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重力波包在中层大气温度波导中传播的数值模拟

李　俊 , 张绍东 , 易　帆
武汉大学电子信息学院 ,武汉　430079

摘 　要 　给出了重力波在中层大气温度波导中的反对称形式导制传播的线性理论模型 ,并采用二维非线性的数值

模型对重力波波包在中层大气温度波导中的传播和演变过程进行了模拟研究. 模拟的结果表明 ,下层大气激发的

重力波能量进入波导区域后被俘获形成导制传播. 重力波在波导内不停地来回反射 ,垂直方向的自由传播受到限

制 ,能量在波导内沿着水平方向传输 ,模拟得到的波参数与理论值相近. 重力波包在温度波导中传播时伴随着能量

泄漏 ,且能量泄漏的速率随时间变缓 ,最终总有部分能量被限制在波导区域. 重力波在水平方向上传播几百公里

后 ,依然维持着良好的波结构 ,同时数值模拟也给出了重力波在波导区域内能量密度的时空分布.
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A numerical simulation on gravity waves propagation in mesospheric thermal duct

LI Jun , ZHANG Shao2Dong , YI Fan
School of Electronic Information , Wuhan University , Wuhan 430079 , China

Abstract 　The linear theory of antisymmetric ducted gravity waves supported by mesospheric thermal duct is

presented , propagation and evolution of gravity wave packets in thermal duct is also simulated by using a

nonlinear two2dimensional model. Numerical results show that lower atmospheric wave disturbance can penetrate

into the duct area and be trapped. Gravity waves keep reflecting between two boundaries of the thermal duct ,

and wave energy is transported horizontally through the duct. Characteristics of gravity waves calculated from

simulated results are little different to those derived from the linear duct theory. While wave packets propagate

in the thermal duct , wave energy will be leaked. However some energy is always restricted in the duct area , for

the loss rate of energy gradually decreases. Wave structures keep well after propagating horizontally for hundreds

of kilometers , and evolution of the energy density distribution in the duct is also presented.

Keywords 　Gravity waves , Mesosphere , Thermal duct ,Numerical simulation

1 　引　言

　　重力波是中高层大气最重要的动力学过程之

一 ,重力波能量和动量的输运对于大气不同层区间

的耦合与全球大气能量的收支平衡都起着相当重要

的作用 ,同时重力波的活动也会引起大气环流结构

的变化[1 , 2 ]
.

第 50 卷 第 4 期
2007 年 7 月

地 　球 　物 　理 　学 　报
CHINESE　JOURNAL 　OF 　GEOPHYSICS

Vol. 50 , No. 4
Jul. , 2007

© 1994-2008 China Academic Journal Electronic Publishing House. All rights reserved.    http://www.cnki.net



重力波在大气中传播时 ,若 m
2 > 0 ( m 为垂直

波数) ,波在垂直方向为自由传播 ;若 m
2

< 0 ,则波

振幅随着波在垂直方向上的传播逐渐衰减 ,波为消

散波. 当重力波由 m
2

> 0的区域进入 m
2

< 0的区域

时 ,就会在边界处发生反射 ;如果重力波自由传播区

域的上下层均有 m
2 < 0 的反射层出现 ,那么重力波

就会在两个反射层间被俘获而形成导制传播. 大气

中浮力频率的梯度或者风场的剪切都可能俘获重力

波而形成波导 ,在俘获过程中 ,风剪切起主导作用的

波导称为多普勒波导[3 ] ,浮力频率梯度起主导作用

的波导为温度波导[4 ] .

波导结构在真实大气中很常见 ,由于大气温度

随着高度增加而持续变化 ,在温度梯度较大的低热

层和梯度稍小的平流层都可以形成重力波的温度波

导[4 ] ,中层大气中逆温层的出现也可能俘获重力波

而形成温度波导[5 , 6 ] . 利用气辉成像仪已经观测到

了很多重力波的导制传播事件[7 , 8 ]
, Walterscheid

et al .
[9 ] 则认为气辉成像仪观测到的绝大多数准单

色重力波都是温度导制传播事件.

波导结构在很多方面都影响着大气中重力波的

活动. 首先 ,自由传播的重力波有着垂直方向传播的

分量 ,因此在水平方向远离波源的地方 ,只有导制传

播模式下的重力波才可能在波源的高度上被观测

到. 其次 ,重力波源 (如湍流)往往在水平方向有一定

的尺度 ,而激发出的重力波在导制传播模式下可能

被限制在波源高度达一定的时间 ,由于共振效应或

者非线性效应就可能产生一个振幅较大的波[10 , 11 ]
.

再次 ,气辉成像仪所观测到的不同气辉层间扰动的

反相结构 ,也可能是由于大气重力波的导制传播所

引起的[8 , 12 ]
,这样的结构被认为和重力波的反对称

导制传播活动联系密切.

重力波波导对大气中的能量输运过程也起着很

重要的影响. 重力波被波导俘获后 ,波在垂直方向上

的传播受到限制 ,相应的波能量也被局限在波导区

域所在高度上. Walterscheid et al .
[13 ]的模拟工作也证

实 ,低层大气对流激发的重力波到达中层大气被俘

获后 ,能量可以沿着波导在水平方向上被传输到离

波源非常远的地方. Fritts et al .
[2 ]也曾指出无论是估

计重力波对中层大气背景能量与动量通量流的贡献

时 ,还是在大尺度环流模型重力波参量化的计算中 ,

都应充分考虑到重力波导制传播活动的影响. 中层

顶附近水平小尺度重力波输运的动量和能量通量流

常常利用气辉成像仪观测到的重力波活动来进行估

算[14 , 15 ]
,而这些估算中就很少考虑到重力波导制传

播的效应[16 ] .

目前关于重力波在波导中具体能量传输过程的

研究较少 ,为了进一步理解波导结构对于中层大气

重力波能量传输过程的影响 ,本文通过对特征值问

题的求解获得了重力波在中层大气温度波导中传播

的色散方程 ;并用数值的方法模拟了重力波包在温

度波导中的传播过程 ,详细地讨论了温度波导中重

力波的传播特性、波包结构的演化 ,将模拟的结果与

理论预测进行了比较 ,并着重分析了波导中重力波

包的能量密度分布和能量传输过程.

2 　导制传播模式

重力波在大气温度波导中导制传播模式长时间

来一直被人们所关注 ,Nappo
[17 ] 分析了重力波在近

地面温度波导简化模型中的传播 ,获得了解析形式

的色散关系. 然而该模型一方面假定分层大气上层

的浮力频率为零 ,另一方面由于地面处刚性边界的

存在 ,使模型无法直接应用于中层大气. Seyler[11 ] 讨

论重力波在大气逆温层中的传播时 ,也给出了重力

波的中层大气温度波导模式. 该模型在垂直方向上

采用了周期性边界条件 ,这样可以保证波导区域中

重力波总能量随时间的守恒 ,然而却与实际情况差

异较大. 因此本文在上述两种模式分析的基础上做

了进一步的发展 ,讨论了更符合实际情况的重力波

在中层大气温度波导中的传播模型.

中层大气温度波导的浮力频率垂直分布形式 ,

在大气水平均匀分层时可简化为[5 , 11 ]

N
2 ( z) = N

2
0 , | z - z0 | < h ,

N
2 ( z) = N

2
1 < N

2
0 , | z - z0 | > h ,

(1)

其中 z 为垂直方向坐标 , z0 为温度波导的中心高

度 , h 为温度波导的半宽 ,浮力频率的分布关于波导

中心高度 z0 对称 ,在波导区域内大气浮力频率为

N0 ,在波导区域外大气浮力频率为 N1 .

在背景风速为零时 ,Nappo
[17 ] 将 Taylor2Goldstein

方程简化为

d
2

ŵ
d z

2 +
k

2
N

2

ω2 - k
2

ŵ = 0 , (2)

其中ω为重力波频率 , k 为水平波数 , ŵ为密度加权

后的垂直风扰动. ŵ与垂直风扰动 w′的关系满足

ŵ ( z) = ρ0 ( z) ρs
1Π2

w′( z) ,其中ρ0 为背景大气密

度 ,ρs 为地表大气密度. 方程 (2)解的形式为

ŵ ( z) = Ae
i mz

+ Be
- i mz

,
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其中 m 为重力波的垂直波数 , m
2

= k
2 N

2

ω2 - 1 .

对于导制传播的重力波 ,波频率满足 N1 <ω<

N0 ,令 z′= z - z0 ,控制方程可写为

d
2

ŵ
d z′2 + k

2 N
2
0

ω2 - 1 ŵ = 0 , | z′| < h ,

d2
ŵ

d z′2 + k
2 N

2
1

ω2 - 1 ŵ = 0 , | z′| > h .

(3)

令

m
2
0 = k

2 N
2
0

ω2 - 1 , m
2
1 = k

2
1 -

N
2
1

ω2 , (4)

| z′| < h 范围内 ,特征函数的完整形式为 ŵ ( z′) =

A1 sin ( m0 z′) + A2 cos ( m0 z′) . 其中 sin 项对应着重力

波导制传播的反对称形式 ;cos 项对应着对称形式.

Seyler
[11 ]认为在进行传播模式分析时 ,可以把这两项

分别提出来进行单独的分析.

重力波在中层大气波导中的导制传播常被用来

解释气辉成像仪所观测到的不同层间 180°反相的结

构[8 , 12 ] ,这样的结构往往和重力波的反对称导制传

播联系密切 ,因此本文也将主要讨论重力波的反对

称导制传播. 反对称导制传播时 ,只需要考虑 z′≥0

时的情况 ,此时方程 (3)的特征函数解形式为

ŵ ( z′) = Asin ( m0 z′) , z′< h

ŵ ( z′) = Be m
1

( z′- h)
+ Ce - m

1
( z′- h)

, z′> h
(5)

在 z′= h 处 ,由动力学和运动学边界条件 ,可知 ŵ和

它的导数都是连续的 ,即

Asin ( m0 h) = B + C , (6)

Am0 cos ( m0 h) = m1 B - m1 C. (7)

将 (6)式乘以 m1 再与 (7)式相加可得

k1 sin ( m0 h) + m0 cos ( m0 h) = 2 m1 BΠA . (8)

在 z′> h 高度以上 ,考虑到导制传播情况下重力波

的振幅会随着高度衰减 ,因此有 m1 > 0 , B = 0. 为了

满足 B = 0 ,所以必然有

tan ( m0 h) = - m0 m1 ,

将 m0和 m1的表达式 (4)代入 ,可得

tan kh
N

2
0

ω2 - 1
1Π2

= -
( N

2
0 - ω2 ) 1Π2

(ω2
- N

2
1 ) 1Π2 . (9)

　　(9)式即为重力波在温度波导中传播时的色散

方程 ,对于给定的水平波数 k ,会有相应的ω满足方

程 ,由于左边的正切函数为周期为π的函数 ,因此会

有一系列的离散的ω同时满足方程. 这些解将出现

在正切函数的相位为πΠ2 的奇数倍附近 ,即 m0 h≈

(2 n + 1)πΠ2 ,此时在 z′= h 处 ,特征函数 ŵ ( z′) =

Asin( m0 z′)≈0 ,而每个满足方程的解ω都对应着

重力波的一种导制传播模式. 如果正切函数的相位

恰好为πΠ2 的整数倍 ,则此时的解对应着重力波的

完全导制传播模式 ,否则为部分导制传播. 对于给定

的水平波数 k ,重力波所有的导制传播模式中 , n = 0

所对应的重力波模式的频率最高 ;随着 n 的增加 ,

所对应模式的重力波频率逐渐减小. 结合 (5)式中的

特征函数形式可知 , n = i 对应的重力波模式将在 0

< z′< h 范围内有 i 个节点 ( ŵ = 0) . 而在实际大气

中 n 值较小的模式更容易出现 ,因此本文将着重讨

论重力波在 n = 0 模式下的导制传播 ,下文中出现

的波传播模式如果没有特殊说明 ,均指 n = 0 模式

下的导制传播.

中层大气温度波导结构可近似由波导半宽 h、

俘获层大气浮力频率 N0 、消散层大气浮力频率 N1

三个参数决定 ,由色散方程 (9)也可知道重力波在波

导中的传播特性与波导中心所处的高度无关. 根据

色散方程 (9) ,我们也可以获得该重力波相关参量

(如水平相速度 vp 、水平群速度 vg 等) 的表达式 ,然

而由于方程的形式复杂 ,解的解析形式难以获得. 但

我们可以用离散的方法画出基于该方程的频率与水

平波数散点图 ,并算出相速度、群速度等参量. 本文

选取一个具体的温度波导模型 ,通过对色散方程离

散的求解 ,讨论重力波在其中的传播. 波导结构参数

的选取为 N1 = 1123 ×10
- 2

rad·s
- 1

, N0 = 2161 ×10
- 2

rad·s - 1 (对应的Brunt 周期分别为 715 min 和 4 min) ,

z0 = 30 km , h = 10 km. 参数的选择参考了大气中平

流层附近可能出现的温度波导结构 ,对于实际大气

中浮力频率随高度的分布作了分段常数近似. 这样

的近似在温度波导模型的分析中很常见[5 ,11 ,18]
,

Munasinghe et al .
[19 ]和 Hur

[20 ]也是将 0～200 km 范围

内的浮力频率分布用了若干个矩形结构来进行简

化.而对于中层大气中其他高度上可能存在的温度

波导 ,如中层顶处的温度梯度结构 ,或者由于较强的

逆温层结构所形成的温度波导等 ,只需要对波导宽

度及浮力频率参数进行适当的调整 ,本文的模型分

析依然是可行的.

图 1 即为离散求解得到的重力波在温度波导中

频率和水平群速随水平波数的变化. 波导中重力波

的频率介于 N1 和 N0 之间 ,并随着水平波数的增加

而逐渐增加 ;重力波的水平群速度随着水平波数的

增加而逐渐减小 ,在水平波数较小的区域 ,水平群速

度随波数的增加下降得更快.
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图 1 　重力波在温度波导中传播时频率 (实线)

和水平群速 (虚线)随水平波数的变化

N1 = 1123 ×10 - 2 rad·s - 1 , N0 = 2161 ×10 - 2 rad·s - 1 , h = 10 km.

Fig. 1 　Frequency (solid curve) and horizontal group velocity

(dotted curve) as a function of horizontal wavenumber

obtained from numerical solutions for the pure thermal duct

3 　数值方法

图 2 　背景大气 N
2 (a) ,温度 (b) ,据色散方程 (12)得到的 m

2 (c)随高度的分布

2πΠω= 360 s ,2πΠkx = 30 km.

Fig. 2 　Profiles of initial background N2 (a) , temperature (b) , and m2 derived from the dispersion Eq. (12) (c)

311 　控制方程

二维可压大气中 ,忽略大气黏性和地球自转效

应 ,大气运动控制方程可写为如下形式 :

9ρ
9 t

+
9 (ρu)

9 x
+

9 (ρw)
9 z

= 0 ,

9 (ρu)
9 t

+
9 (ρu

2 )
9 x

+
9 (ρuw)

9 z
+

9 P
9 x

= 0 ,

9 (ρw)
9 t

+
9 (ρuw)

9 x
+

9 (ρw
2 )

9 z
+

9 P
9 z

+ gρ = 0 ,

9 T
9 t

+
9 ( Tu)

9 x
+

9 ( Tw)
9 z

- T 1 -
R
cv

9 u
9 x

+
9 w
9 z

= 0 ,

P = ρRT , (10)

其中 , x 和 z 分别是水平和垂直方向坐标 ; u 和 w 分

别是水平和垂直风速 ;ρ、P 和 T 分别是密度、压强

和温度 ; R 为普适气体常数 ( R = 286. 98 J ·kg
- 1 ·

K- 1 ) ; cv 为定容比热 ( cv = 781 J·kg - 1·K- 1 ) ; g 为重

力加速度常数 ( g = 9. 80225 m·s
- 2 ) .

312 　初始背景大气

假设背景大气水平均匀分层并且满足流体静力

学平衡条件 ,背景风速为零. 温度波导模型方程 (1)

中 ,背景大气的浮力频率在界面 z = z0 ±h 处不连

续 ,在数值模拟时 ,我们可以对浮力频率的分布作平

滑近似[11 ] ,令

N
2 ( z) = N

2
1 + ( N

2
0 - N

2
1 ) e

-
z - z

0
h

4

. (11)

　　温度波导模型参数与第 2 节模型分析时选取的

温度波导参数一致 ,即 N1 = 1123 ×10
- 2

rad·s
- 1

, N0

= 2161 ×10
- 2

rad·s
- 1

, z0 = 30 km , h = 30 km. 下边界

温度选取 Tc = 270 K,由浮力频率的分布和静力学

平衡条件就可计算出背景大气的温度分布. 不计波

导的影响时 ,大气中自由传播的重力波满足色散

方程

m
2

= k
2 N

2

ω2 - 1 -
1

4 H
2 , (12)

其中 H 为大气的密度标高 ,方程忽略了地球自转效

应.如果已知重力波的周期和水平波长 ,则可以由

(12)式计算出该重力波在背景大气中传播时垂直波

数随高度的分布.

图 2a 即为平滑处理之后的背景大气浮力频率

分布 ,图 2b 为背景大气的温度分布 ,图 2c 为周期为

360 s ,水平波长为 30 km 的重力波在背景大气中传

播时垂直波数随高度的分布. 从图中可以看出垂直
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方向上20～40 km 区域内 m
2 > 0 ,重力波自由传播 ,

其余区域内 m
2

< 0 ,重力波垂直方向上的自由传播

受到限制 ,可知该重力波在 20～40 km 的高度范围

内可以形成导制传播.

313 　强迫扰动

初始时刻 ,在下边界 zc = 5 km 处引入垂直风强

迫 ,时空分布形式为

w ( x , t) =
w0 sin

2π
8 T

t exp -
( x - xc ) 2

2σ2
x

sin kx ·x -
2π
T

t , 0 < t < 4 T ,

0 , t > 4 T ,

(13)

其中 kx = 2πΠ30 rad·km - 1 , T = 360 s ,σx = 30 km , xc =

120 km , w0 = 2 m·s
- 1

. 强迫扰动在水平方向上为以

xc = 120 km 处为中心 ,半宽 30 km 的高斯形包络 ,

扰动在前 24 min 持续存在 ,初始扰动的相速在水平

方向为正向传播. 当背景为等温大气时 ,上述垂直风

强迫会在下边界处产生一个中心频率 ω = 2πΠ360

rad·s - 1 ,水平波长 30 km 的重力波包 ,由色散关系

(12)式可以计算出该重力波的垂直波长为 3195 km ,

由线性重力波理论可以进一步求出该重力波的水平

群速为 4161 m·s
- 1

,水平相速为 83133 m·s
- 1

,垂直

群速为 126106 m·s
- 1

. 而根据由温度波导特征值问

题得到的公式 (9) 和图 1 可知 ,水平波长为 30 km

时 ,温度波导内重力波的频率为 1181 ×10 - 2 rad·

s
- 1

,对应的波周期 34811 s ,水平群速为 34120 m·

s
- 1

,水平相速 86126 m·s
- 1

. 由公式 (4) 也可求出在

波导区域内该重力波的垂直波数为 3148 ×10
- 2

km - 1 ,对应的垂直波长为 28177 km.

314 　计算方法

本文采用了全非线性的 FICE 格式对二维无黏

可压缩大气的控制方程进行了数值模拟. FICE 格式

曾经成功地用于重力波的非线性传播研究[21～23 ]
. 具

体的算法和网格选取在文献 [ 21 ]里有详细的描述.

在本文的算例中 ,水平和垂直方向上分别选取周期

边界条件和近特征线边界条件 ,这样的边界条件有

利于能量顺利地传出边界而没有能量反射 ;水平与

垂直计算区域分别为 0～1200 km和 5～75 km ,水平

与垂直步长分别为 2 km 和 015 km.

4 　计算结果与分析

411 　垂直风扰动

图 3 为不同时刻密度加权后的垂直风扰动 ŵ =

ρ0 ρs
1Π2

w′,其中ρs 为下边界处背景大气密度. 从

图中可以看到 ,下边界强迫引起的垂直风扰动在第

15 min 时就已经进入了波导区域 ,并且达到 50 km

的高度. 在第 75 min 时 ,下边界处的扰动能量已全

部进入波导区域 ,波包在水平方向上向右传播了约

100 km ,而波包结构在垂直方向上依然被限制在

10～50 km高度范围内. 波包水平向右传播的同时 ,

扰动区域逐渐变大 ,振幅逐渐减小. 第 15 min 时 ,波

导区域内 ŵ的最大值为 0125 m·s
- 1

, w′最大值为

2165 m·s - 1 ,而到了第 315 min 时 , ŵ的最大值减小为

0110 m·s - 1 ,波包也已向右传播了很长一段距离 ,在

水平方向上形成一个长长的波列. 波包长时间地沿

着水平方向传播 ,并且波包结构保持清晰完好 ,我们

由此可以认定模拟例子中的重力波发生了良好的导

制传播. 用最大熵谱法对波导范围内的各高度上的

垂直风扰动做频谱分析 ,然后进行平均可以求出温

度波导内重力波的水平波数为 0132 ×10 - 1 km - 1 ,对

应的水平波长 31125 km. 该水平波长与初始扰动的

水平波长 30 km 之间的差异为 1125 km ,小于本文模

拟计算中的水平步长 2 km ,由此也可认为重力波在

进入温度波导的过程中 ,水平波长基本无变化.

412 　色散关系

图 4 为垂直风扰动 ŵ在水平方向 150 km 处随

时间和高度的变化 ,图中实线代表 ŵ > 0 ,虚线代表

ŵ < 0. 根据垂直风扰动随时间和高度的变化 ,我们

可以用最大熵谱法获得波导区域内重力波的频率和

垂直波长 ,将图 4 中波导区域 20～40 km 内各高度

上垂直风随时间的扰动分别进行谱分析 ,得到各高

度上最主要的扰动频率后再进行平均 ,就可以得到

波导区域内重力波的频率为 2159 ×10
- 3

s
- 1

,对应的

波周期为 38116 s ,略大于线性理论值 34811 s. 将波

导范围内垂直风扰动随高度的分布在各个时间点进

行频谱分析后平均 ,就可得到波导内重力波的垂直

波数为 0134 ×10
- 1

km
- 1

,对应的垂直波长为 2914

km ,略大于理论值 28177 km.

波导中重力波的周期 38116 s 与初始时刻强迫
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图 3 　不同时刻的密度加权的垂直风扰动 ŵ

Fig. 3 　The density weighted vertical velocity ŵ at different times

图 4 　水平方向 150 km处 ,垂直风扰动 ŵ随时间和高度的变化

虚线表示 ŵ < 0 ,等值线的间隔为 0108 m·s - 1 ,实线的最小值和虚线的最大值分别为 0104 m·s - 1和 - 0104 m·s - 1 .

Fig. 4 　Height versus time structure of the weighted vertical wind disturbance ŵ at 150 km in horizontal direction

Dotted lines indicate ŵ < 0. Contour interval is 0108 m·s - 11 The minimum solid contour and maximum dotted contour are 0104 m·s - 1

and - 0104 m·s - 1 , respectively.
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图 5 　不同时刻平均波能量密度的分布

等值线间隔为 015 ×10 - 2 J·m - 2 ,最小值为 015 ×10 - 2 J·m - 2 ;深色阴影和向上的箭头代表该区域波能量向上传播 ,

浅色阴影和向下的箭头代表该区域波能量向下传播 ;虚线所示为理论预测波导区域.

Fig. 5 　Distribution of the averaged wave energy density at different times

Contour intervals are 015 ×10 - 2 J·m - 2 , the minimum value is 015 ×10 - 2 J·m - 2 ; Darker shaded contours and upward arrows represent regions of

upward energy flux , and lighter shaded contours and downward arrows indicate downward energy flux ; The dashed lines imply the duct area.

扰动的周期有一定的差异 ,这是由于波导区域内外

介质之间存在的差异引起的. 强迫扰动激发出来的

重力波 ,周期为 360 s ,水平波长为 30 km ,由图 2 的

分析可知 20 km高度以下的区域对于该重力波而言

为消散层 , m
2 < 0 ,扰动生成的能量无法以重力内波

的形式自由向上传播 ,只有部分能量能以消散波的

形式向上穿透该层 ,进入波导区域后被波导俘获. 根

据公式 (9)可知 ,确定温度波导中重力波的频率依赖

于波的水平波数的值 ,这就可能造成波导内重力波

的频率与强迫扰动频率的不一致.
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图 4 中波导区域内重力波在垂直方向上只有一

个波结构 ,波节点出现在波导的中心高度 30 km 附

近 ,30～50 km范围内没有新的节点出现 ,由此可知

此时波导内的重力波主要为以 n = 0 的模式存在.

413 　波能量密度

大气中波导的出现使得重力波携带的能量在垂

直方向上的传输受到阻碍 ,波能量有可能沿着水平

方向被传输到很远的地方. 为了进一步理解重力波

在波导中传播时的能量分布与能量传输过程 ,我们

计算出了重力波在不同时刻的平均能量密度〈εw〉和

平均垂直波能流密度〈 P′w′〉,其中〈〉的实现方法为

采用水平截止波长为 60 km 的滤波器进行低通滤

波. 重力波能量密度由 (14)式给出 :

εw =
1
2
ρ0 ( u′2

+ w′2 ) +
P′2

2ρ0 v
2
a

+
( P′- ρ′v2

a ) 2

2ρ0 (γ - 1) v
2
a

,

(14)

其中 P′、ρ′分别为大气压强和密度的扰动 , u′为水

平风扰动 , va 为大气声速.

图 5 为不同时刻平均波能量密度和平均垂直波

能流密度的空间分布 ,图中等值线所示为能量密度 ;

深色阴影和向上的箭头代表该区域〈 P′w′〉> 0 ,波能

量向上传播 ,浅色阴影和向下的箭头代表该区域

〈 P′w′〉< 0 ,波能量向下传播 ;虚线所示为线性理论

预测的波导区域. 从图 5 中可以看出 ,初始时刻下边

界扰动产生的能量一直向上传播进入波导区域 ,在

第 18 min 时 ,波包能量已经到达理论预测的波导上

边界 (40 km 高度) 附近 ,并且绝大部分能量集中在

波导区域的上半部分 ,波能流方向依然向上. 而在第

30 min 时 ,波包已经在波导上边界处发生了反射 ,此

时波能量在垂直方向上向下传播 ,引起了大部分能

量在波导区域的下半部分的聚集 ,同时波导内局部

区域出现了向上的波能流. 随着时间的推移 ,波能量

密度最大值所处的位置在波导区域的上下两个部分

内交替出现. 波包在水平方向上逐渐向右传播 ,波导

区域在同一时刻存在着向上和向下传播的波能量 ,

波能流向上与向下的区域在水平方向上交替排列 ,

由此可知此时的重力波在波导区域内形成了多个来

回的反射. 在实际观测中要想获得这种多个反射的

结构时 ,就需要探测设备在水平方向上具有较大的

覆盖度和在垂直方向具有较高的分辨能力 ,目前单

一的探测手段还难以达到这样的要求. 从图 5 也可

以看出模拟出的重力波导制传播区域与线性理论预

测的波导区域比较吻合.

414 　波传播路径

图 6 为波导区域内重力波包能量中心在波导区

域内的传播路径 ;这里的能量中心不是能量密度最

大值所在处 ,而是波包的能量重心所在处. 图中“3 ”

代表每 3 min 时刻波包能量中心的位置 ,其中第一

个“3 ”代表第 9 min 时的数据 (更早时刻的波能量

尚未进入波导区域) . 从图 6 可以看出 ,波能量进入

波导区域后一直向上传播 ,能量中心到达约 34 km

高度后开始向下移动. 经过一段时间的传播后 ,重力

波在波导区域内的传播逐渐趋于稳定 ,能量中心围

绕着波导中心高度上下来回振荡 ,振荡区域的厚度

约为 3 km ,远小于波导的厚度. 虽然重力波在波导

边界处发生反射 ,然而由于波导内的重力波具有较

大的垂直波长 ,能量分布在整个波导区域高度内 ,所

以计算出的能量中心却离反射层有较大的距离. 波

能量中心在水平方向上向右传播 ,由初始时刻扰动

中心 120 km 处 ,经过 315 min 后到达了 73812 km 处 ,

由此可以计算出波包的平均水平群速为 32171 m·

s
- 1

,略小于理论计算的 34120 m·s
- 1

.

图 6 　波包能量中心在波导内的传播路径

Fig. 6 　The path of the wave packet energy

cent propagating in the duct

415 波导内的总能量

导制传播时 ,重力波在波导上下边界处来回反

射 ,人们常认为重力波在波导中传播时没有能量损

耗 ,然而 Nappo
[17 ] 指出消散波在垂直方向上也有能

量和动量的传输 ,正因为如此 ,下边界扰动产生的能

量才能够向上传播进入波导区域[24 ] ,同时重力波在

波导中传播也可能伴随着能量的损耗.

初始大气的浮力频率分布关于波导中心高度

z0 = 30 km 对称 ,因此我们以 30 km 高度为界 ,将波

导区域分为上下两个部分. 由图 5 可知波导的上下

两个区域中分别有波能量的聚集 ,对上下区域内的

重力波能量密度εw 在空间范围内积分 ,就可以获得

波导范围内不同区域内能量随时间的变化 ,如图 7

所示. 由图 7 可知 ,虽然波导区域关于波导的中心高
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图 7 　波能量随时间的变化

点线为垂直方向上 20～30 km 区域内的波能量 ,虚线为垂直方向上 30～40 km 区域内的波能量 ,

实线为波导区域 20～40 km 内的总能量.

Fig. 7 　Variation of wave energy in the duct area

The dotted line shows energy in the vertical 20～30 km area ; the dashed line shows energy in the vertical

30～40 km area , and the solid line shows total energy in the full duct area (20～40 km) .

度对称 ,然而上下两个区域波一直不停地交换能量 ,

最终趋近于能量的平衡. 波导区域内的总能量在初

始时刻随时间迅速地增加 ,在第 18 min 时达到最大

值 5138 ×10
7

J ,然后波能量逐渐下降 ,第 315 min 时

降为 2158 ×10
7

J . 从图中可以看出总的波能量随时

间下降的趋势越来越缓慢 ,因此我们可以对 60 min

以后总能量随时间变化曲线用指数函数来进行

拟合 :

E ( t) = 3. 30 ×107 exp -
t - 60

197. 70
+ 1. 66 ×107 ,

(15)

其中 E 为波导内的总能量 ,单位为 J ,时间 t 的单位

为 min. 由拟合出的函数可知 ,当 t 趋于无穷时 ,波

导区域内总能量应该为 1166 ×10
7

J . 这表明 ,虽然波

导区域内总能量一直在减少 ,然而下降的趋势逐渐

变缓 ,总有 E( t = ∞)
Emax

=
1. 66 ×10 - 7

5138 ×10 - 7 ≈30185 %的能量

被局限在波导区域.

5 　总　结

重力波的导制传播现象在中层大气中很常见 ,

它强烈影响着大气的暂态结构和能量输运. 本文讨

论了重力波在中层大气温度波导中的传播模式 ,得

到了重力波在温度波导中的导制传播时的色散方

程 ;并用全非线性的数值方法模拟了重力波的导制

传播活动 ,详细分析了重力波导制传播时的能量输

运过程.

　　低层大气扰动的能量在向上传播进入波导区域

后可能被俘获形成稳定的导制传播 ,本文的数值模

拟工作成功地实现了重力波在中层大气温度波导中

的导制传播 ,并清晰地展示了波能量在波导区域内

的多个来回反射结构. 模拟得到的重力波导制传播

参数和理论推导预测值比较接近 ,重力波导制传播

时的水平波长、垂直波长与理论预测值相比略大一

些 ,波频率略小于线性理论预测. 本文的结果也表

明 ,重力波在导制传播时 ,波能量集中分布在波导中

心高度的两侧 ,重力波在波导边界处的来回反射也

引起波导上下两个区域内能量周期性地此消彼长 ,

同时使得总的能量中心一直在波导中心高度附近

振荡.

重力波在温度波导中传播时还伴随着总能量的

泄漏 ,泄漏的速率随总能量的减小逐渐变缓. 在本文

的模拟中 ,最终会有约 31 %的能量一直被局限在波

导区域内. 在现实大气中 ,这一部分能量会由于黏性

耗散等因素逐渐转化为背景能量 ,引起背景环流的

变化. 在估算重力波对于中层大气背景流能量与动

量通量的影响时 ,既要考虑大气波导对于重力波动

量和能量的限制效应 ,还要考虑到重力波导制传播

时的能量泄漏 ,本文数值模拟的工作为重力波在温

度波导中传播时能量泄漏的估算提供了一种可能的

方法. 本文中重力波在波导区域内耗时 5 h ,沿着水

平方向传播了约 600 km 后 ,依然维持着清晰的

波形.
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