и то, что модельное поле более гладкое, чем 
данные наблюдений.  

Интересно сравнить данные модели и наблюдений на большой глубине, 
например, 3000 м (рис. 5).  

 
 

Рис. 5. Концентрация углерода в океане (миллимоль/м3) на глубине 3000 м в 1981–2000 гг.  
по данным модели (а) и оценка по данным наблюдений (б) 
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Максимальная концентрация углерода по данным модели и наблюдений 
имеет место на севере Тихого океана, а минимальная – в Атлантике. С учетом 
роста концентрации углерода с глубиной, это указывает на опускание воды в 
Атлантике, ее течение в глубинных слоях к югу, через Индийский океан в Ти-
хий, и подъем воды на севере Тихого океана. Модель правильно воспроизводит 
такую циркуляцию. Величина минимума содержания углерода на глубине в 
модели соответствует наблюдениям, а максимум несколько завышен. 

В целом, концентрация углерода в океане у дна выше, чем у поверхно-
сти, из-за влияния морской биологии, которая поглощает углерод в верхних 
слоях океана, а после отмирания разлагается и обогащает углеродом глубин-
ные слои. Количество углерода в океане в модели составляет около 
36 000 ГтС, что несколько меньше оценки, приведенной в (Houghton et al., 
2001), которая составляет 38 000 ГтС. 

 
Рис. 6. Сценарий эмиссии углерода в атмосферу вследствие сжигания топлива, ГтС в год (а),  
и землепользования (б); (в) – концентрация СО2 в атмосфере (млн

‐1
) по данным наблюдений 

(жирная линия), эксперимента по сценарию А1В (сплошная тонкая линия), эксперимента А1ВС 
(пунктирная линия) и контрольного эксперимента (штриховая линия) 
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На рис. 6 изображены используемые в экспериментах А1В и А1ВС 
сценарии эмиссии углекислого газа вследствие сжигания топлива (Marland  
et al., 2005) и землепользования (Houghton, Hackler, 2002).  

Максимум эмиссии из-за сжигания топлива приходится на середину 
21 столетия, когда она достигает, согласно сценарию, 16 ГтС в год. Эмиссия 
от землепользования гораздо меньше по величине. Она максимальна в конце 
20 столетия, а с 2020 г. имеет прединдустриальные величины.  

Тренд концентрации СО2 в контрольном эксперименте не превосходит 
2 млн-1 за 240 лет. Это на два порядка меньше, чем изменения концентрации 
СО2 в 20–21 столетиях, поэтому начальное состояние экспериментов можно 
считать равновесным для прединдустриального климата. Изменение концен-
трации СО2 в атмосфере в 1860–2000 гг. в эксперименте А1В близко к на-
блюдаемому (см. рис. 6). Ошибки модели не превосходят 7 млн-1. В 2000 г. 
концентрация СО2 по данным наблюдений составляет 370 млн-1, а по данным 
модели – 373 млн-1. В эксперименте А1ВС концентрация углекислого газа в 
2000 г. равна 367 млн-1, то есть обратная связь между изменением климата и 
углеродным циклом положительная, как и в других моделях. 

Коэффициент обратной связи F, который определяется как отношение 
изменения концентрации СО2 по сравнению с прединдустриальной в экспе-
рименте А1В по сравнению с А1ВС, равен 1.08 для 2000 г. Это практически 
совпадает с коэффициентом обратной связи, полученным в (Bala et al., 2005). 
В 2100 г. концентрация СО2 в эксперименте А1В составляет 742 млн-1. В экс-
перименте А1ВС она заметно меньше и составляет 670 млн-1. 

На рис. 7 приведено изменение содержания углерода в океане, растени-
ях и почве в экспериментах А1В и А1ВС. В эксперименте А1В наибольшие 
изменения содержания углерода происходят в океане. В 2100 г. океан акку-
мулирует дополнительно 360 ГтС, растения – 203 ГтС, а почва – 121 ГтС. Ак-
кумуляция углерода наземными экосистемами вычислялась с учетом умень-
шения содержания углерода вследствие землепользования. Учитывая то, что 
суммарная эмиссия для данного сценария составляет 1653 ГтС, океан к 2100 
г. аккумулирует 21.7% эмиссии, растения 12.3%, а почва 7.3%. Всего океан и 
биосфера аккумулируют 41.3% эмиссии, а оставшаяся часть (58.7%) идет на 
увеличение содержания СО2 в атмосфере.  

Скорость аккумуляции углерода океаном в модели составляет в 1980-е 
годы 1.46 ГтС в год, а в 1990-е годы – 1.63 ГтС в год. Это согласуется с по-
следними оценками поглощения углерода океаном по данным наблюдений 
(House et al., 2003): 1.80.8 ГтС в год в 1980-е годы и 2.10.7 ГтС в год в 
1990-е годы. Скорость аккумуляции углерода экосистемами суши в модели 
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составляет в 1980-е годы –0.20 ГтС в год, а в 1990-е годы 0.84 ГтС в год. Это 
согласуется с последними оценками поглощения углерода экосистемами су-
ши по данным наблюдений: 0.30.9 ГтС в год в 1980-е годы и 1.00.8 ГтС в 
год в 1990-е годы.  

Заметную роль в углеродном цикле в модели ИВМ играет учет влияния 
землепользования на площадь растительности и, следовательно, на первич-
ную продукцию. На рис. 7 внизу изображено отношение первичной продук-
ции с учетом сокращения площади экосистем к первичной продукции без 
этого учета. Оно достигает минимума в начале 21 столетия и составляет око-
ло 0.925. Дополнительный эксперимент с моделью без учета влияния земле-
пользования на площадь экосистем показывает, что в этом случае концентра-
ция СО2 в атмосфере составила бы не 373 млн-1, а 353 млн-1. 

  
Рис.  7.  (а)  –  Изменение  содержания  углерода  (ГтС)  в  океане  (сплошная  
линия), растениях  (штриховая линия) и почве  (пунктирная линия). Жирные 
линии – данные эксперимента А1В,  тонкие линии – данные эксперимента 
А1ВС; (б) – отношение первичной продукции растений в эксперименте А1В 
к  продукции без  учета  влияния  землепользования на  площадь раститель‐
ности 
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На рис. 8 представлено изменение содержания углерода в растениях и 
почве в эксперименте А1В в 2081–2100 гг. по сравнению с 1981–2000 гг. За 
столетие происходит рост содержания углерода во всех экосистемах. Больше 
всего растет содержание углерода в зоне тропических и среднеширотных ле-
сов, меньше всего – в пустынях и в высоких широтах, где исходная масса 
растений мала. Увеличение количества углерода в растениях составляет в 
основном 10–20% от количества углерода в 20 столетии (см. рис. 1).  

 
Рис. 8. Изменение количества углерода (кг/м2) растений (а) и почвы (б)  

в 2081–2100 гг. по сравнению с 1981–2000 гг. в эксперименте А1В 

В большинстве экосистем происходит также увеличение углерода почвы, 
которое составляет во многих районах величину порядка 10% от современной 
величины. Исключение составляет южная Европа и некоторые районы Север-
ной Америки, где содержание углерода почвы немного уменьшается. Изме-
нение баланса углерода почвы является малой разностью больших величин: 
увеличения потока вследствие отмирания растений и увеличения разложения 
почвы бактериями из-за повышения температуры. В большинстве экосистем 
вклад первого фактора чуть больше, чем второго. Однако на юге Европы из-
за уменьшения осадков, которое сказывается на продуктивности растений, 
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вклад разложения почвы оказался чуть больше увеличения потока отмерших 
растений.  

В океане содержание углерода увеличивается больше всего в Атлантике, 
Северном Ледовитом океане и Южном океане, то есть в местах океанической 
конвекции и опускания приповерхностной воды в глубину. Меньше всего уве-
личение углерода в Тихом океане, где преобладает подъем глубинных вод 
(рис. 5). Характерные величины изменения содержания углерода в растениях, 
почве и океане примерно одни и те же и составляют 1–2 кг/м2, но в океане рай-
оны с увеличением содержания углерода занимают большую площадь, чем для 
растений или для почвы. Изменение первичной продукции растений (рис. 9) 
всюду неотрицательно, максимальные значения достигаются в тропиках, как и 
сами значения продукции в 20 столетии (рис. 3). Увеличение первичной про-
дукции составляет 20–40% от первичной продукции в 20 столетии.  

 
Рис. 9. Изменение количества углерода (кг/м2) в океане (а) и первичной продукции растений 

(микромоль/(м2с)) (б) в эксперименте А1В в 2081–2100 гг. по сравнению с 1981–2000 гг. 
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Сравнение содержания углерода в экосистемах в конце эксперимента 
А1В и А1ВС показывает (рис. 10), в каких районах изменения климата при 
глобальном потеплении влияют положительно, а в каких отрицательно на 
количество углерода. Количество углерода растений больше в эксперименте 
с ростом температуры в умеренных и высоких широтах, что объясняется  
удлинением вегетационного периода и улучшением условий для фотосинтеза. 
Во многих тропических и субтропических районах количество углерода в 
растениях при глобальном потеплении уменьшается, поскольку днем темпе-
ратура там может быть слишком высокой и, особенно в случае субтропиков, 
поскольку там при глобальном потеплении выпадает меньше осадков. В це-
лом, количество углерода растений в модели при потеплении увеличивается. 

  
Рис.10. Разность количества углерода (кг/м2) растений (а) и почвы (б)  

в 2081–2100 гг. в экспериментах А1В и А1ВС 

Количество углерода в почве при глобальном потеплении уменьшается 
вследствие увеличения разложения почвы микроорганизмами везде, за ис-
ключением Тибета и крайнего севера, где вклад от увеличения продуктивно-
сти растений и перехода углерода растений в почву преобладает над увели-
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чением разложения углерода почвы. Таким образом, обратная связь между 
потеплением и накоплением углерода в наземных экосистемах положительна 
в высоких широтах, отрицательна в тропиках и субтропиках, и в целом по 
Земле отрицательна.  

Повышение глобально осредненной температуры в модели в 1991–
2000 гг. по сравнению с 1860–1900 гг. составляет около 0.8 градуса, а потеп-
ление в 2091–2100 гг. – 3.1 градуса. Это очень близко к значениям, которые 
получаются в эксперименте А1В с предписанным сценарием роста концен-
трации СО2 по сценарию А1В (Bonan, 1996). Там потепление составляет со-
ответственно 0.7 и 3.2 градуса. 

5. Сравнение интегральных величин с данными других моделей 

Сравним изменение интегральных параметров углеродного цикла в 
2100 г. по сравнению с 1860 г. в модели ИВМ с данными трех моделей анало-
гичного уровня сложности, результаты которых приведены в (Zeng et al., 
2004) и которые выполняли эксперименты, аналогичные описанным в на-
стоящем разделе. Данные всех четырех моделей суммированы в табл. 1.  

Аббревиатура названий моделей означает:  

Hadley – модель климата и углеродного цикла (Hadley Center for climate 
prediction and research, Exeter, England); 

IPSL – модель климата и углеродного цикла (Iistitute Pierre Simon 
Laplace, Paris, France); 

UMD – модель климата и углеродного цикла (University of Maryland, 
Department of Meteorology); 

ИВМ – модель Института вычислительной математики РАН, рассмат-
риваемая в настоящей работе. 

Изменение температуры к 2100 г. по сравнению с 1860 г. в модели 
ИВМ составляет 3.1 градуса. Это близко к тому, что получается в моделях 
IPSL и UMD. В модели Нadley потепление гораздо больше и достигает 8 гра-
дусов. Это частично происходит потому, что в модели Hadley чувствитель-
ность к удвоению СО2 больше, чем в остальных трех моделях, а частично из-
за сильной положительной обратной связи между климатом и углеродным 
циклом, которая будет обсуждаться ниже. Концентрация углекислого газа в 
атмосфере в 2100 г. в модели ИВМ составляет 742 млн-1, что близко к резуль-
татам IPSL и UMD, но заметно меньше, чем в модели Hadley, что также по-
лучается вследствие сильной положительной обратной связи между клима-
том и углеродным циклом в модели Hadley. Величина этой связи 
характеризуется, например, разностью концентрации СО2 в атмосфере в 
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2100 г. в эксперименте А1В по сравнению с А1ВС. Она составляет 72 млн-1 
для модели ИВМ, что близко к данным IPSL и UMD, а для модели Hadley эта 
величина составляет 250 млн-1. 

Таблица 1 
Интегральные параметры углеродного цикла в моделях 

Модель Т CATM CATM CVEG CVEG CSOIL CSOIL COC COC 

UMD 3.1 748 90 20 –40 –40 –80 867 1 

Hadley 8.0 939 250 60 –160 –150 –560 490 120 

IPSL 3.2 712 75 310 –70 170 –130 700 30 

ИВМ 3.1 742 72 203 26 121 –211 360 32 

T – изменение приземной температуры (К),  
CATM – концентрация СО2 в атмосфере в 2100 г. (млн-1),  
CVEG, CSOIL, COC – изменение количества углерода растений, почвы и океана (ГтС) в 2100 г. по 
сравнению с 1860 г.  
Значком  обозначены разности величин в эксперименте А1В и А1ВС в 2100 г. 

Большая положительная обратная связь между изменением температу-
ры и увеличением концентрации СО2 в модели Hadley происходит, во-
первых, из-за того, что по данным этой модели при глобальном потеплении 
происходит уменьшение осадков в тропической Южной Америке, что приво-
дит к деградации тропических лесов, а также почвы под ними. Углерод, со-
держащийся в почве и лесах, в виде углекислого газа поступает в атмосферу. 
В остальных рассматриваемых моделях резкого изменения режима увлажне-
ния тропических лесов при глобальном потеплении не происходит. Другая 
причина состоит в том, что само потепление при одном и том же увеличении 
концентрации СО2 в модели Hadley больше, чем в остальных моделях. 

Из таблицы видно, что во всех моделях к 2100 г. происходит уве- 
личение массы растительности, наиболее существенное в модели IPSL 
(310 ГтС) и в модели ИВМ (203 ГтС). Масса растений в конце эксперимента 
А1В больше, чем в конце эксперимента А1ВС, в модели ИВМ, и меньше в ос-
тальных трех моделях. Особенно велика разность в модели Hadley (–160 ГтС). 
К 2100 г. в моделях IPSL и ИВМ происходит увеличение количества углерода 
в почве на 171 и 121 ГтС соответственно, а в моделях UMD и Hadley количе-
ство углерода в почве уменьшается на 40 и 150 ГтС. Во всех моделях количе-
ство углерода почвы в эксперименте А1В меньше, чем в эксперименте А1ВС, 
однако величина уменьшения различается от 80 ГтС в модели UMD до 
560 ГтС в модели Hadley. Модель ИВМ здесь занимает промежуточное по-
ложение (–211 ГтС). Во всех моделях происходит увеличение содержания 
углерода в океане, которое варьируется от 360 ГтС в модели ИВМ до 867 ГтС  
в модели UMD.  
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Величина глобального потепления, а также концентрация углекислого 
газа в атмосфере в 2100 г. в модели ИВМ близка к данным модели Института 
физики атмосферы им. А.М. Обухова (ИФА) РАН, в которой модель климата 
промежуточной сложности состыкована с интегральной моделью углеродно-
го цикла (Елисеев и др., 2007). Величина глобального потепления в 2100 г. 
при сценарии А1В составляет в моделях ИВМ и ИФА соответственно 3.1 и 
3.05 градуса, а концентрация углекислого газа – 742 млн-1 и 762 млн-1. Близки 
и концентрации углекислого газа в 2100 г. в эксперименте А1ВС. Она состав-
ляет в моделях ИВМ и ИФА соответственно 670 млн-1 и 679 млн-1. Однако эта 
близость достигается за счет разных механизмов. В модели ИВМ экосистемы 
суши и океан поглощают примерно одинаковое количество углерода 
(323 ГтС и 360 ГтС), в то время как в модели ИФА экосистемы суши погло-
щают 167 ГтС, а океан 568 ГтС. 

Таким образом, модель Hadley сильно отличается от остальных трех 
моделей большим количеством углекислого газа к 2100 г. из-за деградации 
тропических экосистем. Остальные модели дают примерно одинаковую кон-
центрацию СО2 к концу 2100 г., но это достигается за счет различных эффек-
тов. В моделях UMD и Hadley углерод поглощает океан, наземные экосисте-
мы в целом не поглощают, а немного выделяют углерод. В моделях IPSL и 
ИВМ происходит поглощение углерода примерно одного порядка как назем-
ными экосистемами, так и океаном. В целом, по результатам сравнения, мо-
дель ИВМ наиболее близка к модели IPSL.  

Сравним долю выбросов СО2 в течение индустриального периода, по-
глощенную атмосферой, сушей и океаном к 2100 г. по данным модели ИВМ и 
данным 10 моделей, результаты которых приведены в (Brasseur, Denman, 
2007) (табл. 2). Часть моделей, результаты которых приведены в IPCC4, яв-
ляются моделями общей циркуляции атмосферы и океана с углеродным цик-
лом, а часть – моделями промежуточной сложности. Под средним подразуме-
вается среднее по 11 рассматриваемым моделям, включая модель ИВМ.  

Таблица 2 

Доля эмиссии СО2 в процентах, поглощенная атмосферой CATM, экосистемами суши 
CVEG+CSOIL и океаном COC, а также коэффициент обратной связи F (безразмерный)  
в 2100 г. для модели ИВМ, среднего по 11 моделям и среднеквадратичного отклоне-
ния (СКО) по 11 моделям. В скобках приведены данные для эксперимента А1ВС 

Модель Атмосфера Суша Океан F 
ИВМ 58(49) 20(31) 22(20) 1.19 

СреднееСКО 568(487) 1911(2711) 255(256) 1.170.11 
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В среднем по всем моделям чуть больше половины выбросов остается в 
атмосфере (56%). В модели ИВМ в атмосфере к 2100 г. остается 58% выбро-
сов. В эксперименте А1ВС это значение немного меньше как для всех моде-
лей (48%), так и для модели ИВМ (49%). Из оставшейся части выбросов со-
гласно данным всех моделей океан поглощает немного больше (25%), чем 
экосистемы суши (19%). В модели ИВМ океан поглощает 22% всех выбро-
сов, а экосистемы суши 20%, что близко к данным всех моделей. В экспери-
менте без влияния климата на углеродный цикл, по данным всех моделей до-
ля углерода, поглощенного океаном, остается на уровне 25%, а доля 
экосистем суши увеличивается до 27%. В модели ИВМ эти цифры составля-
ют 20% и 31% соответственно. Обратная связь между климатом и углерод-
ным циклом для всех моделей (и для каждой модели отдельно) является по-
ложительной, коэффициент обратной связи составляет 1.17 по всем моделям 
и 1.19 для модели ИВМ.  

По ряду показателей модель ИВМ близка к модели ИФА (Елисеев и 
др., 2007): доля эмиссии углерода, оставшаяся в атмосфере к 2100 г. состав-
ляет в этих моделях 58% и 56% соответственно, а коэффициент обратной свя-
зи составляет 1.19 и 1.21 соответственно. Однако, как уже было отмечено, это 
достигается за счет разных эффектов. В модели ИВМ экосистемы суши и 
океан поглощают соответственно 20% и 22% всех выбросов, а в модели ИФА 
на долю суши и океана приходится соответственно 10% и 34% всех выбро-
сов. Таким образом, по всем рассмотренным интегральным показателям дан-
ные модели ИВМ близки к средним по всем моделям, отклонение не превос-
ходит СКО. 

Следуя (Friedlingstein et al., 2006), определим коэффициенты чувстви-
тельности потока углерода в экосистемы суши и океан к изменению концен-
трации углекислого газа в атмосфере СО2 и к изменению глобально осред-
ненной температуры Т: 

СОС
А1В = ОС СО2 

А1В + ОС Т А1В, 
 (5)  

СОС
А1ВС = ОС СО2 

А1ВС , 

где ,  – коэффициенты чувствительности изменения содержания углерода в 
океане к повышению концентрации СО2 и к повышению температуры соот-
ветственно. Индекс ОС относится к океану, а верхний индекс (А1В или 
А1ВС) показывает, данные какого эксперимента используются. Под измене-
нием понимается разность данных за 2100 и 1860 гг. Аналогично определим 
коэффициенты чувствительности изменения содержания углерода в назем-
ных экосистемах L, L.  
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Величины коэффициентов  и  для модели ИВМ, а также по данным 
моделей C4MIP (Friedlingstein et al., 2006) представлены в табл. 3. Коэффици-
ент L показывает влияние изменения концентрации СО2 на поглощение уг-
лерода наземными экосистемами, то есть характеризует эффект фертилиза-
ции. В модели ИВМ он равен 1.33 ГтС/млн-1, что очень близко к среднему по 
моделям С4MIP, которое составляет 1.35 ГтС/млн-1. Аналогичная величина 
для модели ИФА немного меньше и составляет 0.93 ГтС/млн-1. Коэффициент 
OC, который показывает величину зависимости поглощения углерода океа-
ном от концентрации СО2 в атмосфере, равен в модели ИВМ 0.86 ГтС/К. Это 
меньше среднего по всем моделям, которое составляет 1.13 ГтС/К, однако 
укладывается в диапазон разброса между моделями С4MIP (0.8-1.6 ГтС/К). 
Коэффициент L в модели ИВМ составляет величину –91 ГтС/К, что несколь-
ко больше по величине среднего по всем моделям (-79 ГтС/К), но вполне ук-
ладывается в межмодельный разброс (от –20 ГтС/К до –177 ГтС/К).  

Таблица 3 

Коэффициенты  (ГтС/млн-1),  (ГтС/К) для суши (L) и океана (OC),  
усредненные по моделям C4MIP, а также по данным модели ИВМ.  
В квадратных скобках приведен диапазон изменения величин  

по всем моделям C4MIP 

Модели  L  OC  L  OC 
С4MIP  1.35 [0.2; 2.8]  1.13 [0.8; 1.6] –79 [–177; –20]  –30 [–60; –14] 
ИВМ  1.33  0.86  –91  –10 

 

В модели ИФА данный коэффициент несколько превышает среднее по 
всем моделям и составляет –105 ГтС/К. Наибольшие различия между данны-
ми моделей C4MIP и моделью ИВМ возникают для коэффициента ОС, кото-
рый равен в модели ИВМ –10 ГтС/К. По данным всех моделей он изменяется 
от –14 ГтС/К до –67 ГтС/К, среднее по моделям составляет –30 ГтС/К. Это 
означает, что выделение углекислого газа из морской воды при нагревании в 
модели ИВМ происходит медленнее, чем в остальных моделях, возможно, 
вследствие использования не совсем точного уравнения состояния для рас-
творенного углерода. Однако, поскольку выделение углерода из океана при 
потеплении примерно на порядок меньше поглощения углерода океаном 
вследствие увеличения концентрации углекислого газа в атмосфере, этот не-
достаток модели не должен сказываться сильно на концентрации углекислого 
газа в атмосфере.  
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Биохимия океана 

И.А. Чернов, Н.Г.Яковлев  

1. Введение 

Моделирование биохимии океана к настоящему моменту остается еще 
очень молодой наукой. Первая океанская биохимическая модель была сфор-
мулирована М. Фэшемом с соавторами только в 1990 году (Fasham et al., 
1990). В настоящее время в эксплуатации в различных научных организациях 
находятся как модели типа модели Фэшема, так и сложные модели с числом 
компонент более 40.  
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Среди активно используемых моделей упомянем следующие. 

1. ECOSMO (ECOsystem Model, Schrum et al., 2006) – совместная мо-
дель гидродинамики и биохимии Северного моря на основе гидродинамиче-
ской модели HAMSOM (Гамбург, ФРГ). 12 переменных. 

2. MEDUSA-2.0 (Model of Ecosystem Dynamics, nutrient Utilisation, 
Sequestration and Acidification, Yool et al., 2013.) Модель разрабатывалась 
специально для оценки антропогенного влияния на Мировой океан и для 
сравнительных оценок в рамках проекта CMIP5. Число рассчитываемых 
трехмерных полей – 15. Сильное развитие модели Фэшема.  

3. HAMMOC (Maier-Reimer et al., 2005) – биохимическая компонента 
климатической модели Института метеорологии Общества им. М. Планка, 
Гамбург, ФРГ, работает совместно с моделью океана MPI-OM. Рассчитывает-
ся 18 компонент в толще океана, имеется блок донных осадков с 12 уровнями 
по вертикали, на которых рассчитывается в общей сложности 11 полей. Одна 
из наиболее старых и хорошо разработанных моделей.  

4. BEC (Biochemical-Ecological-Circulation) – биохимическая модель, 
используемая в глобальной модели климата Лос-Аламосской национальной 
лаборатории США, LANL (Moore et al., 2002; Moore et al., 2004). Пример ис-
пользования для оценки эволюции метана в океане – (Elliott et al., 2011). Учи-
тывается 24 переменных в толще океана.  

5. BFM (Biogeochemical Flux Model, Vichi et al., 2013). Дальнейшее раз-
витие известной европейской модели ERSEM (European Regional Seas Eco- 
system Model, Baretta et al., 1995). ERSEM использовалась как в региональной 
моде для Северного моря и Аравийского залива, так и в глобальной моде для 
Мирового океана (Vichi et al., 2007).  

Анализ результатов расчетов биохимии Мирового океана (см. Yool et al., 
2013) в формате проекта CMIP5 и сравнение с имеющимися данными наблю-
дений показывают, что по ряду характеристик наблюдается очень большой раз-
брос. Очевидно, это связано с неточностью используемых параметризаций как 
в биохимическом, так и в физическом блоках. Кроме того (см. например 
http://imarnet.org/default.aspx-Imarnet-Integrated Global Biogeochemical Modelling 
Network), существенное влияние на результаты моделирования биохимии 
океана имеет пространственное разрешение – как модели биохимии океана, 
так и модели гидродинамики океана, и способность последней описывать 
вертикальные скорости в мелкомасштабных вихрях. 

Применительно к Северному Ледовитому океану в рамках проекта 
AOMIP проведено сравнение 5 моделей общей циркуляции и биохимии 
океана (Popova et al., 2012). Рассматривались как региональные, так и гло-
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бальные модели с горизонтальным разрешением от 5 до 111 км и с числом 
компонент биохимической системы от 4 до 24. Среди биохимических бло-
ков были описанные выше MEDUSA 2.0 и BEC, часть моделей были очень 
простыми, по существу – упрощенная модель Фэшема, вплоть до 4-х пере-
менных: нитраты–фитопланктон–зооплантктон–детрит. Такие модели, оче-
видно, не годятся для рассматриваемых в проекте расчетов хотя бы потому, 
что не включают в себя цикл углерода. Важно отметить, что часть моделей 
включает в себя процессы в специфических для Арктики водорослях на 
нижней поверхности льда (например, Lavoieet al., 2005). Сравнение резуль-
татов расчетов показало, что большие отличия в результатах по оценке пер-
вичной продукции связаны в основном с большими отличиями в воспроиз-
ведении глубины верхнего перемешанного слоя океана. Основной вывод 
работы состоит в том, что требуется очень хорошее описание физики океа-
на. Таким образом, еще раз подтверждается вывод, сделанный примени-
тельно к глобальным моделям Земной системы.  

В результате анализа возможностей различных моделей для использо-
вания в модели земной системы ИВМ РАН была выбрана модель BFM. 

2. Модель BFM 

Модель BFM (Biogeochemical Flux Model, Vichi et al., 2013) использует 
стехиометрический подход, при котором описываются циклы элементов (уг-
лерод, азот, фосфор, кремний, кислород, железо) и хлорофилла в составе не-
скольких групп организмов и растворенных в воде веществ. В стандартной 
конфигурации отсутствует цикл железа и выделено четыре группы фито-
планктона (диатомовые водоросли, цианобактерии, автотрофные жгутико-
носцы и крупный фитопланктон), четыре группы зоопланктона (хищный, 
всеядный, микрозоопланктон и гетеротрофные жгутиконосцы), одна группа 
бактерий, семь скаляров для концентраций неорганических веществ (фосфа-
ты, нитраты (и нитриты), аммиак, силикаты, сероводород, кислород и угле-
кислый газ) и десять концентраций органических веществ, не входящих в со-
став живых организмов, в том числе детрит. Для моделирования Мирового 
океана в модели Земной системы ИВМ РАН введен цикл железа, который 
имеет принципиальное значение для ограничения процессов фотосинтеза. 
Обыкновенные дифференциальные уравнения описывают взаимодействие 
этих величин: хищничество, поглощение растворенной органики и неоргани-
ки, фотосинтез, дыхание, разложение органики бактериями и т.п. 

Такой подход обладает значительной гибкостью, позволяя добавлять и 
объединять группы организмов и веществ, подключать или исключать циклы 
железа и других элементов (например, для моделирования Мирового океана 



Базовая модель Земной системы  

 208 

можно исключить цикл фосфора, который не является в данном случае ограни-
чителем), тонко настраивать коэффициенты модели. Минимальное число ска-
ляров равно двум: это углерод и щелочность воды. Например (Vichi et al., 
2007), при моделировании Мирового океана адекватно предположение о сте-
хиометрическом составе организмов, то есть постоянном составе все элементов 
по отношению к углероду. Тогда число скаляров существенно сокращается. 

Напротив, при нехватке информации о коэффициентах, описывающих 
жизнедеятельность организмов, есть возможность постановки «дарвиновско-
го численного эксперимента»: ввести несколько аналогичных групп организ-
мов и путем расчетов определить, какие из них выживут. 

Есть возможность скомпилировать модель в независимое приложение, 
описывающее сезонную динамику экосистемы в точке – под точкой подразу-
мевается хорошо перемешанный прибрежный участок моря некоторой посто-
янной глубины (по умолчанию – 5 метров). Физическое воздействие задается 
табличным способом во внешних файлах либо аналитическим выражением. 

Сопряжение модели BFM с моделью циркуляции моря ставит следую-
щие задачи (Vichi et al., 2007). Скалярные поля, описывающие экосистему, 
переносятся течениями, диффундируют, вещество попадает в море и покида-
ет его через жидкие границы, а также приносится речным стоком. Эти про-
цессы описывает гидродинамическая модель, она же поставляет расчетным 
процедурам BFM физические параметры среды: температуру, соленость, 
плотность, освещенность, скорость ветра, вертикальную толщину ячейки 
расчетной сетки, долю площади, покрытую льдом, а также признаки припо-
верхностной и придонной ячейки. Последние нужны для взаимодействия с 
атмосферой, морским льдом и бентосом. 

В модели BFM предусмотрена возможность задания трехмерной струк-
туры сеточных ячеек – тогда модель «знает», какие ячейки приповерхност-
ные, какие придонные, и обладает иной информацией. Также прозрачно ор-
ганизуется обмен веществом с донной экосистемой и биологическим 
сообществом, населяющим морской лед. Однако для сопряжения с моделью 
динамики моря это обстоятельство представляет дополнительную сложность: 
необходимо описать расчетную сетку в терминах BFM и поддерживать соот-
ветствие двух многомерных структур данных.  

Другой – нульмерный – подход предложен Паоло Ладжари (Lazzari и 
др., 2014), при этом модель BFM реализована как библиотека, рассчитываю-
щая динамику экосистемы в точке – в отдельной ячейке сетки. Характеристи-
ки ячейки и физические параметры морской системы в ней передаются в рас-
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четную процедуру. Это логические признаки расположения ячейки у поверх-
ности и у дна, температура, соленость и плотность морской воды, средняя 
освещенность за сутки, фотопериод – длительность светлого времени суток, 
доля площади, покрытая льдом, и скорость ветра (реально требуются только 
для приповерхностных ячеек), вертикальная толщина ячейки, содержание 
углекислого газа в приводном слое атмосферы и PH-фактор воды как началь-
ное значение для итерационного алгоритма. 

Поверхностные ячейки взаимодействуют с атмосферой, поглощая либо 
выделяя кислород и углекислый газ. Вычисленные потоки этих газов доступ-
ны для использования другими блоками модели Земной cистемы. Придонные 
ячейки взаимодействуют с моделью бентосной экосистемы, если она присут-
ствует – в противном случае флаг игнорируется. В модели используется не 
мгновенная освещенность, а средняя за сутки, нормируемая на фотопериод; 
это представляет небольшую трудность, поскольку приходится либо «загля-
дывать» вперед во времени, осредняя освещенность за 24 часа, либо исполь-
зовать среднюю освещенность за предыдущие расчетные сутки. Фотопериод 
вычисляется как функция широты местности. 

Таким образом, сопряжение моделей происходит на уровне обращений 
к библиотечным процедурам: используется та же расчетная сетка, в каждом 
узле BFM возвращает вектор производных по времени от фазового вектора – 
концентраций всех веществ. Осуществление шага по времени возлагается на 
модель динамики моря. Схема Эйлера с шагом в несколько часов работоспо-
собна, однако нет никаких препятствий к использованию и более сложных 
схем. Возможно также использование шага по времени, отличного от модели 
динамики моря; так, например, шаг в одну минуту чрезвычайно мал для ди-
намики экосистемы, и имеет смысл аккумулировать несколько десятков ша-
гов в один. Возможна и обратная ситуация. 

В работе (Vichi et al., 2007) частные производные по времени от фазо-
вого вектора в силу различных процессов аккумулируются в одну производ-
ную за шаг: помимо изменений из-за биохимических взаимодействий, сюда 
входят изменения концентраций из-за адвекции, диффузии, гравитационного 
осаждения. Мы избрали путь расщепления по физическим процессам, осуще-
ствляя шаги по времени независимо для каждого процесса. 

Помимо производной по времени от фазового вектора, вызов процеду-
ры BFM возвращает также скорости гравитационного осаждения для ряда 
компонент. Прежде всего, это компоненты детрита – косного органического 
вещества, временно выведенного из экологического цикла. Детрит разлагает-
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ся бактериями и это слишком крупные фрагменты, чтобы быть поглощенны-
ми другими участниками экосистемы. Детрит погружается относительно не-
подвижной воды с постоянной скоростью 5м/сут. Фитопланктон способен 
погружаться (но не всплывать) с переменной скоростью, которая вычисляется 
в ходе решения задачи. Вертикальные миграции зоопланктона моделью пока 
не описываются. 

Отметим некоторую трудность, возникающую в связи с описанием гра-
витационного осаждения вещества. Скорость в 5 м/сут при шаге по времени 
порядка одного часа означает характерный вертикальный сдвиг вещества в 
20 см; если вертикальная сетка имеет шаги сравнимого или меньшего разме-
ра, нарушается условие устойчивости Куранта. Особенно это актуально при 
применении сигма-координат при наличии в море мелководного шельфа. 

Помимо указанных величин, расчетная процедура также возвращает 
массив так называемых «диагностик» – это функции от фазового вектора. Их 
количество приближается к сотне, и они включают в себя величины, пред-
ставляющие интерес для биологов: полная и частная первичная продукция, 
продукция бактерий, дыхание различных видов планктона, потоки кислорода 
и углекислого газа, мгновенное содержание азота, фосфора и других веществ 
по отношению к углероду в разных организмах, PH воды, насыщенность ки-
слородом и т.п. 

Адвекция, горизонтальная и вертикальная диффузии, и также гравита-
ционное осаждение трассеров возлагается на трехмерную динамическую мо-
дель моря. Отметим, что трехмерный перенос скаляра является достаточно 
трудоемкой процедурой с вычислительной точки зрения. В гидродинамиче-
ской модели число переносимых полей не превосходит трех-четырех. При 
моделировании экосистемы их в несколько раз больше. Применение высоко-
производительных вычислительных систем становится необходимостью даже 
для расчетов с невысоким разрешением. Положительную роль играет струк-
тура вычислений, допускающая эффективное распараллеливание. В самом 
деле, вызовы процедур BFM в каждом узле сетки не зависят друг от друга. 
Если столб воды обрабатывается на отдельном процессоре, то параллельно 
может осуществляться вертикальная диффузия и осаждение. Перенос каждо-
го трассера также не зависит от других и может выполняться параллельно. 

В пелагическом варианте моделируется поведение экосистемы в толще 
воды. Погружающиеся в силу гравитационного осаждения либо увлекаемые 
нисходящим течением воды органические вещества задерживаются в при-
донном слое, где разлагаются пелагическими бактериями, превращаясь в не-
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органику и возвращаясь в круговорот вещества. При активации модели бен-
тоса это вещество поглощается донным сообществом, которое возвращает 
поток неорганического вещества обратно в воду. В простейшей модели осаж-
даемое вещество теряется, но имеет место поток вещества в воду из дна. В 
более сложных моделях на дне имеется один или несколько двумерных слоев 
донных организмов, поглощающих оседающее вещество и выделяющих про-
дукты своей жизнедеятельности. Так, выделяют аэробный и анаэробный 
слои. Наконец, разрабатываются модели трехмерной донной экосистемы со 
множеством слоев, обменивающиеся веществом с соседями и придонным 
слоем воды и содержащие много десятков переменных. 

Морской лед обладает пористой структурой, содержа полости с кон-
центрированным рассолом и канальцы, связывающие эти полости с морской 
водой. Эти пустоты во льду, как и нижняя поверхность льда, населены крио-
водорослями, функционирующими при низких температурах, получающими 
свет через толщу льда и обменивающимися веществом с морской водой через 
канальцы. Учет экосистемы морского льда важен для динамики моря в целом, 
поскольку расцветающие криоводоросли существенно меняют альбедо льда и 
таким образом способны ускорять таяние льда в весенне-летний период. 

Существует несколько причин в пользу выделения более одной группы 
фито- и зоопланктона, равно как и отделения бактериопланктона от детрита. 
Так, выделение диатомовых водорослей в отдельную группу связано с их 
широкой распространенностью по всем морям Земного шара и тем фактом, 
что только они способны усваивать кремний, необходимый для постройки их 
экзоскелетов. Возможна ситуация, при которой один район моря обеднен 
кремнием, который лимитирует размножение диатомовых водорослей, а дру-
гой богат им; модель, рассматривающая автотрофные организмы как одну 
группу, не сможет различить эти ситуации. 

Другая причина связана с разным сроком цветения водорослей и разли-
чающимися условиями для комфортной жизнедеятельности. Так, диатомовые 
водоросли холодолюбивы и максимум цветения приходится на весну, сразу 
после схода льда, тогда как другие виды фитопланктона предпочитают теп-
лую воду с соответствующим сдвигом максимума. Объединение всех групп 
фитопланктона в одну приведет к некоторому среднему максимуму в году, 
что может быть не вполне адекватно. Кроме того, графики средней концен-
трации хлорофилла за год иногда имеют характерный бимодальный вид, свя-
занный с цветением разных водорослей в разные месяцы. Воспроизведение 
такой формы кривой невозможно без учета по меньшей мере двух групп фи-
топланктонных организмов. 
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Модели компонент криосферы 

Материковые ледниковые щиты 

О.О. Рыбак 

1. Введение 

Еще на заре создания климатического моделирования (наверное, нача-
ло–середину 70-х годов прошлого века можно считать таковой) разработчики 
моделей осознавали то обстоятельство, что полноценная модель климатиче-
ской системы невозможна без того, чтобы каким-то образом учитывать в ней 
роль криосферы. Под криосферой в контексте климатического моделирова-
ния прежде всего понимались ледниковые щиты Гренландии и Антарктиды, 
хотя впоследствии пределы ее были распространены и на область вечной 
мерзлоты, на исчезнувшие палеощиты Северного полушария. В каком-то 
смысле приблизительно до середины 70-х годов прошлого столетия развитие 
климатических моделей и моделей ледниковых щитов шло более или менее 
параллельно, и пути разработчиков практически не пересекались. 

Одна из первых попыток объединить модель общей циркуляции атмо-
сферы (МОЦА) и ледникового щита была предпринята Гейтсом (Gates, 1976). 
В этой, по сути дела, пионерской работе ледниковые щиты использовались 
лишь для генерирования граничных условий для двуслойной МОЦА, конфи-
гурация которых соответствовала гляциальной фазе 18 тыс. лет назад. В тер-
модинамической модели Адема (Adem, 1981a,b), сходным образом воспроиз-
водился климат последнего ледникового максимума. В этих и некоторых 
аналогичных работах ледниковые щиты были лишь пассивной компонентой 
климатической системы. Собственно полноценных моделей ледниковых щи-
тов на рубеже 70–80-х годов прошлого века еще не существовало. В направ-
лении их создания были сделаны лишь первые шаги1. В частности, в работе 
Махаффи (Mahaffy, 1976) были описаны эксперименты с одной из первых 
моделей, сформулированной в виде компьютерной программы. Она решалась 
численно в прямоугольной области и позволяла рассчитать топографию по-
верхности произвольного ледникового щита. По сути дела, модель представ-
ляла собой прообраз современной трехмерной нестационарной модели. Лишь 

—————— 
1 Подробнее об эволюции моделей ледниковых щитов см. (Huybrechts, 1992; Рыбак, 
2008 а, б). 
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во второй половине 70-х годов разработчики моделей начали учитывать зави-
симость между полем температуры и полем скоростей течения льда (термо-
механическое сопряжение). Практическая реализация в виде численного экс-
перимента с одной из первых термомеханических моделей описана 
Йенссеном (Jenssen, 1977). Динамическое описание течения льда в ней во 
многом было схоже с упомянутой выше моделью Махаффи, однако шаг впе-
ред состоял во введении в 3х-мерную модель безразмерной вертикальной ко-
ординаты. Указанные работы (Mahaffy, 1976; Jenssen, 1977) можно считать 
этапными, так как в них была окончательно сформулирована концепция 
стандартной архитектуры математической модели ледникового щита и реали-
зована процедура постановки численных экспериментов. Основные принци-
пы моделирования ледниковых щитов, разработанные в этих работах, приме-
няются до настоящего времени.  

Другой значительный шаг был сделан в теории, составляющей основу 
моделирования крупномасштабного течения льда. Григоряном и Шумским 
(1975) для описания динамики трехмерного нестационарного ледника был 
предложен метод тонкого пограничного слоя, позволявший упростить описа-
ние течения льда в тех случаях, когда кривизной его поверхности и ложа 
можно было пренебречь. Позднее Хуттер (Hutter, 1981) предложил аналогич-
ную концепцию «аппроксимации мелкого льда»2, которая в окончательном 
виде была сформулирована в монографии (Hutter, 1983). В рамках SIA счита-
ется, что скорости деформации льда обуславливаются лишь градиентами тан-
генциальных напряжений в вертикальной плоскости, а градиенты остальных 
напряжений несущественны в балансе сил (см. следующий раздел). SIA накла-
дывает ограничение на соотношение между горизонтальным и вертикальным 
масштабами рассматриваемого потока льда, как приблизительно 10:1.  

Теоретическое обоснование для применения SIA стало своего рода 
прорывом в построении моделей течения льда. Его применение позволило 
существенно сократить объем вычислений при сохранении точности, в связи 
с чем SIA легло в основу первого поколения эффективных 3х-мерных ком-
плексных термомеханических моделей, которое появилось в конце 80–90-х гг. 
прошлого века (Budd, Jenssen, 1989; Huybrechts, 1990, 1992; Verbitsky, 
Saltsman, 1992; Greve, 1995; Tarasov, Peltier, 1997). Термин «комплексный» 
отражает то обстоятельство, что помимо течения и термодинамики собствен-
но щита, модель включает описания изостатического приспособления, про-
цессов на границе с шельфовым ледником (в случае Антарктиды), а также в 
том или ином виде блок, ответственный за связь с атмосферными процессами 

—————— 
2 Shallow Ice Approximation (англ.) – SIA.  
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или климатической системой. Комплексные модели имели большее, чем ра-
нее, пространственное разрешение (20–40 км), и их стало возможным приме-
нять для решения задач пространственно-временной эволюции ледниковых 
щитов в условиях меняющейся окружающей среды, а также включать в каче-
стве отдельных блоков в климатические модели. Включение в последние и 
других компонент (в частности, биосферы), по сути дела, превращало их в то, 
что позднее получило название «модель Земной системы»3. 

Одной из первых относительно простых моделей Земной системы, в 
которой не только воспроизводилась динамика атмосферы и верхнего пере-
мешанного слоя океана, но в которую также были включены морской лед, 
процессы на поверхности материков, ледниковые щиты и подстилающие их 
породы, была модель Галле и др. (Gallée et al., 1992). До недавнего времени в 
качестве климатических блоков системных моделей использовали, в основ-
ном, не МОЦАО, а так называемые модели промежуточной сложности4 (на-
пример, Calov et al., 2002). Заметим, что MIC можно рассматривать как раз-
витие незаслуженно забытой упоминавшейся выше термодинамической 
модели Адема (1964, 1979). Преимущество MIC состоит в том, что будучи 
существенно проще, чем МОЦАО, они позволяют проводить численные экс-
перименты большой длительности без значительных затрат вычислительных 
ресурсов. Этим объясняется то, что MIC все еще популярны как основа ESM 
(см., например, Roche et al., 2014). Тем не менее, рост производительности 
вычислительной техники позволяет в настоящее время приступить к по-
строению ESM на основе МОЦАО. Ниже будет рассмотрена архитектура мо-
дели ледникового щита, строго говоря, типичная для всех подобных моделей, 
и метод, который использован для включения моделей Антарктиды и Грен-
ландии (AISM и GrISM) в модель Земной системы. 

2. Структура модели ледникового щита 

Типичная модель ледникового щита имеет блочную архитектуру. В за-
висимости от предназначения конкретной модели, те или иные блоки могут 
отсутствовать. Ниже рассмотрен минимально необходимый набор блоков, 
каждый из которых относительно самостоятелен. Более подробное описание 
архитектуры ледникового щита можно найти в (Рыбак, 2011). Мы приводим 
лишь те сведения, которые необходимы для понимания функционирования 
криосферного блока системной модели. 

—————— 
3 Earth System Model (англ.) – ESM. 
4 Models of intermediate complexity (англ.) – MIC. 
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2.1. Течение льда 

Cогласно определению, данному Греве и Блаттером (Greve, Blatter, 
2009), лед относится к классу гомогенных вязких термоэластических мате-
риалов5. Современные модели динамики ледниковых щитов строятся в пред-
положении о том, что лед представляет собой несжимаемую вязкую ненью-
тоновскую жидкость. Будем рассматривать декартову систему координат с 
горизонтальными осями x, y и вертикальной осью z, которая направлена 
вверх. Система уравнений модели включает уравнения сохранения массы 
(2.1), момента (2.2) и энергии (2.3): 

  v  0,                                                     (2.1) 

i i

d

dt
    

v
g ,                                              (2.2) 

 i
i pi i i

dT
c k T

dt
     ,                                          (2.3) 

где v  – трехмерный вектор скорости, t – время,  – симметричный тензор на-

пряжений Коши с компонентами ij, g – ускорение свободного падения,  

Ti – температура льда, i – плотность льда, cpi – теплоемкость льда, ki – теп-

лопроводность льда,  – приток тепла за счет внутреннего трения. Характер 
течения льда позволяет пренебречь ускорениями в левой части (2.2), а также, 
что естественно, горизонтальными компонентами g в его правой части, и све-
сти (2.2) к балансу сил: 

  ig  0,                                                 (2.4) 

где g – вертикальная компонента g. 

Cчитается, что деформации льда практически не зависят от гидроста-
тического давления (Van der Veen, Whillians, 1989). Тензор напряжений  
можно представить в виде суммы тензора гидростатических напряжений kk

 и девиатора напряжений ij : 

ij  ij 
1

3
kk ij

,                                              (2.5) 

где ij – символ Кронекера. После некоторых преобразований6 получим сис-

тему уравнений так называемой аппроксимации «неполного второго поряд-
ка» (Blatter, 1995): 

—————— 
5 Homogenous viscous thermoelastic bodies (англ.), с. 37. 
6 Детали приведены, например, в (Pattyn, 2003). 
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s
g

y y z y

   

 
  

  
   

   
  

   
   

 ,                               (2.6) 

где s – высота поверхности ледника. Использование аппроксимации (2.6) ста-
новится актуальным в случае, если отношение характерного вертикального и 
горизонтального масштабов объекта меньше, чем 1:107, однако его примене-
ние ограничивается длительностью расчетов.  

Предполагая, в соответствии с теоретическими выводами Хуттера 
(Hutter, 1983), что для описания течения льда, когда характерная горизон-
тальная протяженность объекта многократно превышает его характерную 
толщину, градиентами продольных и трансверсальных напряжений в балансе 
сил можно пренебречь, получим уравнения упомянутой выше аппроксимации 
«мелкого льда» (SIA): 

xz
i

yz
i

s
g

z x

s
g

z y

 




 


 
 


 

.                                                 (2.7) 

Во внутриконтинентальной области течение льда определяется, глав-
ным образом, тангенциальными напряжениями в вертикальной плоскости. 
Роль продольных и трансверсальных напряжений (тангенциальные напряже-
ния в горизонтальной плоскости) мала, за исключением районов ледоразде-
лов, районов со сложным рельефом подстилающей поверхности и окраин 
ледниковых щитов, где расход происходит, главным образом, через вывод-
ные ледники.  

Напряжения и скорости деформации связаны законом Глена (Glen, 1955):  

2ij ij   ,  

где    1 1*1

2

n n n
i eA T 

    – эффективная вязкость, 

1

21

2e ij ijij
     

 
    – второй 

инвариант тензора скоростей деформации (эффективная скорость деформа-
ции), A Ti

*  – функция температуры, исправленной на давление (Paterson, 

1994), определяющая степень пластичности льда, n=3 в большинстве прило-
жений (Paterson, 1994). Закон Глена, в котором использован показатель n=3, 

—————— 
7 а также, если область расположена у границ щита и в районе ледораздела, где суще-
ственно возрастает роль градиентов напряжений помимо тангенциальных в верти-
кальной плоскости. 
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соблюдается для очень широкого класса процессов. Однако в природе де-
формации льда могут зависеть от целого ряда факторов (MacAyeal et al., 
1996), в результате чего лед может как вести себя подобно ньютоновской 
жидкости (n=1), так и проявлять большую степень нелинейности (n=4). Закон 
Глена не учитывает изменения кристаллической структуры льда. Между тем, 
с глубиной структура льда меняется, происходит рост кристаллов льда, ре- 
кристаллизация, изначально изотропная кристаллическая структура стано-
вится анизотропной (Faria et al., 2003; Thorsteinsson et al., 2003). Это означает, 
что в одном направлении лед становится «мягче», и его деформации в этом 
направлении происходят легче, чем в других. Кажущаяся малой разница ме-
жду скоростью потока, в котором учтен эффект анизотропии и в котором не 
учтен, при интегрировании модели в течение сотен тысяч модельных лет мо-
жет иметь большое значение для оценки, например, возраста льда или гео-
графической точки его происхождения. Хотя в последние несколько лет сде-
ланы большие усилия для формулирования базового соотношения8, которое 
бы учитывало эволюцию кристаллической структуры льда (Marshall, 2005), 
включение процессов анизотропии в математическую модель динамики льда 
ограничивается скоростью вычислений. 

Учитывая, что для случая SIA эффективную скорость деформации 

можно записать как 
1 2

2 2
xz yz

   
 

     , то, подставляя последнее соотношение 

в закон Глена, а его, в свою очередь, в (2.7), и интегрируя результат от под-
стилающей поверхности b(x,y) до высоты z, получим алгебраические уравне-
ния для компонент горизонтальной скороcти течения льда: 

u z   2 ig 3 s
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x









2


s
y











2










s
y

A Ti
* 

b

z

 H  z 3
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,                (2.8) 

где H  s b – толщина льда, ub  и vb  – компоненты вектора скорости базаль-

ного (глыбового) скольжения ub . Очевидно, что компоненты скоростей в 

(2.8) определяются локальными факторами, что делает их нахождение очень 
простым с вычислительной точки зрения.  

Уравнение для вертикальной скорости следует из уравнения неразрыв-
ности (2.1): w z u x v y        . Интегрируя его от поверхности до осно-

вания щита, получаем (Greve, 1997): 

—————— 
8 Сonstitutive relation (англ.). 
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ws  wb  

x

u
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s

 dz  us

s

x
 ub
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y

v
b

s

 dz  vs

s

y
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b
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.                                 (2.9) 

Кинематическое граничное условие на верхней поверхности 

ws 
s

t
 us

s

x
 vs

s

y
 Ms

, где Ms
 – поверхностный баланс массы. Кинемати-

ческое условие на нижней границе wb 
b

t
 ub

b

x
 vb

b

y
 Mb , где Mb

 – ско-

рость базального таяния. Подстановка граничных условий в левую часть (2.9) 
дает уравнение, описывающее изменение локальной толщины льда (Greve, 
1997): 

    s b

s bH
H M M

t t

 
    

 
v  ,                            (2.10) 

где v  – вектор горизонтальной скорости. Переменные Ti
 (2.3)9, b, Ms

, Mb
 

связывают эволюцию щита с процессами в климатической системе, в океане 
и в литосфере. 

2.2. Прогиб земной коры под весом ледникового щита 

Вес ледникового щита создает давление на подстилающие породы. По-
следние будут стремиться восстановить равновесие и прогибаться под весом 
щита. Понижение абсолютной высоты поверхности щита вследствие прогиба 
ложа будет усиливать абляцию (в случае Гренландии или палеощитов Север-
ного полушария10), уменьшая поверхностный баланс массы, следствием чего 
будет дальнейшее понижение абсолютной высоты поверхности. Эта положи-
тельная обратная связь обусловлена большим характерным временем реакции 
подстилающих пород на снижающуюся нагрузку (~3000 лет).  

На практике обычно реализуется один из упрощенных алгоритмов опи-
сания изостатического приспособления (Le Meur, Huybrechts, 1996). В их ос-
нове лежит представление о литосфере как о прогибающейся под действием 
меняющейся нагрузки пластине, «плавающей» в вязкой астеносфере. Если 
пренебречь жесткостью пластины-литосферы, то глубина прогиба может 

быть выражена как h  H i m , где m – плотность астеносферы, что в ре-

зультате дает модель локальной литосферы, LL. При ненулевой жесткости 

—————— 
9 Через граничное условие для температуры на верхней границе щита, которая услов-
но считается равной приземной температуре воздуха.  
10 В случае Антарктиды этот эффект едва ли будет заметным, быть может только на 
отдельных участках Антарктического полуострова. 
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нагрузка будет сосредоточена не только в точке приложения нагрузки, но и 
вокруг нее (модель эластичной литосферы, EL). Направленная вниз деформа-
ция w , вызванная точечной нагрузкой q, может быть записана как 

D4w  q  mgw , где mgw  описывает направленную вверх силу плавуче-

сти, которая действует на погруженную в астеносферу часть литосферы 
(Turcotte, Schubert, 1982), m – плотность вещества астеносферы, D – коэффи-
циент жесткости. После некоторых преобразований величина депрессии на 
нормализованном расстоянии от точки действия нагрузки может быть выра-
жена как: 

w x   qLr
2

2D
 x ,                                          (2.11) 

где x  r Lr  – нормализованное расстояние, Lr  D mg  1 4
 – радиус относи-

тельной жесткости, который определяется эластическими свойствами лито-

сферы,  x  – функция Кельвина нулевого порядка. Разделив правую и ле-

вую части (2.11) на нагрузку q, получим в правой части величины, которые 

можно затабулировать как функции расстояния x . 

Реакция астеносферы на внешнюю нагрузку может быть описана с по-
мощью экспоненциально-убывающей гидростатической функции отклика 
(модель релаксирующей астеносферы, RA). В этом случае считается, что ре-
акция среды на внешнюю нагрузку пропорциональна разности между равно-
весным профилем w  и текущим профилем h и обратно пропорциональна 

характерному времени запаздывания : h t   w  h  . Другой способ 

(модель DA) заключается в решении уравнения диффузии в астеносфере11.  

В большинстве современных моделей ледниковых щитов используют 
одну из возможных комбинаций описания литосферы и астеносферы. Наибо-
лее популярными являются комбинации EL+RA и LL+RA. Реже используется 
более сложная полная модель Земли (Tarasov, Peltier, 2003).  

2.3. Тепловой поток на нижней границе ледникового щита 

На нижней границе щита тепло поступает за счет трения при базальном 
скольжении, если последнее имеет место, и за счет теплообмена с подсти-
лающими породами: 

Ti

z b

  
b  ub

ki

,                                            (2.12) 

—————— 
11 Подробнее см. в (Greve, Blatter, 2009). 
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где  – поток тепла из подстилающих пород  
kr

ki

Tr

z
b

, kr и ki – коэффициен-

ты теплопроводности соответственно подстилающих пород и льда, Tr – тем-
пература подстилающих пород. В слое подстилающих пород описывают, как 
правило, только вертикальный поток тепла (Huybrechts, de Wolde, 1999): 

Tr

t


kr

rcr

2Tr

z2
,                                              (2.13) 

где cr и r – характерные теплоемкость и плотность подстилающих пород. 

Краевое условие на границе раздела подстилающих пород – лед Tr

z b


ki

kr

 , 

на нижней условной границе слоя подстилающих пород Tr

z low


G

kr

, где G – 

поток геотермического тепла (ПГТ). 

Поток геотермического тепла – это важнейший параметр, определяю-
щий текущее состояние и эволюцию ледникового щита (Rybak, Huybrechts, 
2008; Рыбак и др., 2015). Вязкость льда зависит от его температуры, и, таким 
образом, вариации ПГТ влияют на скорость его течения. Величина ПГТ в 
значительной степени определяет баланс массы щита, так как основной рас-
ход льда (помимо таяния на поверхности) происходит через быстрые окраин-
ные выводные потоки (Shumskiy, Krass, 1976; Bamber et al., 2000). В работах 
(Näslund et al., 2005; Fox Maule et al., 2005) показано, что пространственные 
вариации ПГТ могут быть достаточно велики уже в масштабах менее 100 км. 
Однако в связи с тем, что прямые измерения ПГТ под существующими лед-
никовыми щитами отсутствуют, этот параметр оценивают, исходя из текто-
нического строения (Sclater et al., 1980; Llubes et al., 2006), данных сейсмиче-
ского зондирования (Shapiro, Ritzwoller, 2004), спутниковых измерений 
вариаций магнитного поля (Fox Maule et al., 2005), корректируя результаты 
оценок по различным косвенным данным (Рыбак и др., 2015).  

2.4. Течение шельфовых ледников 

В отличие от ледникового щита (покровного ледника), шельфовый лед-
ник находится в гидростатическом равновесии с окружающим океаном. Если 
уровень моря падает ниже равновесной отметки, то шельфовый ледник пере-
ходит в категорию континентального и наоборот – происходит смещение  
границы между двумя типами ледников (миграция линии налегания). На 
шельфовом леднике поле скорости уже не определяется только локально.  
В противоположность континентальному льду, шельфовый ледник испыты-
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вает пренебрежимо малое трение, так что градиентами тангенциальных на-
пряжений в вертикальной плоскости можно пренебречь, xz   yz  0  

(Shumskiy, Krass, 1976). Кроме того, скорости деформации (и компоненты 
скорости течения) можно считать не зависящими от глубины (Huybrechts, 
1992). Таким образом, движущей силой на шельфе будут градиенты горизон-
тальных и тангенциальных напряжений в горизонтальной плоскости, что в 
терминах компонент скорости течения (MacAyeal et al., 1996) можно записать 
как: 
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x y x y y x



                                

– эффективная вязкость, 

m – коэффициент пропорциональности. Приближение (2.14) часто называют 
«приближением мелкого шельфа»12. 

Заметим, SSA иногда применяется и для описания течения покровных 
ледников, в частности, на окраинах последних, где доля базального скольже-
ния в общей скорости течения может превышать 90% (Bueler, Brown, 2009). 

2.5. Процессы на линии налегания 

Граница между покровным оледенением и шельфовым ледником (на 
тех участках, где последний окружает ледниковый щит), линия налегания, 
подвижна. Ее положение постоянно изменяется в зависимости от изменения 
баланса массы ледникового щита, изменения температуры льда, колебаний 
уровня Мирового океана и так далее. С физической точки зрения, фундамен-
тальная разница между шельфовым ледником и ледниковым щитом заключа-
ется в том, что шельфовый ледник находится в гидростатическом равновесии 
с водами океана. Линия налегания проводит резкую границу между этими 
двумя областями в том смысле, что динамика льда в континентальной и в 
шельфовой зонах качественно различна. В целом, физические механизмы, 
приводящие к миграции линии налегания, в настоящее время недостаточно 
хорошо известны, и даже на качественном уровне не в полной мере ясны. Со-
ответственно, и воспроизведение в численных экспериментах процесса ми-

—————— 
12 Shallow shelf approximation (англ.) – SSA. 
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грации линии налегания до недавних пор было неудовлетворительным. Про-
гресс в этом направлении наметился лишь в последнее десятилетие. Так, 
Шуфом (Schoof, 2007) было сформулировано граничное условие для потока 
льда на линии налегания Qg в одномерном случае: 

Qg 
Afl ig n1

1i w n

4n C













1

m1

Hg

mn3

m1  ,                               (2.15) 

где C  Asl
1 3  – параметр базального скольжения, m 1 3, что соответствует 

скольжению льда по жесткому ложу, w – плотность морской воды, Afl  – рео-

логический параметр льда, Hg – толщина льда на линии налегания. Появление 
работы Шуфа послужило отправной точкой для последовавших многочис-
ленных исследований, посвященных моделированию миграции линии нале-
гания в процессе эволюции ледникового щита. Сравнительный анализ ре-
зультатов численных экспериментов и теоретических положений показал 
состоятельность концепции Шуфа (Pattyn et al., 2012, 2013).  

Стратегическая задача, стоящая в настоящее время перед разработчи-
ками математических моделей ледниковых щитов – создание относительно 
простого и незатратного с вычислительной точки зрения алгоритма, способ-
ного описать миграцию линии налегания в комплексной трехмерной модели 
ледникового щита. Как было установлено экспериментально, граничное ус-
ловие (2.15) при использовании некоторых эвристических правил может быть 
применено и для описания миграции линии налегания на плоскости (Pattyn et 
al., 2013; Pollard, DeConto, 2009).  

3. Включение моделей ледниковых щитов в модель Земной  
системы 

3.1. Проблемы включения 

Как уже было упомянуто выше, до недавнего времени включение лед-
никовых щитов в модель Земной системы не было полноценным по несколь-
ким причинам (скорее, технического характера). 

1. Аккуратное описание динамики ледникового щита требует сущест-
венно бóльшего пространственного разрешения, чем в МОЦАО.  

2. Шаг по времени при интегрировании уравнений динамики ледниково-
го щита и уравнений динамики атмосферы и океана различается на порядки.  
В зависимости от сложности современных моделей ледниковых щитов шаг по 
времени, как правило, составляет от нескольких суток до 1 года, в то время как 
интегрирование МОЦАО требует шага по времени несколько минут.  
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3. Высокая зависимость обоих типов моделей от конкретных значений 
многочисленных параметров, которые далеко не всегда оказываются совме-
стными при сопряжении моделей, что ведет к нереалистичным или трудно 
интерпретируемым результатам.  

Ниже под МОЦАО мы будем подразумевать конкретную модель 
INMCM Института вычислительной математики РАН. Итак, для объединения 
INMCM, GrISM13 и AISM в рамках модели Земной системы необходимо при-
менить ту или иную процедуру даунскейлинга, которые рассмотрены ниже.  

3.2. Антарктида 

Подключение AISM к INMCM в нашем случае осуществляется напря-
мую. Относительное покрытие Антарктиды узлами сетки INMCM больше, 
чем Гренландии14 (рис. 1).  

 
Рис. 1. Пространственная  сетка 5°4°,  используемая в  INMCM  (кружки),  наложенная на  стан‐

дартную сетку 2020 км, применяемую в AISM (a) и GrISM (b). Крестиками показаны узлы сетки 
INMCM,  попадающие  в  область  поровного  оледенения.  Показана  топография  поверхности 
щитов с шагом 500 м. На боковых границах показаны номера узлов сетки AISM и GrISM 

—————— 
13 Greenland ice sheet model – модель Гренландского ледникового щита (англ.), соот-
ветственно AISM (Antarctic ice sheet model) – модель Антарктического ледникового 
щита. Аббревиатуры GrIS и AIS используются в дальнейшем для обозначения соот-
ветствующих ледниковых щитов. 
14 Учитывая разные масштабы щитов. 
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Недостаток метеорологических наблюдений в Антарктике по сравне-
нию с Гренландией делает температурные реконструкции менее надежными. 
Сравнение реконструкции (Huybrechts, 1993) с полем, генерируемым 
INMCM, свидетельствует лишь о незначительной разнице (Rybak et al., 2016). 
Поскольку поверхностное таяние не играет сколько-нибудь значительной ро-
ли в поверхностном балансе массы, им, вообще говоря, можно пренебречь. 
Разумеется, абляция имеет место, но только в некоторых береговых районах 
Антарктического полуострова и на шельфовых ледниках, окаймляющих кон-
тинент (van de Berg et al., 2005). Это обстоятельство делает AISM менее чув-
ствительной к точности модельного поля температуры в случае, если его 
структура в целом соответствует реальной. Температура воздуха используется 
в качестве верхнего граничного условия для расчета температуры в толще льда 
(2.3), однако, большие значения имеют аномалии температуры (например, 
контраст между гляциальной и межгляциальной фазами), влияние же абсо-
лютной температуры может быть сглажено настройкой параметров, отве-
чающих за реологические свойства льда. 

Cитуация с осадками более сложная. Хотя INMCM завышает годовые 
суммы осадков примерно вдвое, она, в целом, сохраняет структуру поля 
(Rybak et al., 2016). По сравнению с Гренландией, в формировании SMB15 
AIS большую роль играет сублимация: в Восточной Антарктиде ее доля со-
ставляет 10–20% от общей суммы твердых осадков (Van de Berg et al., 2005). 

Ее характерное значение в окраинных районах составляет те же  
10–20%, однако на крутых склонах (например, Трансантарктического хребта) 
может превышать 50%. Так же как и в случае с приземной температурой воз-
духа, малое количество наблюдений, особенно во внутренних областях кон-
тинента, не позволяет сделать точные количественные оценки сублимации.  
В связи с этим нами используются аномалии количества модельных осадков, 
накладываемые на поле осадков, реконструированное на основе подсчета го-
довых слоев в шурфах (реконструкция (Huybrechts et al., 2000) на основе кар-
ты (Giovinetto, Zwally, 2000)). 

3.3. Гренландия 

GrIS считается одним из наиболее важных потенциальных источников 
пресной воды, которая должна поступить в Мировой океан вследствие гло-
бального потепления и привести к подъему его уровня. В 1993–2010 гг. масса 
GrIS сокращалась в среднем на 121 Гт год-1 (эквивалент повышения глобаль-
—————— 
15 Здесь и далее для обозначения поверхностного баланса массы используется аббре-
виатура SMB – surface mass balance (англ.). 
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ного уровня моря на 0,33 мм год-1), при этом в 2005–2010 гг. сокращение мас-
сы составило 229 Гт год-1 (0,63 мм год-1) (IPCC, 2013). По-видимому,  
не меньшую роль в повышении среднего уровня Мирового океана GrIS играл 
и во время предыдущего (Ээемского или Микулинского) межледниковья 
115–130 тыс лет назад, когда его вклад согласно различным оценкам состав-
лял от 0,5–5,5 м выше современного уровня (Milne et al., 2014).  

Доля стока талой воды в потере массы современным GrIS в 2003–
2008 гг. достигала 50% (van den Broeke et al., 2009). Оставшаяся часть – это 
расход массы через морскую границу ледникового щита, который осуществ-
ляется, главным образом, через выводные ледниковые потоки и незначитель-
ный (3–6%) сток16, формируемый за счет базального таяния. В более теплых 
климатических условиях прошлого (например, Ээемское межледниковье, 
130–115 тыс. лет назад) внешняя граница GrIS отступала вглубь острова (Ры-
бак, Хёбрехтс, 2014), он терял связь с окружающими водами Мирового океа-
на, и доля стока талой воды в общем расходе массы, соответственно, возрас-
тала. Таким образом, расчет стока имеет ключевое значение для понимания 
механизмов повышения уровня Мирового океана в прошлом и его связи с 
климатическими изменениями. 

В случае Гренландского ледникового щита поверхностное таяние на 
окраинах является важнейшим фактором в формировании SMB. Прямая пе-
редача результатов моделирования из INMCM в GrISM ведет к искажению 
расчетов SMB в основном из-за недостаточного пространственного разреше-
ния в атмосферном блоке INMCM (5˚4˚). Для более реалистичной имитации 
полей приземной температуры воздуха и сумм осадков нами была разработа-
на и протестирована относительно простая энерговлагобалансовая модель 
(ЭВБМ-Г), служащая буфером между INMCM с одной стороны и GrISM с 
другой (Рыбак, Володин, 2015; Рыбак и др. 2016).  

3.3.1. Общее описание ЭВБМ-Г 

Модель ЭВБМ-Г представляет собой логическое развитие идей и подхо-
дов, разработанных ранее в работах (Adem, 1964, 1979; Budyko, 1969; North et 
al., 1981; Fanning, Weaver, 1996; Petoukhov et al., 2000; Robinson et al., 2010). 
Она сформулирована для ограниченного региона, что делает ее схожей с моде-
лью REMBO (Robinson et al., 2010). Принципиальная разница состоит в том, 
что REMBO разрабатывалась в качестве буфера между моделью ледникового 
щита и климатической моделью промежуточной сложности CLIMBER-2,  

—————— 
16 Наши предварительные оценки в численных экспериментах с моделью Земной сис-
темы. 
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чье пространственное разрешение гораздо меньше 51°(долгота)10°(широта), 
чем в применяемой версии INMCM 5°(долгота)4°(широта). При сохранении 
общего подхода, реализованного в REMBO, нами была разработана собст-
венная модель, в которой были учтены недостатки REMBO (Рыбак, Володин, 
2015; Рыбак и др., 2016; Rybak et al., 2016). Нами также был учтен опыт при-
менения региональной климатической модели RACMO2/GR для симуляции 
современного климата Гренландии (Ettema, 2010a). Пространственное разре-
шение RACMO2/GR составляет 11 км, что является вполне достаточным для 
ее сопряжения с моделью динамики ледникового щита. Однако для наших 
целей RACMO2/GR представляется избыточно сложной, требующей малого 
шага по времени (6 мин) и, соответственно, больших затрат компьютерного 
времени, что делает ее малопригодной для длительных численных экспери-
ментов. 

Модель ЭВБМ-Г состоит из двух связанных блоков – условных клима-
тического и массобалансового. Функция ЭВБМ-Г состоит в том, что она по-
лучает ежедневные данные о температуре приземного воздуха и приземной 
удельной влажности на границах области, включающей Гренландию, и пре-
образует их в годовые величины SMB и поверхностного стока. Первый пред-
назначен для использования в GrISM (переменная Ms  в 2.10), вторая (наряду 

с величиной, характеризующей откалывание айсбергов на морских участках 
границы щита) передается в океанический блок INMCM. 

3.3.2. Климатический блок ЭВБМ-Г 

В основе ЭВБМ-Г (Rybak et al., 2016) лежат два уравнения диффузии – 
тепла и влаги для условных единичных столбов атмосферы, которые реша-
ются в прямоугольной области (см. рис. 1): 

c paaHa

TSL

t
 2 DTTSL  1 p S  A  BT  LwPw  Lw  LS MS ,         (3.1) 

aHe

Q

t
 2 DQQ  P .                                          (3.2) 

Значения параметров в уравнении (3.1) и последующих собраны в табл. 1. 
Переменные в (3.1) и (3.2): TSL – температура воздуха на уровне моря,  
T – температура приземного воздуха, DT и DQ – коэффициенты крупномас-
штабной диффузии температуры воздуха и удельной влажности соответст-
венно, S – коротковолновая солнечная радиация у поверхности, Q – удельная 
влажность приземного воздуха, P – сумма осадков. В правой части (3.1) соб-
раны члены (со второго по четвертый), отвечающие за источники и стоки те-
пла, – поглощенная солнечная радиация, баланс длинноволновой радиации, 
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скрытое тепло конденсации и снегообразования. Планетарное альбедо пара-
метризуется в соответствии с (Robinson et al., 2010): 

p C0 Cs,                                                (3.3) 

где альбедо поверхности s. Поглощенная солнечная радиация зависит от 
прозрачности атмосферы, которая является эмпирической функцией абсо-
лютной высоты (Ettema et al., 2010). Поверхностная температура воздуха вы-
числяется с использованием пространственно-однородного вертикального 
градиента: 

T  TSL  ˜ z ,                                                (3.4) 

который, однако, меняется в пределах 4.6–8.9°C км-1 в зависимости от месяца 
(Fausto et al., 2009). 

Таблица 1 

Значения параметров в климатическом и массобалансовом блоках ЭВБМ–Г 

Опреде-
ление 

Единица Наименование/уравнение Значение 

A Вт м–2 Параметр в (3.1) 222,3 
B Вт K–1 м–2 Параметр в (3.1) 1,97 
C0 – Параметр в (3.3) 0,35 
Ca – Параметр в (3.3) 0,36 
cра Дж кг–1 К–1 Теплоемкость приземного воздуха 1000 

c1 K (n) –1 
Параметр в (3.17);  
n – порядковый номер дня года  5,710–3 

c2 K (n) –2 – 6,110–4 
c3 K (n) –3 – 7,910–6 
c4 K (n) –4 – 4,310–8 
c5 K (n) –5 – 3,910–11 
На м Условная высота атмосферного столба 8600 

Не м 
Условная высота «влажного» атмо-
сферного столба  

2000 

k – Параметр в (3.5) 150 

KS 
кг м–2 день–

1 
Параметр в (3.11) 

6,3410–6 (лед) 
4,4210–6 (снег) 

KL 
кг м–2 день–

1 
Параметр в (3.12) 

11,1410–6 (лед) 
7,7710–6 (снег) 

l0 K Параметр в (3.17) 3,74784 
l1 K м–1 – 0,00175 
LS Дж кг–1 Удельная теплота плавления  3,35105 
Lw Дж кг–1 Удельная теплота парообразования  2,256106 
s с Продолжительность суток  86400 
T0 K Температура замерзания пресной воды 273,15 
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Продолжение таблицы 1 

Опреде-
ление 

Единица Наименование/уравнение Значение 

 – Параметр в (3.8) 0,98 
 – Параметр в (3.6) и (3.7) 0,57288 

z – Параметр в (3.6) 0,00125 

T  Вт K–1 
Коэффициент крупномасштабной 
диффузии тепла 2,81012 

Q  кг с–1 
Коэффициент крупномасштабной 
диффузии влаги 11012 

 Вт м−2 К−4 Постоянная Стефана–Больцмана 5,6710–8 
a  кг м–3 Плотность приземного воздуха 1,2754 

 c 
Условное время влагооборота  
в атмосфере 8,5105 

 

Расходная часть в (3.2) – сумма осадков, зависящая от удельной влаж-
ности, общего балла облачности, градиента поверхности и условного времени 
влагооборота в атмосфере (Petoukhov et al., 2000; Robinson et al., 2010): 

P  1 kzs nQ


,                                             (3.5) 

где n – общая облачность. В связи с тем, что количество осадков в Гренлан-
дии в значительной степени зависит от орогорафических условий (Ettema, 
2010a), то уравнение (3.5) позволяет гораздо реалистичнее описать поле 
осадков, чем при простой интерполяции поля, генерируемого INMCM (Ры-
бак, Володин, 2015). Доля твердых осадков в общей их сумме зависит от при-
земной температуры воздуха (Robinson et al., 2010). 

Коэффициенты диффузии в (3.1) и (3.2) пространственно-неоднородны 
(Robinson et al., 2010): 

  1 1T T zD z      ,                                          (3.6) 

 1Q QD     ,                                                (3.7) 

где  – географическая широта, z – абсолютная высота. 

3.3.3. Массобалансовый блок ЭВБМ-Г 

Баланс энергии на поверхности ледникового щита определяется со-
гласно (Ettema et al., 2010b):  

E  SW 1 s  TS
4  LW  SHF  LHF GS ,                        (3.8) 

где первый член в правой части представляет собой поглощенную солнечную 
радиацию, второй – излучение поверхности, третий – противоизлучение ат-
мосферы, четвертый – поток явного турбулентного тепла, пятый – поток 
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скрытого турбулентного тепла, шестой – теплообмен с нижележащим слоем. 
Считается, что температура поверхности TS совпадает с приземной темпера-
турой воздуха TA, но не может быть выше температуры таяния:  

TS  TA TA  T0

TS  T0 TA  T0
 ,                                               (3.9) 

где TA – приземная температура воздуха. Ежечасные значения TA определя-
ются из рассчитанной в ЭВБМ-Г по граничным условиям INMCM среднесу-
точной температуры T A : 

TA  T A  ˜ T Acos 2
t

24







,                                         (3.10) 

где ˜ T A  – суточная амплитуда, t = 0,…,23 – время в часах. Сумма второго  

и третьего членов в правой части (3.8) представляет собой эффективное из- 
лучение, определяемое по формуле Брента. Потоки явного (SHF) и скрытого 
(LHF) турбулентного тепла рассчитываются только в случае TA  T0 
(Braithwaite, Olesen, 1990): 

SHF 
LmKS TA  273,15 vp

s
,                                     (3.11) 

LHF 
Lm K L e  es v

s
,                                         (3.12) 

где LM – удельная теплота плавления, v – модуль скорости ветра, p – атмо-
сферное давление, e-упругость водяного пара, es – упругость насыщения (обе 
величины рассчитываются для приземного воздуха). Cогласно (3.11 и 3.12), 
SHF всегда положителен, a LHF всегда отрицателен, причем значения обоих 
потоков отличны от нуля только в области абляции. Для расчетов стока это 
ограничение несущественно, поскольку область положительных значений TA 
фактически задается независимо от расчетов энергетического баланса. При-
земное атмосферное давление, пересчитываемое в p, и компоненты скорости 
ветра, пересчитываемые в v, задаются в узлах пространственной сетки 
ЭВБМ-Г непосредственно из INMCM. 

Членом GS мы пренебрегаем из-за его крайне малого вклада в энергети-
ческий баланс. Величина GS на большей части территории GrIS составляет в 
зимние месяцы от –2 до 8 Вт м-2, а в летние – от 1 до 5 Вт м-2, то есть по 
меньшей мере на порядок меньше (Ettema et al., 2010b) первых трех членов в 
правой части (3.8). 

Годовой баланс массы на поверхности GrIS за один модельный год, 
SMB, выражается как разность между аккумуляцией AС и стоком RO:  

SMB  AC  RO 
1

365

  PS  PL  SU QE  M  RF  
1

365

 .                 (3.13) 
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Аккумуляция складывается из суммы выпавших твердых и жидких 
осадков, PS и PL, из которых вычитается количество испарившейся влаги с 
поверхности SU (пропрорциональна LHF) и испарившегося в воздухе снега 
Q. В построении энергобалансовых моделей проводят четкие различия между 
двумя последними составляющими, и оценки Q в большинстве случаев опус-
кают из-за сложности параметризации и ненадежности результатов. Величи-
на стока складывается из растаявшего снега и льда М и суммы жидких осад-
ков за вычетом вторично замерзшей талой воды и частично замерзших 
жидких осадков RF. Доли PS и PL в общем количестве осадков зависят от ТА 
(Ettema et al., 2010b). Величина Е определяет количество энергии, доступной 
для таяния снега/льда: 

  0

0

max ,0 ,

0 .
M S

S

M E L T T

M T T

 
 

                                     (3.14) 

Количество повторно замерзшей талой воды RF ограничивается коли-
чеством доступной для замерзания воды Wr, пористостью поверхностного 
слоя снега/фирна и балансом энергии на поверхности. В упрощенном случае 
без привлечения модели, описывающей процесс просачивания воды в тело 
снега/фирна, RF можно определить (Janssens, Huybrechts, 2000) как: 

RF min Pr,Wr  ,                                          (3.15) 

где Pr – потенциально-удерживаемая вода (Oerlemans, 1991):  

Pr 
max E,0  1- exp Tsn  

Lm

 ,                                   (3.16) 

где Tsn – средняя температура верхнего двухметрового слоя снега/фирна. Так 
же как и в (Reijmer et al., 2012) будем считать, что Tsn  TS  T0 , а тепло, выде-

ляемое при повторном замерзании, не будем учитывать в энергетическом ба-
лансе. Будем также считать, что вся талая или выпавшая в виде дождя вода 
либо повторно замерзает в течение тех же суток, когда имело место таяние или 
выпадение жидких осадков, либо удаляется из верхнего слоя снега/фирна, то 
есть считается стоком. При своей простоте алгоритм (3.16) достаточно эффек-
тивен и его применение дает результаты, сопоставимые с полученными на бо-
лее сложных моделях снежного покрова (Reijmer et al., 2012).  

3.3.4. Эволюция Гренландского ледникового щита в модели Земной 
системы 

Результаты предварительного тестирования связки INMCM – ЭВБМ-Г 
описаны в (Рыбак и др., 2016; Rybak et al., 2016). В этих работах в качестве  
в качестве входных данных использовались осредненные результаты  
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30-летнего численного эксперимента с INMCM по реконструкции доиндуст-
риального климата и топография GrIS (Bamber et al., 2001), а GrISM была от-
ключена. В серии численных экспериментов было показано, что компоненты 
SMB, рассчитанные в ЭВБМ-Г, по величине в целом соответствовали анало-
гичным результатам, полученным с использованием других моделей. Теперь 
проверим работу связки моделей, протестировав асинхронное объединение в 
полной конфигурации INMCM – ЭВБМ-Г – GrISM. Под асинхронным объе-
динением моделей имеется в виду, что на каждый модельный год INMCM и 
ЭВБМ-Г приходится 100 модельных лет работы GrISM. При такой постанов-
ке эксперимента за 100 модельных лет ледниковый щит приспосабливается к 
небольшим изменениям модельного климата, а атмосферный и океанический 
блоки INMCM усваивают небольшие изменения топографии GrIS и обнов-
ленные значения суммарного стока. В качестве начальных данных для GrISM 
были использованы результаты одного из проведенных ранее численных экс-
периментов, в котором было сгенерировано поле современной топографии 
поверхности и толщины льда с минимальными отклонениями от наблюдае-
мого современного поля (Рыбак и др., 2015). Начальные значения полей,  
вообще говоря, не имели принципиального значения, поскольку целью экс-
периментов было моделирование процесса приспособления GrISM к генери-
руемым климатическим условиям. 

Одна из ключевых переменных, определяющих интенсивность поверх-
ностного таяния, а следовательно, и объем поверхностного стока – ˜ T A  – су-

точная амплитуда приземной температуры воздуха в (3.10). Анализ много-
летних ежечасных измерений приземной температуры воздуха на 
21 автоматической метеостанции сети GC-Net (Steffen, Box, 2001) позволил 
построить полиномиальную зависимость ˜ T A  от времени и линейную от высо-

ты (Rybak et al., 2016): 

˜ T A  t0  c1m  c2m
2  c3m

3  c4m4  c5m
5  l0  l1z  ,                 (3.17) 

где с1–с5, l0 и l1 – постоянные коэффициенты, m – номер дня, m=1,…,365,  
z – абсолютная высота. Коэффициент t0 определяет отклонение амплитуды от 
среднего многолетнего. Используя соотношение (3.17), мы провели 4 экспе-
римента длительностью 10 тыс. модельных лет с t0=0°C (эксп1), 0,5°C (эксп2) 
1,0°C (эксп3) и 1,5°C (эксп4). В эксп1-эксп3 происходит минимальная  
корректировка поля высоты поверхности (рис. 2а): среднеквадратическое  
отклонение модельной высоты от наблюдаемой (s) в эксп1 практически не  
меняется, в эксп2 незначительно снижается, в эксп3 после длительного ста-
бильного периода незначительно повышается.  
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Рис. 2. Результаты численных экспериментов со связкой моделей 
INMCM – ЭВБМ‐Г – GrISM: 

изменение среднеквадратического отклонения модельной высо‐
ты от наблюдаемой (а), ледникового стока через морские участки 
границы щита (б), общего объема GrIS (в) 

Резкий переход происходит при росте t0 с 1,0°C до 1,5°C: после прибли-
зительно 5 тыс. лет, в течение которых s находится практически на одном 
уровне, начинается резкая перестройка поля высоты поверхности, и, соответ-
ственно, быстрое увеличение s. Очевидно, что значение t0=1,5°C завышено, 
и, по-видимому, предельное значение t01,0°C. Судя по всему, t0 компенсиру-
ет несколько заниженную междугодичную изменчивость ˜ T A , генерируемую в 

INMCM.  

В течение постепенного приспособления GrIS к модельным климатиче-
ским условиям во всех четырех экспериментах происходит уменьшение объе-
ма щита – от незначительного в эксп1 (1.5%) до существенного в эксп4 (18,5%) 
(рис. 2в). Снижение объема сопровождается снижением доли расхода льда че-
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рез морские участки границы (рис. 2б) при практически неизменном объеме 
стока поверхностного. Последнее попросту объясняется тем, что климатиче-
ские условия, определяющие объем поверхностного стока, стационарны. 

В заключение отметим, что приведенные выше результаты нуждаются в 
дальнейшем анализе, а ключевые параметры ЭВБМ-Г – в некоторой подстрой-
ке для более реалистического воспроизводства конфигурации ледникового  
щита Гренландии. Разработанный метод объединения моделей климата и лед-
никовых щитов может быть использован как в палеоклиматических приложе-
ниях, так и для построения проекций изменения ледниковых щитов в будущем 
и связанных с этим роста среднего глобального уровня Мирового океана. 
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Морской лед 

Н.Г. Яковлев, А.В. Гусев 

1. Введение 

Морской лед в модели Земной системы ИВМ РАН в настоящее время 
представлен традиционной комбинацией: моделью локально-одномерной 
термодинамики снега и льда и моделью динамики (дрейфа) двумерной 
неньютоновской жидкости. С точки зрения динамики льда, блок морского 
льда следует концепции упруго-вязко-пластичной реологии, принятой в ве-
дущих климатических моделях морского льда LIM3 (Vancoppenolle et al., 
2009) и CICE5.0 (Hunke et al., 2013).  

Блок морского льда может быть условно представлен следующими 
частями: 

 перенос характеристик снега и льда двумерным полем скорости 
дрейфа (обычно это масса, сплоченность, энтальпия и, возможно, 
соленость); 

 расчет скорости дрейфа льда под воздействием ветра, океанских те-
чений, наклонов уровня океана, градиентов атмосферного давления 
и сил, возникающих между льдинами в процессе их дрейфа и де-
формаций разного рода (то, что на профессиональном жаргоне на-
зывают реологией); 
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 расчет профилей температуры (а, возможно, и солености) в толще 
снега и льда, вычисление темпов таяния и замерзания, трансформа-
ции снега в лед; 

 вычисление параметров процессов деформации льда в процессе его 
движения (для простоты назовем все эти процессы торошением) и 
перерасчет характеристик льда с учетом его торошения; 

 расчет характеристик молодого льда (шуги), образующегося на сво-
бодной ото льда поверхности воды или под поверхностью океана. 

Модель морского льда считается на той же криволинейной сетке со 
смещенными полюсами, что и модель океана (Володин и др., 2010), что уп-
рощает передачу информации о потоках между блоками океана и морского 
льда и описание взаимодействия блока морского льда с моделью атмосферы. 
Вычисление характеристик льда делается перед каждым временным шагом 
модели динамики океана. 

Использовавшаяся в проекте CMIP5 модель термодинамики льда была 
в значительной степени упрощена. Так, рассматривались только две градации 
толщины льда – открытая вода и собственно лед с некоторой средней толщи-
ной (с соответствующим снеговым покровом). Это достаточно существенное 
упрощение, которое может привести к неточному воспроизведению скорости 
намерзания льда зимой. 

Второе упрощение, которое было сделано, связано с предположениями 
о малости теплоемкости льда по сравнению с теплоемкостью верхнего слоя 
океана, о возможности параметризации проникающей в лед солнечной ра-
диации через альбедо поверхности льда и о постоянстве коэффициента теп-
лопроводности. Все эти три предположения в сумме дают возможность пе-
рейти к так называемой «0-мерной» модели Семтнера (Semtner, 1976) и 
свести задачу термодинамики к нахождению температуры верхней поверхно-
сти снега или льда. 

Второе упрощение принято также в модели FESIM (Danilov et al., 
2015), в которой используется термодинамический блок, подготовленный 
первым автором данного раздела. Эта модель показывает неплохие результа-
ты по сравнению с другими моделями проекта CORE-II, где используются 
значительно более сложные термодинамические блоки (Wang et al., 2016). 
Это косвенно свидетельствует о том, что точность решения термодинамиче-
ской задачи достаточно сложными методами, используемыми в LIM3 и 
CICE5.0, не всегда является определяющей в условиях неопределенности па-
раметров и сложности процессов.  



Базовая модель Земной системы  

 240 

2. Эволюция характеристик массы и сплоченности льда и снега 

Для описания состояния морского льда и снежного покрова на нем ис-
пользуются такие характеристики, как масса (если плотность снега или льда 
считаются постоянными – то объемы льда и снега) и сплоченность (относи-
тельная доля площади океана, занятая льдом, – безразмерная величина, изме-
няющаяся в интервале от 0 до 1). Уравнения для массы снега и льда пред-
ставляют собой следствие закона сохранения массы с учетом фазовых 
переходов при термодинамических процессах. Уравнение для сплоченности 
льда не следует из общих физических принципов типа законов сохранения 
массы, импульса, энергии и должно рассматриваться как эмпирическое соот-
ношение. Таким образом, решаются три уравнения с заданной скоростью 

дрейфа льда iu


: 

( )i
i i h h si s L

m
div u m T Q m F

t

 


    
 , 

( )s
i s s s si s L

m
div u m T Q m F

t

 


    
 , 

( )i A A

A
div u A T Q

t




  
 . 

Здесь , ,h s AQ Q Q  – слагаемые, описывающие изменения массы льда im , 

массы снега sm  и их сплоченности A  при термодинамических процессах и в 

результате выпадения осадков (снега); , ,h s AT T T  – переход массы льда и снега из 

градации в градацию и изменение сплоченности льда в процессе торошения; 

si sm  – уплотнение снега, LF  – намокание снега и превращение его в лед. 

Для обеспечения неотрицательности решения в дискретной модели ис-
пользуется схема переноса 1-го порядка точности (Briegleb et al., 2004). Сама 
схема переноса реализована на криволинейной ортогональной сетке со сме-
щенными полюсами, используемой в модели динамики океана. 

2.1. Образование нового льда 

Шуга (новый лед на открытой воде) образуется в случае реализации ус-
ловия ( )FT T S . При этом, вообще говоря, в модели шуга может образовы-

ваться на любой глубине вплоть до дна. Если быть точным, не вся масса пе-
реохлажденной воды превращается в лед – это связано с собственной 
теплоемкостью льда и соляных карманов в нем. Однако в используемой вер-

сии блока морского льда этим пренебрегается, и масса нового льда N
im  вы-

числяется по формуле: 
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 0 0 01.087 ( ) /N
i P F im C T T S V L  , 

где 0 0, , , , , ,P F iC T T S V L  – плотность воды, теплоемкость воды, температура 

воды, температура замерзания воды, соленость воды, объем переохлажден-
ной воды (обычно связанный с объемом ячейки численной модели) и теплота 
плавления пресного льда. В данном случае теплота плавления предполагается 
равной теплоте кристаллизации. Множитель 1.087 связан с учетом солености 
морского льда 4 5iS   ‰ и изменением его теплоты плавления (Bitz, 

Limpscomb, 1999). 
При образовании нового льда на открытой воде предполагается, что его 

толщина равна фиксированному значению 0h . В общем случае параметр 0h  

следует рассматривать как настроечный – от его выбора, как показывает опыт 
расчетов, зависит скорость продукции льда зимой. Действительно, при боль-
ших значениях 0h  образуется лед низкой сплоченности и на открытой воде 

при заданных параметрах атмосферного воздействия длительное время идет 
процесс образования льда. Наоборот, при малых значениях 0h  новый лед бы-

стро закрывает всю открытую воду и изолирует океан от атмосферы. Пара-
метр 

0h  влияет также на вертикальное распределение температуры и солено-

сти океана – при более интенсивном образовании льда формируется больший 
поток солености в океан, происходит более сильное выхолаживание поверх-
ности океана и, следовательно, развивается более интенсивная вертикальная 
конвекция вследствие гидростатической неустойчивости. 

2.2. Уплотнение и намокание снега 

Для учета процесса уплотнения со временем снега и превращения его в 
лед в уравнение эволюции массы снега вводится слагаемое 

si sm . Такое же 

слагаемое с обратным знаком записывается в правую часть уравнения эво- 
люции массы льда согласно работе (Oberhuber, 1993). Параметр 

8 7 13 10 10 сек      , так что масштаб времени превращения снега в лед име-

ет величину 4 месяца – 1 год. При учете такого процесса в данной модели 
необходимо помнить о нарушении закона сохранения массы соли в системе 
«снег–лед», поскольку снег считается пресным, а лед имеет постоянную со-
леность 4 5iS   ‰. Обеспечить более точное описание процесса с учетом 

закона сохранения массы соли можно в случае учета эволюции солености 
морского льда. 

Превращение снега в лед может происходить также за счет «затопле-
ния» льда, когда линия раздела «снег–лед» оказывается ниже уровня воды.  
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В этом случае считается, что снег, оказавшийся ниже ватерлинии, мгновенно 
превращается в лед. Эта ситуация достаточно редко встречается в Арктике, 
однако имеет большое значение для эволюции льда в Южном океане.  

Пусть толщина снега и льда ,  s i
s i

m m
h h

A A
   соответственно. Измене-

ния массы снега и льда определяются по следующему алгоритму: 

1) вычисляется осадка снега и льда 
0

s s i i
draft

h h
h

 



 , 

2) рассчитывается толщина затопленной части снега  

min( , )draft draft ih h h h   , 

3) вычисляются изменения нормализованных масс льда и снега 

( )i
s s

s

h
m A h

 



   , ( )i im A h h   . 

Эту последовательность действий можно считать определением опера-
тора намокания снега 

LF .  

При реализации процесса «затопления» из пресного снега также обра-
зуется соленый лед. Очевидно, что соль попадает в лед из океана, так что не-
обходимо учитывать поток массы соли из океана. Формально следует учиты-
вать и тот факт, что из океана в снег попадает не только соль, но и пресная 
вода, однако этим также обычно пренебрегается. 

2.3. Решение локально-одномерной задачи термодинамики  
морского льда 

В настоящее время в наиболее сложных моделях морского льда LIM3 и 
CICE5.0 используются примерно одинаковые блоки термодинамики. Эти мо-
дели основаны на локально-одномерных моделях, ведущих свое начало от 
постановки (Maykut, Untersteiner, 1971), и отличаются, в основном, парамет-
ризациями. Уравнение теплопроводности для снега записывается в предпо-
ложении, что солнечная радиация не проникает глубоко в снег и поглощается 
в самом верхнем его слое: 

s s
s s s

T T
c k

t z z
         

, [0, ]sz h . 

В том случае, если имеется снег, уравнение теплопроводности для 
льда записывается без учета проникающей радиации, которая полностью 
поглощается снегом. В случае отсутствия снега имеет смысл учитывать 
проникающую в лед радиацию и записывать уравнение теплопроводности  
в виде: 
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 i i
i i i

T T
c k I

t z z z
          

, [0, ]iz h , 

где i  – плотность морского льда, которая предполагается постоянной; 

( , )i i ic T S  – теплоемкость льда как функция его температуры iT  и солености 
iS ; 

( , )i i ik T S –теплопроводность льда; I – поток проникающей солнечной радиа-

ции; z  – вертикальная координата, направленная вниз от поверхности сне-
га/льда, на которой 0z  .  

Теплоемкость соленого льда хорошо аппроксимируется формулой (па-
раметризация соляных карманов, находящихся в равновесии с окружающим 
пресным льдом):  

0 2
( , ) i

i

L S
с T S c

T


  , 

где 0c – теплоемкость пресного льда при 0°C, iL  – теплота плавления пресно-

го льда при 0°С и 0.054   – примерное соотношение (взятое с обратным 

знаком) между температурой замерзания и соленостью воды.  
Теплопроводность льда аппроксимируется формулой: 

0( , )i

S
k T S k

T


  , 

где 
0k – теплопроводность пресного льда и   – эмпирическая константа. При 

формулировке граничных условий следует различать четыре ситуации: 

1) имеется снег, и температура его поверхности ниже температуры тая-
ния снега mT ; 

2) имеется снег, и его температура равна температуре таяния снега mT ; 

3) снега нет, температура поверхности льда ниже температуры плавле-
ния снега и пресного льда mT ; 

4) снега нет, температура поверхности льда равна mT . 

В общем случае поток тепла на поверхности зависит от ее температу-
ры, влажности, температуры и давления воздуха, скорости ветра и устойчи-
вости атмосферного пограничного слоя, облачности и положения Солнца и от 
свойств поверхности (снег или лед). Обозначим этот поток 0 ( )sF T . Тогда ус-

ловие баланса потоков на верхней границе дает уравнение: 

0 ( )s
s s

T
k F T

z


 


, 0z  . 

На нижней поверхности льда поставим аналогичное условие:  
i

i B

T
k F

z


 


, 

s iz h h  . 
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На границе раздела снега и льда запишем условия непрерывности по-
токов тепла и температуры 

s i
s i

T T
k k

z z

 


 
, 

s iT T  
sz h . 

В случае 2, если вычисленная температура поверхности снега s mT T , 

то полагается s mT T . При этом поток тепла из атмосферы не балансируется 

потоком тепла через лед – в этом случае избыточное тепло идет на таяние 
снега: 

0 ( ) s s
m s s

T h
F T k L

z t

 
  

 
, 0z  . 

Аналогичная ситуация возникает на поверхности свободного от снега 
льда.  

Температура льда на нижней границе льда считается всегда равной тем-
пературе замерзания ( )FT S  при солености воды S . Поэтому в случае поло-

жительного значения величины i
b i

T
F k

z





 ( BF  – поток тепла из океана) реа-

лизуется процесс таяния льда на нижней границе. В противном же случае 
происходит увеличение его толщины: 

*i i
b i i

T h
F k L

z t

 
  

 
, 

s iz h h  . 

Здесь * 0.92i iL L  – теплота плавления льда с учетом его солености. Эта 

же теплота плавления льда используется и при расчете массы шуги, обра-
зующейся при переохлаждении воды ( )FT T S . 

Поскольку в рассматриваемой модели предполагается, что лед по всей 
толщине имеет постоянную соленость, можно пренебречь зависимостью теп-
лоты плавления от солености. 

При таянии снега и таянии/намерзании льда формируется соответст-
вующий поток пресной воды в океан, который меняет соленость верхнего 
слоя океана, – эта задача решается в блоке динамики океана. Поскольку лед 
имеет некоторую соленость, в процессе термодинамической эволюции льда 
между льдом и океаном возникает также некоторый поток соли. 

При моделировании крупномасштабного климатического состояния 
морского льда до сих пор используют приближенные модели, основанные на 
предположении о малости теплоемкости льда и снега по сравнению с тепло-
емкостью океана и о постоянстве коэффициентов теплопроводности is kk , . 

Если принять далее, что можно пренебречь проникновением солнечной ра-
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диации в лед (либо параметризовать этот процесс через формулировку потока 

0F  или корректировкой альбедо льда), то ситуации со снегом и без снега не 

будут отличаться, и уравнения могут быть записаны в следующем простом 
виде (индексы опущены): 

,
T

Const
z





 

т.е. профиль температуры в слое снега и льда можно описать линейной функ-
цией. Следовательно, при сделанных предположениях термическое состояние 
снега и льда может быть описано двумя неизвестными значениями: темпера-
турой верхней поверхности снега 1T  и температурой на границе раздела снега 

и льда 2T . Температура нижней поверхности льда всегда равна температуре 

замерзания морской воды ( )FT S . Именно на таких предположениях основаны 

известные модели (Parkinson, Washington, 1979; Semtner, 1976).  
 

При сделанных выше предположениях задача сводится к следующей 
системе уравнений (будем рассматривать ситуацию полной системы «снег–
лед»): 

 уравнение теплового баланса на верхней поверхности снега 

2 1
0 1( )s

s

T T
k F T

h


 , 

 условие равенства потоков на границе раздела 

2 1 2F
s i

s i

T T T T
k k

h h

 
 . 

Температуру 2T  можно выразить через 
1T  и ( )FT S . Таким образом, по 

существу задача сводится к решению одного нелинейного уравнения для тем-
пературы поверхности снега 1T . 

В случае отсутствия снега задача для температуры поверхности льда 
решается аналогично, в этом случае нет необходимости вычислять темпера-
туру раздела 2T . 

 
Решение задачи термодинамической эволюции снега и льда представ-

ляет, по существу, решение нелинейного уравнения для температуры верхней 
поверхности снега или льда вида ( ) 0T  . Вид функции ( )T  может суще-

ственно меняться в зависимости от параметризаций потоков тепла на границе 
снега/льда с атмосферой, которые должны быть точно согласованы с пара-
метризациями, используемыми в блоках динамики атмосферы и океана.  
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Обычно функция ( )T  имеет вид (температура T  в градусах Кельвина): 

4( ) ( )T AT BT C T D      , 

где , ,A B D  – положительные константы (либо функции, слабо зависящие от 

температуры); ( )C T  – монотонно возрастающая функция, связанная с пара-

метризацией потока скрытого тепла. Можно показать, что для всех распро-
страненных параметризаций потоков скрытого тепла в реальных условиях 

( ) 0C T  . 
 

В стандартной модели Семтнера (Semtner, 1976) решение ищется мето-
дом секущих Ньютона, при этом требуется записать уравнение для темпера-
туры поверхности в виде ( )T F T  и аналитически вычислять производную 

функции ( )F T . Следовательно, при смене параметризации потоков тепла на 

поверхности снега/льда пользователь должен самостоятельно изменить и вид 
функции ( )F T , и запись производной. В представленной выше модели реше-

ние задачи ищется методом секущих, в котором требуется только вычисление 
функции ( )T . Для обеспечения сходимости метода начальное приближение 

ищется на интервале  ba, , где а = –100°С (соответствует формальному пре-

делу 00T K , при котором D ), а b  – значение температуры, при кото-
ром ( ) 0b  . Значение b  определяется либо в ходе итерационного процесса: 

 

1. 10b a  C; 
2. если ( ) 0b  , то a b  и повторить 1; 

3. если ( ) 0b  , то начать итерации по методу секущих, 
 

либо выбирается любой достаточно широкий интервал температур, на кото-

ром можно ожидать существование решения, например, 0 030 , 20aT C C    , 

где 
aT  – температура воздуха.  

Для достижения точности в уравнении баланса тепла 0.1 Вт/м2 (фор-
мально это невязка уравнения) достаточно сделать 10 итераций (обычно 
меньше). 

2.4. Эффекты, связанные с горизонтальной неоднородностью льда 

В моделях с двумя градациями толщины льда предполагается, что тая-
ние происходит преимущественно для тонкого льда. Если ввести аппрокси-
мацию функции распределения льда по толщине в виде линейной функции с 
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толщинами от 0 до 2 ih , то легко показать (Semtner, 1976; Fichefet, Morales 

Maqueda, 1997), что в случае таяния льда 

,   если  0.
2

i i
A

i

h hA
Q

h t t

 
 

 
 

Изменение массы и сплоченности льда можно связать друг с другом в 
предположении неизменности сплоченности. В более общем виде можно по-
ложить, что  

1 ,   если  0,i i
A

i

h hA
Q C

h t t

 
 

 
 

и считать 1 1C   настроечным параметром, связанным с конкретным распре-

делением льда по градациям толщины. 
 

При образовании нового льда на поверхности и в глубине океана в при-
сутствии старого льда скорость изменения сплоченности обычно записывает-
ся в виде: 

0

1
( ) , если 0,i i

A

h h
Q A

h t t

 
  

 
 

где непрерывная монотонная функция ( )A  такова, что (0) 1,  (1) 0    . 

Выбор функции ( )A  в таком виде отражает тот факт, что чем больше от-

крытой воды, тем быстрее происходит образование нового льда. В рассмат-
риваемой версии модели ( ) 1A A   . Однако имеются и другие возможно-

сти, например, 2( ) 1A A    (Fichefet, Morales Maqueda, 1997). Выбор 

параметра 0h имеет тот же смысл, что и в параметризации образования нового 

льда (шуги). Скорость образования нового льда вычисляется аналогично ско-
рости образования шуги на открытой воде без присутствия старого льда. 

2.5. Параметризация альбедо 

При параметризации альбедо необходимо учитывать, что альбедо снега 
и льда зависит от спектрального состава света, угла его падения (прямой или 
диффузно-рассеянный свет). Оптические свойства снега зависят от размера и 
формы снежинок, глубины снежного покрова и свойств подстилающей его 
поверхности, шероховатости и содержания воды и наличия загрязнений. 
Свойства льда зависят от его толщины, возраста, состояния поверхности, 
концентрации соляных карманов и воздушных пузырьков, а также от свойств 
луж талой воды (Perovich, 1996).  

В наиболее простом случае можно выделить четыре состояния поверх-
ности: сухой снег, мокрый (тающий) снег, сухой лед и мокрый лед. Выбор 
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конкретных значений достаточно широк. Считается, что альбедо сухого снега 
лежит в пределах 0.75–0.85, альбедо мокрого снега – 0.65–0.77. Более слож-
ная ситуация со льдом, для которого разброс возможных значений доста-
точно широк: сухой лед – от 0.55 до 0.70, мокрый – от 0.38 до 0.55. При 
расчете альбедо снега учитывается, что тонкий снег лежит на льду не 
сплошным покровом, а так называемыми «косами». При этом среднее аль-
бедо поверхности вычисляется по формуле аналогично модели CICE5.0 
(толщина снега – в см): 

(1 )s isf sf       , 
2

s

s

h
sf

h



. 

После определения поверхностной температуры проверяется условие 
00sT C  (или 00iT C , если снег отсутствует). Если это условие не выполня-

ется, температура поверхности полагается равной температуре плавления и 
рассчитывается новый тепловой баланс – избыточное тепло идет на таяние 
снега или льда. При этом учитывается зависимость альбедо от температуры и 
состояния поверхности. 

Для параметризации проникающей в лед (не покрытый снегом) корот-
коволновой радиации используется предположение о том, что часть радиа-
ции, не отраженная поверхностью, поглощается в самом верхнем слое льда, 
так что это можно также трактовать как поглощение в толще льда, отнесен-
ное к его поверхности. Пусть доля радиации, проникающей в лед, составляет 

величину 0i . Это приводит к изменению эффективного альбедо льда, так что 

в выражении для потока коротковолновой радиации появляется множитель 

0(1 )i  : 

0 0(1 ) (1 ( ))iSW SW i T       . 

В реальности часть проникающей в лед радиации идет на объемный на-
грев льда, который можно рассматривать как эффективный нагрев поверхно-
сти, задавая 1  . В работе (Parkinson, Washington, 1979) полагалось, что 

0.4  .  

Согласно наблюдениям, коэффициент 0i  зависит от спектрального со-

става падающего излучения. Эту зависимость можно параметризовать в виде 
функции от балла облачности N  (Grenfell, Maykut, 1977), поскольку облач-
ность сдвигает спектр солнечного излучения в длинноволновую область, уве-

личивая 0i : 

0 0.18 0.17i N   . 
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В несколько более сложной параметризации учитывается эффект обра-
зования луж на поверхности снега или льда. Предполагается, что они начи-
нают формироваться при температуре поверхности –1°С. Ее альбедо считает-
ся линейной функцией температуры в диапазоне от –1 до 0°С, значения 
которой изменяются от альбедо сухой поверхности до альбедо мокрой по-
верхности. Кроме того, альбедо льда может быть параметрически связано с 
его толщиной. Пример такой параметризации (Яковлев, 2009) приведен в 
таблице. В каждом конкретном случае обычно требуется специальная  
настройка альбедо как одного из наиболее важных параметров в расчете теп-
лового баланса льда и снега. Наиболее перспективный подход в случае со-
единения модели морского льда с моделью динамики атмосферы – использо-
вание спектрального альбедо для прямого и рассеянного света, которые 
вычисляются в радиационном блоке модели динамики атмосферы. 

Таблица 
Параметризация альбедо снега и льда  

в зависимости от температуры поверхности T  и толщины льда ih  и снега sh  

Поверхность 
Сухой 
Т < –1°C 

Мокрый 
T > –1°C 

s , снег 0,8 0,8 0,1 ( 1)s T      

i ,  

лед толщиной 
ih  

(0,65 ) / 50i w i wh     , 

если 50ih  см, 

0,65i  ,  

если 50ih  см 

(0,65 0,075 ( 1) ) / 50i w w iT h        , 

если 50ih  см, 

0,65 0,075 ( 1)i T     ,  

если 50ih  см 

w , вода 0,1 

Эффективное  
альбедо снега 
толщиной sh ,  

лежащего косами

0(1 ) ( (1 ) )f s f i is s i           , 
2
s

f
s

h
s

h см



 

Параметр 
0i  – доля проникающей в лед радиации, считается зависящей от балла облачности 

(Яковлев, 2009).  

2.6. Поток тепла из океана в лед 

Естественно предположить, что поток тепла из океана в лед BF  про-

порционален разности температур океана 
0T  и нижней поверхности льда 

(равной температуре замерзания морской воды ( )FT S ) и скорости трения во-

ды и льда * 0D iu C u u 
 

:  



Базовая модель Земной системы  

 250 

0 0 * 0( ( ))B FF Cp St u T T S    , 

где DC  – коэффициент трения, а St  – число Стентона. Поскольку температу-

ра морской воды не может быть ниже температуры замерзания (в противном 
случае происходит очень быстрый процесс образования нового льда) – этот 
поток всегда положительный.  

Коэффициент DC  в принципе может быть вычислен обычным образом, 

как коэффициент трения у шероховатой стенки:  
2

0

0.4

ln( / )DC
z z

 
  
 

, 

причем, согласно данным измерений, параметр шероховатости 
0 5z   мм 

(McPhee, 2002) для характерной в Арктике толщины льда z  3 м. Как пока-
зывают измерения (McPhee, 1999), число Стентона меняется слабо – в диапа-
зоне от 0.005 до 0.006. В численных моделях часто предполагается, что 

35.5 10DSt C    , что соответствует выбору z  1 м. 

Если предположить, что скорость трения берется из решения задачи 
совместной динамики льда и океана и, следовательно, скорость течения в 
океане вычисляется на расстоянии нескольких метров от границы раздела,  
то полезно ввести ограничения снизу и сверху, например, в виде 

*0.075 100u  см/сек.  

3. Расчет скорости дрейфа морского льда 

3.1. Уравнения динамики 

Модель дрейфа морского льда полностью повторяет подход известных 
моделей CICE5.0 (Hunke et al., 2013) и LIM3 (Vancoppenolle et al., 2009) и ос-
нована на работе (Hibler, 1979), в которой сформулирована так называемая 
эллиптическая вязко-пластичная реология льда. Баланс импульса льда будет 
иметь вид: 

0
i

i a w

u
m mlk u P

t
 

      


F
      . 

Здесь m  – суммарная масса льда и снега (на единицу площади); a


 – 

касательное напряжение трения ветра; l  – параметр Кориолиса; k


– единич-

ный вектор, направленный по вертикали вверх; 0P


 – градиент давления на 

поверхности океана (в модели учитываются уровень океана и давление атмо-

сферы); F


 – средняя по толщине льда сила, вызванная реологией морского 
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льда (т.е. напряжениями, возникающими в ледовом покрове вследствие его 
движения и различной толщины и сплоченности льда).  

Обычно сделается предположение, что для морского льда можно пре-

небречь инерционными слагаемыми ( ) 0i im u u 
 

. Масштабный анализ пока-

зывает, что в большей части океана, покрытого достаточно толстым льдом, 
эти слагаемые на порядок меньше локального ускорения. В сущности, это 
предположение непринципиально и может быть преодолено методом расще-
пления по физическим процессам с использованием методов, аналогичных 
методам решения задачи динамики океана. Более того, в ряде районов океана 
отмечаются высокие значения скорости дрейфа льда – более 1 м/сек, и для 
таких скоростей сделанная выше линеаризация может быть неверна. 

Касательное трение о воду записывается в виде обычного квадратично-
го закона трения: 

w
 =     0 cos sinD i i iC u u u u β+ k u u    

     
, 

где DC  – коэффициент сопротивления, k


 – единичный вертикальный вектор, 

   угол поворота скорости дрейфа льда iu


 относительно горизонтальной 

составляющей скорости течения воды iu


. В моделях с достаточно высоким 

разрешением по вертикали можно полагать, что 0  .  

Внутренние силы, возникающие в силу реологии льда, вычисляются на 
основе упруго-вязко-пластичной эллиптической реологии. Приведем краткое 
изложение, следуя обозначениям и идеям модели LIM3. 

Пусть компоненты тензора напряжений обозначены 11 12 22, ,   . Тогда, 

если ввести обозначения (в обобщенных ортогональных координатах 
1 2,   с 

метрическими коэффициентами 1 2,h h ) 

1 11 22 2 11 22,             , 

   2 1
1 2 1 2

1
DD h u h v

h h  
  

    
, 

2 2
2 1

1 2 1 2 2 1

1
T

u v
D h h

h h h h 
     

           
, 

2 2
1 2

1 2 2 1 1 2

1
S

u v
D h h

h h h h 
     

           
, 
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где , ,D T SD D D  означают, соответственно, дивергенцию, растяжение и сдвиг, 

то компоненты тензора напряжений для эллиптической вязко-пластичной 
реологии записываются в виде (Hibler, 1979): 

1

2 2

12 2

1 ,

,

,
2

D

T

S

D
P

D
P

e
D

P
e







    






 

где P  – предельное давление (прочность льда на сжатие), e =2 – эксцентри-
ситет эллиптической кривой достижимости, а   – мера скорости деформа-
ции, определяемая по формуле: 

 2 2 21
D T SD D D

e
    . 

Давление во льду может определяться из простого соотношения 
(Hibler, 1979): 

** (1 ) ,C AP P h e     

где * 20C   – эмпирическая безразмерная константа; *P  – эмпирическая кон-

станта, иногда также называемая «прочностью льда» ( * 4 21 3 10P Нм   ); h , 

A  – средняя по градациям толщина и суммарная сплоченность льда. Заме-
тим, что достаточно реалистично выглядит также идея о связи давления не со 

средней толщиной h , а с толщиной самого тонкого льда. Существуют более 

сложные параметризации, связывающие *P  с квадратом средней толщины 

льда h  или с параметрами торошения льда, однако именно такая параметри-
зация наиболее популярна в климатических моделях, так как отличается про-
стотой и не приводит в вычислительной неустойчивости. 

Опыт расчетов показывает, что скорость дрейфа льда нелинейно зави-

сит от давления так, что при * 4 13 10P Нм   лед практически останавливается 
(Steele et al., 1997). Более того, при низкой точности итерационного процесса 
для определения скорости дрейфа льда фактически реализуется несколько 
иная реология, с другим эффективным параметром прочности льда. Это озна-

чает, что в каждом конкретном случае параметр *P  может рассматриваться 
как настроечный, выбираемый из соображений точности воспроизведения 
скорости дрейфа.  
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Сила   F  представляет собой дивергенцию тензора напряжений.  
В обобщенных ортогональных координатах получаем: 

2 2
1 2 2 1 12

1 2 2
1 1 1 2 1 1 2 2

2 2
1 1 2 2 12

2 2 2
2 2 1 2 2 1 2 1

( ) ( )1 1 2
2 ,

( ) ( )1 1 2
2 .

h h
F

h h h h h

h h
F

h h h h h

  
  

  
  

  
  

  

  
  

  

 

В силу особенностей численного решения нелинейной задачи с вязко-
пластичной реалогией была предложена регуляризация в виде упруго-вязко-
пластичной реологии (Hunke, Dukowicz, 1997; Hunke, 2001). Основная идея 
состоит в формальном введении упругих волн, затухающих за время с мас-

штабом dT  (что можно связать с аналогом модуля Юнга 
d

E
T


 ), и формули-

ровке эволюционной задачи для компонент тензора напряжений. Тогда фор-
мально можно записать три эволюционных уравнения, дающих предельное 
вязко-пластичное решение для постоянного форсинга при t  : 

1 1

2 2
2

12 12
2

1
1 ,

2 2 2

,
2 2

.
2 4

D

d d d

T

d d

S

d d

DP
P

t T T T

D
P

t T T e

D
P

t T Te

 

 

 

        


 
 


 

 

 

Полученная система уравнений для компонент скорости дрейфа льда 
( , )u v  и компонент тензора напряжений 

1 2 12, ,    представляет собой систе-

му уравнений с упруго-вязко-пластичной реологией. Интегрирование систе-
мы уравнений динамики льда проводится при фиксированном давлении P  
(которое обычно предполагается медленно меняющимся) с «внутренним» 
маленьким шагом по времени et  – обычно этот шаг составляет величину  

от 30 до 60 сек в зависимости от пространственного разрешения. 

В работе (Hunke, 2001) предложен метод регуляризации в случае режи-
ма медленного торошения, хотя определенная регуляризация уже сделана 
путем введения затухающих упругих волн. Предполагается, что величина 
прочности льда ограничена сверху некоторым значением, связанным с харак-
терной массой льда, входящей в некоторый коэффициент C , пространствен-
ным разрешением, мерой деформации льда, выраженной через параметр  , и 

разрешением по времени et : 
2

x y d

e

С h h T
P

t


 


. 
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Численное интегрирование задачи для напряжений и соответствующих 
компонент скорости проводится по явной схеме Эйлера с небольшим шагом 
по времени (от 60 до 30 сек), причем неявно аппроксимируются сила Корио-
лиса и линеаризованное трение о воду. 

3.2. Граничные условия для задачи динамики льда 

Как правило (Vancoppenolle et al., 2009), в случае различных вариантов 
реологии, операторы которых содержат вторые производные по пространст-

ву, на твердых участках границы ставится условие прилипания 0iu 


. Фор-

мально считается, что лед занимает всю расчетную область. Это снимает 
проблему задания граничных условий для скорости дрейфа на неизвестной 
кромке ледового покрова. В области, свободной ото льда, полагается некото-
рая минимальная толщина льда и предполагается, что внутренние напряже-
ния отсутствуют (режим чистого дрейфа): 

1 2 12 0     . 

Условие прилипания на берегу может быть нереалистичным в моделях 
с низким пространственным разрешением, так как, например, в районе Ка-
надского архипелага в Северном Ледовитом океане оно приведет к остановке 
льда в узких проливах. 

Перераспределение массы льда по градациям толщины (в данном слу-
чае это лед и открытая вода) происходит в результате процессов таяния и на-
мерзания, а также при торошении льда в результате его движения. Теория 
перераспределения массы льда при торошении дана в работах (Hibler, 1980; 
Flato, Hibler, 1995). Основная идея состоит в том, что скорость уменьшения 
площади льда связана с параметрами дрейфа 

,0 0.5 ( ( ) ) min( ,0)A S i iT C u u         
   . 

Считается, что константа 0.5SC  . В случае 0SС   торошение опреде-

ляется только дивергенцией поля скорости дрейфа льда. Опыт расчетов пока-
зывает, что более реалистичные результаты получаются при значениях SC  в 

диапазоне от 0.125 до 0.25.  

Если сплоченность льда превышает 0
min1 A , то это также интерпрети-

руется как торошение, и сплоченность полагается равной 0
min1 A , где 0

minA  – 

минимальная доля открытой воды, которую можно рассматривать как эмпи-
рический параметр. Изменение сплоченности такого рода происходит не 
только в процессе дрейфа, но и в процессе образования нового льда. 
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Особенности реализации  
параллельной версии модели ИВМ РАН  

(базовая версия) 

Е.В. Мортиков  

Численное моделирование климата с помощью сложных многокомпо-
нентных моделей Земной системы относится к задачам, наиболее требова-
тельным к вычислительным ресурсам. Постановка экспериментов с высоким 
пространственным разрешением предъявляет значительные требования к эф-
фективности программной реализации климатических моделей на современ-
ных параллельных вычислительных системах. К основным задачам на сего-
дняшний день применительно к климатическим исследованиям можно 
отнести разработку: алгоритмов, обладающих высокой масштабируемостью 
на массивно-параллельных вычислительных кластерах; масштабируемых 
систем параллельного ввода-вывода данных; подходов к эффективному объе-
динению различных программных компонент моделей Земной системы на 
суперкомпьютерах. Особый интерес представляет возможность ускорения 
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расчетов за счет переноса вычислений на архитектуру перспективных сопро-
цессоров или ускорителей – графических карт (Kelly, 2010) и процессоров 
Intel Xeon Phi (Mielikainen et al., 2014; Xue et al., 2014). 

Программная реализация модели Земной системы ИВМ РАН на парал-
лельных вычислительных системах с распределенной памятью основана на 
двумерной декомпозиции расчетной области по широте и долготе. Для вы-
полнения обменов данными между параллельными процессами используются 
функции библиотеки MPI. В модели атмосферы также реализована надстрой-
ка над библиотекой MPI, позволяющая выполнять характерные операции об-
менов данными между параллельными процессами (Gloukhov, 2002). Модели 
атмосферы и океана выполняются на независимых группах MPI-процессов, а 
обмены данными между ними реализованы с помощью механизма интерком-
муникаторов библиотеки MPI.  

Эффективность программной реализации модели океана на параллель-
ных системах несколько лучше по сравнению с моделью атмосферы, что свя-
зано как с большим горизонтальным разрешением в модели океана, так и 
особенностями численного метода решения уравнений гидротермодинамики 
(Terekhov et al., 2011). В частности, применение в модели океана сетки  
с обобщенными сферическими координатами, где Южный полюс совпадает с 
положением географического полюса, а Северный полюс помещен на терри-
торию Сибири – вне расчетной области, позволяет избежать проблем, связан-
ных с расчетом динамики у полюсов. Напротив, в модели атмосферы выпол-
няется пространственная фильтрация всех прогностических переменных 
вблизи полюсов для подавления коротковолновых гармоник на регулярной 
широтно-долготной сетке (Burridge, Haseler, 1977). Программная реализация 
пространственной фильтрации в модели атмосферы основана на возможности 
так называемого «транспонирования» данных, реализованной в надстройке 
над библиотекой MPI (Gloukhov, 2002). Под транспонированием подразуме-
вается такое перераспределение данных между параллельными процессами, в 
результате которого нераспределенная размерность становится распределен-
ной, а одна из распределенных – нераспределенной. В модели атмосферы по-
сле выполнения операции транспонирования каждый MPI-процесс содержит 
лишь часть уровней по вертикали, но все дискретные значения вдоль задан-
ного круга широты, что позволяет использовать последовательный алгоритм 
быстрого преобразования Фурье для пространственной фильтрации перемен-
ных. Для продолжения счета модели требуется выполнение обратного транс-
понирования данных. Выполнение операций транспонирования данных на 
современных параллельных вычислительных системах, как правило, малоэф-
фективно. Перераспределение больших объемов данных между тысячами за-
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действованных вычислительных процессов может значительно замедлять 
выполнение программы. 

В новой версии климатической модели INMCM был реализован ряд мо-
дификаций в алгоритмах расчета динамики модели атмосферы для повышения 
масштабируемости и ускорения вычислений на суперкомпьютерах (Мортиков, 
2015а); разработана новая программная реализация блока переноса примесей 
на основе технологии гибридного программирования MPI-OpenMP, учиты-
вающая архитектуру перспективных массивно-параллельных вычислитель-
ных систем (Мортиков, 2016). Для решения эллиптического уравнения в мо-
дели атмосферы вместо прямого метода, использующего преобразование 
Фурье, предложен итерационный алгоритм на основе многосеточного подхо-
да (Мортиков, 2015а, 2015б). 

Для оптимизации пространственной фильтрации блок подпрограмм, 
реализующий выполнение MPI-коммуникаций в модели атмосферы, был до-
полнен возможностью группировки данных. Группировка позволяет совмес-
тить операцию транспонирования для заданного набора переменных, а также 
набора плоскостей вдоль дополнительной распределенной размерности, не 
участвующей в транспонировании – в случае фильтрации таковой является 
распределение по широте. Модификация позволяет минимизировать число 
MPI-сообщений и, как следствие, уменьшить суммарные задержки, связан-
ные с их инициализацией, а также отчасти улучшить эффективность внут-
ренних для реализации MPI-операций копирования памяти. Отметим, что 
программная реализация позволяет контролировать как параметры группи-
ровки данных, так и алгоритмы, используемые для выполнения объединения 
данных с MPI-процессов (например, выполнение объединений с помощью 
прямых обменов между процессами или применение функций коллективного 
взаимодействия MPI; использование производных типов MPI и др.), произво-
дительность которых на разных вычислительных системах и для разных реа-
лизаций MPI может значительно отличаться. 

Схожие подходы к оптимизации обменов данными были реализованы и 
для других компонент расчета динамики атмосферы, что позволило повысить 
масштабируемость модели более чем в два раза – до 2000 ядер при горизон-
тальном разрешении 1.25°×1° и 128 уровнях по вертикали. Масштабируе-
мость модели атмосферы и предыдущей ее версии на кластере МВС-10П 
Межведомственного суперкомпьютерного центра РАН приведена на рис. 1. 
Дальнейшая оптимизация операций доступа к памяти; модификация про-
граммного кода в динамическом блоке, обеспечивающая векторизацию инст-
рукций компилятором, позволила дополнительно ускорить расчеты в новой 
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версии климатической модели. Для достижения скорости счета, превышаю-
щей 10 лет модельного времени за астрономические сутки для модели  
Земной системы при горизонтальном разрешении в 2°×1.5° и 73 уровнях по 
вертикали в модели атмосферы, 0.5°×0.25° и 40 уровнях в модели океана, 
требуется задействовать не более 1000 процессорных ядер суперкомпьюте-
ров, установленных в МСЦ РАН и Суперкомпьютерном центре МГУ. 

 

Рис.  1.  Масштабируемость  модели  атмосферы  (сплошные  линии)  и  предыдущей  ее 
версии  (пунктирные  линии)  при  различном  числе  вертикальных  уровней NL.  В  блоке 
аэрозолей  рассчитывается  перенос  концентрации 10  веществ.  Горизонтальное  разре‐
шение: 1.25°×1°. Ускорение приведено относительно времени счета на 8‐ми ядрах. 

В новой версии климатической модели INMCM блоки переноса аэрозо-
лей в модели атмосферы и примесей в модели океана рассматриваются в виде 
программных модулей, выполняемых на отдельных группах вычислительных 
ядер. Такой подход согласуется с общей тенденцией представления компо-
нент моделей Земной системы в виде независимых программных элементов 
(Collins et al., 2005): модуль атмосферы, модуль океана, модуль морского 
льда и т.д. 

Программная реализация блоков переноса примесей основана на ис-
пользовании гибридного программирования MPI-OpenMP. Совмещение MPI-
OpenMP позволяет учитывать как возможность пространственной декомпо-
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зиции задачи по параллельным процессам, так и независимость уравнений 
для переноса концентраций, и обеспечивает большую масштабируемость и 
эффективность использования вычислительных ресурсов современных су-
перкомпьютеров по сравнению с известными решениями. В частности, в ра-
боте (Mirin, Worley, 2012) предлагается использование дополнительных и 
лишь частично активных параллельных нитей OpenMP для ускорения расче-
тов в моделях атмосферы, включающих аэрозольный блок. Однако для алго-
ритма (Mirin, Worley, 2012), реализованного в модели CAM (Community 
Atmosphere Model), масштабируемость ограничена числом ядер на процессо-
ре, а также непосредственно MPI-масштабируемостью модели атмосферы. 
Более того, ресурсы в таком подходе используются неэффективно – часть 
ядер остается незадействованной в ходе счета. 

Развитие современных суперкомпьютеров также определяет необходи-
мость применения смешанного параллелизма MPI-OpenMP. Вычислительные 
узлы таких систем, как правило, представляют собой гетерогенную архитек-
туру, состоящую из процессоров «традиционной» архитектуры и ускорителей 
или сопроцессоров. Например, каждый узел системы МСЦ РАН МВС-10П 
состоит из 2-х 8-ядерных процессоров Intel Xeon E5-2690 и 2-х 60-ядерных 
ускорителей Intel Xeon Phi SE10X. Можно отметить и архитектуру RSC 
Petastream (Semin et al., 2014), полностью основанную на использовании про-
цессоров Intel Xeon Phi 7120D. Для эффективного использования таких вы-
числительных платформ, сочетающих элементы с распределенной и общей 
памятью, необходима реализация компонентов моделей Земной системы на 
основе технологии гибридного программирования MPI-OpenMP. Отметим, 
что использование именно интерфейса OpenMP представляется наиболее 
предпочтительным; методика «инкрементального распараллеливания» – воз-
можность постепенной модификации и оптимизации модели – является суще-
ственной с учетом сложной программной структуры климатических моделей.  

Данные о динамике атмосферы поступают в аэрозольный блок на каж-
дом динамическом шаге, а информация о концентрации аэрозолей передается 
в блок динамики атмосферы один раз в 3 модельных часа. Схожая структура 
обменов данными справедлива и для связки модели океана и модуля переноса 
примесей (например, блока биохимии океана). Для уменьшения числа точек 
синхронизации обмены данными выполняются асинхронно с дополнительной 
буферизацией сообщений. В общем случае программная реализация позволя-
ет использовать для модуля переноса примесей произвольное число MPI-про- 
цессов. В данном случае массивы после приема объединяются или перерас-
пределяются в рамках группы процессов, связанной со вспомогательным  
модулем переноса примесей, не влияя на расчет основных уравнений дина-
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мики. Вычислительные эксперименты показывают, что для версии модели 
атмосферы, включающей перенос концентраций десяти веществ, выделение 
равного числа ядер для динамики атмосферы и аэрозольного блока является 
достаточным для уменьшения времени счета до двух раз. При постановке за-
дач, предполагающих большее число аэрозолей, допускается разделение их 
на группы и последующее численное решение уравнений для каждой группы 
на отдельных вычислительных MPI-процессах. 

Дополнительный параллелизм при использовании OpenMP нитей в 
рамках одного MPI-процесса обеспечивает возможность асинхронного вы-
полнения обменов и их перекрытия с вычислениями. Данная возможность 
достигается за счет выполнения MPI-обменов одной нитью OpenMP. Высокая 
стоимость синхронизации нитей и инициализации параллельных областей на 
процессорах Intel Xeon Phi учитываются за счет минимизации точек синхро-
низации, в том числе при MPI-обменах, а инициализация параллельной об-
ласти OpenMP выполняется однократно на один шаг расчета динамики при-
месей по времени. В данном случае используется поддержка «orphan» 
директив («оторванных» директив) в интерфейсе OpenMP (Chapman et al, 
2008) – допускается, что директивы синхронизации и распределения работы 
могут не входить в лексический контекст параллельной области. 

Результаты вычислительных экспериментов показывают, что увеличе-
ние числа OpenMP нитей при достаточно большом числе задействованных 
MPI-процессов является более эффективным методом ускорения расчетов. 
Наоборот, на начальном этапе более целесообразно увеличение числа MPI-
процессов – в этом случае достигается ускорение за счет размещения локаль-
ных массивов в более быстрой (относительно скорости доступа) памяти про-
цессора. Дополнительное ускорение за счет использования OpenMP связано с 
лучшей масштабируемостью основных операций расчета динамики примесей 
в рамках модели с общей памятью: выполнения фильтрации переменных, 
расчета явных тенденций, горизонтальной и вертикальной диффузий. 

На сегодняшний день актуальной задачей применительно к климатиче-
ским исследованиям представляется разработка алгоритмов, обладающих вы-
сокой масштабируемостью на вычислительных кластерах, состоящих из со-
процессоров (GPU, Intel Xeon Phi). Подразумевается, что климатические 
модели следующего поколения должны позволять проводить расчеты на 
энергоэффективных массивно-параллельных суперкомпьютерах, основанных 
на архитектуре ускорителей.  

Для оценки возможности использования сопроцессоров в климатиче-
ских задачах рассматривался итерационный алгоритм решения уравнений 
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эллиптического типа, возникающих при применении полунеявных схем в мо-
делях общей циркуляции атмосферы (Мортиков, 2015б). Численные методы 
решения эллиптических уравнений, как правило, являются наиболее слож-
ными, с точки зрения реализации на параллельных системах, элементами рас-
чета динамики атмосферы (Müller, Scheichl, 2014). Вычислительные экспери-
менты показывают, что для задач относительно большой пространственной 
размерности (при горизонтальном разрешении в модели атмосферы менее 
0.5°) перенос вычислений на архитектуру ускорителей оправдан и позволяет 
уменьшить время счета. Данный результат справедлив как для графических 
карт Nvidia, так и для процессоров Intel Xeon Phi. Вместе с тем необходима 
разработка итерационных методов, в большей степени учитывающих особен-
ности архитектуры массивно-параллельных систем и обеспечивающих опти-
мальную вычислительную сложность при решении разностных эллиптиче-
ских задач (Li, Saad, 2013; Yang, Mittal, 2014). Эффективное использование 
возможностей сопроцессоров также требует переноса всех элементов расчета 
динамики в климатических моделях следующего поколения на новую архи-
тектуру. 
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Е.М. Володин, Е.В. Мортиков, С.В. Кострыкин, В.Я. Галин, В.Н. Лыкосов, 
А.С. Грицун, Н.А. Дианский, А.В. Гусев, Н.Г. Яковлев 

В настоящее время в Институте вычислительной математики РАН име-
ется комплекс различных версий модели климатической системы, каждая из 
которых включает в себя модель общей циркуляции атмосферы, модель общей 
циркуляции океана и может быть дополнена другими блоками, например, рас-
четом углеродного цикла (бюджета содержания углерода растений, почвы, 
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океана и атмосферы). Моделирование климата является проблемой, которая 
требует огромных вычислительных ресурсов, доступных только при использо-
вании высокопроизводительных параллельных компьютеров. При этом про-
граммная реализация модели должна учитывать особенности параллельной 
архитектуры этих компьютеров. Комплекс климатических моделей ИВМ РАН 
включает ряд версий, подробно описанных в работе (Дымников и др., 2015).  

Рассмотрим воспроизведение современного климата с помощью версии 
INMCM5. Модель имеет разрешение в атмосферном блоке 21.5 градуса по 
долготе и широте и 73 уровня по вертикали, шаг по времени в динамическом 
блоке равен 3 минутам. В блоке океана разрешение составляет 0.50.25 гра-
дуса и 40 уровней, шаг по времени равен 12 минутам. С моделью проведен 
численный эксперимент по воспроизведению современного климата, для чего 
концентрации малых газовых составляющих, источники антропогенных аэро-
золей, поток солнечного излучения и распределение растительности были 
заданы соответствующими середине ХХ века. Продолжительность расчета 
составила 80 лет. Расчет был проведен на суперкомпьютере Межведомствен-
ного суперкомпьютерного центра РАН. Для этого использовалось обычно 
384 процессора, причем скорость счета составляла около 6 лет модельного 
времени за сутки реального. Начальные данные для эксперимента получены в 
результате предыдущих расчетов. Они соответствуют модельному климату, 
поэтому существенного тренда в атмосфере и верхнем слое океана в течение 
рассматриваемого эксперимента не происходит. Небольшой тренд в глубоком 
океане, как и в других климатических моделях, имеет место.  

Ниже результаты моделирования сравниваются с имеющимися наблю-
дениями. Для температуры, скорости ветра и давления используются данные 
реанализа ERA (Uppala et al., 2005) и NCEP (Kalnay et al., 1996), для осадков в 
качестве наблюдений взяты данные (Xie, Arkin, 1997). В океане результаты 
моделирования для температуры и солености сравниваются с данными (Steele 
et al., 2001). Интегральные величины потоков тепла приведены по оценкам 
(Hartmann et al., 2013).  

Сравнение проводится также с предыдущей версией модели INMCM4, 
с которой аналогичный численный эксперимент был проведен в рамках про-
граммы CMIP5 (Володин и др., 2010). Основные отличия версии INMCM5 от 
предыдущей следующие: наличие интерактивного аэрозольного блока, боль-
шее количество вертикальных уровней в атмосферном блоке (73 – в модели 
INMCM5 и 21 – в модели INMCM4). Это позволило поднять верхнюю грани-
цу расчетной области примерно с 30 до 60 км и увеличить вертикальное раз-
решение в стратосфере. В атмосферном блоке диагностический расчет балла 
облачности и водности облаков заменен на прогностический расчет, детали 
которого изложены при описании атмосферных параметризаций. В блоке 
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океана разрешение увеличено в 2 раза по обеим горизонтальным координа-
там. Перечисленные изменения в модели стали основными причинами улуч-
шения воспроизведения климата, которые рассматриваются ниже.  

В табл. 1 приведены глобально осредненные величины компонент теп-
лового баланса и другие параметры, характеризующие систему «атмосфера–
океан–криосфера». Компоненты радиационного баланса в модели в основном 
укладываются в диапазон оценок по данным наблюдений. Исключение со-
ставляет поглощенная и отраженная поверхностью солнечная радиация, ко-
торая несколько завышена во всех версиях модели, по-видимому, за счет  
заниженной величины отраженной атмосферной солнечной радиации. Длин-
новолновый радиационный баланс поверхности в версии модели INMCM5 
также несколько занижен.  

Таблица 1 
Интегральные показатели наблюдаемого и модельного климатов 

Название Наблюдения INMCM3 INMCM4 INMCM5 

Приход. к верх. гр. солн. рад. 341.3 341.7 341.8 341.4 
Уходящая солн. рад. верх. гр. 96–100 97.5±0.1 96.2±0.1 98.5±0.2 
Уход. длин. рад. на верх. гр. 236–242 240.8±0.1 244.6±0.1 241.6±0.2 
Поглощенная пов. солн. рад. 154–166 166.7±0.2 166.7±0.2 169.0±0.3 
Отраж. пов. солн. рад. 22–26 29.4±0.1 30.6±0.1 30.8±0.1 
Длинноволн. рад. бал. пов. –54–58 –52.1±0.1 –49.5±0.1 –63.0±0.2 
Отраж. атмосф. солн. рад. 74–78 68.1±0.1 66.7±0.1 67.8±0.1 
Погл. атмосф. солн. рад. 74–91 77.4±0.1 78.9±0.1 81.9±0.1 
Поток явн. тепла с поверхности 15–25 27.6±0.2 28.2±0.2 18.8±0.1 
Поток скрыт. тепла с поверхности 70–85 86.3±0.3 90.5±0.3 86.1±0.3 
Полное количество облаков, % 64–75 64.2±0.1 63.3±0.1 69±0.2 
Солн. рад-обл. форсинг на верх. гр. атм. –47 –42.3±0.1 –40.3±0.1 –40.4±0.1 
Длинноволн. рад.-обл. форсинг  
на верх. гр. атм. 

26 22.3±0.1 21.2±0.1 24.6±0.1 

Температура воздуха у поверхности, °C 14.0±0.2 13.0±0.1 13.7±0.1 13.8±0.1 
Осадки, мм/сут 2.5–2.8 2.97±0.01 3.13±0.01 2.97±0.01 
Сток рек в океан, 103 км3/год 29–40 21.6±0.1 31.8±0.1 40.0±0.3 
Площадь снега в февр., млн км2 46±2 37.6±1.8 39.9±1.5 39.4±1.5 
Площадь вечн. мерзл., млн км2 10.7–22.8 8.2±0.6 16.1±0.4 5.0±0.5 
Площадь суши, подверженной сез. про-
мерз. в Сев. Пол., млн км2 

54.4±0.7 46.1±1.1 48.3±1.1 51.6±1.0 

Площадь морского льда в Сев. Пол.  
в марте, млн км2 

13.9±0.4 12.9±0.3 14.4±0.3 14.5±0.3 

Площадь морского льда в Сев. Пол.  
в сентябре, млн км2 

5.3±0.6 4.5±0.5 4.5±0.5 6.1±0.5 

Единицы измерения потоков тепла – Вт/м2, для остальных величин единицы измерения приве-
дены вместе с названием. После значка ± указано, где возможно, среднеквадратичное отклоне-
ние среднегодового значения. 
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В этой версии модели поток явного тепла уменьшился по сравнению с 
данными предыдущих версий и стал соответствовать оценке по данным на-
блюдений. Уменьшился и стал ближе к наблюдениям и поток скрытого тепла. 
Это произошло, по-видимому, как вследствие включения новой параметриза-
ции конденсации и облачности, так и вследствие учета вовлечения на верхней 
границе атмосферного пограничного слоя, что привело к изменению его 
стратификации и, следовательно, к изменению потоков с поверхности, при-
чем сами формулы расчета потоков с поверхности не менялись.  

Изменение схемы расчета облачности привело к лучшему согласию 
длинноволнового радиационно-облачного форсинга с оценкой по спутнико-
вым измерениям, в основном за счет увеличения оптической толщины верх-
них облаков в тропиках. В то же время радиационно-облачный форсинг в 
солнечной части спектра остался заниженным по величине.  

Баланс тепла на верхней границе атмосферы составляет 1.3 Вт/м2, ба-
ланс тепла на поверхности равен 1.1 Вт/м2. Разница в 0.2 Вт/м2 объясняется 
поглощением солнечной и тепловой радиаций в фиктивном слое, располо-
женном выше первого модельного уровня. Суммарный поток тепла на по-
верхности частично расходуется на таяние льда Гренландии и Антарктиды, 
баланс массы которых не рассчитывается в модели, а частично приводит к 
медленному тренду в глубоких слоях океана. Однако изменение во времени 
теплосодержания глубоких слоев океана примерно такой величины свойст-
венно всем современным климатических моделям. 

Интегральные показатели криосферы в основном соответствуют на-
блюдаемому диапазону этих величин, кроме площади вечной мерзлоты, ко-
торая в последней версии модели значительно занижена. Это происходит 
вследствие того, что в модели коэффициент теплопроводности верхних слоев 
почвы, содержащих мох и опавшие листья, хотя и имеет значения меньшие, 
чем в глубине, но, по-видимому, эти значения все еще завышены по отноше-
нию к природе. 

Интегральные показатели климата в последней версии модели остались 
примерно на том же уровне соответствия наблюдениям, что и в предыдущей 
версии, или же незначительно улучшились. 

На рис. 1 представлена среднегодовая ошибка приповерхностной тем-
пературы (ПТ) воздуха в версиях модели INMCM4.0 и INMCM5.0. Ошибка в 
ПТ в версии INMCM5.0 остается примерно такой же, какой и была в 
INMCM4.0. Именно такое пространственное распределение ошибки в темпе-
ратуре поверхности океана, включая ее занижение в центре Тихого океана  
у экватора и завышение у тихоокеанского берега Южной Америки, а также у 
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атлантического берега Африки, характерно для большинства современных 
климатических моделей (Flato et al., 2013). Завышение ПТ Северного Ледови-
того океана, а также некоторых морей у побережья Антарктиды, является 
специфической проблемой модели INMCM5.0 и может быть связано с тем, 
что сплоченность льда в этих местах даже зимой на несколько сотых долей 
меньше единицы. 

 
Рис. 1. Отличие среднегодовой температуры поверхности (К)  

от данных реанализа ERA в модели INMCM5.0 (вверху)  
и модели INMCM4.0 (внизу) 

Поток явного и скрытого тепла с части поверхности океана, не покры-
той льдом, существенно нагревает нижние слои арктической и антарктиче-
ской атмосферы. По сравнению с предыдущей версией, уменьшилось зани-
жение приземной температуры над тропическими и субтропическими 
континентами. Это произошло за счет изменения ночной температуры; днев-
ная температура осталась практически неизменной. Причиной этого является 
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изменение стратификации атмосферного пограничного слоя в результате мо-
дификации параметризации вовлечения на верхней границе, а также облачно-
сти и конденсации. Среднеквадратичная ошибка (норма ошибки) среднегодо-
вой температуры в модели INMCM4 составляла 1.84 К, а в модели INMCM5 
она снизилась до 1.59 К. 

 

Рис. 2. Отличие модельных среднегодовых осадков (мм/сут) от данных (Xie, Arkin, 1997) 

Пространственное распределение разности модельных и наблюдаемых 
осадков (рис. 2) примерно такое же, как и в предыдущей версии модели.  
В тропиках ошибки воспроизведения осадков, связанные с положением зоны 
конвергенции, представляют собой их завышение над западной частью Ин-
дийского океана и занижение над востоком, завышение осадков в Тихом 
океане вне экватора и занижение вблизи экватора, занижение в Атлантике к 
северу от экватора и завышение к югу от него.  

Именно такие ошибки характерны для большинства современных мо-
делей, как можно видеть, например, в (Flato et al., 2013, рис.11.4b). В то же 
время, завышение осадков в умеренных широтах обоих полушарий – специ-
фическая черта модели INMCM5 и ее предыдущих версий. Величины ошибок 
в модели INMCM5 остались примерно такими же, как в модели INMCM4 
(Володин и др., 2010, рис. 2), или несколько уменьшились. Особенно это за-
метно на западе Индийского океана и на южной ветви зоны конвергенции в 
Тихом океане. Норма ошибки среднегодовых осадков в модели INMCM5 со-
ставляет 0.89 мм/сут., а в модели INMCM4 она была равна 1.03 мм/сут. 

Ошибка зональной скорости ветра и температуры на различных высо-
тах приведена на рис. 3. Если сравнить ее с аналогичной ошибкой в преды-
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дущей версии модели (Володин и др. 2010, рис. 4), то можно видеть, что в 
тропосфере ошибки остались примерно такими же по величине и по распо-
ложению, или даже немного увеличились. 

 
Рис. 3. Отличие среднегодовой температуры, К (вверху),  

и скорости зонального ветра, м/с (внизу), рассчитанных в модели  
и осредненных вдоль круга широты, от данных реанализа ERA 

Кажущееся увеличение отрицательной ошибки температуры в нижней 
тропосфере вблизи 30°–40° с.ш. связано с выбором в качестве наблюдений 
данных реанализа ERA вместо NCEP. В этих двух реанализах были исполь-
зованы различные процедуры экстраполяции данных на уровни давления, 
находящиеся под поверхностью земли. В нижней стратосфере ошибки в по-
следней версии модели несколько уменьшились по сравнению с предыдущей. 
Это связано с тем, что некоторые параметризации, в первую очередь орогра-
фического гравитационно-волнового сопротивления и глубокой конвекции, 
были настроены так, чтобы уменьшить ошибки температуры и скорости вет-
ра вблизи тропопаузы и в нижней стратосфере. Например, уменьшение 
ошибки в температуре вблизи тропической тропопаузы связаны с тем, что в 
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параметризации глубокой конвекции ее верхняя граница расположена не-
сколько выше уровня нулевой плавучести, что учитывает подъем воздуха по 
инерции. Увеличение ошибки в скорости зонального ветра в верхней тропо-
сфере вблизи 400 с.ш. обусловлено, по-видимому, недостаточной настройкой 
параметризации гравитационно-волнового сопротивления. В верхней страто-
сфере ошибка температуры достигает 5–8 градусов. Впрочем, большие вели-
чины ошибок температуры и скорости ветра в верхней стратосфере по срав-
нению с расположенными ниже уровнями типичны для моделей климата. 

 

Рис. 4. Среднеквадратичное отклонение среднемесячной скорости  
зонального ветра осредненной вдоль круга широты, м/с,  
в декабре–феврале по данным реанализа ERA (вверху)  

и результатам модели (внизу) 

Среднеквадратичные отклонения (СКО) скорости зонального ветра в 
декабре–феврале для модели и реанализа ERA представлены на рис. 4. Мак-
симум СКО в экваториальной стратосфере на уровнях 5–70 гПа, достигаю-
щий 12–18 м/с, обусловлен квазидвухлетним колебанием. Его амплитуда, а 
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также период в 2–2.5 года и распространение вниз фазы колебания, хорошо 
воспроизводятся в модели. Воспроизведение этого явления требует настрой-
ки параметризации неорографического гравитационно-волнового сопротив-
ления, горизонтальной и вертикальной диффузий, а также достаточно под-
робного вертикального разрешения в нижней стратосфере – не менее 
500 метров. 

В умеренных широтах зимнего полушария стратосферная изменчи-
вость скорости ветра достигает, по данным наблюдений, 16 м/с, а по данным 
модели – 12 м/с. Этот тип изменчивости обусловлен взаимодействием рас-
пространяющихся снизу волн Россби со средним потоком. В модели СКО 
скорости ветра несколько занижено. Амплитуда волн геопотенциала с номе-
рами 1 и 2 также занижена в модели в 1.1–1.5 раза. Внезапные стратосферные 
потепления (ВСП) являются одним из наиболее ярких проявлений данной 
изменчивости.  

Критерием ВСП обычно считают наличие в зимние месяцы на 60° с.ш. 
восточного ветра вместо обычного западного на поверхности 10 гПа. По дан-
ным наблюдений, за 30 лет имело место 18 событий ВСП. В модели за 80 лет 
произошло 33 ВСП, то есть частота появлений ВСП в модели в 1.4–1.5 раз 
реже, чем в природе. По данным сравнения динамики стратосферы в моделях 
климата (Butchart et al., 2011), в моделях с достаточно высоко расположенной 
верхней границей (выше 40 км) количество ВСП за 30 лет составляет в ос-
новном от 10 до 25, а в среднем оно близко к наблюдаемой величине 18. Бо-
лее подробное описание воспроизведения динамики стратосферы в атмо-
сферном блоке климатической модели ИВМ РАН можно найти в работе 
(Варгин, Володин, 2016).  

Ошибка воспроизведения солености на поверхности приведена на 
рис. 5. Отрицательная ошибка солености на большей части Мирового океана, 
характерная для большинства климатических моделей, заметно уменьшилась 
в последней версии модели по сравнению с предыдущей (Володин и др., 
2010, рис. 1б). В то же время, положительная ошибка солености в Северном 
Ледовитом океане (СЛО) возросла. По-видимому, эта ошибка обусловлена 
той же проблемой воспроизведения морского льда, которая ответственна и за 
ошибку в ПТ в СЛО.  

Вследствие заниженной сплоченности морского льда происходит из-
лишнее образование молодого льда с выделением соли, что и приводит к 
ошибке в солености. Норма ошибки солености составляет в последней версии 
модели 0.78 ШПС, а в предыдущей – 1.20 ШПС. Улучшение связано с повы-
шением разрешения в океане.  
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Рис. 5. Отличие модельной солености на поверхности (ШПС)  
от данных наблюдений (Stelee et al., 2001) 

На рис. 6 представлены среднезональные ошибки воспроизведения по-
тенциальной температуры и солености в океане на фоне среднезональных 
климатических значений из работы (Boyer et al., 2009). В тропическом океане 
глубже километра ошибка в температуре не превосходит по величине 
0.5 градуса, хотя предыдущая версия модели занижала температуру у дна на 
1–3 градуса и завышала температуру на 1–3 градуса на глубинах 500–1500 м. 
Улучшение обусловлено учетом зависимости фонового коэффициента верти-
кальной диффузии от глубины.  

У поверхности, особенно в тропиках и субтропиках, вода в модели бо-
лее холодная и пресная, чем по данным наблюдений. Основная ошибка в 
температуре приурочена к средним широтам северного полушария в полосе 
45–60° с.ш. По-видимому, эта ошибка формируется в приповерхностных сло-
ях и процессами глубокой конвекции распространяется от поверхности  
до дна. В целом ошибки в температуре и солености по величинам согласуют-
ся со среднемодельными ошибками, приведенными в (Flato et al., 2013, 
рис. 9.13). Однако их пространственное распределение в INMCM5 несколько 
отличается. Так, отклонения среднемодельной температуры на глубинах  
200–1000 м положительны и простираются от Южного океана до Северного 
полюса. А в INMCM5 они отрицательны в тропиках и субтропиках  
(рис. 6, верх). В солености картина ошибки в INMCM5 более согласована  
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с мультимодельной, за исключением приповерхностных слоев СЛО, где она 
положительна из-за вышеописанных причин, в то время как среднемодельная 
ошибка здесь отрицательна. 

 

Рис.  6.  Вверху  –  среднезональное  отклонение  потенциальной  температуры 
океана, осредненное за 1950–1999 гг., усредненное по моделям IPCC (°C, града‐
ции  серого  со  шкалой  справа  от  рисунка)  от  среднегодового  климатического 
распределения  (изолинии  в  °C)  по  данным  (Boyer  et  al.,  2009).  Внизу  –  то  же  
самое  для  солености  (отклонения  выделены  градациями  серого,  а  данные  – 
изолиниями) 

Функция тока меридиональной циркуляции для глобального океана и 
атлантического сектора представлена на рис. 7. У поверхности хорошо видны 
ячейки циркуляции, обусловленные напряжением трения ветра на поверхно-
сти. В южных умеренных широтах эта ячейка распространяется в глубину  
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до 3000 м. В остальном океане в слое 200–1000 м перенос массы происходит  
с юга на север, а глубже, от 1500 до 3000 м, – с севера на юг. Почти весь этот 
перенос обусловлен циркуляцией в Атлантике. Поток массы здесь несколько 
превышает 20 Св, что близко к оценкам 15–20 Св по данным наблюдений 
(Meehl et al., 2007). Изменения в меридиональной функции тока по сравне-
нию с предыдущей версией совместной модели INMCM4 проявляются в уси-
лении североатлантической ячейки и искажении картины в Южном океане, 
когда максимум зональной циркуляции сместился от поверхности на глубину 
2500 м, что свидетельствует об ухудшении меридиональной циркуляции в 
Южном океане. 

 

Рис. 7. Меридиональная функция тока (Св) по данным модели  
в Мировом океане (вверху) и в Атлантике (внизу) 

Меридиональный перенос тепла в океане (рис. 8), по сравнению с дан-
ными предыдущей версии модели (Володин и др. 2010, рис. 10), изменился 
незначительно. Перенос тепла в Атлантике на север немного увеличился, что 
стало несколько ближе к оценкам по наблюдениям (Trenbert, Caron, 2001). 
Это изменение обусловлено выше отмеченной интенсификацией меридио-
нальной функции тока и связано также, по-видимому, с повышением разре-
шения в модели океана.  
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Рис. 8. Поток тепла на север (1015 Вт) в Мировом океане (сплошная линия),  
Атлантическом океане (штриховая линия),  

Тихом и Индийском океанах (пунктирная линия) 

Анализ воспроизведения версией INMCM5 климатической модели ус-
редненного по времени уровня океана, а также его естественной изменчиво-
сти, дан в работе (Яковлев и др., 2016). Согласно этому анализу, норма ошиб-
ки воспроизведения среднегодового уровня океана уменьшилась с 0.26 м в 
предыдущей версии модели до 0.20 м в рассматриваемой. При дальнейшем 
повышении разрешения в океане, как следует из этой работы, норма ошибки 
уровня океана становится еще меньше. 

На рис. 9 представлены СКО среднемесячной температуры поверхно-
сти в тропическом Тихом океане по данным реанализа NCEP и результатам 
модели. Величина максимума СКО в приэкваториальном Тихом океане по 
данным наблюдений составляет около 1.2 К, а по данным модели равняется 
0.8–0.9 К, т.е. несколько меньше, чем в наблюдениях. По сравнению с преды-
дущей версией, географическое распределение Эль-Ниньо лучше согласуется 
с данными наблюдений. Оно перестало распространяться на запад Тихого 
океана, при этом у побережья Южной Америки СКО возросло и приблизи-
лось к наблюдаемой величине. Причиной улучшения является увеличение 
пространственного разрешения в модели океана. Занижение амплитуды Эль-
Ниньо моделью нуждается в дальнейшем исследовании. 

По данным наблюдений, Эль-Ниньо происходит раз в 2–7 лет. В моде-
ли эта особенность воспроизводится, однако Эль-Ниньо случается в среднем 
более регулярно, чем в данных наблюдений. Кроме того, наблюдаемый вре-
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менной ряд обладает явно выраженной положительной асимметрией: вели-
чины положительных экстремумов заметно больше отрицательных, а в мо-
дельных данных асимметрия близка к нулю. Причины такого расхождения 
нуждаются в дальнейшем исследовании.  

 
Рис. 9. Среднеквадратичное отклонение среднемесячной температуры поверхности (К)  

в тропиках Тихого океана по данным реанализа NCEP (вверху)  
и результатам модели (внизу) 

В целом, версия INMCM5 климатической модели успешно воспроизво-
дит современный климат и готова к участию в численных экспериментах по 
моделированию климата и его изменений в рамках программы CMIP6.  
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Модули перспективной модели  
климата 

*  *  * 

В Институте вычислительной математики РАН в кооперации с Гидро-
метцентром РФ и Институтом океанологии им. П.П. Ширшова РАН (ИОРАН) 
ведется работа по созданию альтернативных моделей общей циркуляции ат-
мосферы и океана и средств их эффективной программной реализации на 
массивно-параллельных компьютерах. 

Полулагранжева модель динамики атмосферы ПЛАВ активно исполь-
зуется в Гидрометцентре РФ для оперативных прогнозов погоды (Толстых, 
2010). Предполагается, что в дальнейшем она может стать базовой моделью 
атмосферы для прогнозов изменений климата. 

Модель океана ИВМ-ИОРАН (Ибраев и др., 2012) создана для эффек-
тивных расчетов динамики Мирового океана с высоким пространственным 
разрешением. Для ее эффективной работы была разработана система парал-
лельного программирования, позволяющая эффективно объединять различ-
ные программные блоки, составляющие модель Земной системы – блоки ди-
намики атмосферы, океана, морского льда и блоки биогеохимии. 

Ниже дается описание полулагранжевой модели динамики атмосферы 
ПЛАВ и системы параллельного программирования CMF 2.0 (Калмыков, Иб-
раев, 2013), которая обеспечивает совместный счет ПЛАВ и модели океана 
ИВМ-ИОРАН. 
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Полулагранжева модель динамики атмосферы 

М.А. Толстых, Р.Ю. Фадеев, В.В. Шашкин 

1. Введение 

Модель общей циркуляции атмосферы ПЛАВ была разработана в Ин-
ституте вычислительной математики РАН (ИВМ РАН) в сотрудничестве с 
Гидрометцентром России (ГМЦ). Сокращение ПЛАВ расшифровывается как 
ПолуЛагранжева модель, основанная на уравнении Абсолютной Завихренно-
сти. С 2010 года модель ПЛАВ является основным методом глобального 
среднесрочного прогноза погоды в ГМЦ. Последняя версия модели – 
ПЛАВ20 рассчитывает среднесрочный прогноз с горизонтальным разреше-
нием около 20 км, а ее конфигурации с более низким разрешением планиру-
ется использовать для сезонного прогноза в ГМЦ и в качестве атмосферной 
компоненты перспективной модели Земной системы ИВМ РАН. 

Динамическое ядро модели ПЛАВ является оригинальной российской 
разработкой, а пакет параметризаций процессов подсеточного масштаба за-
имствован из модели ALADIN/LACE (Geleyn et al., 1994). Данная глава по-
священа описанию динамического ядра модели ПЛАВ (ее последней версии 
ПЛАВ20).  

Основной задачей при разработке динамического ядра модели ПЛАВ 
было достижение точности решения тестовых задач, соответствующей совре-
менному мировому уровню, при скорости расчетов, позволяющей уложится в 
требования к оперативному прогнозу погоды и использовании минимально 
возможного числа процессоров. Кроме того, представлялось желательным со-
хранить высокую вычислительную эффективность в максимальном возможном 
диапазоне разрешений, поскольку динамическое ядро предназначается для ре-
шения различных задач – от численного прогноза погоды до моделирования 
изменений климата. Два указанных выше требования в некотором смысле про-
тиворечат друг другу, так как использование глобального динамического ядра 
при максимально возможном разрешении (порядка 7–10 километров) требует  
высокой эффективности расчетов на десятках тысяч процессорных ядер. Однако 
численные методы, позволяющие достичь максимальной производительности 
при малом количестве ядер, обычно плохо масштабируются, а методы, которые 
хорошо масштабируются, как правило, медленны при малом количестве ядер. 

С учетом типичных применений модели ПЛАВ, упомянутых выше, а 
также ограниченности доступных вычислительных ресурсов, наш подход к 
построению динамического ядра основывается на следующих методах. Мы 
используем полунеявную схему интегрирования по времени (Robert et al., 
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1985) и полулагранжев подход к дискретизации адвективных членов уравне-
ний (Staniforth, Côté, 1991). Данное сочетание позволяет использовать шаги 
по времени значительно больше ограничения, определяемого из условия  
устойчивости Куранта. Практически, можно использовать шаг по времени в 
3–5 раз больше, чем максимально возможный при использовании эйлеровой 
схемы расчета адвективных членов и/или явной схемы интегрирования по 
времени, однако при этом требуется решение задачи типа Гельмгольца на 
каждом шаге по времени, а также повышается нагрузка на коммуникацион-
ную сеть между вычислительными узлами. Используется неразнесенная сетка 
по горизонтали, т.е. скалярные и векторные переменные хранятся в одних и 
тех же точках. Таким образом, для полулагранжевой схемы расчета адвекции 
необходимо вычисление только одного семейства обратных траекторий (при 
использовании разнесенной сетки типа «C» (Arakawa, Lamb, 1977) требуется 
3 семейства траекторий). Кроме того, точность расчета траекторий на нераз-
несенной сетке выше, чем на разнесенной, так как обе компоненты горизон-
тальной скорости ветра определены в конечных точках, а следовательно – 
требуется меньше интерполяций. 

Малая дисперсионная ошибка воспроизведения инерционно-гравита- 
ционных волн и волн Россби на неразнесенной сетке достигается за счет ис-
пользования в качестве прогностических переменных вертикальной компо-
ненты относительной завихренности и горизонтальной дивергенции поля 
скорости ветра согласно (Randall, 1994). Однако это требует восстановления 
скорости горизонтального ветра из завихренности и дивергенции на каждом 
шаге по времени. Мы используем прямое обращение конечно-разностных 
определений относительной завихренности и дивергенции, избегая, таким 
образом, решения уравнений Пуассона для потенциала поля скорости и 
функции тока. Подобный подход приводит к точному и эффективному алго-
ритму восстановления компонент скорости ветра (Tolstykh, Shashkin, 2012). 

Для вычисления градиента, дивергенции и завихренности используют-
ся конечно-разностные формулы четвертого порядка. В ранних версиях мо-
дели ПЛАВ для уменьшения ошибок аппроксимации использовались ком-
пактные конечно-разностные формулы (Tolstykh, 2002). В версии ПЛАВ20, 
однако, для повышения параллельной эффективности применение компакт-
ных формул исключено везде, кроме алгоритмов решения уравнения Гельм-
гольца и восстановления поля горизонтальной скорости. 

Важным вопросом разработки динамического блока глобальной атмо-
сферной модели является выбор сетки на сфере. Регулярная широтно-
долготная сетка (рис. 1), применявшаяся для моделирования атмосферы в те-
чение нескольких десятилетий, не может использоваться при горизонтальном 
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разрешении менее 10 км. Чрезмерное уменьшение шага регулярной сетки по 
долготе около полюсов (вследствие сходимости меридианов) вынуждает ис-
пользовать очень маленький шаг по времени для устойчивости численного ре-
шения или специальные фильтры в полярных регионах, которые требуют гло-
бальных передач данных и негативно влияют на параллельную эффективность. 
В единицах длины шаги регулярной сетки по широте и долготе в высоких ши-
ротах могут различаться на порядок (или еще больше), что представляет труд-
ность для описания процессов подсеточного масштаба. Большой интерес пред-
ставляет разработка моделей атмосферы на сетках с квазиравномерным 
разрешением (икосаэдральных, сетках типа кубическая сфера, Инь-Янь или 
других), о чем свидетельствует большое количество работ на эту тему, см. на-
пример (Zangl et al., 2015; Fournier et al., 2004; Quaddouri, Lee, 2011). 

 

Рис. 1. Регулярная (слева) и редуцированная (справа) широтно‐долготные сетки 

К сожалению, всем сеткам с квазиравномерным разрешением, предло-
женным до настоящего времени, свойственен как минимум один из следую-
щих недостатков (Staniforth, Thuburn, 2012): дисбаланс между векторными и 
скалярными степенями свободы (сетки с треугольными или шести/пятиуголь- 
ными ячейками), неортогональность системы координат (кубическая сфера), 
области наложения или стыковки регионов с разными характеристиками 
(Инь-Янь, кубическая сфера). Эти недостатки могут понизить точность моде-
лирования атмосферы, вызвать явления «отпечатка сетки» на численном ре-
шении и/или нефизических отражений волн и некоторые другие проблемы.  
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Модель ПЛАВ использует редуцированную широтно-долготную сетку 
(рис. 1), предложенную в (Kurihara, 1965), построенную по алгоритму 
(Fadeev, 2013). Мы полагаем, что использование редуцированной сетки  
может в значительной степени решить проблемы регулярной широтно-
долготной сетки в полярных регионах. Редуцированная широтно-долготная 
сетка относительно легко может быть программно реализована, на ней не  
наблюдается проблем, свойственных более сложным типам сеток с квазирав-
номерным разрешением. Как показано в (Tolstykh, Shashkin, 2012), проблемы 
точности моделирования на редуцированной сетке, указанные в (Staniforth, 
Thuburn, 2012; Williamson, 2007), могут быть преодолены при использовании 
дискретизаций высокого порядка и генерации сетки по алгоритму (Fadeev, 
2013).  

Еще одной особенностью модели ПЛАВ является возможность исполь-
зовать переменное разрешение по широте. Переменное разрешение по широ-
те в сочетании с возможностью применять несимметричную относительно 
экватора редукцию сетки позволяет повышать разрешение в области интереса 
(средние широты северного полушария) и огрублять его в других регионах 
(например, южное полушарие). Такой подход весьма эффективен для терри-
тории России, которая вытянута по долготе почти на 180°.  

2. Уравнения модели 

Уравнения модели ПЛАВ выведены из системы «примитивных» урав-
нений (Holton, 2004), представляющих собой уравнения гидротермодинамики 
атмосферы в приближениях гидростатики, «мелкой» атмосферы и сфериче-
ской Земли. По вертикали используется гибридная координата (Simmons, 
Burridge, 1981). 

Необходимые обозначения введены ниже. Широта и долгота на сфере – 
( )  , r


 – радиус-вектор точки на сфере, a  – радиус Земли. Используются 

стандартные определения горизонтального оператора   и лагранжевой про-

изводной d
dt

. Давление в гибридной координате определяется формулой 

0 s( ) ( ) ( )p A p B p    , где 0p  – постоянная, sp – приземное давление. Гори-

зонтальная скорость ветра – V


, u  и v  – ее зональная и меридиональная ком-

поненты. D V  


 и k V  
 

 – горизонтальная дивергенция и вертикаль-

ная компонента относительной завихренности, k r a 
 

 – вертикальный 
единичный вектор сферической системы координат. Вертикальная скорость в 

гибридной системе координат –  . Параметр Кориолиса – 2 sinf    


,  
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


 – угловая скорость вращения Земли,   – геопотенциал, T – температура, 

s  геопотенциал на поверхности Земли. Также используется виртуальная 

температура moist

d

R
T T
v R
 ; dR  – газовая постоянная сухого воздуха, газовая 

постоянная влажного воздуха – moist (1 )i d vR q q R R q    , где vR  – газовая 

постоянная водяного пара, q – удельная влажность, iq  – удельная концентра-

ция жидких и твердых фаз воды (град, снег, капли). Теплоемкости влажного 
и сухого воздуха – pc  и pdc . pc  учитывает вклады от всех агрегатных со-

стояний воды. Источник/сток произвольной величины X  вследствие процес-
сов подсеточного масштаба – XF .  

Уравнение для вертикального компонента относительной завихренно-

сти   получается применением оператора k 


 к уравнениям для скорости 

ветра:  

   d
,

d
f f D J F

t        
                                     

(1) 

s s s
2

0 s

( ) ln ln

( ) ( ) cos

1
cos .

cos

d v vB p R T p T p
J

A p B p a

v u

a

    
        

    
      

 




      

 
                        

(2) 

Уравнение для горизонтальной дивергенции D  выводится из дискрети-
зованных по времени уравнений для скорости ветра (см. раздел 3). Уравнения 
для скорости ветра записаны в векторной форме (Bates, 1993), используется 
адвективная формулировка силы Кориолиса (Rochas, 1990):  

s
s

0 s

( )d d
2 ln

d d ( ) ( ) d v V

H

B pV r
R T p F

t t A p B p


 

 
          



 

                    
(3) 

где индекс H  обозначает проекцию на поверхность сферы. Кроме того, воз-
можно использовать уравнение дивергенции, выведенное в аналитической 
форме, путем применения оператора    к уравнению для скорости ветра (3):  

2 2 s
s

0 s

( )d
( ln )

d ( ) ( ) d v D D

B pD u f
D R T p f J F

t A p B p a

 
  


           

         
(4) 

 2 2

2

( )sin1
2

cos

1
cos .

cos

D

u v v v
J u u

a

u v

a

                          
    

       

 


     

 
    

                  

(5) 
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Использование аналитического уравнения для дивергенции (4) дает 
возможность использовать одинаковые пространственные аппроксимации 

члена 2   в явной и неявной частях уравнения, дискретизованного по вре-
мени. Таким образом, можно ожидать лучших дисперсионных характеристик 
инерционно-гравитационных волн (Caluwaerts и др., 2015), однако требуется 
вычисление большего количества нелинейных слагаемых. В отличии от 
(Heikes and Randall, 1995), где уравнения для завихренности и дивергенции 
сформулированы с использованием только скалярных величин ( , D ,  , 

функции тока и потенциала скорости), мы используем компоненты векторов 

V


 и  .  
 

Уравнение термодинамики переформулировано для виртуальной тем-

пературы vT . Слагаемое, отвечающее за преобразование энергии – d1
d
p

p t
  

переписано через sln p  и аналог вертикальной скорости 1 p
s

p
s





 :  

s moist s s H s

0 s 0 s

s s

d( ( ) ) ( ) d ln
( )

d ( ) ( ) ( ) ( ) d

( )
                                ( )

v

v v

p

T

T R T p B p p
s

t c A p B p A p B p t

F V

  
   

   


 
  

 


    








           

(6) 

moist v[( 1) ]
v iT T q q

d d

R R
F F T F F

R R
    

                                        
(7) 

где d
d

H

t
 – горизонтальная лагранжева производная без учета вертикального 

смещения. Слагаемое s( )    было предложено (Ritchie, Tanguay, 1996) для 

подавления ложного орографического резонанса, кроме того, оно сглаживает 
поле температуры в горных регионах и таким образом повышает точность 
расчета адвекции температуры. Использование s  и vT  уменьшает нелиней-

ность системы уравнений, так как именно эти величины используются в 
уравнениях неразрывности и гидростатики.  

 

Уравнение неразрывности в форме сохранения массы в произвольном 
лагранжевом объеме ( )V t : 

( )

1 d
( ) 0

d V t

p
dV

g t 



                                                

(8) 

 

переформулируется через sln p  и s  согласно (McDonald, Haugen, 1993):  
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0 s
s

s
const const

d s(ln ) ( )
d

s

H

d d

A Bp p
B s B

p D V
t R T p R T

 
  

           
  



              

(9) 

слагаемое s

const

( )
dR T
  было также предложено в (Ritchie, Tanguay, 1996).  

Уравнение гидростатики записывается как  

ln
d v

p
R T

 
 

  
                                                 

(10) 

Уравнения переноса водяного пара и других видов воды записываются 
в одинаковой форме:  

d

d q

q
F

t
 

                                                       
(11) 

( ) ( )

d
d d .

d q

V t V t

p p
q V F V

t  
    

       
                                          

(12) 

 

Конечно-объемная форма (12) используется для вывода локально-
консервативной дискретизации. 

  

Граничные условия для приведенных выше уравнений (1)–(12) – не-
протекание 0   на нижней 1   и верхней 

top   границах. Также предпо-

лагается, что ( )B   = 1, ( ) 0A    при 1  , обычно 0B   выше некоторого 

p top  , но модель может также работать в частном случае  -координаты 

по вертикали, при ( )B   , ( ) 0A   .  

3. Полулагранжева схема переноса 

3.1. Традиционная полулагранжева схема переноса 

Лагранжевы производные по времени в уравнениях раздела 2 аппрок-
симируются как 1d d ( )n n

A DX t X X t     , где верхний индекс обозначает слой 

по времени nt n t  , индексы D , A  обозначают, что X  вычисляется в ис-

ходной (в момент nt ) или конечной (в момент 1nt  ) точках траектории ла-
гранжевой частицы. Полулагранжев подход заключается в том, что на каж-
дом шаге по времени каждая точка фиксированной вычислительной сетки 
является конечной точкой траектории для некоторой лагранжевой частицы. 
Уравнение переноса (при отсутствии источника) d d 0X t   дискретизируется 

по времени как 1n nX X
  где индекс A  не указывается для краткости (вели-

чины без индекса здесь и далее относятся к конечной точке траектории), а 
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индекс   используется вместо D  для указания, что X  вычисляется в исход-
ной точке траектории. Полулагранжева аппроксимация по времени устойчива 
при числах Куранта больше единицы, а значит шаг по времени t  может 
быть выбран из соображений точности, а не устойчивости, что значительно 
повышает вычислительную эффективность.  

 

Начальная точка траектории лагранжевой частицы с конечной точкой в 
некотором узле сетки может быть приблизительно найдена путем интегриро-

вания кинематического уравнения d

d

r
V

t

 

 на один шаг по времени назад.  

Интеграл от кинематического уравнения аппроксимируется по схеме SETTLS 
(Hortal, 2002)  

1
( 1)1

( )
2

e

n n
n nr r

V V
t







  



   
                                          

(13) 

где ( 1) 12en n n
V V V

  
  

.  

Уравнение (13) решается итеративным способом:  

( 1)1
1 ( )

2
en nn n

k k

t
r r V V


  


   

  
                                       

(14) 

где индекс *k обозначает начальную точку траектории на k-ой итерации.  
В итеративном процессе (14) используются дополнительные геометрические 
аппроксимации для учета сферической геометрии и приближения «мелкой» 
атмосферы (Temperton et al., 2001).  

 

Величины в начальных точках траекторий вычисляются с помощью ин-
терполяции. Для вычисления адвективных слагаемых уравнений (слагаемых, 
возникших вследствие полулагранжевой дискретизации d d )t  используется 

трехмерная кубическая Эрмитова интерполяция. Трилинейная интерполяция 

используется для вычисления компонент V


 в итеративном процессе (14) и не 
адвективных слагаемых уравнений. При интерполяции компонент векторных 
величин следует учесть изменение направления орт сферической координат-
ной системы:  

d 1

d

X XX
R

X Xt t
 

 

    
    
    
            

  




                                          

(15) 

где R  – матрица поворота (см. (Temperton et al., 2001), подробный вывод 
приведен в (Staniforth et al., 2010)).  
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3.2. Полулагранжева схема переноса, сохраняющая массу 

Недостаток полулагранжева подхода, как он сформулирован в разде- 
ле 2.1, – отсутствие локального и глобального сохранения массы переноси-
мых величин. Для решения этой проблемы в модели ПЛАВ реализована  
конечно-объемная консервативная каскадная схема переноса (Shashkin et al., 
2016). Основное уравнение конечно-объемного полулагранжева подхода – 
(12), в котором конечный объем (определенный аналогично конечной точке 
траектории) 1( )nV t   совпадает с некоторой ячейкой сетки 

ijkV :  

1( ) ( ( ))n n
V ij k qijk Vijk

p p
q S q F dV

 

 
   

 
                               

(16) 

Обозначение ( )
ijkV  указывает, что величина в скобках осреднена по 

ячейке 
ijkV , 

ijS  и 
ij kS   – горизонтальная площадь и объем этой ячейки соот-

ветствено. В качестве прогностической переменной используется плотность 

переносимой величины p
q




, осредненная по ячейкам сетки.  

 

Объем ( )n
ijkV t V   (называемый исходным объемом по аналогии с ис-

ходной точкой траектории) определяется через свои вершины – исходные 
точки траекторий лагранжевых частиц, прибывающих в вершины ячейки 

ijkV  

в момент 1nt  . Координаты вершин исходного объема определяются с помо-
щью интерполяции известных координат центров исходных объемов. Коор-
динаты центров исходных объемов – исходные точки траекторий лагранже-
вых частиц с конечными точками в узлах сетки – вычисляются путем 
решения уравнения (13).  

 

Главной проблемой конечно-объемных полулагранжевых методов яв-
ляется вычисление интегралов по исходным объемам. Для точного и быстро-
го решения этой задачи вводятся аппроксимация формы исходных объемов и 
кусочно-квадратичное подсеточное распределение плотности переносимой 
величины (Shashkin et al., 2016).  

4. Дискретизация по времени 

4.1. Стандартная полунеявная дискретизация уравнений 

Неадвективные члены прогностических уравнений (см. раздел 2) ин-
тегрируются по времени с помощью комбинации схемы Кранка–Николсон с 
децентрированием псевдо-второго порядка (Temperton et al., 2001) для ли-
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нейных слагаемых и схемы SETTLS (Hortal, 2002) для нелинейных слагае-
мых. В случае уравнения общего вида относительно произвольной величи-
ны   

d
( )

d
L N

t

    
                                                

(17) 

где L и N – линейный и нелинейный операторы, дискретизация по времени 
записывается как  

1
( 1) ( 1)11 1 1

( ) ( )
2 2 2 2

e e

n n
n nn n n nN N L L L L

t

       


     
        

  
      


  

    
(18) 

 

Уравнение абсолютной завихренности (1) дискретизируется следую-
щим образом:  

1 1

2
n nt

RfD   
  

                                               
(19) 

где R  – функция известных величин со слоя по времени n  и экстраполиро-

ванных величин ( 1)en   (точные формулы правых частей уравнений полуне-

явной дискретизации по времени приведены в Приложении 1), децентриро-
вание не применяется к слагаемому .fD  

 

Для выделения линейных членов в уравнениях (3), (4), (6), (9) исполь-

зуется постоянная фоновая температура T  и фоновый профиль давления 

0 s( ) ( )p A p B p   , где sp  – постоянная. Сила градиента давления в уравне-

нии для ветра (3) разделяется на линейную и нелинейную части:  



s
s s1

0 s

s
s1

0 s

( d ln ) ln

( )d ln ( ) ln
линейная часть

нелинейная часть

d v d v

d v d v

Bp
R T p R T p

Ap Bp

Bpp
G R T T R T T p

p Ap Bp





     


       







     (20) 

s s1
( )d ln lnd v dG R T T p R T p


        

при выводе использовано, что 

s s 0 s s1
d ln [ ( ) ( ) ln ] [ ( ) 1] lnd d dR T p R T p p p R T Bp Ap Bp p


           . 

Аналогичное выражение может быть выведено для 2  давления в ана-
литическом уравнении для дивергенции (4). Аппроксимация интегралов по 
вертикали приведена в разделе 5.5.  
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Дискретизованные по времени уравнения дивергенции записываются 
как: 

1 2 1(1 )

2
n n

VD t G R 
      


                                     

(21) 

1 1 2 1(1 )

2 2
n n n

D

t
D f t G R   

     


                              
(22) 

уравнение (21) – уравнение дивергенции, выведенное из уравнения ветра (3), 
дискретизованного по времени по схеме (18), VR 


 – правая часть соответст-

вующего векторного уравнения. Дивергенция VR 


 – VR 


 вычисляется с по-

мощью дискретного оператора, приведенного в разделе 4.2. Уравнение (22) – 
дискретизованное по времени аналитическое уравнение дивергенции (4).  
В этом уравнении удается использовать одинаковую дискретизацию по вре-

мени типа Кранка-Николсон для членов f   и 2G , описывающих геостро-

фический баланс.  
 

В уравнении термодинамики (6), в линейной части члена преобразова-
ния энергии используется полулагранжев подход для дискретизации лагран-
жевой производной sln p , в нелинейной части эта производная заменяется на 

правую часть уравнения неразрывности (9). Итоговое уравнение, дискретизо-
ванное по времени, записывается как:  

1 1 1s
s

0 s

1
( ( ) ln ) .

( ) ( ) 2
n n nd

v T
pd

pR T
T B p ts R

c A p B p


 
  
   




                
(23) 

Уравнение неразрывности (9) дискретизируется следующим образом:  

10 s
1 1

s

s

1 1
ln

2 2

n
n n

P

A Ap pB sp t D t R
p

 
 


 

    
     

 
 

             
(24) 

Интегрирование уравнения (24) от верхней границы модельной атмо-

сферы до поверхности дает выражение для 1
sln np  , независимое от 1ns  , а ин-

тегрирование до уровня   приводит к выражению для 1ns  :  

top

1 0 s
1 1

top s

s

1
(1 ( )) ln ( )

2
n n

P

A Ap p
B p t D dR

p

   

            
 




        

(25) 

top

0 s
1 11

top s

s

1 1
( ) ( ( ) ( )) ln

2 2
.n nn

P

A Ap p
t B B p t D dRs

p





     

              
 


   (26) 
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Правая часть уравнения (25) может быть подставлена вместо 1
sln np   в 

уравнение (26), что даст выражение для 1ns  , зависящее только от одной не-

известной величины 1nD  .  
 

Уравнения (19), (20), (23), (25), (26) и определение линейного геопо-
тенциала G  (20) составляют линейную систему уравнений для переменных 
на слое по времени 1n   s( ln )vD T p s G      . Данная система решается спосо-

бом, описанным ниже. В случае, когда используется уравнение дивергенции, 
выведенное аналитическим путем (22), относительная завихренность   ис-

ключается подстановкой из уравнения (19). Затем уравнения (25), (26) под-
ставляются в уравнение (23), чтобы получить выражение для 1n

vT  , которое 

зависит только от 1nD  . Это выражение и уравнение (25) используются для 
исключения 1n

vT   и 1
sln np   из определения линейной части геопотенциала  

1nG   (20). Таким образом, получается пара уравнений для неизвестных 1nG   и 
1nD  , которая может быть записана как  

1

2
G t D H


   M
  

                                           
(27) 

2 2
21

(1 )
4 2 2D

f t f t
D t G R R   

      
  

                            
(28) 

где G


, D


 и XR


 – столбцы, состоящие из Nlev  (количество уровней по верти-

кали) компонент, с k -ой компонентой, представляющей горизонтальные  

поля 1nG  , 1nD   и XR


 на k -ом модельном уровне соответственно. 

s T PdH R R R   A M
  

, M , M , A  – матрицы некоторых вертикальных опе-

раторов (см. Приложение 2). Если используется стандартное уравнение ди-
вергенции (21), то коэффициент 0  . В случае применения уравнения ди-
вергенции (22), выведенного аналитически, 1  .  

 

Подстановка D


 из уравнения (28) в уравнение (27) и применение соб-
ственного разложения матрицы 1 M P P  приводит к Nlev  двумерным за-

дачам Гельмгольца относительно компонент столбца 1GP


. Алгоритм реше-

ния задачи Гельмгольца описан в разделе 5.2. После вычисления G


 

дивергенция D


 может быть вычислена по формуле (27), далее дивергенция 

используется для вычисления 1
sln np  , 1ns  , 1n

vT   и 1n   (см. уравнения (25), 

(26), (23), (19)). Вычисление величин 1n -ого шага по времени завершается 
восстановлением горизонтального ветра 1n

V
  по завихренности и диверген-

ции (по алгоритму из раздела 5.1) и вычислением   по уравнению (43).  
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В модели ПЛАВ была также реализована итеративная схема интегри-
рования по времени (Goyman, 2015). Дискретизация по времени, описанная 
выше, используется на первой итерации, чтобы получить первое приближе-

ние полей s( ln )D T p V    


 на 1n  -ом шаге по времени. На второй итерации 

экстраполированные по времени нелинейные члены уравнений ( 1)enN   и ком-

поненты скорости ветра ( 1)( ) enu v     , используемые для вычисления траекто-

рий, заменяются на значения первого приближения полей на 1n  -ом шаге, 
вычисленные на первой итерации. Использование итеративной схемы позво-
ляет повысить устойчивость модели и использовать большие шаги по време-
ни, не уменьшая точность.  

4.2. Полунеявная дискретизация по времени с сохранением массы 

Версия модели ПЛАВ, сохраняющая массу (Shashkin, Tolstykh, 2014), 
использует уравнение неразрывности в конечно-объемной форме (8). Нели-
нейность этого уравнения – неявная, замаскирована в процедуре вычисления 
траекторий или, что то же самое, в эволюции лагранжева объема ( )V t . Урав-

нение линеаризуется с использованием фонового профиля давления, завися-

щего от орографии 0 s
ref refp Ap Bp  , где s

s 1013 25hPa exp( )
d

ref
R T

p     . Таким 

образом, получается уравнение  

( ) ( )

d
( ) ( ( ) ( ))

dt

ref ref

V t V t

p p p
dV V dV

   
   

    
    




                    
(29) 

где refp p p   . Уравнение для sp  на n+1-ом шаге по времени получается с 

помощью дискретизации уравнения (29) по схеме (18) и последующего ин-
тегрирования по вертикали от верхней границы модельной атмосферы до по-
верхности Земли:  
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1 1
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


 

 

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







  
   

 


   



 




             

(30) 

где 
s( )

ijSp  – приземное давление, осредненное по 
ijS . Интегралы по исходным 

объемам вычисляются с помощью каскадной консервативной полулагранже-
вой схемы (Shashkin et al., 2016).  
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Использование фонового профиля давления, зависящего от орографии, 
необходимо для устойчивости схемы в горных регионах. Однако слагаемое 

1( )
refp nV

 
  не может быть выражено через прогностические переменные  

модели, следовательно, очень сложно решить систему уравнений, схожую с 
системой, сформулированной в разделе 4.1, но с конечно-объемным уравне-
нием (30) для 1

s
np   вместо уравнения (25). Данная проблема обходится сле-

дующим образом. Сначала производится вычисление значений полей на шаге 
по времени (n+1), как описано в разделе 4.1, в частности, получаются значе-

ния горизонтального ветра 1n
V

 . Затем приземное давление sp  пересчитыва-

ется по конечно-объемной формуле (30). Таким образом, мы достигаем со-
хранения массы атмосферы, внося при этом некоторую несогласованность 
между полями горизонтального ветра и приземного давления. Указанная не-
согласованность проявляется в виде небольшого шума в регионах с больши-
ми значениями градиента высоты подстилающей поверхности, что, однако, 
не влияет значительным образом на точность модели. 

5. Дискретизации по пространству 

5.1. Горизонтальная сетка на сфере 

В модели ПЛАВ используется редуцированная широтно-долготная сет-
ка с переменным разрешением по широте. Сетка состоит из узлов, располо-

женных на широтах j  , [0 Nlat]j   с шагом по долготе 
j , 

( ) ( )ij j ji       . Количество точек на сеточной широте обычно уменьшает-

ся от экватора к полюсам. Предполагается, что точки полюсов также являют-
ся сеточными широтами. Регулярная широтно-долготная сетка – частный 
случай сетки, описанной выше, с постоянным шагом по широте и одинако-
вым количеством точек на всех сеточных широтах. 

Формально, модель работоспособна при любом распределении j  и 

j . Однако их выбор оказывает огромное влияние на точность модели. Мо-

дельные сетки строятся по алгоритму (Fadeev, 2013). Этот алгоритм подбира-
ет распределение сеточных широт j , которое удовлетворяет ограничениям 

на гладкость изменения шага сетки (с целью избежать проблемы ложного 
отражения волн в областях резкого изменения шага сетки) и наилучшим воз-
можным образом соответствует заданной зависимости шага сетки от широты. 
Затем при заданном распределении j  и известном общем количестве точек 

сетки алгоритм выбирает j  так, чтобы минимизировать ошибку интерпо-

ляции пробной функции, заданной аналитически. 
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5.2. Дискретизация операторов горизонтального градиента, 
дивергенции и вертикального компонента завихренности 

Для вычисления оператора градиента применяется следующая конечно-
разностная формула 4-ого порядка:  

41 1 2

1 2

27 27
( )

24
i i i i

i

O x
x x

      

 

                                      
(31) 

где x  – одна из горизонтальных координат (  либо  ),   – произвольная 

скалярная величина. Так как используется неразнесенная сетка, значения 
производной должны быть определены в тех же самых точках, где определе-

на сама функция. Значения производной в «полуцелых» узлах сетки 
1 2i

x


 

 
  

 

интерполируются в «целые узлы» с помощью лагранжевой интерполяции  
4-ого порядка точности. 

 

При вычислении завихренности и дивергенции лагранжева интерполя-
ция 4-ого порядка точности применяется для получения значения векторных 
компонент в «полуцелых» узлах сетки. Затем производная по широте вычис-
ляется по локально-консервативной формуле 2-ого порядка:  

1 2 1 2 1 2 1 2 2

1 2 1 2

cos cos1 cos
( )

cos (sin sin )
j j j j

j j

O
a a

     
   

       

   


  

 
.
                 

(32) 

Производные по долготе вычисляются с помощью формулы (31), как и 
в операторе градиента.  

 

Производные по долготе вычисляются в сеточном пространстве, а для 
вычисления производных по широте на редуцированной сетке используется 
представление Фурье по долготе:  

0
ˆ ˆ ˆ( ) ( ) 2 ( ( ) cos( ) ( ) sin( )).j j j jkk

k

k kBA A           
                  

(33) 

Задача сводится к вычислению производных по долготе от коэффици-
ентов 

kA , kB  и обратному преобразованию Фурье. Если 
jN  – количество то-

чек на сеточной широте j , то волновые числа 2 1jk N    не могут быть 

представлены на этой широте, таким образом, естественно положить 
kA , kB  

и их производные равными 0.  
 

Преобразование Фурье требует глобальных пересылок данных при  
массивно-параллельной реализации, что может отрицательно сказываться на 
параллельной эффективности. Был разработан алгоритм вычисления произ-
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водных по широте на редуцированной широтно-долготной сетке в сеточном 
пространстве. В случае, когда узлы сетки на соседних широтах не лежат на  
одной долготе, значения   интерполируются на нужную долготу, затем при-

меняется формула (31). Веса интерполяции предвычисляются. Преобразование 
Фурье все же необходимо для вычисления производных по широте около по-
люсов, что, однако, не приводит к необходимости глобальных пересылок дан-
ных, так как количество точек на широтах около полюсов мало и все необхо-
димые данные хранятся в памяти одного процессора. Данный алгоритм был 
испытан на идеализированной тестовой задаче и не привел к сколько-нибудь  
значительным изменениям решения относительно стандартной версии модели. 

 

При вычислении производных по широте около полюсов по формуле 
(31) необходимы значения   на «виртуальных» сеточных широтах 

1 12 ( 2)           и Nlat 1 Nlat 12 ( 2 )         . Если продолжить ли-

нию меридиана на долготе   за полюс, она совпадет с меридианом на долго-

те   . Следовательно, 1( ) ( 1) ( )            , где 0   в случае ска-

лярных величин и 1 для компонент векторов (что объясняется сменой 
ориентации базисных векторов при сдвиге по фазе на угол  ). Легко пока-

зать, что 1 1ˆ ˆ( ) ( 1) ( )k
k kA A

 
   , и аналогичные соотношения имеют место 

для 1ˆ ( )kB  , Nlat 1ˆ ( )kA   , Nlat 1ˆ ( )kB   .  
 

Для вычисления завихренности и дивергенции на полюсах использует-
ся факт равенства 0 всех коэффициентов Фурье скалярной величины кроме 

0Â  (вытекающий из соображений однозначной определенности величины). 

Значение коэффициента 0Â  на полюсе получается по известным коэффици-

ентам 0Â  на прилежащих широтах с помощью Лагранжевой интерполяции  

4-ого порядка точности. Аналогично, векторные компоненты могут иметь 

только первые ( 1Â , 1B̂ ) ненулевые Фурье-коэффициенты на полюсах (что 

соответствует однозначно определенной векторной величине и базисным век-
торам, зависящим от долготы). Фурье-коэффициенты компонент градиента 
интерполируются в точку полюса.  

 

Для вычисления меридиональных производных в случае переменного 
разрешения по широте, согласно (Tolstykh, 2003), вводится псевдо-широта  , 
такая, что точки сетки равномерно распределены в координате  . Затем 

производная по широте вычисляется как   
  

     
. Производная 




, 
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обратный коэффициент растяжения 



 вычисляются по формуле (31).  

В версии модели ПЛАВ, сохраняющей массу (Shashkin, Tolstykh, 2014), ис-

пользуется оператор дивергенции потока ( )V 


, где   – некоторая скалярная 

величина. Для сохранения массы требуется, чтобы ( ) 0ij iji j
V S


  


 с точно-

стью машинной арифметики. Данный оператор дискретизируется в потоковой 
форме с четвертым порядком точности (Tolstykh, Shashkin, 2012). В версии мо-
дели ПЛАВ, сохраняющей массу, данный оператор также используется для 
вычисления горизонтальной дивергенции скорости ветра (при 1  ).  

5.3. Аппроксимация горизонтального оператора Лапласа 

Оператор Лапласа возникает в дискретизованных по времени уравне-
ниях дивергенции (21, 22). В случае уравнения (21), выведенного в дискрет-
ной форме из уравнения для ветра (3) (что рассматривается как стандартный 

вариант в модели ПЛАВ), оператор 2  возникает в неявной части, а в явной 
части он присутствует как произведение дискретных операторов дивергенции 
и градиента (см. раздел 4). В случае аналитически-выведенного уравнения 

дивергенции (22) оператор 2  присутствует и в явной, и в неявной частях 
уравнения.  

 

При использовании уравнения дивергенции, выведенного в дискретной 
форме, применяется компактная конечно-разностная аппроксимация произ-
водных по широте в операторе Лапласа. Компактные конечно-разностные 
формулы широко использовались в предыдущих версиях модели ПЛАВ из-за 
меньших ошибок аппроксимации. Однако вычисление производных по ком-
пактным формулам требует обращения матриц и, следовательно, уменьшает 
эффективность параллельной реализации. В версии ПЛАВ20 компактные 
формулы заменены обычными конечно-разностными формулами (см. урав-
нение (31)) везде, кроме блоков численного решения уравнений Гельмгольца 
и восстановления скорости ветра по завихренности и дивергенции. Использо-
вание компактных формул в этих блоках не приводит к проблемам парал-
лельной эффективности, так как эти блоки в любом случае требуют обраще-
ния матриц (см. разделы 4, 6).  

 

Оператор Лапласа дискретизируется в пространстве коэффициентов 
Фурье по долготе. Широтная часть Лапласиана аппроксимируется посредст-
вом последовательного применения (два раза) формулы для первой произ-
водной:  
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41 2 1 2
1 1

1 11 1
( ) ( ) ( ) ( )

24 12 24
i i

i i i O
    

   
   

 

  
     

                      
(34) 

долготная часть оператора 2  – Фурье-образ операции двойного дифферен-
цирования по долготе с применением формулы (31):  

2
2

2 2 2

2

1 exp( )
exp( )

cos

261sin( ) sin(3 ) 36sin(2 )
( ) exp( )

192 cos

ik
ikk
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k k k
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 
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   
 


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
    

  




                    

(35) 

Более подробно компактная конечно-разностная аппроксимация опера-
тора 2  освещена в разделе 6.2.  

 

Главная цель использования уравнения дивергенции, выведенного в 
аналитической форме (22), – использование одинаковых дискретизаций опе-
ратора 2  в явной и неявной частях уравнения, что теоретически должно 
приводить к лучшим дисперсионным характеристикам инерционно-гра- 
витационных волн (Caluwaerts et al., 2015). При использовании уравнения 
(22) компактные формулы не применяются, чтобы избежать необходимости 
обращения матриц при вычислении явной части уравнения. Используется 
следующая аппроксимация лапласиана:  

2
2 1 1 22 2 2

1 2 1 2 1 2 1 22

1
( ) ( 16 30 16 )

12 cos

1
(( ) cos ( ) cos )

cos

i j i j i j i j i j i j
j

i j j i j j
j

a

a

     
 

  
   

         

         

      


 
 

                

(36) 

1 2( )i j        вычисляются по формуле (31).  

5.4. Аппроксимация нелинейных слагаемых 

Вычисление нелинейных слагаемых может стать причиной нелинейной 
неустойчивости, когда систематически завышается вклад взаимодействия 
кратчайших волн в амплитуду самых длинных волн. Для подавления этого 
типа неустойчивости мы используем осреднение по пространству. Формулы 
вычисления нелинейных слагаемых, приведенные ниже, не имеют строгого 
теоретического обоснования, а скорее являются результатом опыта работы с 
моделью ПЛАВ.  

Первый тип нелинейных слагаемых – произведение двух скалярных ве-

личин, а именно D , 2D , в уравнениях абсолютной завихренности и дивер-

генции (1), (4):  
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1

1
( ) [( )( ) ( )( )]

16i j i j i m j i j i m j i j i j m i j i j m
m

D D D D D                


      
         

(37) 

данная формула приводит к лучшим оценкам среднесрочного прогноза пого-
ды, чем формула с большим весом центрального слагаемого 

i j i jD   . 

Перед вычислением нелинейных членов, включающих первые произ-
водные по горизонтали (компоненты sln p , x   , vT x   ), производится 

осреднение в направлении, перпендикулярном к направлению дифференци-
рования, например, vT     осредняется по широте. Формула осреднения:  

1 1

1
(( ) ( ) ( ) )( )

2 j j j
j

c
c x x xx

  
 

      
                               

(38) 

где j  – индекс в направлении, перпендикулярном x . Константа 3c   для 

производных vT  и  , 4c   для компонент sln p . Компоненты горизонталь-

ного ветра и температура осредняются по горизонтали для вычисления  
J  

(2), DJ  (5) и слагаемых, включающих vT  в уравнении для ветра (3) и урав-

нении термодинамики (6):  

1 1

1 1
(8 ( )) (8 ( ))

12 12i j i m j m i m j m v v vi j i j i m j i j mv i j
m m

u u u T T TTu            
 

        
   

(39) 

Осреднение не применяется при вычислении слагаемых, в которые вхо-
дят коэффициенты гибридной координаты по вертикали A , B  и их производ-
ные. Также осреднение не используется при вычислении множителя 

moist pR c  в 

уравнении термодинамики (6) и членов уравнения гидростатики (10).  

5.5. Дискретизация по вертикали 

В модели ПЛАВ используется разнесенная сетка Лоренца по вертикали 
(Lorenz, 1960), в которой все переменные, кроме вертикальной скорости  , 
расположены на «целых» уровнях 

k  (центры ячеек), а   расположены на 

«полуцелых» уровнях 1 2k    (границы между ячейками). Целые уровни сетки 

заданы как 1 2 1 2( ) 2k k k        , 1 2   соответствует верхней границе модель-

ной атмосферы, Nlev 1 2    – поверхности Земли. Аналогично  , коэффициенты 

гибридной координаты 1 2 1 2( ) 2k k kA A A      , то же самое верно для kB , 

1 2 1 2k k k        , то же самое подразумевается для kA , kB  и других пере-

менных.  



Модули перспективной модели климата 

 298 

Практически во всех гидростатических моделях используется дискрети-
зация по вертикали (Simmons, Burridge, 1981), в которой геопотенциал вычис-
ляется на «полуцелых» уровнях 1 2k    посредством интегрирования уравнения 

гидростатики (10) по правилу средней точки, а затем интерполируется на «це-
лые» уровни. Мы пришли к выводу, что правило трапеций, которое позволяет 
получить геопотенциал сразу в «целых» узлах, точнее правила средней точки. 
Уравнение гидростатики (10) интегрируется следующим образом:  

s
Nlev s d Nlev

Nlev

lnv

p
R T

p
   

                                       
(40) 

d k
1 1

1

( ) ln
2k k v vk k

k

R p
T T

p 


     
                                 

(41) 

Вертикальная скорость вычисляется по диагностическому выражению, 
выведенному из эйлеровой формы уравнения неразрывности (9):  

s ( ) ( )
pB p p

V
t


   
   

   
    




                                   
(42) 

Интегрирование уравнения (42) от 1 2   до 1 2K    по правилу средней 

точки и использование граничных условий приводит к выражению  

s
1 2 1 2 0 s 1 2

1

( ) ( ( ) ) ( )
k K

K k k k k k K
k

p p
B B A p D B p V

t
 





    


 
       

 



            

(43) 

Выражение для sp
t




 может быть получено при NlevK   в выражении 

(43) и использовании 
Nlev 1 2   =0. После подстановки полученного выражения 

в (43) для произвольного K  получается выражение для 1 2( )Kp         . Сла-

гаемое s( )p V


 вычисляется с помощью стандартного оператора диверген-

ции (см раздел 4.2), осреднение второго порядка по широте (долготе) приме-
няется к sp  перед вычислением потока sp u  ( sp v ). Вертикальная скорость   
для вычисления обратных траекторий (см раздел 2) и членов уравнения (1) 
получается путем линейной интерполяции (∂p/ )     на «целые» уровни и 
последующего деления на 

0 s( )k k kp A p B      .  

6. Численное решение задач эллиптического типа 

6.1. Восстановление компонент скорости по завихренности  
и дивергенции 

Для восстановления компонент скорости горизонтального ветра по из-
вестной вертикальной компоненте относительной завихренности и горизон-

тальной дивергенции обращаются определения k V  
 

 и D V 


. Для об-
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легчения вычислений используется Фурье-представление по долготе (33). 
Выражения для нулевых Фурье-коэффициентов u  и v  записываются сле-
дующим образом:  

0
0

ˆ cos
ˆ cos

u
A aA







 
                                                

(44) 

0
0

ˆ cos
ˆ cos

v
DA aA







 
                                                

(45) 

Эти выражения интегрируются по широте с использованием формулы 
(Lele, 1992):  

1 2 1 2 4
1 1

1 11 1
( ) ( ) ( ) ( )

24 12 24
j j

j j j O
    

   
   

 

  
     

                      
(46) 

где      в левой части – 
0

ˆ cosA
   (

0
ˆ cosD
A  ), а   в правой части – ˆ cosu

oA   

( ˆ cosv
oA  ). Полученные Фурье-коэффициенты компонент горизонтального 

ветра в «полуцелых» узлах интерполируются в целые узлы с использованием 
компактной интерполяции 6-ого порядка (Lele, 1992).  

 

Система уравнений для k -ых Фурье-коэффициентов компонент гори-
зонтального ветра:  

ˆ cos
ˆ ˆ cos

ˆ cos
ˆˆ cos

u
v k

kk

v
Du k

k k

Bk aBA

Ak aB A











 
    


                                             

(47) 

ˆ cos
ˆ ˆ cos

ˆ cos
ˆˆ cos

v
u Dk

kk

u
v k
k k

Bk aBA

Ak aB A












 
    


                                            

(48) 

где      аппроксимируется по схеме Нумерова:  

1 1 4
1 1

1 2 1
( ) ( ) ( ) ( )

6 3 6 2
j j

j j j O
    

   
 

 

  
     

   
                         (49) 

 

Если ˆ
kA


, ˆ kB


 – столбцы из Nlat  компонент с j -ой компонентой, пред-

ставляющей ˆ
kA


, ˆ kB


 на j -ой сеточной широте, тогда систему (47) можно за-

писать в виде:  
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1

1

1
ˆ ˆ ˆ

2

1
ˆ ˆˆ

2

v u

k kk

v Du

k k k

k aB BA

k aB A A











    

   
 

M C C

M C C

  

 

                                    

(50) 

где C  – диагональная матрица, cosjj jC , j -ая компонента столбца  

Â


 – 1 1
ˆ ˆ

j jA A  , M  – матрица с диагоналями (1 6 2 3 1 6)     . Система урав-

нений (50) умножается на матрицу M слева и переписывается для 2-ком- 

понентных векторов ( ˆ ˆ )v u T
jkk BA  , [0 Nlat]j  , что приводит к блочно-трехдиаго- 

нальной системе уравнений с блоками размера 2 2 . Аналогичные операции, 
повторенные для системы (48), приводят к аналогичной системе уравнений 

для векторов ˆ ˆ( )u v T
jkk BA  . Блочно-трехдиагональные системы линейных уравне-

ний решаются с помощью векторной прогонки. 
 

Данный алгоритм восстановления скоростей подробно описан в 
(Tolstykh, Shashkin, 2012). Использование этого алгоритма позволяет избе-
жать решения плохо обусловленных задач Пуассона на сфере. 

6.2. Решение задачи Гельмгольца 

Дискретную задачу Гельмгольца для k -ой Фурье-гармоники можно за-
писать с использованием матрично-векторных обозначений из раздела 5.1 как 

2 R   L
  

, где L  – дискретный оператор Лапласа, 2  – положительная 

скалярная величина, R


 – известная правая часть. При использовании уравне-
ния дивергенции (21), выведенного в дискретном виде из уравнений ветра (3), 
широтная часть оператора 2 аппроксимируется посредством двойного при-
менения компактной конечно-разностной формулы для первой производной 
(34), формула (35) используется для аппроксимации долготной части. Итого-
вая дискретизация уравнения Гельмгольца 4-ого порядка точности может 
быть записана как 

21 1 1 2 2
1 2 1 2 1 22 2

1 1
( ) ( ) Rk

a a
      

      C M C M C
  


                           

(51) 

где оператор 1 2   действует на величины, определенные в «полуцелых» узлах 

сетки, j -ая компонента 1 2 


 – 1 2 1 2j j     ,   действует на величины, опре-

деленные в «целых» узлах, j -ая компонента 


 – 1j j   , M  и 1 2M  – трех-

диагональные матрицы с диагоналями (1 24 11 12 1 24)     , действующие на 

величины, определенные в «целых» и «полуцелых» узлах сетки соответст-
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венно. Матрица C  – такая же, как в уравнении (50), матрица C 1 2  – диаго-

нальная с j -ым диагональным элементом, равным 1 2cos j   .  

Согласно (Tolstykh, 2002), уравнение (53) умножается на MC  слева и 
переформулируется с использованием вспомогательной переменной 

1
1 2z 
 M


:  

22 1
1 2 1 22 2

1 1
( ) ( )z Rk

a a
  

     C M C C MC
  

                             
(52) 

1 2z   M


                                                  (53) 

Уравнения (52, 53) переписываются для пар 1 2( )T
j jz   , [0 Nlat]j   , что 

приводит к блочно-трехдиагональной системе уравнений, как в разделе 6.1.  
 

При использовании уравнения дивергенции (22), выведенного аналити-
ческим путем, оператор 2  аппроксимируется по формуле (36). Использова-
ние этой аппроксимации приводит к пятидиагональной системе уравнений 

для компонент 


, которая решается пятидиагональной прогонкой.  

7. Диссипативные механизмы 

7.1. Гипердиффузия с бигармоническим оператором 

Нелинейные взаимодействия в реальных крупномасштабных атмо-
сферных течениях приводят к генерации все более и более мелких вихрей, 
пока энергия этих вихрей не обращается в тепло посредством молекулярной 
вязкости на масштабах порядка 1 см. Подобное разрешение недостижимо в 
реальной глобальной модели атмосферы, а следовательно, для того, чтобы 
избежать накопления энергии в мельчайших разрешаемых масштабах, нужна 
параметризация взаимодействия и диссипации на масштабах меньше размера 
ячеек сетки. Подобные параметризации часто рассматриваются как неотъем-
лемая часть динамического ядра (Williamson, 2007). В модели ПЛАВ исполь-
зуется неявная по времени гипердиффузия с бигармоническим оператором. 
Уравнение диффузии дискретизируется в пространстве коэффициентов  
Фурье по долготе с использованием метода конечных объемов по широте. 

 

Уравнение диффузии записывается как 

1 1 4 1n n n
f fK t        ,                                          (54) 

где 1n   – одна из величин 1nD  , 1n
vT  , 1n  , 1n  , 1n

f
  – сглаженное поле, по-

лученное в результате решения уравнения диффузии. В уравнении (54) при-
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меняется неявная схема по времени, что позволяет обойти жесткое ограниче-
ние на коэффициент K, величина t  совпадает с шагом по времени в осталь-
ных блоках модели.  

 

В модели ПЛАВ используются сетки с переменным разрешением по 
широте, следовательно, фильтр не должен чрезмерно подавлять мелкомас-
штабные особенности полей в областях с высоким разрешением. Однако эти 
особенности должны быть полностью отфильтрованы до того, как они попа-
дут в области с низким разрешением, где они не могут быть воспроизведены. 
Мы используем анизотропный коэффициент диффузии, зависящий от разре-

шения по широте, оператор 4  заменяется на 3( )  K  для сохранения ло-

кальной консервативности, diag( )K K  K . Для облегчения численного ре-

шения уравнение (54) переписывается в виде  

1 1

2 1

n n
f

n
f

t  
 

 



    
  

K

                                            
(55) 

Для аппроксимации широтной части операторов  K  и 2  использу-
ется конечно-объемная формула второго порядка точности:  

1 1 2
1 2 1 22 1 2 1 2

1 2 1 2

1
( ) ( cos cos ) ( )

(sin )
j j j j

j jj j
j j j

K K O
a

 

   
   

  
 

      
   

 
     

  
K

 
(56) 

где 
1 2 11 2( )j j j       , 1 2 1j j j       , 

1 2 1 2(sin ) sin sinj j j        . Дол-

готная часть операторов K   и 2  аппроксимируется в пространстве ко-
эффициентов Фурье как образ конечно-объемной формулы второго порядка.  

 
Систему уравнений (55) с использованием дискретизации (56) для  

k -ого Фурье-коэффициента можно записать как  

2 1

1 1 1

1 1

(sin )

0

n
j

n n n
f f f jj j j

a

t

    
  

      
     
                 
      

  
      

A B C

                     
(57) 

2 2
1 2 1 2

21 2 1 2
1 2 1 2

2
1 2 1 222

2
1 2 1 2

(sin )cos cos (sin )

cos

cos cos (sin )
(sin ) (1 )

cos

jj j j j

j j
j j j

j j j
j

j j j

K akK K
t

ka k


 

  
  

  


  

   
   

   

   

   

  
   

   
  

         

B






(58) 
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1 2 1 2

1 2 1 2
1 2 1 2

1 2 1 2

1 2 1 2

cos cos
0 0

,
cos cos

0 0

j j

j j
j j

j j

j j

K K 

 
 

 
 

   
   

   

   

   

   
            
          

A C

            

(59) 

где 
2 2(1 cos )kk          – Фурье-образ долготной части дискретного 

оператора Лапласа. Система уравнений (57) решается с использованием блоч-
но-трехдиагональной прогонки.  

7.2. Демпферный слой вблизи верхней границы 

Для того, чтобы избежать ложного отражения вертикально распростра-
няющихся волн от «верхней твердой крышки» (граничное условие 0   при 

1 2   ), используется демпфирование дивергенции на вертикальных уровнях 

около верхней границы модельной атмосферы. Слагаемое 1( ) nD    включа-

ется в левую часть уравнений дивергенции (21, 22). Данное слагаемое интег-
рируется по времени неявно, что позволяет выбирать любой коэффициент   
и не усложняет решение системы уравнений (27), (28).  

8. Параллельная реализация 

В модели ПЛАВ применяется стратегия параллельных вычислений с 
использованием общей и распределенной памяти (технологии OpenMP и MPI 
соответственно). Процедура вычисления одного шага по времени разделяется 
на две фазы. В первой фазе производится расчет обратных траекторий и  
интерполяция полей в исходные точки траекторий (см. раздел 3), а также 
формирование правых частей полунеявной системы уравнений (см. приложе-
ние 1). Во второй фазе вычислений решаются разнообразные задачи эллипти-
ческого типа (см. разделы 4, 6, 7). 

В первой фазе вычислений каждый из MPI-процессов ответственен за 
расчеты в фиксированной полосе сеточных широт, технология OpenMP ис-
пользуется для параллелизации циклов по долготе. На второй фазе расчетов 
вычисления производятся в пространстве коэффициентов Фурье по долготе, 
которое делится на равные полосы между MPI-процессами. Таким образом,  
k-ые коэффициенты Фурье со всех широт должны быть собраны в памяти од-
ного процесса, для чего производится транспозиция данных между двумя фа-
зами расчетов. 

Код модели ПЛАВ с параметризациями процессов подсеточного  
масштаба в экспериментальной конфигурации на сетке 30241513 точек и  
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51 уровень по вертикали масштабируется на 3024 ядра с эффективностью 
70%, на 4536 ядер с эффективностью 63% и на 9072 ядра с эффективностью 
48% (рис. 2). Используемая сетка имеет разрешение около 13 км по горизон-
тали. Для соответствия требованиям Гидрометцентра России к оперативному 
прогнозу погоды (модельные сутки должны считаться не более 20 минут) мо-
дель ПЛАВ с разрешением около 20 км (сетка 1600 на 865 точек) требует все-
го 288 вычислительных ядер. 

 
Рис. 2. Параллельное ускорение модели ПЛАВ  

относительно времени выполнения на 504 ядрах (линия с точками),  
линейное ускорение – линия без точек 

Приложение 1 

Правые части полунеявной системы уравнений 

Правые части дискретизованных по времени уравнений, приведенных в 
разделе 4.1, записываются следующим образом:  

( 1)( 1)[( ) ( ) ( ) ]
2

ee
n nnn n n nt

J JR f fD D D F     
    


        

             
(60) 

где параметр Кориолиса в исходной точке обратной траектории 

2 sinf      ,   – широта исходной точки, ( ) 2 sinn nfD D      , nD  – 

дивергенция, интерполированная в исходную точку.  
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1

( 1)( 1)
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[ 2 ( (1 ) ) ]
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


     
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(61) 
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 
 

              
    

(62) 

 

2
s(( ) ln )n

D d v D

u f
N R T T p JD

a 


        
                          

(63) 

 
Правая часть дискретного по времени уравнения термодинамики (23):  

s

0 s

( 1)( 1)s s
s

0 0s s

2 2

( ) [ ( ((1 ) )) ] ,ln
2 2

ee

v

nd n
kT k T k

pd k k

n nnk nn nd
k k T Tkv k

pd k k k k

pR T t
tR Ns

c A p B p

B p pR T t t
N FT p s s

c A p B A p Bp p


   


    



 
     

 



 



 

 (64) 

0

0 0

( )( )

( )
( ) .

moist v k s d s k k s k
k kT k k k

p k k s pd k k s k ks
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(65) 

В члене TN  слагаемые, пропорциональные k kB B  , которые возникают 

вследствие подстановки H sd d lnt p  из уравнения неразрывности (9) полага-

ются равными 0, когда 0kB  . Действительно, в силу монотонности 0kB   

только тогда, когда 0kB   и уравнение термодинамики (6) преобразуется к 

своему виду в изобарической системе координат, в котором нет слагаемого 

H sd d lnt p .  

0 s
s

s

( 1)
( 1)( 1)0 s

s

( ) ln
2

[ ( (1 ) ) (1 ) ]
2

e
ee

n
nn kk k nk

kP Pk k
k k k

nn
nn k kk k n

k k P k
k k k

A p B p Bt sDR N p
p

A p B pt s sD D N
p

  

  








    
   

  

            
  



 

 

   

         

(66) 

 

0 s 0 s

ss

( )k k k k
kP k

k k

A p B p A p B p
DN

pp  
     

 
 

.
                             

(67) 

 
 



Модули перспективной модели климата 

 306 

Приложение 2 

Матрицы вертикальных операторов 

Согласно матрично-столбцовым (векторным) обозначениям, введенным 

в разделе 3.1, T


, S


, P


 определяются как столбцы с k -ой компонентой, пред-

ставляющей горизонтальные поля 1n
v kT  , 1n

ks   (на k -ом уровне) и поле 1
sln np   

соответственно. Уравнения (23), (25), (26) записываются как:  

1 2 1
( )

2 TT T P tS R 
    W W

  

                                   
(68) 

3
1 2

1
(1 )

2 PB P tD R


     CW C
  

                                  
(69) 

1 1
[ ]

2 2 PtS P tD R
 

      I B CW C
     

                                
(70) 

где 
d pdR c   , C – матрица интегрирования по правилу средней точки от 

верхней границы модельной атмосферы до поверхности Земли, 
l k k  C , 

[1 Nlev]k l   , mW , [1 3]m   – диагональные матрицы, 1
,

0

k s
k k

k k s

B arp
W

A p B p



, 

2 s

0 s
k k

k k

p
W

A p B p 


, 03 s

s

k k

k k
k

A p B p
W

p 




 
 

, I  – двухдиагональная матрица интер-

поляции 1ns   на «целые уровни», 1
1 2k k k k   I I . Матрица B  – диагональная, 

1 2 1 2( )k k kB B    B . Матрица C  равна нижнему треугольнику (включая глав-

ную диагональ) матрицы C  и представляет собой матрицу интегрирования 
по правилу средней точки от верхней границы до уровня 1 2k   .  

 
Определение линеаризованного геопотенциала G  (20) в столбцово-

матричной форме:  

S dG T R TP    A
  

                                            (71) 

где  A U  – матрица интегрирования по правилу трапеций,   – двухдиаго-
нальная матрица оператора инкремента геопотенциала между двумя сосед-

ними уровнями: 
Nlev

s
Nlev Nlev ln

p
p  , 1

11 ln
2

k

k

k k k k

p
p


      , [1 Nlev 1]k   ,  

U  – верхняя треугольная матрица, отвечающая за суммирование инкремен-
тов, 1k lU   , l k , [1 Nlev]k  .  

 



Полулагранжева модель динамики атмосферы 

  307 

Можно показать, что исключение T


, P


, S


 из уравнения (71) при ис-
пользовании уравнений (68)–(70) приводит к уравнению (27) с матрицами: 

1 1 2 1
1 2 1 2(1 ) [ ( )] (1 )d dR T B R T B  
       M A W C W I C BC C , 

3M M W . 
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Параллельный программный комплекс  
совместного моделирования для модели  

Земной cистемы высокого пространственного разрешения 

В.В. Калмыков, Р.А. Ибраев 

1. Введение 

Наряду с разработкой моделей отдельных компонентов Земной систе-
мы возникает отдельная задача развития инструментов для их координиро-
ванной работы – фреймворков для совместного моделирования. Архитектура 
фреймворка зависит от сложности моделей, характеристик связей между ни-
ми и доступных компьютерных ресурсов. Развитие инструментов для совме-
стного моделирования во многом следует за эволюционированием совмест-
ных моделей океан–атмосфера. 

Первые системы объединяли физические компоненты напрямую и во-
обще не требовали дополнительного кода. 

На следующем этапе физические компоненты запускались в виде от-
дельных программ в MPMD-режиме (Multiple Program Multiple Data), ком-
муникация между которыми происходила через разделяемый файл, напри-
мер как в OASIS-1 и в климатической модели Института вычислительной 
математики INMCM (Володин и др. 2010). В этом случае отсутствует от-
дельная компонента каплера, которая неявно представлена как набор мо-
дельных процедур для записи данных в файл и их интерполяции на другую 
сетку. 

Следующим этапом развития становится появление отдельной компо-
ненты каплера, имеющей вид мастер-процесса, как в OASIS-3 (Valcke, 2012), 
или дополнительно использующей SMP-параллелизм (Symmetric Multi- 
processing), как, например, в каплере CCSM cpl3 (Craig et al, 2005). Структура 
совместной системы по-прежнему выглядит как MPMD-запуск отдельных мо-
делей, причем теперь с ними параллельно работает сервисная компонента – 
каплер, функции коммуникации с которым вызывают модели. Поскольку в 
системе нет единого управляющего файла, вся синхронизация должна быть 
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выполнена пользователем вручную. Для больших потоков информации меж-
ду моделями оба способа коммуникации не обеспечивают необходимую ско-
рость расчета системы и неминуемо становятся «узким местом» как с точки 
зрения ограничений памяти одного ядра, так и с точки зрения глобальных 
коммуникаций. 

Следующее поколение каплеров имеет уже полноценный MPP-парал- 
лелизм (Massively Parallel Processing), хотя по-прежнему запускается в режи-
ме нескольких исполняемых файлов (CCSM cpl6 (Craig et al., 2005), OASIS-4 
(Redler et al., 2010)). Полностью параллельный вид каплера позволяет избе-
жать вычислительных проблем при увеличении размера сеток и частоты об-
менов потоками. 

Неудобство ручной синхронизации моделей в MPMD-режиме приводит 
к появлению в 2011 году модели CESM 1.0 (Craig et al. 2012; Dennis et al., 
2012), которая имеет вид единого исполняемого файла и содержит высоко-
уровневый драйвер, вызывающий некоторые общие интерфейсы компонент 
(init, run, finalize и т.д.) и каплера с заданными при старте периодами. Архи-
тектура управляющей программы может предполагать различный порядок 
вычислений моделей системы: это или последовательные вычисления раз-
личных моделей на одних и тех же процессорах, или параллельная работа 
моделей на непересекающихся множествах процессоров. Данный подход уже 
требует некоторой реорганизации модели и представления ее в интерфейсном 
виде, понятном драйверу. 

Наконец, оригинальное решение было предложено в 2012 в версии 
OASIS-MCT (Valcke, 2013), запускающейся в MPMD-режиме без отдельной 
компоненты каплера, чьи функции выполняются параллельно на подмноже-
стве процессов каждой модели. Данное решение является развитием перво-
начальной архитектуры с отсутствием центрального каплера за счет исполь-
зования сервисных процедур на стороне каждой компоненты. 

Другой особенностью совместной модели является режим работы с 
файловой системой. В ранних версиях она осуществлялась каждой моделью 
самостоятельно с использованием различных схем. Естественная для ранних 
моделей низкого разрешения схема записи с мастер-процессом (см. раз-
дел 2.3) была ограничена размером памяти одного ядра и скоростью записи, 
поэтому начались активные разработки параллельных механизмов работы с 
файловой системой. Кроме того, появление огромного количества данных 
экспериментов делало необходимым создание единого геофизического фор-
мата данных, которым в результате стал netCDF (Unidata, 2015).  
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В итоге можно выделить следующие характеристики фреймворка. 

 Архитектура совместной модели: последовательная, параллельная, с 
высокоуровневым драйвером или в виде процедур, запуск в виде од-
ного или нескольких исполняемых файлов. Архитектура определяет 
сложность разработки и накладывает неявные ограничения на про-
изводительность. 

 Архитектура ввода-вывода (последовательная или параллельная, 
синхронная или асинхронная): предполагает баланс между сложно-
стью разработки и необходимой скоростью сохранения и чтения 
данных. 

 Простота использования: уровень абстракции системы определяет 
количество необходимых изменений при модификации и замене мо-
делей и прозрачность работы всего ансамбля. 

 Скорость работы: выбор низкоуровневых алгоритмов определяет 
скорость работы всей совместной модели. 

Согласно работе (Valcke et al., 2012), существует несколько общих 
трендов развития современных фреймворков. Предпочтение отдается сис-
темам с единым исполняемым файлом, модульным видом компонентов,  
параллельными алгоритмами как каплера, так и процедур ввода-вывода, и 
использованием ставших по сути стандартами библиотек SCRIP (A Sphe- 
rical Coordinate Remapping and Interpolation Package (Jones, 1998)) (для по-
строения интерполяционных весов) и netCDF (для хранения геофизических 
данных). 

Отталкиваясь от опыта разработки вышеперечисленных моделей, мы 
решили создать свою компактную систему CMF (Compact Modeling 
Fraework), которая, с одной стороны, будет удовлетворять общепринятым 
предложениям конференции Earth System Modelling (Valcke et al., 2012) для 
более простой интеграции с ними в будущем, а с другой – реализующей бо-
лее эффективно некоторые критические алгоритмы, автоматически контро-
лирующей периоды событий системы и практически не затрагивающей внут-
ренний код модели пользователя. 

CMF 2.0 опирался на некоторые идеи и методы, предложенные в рабо-
тах (Craig et al., 2005; Larson et al., 2005), в частности по использованию паке-
та SCRIP для построения интерполяционных весов и самого алгоритма па-
раллельного маппинга. В нашей версии алгоритм был модифицирован за счет 
отложенных MPI-операций и перекрытия вычислений и обменов. 
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CMF 2.0 развивает идею высокоуровневого драйвера: за счет использо-
вания абстрактных интерфейсов главная программа и каплер становятся пол-
ностью независимыми от количества подключаемых моделей – для работы в 
совместной системе пользователю достаточно создать производный класс 
своей компоненты. Данный подход делает систему независимой от конкрет-
ных моделей, в отличие, например, от CESM. 

Для работы с файловой системой реализована полностью параллельная 
делегатная схема на основе библиотеки netCDF4/HDF5. 

Кроме того, CMF 2.0 поддерживает полный цикл жизни модели: подго-
товку начальных данных и довычислительное построение интерполяционных 
весов, собственно организацию вычислений совместной модели (каплинг) и 
визуализацию результатов с помощью Python-скриптов. 

Следует отметить, что мы изначально разрабатывали CMF для совме-
стных моделей высокого пространственного разрешения, при этом нас не ог-
раничивал набор старых алгоритмов и библиотек. Это позволило создать со-
временный, компактный и в тоже время гибкий программный комплекс. 

2. Описание CMF 2.0 

Описание системы подробно представлено в работе (Калмыков, 2013). 
Здесь приводится лишь краткая характеристика основных логических частей 
системы. 

 

Рис. 1. Архитектура совместной модели в CMF 2.0.  
В данном примере три компонента (океан, лед, атмосфера) объединены  

3‐ядерным каплером, который взаимодействует с компонентами  
и работает с файловой системой 
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2.1. Архитектура программы 

В CMF 2.0 модель запускается в виде единого исполняемого файла с 
указанием количества MPI-процессов для каждого компонента (например, 
океана, атмосферы и каплера). Каплер вызывает процедуры инициализации и 
входит в цикл обработки запросов. Аналогичные вызовы происходят и для N 
модельных компонентов, за исключением того, что для них вызываются аб-
страктные интерфейсы, которые определяют, что будет делать конкретная 
модель на инициализации и в процессе счета. Такой подход позволяет, во-
первых, инкапсулировать все изменения модели внутри данных интерфейсов, 
а во-вторых, иметь полностью независимый от них код главной программы и 
каплера, что особенно важно при смене конфигурации системы (например, 
перехода от системы океан–атмосфера к системе океан–атмосфера–лед). 

2.2. Архитектура совместной системы 

Каждое ядро каплера взаимодействует с подмножеством ядер из физи-
ческого компонента, что определяет локальность коммуникаций и ввода-
вывода. Схема совместной модели для трех компонентов и трех ядер каплера 
изображена на рис. 1. 

Все возможные события в системе поделены на классы: сохранение ди-
агностики, сохранение контрольной точки, чтения данных, прием или от-
правка данных на интерполяцию и т.д. Каждое событие имеет свой период и 
определяет, что конкретно будет происходить с данным полем на стороне 
каплера (например, будет ли оно сохранено в файл или отправлено другому 
компоненту). 

В CMF 2.0 на инициализации каплер собирает всю информацию о со-
бытиях каждого компонента, чтобы построить таблицу событий и таким об-
разом перейти к обработке следующего без синхронизации. Кроме того, все 
потоки данных в системе инициализированы как отложенные (комбинация 
MPI_SEND_INIT and MPI_STARTALL), что позволяет экономить время по-
сылки для повторяющихся сообщений. 

2.3. Каплер: интерполяция 

Основная вычислительная задача каплера – интерполяция данных меж-
ду различными модельными сетками. Алгоритмы каплера должны уметь 
поддерживать все взаимодействия в системе независимо от их числа (напри-
мер, океан–атмосфера, атмосфера–океан, океан–лед и т.д.) 
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Во время счета компоненты асинхронно отправляют данные каплеру, 
который уже внутри своего коммуникатора производит параллельное умно-
жение на разреженную матрицу весов, как описано в (Craig et al., 2005). Сама 
матрица строится на довычислительной стадии с помощью пакета SCRIP. 

Каждое ядро каплера работает только с подмножеством ядер компо-
нента, а значит, содержит только часть глобальных данных в памяти, в то 
время как остальная часть должна быть получена при каждой интерполяции с 
помощью MPI-обменов. Оптимизации процедур интерполяции подробно 
описаны в (Калмыков, 2013). 

Для тестирования эффективности алгоритмов интерполяции проводят-
ся «пинг-понг» тесты, а именно обмен полями двух пустых компонентов 
(Craig et al., 2012; Valcke, 2012). В нашем тесте использовалась совместная 
модель океана и атмосферы, в которой океан каждые 2 часа отправлял атмо-
сфере 3 поля, и каждый час получал от нее 9 полей. Океаническая модель 
имела трехполярную сетку размера 3600×1728 точек, атмосферная – широт-
но-долготную размера 1600×864 точек (размеры сеток и периоды обменов 
взяты из реальных моделей океана и атмосферы). Тест длился 10 модельных 
дней, что составляет 120×3 интерполяций океан–атмосфера и 240×8 интерпо-
ляций атмосфера–океан. Процесс интерполяции представлял собой сбор дан-
ных от компонента-источника, работу процедур каплера и распределение 
данных компоненту-получателю. 

 

Рис. 2. Время работы теста для CMF 2.0 в секундах в зависимости от размера  
коммуникатора каплера на суперкомпьютерах семейства «МВС»: «МВС‐100к»,  

«МВС‐ 10p» с 16 ядрами на узел, «МВС‐10p» с 32 ядрами на узел 

На рис. 2 представлены результаты работы теста на суперкомпьютерах 
«МВС-100к» и «МВС-10П». График показывает хорошую масштабируемость 
алгоритма для разных чисел ядер каплера при фиксированном числе ядер для 
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океана и атмосферы (1152 и 288 соответственно). Для «МВС-10П» представ-
лены две конфигурации – с 16 и 32 ядрами на узел. Разница в производитель-
ности отражает увеличение коммуникационной нагрузки в последнем случае. 

Из графика видно, что для практических вычислений с данными разме-
рами задачи достаточно 20–40 ядер каплера, так как ~1 секундные затраты на 
каплинг для 1 дня моделирования являются незначительными по сравнению 
со временем работы физических моделей. Стоит отметить, что свойство мас-
штабируемости алгоритма понадобится при увеличении числа обслуживае-
мых каплером компонентов и увеличении разрешения их сеток. 

2.4. Каплер: ввод-вывод 

В CMF 2.0 каплер, помимо интерполяции, занимается и работой с фай-
ловой системой. В нем реализован параллельный алгоритм ввода-вывода на 
основе формата netCDF. Ядра каплера являются внешними относительно мо-
делей, поэтому схему записи можно рассматривать как схему с внешними 
делегатами. Такой подход позволяет компонентам асинхронно отправлять 
данные на специальные ядра ввода-вывода и продолжать работу, не ожидая 
окончания работы с дисками. 

Как известно, существуют три стратегии работы с файловой системой 
на подмножестве ядер некоторой модели: через мастер-процесс (сбор дан-
ных на одном ядре с последующей записью в файл), прямая (каждый про-
цесс пишет в отдельный или общий файл), через делегатов (компромиссный 
вариант – только подмножество процессоров параллельно работает с фай-
лом), через внешних делегатов (пишущие ядра не отделены от вычисли-
тельных). 

Первый вариант – самый простой для реализации, но содержит очевид-
ное узкое место, связанное с глобальными коммуникациями, полным отсут-
ствием масштабируемости и возможной нехваткой памяти узла при передаче 
больших массивов данных. Данная схема широко используется во многих 
системах, например в OASIS3. 

Время выполнения эксперимента с последующей записью решения totalT  

в случае схемы с мастер-процессом складывается из времени вычислений 
модели runT , глобального сбора данных c n ядер модели на одном процессе 

мастера 
_ ( )gather glbT n  и времени записи глобальных массивов в файл 

_write glbT : 

_ _( )total run gather glb write glbT T T n T   . 
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Вторая стратегия по-прежнему относительно легко реализуется, но 
имеет два существенных недостатка. Во-первых, как и в случае записи в 
один, так и в случае записи в разные файлы, возникает перегрузка канала 
вычислительный «узел–память». Например, одновременно обратившиеся к 
памяти 7000 ядер океана будут ожидать в очереди, так как в параллельном 
режиме запись возможна лишь для небольшого числа процессов – от одного 
до нескольких десятков в зависимости от установленного оборудования. 
Во-вторых, при записи в различные файлы возникает необходимость пост-
процессинга в конце счета – объединения отдельных данных в единый 
файл. Для больших экспериментов это может занять длительное время, 
сравнимое с непосредственными вычислениями. Данная схема реализована 
в системе FMS. 

Время выполнения эксперимента с последующей записью решения в 
случае прямой схемы складывается из времени вычислений модели, времени 
записи локальных массивов каждым из n ядер модели в один файл 

_ ( ,1)write lclT n  (или в f разных файла 
_ ( , )write lclT n f  с последующим объединением 

_ ( )unite filesT f ): 

_ _( ) ( ).total run gather dlg write dlgT T T n T n    

При этом 
_ ( ,1)write lclT n  > 

_ ( , )write lclT n f , если 1f  , так как параллельная 

запись в один файл происходит гораздо медленнее, чем в разные. 

Вариант с делегатами является компромиссным и позволяет выделить 
под работу с дисками небольшое, поддерживаемое для параллельного досту-
па число процессоров и, кроме того, уменьшить нагрузку при сборе-
распределении данных. Таким образом, лишь часть вычислительных процес-
сов участвует в записи, что гарантирует локальность коммуникаций и запи-
сываемых данных. Недостатком данного метода является то, что подмноже-
ство вычислителей по-прежнему выполняет дополнительную медленную 
операцию (уже быстрее, чем в случае с мастер-процессом), в то время как 
остальные ядра простаивают. Кроме того, следует учитывать дополнитель-
ные буферы памяти, необходимые для временного хранения собранных дан-
ных. Данная схема реализована в 2012 году в библиотеке PIO, разработанной 
для модели CESM. Библиотека представляет собой набор процедур, позво-
ляющих за счет выбора числа делегатов осуществлять последовательную или 
параллельную запись в netCDF-формате. 

Время выполнения эксперимента с последующей записью решения в 
случае делегатной схемы складывается из времени вычислений модели, ло-
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кального сбора данных на n делегатах ( )gather_dlgT n и времени записи локальных 

массивов в файл всеми делегатами одновременно 
_ ( )write dlgT n : 

_ _( ) ( )total run gather dlg write dlgT T T n T n   . 

При этом время записи параллельной n-делегатной схемы далеко не 
всегда меньше последовательной: 

_

_
_

,   1
( ) 

,  1
write glb

write dlg
write glb

T n
T n

T n



 
 . 

Дело в том, что увеличение числа пишущих процессов далеко не всегда 
увеличивает скорость записи, а чаще всего уменьшает ее. 

Наконец, расширением понятия делегатной схемы является схема с 
асинхронным вводом-выводом. При этом делегаты заменяются на внешние 
I/O-ядра, занимающиеся исключительно работой с файловой системой. Дан-
ная схема является наиболее сложной для реализации, так как, помимо само-
го метода параллельной работы с файлами, требует наличия коммуникацион-
ной структуры, связывающей делегатов с вычислительными ядрами. 

Кроме того, поскольку внешние делегаты должны обслуживать произ-
вольное число компонентов с произвольным количеством сохраняемых дан-
ных на произвольных сетках, алгоритмическая сложность блока сильно воз-
растает. 

Главное преимущество метода заключаются в одновременном выпол-
нении вычислений и работы с файловой системой. Время выполнения экспе-
римента с последующей записью решения в случае асинхронной схемы сов-
падает со временем вычислений: 

_,  если ( )total run write dlg runT T T n T  . 

Поскольку посылка данных из модельных ядер на ядра ввода-вывода 
происходит асинхронно, в приведенном соотношении отсутствует член, от-
вечающий за этап сбора данных: ( ) 0gather_dlgT n  .  

Ограничение связано с тем, что схема позволяет ускорять модель лишь 
до того момента, пока время ее вычислений не сократится до времени записи. 
Если нам необходимо совместить запись и получение решения объема D Мб, 
при условии, что его вычисление занимает runT  секунд, необходимо иметь про-

пускную способность сети B Мб/c не меньшую, чем их отношение: / runB D T . 
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Интересно, что, несмотря на то, что величина B определяется оборудо-
ванием машины и на нее нельзя влиять из программы, на некоторых супер-
компьютерах ее можно существенно увеличить за счет знания внутренней 
структуры машинных узлов и назначения внешних делегатов на так называе-
мые узлы ввода-вывода. 

2.5 Дополнительные функции 

Помимо каплера, каркас также включает в себя два полезных блока. На 
стадии препроцессинга CMF предоставляет пользователю возможности для 
построения интерполяционных весов и подготовки файлов начальных усло-
вий. Он также использует паттерн «шаблонный метод», позволяющий свести 
все действия пользователя (например, определение сетки) к реализации не-
скольких интерфейсов. 

На этапе выполнения пользователь может использовать различные 
вспомогательные модули, такие как HaloUpdater, широко использующийся  
в модели Мирового океана. Он использует 4-х соседнюю схему обновлений 
прилежащих ячеек для произвольной длины/размерности/типа обмена. 

В конце счета пользователь может использовать скрипты Python 
(PyNGL, 2015) для высококачественной визуализации решения непосредст-
венно на суперкомпьютере. 

Также CMF предоставляет различные полезные инструменты для авто-
матического построения различных комбинаций моделей, генераторы мэйк-
файлов и модельных классов, скрипты для препроцессинга и других инфра-
структурных действий. 
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ 

В представленной монографии достаточно подробно рассмотрены осо-
бенности современного моделирования климата и Земной системы на основе 
моделей, разрабатываемых в ИВМ РАН. В качестве принципиального момен-
та, обосновывающего актуальность данной монографии для широкого круга 
читателей, еще раз подчеркнем, что в мировом научном сообществе матема-
тическое моделирование считается общепризнанным базовым методом реше-
ния современных фундаментальных и прикладных геофизических задач, свя-
занных с описанием глобальных процессов в окружающей среде. Все 
разнообразие глобальных процессов, их сложность и многогранность, а также 
отсутствие возможности проведения идеализированных прямых физических 
экспериментов глобального масштаба обуславливают создание и использова-
ние в качестве основных исследовательских инструментов численных моде-
лей высокого научного уровня, включающих последние достижения в раз-
личных областях знания и технологий. Успехи последних лет в изучении 
изменчивостей в различных глобальных процессах и их взаимосвязей, неод-
нородностей климатических структур и физических механизмов, их вызы-
вающих, обусловлены развитием моделей климата и анализом результатов 
соответствующих численных экспериментов. 

 

В частности, в качестве ключевого результата последнего оценочного 
доклада МГЭИК (Flato et al., 2013) отмечается, что глобальное потепление 
является неоспоримым фактом и, начиная с 1950-х годов, многие наблюдае-
мые изменения являются беспрецедентными в масштабах от десятилетий до 
тысячелетий. Помимо того, что произошло потепление атмосферы и океана, 
выделены и другие глобальные показатели изменения Земной системы: запа-
сы снега и льда сократились, средний уровень моря повысился, произошло 
закисление поверхностного слоя Мирового океана. Данные результаты были 
подтверждены как данными прямых наблюдений, так и многочисленными 
моделями, в том числе и моделью климата ИВМ РАН, что подробно показано 
в последней главе монографии. 

 

Стоит особо отметить: с помощью моделирования было убедительно 
показано, что наблюдаемые изменения климата невозможно воспроизвести, 
не учитывая вклад антропогенных источников. Как было подробно описано 
во введении, этот факт подчеркивается и работой МГЭИК, поскольку в по-
следних оценочных докладах в основу методологии решения задач, прежде 
всего, долгосрочного прогноза изменений климата, а также исследований 
различных наблюдаемых процессов положен мультимодельный подход с ис-
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пользованием нескольких десятков глобальных климатических моделей в 
рамках проведения проектов сравнения моделей CMIP.  

 

Необходимо подчеркнуть, что в последние годы получены четкие 
обоснования осуществления мультимодельного подхода, требующего разра-
ботки как можно большего числа независимых моделей.  

 

Выяснилось, что основные климатические характеристики, полученные с 
помощью различных моделей и затем усредненные по всему их набору, оказы-
ваются намного ближе к реально наблюденным, чем те же характеристики, по-
лученные с помощью отдельных, даже лучших, моделей, что, скорее всего, 
связано с взаимной компенсацией различных недочетов и ошибок. При этом 
следует особо подчеркнуть, что, несмотря на участие в последней редакции 
проекта CMIP свыше полусотни моделей различного уровня сложности, неза-
висимых моделей с точки зрения технологической структуры и разработок бы-
ло немногим более десяти, а в отношении к независимости результатов – всего 
восемь. Климатическая модель ИВМ РАН в этом плане является фактически 
полностью независимой моделью, включающей разработки, созданные в раз-
ное время специалистами ИВМ РАН и других российских организаций.  

 

Таким образом, Институт вычислительной математики РАН является 
признанным на уровне международной экспертизы национальным лидером в 
области климатического моделирования. Обоснованность мультимодельного 
подхода с упором на полностью независимые модели является одним из клю-
чевых мотивационных факторов развития климатической модели ИВМ РАН 
силами отечественных специалистов. 

 

В настоящей монографии достаточно полно описано устройство клима-
тических моделей и их отдельных блоков на примере моделей, разрабатывае-
мых в Институте вычислительной математики РАН. Читателю предоставлена 
возможность ознакомиться с внутренней основой численных моделей клима-
та, позволяющей находить с помощью средств вычислительной математики 
решение систем полных трехмерных уравнений гидротермодинамики атмо-
сферы и океана с учетом всего разнообразия энергозначимых процессов. На 
практике разработка численных моделей климата связана с созданием слож-
ных систем программных комплексов с использованием современных техно-
логий программирования и высокопроизводительных вычислительных сис-
тем (суперкомпьютеров). Подобные модели являются продуктом синтеза 
достижений науки и вычислительных технологий. Постановки задач, которые 
решаются в каждом из блоков, а также методы решения этих задач вполне 
соответствуют современному уровню развития климатических моделей. Они 
находят разнообразное применение в современной науке. Это, в первую оче-



Математическое моделирование Земной системы 

 322 

редь, относится к воспроизведению современного и прошлого климатов и 
исследованию механизмов отдельных явлений, их сформировавших, к про-
гнозу будущих изменений климата на временных масштабах от нескольких 
лет до нескольких столетий, а также к сезонному прогнозу погоды. Совре-
менная климатическая модель позволяет воспроизводить не только усред-
ненные климатические характеристики, но и, например, вероятность многих 
экстремальных погодных явлений.  

 

Читатель вполне может оценить сложность и многообразие всей сово-
купности рассматриваемых явлений. Нетрудно видеть, что современное раз-
витие численного моделирования климата идет в направлении все более точ-
ного описания этого многообразия и включения новых блоков, позволяющих 
учесть связь эволюции климата Земли со всевозможными явлениями, важны-
ми с точки зрения человеческой жизнедеятельности. В этой связи следует 
отметить начавшийся переход от климатических моделей к моделям Земной 
системы. К концу прошлого столетия модели климата содержали в качестве 
основных блоков, как правило, лишь расчет общей циркуляции атмосферы 
(включая ее взаимодействие с деятельным слоем суши с учетом неоднород-
ности подстилающей поверхности, в том числе, наличия растительности и 
снежного покрова) и общей циркуляции Мирового океана (с учетом морского 
льда). В последнее десятилетие все шире осуществляется включение в клима-
тические модели описания процессов переноса и химических трансформаций 
малых газовых примесей (углеродного, метанового, озонного и др. циклов), 
динамики растительности и биохимических процессов в почве и океане, 
электромагнитных и плазменных процессов в верхней атмосфере и т.п.  

 

Принципиальным преимуществом моделей Земной системы является 
возможность их использования не только для исследований и прогноза клима-
тических процессов, но и для решения различных смежных задач, представ-
ляющих интерес с точки зрения глобальной человеческой деятельности.  
Например, такие модели позволяют оценивать изменения в фауне и флоре эко-
систем в различных районах планеты, а также изменения в почве, что в первую 
очередь важно для планирования и осуществления сельскохозяйственной дея-
тельности (в последние годы получены, в частности, свидетельства влияния 
климатических изменений на урожаи теплолюбивых культур, рыбный промы-
сел и др.). Следует отметить применение подобных моделей для изучения зем-
ных электромагнитных процессов (например, происходящих в земной коре или 
в ионосфере), в том числе, для решения радиофизических прикладных задач.  

 

В связи с этим одна из целей авторов данной коллективной монографии 
заключалась в представлении некоторых результатов работы, проводимой в 
Институте вычислительной математики РАН, по созданию модели Земной 
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системы, отвечающей современным требованиям и находящейся на переднем 
крае мировой научно-технологической деятельности в этом направлении. Эта 
модель используется не только для прогноза будущих изменений климата, но 
и пригодна для исследования их последствий, например, для экосистем суши 
и моря, газового состава атмосферы, земной электрической цепи и т.п. Даль-
нейшее ее технологическое развитие связано с переходом на более детальное 
пространственное разрешение и на более эффективную реализацию на супер-
компьютерах, включая, например, использование графических процессоров, а 
также с учетом новых междисциплинарных связей. 

 

Сложность рассматриваемых современным научным сообществом за-
дач и уровень уже имеющихся разработок требует все более тесной консоли-
дации широкого круга специалистов из различных областей науки в направ-
лении развития и использования моделей Земной системы, что относится и к 
модели ИВМ РАН. В связи с этим определенные усилия ее разработчиков 
прилагаются в направлении ознакомления более широкого круга людей с 
внутренним устройством и возможностями разрабатываемых моделей, в том 
числе с целью привлечения различных специалистов к возможному сотрудни-
честву, участию в развитии разработок и использованию модели для решения 
собственных задач. Организованы отдельные курсы лекций для студентов 
МГУ и МФТИ, проводятся научные школы и конференции, предполагается 
организация крупных российских и международных проектов. Все это позво-
ляет надеяться, что Институт вычислительной математики РАН и впредь бу-
дет оставаться участником международных программ, связанных с исследо-
ванием на основе собственных моделей Земной системы как климата и его 
изменений, так и последствий для природной среды и жизнедеятельности на-
селения, что важно для обеспечения национальной безопасности страны.  
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Cписок сокращений 

КДК – КвазиДвухлетнее Колебание. 
МОЦА – Модель Общей Циркуляции Атмосферы. 
МОЦАО – Модель Общей Циркуляции Атмосферы и Океана. 
ОЦА – Общая Циркуляция Атмосферы. 
ПГК – ПолуГодовое Колебание. 
ПГТ – Поток Геотермального Тепла. 
ПЛАВ – ПолуЛагранжева модель, основанная на уравнении Абсолютной  
Завихренности. 
САК – Северо-Атлантическое Колебание. 
ЭВБМ-Г – Энерго-Влаго-Балансовая Модель атмосферы над Гренландией. 
 

AeroCom – Aerosol Comparisons between observations and models. 
AISM – Antarctic Ice Sheet Model. 
AO – Arctic Oscillation. 
BEC – Biochemical-Ecological-Circulation model. 
BFM – Biogeochemical Flux Model. 
CCSMcpl – Community Climate System Model coupler. 
CESM – Community Earth System Model. 
CICE – Los Alamos Community sea Ice model. 
CMF – Compact Modeling Framework. 
CMIP – Coupled Model Intercomparison Project. 
ECOSMO – Ecological System Model. 
ERSEM – European Regional Seas Ecosystem Model. 
FESIM – Alfred Wegener Institute Fimite-Element Sea Ice-ocean Model. 
GADS – Global Aerosol Data Set. 
GrISM – Greenland Ice Sheet Model. 
HAMOCC – Hamburg Ocean Carbon Cycle model. 
Imarnet – Integrated Global Biogeochemical Modelling Network. 
INMCM – Institute of Numerical Mathematics Climate Model. 
INMOM – Institute of Numerical Mathematics Ocean Model. 
IPCC – Intergovernmental Panel for Climate Change. 
LIM – Louvain-la-Neuve sea Ice Model. 
LTE – Local Thermodynamic Equilibrium. 
MEDUSA-2.0 – Model of Ecosystem Dynamics, nutrient Utilisation, Sequestration 
and Acidification, version 2.0. 
MPMD – Multiple Program Multiple Data. 
MPP – Massively Parallel Processing. 
NLTE – Non-Local Thermodynamic Equilibrium. 
OASIS – Ocean Atmosphere Sea Ice Soil coupler. 
REMBO – Regional Energy-Moisture Balance mOdel of ice sheet. 
SCRIP – Spherical Coordinate Remapping and Interpolation Package.
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