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Рассматривается изменение равновесной чувствительности модели климата INM-CM4-8 к учетве-
рению концентрации СО2 при изменениях в параметризации облачности в этой модели. Показано,
что регулирование учета различных механизмов образования и диссипации облачности может при-
водить к изменению равновесной чувствительности модели в пределах от 3.6 до 8.1 град., что больше
чем наполовину покрывает диапазон изменения этой величины для современных климатических
моделей. Для этого регулировались механизмы образования облачности атмосферного погранич-
ного слоя и диссипации облачности путем перемешивания облаков с ненасыщенным окружающим
воздухом. Регулирование механизма образования конвективной облачности влияет на чувствитель-
ность, но в меньшей степени.
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ВВЕДЕНИЕ

Проблема чувствительности реальной клима-
тической системы к заданному увеличению кон-
центрации СО2 в атмосфере является одной из
центральных проблем геофизики. Согласно [1],
диапазон равновесного изменения глобально
осредненной приповерхностной температуры
при учетверении концентрации СО2 в атмосфере
составляет 4.2–9.4 град. Вывод сделан по дан-
ным климатических моделей, участвовавших в
CMIP5 (Coupled Model Intercomparison Project,
Phase 5 [2]). Для климатических моделей, участ-
вующих в следующей фазе сравнения, CMIP6,
этот диапазон еще расширился и составляет 3.6–
11.2 град. [3]. Согласно этой работе, основной
причиной различия равновесной чувствительно-
сти является различие в реакции облачности на
потепление, причем основной вклад в разброс
вносит различие в изменении доли площади, за-
нятой облаками, а не изменение свойств самих
облаков. В малочувствительных моделях доля
площади, занятая облачностью, при потеплении
существенно не меняется или даже немного воз-
растает, а в сильночувствительных моделях по-
крытие облаками заметно уменьшается при по-
теплении.

Представленные в CMIP6 климатические мо-
дели отличаются не только параметризацией об-
лачности, отличия имеются и в других блоках: в
параметризациях других физических процессов,
от которых тоже может зависеть чувствитель-
ность, в численных методах решения уравнений.
Отличаются даже координаты, в которых записа-
ны уравнения динамики атмосферы. Поэтому воз-
никает вопрос: в каких пределах может изменяться
равновесная чувствительность модели климата,
если изменяется только параметризация отдель-
ных процессов, формирующих облачность, а все
остальное остается неизменным. Данная проблема
является весьма актуальной, поскольку, как пока-
зывает опыт общения автора с разработчиками за-
рубежных климатических моделей, как правило,
чувствительность климатической модели не мо-
жет быть целенаправленно изменена, например
уменьшена, даже в том случае, когда это умень-
шило бы ошибки, связанные с воспроизведением
изменений климата, наблюдаемых в последние
десятилетия. Ответу на рассматриваемый вопрос
была посвящена, в частности, работа [4]. Но там
диапазон изменения чувствительности получил-
ся небольшим, от 4.0 до 4.8 град. В данной работе
используется другая параметризация облачности,
где доля пространства, занятая облаками, а также
водность облаков являются прогностическими, а
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не диагностическими переменными. Более полно
и согласованно рассматриваются процессы гене-
рации и диссипации облаков, что позволяет более
существенно влиять на эволюцию облачности
при глобальном потеплении путем изменения на-
строечных констант в параметризации.

МОДЕЛИ, ЧИСЛЕННЫЕ
ЭКСПЕРИМЕНТЫ И МЕТОД 

ОПРЕДЕЛЕНИЯ РАВНОВЕСНОЙ 
ЧУВСТВИТЕЛЬНОСТИ

Для численных экспериментов использова-
лась модель климата INM-CM4-8. Воспроизведе-
ние современного климата этой моделью описа-
но в [5]. В стандартной модели используется пара-
метризация облачности, в которой доля ячейки,
занятая облачностью a, вычисляется по формулам
Смагоринского:

(1)
с ограничением 0 ≤ a ≤ 1. Здесь r – относительная
влажность воздуха, α и β – некоторые коэффици-
енты, зависящие, вообще говоря, от яруса обла-
ков (верхний, средний или нижний), а также от
некоторых других условий, например, для обла-
ков нижнего яруса коэффициенты выбираются
так, чтобы в условиях температурной инверсии,
т.е. роста температуры с высотой, давать большую
облачность, чем в случае быстрого убывания тем-
пературы с высотой. Назовем эту модель, которая
использовалась для всех расчетов CMIP6, моде-
лью 1.

Наряду с моделью 1 использовалась модель 2, в
которой доля ячейки, занятая облаками, а также
водность облаков рассчитывались с помощью
прогностических уравнений согласно [6]. Все ос-
новные уравнения этой параметризации приме-
нительно к данной модели, а также некоторые
результаты работы параметризации можно най-
ти в [7]. Здесь приведем лишь некоторые уравне-
ния, имеющие отношение к настоящей работе.
Для a решается эволюционное уравнение:

(2)

Здесь t – время, A – слагаемое, описывающее ад-
векцию, S – источники облачности вследствие ра-
боты параметризаций глубокой конвекции (CV),
атмосферного пограничного слоя АПС (BL), охла-
ждения или нагревания объема воздуха вследствие
адиабатических и неадиабатических процессов (H,
это слагаемое может быть как положительным, так
и отрицательным). D – слагаемые, описывающие
диссипацию облачности вследствие столкновения
капель и их выпадения (С) и смешивания облаков с
окружающим ненасыщенным воздухом (M). По-
следнее слагаемое описывает вклад гравитацион-
ного оседания. Ниже приведем выражения лишь

= α + βa r

∂∂ = + + + − − −
∂ ∂

.FG
CV BL H C M

a A S S S D D
t z

для тех слагаемых, вид которых, по мнению авто-
ра, существенно влияет на величину чувствитель-
ности модели, и которые изменялись при прове-
дении экспериментов по определению равновес-
ной чувствительности.

(3)

Согласно (3), генерация облачности глубокой кон-
векцией равна конвергенции восходящего потока
массы воздуха FCV, порождаемого конвекцией.
Подразумевается, что весь поток восходящего воз-
духа является облачным, и объем облачности воз-
растает на величину объема воздуха, поступившего
снизу в результате работы конвекции. Величина
потока в том слое, где работает конвекция, оцени-
вается как отношение количества осадков PR,
выпадающих за шаг по времени (1 ч) в результате
работы параметризации конвекции, к среднему
удельному влагосодержанию поднимающегося
воздуха QEFF, которое считается равным влагосо-
держанию в середине конвективного слоя. CCV –
размерный множитель. При такой параметриза-
ции облачность конвекции образуется на верхней
границе слоя конвекции.

Аналогично, для слагаемого генерации облачно-
сти турбулентностью АПС записано выражение:

(4)

Согласно (4), генерация облачности равна кон-
вергенции восходящего потока массы воздуха
FBL, порождаемого турбулентностью АПС. Под-
разумевается, что весь поток восходящего воздуха
является облачным в слое выше уровня конденса-
ции для воздуха, поднимающегося адиабатически
с нижнего уровня модели. Величина потока мас-
сы оценивается как отношение суммы потоков
явного HS и скрытого HL тепла, приведенного до-
множением на множитель CBL к единицам влагосо-
держания, к среднему влагосодержанию АПС QEFF.
При такой параметризации облачность АПС об-
разуется на его верхней границе.

Наконец, диссипация облачности вследствие
перемешивания облаков с ненасыщенным окру-
жающим воздухом записывается в модели следу-
ющим образом:

(5)

Здесь Q – удельная влажность окружающего воз-
духа, QMAX(T) – насыщенная влажность при тем-
пературе окружающего воздуха, l – водность об-
лака, СМ – коэффициент перемешивания.

Для изменения равновесной чувствительности
модели будем немного изменять вид слагаемых
SCV, SBL, DM. При изменении будем руководство-

∂= − =
∂

; .CV
CV CV CV

EFF

F PRS F C
z Q

∂ += − =
∂

; .BL
BL BL BL

EFF

F HS HLS F C
z Q

−= ( ) .MAX
M M

Q T QD C
l
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ваться принципом, что облака нижнего яруса ока-
зывают в целом охлаждающее влияние на климати-
ческую систему, и их уменьшение при глобальном
потеплении способствует увеличению равновес-
ной чувствительности. Облака верхнего яруса,
напротив, оказывают в целом отепляющее влия-
ние на климатическую систему, и их уменьшение
при глобальном потеплении способствует умень-
шению равновесной чувствительности.

Вид слагаемого SCV таков, что оно в среднем
должно уменьшаться при глобальном потепле-
нии, поскольку при увеличении температуры, со-
гласно данным всех имеющихся климатических
моделей, влагосодержание воздуха растет при-
мерно на 7–8%/K, так, что относительная влаж-
ность меняется не очень сильно, а интегральные
осадки увеличиваются с гораздо меньшей скоро-
стью, на 1.5–2%/К [8]. Поэтому при такой пара-
метризации при потеплении, при прочих равных
условиях, должно уменьшаться и количество
конвективных облаков. Чтобы устранить этот эф-
фект и посмотреть, насколько он существенен
для изменения облачности и равновесной чув-
ствительности, можно в (3) использовать вместо
значения QEFF в каждой точке его некоторое ха-
рактерное значение, которое бы не менялось при
потеплении. Назовем модель, в которой все иден-
тично модели 2, но вместо QEFF в (3) используется
значение QEFF = 5.E-3, характерное для районов
тропической глубокой конвекции, моделью 3.
Мы ожидаем, что в модели 3 верхняя тропическая
облачность при потеплении будет убывать мед-
леннее, чем в модели 2, и, поскольку такие облака
создают положительный радиационно-облачный
форсинг, модель 3 должна иметь равновесную
чувствительность большую, чем модель 2.

Слагаемое SBL, определенное согласно (4),
должно в среднем уменьшаться при потеплении
по той же самой причине, что и слагаемое SCV:
влагосодержание АПС растет при потеплении в
среднем в несколько раз быстрее, чем потоки с
поверхности. Назовем моделью 4 модель, иден-
тичную модели 2, но в которой в (4) используется
фиксированное значение QEFF = 8.E-3. В такой
модели облачность нижнего яруса должна умень-
шаться при потеплении слабее, чем в модели 2, и
поэтому модель 4 должна иметь меньшую равно-
весную чувствительность, чем модель 2.

Слагаемое DM, определенное согласно (5),
должно увеличиваться при потеплении, посколь-
ку увеличивается числитель, т.е. дефицит удель-
ной влажности возрастает, при приблизительном
сохранении относительной влажности. Знамена-
тель, т.е. водность облаков, зависит от температу-
ры слабее числителя. Поэтому, в целом, при более
высокой температуре облакам, чтобы диссипиро-
вать, нужно смешаться с меньшим количеством
окружающего воздуха. Увеличение диссипации при

росте температуры должно приводить к уменьше-
нию количества облаков всех ярусов. Поскольку
суммарный радиационный форсинг всей облачно-
сти отрицателен, большая диссипация должна
приводить к более высокой чувствительности.
Чтобы исследовать вклад этого механизма в чув-
ствительность, определим модель 5 как модель,
идентичную модели 4, но в формуле (5) в числи-
теле вместо QMAX(T) – Q стоит значение, не изме-
няющееся с изменением температуры и равное
0.001. Равновесная чувствительность модели 5
должна быть меньше, чем равновесная чувстви-
тельность модели 4, и, тем более, модели 2.

Параметры в моделях 3–5 подобраны так, что-
бы среднеглобальное количество облаков каждо-
го яруса, а также радиационно-облачный фор-
синг и температура поверхности для современно-
го климата были бы как можно ближе к данным
модели 2.

Метод определения равновесной чувствитель-
ности, используемый в настоящей работе, явля-
ется на сегодняшний день стандартным и предло-
жен в [9]. С каждой моделью с одного и того же
начального состояния проводится два численных
эксперимента: доиндустриальный, в котором все
воздействия на климатическую систему фикси-
рованы и соответствуют 1850 г., и эксперимент,
аналогичный доиндустриальному, но в котором
концентрация СО2 увеличена в 4 раза. Далее рас-
сматриваются среднеглобальные разности темпе-
ратуры воздуха у поверхности за каждый год экс-
перимента с учетверением CO2 и доиндустриаль-
ного эксперимента, а также разность балансов
тепла на поверхности в этих экспериментах. Че-
рез полученные точки проводим наименее откло-
няющуюся от них прямую методом наименьших
квадратов. Значение абсциссы в точке пересече-
ния прямой с горизонтальной осью и называют
равновесной чувствительностью. Значение орди-
наты в точке пересечения прямой вертикальной
оси нередко называют радиационным форсингом
вследствие учетверения концентрации СО2. По-
добные рисунки для всех моделей, участвовавших
в CMIP6, в том числе и для INM-CM4-8 (модель 1
в наших обозначениях), а также значения равно-
весной чувствительности и радиационного фор-
синга можно найти в https://cmip-esmvaltool.
dkrz.de/history/cmip6-results/. Аналогичный ри-
сунок приведен и в [4].

В некоторых работах приводится величина рав-
новесной чувствительности, полученная в экспери-
менте с учетверением СО2, деленная на 2 и называ-
емая равновесной чувствительностью к удвоению
СО2. При этом подразумевается логарифмическая
зависимость потепления от увеличения концен-
трации СО2. Причина состоит в том, что традици-
онно в науке мерой чувствительности рассмат-
ривалось потепление именно при удвоении кон-
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центрации СО2. В то же время, с точки зрения
статистической значимости, выполнение экспе-
римента с учетверением концентрации СО2
предпочтительнее, потому что величина сигнала
от увеличения СО2 в этом случае сильнее отделе-
на от величины шума, связанного с естественны-
ми колебаниями климата в модели. Мы же так де-
лать не будем, чтобы не запутывать лишний раз
читателя. В данной работе везде приводится реак-
ция климата именно на учетверение концентра-
ции СО2, без деления на 2.

Такой способ определения равновесной чув-
ствительности предполагает линейность клима-
тической системы, что, конечно, не совсем верно.
Недостатки такого метода определения чувстви-
тельности и попытки предложить более точный
метод представлены, например, в [10], однако на
сегодняшний день метод [9] считается стандарт-
ным. Оценка радиационного форсинга вследствие
учетверения концентрации СО2 представленным
методом тоже не слишком точна. Она может отли-
чаться от результата, полученного вычислением
форсинга по определению: путем вычислений ат-
мосферных радиационных потоков при одинарной
и учетверенной концентрации СО2 и прочих рав-
ных условиях. Отличие может быть существенным,
например, если в модели происходит быстрое при-
способление к изменению СО2, существенно влия-
ющее на баланс тепла и не пропорциональное вели-
чине глобального потепления [4, 11].

Продолжительность экспериментов для опре-
деления чувствительности составляла 150 лет для
модели 1, согласно требованиям CMIP6. Для мо-
делей 2–5 продолжительность экспериментов со-
ставляла 40 лет из-за ограниченности компьютер-
ных ресурсов. Поэтому и для модели 1 вычисления
проводились по первым 40 г. Расхождение с вы-
числениями по 150 г. составляет около 0.05 К,
что, учитывая значительные различия в чувстви-
тельности между выбранными моделями, пред-
ставляется приемлемым.

Может представлять интерес вопрос о том, как
чувствительность модели соотносится с воспроиз-

ведением среднеклиматического состояния. Одна-
ко этот вопрос остается за рамками данной работы,
и ему, вероятно, могут быть посвящены отдельные
исследования. Обычно минимизация нормы оши-
бок воспроизведения среднеклиматического со-
стояния требует долгой взаимной настройки всех
параметризаций модели. Поэтому если мы в та-
кой модели существенно меняем какой-либо па-
раметр, не меняя остальных, норма ошибки вос-
произведения основных климатических полей,
как правило, лишь увеличивается. В нашем слу-
чае модель 1 настраивалась перед проведением
численных экспериментов CMIP6, поэтому имен-
но она имеет наименьшие систематические ошиб-
ки воспроизведения современного климата сре-
ди всех рассматриваемых в настоящей работе
моделей.

РАВНОВЕСНАЯ
ЧУВСТВИТЕЛЬНОСТЬ МОДЕЛЕЙ

Результаты экспериментов по чувствительно-
сти приведены в табл. 1. Кроме величины равно-
весной чувствительности и оценки радиационно-
го форсинга приведены также изменения доли,
покрытой верхней (выше 400 гПа), средней (400–
700 гПа) и нижней (ниже 700 гПа) облачностью, а
также изменение радиационно-облачного фор-
синга в солнечной, длинноволновой части спек-
тра и суммарного. Данные осреднены за 31–40 гг.
экспериментов и нормированы на величину из-
менения приповерхностной температуры за эти
же годы.

Равновесная чувствительность для модели 1
составляет 3.6 град. Полученное значение равно-
весной чувствительности соответствует представ-
ленному в [3] значению 1.83 для удвоения СО2.
В модели 2 равновесная чувствительность более
чем вдвое превышает аналогичную величину для
модели 1 и составляет 7.6. Отличие обусловлено,
очевидно, различной реакцией облаков на гло-
бальное потепление. Нижняя облачность при по-
теплении увеличивается в модели 1 и уменьшает-

Таблица 1. Равновесная чувствительность ΔТEQ (К), радиационный форсинг от учетверения СО2 RF (Вт/м2), из-
менения верхней ΔСН, средней ΔСМ, нижней ΔСL и общей ΔС облачности (%/К–1), коротковолнового ΔСRFSW,
длинноволнового ΔСRFLW и суммарного ΔСRF радиационно-облачного форсинга (Вт/(м2 К)), нормированных
на величину изменения приповерхностной температуры

ΔТEQ RF ΔСН ΔСМ ΔСL ΔС ΔСRFSW ΔСRFLW ΔСRF

Модель 1 3.6 6.6 –0.20 –0.65 0.55 0.13 –0.39 –0.55 –0.94

Модель 2 7.6 7.5 –0.24 –0.90 –0.93 –1.01 0.92 –0.56 0.34

Модель 3 8.1 7.7 –0.05 –0.82 –0.93 –0.84 0.80 –0.38 0.42

Модель 4 5.8 7.4 –0.06 –1.03 –0.44 –0.50 0.52 –0.49 0.03

Модель 5 5.0 7.8 0.18 –0.18 –0.02 0.07 0.08 –0.28 –0.20
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ся в модели 2. Отличие между моделями 1 и 2 в из-
менении облаков среднего яруса менее заметны, а
облака верхнего яруса меняются в этих двух моде-
лях практически одинаково. Изменение радиаци-
онно-облачного форсинга в модели 1 отрицатель-
но, а в модели 2 положительно, причем почти все
отличие обусловлено коротковолновой частью.
Обращает на себя внимание и то, что оценка ра-
диационного форсинга от учетверения СО2 в мо-
дели 1 заметно меньше, чем в модели 2 и в осталь-
ных моделях. Причина этого исследовалась в [4] и
состоит в том, что в модели 1 в результате быстро-
го приспособления к учетверению СО2 уже в тече-
ние первого года возрастает количество облаков
на нижней границе АПС. Действительное значе-
ние радиационного форсинга от учетверения
СО2, вычисленное как разность балансов тепла на
верхней границе атмосферы для состояния с до-
индустриальным содержанием СО2 и учетверен-
ным, составляет около 8.0 Вт/м2 и для модели 1, и
для модели 2.

Возникают естественные вопросы о том, какие
именно отличия одной параметризации от другой
обуславливают столь большое различие в равно-
весной чувствительности, и нельзя ли, изменяя в
разумных пределах параметризацию облачности
в модели 2, сделать ее менее чувствительной. А
также вопрос о том, можно ли еще увеличить рав-
новесную чувствительность модели 2. Для ответа
на эти вопросы рассмотрим результаты оценки
равновесной чувствительности для остальных мо-
делей.

В модели 2 верхняя облачность заметно умень-
шается при глобальном потеплении, что должно
уменьшать равновесную чувствительность. Это
может происходить, по крайней мере частично,
из-за уменьшения потока массы, порождаемого
глубокой конвекцией. В модели 3 этот механизм
искусственно отключен. В результате равновесная
чувствительность модели еще немного увеличи-
лась и составила 8.1 град. Уменьшение облачности
верхнего яруса сократилось с 0.24 до 0.05%/К, то
есть большая часть ее уменьшения в модели 2
обусловлена именно этим механизмом. Измене-
ние облачно-радиационного форсинга в сторону
нагревания произошло именно в длинноволно-
вой части спектра, как и можно было ожидать.

Рассмотрим теперь, какова чувствительность
моделей 4 и 5. Значительное уменьшение нижней
облачности при потеплении обусловлено по
крайней мере двумя факторами: уменьшением
потока облачной массы в АПС и увеличением
диссипации облаков вследствие перемешивания
с окружающим воздухом, дефицит влаги в кото-
ром возрастает с ростом температуры. В модели 4
первый из этих двух механизмов отключен, и рав-
новесная чувствительность модели 4 составляет
5.8 К, что заметно меньше, чем в модели 2.

Уменьшение облаков нижнего яруса сократилось
с 0.93%/K в модели 2 до 0.44%/К в модели 4. По-
чти в 2 раза уменьшилось и изменение коротковол-
нового радиационно-облачного форсинга. При от-
ключении и второго механизма в модели 5 умень-
шения облачности нижнего яруса уже практически
не происходит, облачность среднего яруса умень-
шается немного, а облачность верхнего яруса не-
много увеличивается; облачность в целом в моде-
ли 5 немного увеличивается, как и в наименее чув-
ствительной модели 1, в отличии от моделей 2–4.
Равновесная чувствительность модели 5 состав-
ляет 5.0 град. Таким образом, вклад двух рассмот-
ренных механизмов в различие чувствительности
моделей 1 и 2 является определяющим. Уменьше-
ние облачности при глобальном потеплении в
модели 2 также полностью объясняется двумя ме-
ханизмами, отключенными в модели 5. Оставше-
еся различие в чувствительности моделей 1 и 5
объясняется, по всей видимости, существенным
увеличением нижней облачности в модели 1, про-
исходящим вследствие быстрого приспособления,
которое было подробно рассмотрено в [4]. На это
указывает и различие в оценке радиационного
форсинга RF для моделей 1 и 5.

До сих пор мы приводили лишь глобально
осредненные результаты, однако интересен во-
прос о том, где именно происходят те изменения
облачности, которые, как мы видим, оказывают
решающее влияние на чувствительность. На рис. 1
представлено осредненное вдоль круга широты
изменение радиационно-облачного форсинга,
нормированное на глобально осредненное измене-
ние приземной температуры для моделей 1, 3 и 5.
Данные моделей 3 и 5 существенно отличаются
лишь в тропиках и субтропиках, а южнее 30° ю.ш.
и севернее 40° с.ш. близки друг к другу. Это зна-
чит, что механизмы, влияющие на облачность и
выраженные в формулах (3), (4), (5), существенно
влияют на облака в низких широтах. В более вы-
соких широтах основным механизмом генерации
и диссипации облачности является, по-видимо-
му, охлаждение при адиабатическом подъеме и
нагревание при адиабатическом опускании. В то
же время, данные модели 1 отличаются от данных
моделей 3 и 5 практически на всех широтах. Это
связано, по-видимому, с тем, что быстрое увеличе-
ние нижней облачности, связанное с усилением
инверсии выше АПС вследствие учетверения СО2,
происходит в модели 1 почти на всех широтах.

Отметим в заключение, что по данным 5 рас-
смотренных моделей коэффициент корреляции
между величиной равновесной чувствительности
и изменением радиационно-облачного форсинга
равен 0.96, т.е. более 90% дисперсии равновесной
чувствительности линейно связаны с изменением
радиационно-облачного форсинга.
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ВЫВОДЫ

Исследовано влияние изменений в парамет-
ризации облачности на равновесную чувстви-
тельность модели климата INM-CM4-8 к учетве-
рению концентрации СО2 в атмосфере. Было по-
казано, что переход от диагностической схемы
типа Смагоринского к прогностической [6] уве-
личивает равновесную чувствительность более
чем в 2 раза, от 3.6 до 7.6 К. В модели с чувстви-
тельностью 3.6 К при потеплении происходит
увеличение нижней облачности, связанное с уси-
лением инверсии на верхней границе АПС. В мо-
дели с чувствительностью 7.6 К при потеплении
облачность заметно уменьшается на всех уровнях.
Отключение механизма, вызывающего уменьше-
ние облачности глубокой конвекции при потеп-
лении, увеличивает равновесную чувствитель-
ность с 7.6 до 8.1 К. Отключение механизма, вы-
зывающего уменьшение облачности АПС при
потеплении, уменьшает чувствительность до 5.8 К.
Дополнительное отключение механизма, вызы-
вающего большую диссипацию всех видов облач-
ности при потеплении из-за большего дефицита
удельной влаги в окружающем облака воздухе,
уменьшает чувствительность модели до 5.0 К. В
такой модели облачность всех ярусов при гло-
бальном потеплении меняется мало, это показы-
вает, что других механизмов, существенно влия-

ющих на изменение облачности при глобальном
потеплении, в модели нет, либо они есть, но ком-
пенсируют друг друга. Только модификация па-
раметризации облачности приводит к изменению
равновесной чувствительности в диапазоне от 3.6
до 8.1 К. Это составляет большую часть диапазона
изменения равновесной чувствительности для
всех моделей CMIP6: 3.6–11.2 К.

Работа выполнена в ИВМ РАН при поддержке
РНФ, грант 20-17-00190.
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The Effect of Changes in Cloudiness Calculation 
on Model Equilibrium Climate Sensitivity to Increase of CO2 Concentration

E. M. Volodin*
Marchuk Institute of Numerical Mathematics RAS, Gubkina str., 8, Moscow, 119333 Russia

*e-mail: volodinev@gmail.com

The change in the equilibrium sensitivity of the INM-CM4-8 climate model to the quadrupling of the CO2
concentration with changes in the cloudiness parameterization in this model is considered. It is shown that
by regulating the account of various mechanisms of cloud formation and dissipation, it is possible to
change the equilibrium sensitivity of the model in the range from 3.64 to 8.06 degrees, which more than
half covers the range of this value for modern climate models. For this, the mechanisms of cloudiness for-
mation in the atmospheric boundary layer and cloudiness dissipation by mixing clouds with unsaturated
ambient air were regulated. Regulation of the mechanism of formation of convective clouds affects the sen-
sitivity, but to a lesser extent.

Keywords: model, climate, sensitivity, cloudiness, parameterization, forcing
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С помощью балансовой модели снежного слоя проведены оценочные расчеты концентрации черного
углерода в снегу, затем с помощью локально-одномерной радиационной модели SNICAR проведен
расчет альбедо снега и радиационного форсинга от загрязнения снега черным углеродом. В качестве
входных использовались данные ансамблевого расчета с климатической модели ИВМ РАН 5-й вер-
сии для периода 1998–2002 гг., которые включали в себя снег как на суше, так и на морском льду.
Показано соответствие региональных средних значений результатам других модельных и полевых
исследований.

Ключевые слова: климат, радиационный форсинг, черный углерод, альбедо снега, Арктика, клима-
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1. ВВЕДЕНИЕ
В течение последних десятилетий стали акту-

альными вопросы, связанные с глобальным по-
теплением. Климат Земли и его чувствительность
к различным воздействиям определяются есте-
ственными и антропогенными изменениями ра-
диационного баланса Земли – радиационным
форсингом (РФ). В данной работе рассматривает-
ся влияние на климат одного из атмосферных
аэрозолей – черного углерода (ЧУ), или сажи. Ос-
новными источниками сажевого аэрозоля явля-
ются выбросы, возникающие при сжигании раз-
личных видов топлива, а также лесные и степные
пожары. При попадании в атмосферу сажевый
аэрозоль меняет оптические свойства атмосферы,
приводя к ee дополнительному нагреву и ослабле-
нию потока солнечной радиации приходящего на
поверхность.

Другой важный фактор влияния ЧУ на клима-
тическую систему связан с изменением альбедо
подстилающей поверхности. Выпадая на снег,
черный углерод уменьшает альбедо поверхности,
что создает дополнительный радиационный фор-
синг, вызывающий более быстрое таяние снега и
повышение приземной температуры в весенний

сезон [1]. Например, в работе [2] показана связь
между выпадением осадков ЧУ на сухой снег,
расположенный на ледниковом щите Гренлан-
дии, и скоростью его таяния в летний сезон, а так-
же сделан прогноз об увеличении количества
дней с глобальным таянием гренладского снеж-
ного покрова в XXI в. В работе [1] с помощью
климатической модели оценивались вклады в
температуру поверхности и радиационный ба-
ланс атмосферы и суши в весенний сезон при уче-
те влияния сажевого аэрозоля на оптические
свойства атмосферы и подстилающей поверхно-
сти. Показано существенное улучшение описа-
ния трендов приземной температуры в Евразии и
Северной Америке при учете этих факторов в
климатической модели, а также существенный
вклад ЧУ в континентальные тренды площади
снежного покрова, времени таяния снега, при-
земной температуры в весенний сезон при срав-
нении с доминирующим фактором – ростом кон-
центрации углекислого газа в атмосфере.

В данной работе исследуется только радиаци-
онный форсинг от изменения альбедо заснежен-
ной поверхности при попадании на нее частиц
аэрозоля из атмосферы. Отметим, что помимо
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черного углерода альбедо заснеженной поверхно-
сти может сильно меняться при попадании на нее
частиц минеральной пыли. Однако изучение вли-
яния данного фактора на радиационный баланс у
поверхности не являлось целью данной работы.
Здесь мы только отметим, что вклад минеральной
пыли в радиационный баланс оказывается значи-
тельным вблизи мощных источников пыли, на-
пример таких как пустыни [3].

Для расчета радиационного форсинга от за-
грязнения снега используются данные о приходя-
щей радиации и изменении альбедо поверхности
вследствие загрязнения снега примесью. Альбедо
заснеженной поверхности вычисляется либо на
основе параметризации, либо с помощью радиа-
ционной модели, описывающей вертикальный пе-
ренос радиации в слое снега. Такой расчет можно
делать интерактивно в рамках климатической мо-
дели [1, 4] или отдельных моделей верхнего слоя
почвы и морского льда, для которых задается пред-
писанное внешнее воздействие.

Например, в работе [5] для этой цели исполь-
зовались две модели: CLM4 (Community Land
Model) – модель почвенного слоя и CICE4 – мо-
дель морского льда, с помощью которых рассчи-
тывалась эволюция снежного покрова на суше и
морском льду. При этом в качестве граничных
условий на поверхности задавались потоки ЧУ,
полученные по мультимодельным данным [6], а
остальные метеорологические поля брались из
данных реанализа.

Кроме того, возможен диагностический рас-
чет радиационного форсинга, например на осно-
ве данных наблюдений или модельных данных.
В работе [3] приводятся оценки изменения альбе-
до поверхности и РФ от ЧУ в снегу, где в качестве
входных данных радиационной модели использо-
вались данные натурных измерений по глубине и
плотности снега, профили концентрации ЧУ, а
также спутниковые данные о потоках радиации и
балле облачности.

В данной работе для диагностической оценки
мгновенного РФ предлагается использовать дан-
ные климатической модели совместно с локаль-
но-одномерной радиационной моделью SNICAR
(SNow-ICe-AErosole radiation model) [4]. Данная
модель описывает вертикальный перенос излуче-
ния в слое снега с заданными профилями концен-
трации черного углерода, плотности среды и раз-
меров снежных гранул, а ее выходными данными
являются спектральное альбедо заснеженной по-
верхности и радиационный форсинг.

В качестве входных данных для радиационной
модели предлагается использовать модельные
данные, полученные с помощью 5-й версии моде-
ли климата ИВМ РАН INMCM5 [7].

2. ОПИСАНИЕ ТЕХНОЛОГИИ РАСЧЕТА 
КОНЦЕНТРАЦИИ ЧУ В СНЕГУ

И СООТВЕТСТВУЮЩЕГО 
РАДИАЦИОННОГО ФОРСИНГА

В качестве входных полей для расчета радиаци-
онного форсинга использовались следующие сред-
немесячные сеточные данные климатической мо-
дели:

•  – водно-эквивалентная толщина снега
•  – поток черного углерода (ЧУ) на поверх-

ности снежного слоя
•  – поток талой воды на нижней границе

снежного слоя
• σ – доля ячейки сетки, покрытая снегом

•  – поток приходящей коротковолновой
радиации

На основании этих данных рассчитывалась кон-
центрация черного углерода в снегу, профиль кото-
рой предполагался постоянным во всем слое снега
в каждой ячейке сетки. Так как данные в климати-
ческих моделях обычно приводятся по календар-
ным месяцам, то рассчитывались суммарные зна-
чения масс снега и ЧУ за месяц.

При этом использовались следующие проме-
жуточные поля за n-й месяц:

приток массы ЧУ в ячейке, покрытой снегом,

(1)

и масса снега в ячейке сетки

(2)

Здесь   – площадь ячейки сет-
ки, 

Масса ЧУ в заснеженной ячейке сетки рассчи-
тывалась на основе балансового соотношения,
предложенного в работе [4]:

(3)

которое можно записать в дискретном виде сле-
дующим образом:

(4)

Здесь  =  – средний по ячейке

поток массы растаявшего снега в кг/(м2 с),  –
коэффициент вымывания частиц ЧУ талой во-
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дой. Если считать, что поток ЧУ из атмосферы
 то из (4) следует, что

(5)

т.е. коэффициент  – это отношение вымыва-
емой относительной массы ЧУ к относительной
массе талой воды.

В наших расчетах использовался коэффици-
ент вымывания для гидрофильного углерода

 который соответствует значению,
принятому в работе [4], и данным полевых изме-
рений [8].

В качестве начальных данных для уравнения (4)
использовалось выражение  где нулевой
индекс означает месяц, когда в данной ячейке
сетки появился снежный покров. Зная решение
уравнения (4) за каждый месяц и предполагая од-
нородное перемешивание ЧУ по всему слою сне-
га, можно найти концентрацию ЧУ в снегу по
следующей формуле:

(6)

Полученные данные о концентрации черного
углерода подавались на вход радиационной моде-
ли SNICAR. Эта модель описывает вертикальный
перенос излучения в слое снега; в качестве вход-
ных параметров имеет эффективный размер и фор-
му снежных кристаллов, тип частиц ЧУ, способ пе-
ремешивания частиц ЧУ и снежных кристаллов,
тип (рассеянное или прямое) и спектральный со-
став приходящего солнечного излучения, зенит-
ный угол Солнца, а также спектральное альбедо
подстилающей поверхности. В наших расчетах
предполагалось, что на верхнюю границу снежного
покрова падает только прямое солнечное излуче-
ние. Спектр солнечного излучения соответствует
типичным зимним условиям для средних широт.

Также считалось, что все снежные гранулы
имеют сферическую форму и эффективный ра-
диус, соответствующий свежевыпавшему снегу
(100 мкм). Считалось, что альбедо подстилаю-
щей поверхности не зависит от длины волны и
для почвы равно 0.2. Следует отметить, что для
достаточно толстого слоя снега (больше 10 см)
зависимость результатов от этого параметра не-
значительна.

Частицы ЧУ предполагались только гидрофиль-
ными. Это предположение оправдано тем, что гид-
рофобный ЧУ с характерным временем 1 сут пере-
ходит в гидрофильный ЧУ, а значит, вклад гидро-
фобного углерода в радиационный баланс будет
заметным только вблизи его источников.

Косинус солнечного зенитного угла для север-
ного полушария выражался через угол склонения
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Солнца и широту местности следующим образом:
пусть  – угол склонения Солнца,  – широта,  –
солнечный зенитный угол. Тогда

(7)

при этом

(8)

где  – наклон Земли к плоскости эклип-
тики, d – время (в сутках с начала года), 

Для каждого календарного месяца данная ве-
личина рассчитывалась в полдень 15-го числа.

На выходе из радиационной модели можно
получить средние значения альбедо:  – отвечаю-
щее видимому диапазону (0.3–0.7 мкм),  – отве-
чающее ближнему ИК-диапазону (0.7–5.0 мкм), а
также альбедо, соответствующие чистому и за-
грязненному снегу (αbc и α0 соответственно). На
основании этих данных можно рассчитать радиа-
ционный форсинг, вызванный загрязнением сне-
га ЧУ, по следующей формуле:

(9)

При этом, исходя из вида спектра приходяще-
го солнечного излучения, можно полагать, что

 ≈  ≈ 

3. ОЦЕНКА КОНЦЕНТРАЦИИ ЧУ В СНЕГУ
И СООТВЕТСТВУЮЩЕГО 

РАДИАЦИОННОГО ФОРСИНГА
ПО ДАННЫМ МОДЕЛИ INMCM5

а) Описание модели и численных экспериментов
Для расчетов использовались данные пяти ре-

ализаций исторического эксперимента с сов-
местной климатической моделью INMCM5 [7]
для периода с 1997 по 2002 гг. В каждой из реали-
заций в начальный момент времени возмущалось
поле приземной температуры в одной из точек
сетки, расположенной на экваторе на величину
0.01 град. Отметим, что данная версия климати-
ческой модели участвует в международном про-
екте по сравнению климатических моделей
CMIP6 (Coupled Models Intercomparison Project),
имеет разрешение по долготе–широте 2° × 1.5° в
атмосфере и 0.5° × 0.25° в океане. Она включает в
себя аэрозольный блок, содержащий в качестве
компонент черный углерод двух модификаций –
гидрофильный и гидрофобный [9]. В данном бло-
ке описываются следующие процессы физико-хи-
мической трансформации аэрозоля: конвекция-
диффузия, гравитационная седиментация, сухое
оседание и вымывание осадками. Трансформация

δ ϕ θ

( )θ = ϕ − δcos cos ,

( )π − δ = ε  
 

2
sin sin sin ,

365
ed d

ε = °23.45
= 80.5.ed

αvis

αnir

( ) ( ) = σ α − α + α − α 0 0 .vis vis down nir nir down
bc bc vis bc nirR F F

down
visF down

nirF 0.5 .down
swF



ИЗВЕСТИЯ РАН. ФИЗИКА АТМОСФЕРЫ И ОКЕАНА  том 57  № 2  2021

ОЦЕНКА РАДИАЦИОННОГО ФОРСИНГА ОТ ЗАГРЯЗНЕНИЯ СНЕГА 149

гидрофобной фракции ЧУ в гидрофильную про-
исходит с характерным временем 40 ч. Эмиссия
ЧУ в атмосферу задается согласно данным, подго-
товленным для проекта CMIP6 [10, 11], при этом
80% массы выбросов составляет гидрофобный ЧУ.

б) Результаты климатических расчетов

На основе ежемесячных данных об осадках ЧУ
и толщине снежного покрова по формулам (1)–(6)
была рассчитана концентрация ЧУ в снегу. На
рис. 1 приведена концентрация ЧУ в снегу для ян-
варя 1998 г. Видно, что максимумы концентрации
расположены вблизи зоны промышленных выбро-
сов ЧУ и достигают 1000 нг/г.

С помощью модели SNICAR проводились рас-
четы радиационного форсинга для снежного слоя,
расположенного на суше. Следует отметить, что
учитывался снежный покров толще 10 см, посколь-
ку для более тонкого слоя большое влияние на аль-
бедо снега оказывает альбедо подстилающей по-
верхности, а значит, результаты будут очень чув-
ствительны к толщине слоя снега. Для каждой
реализации были получены величины среднеме-
сячного радиационного форсинга, затем они бы-
ли осреднены по всем реализациям. При этом ра-
диационный форсинг в ячейке сетки полагался
нулевым, если в данный момент времени она на-

ходилась в зоне полярной ночи, либо в ней пол-
ностью отсутствовал снежный покров.

Если сравнить региональные средние значе-
ния толщины снежного покрова и концентрации
ЧУ в снегу, полученные по модельным данным с
данными наблюдений [3] (табл. 1), то можно от-
метить завышение средней концентрации ЧУ в
снегу в Арктике по сравнению с данными наблю-
дений и занижение в Китае.

Среднегодовая концентрация ЧУ в снегу при-
ведена на рис. 2а. Максимумы  расположены в
Китае и на Дальнем Востоке и достигают величин
300 нг/г. В Европе среднегодовая концентрация
ЧУ в снегу – 50–100 нг/г. В Арктике также воз-
можны локации со среднегодовой концентраци-
ей ЧУ в снегу до 50–100 нг/г. Однако в последнем
случае нужно учитывать, что в предложенной
процедуре расчета концентрации ЧУ в снегу не
учитывается движение морского льда, что может
приводить к увеличению средней и максимальной
концентрации по сравнению со снегом, располо-
женным на движущихся льдинах. Если сравнить с
соответствующим распределением концентрации
ЧУ в снегу в весенние месяцы (рис. 3а), то везде
наблюдается рост концентрации по сравнению со
среднегодовыми величинами. В Китае и на Даль-
нем Востоке максимальные значения Сbc достига-
ют 500 нг/г, в Европе – 200–300 нг/г, в Арктике –
100–200 нг/г.

bcС

Рис. 1. Среднемесячная концентрация черного углерода в снегу для января 1998 г. [нг/г].
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Таблица 1. Средние по времени (1998–2002 гг.) и регионам (осреднение только над заснеженной территорией)
толщина снега и концентрация ЧУ в снегу по данным модели ИВМ РАН, в скобках – по данным натурных на-
блюдений [3]

Арктика (март–май) Северная Америка 
(январь–март) Китай (январь–февраль)

Толщина снега, см 30 (38) 38 (26) 11 (14)
Концентрация ЧУ в снегу, нг/г 50 (21) 36 (30) 128 (480)
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Аналогичным образом ведет себя и радиаци-
онный форсинг от ЧУ в снегу (табл. 2–3). Макси-
мальные значения среднегодового форсинга до-
стигают 3 Вт/м2, и они соответствуют Гималаям и
Тибету (рис. 2б). В весенний сезон они увеличи-
ваются до 5–7 Вт/м2 (рис. 3б). Среднегодовые зна-
чения Rbc для Евразии, Северной Америки и гло-
бальный составляют 0.64, 0.42, 0.45 Вт/м2 соответ-

ственно. Причем последняя величина согласуется
с центральной оценкой, полученной в работе [4].
В весенний сезон радиационный форсинг над кон-
тинентами Евразии и Северной Америки увели-
чивается до 2.4 и 1.8 Вт/м2, что сопоставимо со
значениями, полученными в работах [1, 5, 12].

Осреднение по весеннему периоду особенно
важно, поскольку радиационный форсинг от за-

Рис. 2. (a) – Среднегодовая концентрация ЧУ в снегу [нг/г], (б) – среднегодовой радиационный форсинг [Вт/м2], вы-
званный загрязнением снега черным углеродом, осредненные за 1998–2002 гг.
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Таблица 2. Среднегодовой радиационный форсинг от загрязнения снега ЧУ, осредненный по регионам, Вт/м2,
по данным модели INMCM5 и модельным данным из работы [4]

Евразия Северная
Америка глобальный

Глобальный по данным [4]

нижняя оценка центральная оценка верхняя оценка

1998 0.67 0.43 0.47 0.08 0.6 1.56

2001 0.61 0.41 0.44 0.07 0.55 1.42
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грязнения снега достигает максимума именно в
этот период. Это объясняется тем, что весной ин-
соляция уже довольно большая, а снежный покров
еще присутствует на довольно большой площади.
Кроме того, загрязнение снега заметно усиливает
таяние. Из-за существования положительной об-
ратной связи увеличение таяния меняет структуру
снега, он становится состоящим из больших гра-
нул округлой формы, что приводит к росту альбедо

снега. Данный процесс может приводить к увеличе-
нию приземной среднемесячной температуры на
1–2 градуса согласно данным работы [1].

в) Влияние выбросов ЧУ от пожаров

Из анализа результатов расчетов для рассмат-
риваемого периода следует, что наибольший ра-
диационный форсинг из-за загрязнения снега

Рис. 3. Средние за весенний сезон (а) концентрация ЧУ в снегу [нг/г], (б) радиационный форсинг [Вт/м2], вызванный
загрязнением снега черным углеродом, осредненные за 1998–2002 гг.
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Таблица 3. Радиационный форсинг от ЧУ в снегу, осредненный по весенним месяцам и по регионам, Вт/м2, по
данным модели INMCM5 и модельным данным из работы [1]

1998 1999 2000 2001 2002 Региональное климатическое 
среднее по данным [1]

Евразия 2.64 2.40 2.45 2.31 2.47 3.02

Северная Америка 1.94 1.79 1.87 1.77 1.80 1.26
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Рис. 4. (a) – Скорость глобальной эмиссии ЧУ в атмосферу [Тг/год]: сплошная кривая – антропогенная эмиссия, кре-
стики – лесные и степные пожары. (б) – Разность среднегодовой эмиссии черного углерода за 1998 и 2001 гг. по дан-
ным CMIP6 [10–11 кг/(м2 с)].
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черным углеродом соответствует 1998 г., а наи-
меньший – 2001 г. Это соотносится с историче-
скими наблюдениями за сезонными лесными по-
жарами. На рис. 4a приведены зависимости гло-
бальных выбросов ЧУ от времени (антропогенная
составляющая и выбросы, полученные в резуль-
тате горения биомассы) по данным, подготовлен-
ным в рамках проекта CMIP6 [10, 11]. Так, в 1998 г.
наблюдались обширные лесные пожары, а в 2001 г.,
наоборот, масштабы пожаров были минимальны-
ми, при этом антропогенная составляющая выбро-
сов менялась незначительно в данный период вре-
мени. Если рассмотреть пространственную струк-
туру разницы в среднегодовых выбросах ЧУ в 1998 и
2001 гг. (рис. 4б), то она имеет максимум в зоне
бореальных лесов в Сибири и на Дальнем Востоке.

На основании описанной технологии расчетов
радиационного форсинга можно оценить допол-

нительный форсинг, который является следстви-
ем учета выбросов ЧУ от сезонных лесных пожа-
ров. Считая, что результаты для 1998 г. соответству-
ют наличию, а для 2001 г. – отсутствию сезонных
лесных пожаров, максимальное значение положи-
тельной аномалии среднегодового радиационно-
го форсинга составляет 1 Вт/м2 (рис. 5).

4. ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Получены оценки концентрации черного уг-

лерода и радиационного форсинга на основании
результатов климатической модели INMCM5.
Результаты расчетов, в целом, хорошо согласуют-
ся с аналогичными величинами из других работ,
но в отдельных регионах имеются различия.

Максимальная среднегодовая концентрация
ЧУ в снегу достигает величин порядка 1000 нг/г, и

Рис. 5. (a) – Аномалия среднегодовой (июнь 1998–май 1999 гг. относительно июнь 2001–май 2002 гг.) концентрации
ЧУ в снегу [нг/г], (б) – аналогичная аномалия среднегодового радиационного форсинга [Вт/м2], вызванного загряз-
нением снега черным углеродом.
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ей соответствуют регионы в Юго-Восточной Азии
и на Дальнем Востоке. Среднегодовой радиацион-
ный форсинг над континентами Евразии и Се-
верной Америки по нашим оценками составляет
0.6 и 0.4 Вт/м2, причем в весенние месяцы он уве-
личивается до 2.4 и 1.8 Вт/м2.

По нашим оценкам, локальный дополнитель-
ный среднегодовой радиационный форсинг Rbc
из-за выбросов ЧУ в результате лесных пожаров
составляет до 1 Вт/м2.

Предложенные оценки можно рассматривать
как оценки снизу для радиационного форсинга
по нескольким причинам. Во-первых, в наших
расчетах мы использовали эффективный радиус
частиц, соответствующий свежевыпавшему сне-
гу. Дополнительные расчеты с радиационной мо-
делью показали, что для больших значений этого
радиуса, соответствующих зрелому снегу, умень-
шение альбедо снега за счет его загрязнения по-
лучается несколько большим. Во-вторых, реаль-
ный профиль ЧУ в снегу может иметь максимум
на поверхности, тогда как мы предполагаем его по-
стоянным. Такая неравномерность возможна по
нескольким причинам: во-первых, потоки снеж-
ных осадков и ЧУ меняются по времени, и во-вто-
рых, при таянии снега гидрофобный ЧУ может на-
капливаться на поверхности снега. Для учета дан-
ных процессов в климатической модели нужно
рассматривать многослойную модель снежного
покрова вместо однослойной.

В перспективе данная технология может быть
внедрена в климатическую модель ИВМ РАН с
целью интерактивного расчета альбедо снега, вы-
званного его загрязнением черным углеродом и
другими примесями.

Работа выполнена в ИВМ РАН при поддержке
РФФИ, грант № 18-05-61083 (оценка радиацион-
ного форсинга от черного углерода в снегу) и РНФ,
грант № 20-17-00190 (проведение численных экс-
периментов с моделью INMCM5).
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Using the balance model of the snow layer we estimate the concentration of the black carbon in the snow,
then with the help of radiative transfer model SNICAR we calculate the snow albedo and radiative forcing
from snow darkening with black carbon. The data of the ensemble simulation with the 5th version INM RAS
climate model for the period 1998–2002 were used as input, which include snow both on land and on sea ice.
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Рассматривается проблема верхних граничных условий при моделировании явления обтекания гор
движущейся атмосферой. Используется двумерная стационарная нелинейная аналитическая мо-
дель. В трехслойном натекающем потоке скорость не зависит от высоты, а вертикальные градиенты
температуры изменяются послойно. Нижний слой представляет тропосферу, средний – нижнюю
стратосферу, верхний – всю верхнюю неограниченную по высоте атмосферу. Исследуется, как из-
менения устойчивости среднего слоя влияют на отражение волновой энергии от верхних слоев и в
итоге на возмущения в тропосфере. Подтверждается, что отражение энергии особенно возрастает,
когда градиент температуры в среднем слое приближается к сухоадиабатическому, поскольку при
этом исчезает упругость среды по отношению к вертикальным смещениям частиц воздуха. Показы-
вается, что даже в этом случае отражение энергии не полное и поэтому резонанс по Лонгу в атмо-
сфере невозможен.

Ключевые слова: физика атмосферы, гидродинамика, моделирование, обтекание гор, масштаб Лира
DOI: 10.31857/S0002351521020073

При моделировании обтекания гор главное
внимание обычно обращают на постановку ниж-
него граничного условия, т.е. правильный учет
взаимодействия движущейся атмосферы с неров-
ностями земли. При этом недостаточное внима-
ние уделяется тому, что на распространение воз-
никающих волн оказывают влияние существую-
щие в атмосфере неоднородности изменения
плотности по вертикали. В рамках среднего мас-
штаба главными среди них являются неоднород-
ности, связанные с глобальным разделением ат-
мосферы на слои по величине вертикального гра-
диента температуры, т.е. с разделением ее на
тропосферу, стратосферу и вышележащие слои.
Будем данную проблему рассматривать в рамках
нелинейного моделирования, т.е. при учете нема-
лости возмущений скорости. Крайние варианты
учета этих неоднородностей реализуются в двух
моделях: открытой, в которой предполагается,
что энергия возмущений на больших высотах
свободно распространяется вверх, и закрытой, в
которой атмосфера сверху ограничена поверхно-
стью, полностью отражающей энергию вниз. К
примеру, в наших исследованиях [1, 2] использу-
ется открытая аналитическая модель. Первым за-
крытую аналитическую нелинейную однослой-
ную модель обтекания использовал Лонг [3]. В
ряде моделей влияние верхних слоев учитывается

постановкой некоторого искусственного условия
на фиксированном достаточно далеком уровне
высоты. Приближенность такой постановки не
всегда надежно обосновывается и проверяется
при проведении расчетов.

В работе [3] не только теоретически, но и экспе-
риментально показано, что возмущения в канале
являются “захваченными” и не затухают вниз по
потоку за неровностями нижней границы. Опреде-
ляется это тем, что волновая энергия возмущений
полностью отражается от верхней границы канала.
Основные свойства возмущений при этом опре-
деляются внутренним числом Фруда в натекаю-
щем потоке, которое дается соотношениями:

(1)

где  – скорость,  – частота Брента–Вяйсяля,
 – вертикальная высота канала и одновременно

масштаб явления,  – потенциальная температу-
ра,  и  – вертикальный и сухоадиабатический
градиенты температуры,  – характерная темпе-
ратура. В работе установлено, что существует два
режима обтекания в зависимости от того, больше
или меньше число Фруда критического значения,
равного 1/π: при больших значениях – суперкри-
тический режим и при меньших – докритиче-
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ский. Подробно исследуется докритический ре-
жим, в котором возмущения интенсивны и име-
ют волновой характер. В этом случае свойства
возмущений определяются зависимостью от двух
параметров – высоты горы  (влияние формы не
исследовалось) и от значения числа  Показыва-
ется, что на плоскости ( , ) основные свойства
возмущений периодически повторяются в каж-
дом из следующих диапазонов изменения вели-
чины 

(2)

В любом таком диапазоне при увеличении вы-
соты горы возмущения растут и при превышении
некоторого значения ( ) над горами появляют-
ся роторы или даже области “опрокидывания
траекторий” (в ряде публикаций их стали назы-
вать областями разрыва волнового поля). При пе-
реходе из диапазона с одним значением числа  в
диапазон со значением (  + 1) значения  быстро
уменьшаются, так что уровень возмущений оста-
ется высоким при меньших значениях высоты го-
ры. При фиксированном значении высоты  за-
висимость от  в любом диапазоне имеет один
максимум. Если учесть, что число Фруда пропор-
ционально скорости потока  то получается, что
внутри диапазона (2) возмущения могут как нарас-
тать при увеличении скорости потока, так и осла-
бевать. Наличие такой двоякой зависимости мо-
жет служить признаком того, что верхние слои
полностью отражают волновую энергию вниз.

При приближении величины  к граничным
значениям 1/( π) решение задачи перестает су-
ществовать при любой высоте горы  и одновре-
менно начинают выполняться соотношения

(3)

где  – масштаб Лира [4]. Данные закономерно-
сти позволили в [5] сделать вывод, что решение
задачи в канале перестает существовать вслед-
ствие наступления резонанса волн.

Ценные результаты по рассматриваемой про-
блеме получены в работе Дюрана [6]. Здесь иссле-
довалось обтекание горы двухслойным потоком с
помощью открытой численной модели. Как и в
[1, 2], рассматривался вариант, когда в натекаю-
щем потоке скорость не меняется с высотой, в
слоях постоянны частоты Брента–Вяйсяля, и за-
дача сводится к решению уравнения Гельмгольца
для возмущений функции тока. Нижний слой
имел толщину в несколько км, верхний был не-
ограниченным по высоте; слои резко различались
по значениям частоты  Было установлено, что
в нижнем слое амплитуды возмущений резко воз-
растали, когда частота в нем  в два раза превы-
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шала частоту  в верхнем слое. В двух рассмот-
ренных при этом примерах амплитуды волн осо-
бенно возрастали, когда толщина нижнего слоя
увеличивалась так, что стало удовлетворяться
условие резонанса по Лонгу (3). Автор сделал вы-
вод, что усиление возмущений определяется
очень сильным отражением энергии от верхнего
слоя, но не исследовал, почему именно верхний
слой столь сильно отражает энергию. Автор кро-
ме условия (3) привлекает к анализу установлен-
ного факта результаты исследований проблемы в
рамках линейной теории [7], т.е. теории, опираю-
щейся на предположение о малости возмущений
поля скорости. Эта теория приводила к соотно-
шению качественно подобному (3), но количе-
ственно другому. Нет сомнений, что именно
условию (3) следует оказывать предпочтение, по-
скольку оно получено без предположения о мало-
сти возмущений компонент скорости. При вы-
полнении условия (3) решение задачи в [6] не те-
ряло смысла, т.е. резонанса не возникало, а имело
место только резкое усиление волн. Это свиде-
тельствовало о том, что отражение от верхнего
слоя не было полным.

Результаты [6] не в полной мере поняты. В
частности, в [8] предпринимались попытки ис-
кать причину усиления возмущений при обтека-
нии гор в наличии двухслойной структуры подоб-
ной [6] – вплоть до требования инверсионности
температуры в слоях заметной вертикальной
мощности в тропосфере. Во-первых, такие слои в
атмосфере обычно имеют толщину не более не-
скольких сотен метров, а во-вторых, во многих
работах, в частности в [1, 2, 5], показано, что весь-
ма серьезные возмущения при обтекании гор
имеют место и при отсутствии таких слоев и при
обычных значениях градиента температуры (по-
рядка 6 градусов на км).

В настоящей работе при исследовании постав-
ленной проблемы будет использоваться аналити-
ческая, стационарная, двумерная, открытая мо-
дель [1, 2]. В модели натекающий поток атмосфе-
ры предполагается трехслойным, скорость в
слоях постоянной и равной  градиенты темпе-
ратуры послойно постоянными и равными 
Нижний слой в модели имеет толщину 10 км и
представляет тропосферу, средний задается тол-
щиной в 2.5 км, а верхний – неограниченным по
вертикали. Постановка задачи отличается от из-
вестной модели Лонга в том, что в ней гидроста-
тическая устойчивость среды учитывается не че-
рез градиент плотности, а через разность градиен-
тов температуры  Решение задачи для
произвольной формы горы строится при исполь-
зовании фурье-преобразований и приводит к со-
ответствующим интегральным соотношениям.
Форму горы удается учитывать с точностью до де-
сятков метров по высоте. Динамика и кинематика
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взаимодействия потоков в слоях учитывается при-
ближенно за счет предположения о близости по-
верхностей раздела к горизонталям. Свойства не-
возмущенного натекающего потока определяются
заданием скорости, градиентов температуры и
температуры на земле. Всего было рассмотрено
5 вариантов задания этих параметров. Результаты
иллюстрируются рисунками и табл. 1.

На рис. 1 представлены результаты расчетов
траекторий движения частиц воздуха над неров-
ностями границы, представляющими двумерные
особенности рельефа гор Крыма. Для определен-
ности траектории будем отождествлять по значе-
ниям их высот в натекающем потоке  в км. Ча-
стицы воздуха вдоль траекторий двигаются слева
направо. Задаваемая форма рельефа на данном и
остальных рисунках практически не отличима от
траектории с = 0. Рельеф Крыма для исследова-
ния был выбран, с одной стороны, потому что
именно для этого района нами накоплен солид-
ный банк результатов наблюдений и расчетов (см.
[1 (работы в списке публикаций № 12, 28–30, 34,
41), 2]), а с другой, потому что данный рельеф за

0z

0z

счет наличия высокого и крутого подветренного
склона обладает особенной силой возмущения
атмосферы (см. [1, 9]). Поверхности раздела сло-
ев на рисунке показываются двумя линиями с вы-
сотами, различающимися в натекающем потоке
на 0.1 км. Исходные значения параметров расчета
даются над рисунком, значения высот  – под
ним. Здесь и везде далее для краткости будем под-
разумевать, что скорость дается в м/c,  – в
град/км,  – в км и  – в 1/c. В данном варианте
в тропосфере градиент  = +6, в среднем слое ра-
вен 0 и в верхнем – +3. Соответствующие значе-
ния частот  при этом равнялись в тропосфере
0.0121 и в среднем слое – 0.0205. Этот вариант
можно считать иллюстрацией характера обтека-
ния для типичного распределения частот  меж-
ду тропосферой и нижней стратосферой, т.е. ко-
гда значения частот возрастают примерно на 70%.
Верхний слой в модели представляет верхнюю ат-
мосферу, очевидно, приближенно, но для рас-
сматриваемой проблемы это вполне допустимо.

Возмущения в тропосфере над горами, как и в
предыдущих аналогичных расчетах [1, 2], весьма
интенсивны. Об этом свидетельствует появление
развитой роторной зоны в средней тропосфере, а
так же появление нескольких областей серьезно-
го сгущения траекторий, где в разы возрастает
скорость ветра. Особенности формы рельефа
сказываются в форме смещений траекторий не-
посредственно над горами и в ближней подвет-
ренной зоне. Ниже по потоку смещения частиц
становятся почти гармоническими. Усиление
возмущений определяется как высотой, так и
крутизной гор, и для этого, как видим, не требу-
ется, чтобы устойчивость воздуха была заметно
больше обычной или имелись заметные по мощ-
ности слои с повышенной устойчивостью. Сле-
дует заметить, что поверхности раздела почти го-
ризонтальны, и, значит, решение надежно учиты-
вает условия не только на нижней, но и на верхних
границах. Возмущения становятся почти не за-
метными перед горами на расстояниях более
10 км. Ниже по потоку возмущения остаются за-
метными на существенно больших удалениях от
гребня гор, причем быстрее всего по потоку они
ослабевают у земли.

Следующие два варианта расчетов были про-
ведены при резком уменьшении частоты Брента–
Вяйсяля в среднем слое с целью лучшего осмыс-
ления важных результатов [6]. Полученные тра-
ектории движения частиц представлены на рис. 2
и 3. Здесь по сравнению с предыдущим примером
изменяется только один параметр натекающего
потока, а именно градиент  Он задается соот-
ветственно равным 7.5 и 8, и это приводит к по-
следовательному уменьшению значений  по
сравнению с нижним слоем до уровней 0.0102 и
0.0091. Это уменьшение несколько меньше, чем
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Таблица 1

Вариант Dz

1 0 5.20 3.5 5.3 1.8
2 7.5 5.20 2.6 5.1 2.5
3 8 5.20 2.25 5.5 3.25
4 7.5 5.00 2.7 5.07 2.35
5 –1 5.20 2.79 4.67 1.88

γ2 λc minz maxz

Рис. 1. Траектории движения частиц воздуха при об-
текании гор для варианта 1 (  = 0).
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в [6], но вполне достаточно для рассмотрения по-
ставленной проблемы. На рис. 4 (вариант 4) ил-
люстрируется результат расчета, выполненного с
целью выяснения того, как изменяются возмуще-
ния, когда мы приближаемся к выполнению
условия резонанса (3). На рис. 5 (вариант 5) дан
результат расчета для случая, когда градиент тем-
пературы в среднем слое не увеличивается, а умень-
шается. Это позволило проанализировать, как вли-
яет на возмущения в тропосфере не ослабление, а

более типичное в природе усиление устойчивости
среднего слоя. На всех рисунках в аналогичной
форме представлены траектории движения. Они
позволяют судить о пространственных изменени-
ях в зависимости от параметров натекающего по-
тока таких характеристик возмущений, как ам-
плитуды волн, особенности роторных циркуля-
ций, возмущений поля скоростей, температуры
и т.д. (см. [1, 2, 5]). Однако в данной работе имеет
смысл остановиться исключительно на вопросах,

Рис. 2. Траектории движения частиц воздуха при об-
текании гор для варианта 2 (  = 7.5).
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Рис. 3. Траектории движения частиц воздуха при об-
текании гор для варианта 3 (  = 8).
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Рис. 4. Траектории движения частиц воздуха при об-
текании гор для варианта 4 (  = 5.65).
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Рис. 5. Траектории движения частиц воздуха при об-
текании гор для варианта 5 (  = –1.0).
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связанных с проблемой отражения энергии от
верхних слоев, т.е. сосредоточиться на следую-
щих результатах.

1. Сравнение траекторий на рис. 1 и 2–4 под-
тверждает вывод [6] о том, что возмущения в ниж-
нем слое должны сильно возрастать, когда в вы-
шележащем слое значения частоты  заметно
уменьшаются по сравнению со значением в ниж-
нем слое. Если в первом варианте роторная зона
еще не включала полностью замкнутых вихрей,
то теперь они появляются в развитом виде. Сте-
пень возрастания амплитуд возмущений характе-
ризуют также данные таблицы. Здесь представле-
ны характеристики экстремальных вертикальных
смещений частиц воздуха, двигающихся вдоль
траектории с  = 4. Данные первых 3 строк позво-
ляют рассмотреть прямую зависимость усиления
возмущений при увеличении значений  при
этом:  – масштаб Лира в нижнем слое,  –
минимальный уровень опускания частиц возду-
ха,  – максимальный уровень подъема и Dz –
общий размах их смещений в км. Как видим,
Dz может возрастать почти в 2 раза. Усиление воз-
мущений также проявляется в увеличении плот-
ности степени сгущения траекторий – в особен-
ности у границ роторов. Это позволяет оценивать
величину и пространственное распределение воз-
мущений обеих компонент скорости ветра.

2. Резкое возрастание возмущений в вариантах 2
и 3 по сравнению с вариантом 1 произошло при
изменении только градиента температуры в сред-
нем слое. Поэтому, очевидно, что это определяется
именно увеличением отражения волновой энергии
от среднего слоя.

3. В вариантах 2, 3 поверхности раздела доста-
точно возмущены, чтобы поставить под сомнение
качество удовлетворения верхних граничных
условий при решении поставленной задачи. В ва-
рианте 3 (  = 8) величина  в среднем слое ми-
нимальна и равна 0.75 значения  а не 0.5, как
было в [6]. Приближения к коэффициенту 0.5
можно было бы достичь двумя путями: либо
уменьшая в нижнем слое  либо приближая зна-
чения градиента температуры в среднем слое к су-
хоадиабатическому градиенту  В обоих случаях
возмущения были бы еще значительнее, чем в ва-
риантах 2, 3, причем не только в нижнем слое, но
и на его верхней границе. Одновременно в таком
случае нижний слой не мог бы представлять ти-
пичную тропосферу, а наличие слоя со столь ма-
лой устойчивостью на уровнях стратосферы было
бы еще менее реальным. В работе [6] рассматри-
ваемая проблема исследовалась чисто в теорети-
ческом аспекте, в настоящем анализе выбор зна-
чений градиентов был сделан с целью, чтобы, с
одной стороны, избежать слишком больших воз-
мущений на нижней поверхности раздела, а с
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другой – приблизиться к учету реальных характе-
ристик атмосферы. Важно также подчеркнуть, что
расчеты были проведены для нескольких вариан-
тов уменьшения частоты в среднем слое, и все они
дали одинаковый результат. Значит, тенденция
усиления возмущений и ее пропорциональность
уменьшению частоты  установлена надежно, а
факт некоторого возмущения поверхности разде-
ла, по-видимому, не может изменить сделанного
вывода.

4. Представленные на рис. 1–3 результаты по-
казывают, что при серьезном уменьшении часто-
ты , в среднем слое подветренные волны почти
перестают затухать вниз по потоку за горами. Ес-
ли на рис. 1 волны исчезали на удалениях около
25 км, то теперь они остаются заметными до 40 км.
Подобное поведение возмущений ранее многие
не только отмечали, но и объясняли усилением
отражения волновой энергии от верхних слоев
(см., например, [1, 3, 5]). Данное свойство допол-
нительно свидетельствует, что при уменьшении
частоты  в среднем слое мы приближаемся к ва-
рианту течения в канале с полным отражением
волновой энергии от верхней границы. Для луч-
шего понимания сказанного, заметим следую-
щее. Уменьшение частоты  в среднем слое свя-
зано не просто с увеличением градиента  в нем,
а с приближением его значений к  Это означа-
ет, что мы имеем дело с уменьшением гидроста-
тической устойчивости воздуха в среднем слое
или, иначе говоря, с приближением этого слоя к
состоянию, которое называют состоянием “без-
различного равновесия”. Полезнее в нашем слу-
чае такой переход трактовать переходом к мень-
шей волновой упругости. При этом данная упру-
гость связана не со сжимаемостью воздуха, а с
появлением силы плавучести у частиц воздуха
при быстрых (почти адиабатических) смещениях
по высоте. Именно эта упругость является необ-
ходимым условием для появления внутренних
гравитационных волн. Подобный анализ прово-
дился нами ранее в [10], где было обращено вни-
мание на то, что при  >  у уравнения Гельм-
гольца существуют только затухающие решения,
а при  =  решение имеет не волновой, а потен-
циальный характер. Отсюда становится понят-
ным, почему именно заметное уменьшение ча-
стоты  в среднем слое препятствует распростра-
нению внутренних гравитационных волн выше.
Важно, что это свойство не зависит от других па-
раметров задачи, а уровень отражения энергии
зависит от разности  и, видимо, от толщины
среднего слоя.

5. Амплитуды волн в верхних слоях в первом ва-
рианте заметно меньше, чем в остальных, хотя от-
ражение волновой энергии вниз в последних слу-
чаях, как было выяснено, напротив, больше. Про-
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тиворечия в этом нет, поскольку, как отмечалось и
ранее в [1], величина этих амплитуд в первую оче-
редь зависит от высоты волн на поверхностях раз-
дела. Последние же определяются тем, с какими
фазами приходят к этим уровням волны снизу.

6. Условие резонанса (3) было получено в за-
крытой модели с жесткой горизонтальной грани-
цей. В открытых моделях поверхности раздела не
жесткие и роль условия (3) требует осмысления.
Величину  в (3) можно изменять путем измене-
ния величины масштаба Лира в тропосфере. Она
одинакова в первых трех вариантах и равна 5.20.
При проведении расчетов по варианту 4 парамет-
ры задачи были изменены по сравнению с вари-
антом 2 только за счет изменения  в тропосфере,
а именно прежнее значение  = 6 было уменьше-
но до 5.65. При этом значение масштаба Лира в
тропосфере стало равным 5.0009. В итоге, если в
варианте 2 (а так же 1, 3) в соотношении (3) вме-
сто целого  фигурировало число 3.84, то теперь
оно стало равным 4.0003, и условие резонанса
оказалось практически выполненным. Характе-
ристики верхних слоев не изменялись и, значит,
следовало ожидать, что отражение от них остава-
лось неизменным. Однако результаты, представ-
ленные на рис. 4, не показали даже признаков при-
ближения к резонансу. Напротив, вертикальные
смещения частиц воздуха, двигающихся вдоль тра-
ектории  = 4, как показывает таблица, даже не-
много уменьшились. Тем самым доказано, что ре-
зонанс невозможен даже при столь сильном отра-
жении волновой энергии, какой имеет место при
наличии вверху слоя с очень малой устойчиво-
стью и толщиной 2.5 км. Этот результат получен
при использовании аналитической модели [1, 2],
приближенно учитывающей условие на нижней
границе слабоустойчивого слоя, но тот же резуль-
тат получен и по численной модели [6], учитыва-
ющей указанное условие точно.

7. Проведенные по вариантам 1–4 расчеты
позволили провести оценку того, как выглядит
отражение энергии от среднего слоя, когда гради-
ент  в нем принимает значение 0 или увеличи-
вается до значений 7.5 и 8. При этом показано,
что отражение возрастает, когда  > 6 и прибли-
жается к  Однако эта закономерность имеет
скорее теоретический нежели практический инте-
рес, поскольку достаточно мощные слои с малой
устойчивостью на заметных высотах в атмосфере
не встречаются. Практический интерес представ-
ляют изменения уровня отражения при изменени-
ях значения  в другую сторону. Чтобы оценить,
что происходит с отражением при меньших зна-
чениях градиента температуры, был рассмотрен
вариант 5 задания параметров натекающего пото-
ка, когда  в среднем слое был задан отрицатель-
ным и равным –1. Полученная картина движений

показана на рис. 5. Сравнивая ее с данными рис. 1,
нетрудно видеть, что возмущения почти не изме-
нились, точнее, несколько возросли. Тот же вы-
вод мы получим, если сравним данные, представ-
ленные на первой и последней строках таблицы
выше. Важнее отметить, что возмущения остаются
по-прежнему существенно меньшими, чем при
больших  Следовательно, отражение от среднего
слоя в реальной атмосфере заметно отличается от
полного.

Проведенные расчеты показали необходи-
мость учитывать следующее.

1. Динамика взаимодействия возмущений в
тропосфере с возмущениями в вышележащих сло-
ях не менее важна, чем динамика взаимодействия с
поверхностью земли.

2. Отражение волновой энергии от верхних
слоев атмосферы, по-видимому, близко к макси-
муму, когда гидростатическая устойчивость в них
близка к безразличной.

3. Отражение волновой энергии от реальной
стратосферы меньше максимума.

4. Максимальное отражение всегда меньше
полного и, значит, резонанс по Лонгу в атмосфе-
ре исключен.
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On Taking into Consideration the High-Level Atmosphere 
for the Purpose of Simulation of Orographic Disturbances in the Troposphere

V. N. Kozhevnikov*
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The study considers the problem of upper boundary conditions with regard to simulation of the phenomenon
of the airf low over the mountains. A two-dimensional stationary non-linear analytical model is used. In a
three-layer upstream flow, the velocity does not depend on the height, and the vertical temperature gradients
change from layer to layer. The lower layer is the troposphere, the middle layer – the lower stratosphere, and
the upper layer – the whole upper atmosphere unlimited in height. The impact of changes in the middle layer
stability on the wave energy reflection from the upper layers and, finally, on tropospheric disturbances is ex-
amined. It is confirmed that the energy reflection especially grows when the middle layer temperature gradi-
ent approaches the dry-adiabatic value, as, in such case, the environment resilience to air particles vertical
displacements disappears. It is shown that, even in such case, energy reflection is not full, and, consequently,
the Long resonance is not possible in the atmosphere.

Keywords: atmospheric physics, hydrodynamics, modeling, f low over mountains, Lyra scale
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Озоновые аномалии, возникающие в зимне-весенний период в Северном полушарии, в последние
десятилетия все чаще наблюдаются не только в полярных, но и средних приполярных широтах, в
том числе вблизи густонаселенных городов. Уменьшение содержания стратосферного озона может
приводить к опасным для человека уровням УФ-радиации, поэтому исследование процессов, свя-
занных с изменчивостью содержания стратосферного озона, является актуальной задачей для раз-
работки методик прогнозирования появления озоновых мини-дыр и роста УФ-освещенности по-
верхности. На примере измерений солнечного ИК-излучения Фурье-спектрометром Bruker 125HR
в окрестностях Санкт-Петербурга мы продемонстрировали возможности наземного спектроскопи-
ческого метода для изучения и объяснения временной изменчивости стратосферных газов, вовле-
ченных в циклы разрушения и формирования озонового слоя. Мы показали важность температур-
ного и динамического состояния стратосферы для формирования условий химического разруше-
ния озона, а также эффективность использования измерений общего содержания HF в качестве
динамического фактора, позволяющего выделить периоды потенциальной активизации химиче-
ского механизма разрушения озона.
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1. ВВЕДЕНИЕ

В последние десятилетия в северном полуша-
рии наблюдается периодическое уменьшение об-
щего содержания (ОС) озона в зимне-весенний
период, меньшее по сравнению с Антарктиче-
ской озоновой дырой как во временном, так и
пространственном масштабе [1, 2], но также при-
водящее к негативным последствиям для челове-
ка, поскольку это уменьшение часто наблюдается
вблизи густонаселенных районов северного по-
лушария. Аномалии в содержании стратосферно-
го озона, так называемые озоновые мини-дыры,
существенно влияют на УФ-освещенность по-
верхности и радиационный режим стратосферы.
С ростом высоты Солнца количество УФ-радиа-
ции, достигающей поверхности, увеличивается за
счет увеличения эффектов многократного рассе-
яния при уменьшении поглощения озоном рассе-
янного излучения. Так, например, по данным из-
мерений метеорологической обсерватории МГУ
в марте и апреле 2011 г. были зарегистрированы

абсолютные часовые максимумы эритемной УФ
радиации в период расположения озоновых ми-
ни-дыр непосредственно над Москвой [3]. Расче-
ты УФ индекса над городами Сибири в марте 2016 г.
во время эпизодов отрицательных озоновых ано-
малий показали, что при высотах Солнца более
25 градусов значения УФ индекса превосходят
пороговые значения образования эритемы для
первого типа кожи и близки к пороговым для лю-
дей со вторым типом кожи [4].

Основное разрушение стратосферного озона
происходит внутри полярного стратосферного
вихря (ПСВ) – области сильных круговых ветров,
образующейся в поздний осенний период и изо-
лирующей воздушную массу внутри вихря, удер-
живая ее в очень холодном состоянии. Степень
разрушения полярного озона находится в тесной
связи с температурой стратосферы, определяю-
щей формирование полярных стратосферных об-
лаков (ПСО), на поверхности частиц которых
проходят гетерогенные химические реакции, ве-
дущие к последующему разрушению озона в по-
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лярных широтах ранней весной. При появлении
весной солнечного света из-за низкой температу-
ры нижней стратосферы в атмосфере возникают
восходящие движения воздушных масс как вы-
носящие в стратосферу бедный озоном воздух из
нижних слоев, так и способствующие быстрому
разрушению озона на больших высотах. При раз-
рушении ПСВ полярный воздух может смеши-
ваться со среднеширотным, что может приводить
также к уменьшению содержания стратосферно-
го озона в средних широтах.

Зимние и весенние температуры арктической
стратосферы сильно меняются год от года в зави-
симости от интенсивности динамических про-
цессов и разрушения ПСВ в форме внезапных
стратосферных потеплений (ВСП), когда за пе-
риод в несколько суток температура стратосферы
может повышаться на 30–50 градусов. Так, на-
пример, зимой 2015/2016 гг. в арктической стра-
тосфере наблюдались рекордно низкие темпера-
туры, что давало предпосылки для значительного
разрушения озона весной 2016 г. [5] с учетом фор-
мирования больших площадей ПСО [6]. Однако
ряд ВСП в феврале и начале марта 2016 г. разру-
шили ПСВ и не допустили ожидаемого уменьше-
ния содержания озона.

Пик химического разрушения озона обычно
приходится на март в полярных и субполярных
областях северного полушария, если только ПСВ
не будет разрушен ранее ВСП [7]. На концентра-
ции озона в арктической стратосфере сильно вли-
яет также горизонтальный перенос воздушных
масс, что может усложнить интерпретацию на-
блюдаемых величин ОС озона. Наблюдавшиеся
значительные отрицательные озоновые анома-
лии в Арктике в марте 1997 и 2011 гг. имели раз-
личную природу: в 2011 г. превалировало химиче-
ское разрушение озона, в то время как в 1997 г. зна-
чительную роль играли динамические процессы
[8]. Один из механизмов влияния динамических
процессов на отрицательные аномалии в содержа-
нии стратосферного озона заключается в умень-
шении в зимнее время активности планетарных
волн, из-за чего в зимне-весенний период умень-
шается нисходящее поступление богатого озоном
воздуха средних широт в полярные области, где и
так внутри ПСВ во время полярной ночи происхо-
дит разрушение озона.

Для адекватного описания и понимания меха-
низмов разрушения озона и прогнозирования его
уменьшения необходим мониторинг и анализ не
только самих величин содержания озона, но и
других факторов, влияющих на динамические и
химические процессы разрушения озона, а также
поиск взаимных связей между различными пара-
метрами.

Из-за увеличения УФ-освещенности поверх-
ности анализ процессов образования озоновых

аномалий особенно актуален в районах высоко-
широтных густонаселенных мегаполисов. Для
изучения изменчивости малых газовых составля-
ющих (МГС) озоносферы, участвующих в озоно-
вом хлорном цикле, мы исследовали временные
ряды ОС озона, HCl, ClONO2, HNO3 и HF, полу-
ченные на станции NDACC St. Petersburg в Пе-
тергофе [9–14], и данные реанализа метеорологи-
ческих параметров ECMWF Era-Interim [15], а
также проанализировали возможные причины
наблюдаемых озоновых вариаций.

2. РОЛЬ ХЛОРСОДЕРЖАЩИХ МГС
В РАЗРУШЕНИИ ОЗОНА

Одним из важных факторов, контролирующих
изменчивость содержания озона в полярной
стратосфере, является наличие и вариации содер-
жания в атмосфере хлорных радикалов [16].
Обычно состав стратосферы определяется хими-
ческими реакциями в газовой фазе, и хлор в ос-
новном находится в виде инертных газов-резер-
вуаров HCl и ClONO2. При низких температурах
(ниже 195 К) образуются частицы ПСО, на по-
верхности которых происходят гетерогенные ре-
акции (1)–(3) [17]:

(1)

(2)

(3)

Здесь и далее знак g относится к газовой фазе,
знак s – к твердым частицам ПСО или жидким
аэрозольным частицам в трехкомпонентном рас-
творе H2SO4, HNO3 и H2O.

В ходе реакций (1)–(3) выделяются резервуар-
ные соединения хлора HOCl и Cl2, которые в ре-
зультате фотолиза при наличии солнечного излу-
чения образуют свободный хлор Cl, разрушаю-
щий молекулы озона в каталитическом цикле:

(4)

После повышения температуры стратосферы
и исчезновения частиц ПСО и сульфатного аэро-
золя содержание газов-резервуаров восстанавли-
вается в ходе реакций (5) и (6).

(5)

(6)
При этом реакция (6) происходит значительно

медленнее, чем реакция (5), что приводит к из-
бытку ClONO2 по сравнению с HCl в конце зимы
и ранней весной в арктических областях [18]. Рас-
пределение неактивного хлора по газам-резерву-
арам играет важную роль, т. к. молекулы ClONO2
в ходе фотолиза могут распадаться под действием

( ) ( ) ( ) ( )+ → +2 2 3ClONO H O HOCl HNO ,g s g s

( ) ( ) ( ) ( )+ → +2 2 3ClONO HCl Cl HNO ,g s g s

( ) ( ) ( ) ( )+ → +2 2HOCl HCl Cl H O .g s g s

+ → +
+ → +

3 2

2

,Cl O ClO O
ClO O Cl O .

+ + → +2 2ClO NO M ClONO M,

+ → +4 3Cl CH HCl CH .
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солнечного излучения с вторичным образовани-
ем активного хлора. Перемещение воздушных
масс с высоким содержанием ClONO2 за пределы
полярного вихря может быть причиной разруше-
ния озона в средних широтах поздней весной [19].

Для реакции (5) образования ClONO2 необхо-
димо присутствие не только молекул ClO, но и
молекул NO2, которые образуются в ходе фотоли-
за азотной кислоты, находящейся в газовой фазе:

(7)

Молекулы HNO3, в свою очередь, производят-
ся в ходе гетерогенных реакций (1), (2) и (8):

(8)

и гомогенной реакции (9):

(9)
Таким образом, скорость деактивации хлора в

ClONO2 зависит от содержания окислов азота и
азотной кислоты в стратосфере. В условиях недо-
статка последних в газовой фазе, т. н. денитрифи-
кации стратосферы, активный хлор не переходит
в инертный ClONO2, что приводит к еще больше-
му усилению химического разрушения озона. Де-
нитрификация стратосферы происходит в результа-
те гравитационного осаждения частиц ПСО при
длительно существующих холодных условиях. На-
личие и отсутствие денитрификации во многом
определяет глубину озоновых аномалий [20].

Описанный механизм химического разруше-
ния озона характерен для полярных широт при
наличии устойчивого ПСВ, длительных низких
температур нижней стратосферы и присутствии
ПСО. Однако при проникновении ПСВ в сред-
ние широты и его последующем разрушении этот
механизм также косвенно влияет на уменьшение
стратосферного содержания озона и в средних
широтах.

3. НАЗЕМНЫЕ СПЕКТРОСКОПИЧЕСКИЕ 
ИЗМЕРЕНИЯ МГС АТМОСФЕРЫ

С 2009 г. на измерительной станции St. Peters-
burg в Петергофе (59.88° с.ш., 29.82° в.д., 20 м над
уровнем моря) проводятся измерения солнечных
ИК спектров с помощью наземного комплекса на
базе Фурье-спектрометра (ФС) Bruker 125HR с
разрешением 0.005 см–1 для неаподизированных
спектров [21]. Это единственный в России при-
бор такого класса, выполняющий регулярные из-
мерения ОС десятков МГС атмосферы, в том чис-
ле и вертикального профиля озона. Спектральный
комплекс в 2016 г. был сертифицирован и принят в
международную сеть измерительных станций
NDACC IRWG (https://www2.acom.ucar.edu/irwg).
Два детектора ФС (МСТ и InSb) перекрывают спек-
тральную область от 650 до 5400 см–1, содержащую

( ) + ν → +3 2HNO NO OH.g h

( ) ( ) ( )+ →2 5 2 3N O H O 2HNOg s g

+ + → +2 3OH NO M HNO M.

полосы поглощения нескольких десятков атмо-
сферных газов.

В связи с тем, что спектроскопические измере-
ния проводятся только в безоблачных условиях
или в больших разрывах облаков, а для атмосфе-
ры Санкт-Петербурга характерна циклоническая
активность, большинство измерительных дней
относятся к весенне-летнему периоду, всего в
среднем около 70 дней в году. Число ежедневных
спектральных измерений при отсутствии облачно-
сти зависит, в основном, от продолжительности
солнечного дня, который колеблется от 5 ч 50 мин в
декабре до 18 ч 55 мин в июне, составляя в сред-
нем 15–20 единичных измерений в день. Анализ
спектров выполнялся с помощью программных
комплексов SFIT4 и PROFFIT96, используемых
на наблюдательной сети NDACC [22]. Подробное
описание методик определения различных МГС
на станции St.Petersburg можно найти в работах
[10, 11, 13, 14, 21]. Отметим, что случайные по-
грешности определения МГС рассматриваемым
методом составляют 1–2, 4–5, ~19, 1–2 и 2–3%
для ОС O3, HCl, ClONO2, HNO3 и HF соответ-
ственно [21].

На рис. 1 приведен временной ход ОС HF, по-
лученный на станции St. Petersburg в период
2012–2019 гг., наряду со значениями потенциаль-
ной завихренности (ПЗ) на изоэнтропическом
уровне потенциальной температуры 475 К, явля-
ющейся одним из показателей интенсивности
ПСВ. Данные по ПЗ представляют собой данные
реанализа ERA-Interim [15], дневную климатоло-
гию, отнесенную к 12 ч по Гринвичу для геогра-
фических координат 60° с.ш. и 30° в.д., соответ-
ствующих станции St. Petersburg (данные получе-
ны с сайта http://www.ecmwf.int).

Молекулы HF, не участвующие непосред-
ственно в химических реакциях, вследствие своей
неактивности и долгого времени жизни исполь-
зуются как индикатор динамических процессов в
стратосфере [23], т.к. для количественного под-
счета потерь озона необходимо отличать эффек-
ты за счет химических процессов от динамиче-
ского переноса и смешивания воздушных масс.
Поскольку в северном полушарии, в арктических
и прилегающих областях, в эволюции содержа-
ния озона доминируют обычно динамические
процессы, то, чтобы отделить изменения в содер-
жании озона за счет динамики, мы нормировали
ОС озона, HCl, ClONO2 и HNO3 на ОС HF. Вер-
тикальные профили отношения смеси озоноак-
тивных МГС обычно хорошо коррелируют с про-
филем HF в нижней стратосфере, на которую
приходится основное содержание этих МГС, та-
ким образом вертикальные движения в страто-
сфере будут пропорционально меняться как для
HF, так и для других МГС [24]. При росте ОС HF
на 100%, ассоциируемом с адиабатическим опус-
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канием зимой и весной, отношение ОС озона к
ОС HF уменьшается на 6%, отношение суммар-
ного ОС HCl и ClONO2 к ОС HF – на 11%, отно-
шение ОС HNO3 к ОС HF – примерно на 20%,
при этом изменение высоты тропопаузы на не-
сколько километров практически не сказывается
на этих отношениях [25].

Как видно из рис. 1, величина ОС HF хорошо
коррелирует с величиной ПЗ. За 636 дней, в кото-
рые проводились измерения ОС HF на станции
St. Petersburg, в период с января 2012 по апрель
2019 гг. коэффициент корреляции между величи-
нами ПЗ и ОС HF составил 0.58 ± 0.03. Величины
ПЗ для всего рассмотренного периода макси-
мальны, в основном в начале года – в январе. На
фоне остальных лет выделяется 2016 г. с макси-
мальными величинами ПЗ. В 2014–2016 гг. на-
блюдается также вторичный максимум ПЗ ран-
ней весной. Зимние максимумы величины HF
при наличии наблюдений совпадают по времени
с максимумами ПЗ. В 2014 г. в значениях ОС HF
максимум в апреле более выражен, чем в величи-
нах ПЗ. В 2017 г. весенний максимум величин ОС
HF сдвинут относительно максимума ПЗ в сторо-
ну лета. Отметим, что указанная величина ПЗ
определяется только на одном уровне в атмосфе-
ре, а ОС HF – во всей толще, так что использова-
ние величин ОС HF в качестве динамического
фактора является более оправданным. Максиму-
мы ОС HF характерны для воздушных масс, нахо-
дящихся внутри ПСВ. В работе [26] в качестве ин-

дикаторов нахождения воздушной массы внутри
или вне ПСВ на другой субполярной станции се-
ти NDACC Kiruna (67.8° с.ш.) зимой/весной
2001 г., наряду со значением ПЗ на уровне потен-
циальной температуры 475 К рассматривалась
также величина ОС HF и отношение ОС COF2 к
HF. Было показано, что несмотря на значитель-
ные корреляции между ОС HF и величинами ПЗ
в другие годы, в рассматриваемом году даже при
невысоких значениях ПЗ (меньше 3 К м2/кг с),
воздушная масса может находится внутри ПСВ,
что более точно определяется по величине ОС
HF, когда она превышает 2.5 × 1015 см–2. Именно
эту величину мы и примем в качестве критерия
нахождения воздушной массы на краю ПСВ.

В целом, можно сказать, что для атмосферы
Санкт-Петербурга в отдельные годы характерны
два периода попадания в зону влияния ПСВ – в
середине зимы (январь) и в начале весны (март–
апрель). Как уже отмечалось, измерения МГС
спектроскопическим методом на станции St.Pe-
tersburg проводятся только при наличии прямого
солнечного излучения, а зимы отличаются преоб-
ладанием циклонической деятельности, поэтому
не каждый год есть возможность исследовать из-
менчивость озона и МГС стратосферы зимой и в
начале весны.

На рис. 2 приведен временной ход отношения
ОС озона к ОС HF, позволяющего выделить пе-
риоды потенциально возможных химических по-
терь озона. В работе [27] исследовалась межгодо-

Рис. 1. Временной ход ОС HF, измеренный на станции NDACC St.Petersburg, и потенциальная завихренность (ПЗ) на
уровне потенциальной температуры 475 К. Штриховая линия по ПЗ указывает на край ПСВ [28], пунктирная – отсе-
кает воздушные массы внутри ПСВ [29].
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вая изменчивость потерь озона, определяемых с
помощью такого же прибора – ФС Bruker 125HR
на станции Kiruna. При этом в качестве базового
уровня для определения потерь озона использо-
валось значение отношения равное 4000, именно
такое соотношение между ОС этих газов наблю-
дается на станции Kiruna в ноябре, в самом нача-
ле образования ПСВ. На широте станции St. Pe-
tersburg (59.9° с.ш.) ПСВ появляется значительно
реже, однако, как видно из рис. 2, отношение ОС
озона к ОС HF в ноябре, когда еще не происходит
химических потерь озона, а сезонный минимум
ОС озона определяется циркуляцией Брюера–
Добсона, также в среднем составляет 4000.

Как видно из рис. 2, небольшие химические
потери ОС озона на станции St.Petersburg с помо-
щью спектроскопического метода наблюдались
весной 2012, 2013 и 2017 гг. Наибольшие потери
озона были зафиксированы в 2016 г. Из-за осо-
бенностей условий измерений в 2014 г. потери
озона были зарегистрированы на самом продол-
жительном периоде, а в 2015 г. – только в один
день наблюдений. Отметим, что зимой и ранней
весной 2018 и 2019 гг. спектроскопическим мето-
дом не наблюдалось химических потерь озона в
районе Санкт-Петербурга.

Учитывая данные о ПЗ и имеющиеся измере-
ния, указывающие на химические потери озона,
детальный анализ изменчивости стратосферных
МГС в районе Санкт-Петербурга целесообразно
проводить для зим и весен 2014 и 2016 гг. В оба эти
года по данным реанализа (см. рис. 1) были пери-
оды, когда атмосфера над Санкт-Петербургом
потенциально находилась в области влияния
ПСВ, а по данным спектрометрических измере-
ний (см. рис. 2) были дни, когда наблюдались хи-

мические потери озона. При этом динамическая
ситуация в стратосфере зимой и весной этих го-
дов в районе Санкт-Петербурга была различной.

4. АНАЛИЗ ВРЕМЕННОЙ ИЗМЕНЧИВОСТИ 
МЕТЕОПАРАМЕТРОВ

И МГС СТРАТОСФЕРЫ

Особый интерес при исследовании процессов,
связанных с изменчивостью озона в средних при-
полярных широтах, представляют периоды, когда
на эту территорию вторгаются полярные страто-
сферные воздушные массы, характеризующиеся
формированием ПСВ, образованием ПСО, появ-
лением значительных отрицательных озоновых
аномалий и т.д. В северном полушарии, как пра-
вило, ПСВ образуется в нижней стратосфере в на-
чале ноября, пик его развития приходится на се-
редину января, и в конце марта–начале апреля он
разрушается. Вследствие более высокой активно-
сти планетарных волн на границе полярных и
умеренных широт в северном полушарии ПСВ
менее стабилен, чем в южном полушарии. В зави-
симости от ситуации ПСВ может распадаться на
два вихря, исчезать, а затем появляться вновь.

Для анализа состояния стратосферы над
Санкт-Петербургом кроме данных реанализа
ERA-Interim по ПЗ мы также привлекли инфор-
мацию по температуре на уровне давления 50 ГПа,
что соответствует высотам 20–25 км, на которых
образуются ПСО. При понижении температуры
ниже 195 К возникают условия для образования
частиц ПСО 1 типа и, соответственно, для гетеро-
генных реакций на них (формулы (1)–(3)). При
значительном росте температуры можно говорить
о наступлении эпизода ВСП, потенциально при-

Рис. 2. Временной ход отношения ОС озона к ОС HF, измеренный на станции NDACC St.Petersburg. Пунктирная ли-
ния показывает границу химических потерь озона.
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водящего к разрушению ПСВ в результате его
взаимодействия с планетарными волнами.

Мы проанализировали временной ход вели-
чин ПЗ и температуры в зимне-весенний период
2014 и 2016 гг. и выделили периоды возможного
образования ПСО, присутствия ПСВ и наступле-
ния ВСП над Санкт-Петербургом. Одним из кри-
териев попадания воздушной массы внутрь ПСВ
является величина ПЗ на уровне потенциальной
температуры 475 К (см. рис. 1). Как правило, воз-
душная масса находится на краю ПСВ, если вели-
чина ПЗ превышает 3 К м2/кг с [28], и внутри
ПСВ, если она превышает 4.2 К м2/кг с [29]. От-
метим, что для точного определения нахождения
воздушной массы внутри или на краю ПСВ, в том
числе и корректного использования данных кри-
териев, необходимо проводить дательный анализ
с привлечением информации о градиентах ПЗ на
эквивалентных широтах и сопоставлением их со
скоростью зонального ветра [30]. В настоящей ра-
боте мы не ставили целью углубленное изучение
динамических процессов в озоносфере, в том
числе и эволюции ПСВ. Основное внимание мы
уделяем возможностям применения наземных
спектрометрических измерений для исследова-
ния изменчивости стратосферных газов, поэтому
мы используем данный критерий по величине
ПСВ наряду с анализом величины ОС HF только
в качестве иллюстрации для возможного объяс-
нения поведения изучаемых МГС в стратосфере.

Для удобства последующего анализа наблюда-
емой изменчивости озоноактивных МГС в табли-
це приведены периоды для зимы–весны 2014 и
2016 гг., в которые стратосферные воздушные
массы над станцией St.Petersburg могли находить-
ся на краю или внутри ПСВ, а также существова-
ли условия для образования ПСО или возникно-
вения ВСП.

В 2014 г. температура на уровне 50 ГПа все
время была выше 195 К, и только 28 января и 10–
12 марта она приблизилась к пороговой для обра-
зования частиц ПСО. Максимальное значение
ПЗ (5.6 К м2/кг с) на уровне 475 К было зафикси-
ровано 11 марта. Отметим, что с начала января и
до 5 апреля ПСВ близко подходил к территории
Санкт-Петербурга, за исключением небольших
периодов с 27 февраля по 9 марта и с 21 по 30 мар-
та. За это время над Санкт-Петербургом наблю-
далось два случая минорных ВСП, когда темпе-
ратура стратосферы за несколько дней подни-
малась на 20–25 градусов, с 9 по 16 февраля и с
12 по 26 марта.

2016 г. характеризуется более сильной изменчи-
востью метеорологических параметров в страто-
сфере над Санкт-Петербургом. В начале февраля и
начале марта ПСВ проникал в средние широты и
оказывался в воздушных массах над Санкт-Петер-
бургом. Кроме того, в периоды с 1 по 7 февраля и с
29 февраля по 6 марта температура стратосферы
позволяла образовываться ПСО и протекать гете-
рогенным реакциям (1)–(3) на твердых и жидких
частицах ПСО с образованием соединений хлора
HOCl и Cl2. Понижение температуры нижней
стратосферы, возможно, говорит о более глубо-
ком проникновении ПСВ в средние широты. За
рассматриваемый период Санкт-Петербург попа-
дал 4 раза в область внутри ПСВ: 11–22 января, с
30 января по 8 февраля, с 28 февраля по 7 марта и
с 22 по 25 марта. Максимум величины ПЗ дости-
гал величины 6 К м2/кг с 14 января и 3 февраля.
В середине марта (с 10 по 20 марта) наблюдался
эпизод мажорного ВСП (более 30 градусов за не-
сколько дней), окончательно разрушившего ПСВ
к концу марта. Отметим, что 2016 г. отличался зна-
чительными потерями озона на большинстве
арктических и субарктических территорий север-
ного полушария, в том числе и в России [31, 32].

Таблица 1. Периоды различных состояний стратосферы над Санкт-Петербургом по данным ERA-Interim (ПСО – по-
лярные стратосферные облака, ПСВ – полярный стратосферный вихрь, ВСП – внезапное стратосферное по-
тепление)

Год Месяц ПСО ПСВ (край) ПСВ (внутри) ВСП

2014

Январь – 14–16.01; 23–31.01 – –

Февраль – 16–18.02; 23–26.02 – 9–16.02

Март – 8–13.03; 30.03–4.04 14–20.03 12–26.03

2016

Январь – – 11–22.01 –

Февраль 1–7.02 22–26.02 30.01–8.02 –

Март 29.02–6.03 10–13.03 28.02–7.03; 22–25.03 8–20.03
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4.1. Зима–весна 2014 г.

На рис. 3 показана изменчивость отношения
ОС HCl и ClONO2 (верхняя часть), ОС HNO3 и
ОС O3 (нижняя часть) к ОС HF. Столбиком с го-
ризонтальными прямыми выделен период, когда
ПСВ заходил в стратосферу над Санкт-Петербур-
гом (см. таблицу).

Отметим, что для ноября отношение суммы
ОС газов-резервуаров активного хлора Cly к ОС
HF составляет в среднем 2.6–2.7, и, как правило,
при значениях меньших этих величин в зимне-

весенний период наблюдается активация хлора.
Во все дни, когда ПСВ заходил в воздушные мас-
сы над станцией St. Petersburg (см. таблицу), зна-
чения Cly/HF составляли меньше 2–2.3, что гово-
рит об активации хлора в этих воздушных массах.
Хлор активируется из обоих резервуаров пример-
но равномерно, в то же время при деактивации
хлора ОС ClONO2 восстанавливается быстрее,
чем HCl, вследствие того, что реакция (5) прохо-
дит быстрее реакции (6) при достаточном количе-
стве NO2.

Рис. 3. Временной ход отношения ОС HCl, ClONO2 и их суммы Cly к ОС HF (вверху), отношения ОС HNO3 к ОС HF
и ОС О3 к ОС HF × 1000 (внизу) в 2014 г. по данным наземных спектроскопических измерений на станции NDACC
St. Petersburg. Столбец с горизонтальными линиями выделяет период потенциально возможного проникновения ПСВ
в стратосферу над Санкт-Петербургом.
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30 января наблюдается минимум отношения
Cly/HF, что говорит о росте числа химических ре-
акций с образованием свободного хлора из газов-
резервуаров. В этот день над станцией St. Peters-
burg наблюдался ПСВ с достаточно низкими тем-
пературами нижней стратосферы, из-за чего ак-
тивация хлора потенциально могла иметь место в
гетерогенных реакциях (1)–(3) как в эти дни, так
и соседние, когда ПСВ находился в более высо-
ких широтах.

Отношение ОС HNO3 к ОС HF в среднем
плавно уменьшается от зимы к весне вследствие
фотолиза молекул HNO3. Однако в конце января
мы наблюдаем резкое уменьшение величины ОС
HNO3, которое может быть вызвано тем, что в воз-
душных массах, которые переместились в страто-
сферу над Санкт-Петербургом, при низких темпе-
ратурах часть HNO3 в газовой фазе могла перейти в
частицы ПСО.

В марте 2014 г. отношение ОС HCl и ClONO2 к
ОС HF находятся в противофазе. В то же время из-
менчивость ОС HNO3, связанная с химическими
реакциями, коррелирует с изменчивостью ОС HCl.
14, 17, и 20 марта, когда Санкт-Петербург находился
под влиянием ПСВ, наблюдается рост ОС ClONO2,
связанный с деактивацией хлора. Возможно, что
уменьшение ОС HNO3 в то же время связано с фо-
толизом этих молекул (7), в результате чего образу-
ются молекулы NO2, взаимно нейтрализующие
молекулы ClO в ходе реакции образования
ClONO2 (5). С 20 по 25 марта на фоне быстрого
роста температуры стратосферы наблюдается
рост ОС HCl и HNO3 с одновременным уменьше-
нием ОС ClONO2, что, возможно, вызвано распа-
дом молекул ClONO2 в результате фотолиза и
большей относительной ролью реакции образо-
вания HCl (6). В конце марта и начале апреля
ПСВ опять подходит к Санкт-Петербургу (см. таб-
лицу), температура стратосферы падает, вследствие
чего также резко падает ОС HNO3, т.е., возможно,
часть молекул в газовой фазе переходит в твердую
фазу и гравитационно осаждается.

В нижней части рис. 3 также показано отноше-
ние ОС озона к ОС HF в воздушной массе над
Санкт-Петербургом, таким образом мы можем
проследить потери озона в результате химических
реакций, обсуждаемых выше. Как уже отмечалось
ранее, отношение ОС озона к ОС HF равное 4000
является некоторым фоновым минимальным
значением. При более низких величинах этого от-
ношения можно говорить о химических потерях
ОС озона в наблюдаемой воздушной массе. В це-
лом, временная изменчивость озона схожа с из-
менчивостью HCl и HNO3. Отметим, что по дан-
ным наземных измерений в марте были зафикси-
рованы несколько периодов химических потерь
озона с 11 по 20 марта, когда ПСВ находился

вблизи Санкт-Петербурга достаточно продолжи-
тельное время (см. таблицу).

Отметим, что в предыдущем и последующем
анализе речь не идет о локальных химических ре-
акциях над Санкт-Петербургом, а о потенциаль-
но возможных химических реакциях в воздушных
массах, в том числе и внутри ПСВ, которые пери-
одически заходили в стратосферу над станцией
St. Petersburg.

4.2. Зима–весна 2016 г.

В первом квартале 2016 г. наблюдалось необы-
чайно резкое и повторяющееся уменьшение ОС
озона над Уралом и Северной Сибирью, которое
в ряде случаев достигало 40–50% по сравнению со
средне-климатическими значениями [31]. Также
зимой 2015/2016 гг. были зафиксированы рекорд-
но низкие за последнее время значения темпера-
туры стратосферы в Арктике [6]. Температурные
минимумы наблюдались с декабря 2015 г. до нача-
ла февраля 2016 г., когда температура длительное
время опускалась ниже порога образования ПСО,
что приводило к удалению молекул HNO3 из газо-
вой фазы и осаждению их на частицах ПСО, т. е.
к денитрификации стратосферы [6]. Чрезвычай-
но холодный и сильный ПСВ, образовавшийся
ранней весной, был обусловлен низкой активно-
стью планетарных волн в стратосфере. Крупное
ВСП в начале марта положило конец Арктической
зиме. К середине марта ПСВ сместился далеко от
северного полюса и распался на несколько ПСВ,
которые к началу апреля полностью разрушились
[5]. Все эти метеорологические особенности за-
тронули не только полярные, но и субполярные
(средние) широты.

Погодные условия позволили проводить спек-
трометрические измерения на станции St.Peters-
burg зимой и весной 2016 г. только в течение
2 дней в январе: 14 и 22, а также 6 дней в марте. На
рис. 4 приведены аналогичные рис. 3 отношения
ОС МГС к ОС HF по данным наземных спектро-
скопических измерений на станции St. Petersburg,
но для 2016 г. Кроме периодов, когда в атмосфере
над Санкт-Петербургом находился ПСВ (гори-
зонтальные линии в столбцах), на рис. 4 выделе-
ны также периоды, когда температура стратосфе-
ры опускалась ниже пороговых значений для об-
разования ПСО (вертикальные прямые в
столбцах) – см. таблицу.

Уменьшение величины Cly/HF ниже уровня воз-
можной активации хлора отмечается в январе, 1 и
22–24 марта, т.е. в периоды нахождения ПСВ над
территорией Санкт-Петербурга. Минимальные
значения Cly/HF (около 1) наблюдаются 14 янва-
ря, что говорит о максимальной из рассматривае-
мого периода активации хлора в этот день. Отме-
тим, что в 2014 г. минимальные значения Cly/HF со-
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ставляли около 1.4. При этом, в отличие от 2014 г.
(см. рис. 3), временной ход ОС HCl и ClONO2 схож,
т.е. весной не отмечаются выраженные периоды
восстановления ClONO2 в ходе реакции (5).

Отношение ОС озона к ОС HF (нижняя часть
рис. 4) ниже уровня химических потерь озона на-
блюдается в марте. 1 марта, в первый день измере-
ний после длительного перерыва, отношение
ОС озона к ОС HF составляет менее 3000, что го-
ворит о значительной роли химических реакций
в уменьшении содержания озона в воздушной
массе над Санкт-Петербургом. Измеренная ФС
Bruker 125 HR величина ОС озона составляет
при этом 269 е.Д. Отметим, что в первую неделю

марта ПСВ, видимо, далеко продвинулся в сред-
ние широты, при этом в воздушных массах внут-
ри ПСВ над Санкт-Петербургом могли образовы-
ваться ПСО, температура стратосферы (см. таб-
лицу) позволяла этому произойти. 22–24 марта,
когда ПСВ опять наблюдался над Санкт-Петер-
бургом, отношение ОС озона к ОС HF также ука-
зывает на химические потери озона, хотя наблю-
даемые абсолютные величины ОС озона в этот
период значительно выше – 320–350 е.Д.

Минимальное значение отношения ОС HNO3
к ОС HF (около 7) по данным наземных измере-
ний зафиксировано 1 марта, 22–24 марта это от-
ношение также меньше 8, что говорит о денитри-

Рис. 4. То же, что и на рис. 3, но для 2016 г. Вертикальные линии в столбцах отмечают периоды возможного появле-
ния ПСО.
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фикации стратосферы и совпадает с объяснением
максимальных химических потерь озона в наблю-
даемых над Санкт-Петербургом воздушных массах.
Отметим, что за весь период наземных спектромет-
рических измерений на станции St. Petersburg (за
2009–2019 гг.) минимальное отношение ОС
HNO3 к ОС HF (6.7–6.8) наблюдалось в конце
марта–начале апреля 2011 г. – в зиму, когда были
зафиксированы беспрецедентные потери озона в
полярных и субполярных широтах северного по-
лушария [2]. Подчеркнем, что вследствие фото-
лиза от зимы к весне происходит естественное
уменьшение содержания HNO3 в стратосфере,
так что денитрификация, наблюдаемая в 2016 г.
могла быть более значительной, чем в указанный
период 2011 г. Отметим, однако, что из-за техни-
ческих проблем в 2011 г. не было наземных спек-
троскопических наблюдений до 31 марта, поэто-
му мы не можем сопоставить результаты 2011 и
2016 гг.

5. ЗАКЛЮЧЕНИЕ И ВЫВОДЫ

Для исследования процессов, связанных с из-
менчивостью содержания озона в стратосфере,
мы проанализировали данные наземных спектро-
метрических измерений (ФС Bruker 125HR) МГС
стратосферы, участвующих в озоновом хлорном
цикле, а также метеорологическую обстановку
(температуру стратосферы на уровне давления
50 ГПа и величины ПЗ на уровне 475 К) по данным
реанализа ERA-Interim за период 2012–2019 гг. На
основании проведенного исследования были по-
лучены следующие результаты:

1. Продемонстрированы возможности наземно-
го спектроскопического ИК-метода для изучения и
объяснения временной изменчивости МГС стра-
тосферы, вовлеченных в циклы разрушения и фор-
мирования озонового слоя.

2. Показана эффективность использования из-
мерений ОС HF в качестве динамического фактора,
позволяющего разделить периоды возникновения
отрицательных озоновых аномалий вследствие ди-
намических и химических механизмов.

3. На примере широты Санкт-Петербурга
(60 градусов с.ш.) продемонстрирована важность
температурного и динамического состояния стра-
тосферы для формирования условий разрушения
озона в зимне-весенний период в средних припо-
лярных широтах.

4. Для 2014 и 2016 гг. проанализированы вари-
ации ОС озона, HCl, HNO3 и ClONO2 в зимне-ве-
сенний период и, с помощью исключения дина-
мических факторов за счет нормировки ОС МГС
на ОС HF, выделены периоды потенциальной ак-
тивизации химического механизма разрушения

озона, когда ПСВ смещался в средние широты и
попадал в стратосферу над Санкт-Петербургом.

5. Показано, что зима 2016 г. отличается более
холодной стратосферой и устойчивым ПСВ, на-
блюдаемым и в средних широтах, сопровождае-
мыми активацией хлора и денитрификацией
стратосферы, ведущей в отдельные периоды к хи-
мическим потерям озона. В 2014 г. наблюдалось
несколько эпизодов деактивации ClO в ClONO2
под воздействием солнечного излучения при на-
личии достаточного количества NO2. Несмотря
на то, что минимальные величины ОС озона в оба
года по данным наземных спектрометрических
измерений на станции St. Petersburg наблюдались
в январе, возможные химические потери озона
могли иметь место в марте, когда ПСВ, характе-
ризующийся низкими температурами нижней
стратосферы, проникал в стратосферу над Санкт-
Петербургом.

Подобные исследования играют важную роль
в разработке методик прогнозирования появле-
ния озоновых мини-дыр и роста УФ-освещенно-
сти поверхности над густонаселенными областя-
ми в полярных и средних широтах.

Спектроскопические измерения выполнены
на аппаратуре ресурсного центра СПбГУ “Геомо-
дель”. Исследования выполнены при поддержке
гранта РФФИ № 18-05-00426.
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Analysis of the Variability of Stratospheric Gases 
Near St. Petersburg Using Ground-Based Spectroscopic Measurements

Ya. A. Virolainen1, *, A. V. Polyakov1, and Yu. M. Timofeyev1

1Saint-Petersburg State University, Universitetskaya nab., 7/9, St. Petersburg, 199034 Russia
*E-mail: yana.virolainen@spbu.ru

Ozone anomalies, that occur during winter-spring periods in the Northern Hemisphere, have been increas-
ingly observed in recent decades not only in the polar, but also in the mid-polar regions, including territories
of megacities. A decrease in the stratospheric ozone content can lead to levels of UV radiation that are dan-
gerous for humans, therefore, the study of processes associated with the variability of the stratospheric ozone
is an important task especially for developing the methods for predicting the appearance of ozone mini-holes
and the growth of UV surface illumination. Based on the measurements of solar IR radiation by Bruker 125HR
Fourier spectrometer in the vicinity of St. Petersburg, we demonstrated the capabilities of the ground-based
spectroscopic method for studying and explaining the temporal variability of the stratospheric trace-gases in-
volved in the destruction and formation of the ozone layer. We have shown the importance of the temperature
and dynamic state of the stratosphere for the formation of conditions for the chemical destruction of ozone,
as well as the effectiveness of using measurements of the total content of HF as a dynamic factor that allows
to identify the periods of potential activation of the chemical mechanism of ozone destruction.

Keywords: ozone mini-holes, Fourier spectroscopy, monitoring the gas composition of the stratosphere,
chemical destruction of ozone
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В данной работе анализируются элементы механизма положительной обратной связи между измен-
чивостью океанического потока тепла, площадью ледяного покрова и характером атмосферной
циркуляции в районе Баренцева моря по данным реанализов. Показано, что увеличение со време-
нем океанического потока тепла через западную границу моря идет значительно быстрее, чем в
Норвежском склоновом течении в восточной части Норвежского моря, что подтверждает локаль-
ность механизма потепления Баренцева моря. При усиленном потоке океанического тепла в Барен-
цево море наблюдается отступление кромки льда, ослабевают суммарные вертикальные потоки
тепла на границе океан–атмосфера в юго-западной части моря и усиливаются к западу от Новой
Земли и в северной части моря. Последнее связано с увеличением площади акватории, свободной
ото льда. Усиление потоков тепла в Баренцево море также сопровождается зимним увеличением
приземного атмосферного давления практически над всей акваторией моря, наиболее выраженным
в юго-восточной его части. Это приводит к локализации циклонической атмосферной циркуляции
в северо-западной части моря, увеличению атмосферного переноса тепла через южную границу и
уменьшению через северную границу, усиливая конвергенцию тепла в регионе. При этом, конвер-
генция атмосферного переноса тепла в исследуемый район в приводном слое (от 1000 до 975 гПа)
усиливается, а выше (от 975 до 100 гПа) – ослабевает.

Ключевые слова: Баренцево море, положительная обратная связь, океанические и атмосферные по-
токи тепла, ледяной покров
DOI: 10.31857/S0002351521020061

ВВЕДЕНИЕ
Мелководное Баренцево море является одним

из важнейших районов интенсивной трансформа-
ции теплых Атлантических вод в Северном Ледо-
витом океане. Изменчивость потока атлантиче-
ского тепла во многом определяет изменчивость
климатических характеристик над Баренцевым
морем и над значительной частью Арктики [1], и
понимание характера и причин этой изменчиво-
сти важны для прогноза изменений климата реги-
она. В частности, в работе [2] был проведен мо-
дельный эксперимент с полной остановкой при-
тока теплых атлантических вод в Баренцево море.
Результаты показали, что прекращение притока
теплых атлантических вод в Баренцево море при-
водит к быстрым климатическим изменениям в
Арктическом регионе, связанным с сильным по-
холоданием в северных широтах и перестройки

системы поверхностных течений Северного Ле-
довитого океана.

В работах [3, 4], на основе результатов числен-
ного моделирования, был описан механизм поло-
жительной обратной связи в системе океан–атмо-
сфера в Баренцевом море. В частности, было пока-
зано, что увеличение океанического потока тепла
на входе в Баренцево море вызывает сокращение
площади ледяного покрова [3]: коэффициент
корреляции между этими двумя показателями
при 5-летнем осреднении составил –0.6, как для
зимних, так и для среднегодовых значений. Умень-
шение площади ледяного покрова увеличивает пло-
щадь отдачи тепла с поверхности моря, в нижней
тропосфере усиливается циклоническая завихрен-
ность, которая увеличивает градиент давления
между Шпицбергеном и северной частью Норвеж-
ского побережья, что приводит к усилению юго-

УДК 551.465
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западных ветров в западной части моря, а они, в
свою очередь, увеличивают океанический и атмо-
сферный приток тепла в Баренцево море [5].
Описанная модель механизма положительной
обратной связи усложняется тем, что отклик ат-
мосферной циркуляции на изменения ледяного
покрова над Баренцевым морем не является ли-
нейным. В идеализированных экспериментах с
МОЦА ECHAM5 было показано, что антицикло-
нические аномалии автосферной циркуляции над
Баренцевым морем формируются при зимней кон-
центрации морского льда в диапазоне 40–80%, а
при более низких или высоких концентрациях
формируются циклонические аномалии [6, 7].
Дальнейшие эксперименты [7] подтвердили, что
атмосферный отклик на изменение аномалий пло-
щади ледяного покрова в Арктике не является ли-
нейным.

Некоторые авторы связывают наблюдаемое в
последние десятилетия увеличение приземной
температуры воздуха в Арктике с уменьшением
площади арктического льда [8, 9], отмечая макси-
мальное сокращение ледяного покрова в регионе
Баренцева моря [8]. Сплоченность льда здесь
уменьшается в среднем на 21% за 10 лет [10].

К основным причинам изменчивости площа-
ди ледяного покрова в Баренцевом море относят
колебания адвекции тепла океаном [11, 12], из-
менчивость выноса льда из Северного Ледовито-
го океана [13], изменение количество циклонов в
регионе [14]. В работах [15, 16] показано, что ано-
малии площади морского льда в северных морях
(включая Баренцево море) тесно связаны с ано-
малиями потока океанического тепла, вызывае-
мыми более ранним атмосферным воздействием.
Изменения летней температуры воды на входе в
Баренцево море объясняют 75% дисперсии ледя-
ного покрова северных морей (включая Баренцево
море) следующей зимой, а также изменчивость в
этих районах атмосферных характеристик, прежде
всего в прикромочной ледовой зоне. В работе [16]
было описано три этапа взаимодействия океан–
атмосфера в зимне-весенний период как реакции
на усиление океанического притока тепла в Ба-
ренцево море: (1) аномальное потепление ниж-
ний атмосферы (прежде всего в районе кромки
льда) как реакция на подъем более теплых вод во
время осенне-зимней конвекции; (2) изменение
атмосферной циркуляции и усиления адвекции
тепла атмосферой с юга; (3) усиление океаниче-
ской адвекции тепла в море под воздействием из-
менившейся атмосферной циркуляции, которая
делает процесс однонаправленным. Работа по-
строена на статистических связях, а сам механизм
во многом остается гипотетическим.

В данной работе исследуются процессы, свя-
занные с функционированием механизма поло-
жительной обратной связи в системе океан–атмо-

сфера в регионе Баренцева моря по данным ре-
анализов за период 1993–2014 гг.

ДАННЫЕ И МЕТОДЫ АНАЛИЗА

Океанический поток тепла рассчитывался как
перенос тепла через исследуемые разрезы (рис. 1.)
по формуле:  где tо – темпе-
ратура воды (°C), tб = –1.8°C – “базовая температу-
ра” (принята температура замерзания морской во-
ды),  – скорость течения (м с–1),  = 1030 кг м–3 –
плотность воды,  = 4183 Дж кг–1 °C–1 – удельная
теплоемкость воды. Данные по скорости течения
и температуре воды были взяты из базы данных
ARMOR-3D (http://marine.copernicus.eu).

База данных ARMOR-3D комбинирует натур-
ные и спутниковые наблюдения и предоставляет
данные характеристик в узлах регулярной сетки,
полученные путем интерполирования “синтети-
ческих” профилей (по выведенным регрессион-
ным зависимостям между температурой и соле-
ностью на различных горизонтах и спутниковы-
ми аномалиями температуры поверхности океана
и уровня моря), и профилей in situ методом опти-
мальной интерполяции [17].

Адвективные атмосферные потоки тепла рас-
считывались через разрезы (рис. 1) на границах
моря с использованием данных по температуре
воздуха и скорости ветра из базы данных ERA-In-
terim (http://apps.ecmwf.int/datasets) с простран-
ственным разрешением 0.75 град. и дискретно-
стью 6 ч по формуле:  где tв –
температура воздуха (К),  – скорость ветра (м с–1);

 =  – плотность воздуха (кг м–3);  =

= 1005 Дж кг–1 К–1 – удельная теплоемкость воз-
духа;  – высота ячейки (столба воздуха, м);  –
горизонтальный масштаб ячейки (разреза, м),

 – парциальные давления,  – удельные
газовые постоянные сухого воздуха и водяного
пара соответственно.

Для оценки изменчивости турбулентных пото-
ков тепла на границе океан–атмосфера были ис-
пользованы данные проекта OAFlux (http://oa-
flux.whoi.edu/heatflux.html). База данных OAFlux –
массив среднемесячных полей вертикальных
потоков явного и скрытого тепла для вод, свобод-
ных от ледяного покрова, на сетке 1° × 1° с 1985 г.
В данном массиве скрытые и явные потоки тела
рассчитываются на основе параметризации пото-
ков как функции от наземных метеорологических
наблюдений, таких как скорость ветра, темпера-
тура воздуха и воды, а также влажность воздуха.
В массиве OAFlux используется синтез данных
спутниковых наблюдений и трех атмосферных
реанализов (NCEP1, NCEP2 и ERA40) [18]. Важ-
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ной частью теплового баланса Баренцева моря
являются также радиационные потоки тепла.
При отступлении кромки льда благодаря увели-
чению океанического потока тепла усиливается
поглощение солнечной радиации за счет увеличе-
ния площади моря, свободной ото льда. В резуль-
тате чего формируется положительная обратная
связь лед–альбедо–температура. На изменчивость
радиационных потоков тепла существенное вли-
яние оказывает перенос тепла атмосферой. Поло-
жительные аномалии температуры и влажности
воздуха приводят к увеличению длинноволновой
нисходящей радиации на поверхность, в резуль-
тате чего уменьшается рост льда в зимнее время
года. В данной работе радиационные потоки теп-
ла не рассматриваются, так как целью данной ра-
боты было исследовать только элементы положи-
тельной обратной связи в Баренцевом море, опи-
санные в модельном эксперименте [3, 4].

Также были использованы данные по ледяно-
му покрову и атмосферному приземному давле-
нию реанализа ERA-Interim (http://apps.ecmwf.int/
datasets) с пространственным разрешением 0.25 град.,
которые тоже были приведены к месячной дис-
кретности.

РЕЗУЛЬТАТЫ. ИЗМЕНЧИВОСТЬ 
ОКЕАНИЧЕСКИХ ПОТОКОВ ТЕПЛА

Наличие механизма положительной обратной
связи должно сопровождаться локальным усиле-
нием притока теплых атлантических вод на входе

в Баренцево море относительно других районов их
распространения из Северной Атлантики в Аркти-
ку [4, 6]. Для выявления этой тенденции были
рассчитаны океанические потоки тепла через
разрезы на входе в Баренцево море (разрез № 1),
в южной части Норвежского моря (разрез № 2) и в
восточной части Гренландского моря (разрез № 3)
(рис. 1, 2).

В табл. 1 представлены статистические оценки
полученных океанических потоков тепла. Сред-
нее значение потока на входе в Баренцево море за
весь период исследования составило 102 ТВт при
среднеквадратическом отклонении 16 ТВт; в Нор-
вежском море – 278 и 25 ТВт соответственно; в За-
падно-Шпицбергенском течении (северо-восточ-
ная часть Гренландского моря) 73 и 15 ТВт соответ-
ственно. При этом океанический приток тепла за
исследуемые 22 г. в Баренцевом море увеличился
вдоль линейного тренда на 43 ТВт, что составляет
42% от среднего значения за данный период, а в
Норвежское море – только на 11 ТВт, что составля-
ет 4% от его среднего значения. Ранее, по 9-лет-
нему ряду наблюдений (в пределах исследуемого
нами периода), было выявлено увеличение при-
тока тепла в Баренцево море на 48% относительно
среднего за исследуемый период, а значимого
тренда через разрез в южной части Норвежского
моря выявлено не было [19]. При этом изменчи-
вость расхода воды является основным фактором
формирования сезонной и межгодовой изменчи-
вости океанического потока тепла на входе в Ба-
ренцево море [11, 20], а также формирует порядка

Рис. 1. Карта исследуемого региона. Черными линиями показаны разрезы, через которые рассчитывались океаниче-
ские (сплошные линии) и атмосферные (штриховая линия) потоки тепла. Черными стрелками показана схема распро-
странения атлантических вод. Серыми линиями показаны границы районов Баренцева моря. NASC – Норвежское
склоновое течение, NCC – Норвежское прибрежное течение, NCaC – Нордкапское течение, WSC – Западно-Шпиц-
бергенское течение.
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70% наблюдаемого в последние десятилетия ли-
нейного тренда потока тепла [5].

Таким образом, усиление притока тепла в Ба-
ренцево море при практическом постоянстве по-
тока тепла Норвежского склонового течения и
уменьшении (хоть и незначительном) потока тепла
Западно-Гренландского течения (табл. 1, рис. 2),
является результатом регионального перераспреде-
ления потока атлантических вод между акватория-
ми Северо-Европейского бассейна. Это согласуется
с предположением о существовании механизма по-
ложительной обратной связи в Баренцевом море.

ВЛИЯНИЕ ОКЕАНИЧЕСКОЙ АДВЕКЦИИ 
ТЕПЛА НА ВЕРТИКАЛЬНЫЕ ПОТОКИ 

ТЕПЛА В АТМОСФЕРУ
В работе [21] показано, что изменчивость ин-

тегрального теплосодержания в Баренцевом море
значимо коррелирует с изменчивостью потока теп-

ла на западной границе моря. При этом отмечает-
ся, что выделенный положительный тренд в теп-
лосодержании не является значимым, что объяс-
няется потерей тепла в результате интенсивного
теплообмена между океаном и атмосферой. Уси-
ление океанического притока тепла происходит
за 1–10 мес. до увеличения теплосодержания и за
1–5 мес. до усиления вертикальных потоков теп-
ла на границе океан–атмосфера [21].

По данным ERA-Interim был построен сезон-
ный ход площади ледяного покрова (не представ-
лен) и выделен зимний сезон январь–апрель (см.
также [22]). Ниже рассматривается изменчивость
среднегодовых и среднезимних значений. Для
построения карты распределения средних значе-
ний суммарных вертикальных потоков тепла за
исследуемый период (рис. 3а, 3б) учитывались
только те точки региона, в которых имелось не
менее двух из четырех среднемесячных значений
за сезон.

Рис. 2. Межгодовая изменчивость океанического потока тепла для (а) разреза № 1, (б) разрезов № 2 (пунктирная ли-
ния, правая ось у, Норвежское склоновое течение) и № 3 (сплошная линия, левая ось у, Западно-Шпицбергенское те-
чение). Цветом выделены годы с максимальными (серым) и минимальными (черным) значениями океанического по-
тока тепла на входе в Баренцево море, используемые в дальнейшем анализе.
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Таблица 1. Характеристики океанических потоков тепла через исследуемые разрезы. СКО – среднеквадратиче-
ское отклонение, Cv – коэффициент вариации, а – угловой коэффициент линейного тренда (в скобках указаны
критические значения значимого тренда)

Cреднее, ТВт СКО, ТВт Cv, % а, ТВт/год

Разрез № 1 102 16 16 2.0 (0.3)
Разрез № 2 278 25 9 0.5 (0.5)
Разрез № 3 73 15 15 –0.6 (0.2)
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Среднее за исследуемый период значение потерь
тепла по всей площади моря составило 80 ТВт. За
более ранний период 1958–1997 гг. в [21] было по-
лучено среднее значение 40 ТВт. Максимальные
средние значения вертикальных потоков тепла
наблюдаются вдоль траекторий движения атлан-
тических вод (рис. 1, 3а, 3б). Для дальнейшего
анализа было выделено четыре района Баренцева
моря: юго-западный (1.1), северо-западный (1.2),
северо-восточный (1.3) и юго-восточный (1.4)
(рис. 1). В юго-западной части моря потери теп-
ла было наиболее высокими и составили 93 и
148 Вт/м2 при годовом и зимнем осреднении, со-
ответственно. Также область повышенной тепло-
отдачи в атмосферу выделяется в юго-восточной
части Баренцева моря, к западу от Новой Земли
(табл. 2, рис. 3а, 3б).

В каждой точке массива OAFlux был рассчитан
линейный тренд суммарных потоков тепла в ат-
мосферу из Баренцева моря и оценено изменение
потоков вдоль тренда за период наблюдений.
Предварительно были отфильтрованы точки, где
наблюдалось менее семи из одиннадцати значе-

ний либо в первой, либо во второй половине рас-
сматриваемого 22-летнего периода.

Изменчивость потоков тепла в атмосферу
вдоль линейного тренда за исследуемый период
(рис. 3в, 3г) показывает уменьшение теплоотдачи
во времени в южной части моря, где концентри-
руются более теплые атлантические воды. Уси-
ление теплоотдачи наблюдается, прежде всего,
севернее 75° с.ш., где в исследуемый период на-
блюдается отступление кромки льда [3]. Также
выделяется область к западу от Новой Земли, где
потоки достаточно высоки. В данной области так-
же наблюдается отступление зимнего припая. Та-
ким образом, усиление во времени теплоотдачи в
атмосферу, прежде всего, происходит в зимний
период за счет отступления кромки льда (см. так-
же [16]). Средний рост потоков тепла в атмосферу
в областях 1.2–1.4 составил 48 Вт/м2 при средне-
годовом и 98 Вт/м2 при зимнем осреднении.

Для дальнейшего анализа влияния изменчиво-
сти притока океанического тепла на входе в Ба-
ренцево море на изменчивость различных клима-
тических характеристик были выбраны пять лет с

Рис. 3. Средние значения суммарных вертикальных потоков тепла (а, б) при среднегодовом (а) и зимнем (б) осредне-
нии и изменение суммарных вертикальных потоков тепла вдоль линейного тренда (в, г), за период 1993–2014 гг., при
среднегодовом (в) и зимнем (г) осреднении. Пунктиром отмечены области значимого тренда.
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максимальными (2005, 2007, 2012–2014 гг., Qoc
max) и пять лет с минимальными (1993, 1994,
1996–1998 гг., Qoc min) значениями притока оке-
анического тепла в Баренцево море (рис. 2а).

В годы с усиленным океаническим притоком
тепла в Баренцево море (рис. 4а, 4б) наблюдаются
обширные отрицательные аномалии турбулент-

ных потоков тепла в южной части моря от запад-
ной границы до 50° в.д. Это может быть связано с
уменьшение разности температур океана и атмо-
сферы в этом районе. В среднегодовых значениях
в северной части моря (севернее 75° с.ш.), а также
к западу он Новой Земли наблюдаются преиму-
щественно положительные аномалии (аналогич-

Таблица 2. Характеристики суммарных потоков тепла в атмосферу по 4 выделенным районам Баренцева моря
(рис. 1). СКО – среднеквадратическое отклонение. В районе 1.1 ледяной покров отсутствует и корреляции не
считались

№ района 
(положение 

области
в море)

Среднее
за год (СКО), 

Вт/м2

Среднее
за зиму 

(СКО), Вт/м2

Средние 
годовые ано-
малии в годы 

Qoc max 
(СКО), Вт/м2

Средние 
зимние ано-
малии в годы 

Qoc max 
(СКО), Вт/м2

Средние 
годовые ано-
малии в годы 

Qoc min 
(СКО), Вт/м2

Средние 
зимние ано-
малии в годы 

Qoc min 
(СКО), Вт/м2

Корреляции 
с площадью 

ледяного 
покрова

1.1 (ЮЗ) 93 (6) 148 (7) –1 (1) –5 (2) 3 (1) 6 (2) –

1.2 (СЗ) 43 (7) 81 (18) 5 (2) 0 (5) –8 (2) –24 (14) –0.28
1.3 (СВ) 41 (4) 112 (9) 6 (2) –7 (10) –7 (1) –30 (16) –0.40
1.4 (ЮВ) 60 (4) 100 (13) 10 (3) 14 (11) –11 (4) – 36 (14) –0.43

Рис. 4. Аномалии вертикальных потоков тепла (а, б) относительно средних значений за период 1993–2014 гг., в годы с
максимальными значениями океанического потока тепла на входе в Баренцево море при среднегодовом (а) и зим-
нем (б) осреднении и в годы с минимальными значениями потоков тепла (в, г) при среднегодовом (в) и зимнем (г)
осреднении. Отсутствие данных свидетельствует о том, что большую часть времени пиксель был покрыт льдом.
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но рис. 3в, 3г). В годы с минимальными значени-
ями океанического потока тепла на входе в Ба-
ренцево море (рис. 4в, 4г) картина меняется на
противоположную. Сравнение рис. 4б и 4г пока-
зывает, что на севере и востоке региона изменчи-
вость потоков тепла в атмосферу связана, прежде
всего, с увеличением площади теплоотдачи из
океана в атмосферу при отступлении кромки льда
в периоды усиления адвекции океанического
тепла. При этом в среднезимних значениях в се-
веро-восточной части Баренцева моря выделяют-
ся небольшие области с сильными отрицательны-
ми аномалиями, что может быть связано с ошиб-
кой данных из-за частого присутствия в данном
районе плотного ледяного покрова. Коэффици-
ент корреляции между общей площадью ледяного
покрова и интегрированными по морю суммарны-
ми вертикальными потоками тепла, при удаленных
трендах, составляет –0.38 и не является значимым.
Невысокий коэффициент корреляции вызван раз-
ными знаками аномалий турбулентных потоков
тепла относительно средних значений в разных
районах Баренцева моря. Максимальные коэф-
фициенты корреляции в областях 1.3–1.4 являют-
ся значимыми (табл. 2)

ИЗМЕНЕНИЕ ПОЛЯ ДАВЛЕНИЯ

Изменение характера теплообмена между оке-
аном и атмосферой оказывает влияние на поле
давления и, следовательно, на атмосферную цир-
куляцию в регионе. Понижение давления воздуха
в результате усиления теплоотдачи из океана в ат-
мосферу отмечается в [3, 4]. Результаты гидроди-
намического моделирования показывают, что
расход воды через западную границу Баренцева
моря значимо коррелирует с атмосферным при-
земным давлением практически над всей аквато-
рией моря [23].

В среднем над Баренцевым морем наблюдает-
ся локальный минимум атмосферного давления
(рис. 5а, 5б), 1009 гПа в районе 70°–80° с.ш. и
15°–60° в.д. при среднегодовом осреднении. Ло-
кальный минимум приземного атмосферного
давления особенно выражен в зимний сезон, с
наиболее низкими значениями в центре моря и
некоторым их повышением на периферии. Ана-
лиз изменения значений вдоль линейного трен-
да, рассчитанного за период 1993–2014 гг., пока-
зывает увеличение приземного атмосферного
давления практически над всей акваторией Ба-

Рис. 5. Средние значения приземного атмосферного давления при среднегодовом (а) и зимнем (б) осреднении и из-
менение приземного атмосферного давления вдоль линейного тренда за период 1993–2014 гг. при среднегодовом (в)
и зимнем (г) осреднении. Черными линиями выделены области значимых трендов.
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ренцева моря и прилегающими областями как
для среднегодовых значений, так и для осреднен-
ных за зимний сезон (рис. 5в, 5г). Однако значи-
мые значения линейного тренда в среднегодовых
значениях наблюдаются только в юго-восточной
части моря, что усиливает градиенты давления
между центром и этой частью моря.

Для оценки изменчивости поля давления в за-
висимости от количества тепла, поступающего
через западную границу моря, были также по-
строены композитные карты аномалий средних
значений приземного атмосферного давления в
годы с максимальными (рис. 6а, 6б) и минималь-
ными (рис. 6в, 6г) значениями океанического по-
тока тепла.

На среднегодовых масштабах осреднения, при
максимальном притоке тепла в Баренцево море,
наблюдается уменьшение приземного атмосфер-
ного давления практически над всей акваторией.
Это согласуется с результатами [19]. Увеличение
частоты встречаемости циклонов над Баренце-
вым морем, в частности интенсивных циклонов,
в ответ на усиление океанического притока тепла
и сокращение площади ледяного покрова отмече-
но в [24]. При этом отрицательные аномалии при-
земного атмосферного давления формируются
также над Норвежским и Гренландским морями.

Положительные аномалии охватывают юго-во-
сточную часть Баренцева моря и европейскую
часть России. Что указывает на возможное усиле-
ние и расширение как Исландского минимума,
так и Сибирского максимума. Усиление Сибир-
ского максимума в результате генерации атмо-
сферной волны Россби, как следствия аномально
высоких вертикальных потоков тепла на границе
океан–атмосфера в Баренцевом и Карском морях
в ноябре, отмечено в работе [25]. Было также вы-
явлено наличие связи между усилением Сибир-
ского максимума и осенними ледовыми условия-
ми в Баренцевом море [26–28]. В годы с мини-
мальным притоком океанического тепла через
западную границу моря картина меняется на про-
тивоположную.

В зимнее время года, при усилении океаниче-
ского притока тепла, над Баренцевым морем на-
блюдаются положительные аномалии приземного
атмосферного давления, интенсивность которых
усиливается к юго-востоку (рис. 6б), усиливая
средние градиенты давления (рис. 5б). При мини-
мальном океаническом потоке тепла, наоборот,
положительные аномалии давления концентриру-
ются в северо-западной части моря, а отрицатель-
ные аномалии – над остальной частью акватории,
что ослабляет градиенты давления над морем.

Рис. 6. Аномалии приземного атмосферного давления, относительно средних значений за период 1993–2014 гг., в годы с
максимальными значениями океанического потока тепла на входе в Баренцево море при среднегодовом (а) и зимнем (б)
осреднении и в годы с минимальными значениями при среднегодовом (в) и зимнем (г) осреднении.
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Положительные зимние аномалии приповерх-
ностного атмосферного давления в 2005–2012 гг.
(усиление потока тепла в Баренцево море, рис. 2а)
относительно 1971–2000 гг. описаны в [28]. Поло-
жительные (отрицательные) аномалии атмосфер-
ного давления над Баренцевым морем соответству-
ют годам с низкой (высокой) концентрацией мор-
ского льда в море [26]. Авторы связали зимнее
повышение давления в годы c низкой концентра-
цией льда (усиление океанической адвекции тепла
в Баренцево море – см. выше) с изменением ло-
кальных траекторий движения циклонов.

ИЗМЕНЕНИЕ ХАРАКТЕРА
АТМОСФЕРНОЙ ЦИРКУЛЯЦИИ

Изменение поля атмосферного давления вы-
зывает изменение характера атмосферной цир-
куляции, которая, с одной стороны, влияет на
количество явного и скрытого тепла, переноси-
мого атмосферой, а с другой стороны, приводит
к изменению интенсивности океанической ад-
векции тепла в Баренцево море, за счет измене-
ния зональной составляющей дивергенции Эк-
мановского переноса между северной Норвегией
и о. Медвежий, к югу от Шпицбергена [5].

Как в среднем за год, так и в среднем за зиму,
над исследуемой акваторией наблюдается цикло-
нический характер атмосферной циркуляции с
центром на юго-западе моря (рис. 7а, 7б). Для
зимнего сезона характерна более высокая интен-
сивность циркуляции.

При максимальных значениях океанического
потока тепла на входе в Баренцево море наблюда-
ется усиление атмосферного переноса с юга в
юго-восточной части моря и ослабление мериди-
онального переноса с севера в северо-западной
части (рис. 7в), что согласуется с [16]. В годы с ми-
нимальными значениями океанического потока
тепла происходит изменение характера атмо-
сферной циркуляции. Практически над всей аква-
торией доминирует меридиональный перенос с се-
вера, а перенос тепла с юга между Норвегией и
о. Новая Земля практически исчезает (рис. 7г).

ИЗМЕНЕНИЕ КОНВЕРГЕНЦИИ 
АТМОСФЕРНЫХ ПОТОКОВ ТЕПЛА

Для выявления наличия связи океанической и
атмосферной конвергенции тепла были рассчи-
таны вертикальные профили атмосферных пото-

Рис. 7. Средние значения скорости ветра (черные стрелки) на высоте 10 м при среднегодовом (а) и зимнем (б) осред-
нении. При зимнем осреднении, в годы с минимальными (в) и максимальными (г) значениями океанического потока
тепла на входе в Баренцево море. Цветом показаны значения меридиональной составляющей скорости ветра, поло-
жительные значения соответствуют северному направлению, отрицательные – южному.
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ков тепла в слое от 1000 до 100 гПа на исследуемых
разрезах через границы Баренцева моря (рис. 1).
Порядок значений меридиональных потоков со-
гласуется с расчетами меридионального переноса
тепла через параллель 70° с.ш [29].

В годы, когда наблюдалось увеличение адвек-
ции тепла океаном, усиливается атмосферный
поток тепла через южную границу моря и умень-
шается через северную (рис. 8а). В годы с мини-
мальными значениями океанического потока ситу-
ация противоположная – атмосферный поток теп-
ла через южную границу моря ослабевает, а через
северную – усиливается (см. также рис. 7в, 7г). Та-
ким образом, усиление океанического притока
тепла в море сопровождается усилением атмосфер-
ного потока тепла в приводном слое 975–1000 гПа
(рис. 8б). Эта изменчивость, прежде всего, связа-
на с изменчивостью интенсивности переноса че-
рез южную границу моря, где разница составляет
43 ТВт (рис. 8а). Впрочем, выше 975 гПа ситуация
обратная (рис. 8б). Уменьшение интегрального по

вертикали атмосферного меридионального перено-
са тепла в Арктический регион в последние десяти-
летия, в том числе в связи с увеличением океаниче-
ского потока тепла в Баренцево море, ранее отмеча-
лось в ряде работ [20, 29, 30].

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ И ВЫВОДЫ

На основе данных ARMOR-3D был проведен
анализ изменчивости океанической адвекции
тепла, с 1993 по 2014 гг., на пути следования теп-
лых атлантических вод их Северной Атлантики в
Арктику, через выбранные разрезы через Нор-
вежское склоновое течение в Норвежском море,
через Нордкапское и Мурманское течения на
входе в Баренцево море и через Западно-Шпиц-
бергенское течение в восточной части Гренланд-
ского моря (рис. 1). Максимальные средние пере-
носы тепла за исследуемый период через выбран-
ные разрезы составили 278 ТВт в Норвежском
море, 102 ТВт в Баренцевом море и 78 ТВт в во-

Рис. 8. Вертикальный профиль (а) атмосферного переноса тепла через южную (сплошные линии) и северную (пунк-
тирные линии) границы моря и (б) конвергенции атмосферного потока тепла в Баренцево море, осредненного (при
годовом осреднении) за период (1993–2014 гг.) (черная линия), за годы с максимальными (темно-серая линия) и ми-
нимальными (светло-серая линия) значениями океанического потока тепла.
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сточной части Гренландского моря. Выделенные
линейные тренды в среднегодовых значениях по-
казывают увеличение количества тепла, перено-
симого океаном в Баренцево море и одновремен-
ное с этим уменьшение океанического притока
тепла на север с Западно-Шпицбергенским тече-
нием, при незначимых трендах в расходе Нор-
вежского склонового течения. Эти результаты
указывают на тенденцию к перераспределению
притока тепла (и расхода) Норвежского склоно-
вого течения между Баренцевым морем и проли-
вом Фрама в течение исследуемого периода, что го-
ворит о региональном механизме контроля прито-
ка океанического тепла в Баренцево море.

Наши исследования также показали, что при
увеличении притока океанического тепла в Барен-
цево море, одновременно усиливается конверген-
ция атмосферного тепла над морем в приводном
слое атмосферы (950–1000 ГПа). При этом конвер-
генция тепла на больших высотах и интегральные
значения конвергенции потока тепла, наоборот,
ослабевают (см. также [20, 29, 30]). Непосредствен-
ной причиной усиления приземной конвергенции
атмосферного тепла является интенсификация
циклонической циркуляция над морем и смеще-
ние центра циркуляции на северо-запад. Это, в
свою очередь, происходит за счет существенно бо-
лее быстрого роста атмосферного давления на юго-
востоке региона, что и приводит к усилению атмо-
сферного переноса с юга и ослаблению с севера.
Одновременно усиливаются меридиональные
градиенты скорости ветра на входе в Баренцево
море, что усиливает океанический приток тепла в
море [5]. Наоборот, при минимальных значениях
океанической адвекции тепла над регионом до-
минируют северо-восточные ветры. Атмосфер-
ный поток тепла через южную границу моря и
градиенты поля ветра на входе в Баренцево море
ослабевают.

Предполагается, что усиление меридиональ-
ного переноса тепла атмосферой в море связано с
внутренними региональными механизмами и
происходит не одномоментно, а в два этапа [16].
Триггером является усиление притока океаниче-
ского тепла в прикормочную зону, которое задер-
живает формирование льда, как за счет аномально-
го прогрева перемешанного слоя в теплый сезон,
так и за счет подъема положительных подповерх-
ностных океанических температурных аномалий
при осенне-зимнем перемешивании. Это приводит
к возникновению положительных аномалий пото-
ка тепла в атмосферу и локальному увеличению го-
ризонтальных градиентов приповерхностной тем-
пературы воздуха (термодинамическая стадия).
Возникающие градиенты атмосферного давления
усиливают перенос тепла через южную границу
моря. Во вторую (динамическую) стадию даль-
нейшая задержка формирования или отступле-
ние льда и усиление аномалий потоков тепла на

границе океан–атмосфера поддерживаются за счет
адвекции тепла аномальным геострофическим вет-
ром. Это формирует еще одну положительную об-
ратную связь внутри климатической системы Ба-
ренцева моря.

Результаты нашей работы показали, что хотя
области повышенной теплоотдачи из океана в ат-
мосферу соответствуют траекториям движения
атлантических вод в Баренцевом море, при уве-
личении притока океанического тепла в море
теплоотдача океаном в этих областях уменьша-
ется. Предположительно, это происходит за счет
уменьшения градиентов температуры вода–воз-
дух за счет одновременного усиления атмосфер-
ной адвекции тепла с юга. Увеличение же тепло-
отдачи из океана в атмосферу при усилении при-
тока океанического тепла происходит в северной
и восточной частях моря, за счет отступления
кромки льда. В свою очередь, отступление кром-
ки льда связано как с притоком более теплых вод,
так и с усилением притока атмосферного тепла с
юга (и ослаблением с севера).

Обособление атмосферной циклонической
циркуляции на северо-западе моря, происходя-
щее одновременно с усилением океанического
притока тепла в море, связано с особенно быст-
рым ростом атмосферного давления на юго-во-
стоке моря. Рост давления в этой части моря не
согласуется с усилением потока океанического
тепла в атмосферу, а вероятно является следстви-
ем расширения Сибирского максимума, на что
указывает ряд работ [6, 19, 24–27]. Расширение
же Сибирского максимума атмосферного давле-
ния авторы цитируемых работ связывают с изме-
нением характера меандрирования западного пе-
реноса над северной Евразией.

Таким образом, триггером описанного ранее,
на основе модельных экспериментов, механизма
положительной обратной связи в Баренцевом мо-
ре [3, 4], который приводит к самоускоряющему-
ся потеплению Баренцева моря, может являться
изменчивость крупномасштабной атмосферной
циркуляции в регионе. Результаты проведенного
анализа натурных данных дополняют схему меха-
низма положительной обратной связи в Баренце-
вом море [3, 4] и позволяют предположить суще-
ственный дополнительный вклад атмосферных
процессов в формирование и усиление долго-
срочных климатических аномалий.

Исследование выполнено за счет средств гран-
та Российского научного фонда (проект № 18-17-
00027).
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The Ocean–Atmosphere Interaction in the Barents Sea Region
from Reanalyses Data
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In this study we detail the mechanism of positive feedback linking variability of the oceanic heat f lux in the
Barents Sea, the area of ice cover and the atmospheric circulation over the region using oceanic and atmo-
spheric reanalyses. The results shows that, the an increase in the oceanic heat f lux in the western Barents Sea
goes much faster than an increase in the northwards heat transport by the Norwegian Slope Current in the
eastern Norwegian sea, which suggests a regional nature of the Barents Sea amplification. With an increase
of the oceanic heat f lux in the Barents sea, the sea-ice retreats, the ocean–atmosphere heat f luxes weaken in
the southwestern part of the sea and increase in the nothern and eastern areas of the sea. The latter is a result
of an increase of the ice-free areas. The increasing heat f lux into the Barents sea goes along with a winter
growth of the sea–surface atmospheric pressure over the sea with the maximum changes in the south-eastern
Barents Sea. This leads to an increase of a cyclonic circulation in the north-western Barents Sea, a growth of
the atmospheric heat transport across the southern boundary of the sea and a decrease of the atmospheric
heat transport across its northern boundary, amplifying the heat convergence in this region. The convergence
of the atmospheric heat f lux in the study region increases near the sea surface (1000–975 hPa) and decreases
at higher levels (975–100 hPa).

Keywords: the Barents Sea, positive feedback, oceanic and atmospheric heat f lux, sea-ice cover
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нейных уединенных волн со сложной структурой. Анализируется модифицированное уравнение
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Ключевые слова: внутренние волны, солитоны, кинки, цилиндрическая сходимость, расходимость
DOI: 10.31857/S000235152102005X

ВВЕДЕНИЕ

Как показывают спутниковые наблюдения,
внутренние гравитационные волны, повсеместно
наблюдаемые в Мировом океане, часто имеют
криволинейные фронты [1–3]. Такая картина ти-
пична для внутренних волн, генерируемых ло-
кальными возмущениями в шельфовых областях
морей и океанов. В литературе подробно изучено
влияние цилиндрической расходимости на рас-
пространение длинных слабонелинейных волн в
рамках интегрируемого цилиндрического уравне-
ния Кортевега-де Вриза (КдВ) [4–10]. В частности,
полученный в квазистационарном приближении
закон изменения амплитуды цилиндрического со-
литона КдВ  где r0 – начальная координа-
та солитона, подтверждается многочисленными
численными и лабораторными экспериментами
[6–10]. Вместе с тем, во многих случаях амплиту-
да наблюдаемых уединенных внутренних волн не
мала, и их ширина значительно больше предска-
зываемой в рамках КдВ модели [11–14]. В этом
случае неплохим приближением может служить
уравнение Гарднера, содержащее квадратичную и
кубичную нелинейности и также часто используе-
мое для моделирования нелинейных волновых
процессов в стратифицированной жидкости [11–
20]. В работах [14, 15] было получено лучевое урав-
нение Гарднера, позволяющее учесть неодномер-
ность волновых фронтов нелинейных внутренних
волн в океане с переменными глубиной и гидро-
логией, а в [16] численно, а также в рамках при-
ближенной квазистационарной теории изучалось

влияние слабой цилиндрической расходимости
на трансформацию уединенных внутренних волн
различных типов, существующих при разных
знаках коэффициентов нелинейности и диспер-
сии уравнения Гарднера. Для весьма распро-
страненной модели двухслойной жидкости ха-
рактерно существование солитонов предельной
амплитуды [17]. Солитоны, близкие к предельным
(назовем их широкими), имеют вид прямоуголь-
ных импульсов и могут трактоваться как состав-
ные структуры, образованные более “элементар-
ными” стационарными волнами – кинками (пере-
падами поля). Подобые солитоны с составной
структурой были также обнаружены при числен-
ном исследовании уравнений Эйлера в плавно
стратифицированной жидкости [18]. Как уста-
новлено в [16], динамика цилиндрически расхо-
дящегося широкого солитона в квазистационар-
ном приближении качественно отличается от
аналогичной динамики солитона КдВ: вначале
такой солитон сохраняет почти предельную ам-
плитуду, становится более узким и лишь затем
начинает спадать по амплитуде в соответствии с
квазистационарным законом , характер-
ным для КдВ солитонов, и, соответственно, рас-
ширяться как  Вместе с тем, для широких
солитонов был разработан приближенный под-
ход [21–24], дающий аналитическое описание су-
щественно нестационарной эволюции таких уеди-
ненных волн, которые уже не близки по форме к
солитонам. При этом форма первоначальной уеди-
ненной волны может существенно искажаться,

−2 3
0( ) ,r r

−2 3
0( )r r

2 3
0( ) .r r
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вплоть до рождения новых солитонов. Ключевым
моментом в этом подходе является переход от
традиционного описания эволюции солитонов
как целостных образований к описанию динамики
составляющих их кинков и нестационарных полей
вне кинков. Использование этого подхода позволя-
ет исследовать нестационарные процессы, возни-
кающие при взаимодействии солитонов [12, 21] и
при их распространении в средах с переменными
параметрами [22–24], когда масштабы возмуща-
ющих факторов становятся сравнимыми и даже
существенно меньше масштабов уединенных
волн. В частности, с помощью данного подхода
удалось рассчитать параметры уединенных внут-
ренних волн в так называемых критических точ-
ках, связанных с изменением знака квадратичной
нелинейности уравнения Гарднера [24, 28]. Такие
ситуации характерны, в частности, для уединен-
ных внутренних волн в шельфовой зоне океанов и
морей [25–28].

В настоящей работе на основании указанного
подхода изучается принципиально неcтационар-
ное поведение цилиндрически расходящихся и
сходящихся локализованных волн в уравнении
Гарднера. Для краткости будем называть их ква-
зисолитонами. Сходящиеся (фокусируемые) вол-
ны рассматриваются не только из-за нетривиаль-
ных особенностей их эволюции, но и потому, что
такие волны могут наблюдаться в реальном океа-
не, например при отражении расходящейся вол-
ны от крутого берега вогнутой формы.

ШИРОКИЕ СОЛИТОНЫ
КАК СОСТАВНЫЕ ОБРАЗОВАНИЯ

Будем исходить из уравнения Гарднера, допол-
ненного слагаемым, ответственным за цилиндриче-
скую геометрию задачи вдали от центра [16, 25, 26]:

(1)

Согласно [25, 26], при модовом подходе пере-
меннная  связана со смещением частиц на го-
ризонте максимума соответствующей моды,

 – время в сопровождающей системе

координат; знаки (±) относятся соответственно
к сходящимся и расходящимся волнам. Для внут-
ренних волн параметры   и скорость длин-
ных линейных волн  определяются стратифика-
цией жидкости. Пределы применимости уравне-
ния (1) обсуждались, например, в [29].

Замена переменной  сводит уравне-

ние (1) к уравнению с переменными коэффици-
ентами:

(2)
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где

Уравнение Гарднера (1) с нулевой правой ча-
стью хорошо описывает эволюцию солитонов
внутренних волн умеренной амплитуды в двух-
слойной жидкости; обобщение (1) на случай мед-
ленно меняющихся в горизонтальном направле-
нии параметров дано в [14, 15]. В эволюционной
по переменной r задаче (2) растущим значениям

 >  соответствуют цилиндрически расходящи-
еся фронты, а убывающим значениям 
сходящиеся.

При постоянных коэффициентах  и 
уравнение (2) имеет семейство солитонных ре-
шений:

(3a)

зависящее от произвольного пьедестала 
и безразмерного параметра  При этом все
остальные параметры, входящие в выражение (3а),
можно выразить через  и 

(3б)

Амплитуда солитона  и его

длительность  на уровне  также выража-

ются через 

(3с)

Параметры s, sm, s0, входящие в (3а), (3б), (3с),
имеют размерность, обратную скорости. Для крат-
кости в дальнейшем будем называть их “медлен-
ностями”. Заметим однако, что в физических пе-
ременных (r, t), величина  пропорциональна до-
бавке к скорости 

Кроме солитонных решений, уравнение (2)
при постоянных параметрах имеет однопарамет-
рическое семейство решений в виде перепадов
поля – кинков:

(4)

где знаки ± соответствуют кинкам разных поляр-
ностей (кинкам и антикинкам).

Структура и характеристики солитонов (3а)
существенно зависят от величины параметра b.
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При  амплитуда солитона мала ( )
и решение ((3а) – (3c)) близко к солитонному ре-
шению КдВ. В другом предельном случае, когда

 амплитуда солитона стремится к предель-
ной ( , и уединенная волна приобретает
прямоугольную форму в виде протяженного пла-
то длительностью  ограниченного отно-
сительно узкими перепадами поля, близкими к
кинкам (4). B общем случае солитоны (3а) можно
рассматривать как составные образования, сфор-
мированные кинками (4) разной полярности.
Наиболее очевидным образом это свойство про-
является у солитонов при  когда, как пока-
зано в [22–24], решение (3) имеет вид суперпози-
ции кинков (4):

(5)

где изменения временных координат фронта 
и спада  определяются уравнениями:

(6)

Решения (5), (6) описывают стационарный со-
ставной солитон, длительность которого

связана с параметрами кинка  уравнением (6),

согласующимся с точным соотношением для
медленности s из (3а). Действительно, при 
получаем из (3а):

При наличии возмущений, обусловленных
плавным изменением параметров  и  в (2),
эволюция составного солитона может быть опи-
сана как динамика составляющих его кинков, со-
гласованная с медленным изменением поля вне
кинков. Такой подход включает в себя, как част-
ный случай, рассмотренную ранее квазистацио-
нарную эволюцию солитона как целого, когда его
пространственно-временные масштабы в про-
цессе распространения остаются малыми по
сравнению с масштабами возмущающих факто-
ров [16]. Обсудим кратко эту задачу для широких
солитонов, используя развитый здесь подход.
В данном случае форма широкого солитона оста-
ется близкой к прямоугольной, его амплитуда
близка к предельной  а длитель-
ность  определяется уравнени-
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ями (6). Последнюю зависимость проще, одна-
ко, определить из сохранения интеграла в урав-

нении (2):  =  [13, 25].

Учитывая прямоугольную форму волны и пола-
гая  = 0, отсюда сразу получаем  и
для широкого цилиндрического солитона отсюда
следует:

(7)

Отметим, что амплитуда цилиндрического со-
литона для исходной переменной  также как и
его обратная скорость  не зависят от r и равны

соответственно  и  В отличие от известных

результатов [см, например, 16], соотношение (7) в
явной форме описывает изменение единственно-
го параметра составного цилиндрического соли-
тона – его ширины Δ(r). Отметим, что зависи-
мость (7) следует и из общего выражения для при-
веденного выше интеграла, которое справедливо
для солитонов с любым 

(8)

где константы В и С определяются условием при
 При b  1 выражение (8) сводится к (7), а

при b  1 из (8) следует упомянутый выше закон
изменения амплитуды цилиндрического солито-
на КдВ.

ПОСТРОЕНИЕ
НЕСТАЦИОНАРНОГО РЕШЕНИЯ

Перейдем к основному случаю, когда им-
пульс теряет форму, близкую к стационарному
солитону, и приобретает составную структуру
(квазисолитон), состоящую из плавно меняю-
щейся вершины, ограниченной резкими перепа-
дами поля – кинками, которые изменяются квази-
стационарным образом. В соответствии с методом
сращиваемых асимптотических разложений в фор-
ме, предложенной в [21–24], сначала решение стро-
ится отдельно для кинков и для существенно более
протяженных областей между ними, а затем эти ре-
шения сшиваются. Здесь предполагается, что мас-
штаб возмущающего фактора, в данном случае
радиус  существенно превышает ширину кин-
ков. Такое соотношение масштабов позволяет
считать эволюцию каждого кинка квазистацио-
нарной, т.е. описываемой в соответствии с (4), а
медленное изменение поля вне кинков опреде-
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ляется уравнением (2) в бездисперсионном при-
ближении:

(9)

т.е. уравнением простой волны с переменными
параметрами. Параметры    будем в даль-
нейшем считать для простоты равными единице.

Решение уравнения (9) хорошо известно: оно
сводится к решению характеристической систе-
мы уравнений в обыкновенных производных:

(10)

которая определяет характеристические линии на
плоскости  вдоль которых поле  пе-
реносится без изменения его величины.

Для определения начальных и граничных усло-
вий (9) воспользуемся сделанным выше предполо-
жением о квазистационарном характере эволюции
кинков. Это позволяет связать медленно меняю-
щиеся поля  примыкающие к данному кинку, на-
ходящемуся в момент  на радиусе r. Обозна-

чим это поле при  через  и поле

при  через  как показано на рис. 1.
Здесь k =  для переднего кинка (фронта) и k = c
для заднего кинка (спада). Заметим, что, по-
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скольку характеристики (10) переносят возмуще-
ния от фронта к спаду, волна перед фронтальным
кинком распространяется независимо от поля за
ним, хотя и влияет на это поле. В частности, если
это поле в начальной точке равно нулю, то оно
остается равным нулю в процессе эволюции.

Связь между полями непосредственно вблизи
кинка (аналог граничного условия на слабоне-
линейной ударной волне в сжимаемой среде)
имеет вид:

(11)

Это соотношение следует из выражений для
асимптотик кинка (4), которые равны соответ-
ственно   – для кинка и 

 – для антикинка, и исключения  с
использованием определения  из (3а).

Траектории кинков  определяются ква-
зистационарным выражением для  следую-
щим из (3а):

(12)

В качестве медленно меняющегося пьедестала 
в (12) может быть использована как величина

 так и  поскольку с учетом (11) выпол-
няется равенство “характеристических медленно-
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Рис. 1. Схема эволюции (а) – расходящегося и (б) – сходящегося широкого солитона (пунктир – форма солитона в на-
чальной точке, при r = r0; сплошная линия – форма солитона при  (а) и  (б).  – момент прохождения

фронта через точку r0,  – момент прохождения спада через точку   – значения поля при  и  –
значение поля при  для фронта и спада соответственно. Здесь и далее в данной системе отсчета сходящаяся
волна смещается влево, а расходящаяся – вправо по оси Т.
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стей” – правых частей в первом уравнении (10):

 =  которые, в

свою очередь, оказываются меньше величин 

из (12). Последнее обстоятельство означает, что,
как уже отмечалось, возмущения, порождаемые
кинком, отстают от него и не влияют на поле перед
ним. Поэтому в качестве линии начальных данных
для решения (9) следует взять траекторию кинка
(например, фронта)  с распределением поля

 на ней для сходящихся фронтов и  –
для расходящихся. В результате уравнение (12)
определяет медленно меняющееся поле  в
области между кинками, т.е. при всех Т > 
для сходящихся и  для расходящихся
фронтов, включая поле вблизи траектории следу-
ющего кинка, при  которая находится из
уравнения (12) с использованием полученного ре-
шения  при  Далее, добавляя к
найденной зависимости  распределение поля
непосредственно за спадом из соотношения (11),
получаем начальные условия для определения
медленного поля в следующей за спадом солито-
на области. Таким образом, построение общего
решения с помощью предложенного алгоритма
состоит в последовательном нахождении полей

 и траекторий кинков и антикинков
 начиная с области перед первым кинком,

отвечающей фронту.
Рассмотрим более подробно ситуацию, когда

возмущения перед солитоном в начальной точке
 отсутствуют и, следовательно, в соответ-

ствии со сказанным выше, будут отсутствовать и
в дальнейшем. Это позволяет сразу же опреде-
лить из ((10)–(12)) величину поля вблизи фронта
квазисолитона со стороны вершины  =
=  и траекторию этого фронта 

(12)

(13)

Линию начальных данных в (13) следует до-
полнить отрезком:

(14)
остающимся от плоской вершины начального со-
литона при  (см. рис. 1). Поскольку любое
значение  удовлетворяет уравнению (9),
этот участок остается плоским с величиной поля

 а его эволюция сводится к изменению
его длины. Постоянство этой величины позволяет
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определить “медленности” граничных точек этого

участка:  со стороны фронта и

 – со стороны спада. В ре-

зультате длительность плоского участка вершины
изменяется как

(15)

Эта величина уменьшается вдоль трассы рас-
пространения и исчезает при некотором 

определяемом из (15) при  В то же вре-
мя, начиная с  непосредственно за фронтом
возникает и расширяется участок вершины с не-
однородным и нестационарным распределением
поля Ф(r, t), порождаемый движением фронта.
Это поле определяется решением уравнения (10)
с условиями (13) и имеет вид:

(16)

где 

СХОДЯЩИЕСЯ И РАСХОДЯЩИЕСЯ ВОЛНЫ
Рассмотрим теперь примеры применения раз-

витой приближенной теории и сравнение с ре-
зультатами прямого численного моделирования
исходного уравнения (2). На рис. 2 показаны тра-
ектории фронта, спада и соответствующие харак-
теристики для цилиндрически сходящегося ква-
зисолитона.

Выражение (16) в неявном виде описывает по-
ле на части вершины квазисолитона от фронта до
начала плоского участка (пока этот участок суще-
ствует) и на всем протяжении импульса от фронта
до спада, когда плоская часть вершины исчезает.

Область с неоднородным и нестационарным рас-
пределением поля возникает и за спадом. Это рас-
пределение также описывается выражением (16), с
заменой траектории фронта  на траекто-
рию спада  и зависимости  на 
которые находятся из соотношений:

(17)

Для сходящихся волн необходимо использо-
вать зависимость  =  а для расходя-
щихся – ( ) =  Отметим, что пока суще-
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ствует плоская часть вершины, зависимости 
и  известны, поскольку вблизи спада со
стороны вершины поле постоянно и равно еди-
нице (см. рис. 1), и все величины в (17) определены.
После того, как плоская часть вершины исчезает,
величина поля вблизи спада со стороны вершины
изменяется. Она находится из выражения (16) при
Т =  как для сходящихся  так и для

расходящихся  уединенных волн:

(18)

Дифференцируя (18) по r и исключая  с по-

мощью (17), получим уравнение для 

(19)

Таким образом, полное описание медленно ме-
няющегося поля сводится к решению единствен-
ного уравнения в обыкновенных производных (19)
для величины  решение которого можно
представить в параметрической форме.

Переходя от переменных  к перемен-

ным   нетрудно привести (18)
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к уравнению с разделяющимися переменными,
решение которого имеет вид

(20)

где    для сходящихся
фронтов и   для расходящихся
фронтов.

Соответствующие зависимости для спада им-
пульса,  и  также могут быть выражены через
p в параметрической форме:

(21)

Имея в виду, что  как функция p известна,

для любой пары (  ) и (  ) по-
лучаем параметрическую зависимость от R и, сле-
довательно, от r. Наконец, приведем выражение
для распределения поля за спадом в параметриче-
ской форме:

(22)
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Рис. 2. Сплошные линии – траектории фронта и спада cходящегося солитона, пунктир – характеристики, рассчи-
таннные по уравнениям (10)–(12), точки – результаты численного расчета уравнения (2).
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Полученные решения имеют, вообще говоря,
ограниченную область применимости по r, T, по-
скольку медленный ход эволюции поля 
может нарушаться появлением особенностей, обу-
словленных пересечением характеристик (16) и
приводящих к образованию сингулярностей в ви-
де участков с бесконечной крутизной и последую-
щей неоднозначностью поля (что типично для
простых волн). Дифференцируя выражение (16)
по , получаем условие возникновения этих осо-

бенностей  в виде трансцендентного

уравнения

(23)

имеющего два действительных корня, больших
единицы:  = 1.2,  = 3.09. Поскольку поле вер-
шины квазисолитона формируется возмущения-
ми, переносимыми вдоль характеристик от фрон-
та к спаду, то для сходящихся волн величина

 всегда меньше единицы. Следова-
тельно, особенности в распределении между кин-
ками не возникают, хотя они возможны позади
квазисолитона (см. рис. 3). Кроме того, поскольку
характеристики (16) расходятся, поле между кин-
ками монотонно увеличивается от фронта к спаду.

( )Φ ,  r T

Φ

( )=  0
Φ

dT
d

− − = = 06 5 12 ln 0, Φ,y y y r r

1y 2y

( )= Φ Φ ,fy r T

При этом монотонно растет и временной интервал
между спадом и фронтом:

(24)

Общая картина эволюции сходящегося солито-
на показана на рис. 2, 3. Фронт солитона с посто-
янной скоростью движется к точке  =
=  а спад квазисолитона, двигаю-
щийся в начале в том же направлении, что и фронт,
замедляется и останавливается при  и затем
начинает двигаться в противоположном направле-

нии с увеличивающейся скоростью 

Характерный масштаб перепада поля  для
фронта оказывается постоянным, а для спада
стремится к нулю как  Наконец, отме-
тим, что в исходных полевых переменных 
перепад поля на фронте квазисолитона остается
постоянным и равным единице, а поле на спаде
растет как  (рис. 3). Примечательно, что да-
же при r = 5, когда масштаб перепада поля на
фронте  уже превышает расстояние до цен-
тра, преобладающая часть импульса (значитель-
ная часть вершины и спад хорошо описывается
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Рис. 3 Эволюция цилиндрически сходящегося квазисолитона с начальной длительностью  при различных
значениях r (r = r0 = 600, r = 300, 200, 100, 50, 5). Пунктир соответствует расчетам по приближенной модели, сплошные
линии – численный расчет уравнения (2).
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приближенной теорией. Поскольку процесс транс-
формации поля идет в направлении от фронта к
спаду, относительно сильные отличия при r = 5
имеют место лишь вблизи фронта, в частности,
его положение  больше числен-
ного значения примерно на 20 единиц Т. Это
обусловлено действием дисперсии, приводящей
к раcплыванию как самого фронта, так и части
вершины, где нелинейные эффекты сильно
“укручают” распределение поля (см. рис. 3). На-
конец, отметим, что приближенный подход пра-
вильно описывает величину и распределение по-
ля на участке порядка 50 единиц Т в области за
спадом вплоть до точки r = 1. C другой стороны
этого почти плоского участка при r ≈ 300 возникает
пакет растущих по амплитуде осцилляций, образу-
ющихся из-за опрокидывания медленно меняю-
щегося поля за спадом квазисолитона. С ростом r
лидирующие осцилляции трансформируются в
последовательность солитонов с амплитудой,
близкой к предельной, т.е. приблизительно рав-
ной скачку поля на спаде.

Для цилиндрически расходящихся волн (r > r0)
перепад поля на фронте растет по мере распро-
странения  поэтому величина по-
ля в любой точке вершины меньше величины по-
ля на фронте  и образование особенности
в виде участка поля с большим градиентом оказы-
вается возможным внутри квазисолитона. В слу-
чае возникновения такой особенности диспер-
сионные эффекты приводят к появлению осцил-
ляций, последующий рост которых приводит к
распаду исходного солитона на последователь-
ность более коротких уединенных волн. Регуляр-
ная (без особенностей) эволюция реализуется
только для относительно коротких квазисолито-
нов. При этом начальная длительность солитона

 меньше которой реализуется регулярная
эволюция уединенной волны, находится из усло-
вия совпадения координаты образования особен-
ности  и координаты  исчезновения плоского
участка вершины. Поскольку значение поля в
точке совпадения равно единице, из (18) получа-
ем величину  ≈  а из условия (15)

 = 0 имеем:

(25)

При регулярной эволюции импульс монотон-
но сжимается:

(26)
вплоть до образования короткой уединенной вол-
ны, дальнейшая эволюция которой протекает по
сценарию, близкому к эволюции солитона КдВ.
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Несмотря на монотонное изменение  рас-
пределение поля на вершине квазисолитона из-
меняется немонотонно: пока существует плоский

участок вершины, отношение  полей на фрон-

те и спаде растет, а после исчезновения плоского
участка это отношение убывает, оставаясь боль-
ше единицы. Аналогичным образом изменяется
поле за спадом, имеющее ту же полярность, что и
сам квазисолитон: вначале амплитуда поля рас-
тет, а после исчезновения плоского участка вер-
шины начинает убывать (рис. 4a). Эти особенно-
сти эволюции расходящегося квазисолитона про-
слеживаются и для достаточно узких солитонов,
рассмотренных в [16].

Для распадающегося широкого квазисолитона,
при  аналогичный процесс приводит к
формированию на спаде новых импульсов. Внача-
ле первый из них имеет масштаб, зависящий толь-
ко от  Однако в дальнейшем темп сжатия этого
импульса в существенной мере определяется вели-
чиной  Поскольку с ростом  увеличивает-
ся число более коротких уединенных волн, появля-
ющихся за лидирующим импульсом, то увеличива-
ется и расстояние, на котором эти уединенные
волны отделяются от лидера. Указанные эффекты
можно видеть, сравнивая эволюцию расходящихся
квазисолитонов с разными  на рис. 4а и 4б.
Заметим, что в данном случае приближенная тео-
рия хорошо описывает весь процесс только до срав-
нительно небольших расстояний,  хотя и в
дальнейшем она правильно определяет положение
и амплитуду импульса.

Наконец, отметим, что качественные отличия
в поведении сходящихся и расходящихся широ-
ких импульсов обусловлены различным соотно-
шением характеристических медленностей точек

вершины  и медленности его фронта  В

сходящихся волнах величина  для любых точек

вершины имеет противоположный знак по отно-

шению к  поэтому возмущения сносятся в на-

правлении от фронта к спаду в любом месте вер-
шины, и особенностей в распределении поля на
вершине квазисолитона не возникает. Для расхо-
дящихся волн величина характеристической мед-
ленности в любой точке вершины положительна,
т.е. эти точки двигаются в том же направлении,
что и фронт. При этом медленность каждой точки
вершины возрастает от нуля вблизи фронта до ве-
личины, в полтора раза превышающей медлен-
ность фронта. При достаточной длительности им-
пульса возмущения от фронта не достигают спада
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и скапливаются, что и приводит возникновению
особенностей поля.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Проведенный анализ позволяет описать эволю-
цию локализованных нелинейных цилиндриче-
ских волн в модифицированном уравнении Гард-
нера, за рамками квазистационарной ситуации.
Начальное условие здесь соответствует “широко-
му” солитону, однако в процессе эволюции им-
пульс становится существенно нестационарным,
и его приближенное описание достигается сшив-
кой квазистационарных кинков с слабодисперси-
онным полем внутри и снаружи импульса (квази-
солитона).

Для цилиндрически сходящихся уединенных
волн их эволюция, как и в квазистационарном
случае, протекает с увеличением их длительности
(эта тенденция понятна уже из условия сохране-
ния энергии). При этом, однако, их форма сильно
отличается от прямоугольной, а различие в вели-
чинах перепадов поля и скоростей фронта и спада
столь велики, что не позволяют характеризовать
процесс как квазистационарный. В случае ци-
линдрически расходящихся солитонов нестацио-
нарность процесса не столь явно выражена по
сравнению со случаем сходящейся волны. В част-
ности, отличие величин полей и скоростей фронта
и спада не превышает значения 1, 2. Как и ожида-
лось, и в нестационарном, и в квазистационарном
случаях длительность уединенной волны сокраща-
ется, но регулярный характер эволюции оказыва-

Рис. 4. (а) – Эволюция узкого  расходящегося составного квазисолитона при различных радиусах r
(r =   ), (б) – то же самое для широкого солитона ( ). Сплошные линии – числен-
ный рассчет уравнения (2). Пунктир соответствует расчетам по приближенной модели.
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ется возможным только для достаточно коротких
начальных солитонов. Для уединенных волн с
большой длительностью на их вершине возникает
особенность, порождающая осцилляции поля,
рост которых, в свою очередь, приводит к распаду
солитона на относительно короткие уединенные
волны. Предлагаемый нами подход позволил
определить критическое значение длительности

 исходной уединенной волны, начиная с ко-
торой она распадается:   (см. (22)).
Соответствующая критическая ширина солито-

на Lкр = 

Относительно внутренних волн, наблюдаемых
в океане, заметим здесь, что, во-первых, как от-
мечалось во Введении, широкие (по сравнению с
КдВ солитонами) уединенные волны и их группы
повсеместно наблюдаются в океане (см. также
обзор [30]), и во-вторых, такие волны не всегда
распространяются как стационарные или квази-
стационарные образования (напр., [31]). В част-
ности, сделанная выше оценка условий перехода
от квазистационарного к существенно нестацио-
нарному режиму и описание последнего для волн
с криволинейными фронтами могут быть полез-
ны для интерпретации океанических наблюде-
ний. Более детальное приложение теории к кон-
кретным океаническим ситуациям должно быть
предметом отдельного исследования.

Работа выполнена в рамках государственного
задания ИПФ РАН по теме НИР № 0030-2021-
0007, а также при частичной поддержке проектов
РФФИ №№ 18-05-00292 и 20-05-00776.
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Dynamics of Non-Stationary Cylindrical Internal Solitary Waves
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An approximate analytical description of the nonstationary evolution of cylindrical nonlinear solitary waves
with a complex structure is given. A modified Gardner equation with a boundary condition in the form of a
“wide” soliton close to the limiting one is analyzed. The analysis performed shows a qualitative difference in
the behavior of converging and diverging waves, as well as a difference from the quasi-stationary dynamics of
cylindrical solitons.
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Настоящая работа посвящена теоретическому исследованию гидродинамической неустойчивости
границы раздела воды и воздуха, следствием развития которой может стать дробление по типу “па-
рашют”, являющееся одним из основных источников брызг при ураганном ветре. Предложена ги-
потеза о том, что формирование начальных возвышений водной поверхности, которые подвергают-
ся дроблению, обусловлено гидродинамической неустойчивостью возмущений ветрового дрейфо-
вого течения в воде. Рассмотрена слабонелинейная стадия неустойчивости в форме резонансного
трехволнового взаимодействия. Установлено, что нелинейное резонансное взаимодействие триплета
возмущений ветрового дрейфа, из которых одна волна направлена вдоль потока, а две другие – под уг-
лом к нему, приводит к взрывному росту амплитуд. В рамках кусочно-непрерывной модели профи-
ля дрейфового течения найдены характерные временные и пространственные масштабы возмуще-
ний и показано, что их характерные зависимости от динамической скорости ветра согласуются с по-
лученными ранее экспериментальными данными.

Ключевые слова: морские брызги, штормовой ветер, дрейфовое течение
DOI: 10.31857/S0002351521020085

1. ВВЕДЕНИЕ
Морские брызги являются неотъемлемым эле-

ментом приводного слоя атмосферы при сильном
и ураганном ветре. Взвешенные в воздухе капли
участвуют в обмене влагой, теплом и импульсом с
атмосферой, тем самым изменяя общий поток,
поступающий из океана. Однако количественные
оценки влияния капель на потоки, поступающие
из океана в атмосферу, представляют значитель-
ную проблему, в виду неопределенности стати-
стических характеристик капель [1]. Так, функ-
ция генерации брызг, определяющая количество
капель, инжектируемых с поверхности воды в
воздушный поток в единицу времени с единицы
площади, у разных авторов имеет разброс до 6 по-
рядков [2]. Причинами такой неопределенности
являются непреодолимые сложности при натур-
ных измерениях и слабая изученность механиз-
мов генерации брызг. В последнее время в [3, 4]
на основе лабораторных экспериментов было по-
казано, что при ураганных скоростях ветра основ-
ным механизмом образования брызг является
дробление по типу “парашют”. Количественные
оценки потоков импульса и тепла, представлен-
ные в [5], показывают, что учет брызг, генерируе-

мых “парашютами”, приводит к немонотонной
зависимости коэффициента аэродинамического
сопротивления поверхности океана от скорости
ветра и увеличению потока энтальпии, поступаю-
щего в атмосферу. Однако остается открытым во-
прос о переносе статистики “парашютов”, полу-
ченной в результате лабораторного моделирова-
ния, на натурные условия. Главным отличием
натурных и лабораторных условий является ветро-
вой разгон. В [4] учет разгона был осуществлен пу-
тем перехода к ветро-волновому числу Рейнольд-
са,  введенному в [6], где  – дина-
мическая скорость в воздухе,  – частота пика
волн в спектре поверхностного волнения, ν – ки-
нематическая вязкость воздуха. В связи с трудно-
стями проведения натурных экспериментов при
штормовых условиях, нет возможности прове-
рить эту гипотезу на практике. Для пересчета ла-
бораторных данных необходимо ввести критерии
подобия, выбор которых может быть основан на
теоретических представлениях о механизме гене-
рации брызг по типу “парашют”.

К настоящему времени хорошо изучено дроб-
ление по типу “парашют” капель и струй в попе-

= ω ν2Re ,*B pu *u
ωp

УДК 551.468;551.466
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речных потоках [7–10]. Критерий подобия, кото-
рый определяет режим такого процесса, – число

Вебера,  где   – плотности возду-

ха и воды,  – скорость набегающего потока,  –
размер объекта дробления,  – коэффициент по-
верхностного натяжения. В случае дробления ка-
пель или струй размер объекта – величина очевид-
ная. В случае дробления поверхности воды под
действием ветра этим размером может стать мас-
штаб начального возмущения, дальнейшее разви-
тие которого приведет к формированию “парашю-
та”. Идея, лежащая на поверхности, состоит в том,
что этот масштаб можно оценить, как длину волны
возмущения, развивающегося на поверхности во-
ды под действием воздушного потока за счет ли-
нейной гидродинамической неустойчивости.
В случае коротких волн, динамика которых опре-
деляется балансом сил капиллярного и гидроди-
намического давления, этот масштаб имеет поря-
док  (см. [8]). Однако такая зависимость про-
тиворечит эксперименту [4, 11], в котором
наблюдалась более медленная зависимость разме-
ров “парашютов” от скорости воздушного потока.

В настоящей работе рассматривается нелиней-
ная стадия развития возмущений на потоке и полу-
чены оценки масштабов возникающий при этом
возмущений. Предложена гипотеза о том, что фор-
мирование возвышений поверхности воды, из ко-
торых в дальнейшем образуются “парашюты”, свя-
зано с неустойчивостью ветрового дрейфового те-
чения, обусловленной нелинейным резонансным
взаимодействием триплета волн, одна из которых
распространяется вдоль потока, а две другие –
под одинаковым углом по обе стороны от основ-
ного течения (см. рис. 2).

При слабонелинейном взаимодействии резо-
нансных триплетов происходит либо обмен энер-
гией между гармониками, либо, если взаимодей-
ствие происходит в активной среде, может на-
блюдаться взрывной рост [12–14].

Резонансное трехволновое взаимодействие
собственных волн также исследовалось в гидро-
динамике [15], в том числе в присутствии средних
течений. При этом в работах [16–18] было показа-
но, что в присутствии внешнего потока трехвол-
новое взаимодействие может приводить к взрыв-
ной неустойчивости. В [18] взрывной рост ампли-
туд объяснялся присутствием в системе волн с
разным знаком энергии [19]. В то же время для те-
чения в пограничном слое, рассмотренном в [16,
17], существовали волны только одного знака
энергии, а усиление всех трех волн происходило за
счет энергии основного потока, которая передава-
лась возмущениям внутри критического слоя.

В настоящей работе для моделирования турбу-
лентного дрейфового течения использовался ку-

ρ=
ρ σ

2

,a

w

U DWe ρ ,a ρw

U D
σ

σ 2U

сочно-непрерывный профиль скорости, который
учитывает резкое изменение скорости дрейфового
течения в вязком подслое и его слабое изменение в
турбулентном слое, где профиль скорости лога-
рифмический. Для описания турбулентного пере-
носа использовалась градиентная аппроксимация
турбулентных напряжений с коэффициентом эф-
фективной вязкости,  где  – кине-
матическая вязкость воды, а  – турбулентная вяз-
кость. В данном исследовании используется упро-
щенная кусочно-постоянная модель эффективной
вязкости, в которой в вязком подслое  а в
области турбулентного течения  постоянная
величина много большая 

Данная работа имеет следующую структуру.
В разделе 2 для полного профиля скорости полу-
чено дисперсионное соотношение для волн, рас-
пространяющихся под произвольным углом к по-
току. В параграфе 3 показана возможность вы-
полнения трехволнового синхронизма для волн
на скачке завихренности в воде, и установлено,
что ветровой поток не оказывает существенного
влияния на выбранную моду. Раздел 4 посвящен
выводу трехволновых уравнений с учетом взаи-
модействия внутри критического слоя, нелиней-
ности уравнений движения и кинематических
граничных условий. В разделе 5 представлено
сравнение результатов моделирования и экспе-
риментальных данных о дроблении по типу “па-
рашют”, полученных в [4].

2. ЛИНЕЙНОЕ ДИСПЕРСИОННОЕ 
СООТНОШЕНИЕ ДЛЯ ВОЛНОВЫХ 

ВОЗМУЩЕНИЙ В СИСТЕМЕ ВЕТРОВОГО
И ДРЕЙФОВОГО ТЕЧЕНИЙ

Рассмотрим ветровой поток над поверхностью
воды и вызванное им дрейфовое течение в воде.
Профиль скорости в воздухе, который представ-
ляет собой турбулентный пограничный слой, со-
стоит из нескольких участков: вязкого подслоя,
где скорость меняется линейно, переходного слоя
и турбулентной области, где скорость меняется
по логарифмическому закону. Дрейфовое тече-
ние в воде имеет аналогичную структуру. При
этом динамические скорости воздушного потока,

 и ветрового дрейфового течения,  связаны
условием равенства касательных напряжений,

 = 

В настоящей работе используется упрощенная
модель профиля скорости (рис. 1) в виде кусочно-
непрерывной функции (3), (4). Такой модельный
профиль скорости учитывает резкое изменение
скорости в вязком подслое и его слабое измене-
ние в логарифмическом слое. В качестве харак-
терной толщины слоев в воздухе и воде,  и 

ν = ν + νэф ,w t νw

νt

ν = νэф ,w

νэф

ν .w

*,u *,wu

τ = ρ 2

*au ρ 2
*.w wu

δ  a δ ,w
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выбирались толщины буферных слоев, вне кото-
рых течение считалось полностью турбулентным,
а именно,

(1)

где  – плотность воды и воздуха,  – динами-
ческая скорость в воздухе,  – молекулярная
вязкость воды. Скорости сдвига в воздухе и в во-
де,  и  принимались равными (см. [20])

(2)

Используя   из (1), (2), перейдем от раз-
мерных переменных, обозначенных индексом “d”,
к безразмерным с индексом “nd”:

где   
Определим модельный профиль скорости в

безразмерных переменных в воздухе как

(3)

и в воде

(4)

Здесь и далее компоненты скорости вдоль на-
правлений  обозначаются как  а ин-
декс “nd” опущен.

Прежде всего исследуем собственные волны
рассматриваемой системы в рамках модели иде-
альной несжимаемой жидкости, когда ее движе-
ние в воздухе и воде описывается безразмерным
уравнением Эйлера

(5)

где  – безразмерное ускорение свободно-

го падения,   и условием несжимае-
мости

(6)
При этом на границе раздела слоев выполня-

ются динамические граничные условия, а имен-
но, непрерывность нормальных напряжений:

(7)

Поскольку рассматриваются короткие волны,
то в условии непрерывности нормального напря-

δ = − ν δ = − ν ρ ρ20 30  , 20 30 * * ,a a w w w au u

ρ ,w a *u
νw
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жения учитывается капиллярное давление. Здесь

  – безразмерный коэф-

фициент поверхностного натяжения,  –
смещения границ раздела слоев при 
Также на границе раздела слоев выполняются ки-
нематические граничные условия:

(8)

Представим поле скорости в виде основного
течения  и возмущения 

(9)

которое убывает при удалении от границы

(10)

⊥
∂ ∂= +
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2 2

2 2 ,
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Рис. 1. Конфигурация основного течения.
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Рис. 2. Схема расположения волновых векторов в
триплете волн.
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КОЗЛОВ, ТРОИЦКАЯ

Будем считать, что возмущение основного по-
тока мало и имеет амплитуду порядка ε, где 
Тогда, используя метод многих масштабов, будем
искать решение (5) с подстановкой (9) в виде раз-
ложения по степеням ε

,

где 
В нулевом порядке по ε из (5) следует, что

 
Решение задачи в линейном приближении да-

ет дисперсионное соотношение и структуру по-
лей свободных собственных мод системы. Рас-
смотрим возмущение основного течения в виде
свободной гармонической волны, т.е.

(11)

Перейдем к системе координат, в которой на-
правление оси абсцисс  совпадает с направле-
нием распространения волны (например,  на
рис. 2) с помощью следующего преобразования

(12)

где    – угол между
направлением распространения j-ой волны и ос-
новным потоком. В этой системе координат вол-
на не зависит от поперечной координаты  Ком-
поненты возмущения скорости вдоль   обо-

значим как  
В первом порядке по ε для возмущения (11) в

системе координат (12) уравнения движения (5) с
учетом (9) записываются как

(13)

Линеаризованные граничные условия имеют вид:
1) динамические условия

(14)

ε 1.!
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2) кинематические условия

(15)

Из системы (13) следует, что

(16)

(17)

Из системы (13) легко получить, что возмущение
вертикальной скорости  в каждом из слоев удо-
влетворяет уравнению Гельмгольца, которое озна-
чает отсутствие возмущений завихренности внутри
слоев с нулевой или постоянной невозмущенной
завихреностью в идеальной жидкости:

(18)

Из (18) и условия отсутствия возмущения на
бесконечности (10) следует, что

(19)

(20)

Используя (16)–(20), из граничных условий (14)–
(15) получаем однородную систему алгебраиче-
ских уравнений в виде

(21)

где  = (        

), а  – матрица размером 9 × 9.
Из условия  получаем дисперсионное
соотношение в виде:

(22)
где
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Поскольку (22) представляет собой уравнение
4-го порядка по  в системе существуют 4 моды
(рис. 3), из которых две соответствуют гравитаци-
онно-капиллярным поверхностным волнам, мо-
дифицированным течением, и две – волнам на
скачке завихренности в воздухе и воде.

3. УСЛОВИЕ РЕЗОНАНСНОГО 
СИНХРОНИЗМА ДЛЯ ТРЕХВОЛНОВОГО 

ВЗАИМОДЕЙСТВИЯ В СИСТЕМЕ 
ВЕТРОВОГО И ДРЕЙФОВОГО ТЕЧЕНИЙ
Исследуем возможность выполнения условий

трехволнового синхронизма для триплета волн,
изображенного на рис. 2. Косые волны пронумеру-
ем как “1”, “2”, а продольной волне присвоим ин-
декс “3” (для нее ). Ограничим рассмотрение
случаем, когда   и 
тогда условие трехволнового резонанса примет вид

(23)

Численное решение дисперсионного уравне-
ния (22) показывает, что при любом значении ско-
рости трения в воздухе  условия (23) выполняют-
ся для целого диапазона углов  причем в трехвол-
новом синхронизме могут участвовать разные
собственные моды (пример, рис. 4a, 4б).

Заметим, что при резонансном трехволновом
взаимодействии как волн на скачке завихренно-
сти (рис. 4a), так и гравитационно-капиллярных

ω ,j

α =3 0
α = ±α1,2 , = =1 2k k k ω = ω = ω1 2 ,

( )ω = ω = α3 3 3Re  Re 2 ( ), 2 cos .k k k k

*u
α,

(рис. 4б) существуют критические слои, причем
для первого случая он лежит в воде в области

 а для второго – в воздухе в области
 Согласно [16], [17], в критическом слое

может происходить нелинейная передача энергии
от основного течения возмущениям, следствием
которой может стать взрывной рост амплитуд воз-
мущений. Как показано в [17], интенсивность это-
го взаимодействия обратно пропорциональна ко-
эффициенту кинематической вязкости. Так как

 то можно ожидать наиболее быстрого
роста возмущений моды на скачке завихренности
дрейфового течения. В связи с этим в настоящем
исследовании основное внимание уделяется изу-
чению резонансного взаимодействия триплета
именно этой моды (рис. 4a).

− ≤ ≤1 0,z
≤ ≤ λμ0 .z

ν ν ,w a!

Рис. 3. Дисперсионные кривые при  
определяемые уравнением (22). Кривые 1, 3 соответ-
ствуют гравитационно-капиллярным волнам, 2 –
волне на скачке завихренности в дрейфовом тече-
нии, 4 – волне на скачке завихренности в воздуш-
ном течении.
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Рис. 4. Дисперсионные кривые для продольной
(сплошные линии) и косых волн (пунктирные линии)
для полного профиля скорости (22). На панели (a) по-
казан пример выполнения условий (23) для волн на
скачке завихренности в дрейфовом течении (при

 ), на панели (б) – для гравитацион-
но-капиллярных волн (при  ).
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Важно отметить, что аэродинамическое давле-
ние на поверхности воды оказывает слабое влия-
ние на рассматриваемую моду. Действительно,
учет воздушного потока приводит к появлению в
дисперсионном соотношении (22) малых слагае-

мых  поэтому в дальнейших рассужде-

ниях ветровой поток не учитывался, и течение
считалось двухслойным с профилем скорости (4).

Отметим, что в [21] была исследована устойчи-
вость горизонтального подповерхностного тече-
ния воды с кусочно-непрерывным профилем ско-
рости по отношению к гармоническим возмуще-
ниям, распространяющимся параллельно потоку.
Было показано, что в линейном приближении воз-
мущения оказываются устойчивыми, в то время
как учет второго порядка приводит к взрывной не-
устойчивости гравитационно-капиллярных волн
вследствие резонансного взаимодействия волн с
разным знаком энергии.

В настоящей работе рассмотрена более уни-
версальная модель течения воды, в которой при-
нималось во внимание влияние вязкости. Вне
вязкого подслоя учитывались турбулентные на-
пряжения с помощью введения эффективной
вязкости,  где  – кинематическая
вязкость воды, а  – турбулентная вязкость. В
связи с резким отличием  от  в вязком под-
слое и области турбулентного течения, использо-
валась упрощенная кусочно-постоянная модель
эффективной вязкости:

где   – молекулярная и турбулентная вязкость
воды, причем  В безразмерных перемен-

ных   и 

При  в области  решение не-
вязкой задачи справедливо всюду, кроме трех
слоев, два из которых расположены при 

 и имеют масштаб  а
третий при  где скорость основного потока,

 равна фазовой скорости возмущения,

 имеет размер  Оценки,
представленные в приложении, показывают, что
учет конечного значения величины  в окрест-

ности  приводит к появлению добавочной
скорости, имеющей порядок  На границе
двух вязких жидкостей при  должно вы-
полняться условие прилипания и равенства ка-
сательных напряжений, однако при 
касательным напряжением в верхнем слое мож-
но пренебречь (см. приложение). Таким обра-
зом, при  вязкость в верхней обла-
сти необходимо учитывать только в критическом
слое, а вне него жидкость можно считать невязкой.

В новой постановке задачи течение в нижней
области описывается уравнением Навье–Стокса, а
в верхней области по-прежнему справедливо урав-
нение Эйлера (индекс “w” в дальнейшем опущен)

(24)

где  Кроме того, поскольку нижний
слой теперь вязкий, появляется дополнительное
граничное условие при  непрерывно-
сти касательного напряжения, и в уравнении не-
прерывности нормального напряжения возникает
добавочное слагаемое. В результате динамические
граничные условия для двуслойной жидкости, одна
из которых вязкая, имеют вид:

(25)

Кинематические граничные условия остаются
без изменений

(26)

Как и при рассмотрении полного профиля ско-
рости, решая линеаризованную задачу, все пере-
менные можно выразить через смещения   и

возмущение вертикальной скорости  однако,

поскольку течение в нижней области вязкое, 
при  вместо (16) должно удовлетворять
уравнению Орра–Зоммерфельда. В результате

(27)
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Из (27) и отсутствия возмущений на бесконеч-
ности следует, что

(28)

где 

Проводя выкладки, аналогичные представлен-
ным в параграфе 2, получаем однородную систе-
му алгебраических уравнений в виде

(29)

где  = (      ), а
 – матрица размером 6 × 6. Из

условия равенства нулю определителя  нахо-
дим дисперсионное соотношение, которое при

 можно разложить в ряд Тейлора, и тогда оно
примет вид:

(30)

где  определено в (22). Численное
решение дисперсионного уравнения (30) показы-
вает, что, как в случае (22), при любом значении
скорости трения в воздухе  условия (23) выпол-
няются для целого диапазона углов α. Пример
выполнения условий трехволнового синхрониз-
ма показан на рис. 5.

4. ТРЕХВОЛНОВОЕ ВЗАИМОДЕЙСТВИЕ
С УЧЕТОМ НЕЛИНЕЙНОСТИ ГРАНИЧНЫХ 

УСЛОВИЙ И ВЯЗКОСТИ
В КРИТИЧЕСКОМ СЛОЕ

Для получения системы трехволнового взаи-
модействия в уравнениях движения (24) и гра-
ничных условиях (25)–(26) необходимо сохра-
нить слагаемые второго порядка малости. Кроме
того, в порядке ε2 появляется вихревая составля-
ющая скорости, обусловленная нелинейностью.
В итоге возмущение вертикальной скорости во
втором приближении определим, как

(31)

где   а слагаемое с 
есть частное решение неоднородных уравнений
движения второго порядка, отличное от нуля в об-
ласти  Заметим, что во втором прибли-
жении   не зависят от времени, а вид функ-
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ции  совпадает с  (формула (28)). Речь о
том, как определить , пойдет ниже.

Запишем граничные условия в системе коор-
динат (10) во втором порядке малости:

1) динамические условия

(32)

где  – умножение на  и
усреднение.

2) кинематические условия
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Рис. 5. Дисперсионные кривые для дрейфового тече-
ния (30): сплошные кривые соответствуют продоль-
ной волне, пунктирные кривые – косой волне. Резо-
нансные частоты и волновые числа: 

  Внешние пара-
метры:   

 

ω k

–1.5

–1.0

–0.5

1.51.0 2.00.5

(k1, ω1)

(k3, ω3)

= =3 1.2,k k
ω = − −0.41 0.06 ,i ω = − −3 0.82 0.07 .i

=  * 1.1  м/с,u δ =  0.8 мм,w ν = 0.01 см/с,w
ν = ν12 ,t w α = °60 .
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Из уравнений движения (22) и условия несжимаемости во втором порядке находим, что

(34)

(35)

Используя (34)–(35), из граничных условий (32)–
(33) для j-ой волны получаем неоднородную систе-
му уравнений в виде

(36)

где  та же матрица, что была в линейном приближе-

нии и detLj =  +   =

= 0,  совпадет с  с точностью до замены
индексов 2 → 1. Первое слагаемое в правой части
(36) отвечает за медленное изменение амплитуды
j-ой волны, второе – за нелинейность граничных
условий, третье – за появление вихревой скоро-
сти 

Поскольку   удовлетворяют дисперсионно-
му соотношению для разрешимости системы (36),
для каждой из волн правая часть должна быть орто-
гональна собственному вектору,  соответству-
ющей сопряженной однородной задачи. Таким
образом, получаем:

(37)

Для определения коэффициентов, входящих в
уравнение (37), необходимо использовать решение
линейной задачи  Так как столбец  опреде-
лен с точностью до множителя, без ограничения
общности рассмотрим такую норму  что

 Собственный вектор  нормируем так,
что первая компонента равна 1. В этом случае вы-
ражение для первого слагаемого (35) примет вид

(38)

Перейдем к вопросу определения  Вели-
чину  можно попытаться найти из уравне-

ний движения в невязком пределе, тогда полу-
чим, что

(39)

В этом случае при  для каждой из
волн интеграл (38) будет иметь полюс высокого
порядка в критическом слое при  который
оказывается общим для всех волн. Для устране-
ния особенности необходимо учитывать вяз-
кость в критическом слое  а
вне критического можно использовать невязкое
решение (39).

Решение вязкой задачи для чисто сдвигового
течения детально изложено в [16]. Для рассматри-
ваемой задачи критический слой также лежит в
области линейного профиля скорости, поэтому
все математические выкладки полностью совпа-
дают с [16] с точностью до замены 
и  Итоговое выражение (38) для косых
волн имеет вид

(40)

При выводе (40) учитывается, что основную
роль в (38) играет именно критический слой, а ин-
тегрирование по области вне критического слоя не
дает существенного вклада.

Для продольной волны, как показано в [16],
интегрирование в (38) по критическому слою с
использованием вязкого решения дает 0. В ито-
ге, (38) определяется интегрированием невязкого
решения (39), при этом контур интегрирования
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необходимо деформировать так, чтобы он лежал
под особенностью  т.е.

(41)

где  – комплексное число, зависящее от

Определение второго и третьего слагаемых в
уравнении (37) осуществляется напрямую. Выра-
жение для них мы опустим ввиду громоздкости и
неинформативности. Проведение преобразова-
ний в рассматриваемой модели осуществлялось в
системе компьютерной алгебры Wolfram Mathe-
matica.

В итоге, условия разрешимости (37) могут
быть записаны в виде системы уравнений, опи-
сывающих модуляцию амплитуд волн  которая
имеет вид

(42)

где учтено, что   – комплексные числа,
зависящие от 

5. СРАВНЕНИЕ РЕШЕНИЯ
МОДЕЛЬНОЙ ЗАДАЧИ

И ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫХ ДАННЫХ

Для случая  подробный анализ систе-
мы (42) приведен в статье [16], в которой показа-
но, что при  решение системы (42)

растет взрывным образом (как  где  –

время развития неустойчивости). В настоящей
задаче также реализуется подобный сценарий,
так что амплитуды всех волн неограниченно воз-
растают (рис. 6). Стоит отметить, что взаимодей-
ствующие волны имеют один и тот же знак энер-
гии, а рост амплитуд возмущений, как и в [16, 17],
обусловлен передачей энергии внутри критиче-
ского слоя, который является общим для всех
трех волн.

Каждой из волн возмущения соответствует дву-
мерное смещение границы раздела воды и воздуха

 и рост амплитуды возмущений также приводит
к увеличению смещения  В результате суперпо-
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зиции смещений поверхности воды, обусловлен-
ных продольной и косыми волнами, образуется
трехмерная структура (рис. 7). На рис. 6 и 7 отраже-
ны важные особенности рассматриваемой модели.
Во-первых, резкий рост амплитуды при  близком
к  Во-вторых, образование трехмерных структур,
у которых продольный и поперечный масштабы –
величины одного порядка.

Динамика рассмотренной структуры похожа
на начальный этап явления дробления типа “па-
рашют” [4]. На рис. 8а–8д схематично показаны
характерные стадии развития “парашюта”.

Подчеркнем, что “парашюты” представляют со-
бой локализованные объекты, в то время как в рас-
сматриваемой модели возмущение носит периоди-
ческий характер. Однако нужно учесть, что при
фиксированном значении скорости трения в возду-
хе,  трехволновый синхронизм выполняется

t
0.t

*,u

Рис. 6. Характерная зависимость амплитуд возмуще-
ния от времени. Сплошная линия соответствует ам-
плитуде продольной волны, пунктирная линия – ам-
плитуде косой волны. Параметры те же, что указаны
на рис. 4.
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для целого диапазона углов,  причем разным
углам соответствуют разные волновые числа и ча-
стоты. Как следствие, интервалу  соответству-
ет некоторый диапазон волновых чисел,  и ре-
зонансных частот,  то есть спектр неустойчи-
вых возмущений оказывается широкополосным.
На рис. 9 показано, что разным значениям  соот-
ветствуют различные временные масштабы разви-
тия неустойчивости, причем существует диапазон
углов  для которых это время остается практи-
чески тем же самым, что также указывает на ши-
рокополосный характер возмущения.

Временному спектру, имеющему характерный
масштаб  соответствует возмущение с времен-
ным масштабом

(43)

Аналогично, оценим поперечный масштаб
возмущений как

(44)

Δα,

Δα
Δ ,k
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2π .w

w

t
u

⊥
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где  Полученные зависимости  и 
от динамической скорости ветра  представлены
на рис. 10a, 10б. Аппроксимируя их степенной
функцией, получим

(45.1)

(45.2)

где  в сантиметрах,  в миллисекундах,  в м/с.

Как указано выше, взрывной рост амплитуд
волн возмущения также приводит к росту смеще-
ния водной поверхности и образованию трехмер-
ных выступов. По нашему предположению, именно
эти возвышения являются начальной стадией явле-
ния дробления по типу “парашют” (рис. 8а, 8b),
причем поперечному размеру “парашюта” соот-
ветствует зависимость (45.1), а время жизни “па-
рашюта” должно иметь такой же порядок, что и
время образования возмущений поверхности во-
ды (45.2). Согласно [4], средний диаметр “парашю-
та” в момент начала надувания,  и его время
жизни,  зависят от динамической скорости как

(46.1)

(46.2)

где  в сантиметрах,  в миллисекундах, 
в м/с.

Количественные значения поперечного мас-
штаба, определяемые (45.1) и (46.1), близки, хотя
(46.1) имеет более резкую зависимость от динами-
ческой скорости. Однако если вместо аппроксима-
ции (46.1) сравнивать результаты моделирования
непосредственно с экспериментальными данными
из [4] (рис. 10a), то увидим более точное соответ-
ствие. Характерные временные масштабы, опре-
деляемые (45.2) и (46.2), имеют одинаковую зави-
симость от динамической скорости. Отличие ко-
эффициентов может быть обусловлено тем, что

 представляет собой время надувания “пара-
шюта” от стадии (в) до (д) рис. 8, в то время как
величина  (45.2) определяет временной интервал
от стадии (a) до (в) рис. 8.
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Рис. 8. Схема образования и дробления “парашюта”. (a) – Формирование начального возмущения, (б) – его последую-
щий рост, (в) – деформация возмущения и образование “паруса”, (г) – образование “парашюта”, (д) – начало разрыва.
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Рис. 9. График зависимости безразмерного времени
развития взрывной неустойчивости от угла между на-
правлением распространения косых волн и основного
потока для разных значений динамической скорости.
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Подчеркнем, что основное влияние на итого-
вую зависимость характерных временных и про-
странственных параметров возмущения (45.1) и

(45.2) оказывают завихренность,  и тол-

щина пограничного слоя,  которые фигуриру-
ют в формулах (43)–(44).

6. ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Представленный выше анализ показал, что

для кусочно-непрерывного профиля дрейфовой
скорости в воде могут быть выполнены условия
трехволнового синхронизма. При этом во втором
порядке малости возникает взрывной рост ампли-
туд всех трех волн, который происходит за счет
энергии основного потока, которая, как и в [16],
передается внутри критического слоя. Характер-
ные временные и пространственные масштабы,
определяемые в рамках этой модели, соответству-
ют экспериментальным данным [4]. Таким обра-
зом, возмущения, которые формируются за счет
взрывной неустойчивости при трехволновом взаи-

=
δ

,w
w

w

uГ

δ ,w

модействии, могут рассматриваться в качестве
начальной стадии дробления по типу “парашют”.

В данном исследовании рассматривались ква-
зимонохроматические возмущения, с дополни-
тельным условием равенства углов между направ-
лением распространения и основным потоком у
косых волн. В случае, когда возмущение пред-
ставляет собой волновой пакет, для каждой его
спектральной компоненты можно записать урав-
нения, аналогичные (42). Однако, при произ-
вольном выборе направлений распространения,
возникнет ряд сложностей: одна и та же спек-
тральная компонента может быть в синхронизме
сразу с несколькими парами волн. В конечном
итоге, это приведет большому количеству систем
по типу (42), которые будут связаны между собой
за счет правых частей. Кроме того, предложенная
модель не может рассматриваться как оконча-
тельная, поскольку не объясняет наблюдаемую
пороговую зависимость явления дробления по
типу “парашют” от динамической скорости ветра.
Одним из возможных способов решения этой
проблемы может стать учет затухания амплитуд
возмущений вследствие вязкости, которое приве-
дет к появлению порога по начальной амплитуде,
зависящей от динамической скорости ветра. Од-
нако останется открытым вопрос о том, какие
процессы приводят к образованию этих началь-
ных возмущений. Все это станет предметом буду-
щих исследований.

Работа выполнена при поддержке РФФИ
(проекты №№ 19-35-90053, 19-05-00249). Анали-
тические выкладки проводились при поддержке
проекта РНФ (№ 19-17-00209) и гранта Фонда
развития теоретической физики и математики
“БАЗИС”. Численное решение полученной си-
стемы было выполнено при финансовой под-
держке Минобрнауки России в рамках Соглаше-
ния № 075-15-2020-776.

ПРИЛОЖЕНИЕ

Рассмотрим ситуацию, когда величина  ко-
нечна. Тогда при  должно выполняться гра-
ничное условие равенства нулю касательного на-
пряжения

(П1)

Из условия несжимаемости жидкости следует,
что

(П2)
Возмущение вертикальной скорости предста-

вим в виде

(П3)

где  – характерный масштаб измене-
ния вязкой добавки.

Rew
= 0z

=∂ + =0 0.z zu ikw

= ∂ .zu i w k

= + 1δ
н вe e ,zkzw w w
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Рис. 10. На панели (a) показан поперечный масштаб
“парашютов”: черные кружки – размер (44), получен-
ный в рамках данного исследования, линия – аппрок-
симация (45.1), пустые кружки – экспериментальные
данные, представленные в [4]. На панели (б) кружками
изображена зависимость временного масштаба возму-
щений  (43), линией – аппроксимация (45.2).
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Объединив (П1)–(П3), получаем оценку для 

(П4)

На границе  должно выполнятся условие
прилипания и равенства касательных напряже-
ний

(П5.1)

(

п.5.2) (П5.2)
где индексы “1”, “2” соответствуют верхней и ниж-
ней областям. Вновь представим скорость в виде

(П6)

где  а 
При  следует, что

(П7)

Устремим  тогда из (П5.2) получим,
что  откуда с учетом (П2) и (П6)
находим, что

(П8)
Из (П5.1) и с учетом (П2) получаем оценку

(П9)
Для того чтобы в верхнем слое можно было не

учитывать вязкость при  необходимо, что-
бы касательное напряжение в нижнем слое было
много больше напряжения в верхнем. Для про-
верки этого условия достаточно показать малость

 Действительно, с учетом (П6)–(П9)

имеем

Таким образом, при  жидкость в
верхнем слое  можно считать невязкой
всюду, кроме критического слоя.
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The Role of the Explosive Interaction of Three Surface Waves 
in the Initial Stage of Spray Generation at Strong Winds

D. S. Kozlov1, * and Yu. I. Troitskaya1

1Institute of Applied Physics of RAS, Ul’yanov str., 46, Nizhny Novgorod, 603950 Russia
*e-mail: kozlov.dms@gmail.com

The present work is devoted to a theoretical study of the hydrodynamic instability of the water-air interface,
the development of which may result in the “bag breakup” fragmentation, which is one of the main sources
of droplets at hurricane winds. A hypothesis is proposed, according to which the formation of the initial ele-
vations of the water surface, which undergo fragmentation, is caused by the hydrodynamic instability of dis-
turbances of the wind drift current in the water. A weakly nonlinear stage of instability in the form of a reso-
nant three-wave interaction was studied. It was found that the nonlinear resonant interaction of a triad of
wind drift perturbations, of which one wave is directed along the f low, and the other two are directed at an
angle to the flow, leads to an explosive increase of amplitudes. Within the framework of a piecewise-continuous
model of the drift current profile, the characteristic time and spatial scales of disturbances were found and it
was shown that their characteristic dependences on the air friction velocity are consistent with the previously
obtained experimental data.

Keywords: sea spray generation, high winds, drift current
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На основе аналитической модели расхода влекомых наносов, учитывающей влияние уклонов дон-
ной поверхности, придонных нормальных и касательных напряжений на движение донного мате-
риала и аналитического решения, позволяющего определять придонные касательные и нормаль-
ные напряжения, возникающие при обтекании турбулентным потоком периодических длинных
донных волн малой амплитуды, сформулирована и решена задача определения скорости роста ам-
плитуды донной волны. Из решения задачи получена аналитическая зависимость, определяющая
скорость роста амплитуды донных волн от текущего значения ее амплитуды. На примере развития
периодической синусоидальной донной волны малой крутизны выполнена верификация, которая
показала хорошее качественное и количественное согласование полученного решения с экспери-
ментальными данными.

Ключевые слова: донные волны, устойчивость донной поверхности, расход влекомых наносов
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ВВЕДЕНИЕ
Одной из центральных проблем при изучении

русловых процессов является проблема устойчи-
вости несвязной донной поверхности в реках и
каналах. В настоящее время существует большое
количество гипотез, определяющих причины, по
которым происходит развитие донных волн.

Так, Дж.Ф. Кеннеди [1, 2] развитие донной не-
устойчивости связывал с передачей возмущений,
возникающих на свободной поверхности потока
при некоторых значениях числа Фруда, ко дну.

F. Engelund и J. Fredsoe [3] связывали развитие
донной неустойчивости с фазовым сдвигом меж-
ду максимумами средней скорости потока и при-
донным касательным напряжением.

В работах К.В. Гришанина [4], О.Н. Мельни-
ковой [5], Н.А. Михайловой [6] показано, что раз-
витию донной неустойчивости способствуют
имеющиеся в турбулентном потоке пульсации
соизмеримые по масштабу с глубиной потока.
Экспериментальные работы Р. Бэгнольда [7],
Б.А. Шуляка [8], S.E. Coleman [9] показали, что
на характер развития донной неустойчивости
оказывает влияние диаметр донного материала.
В работе [10] в рамках линейной теории устойчи-

вости несвязного дна канала получена аналитиче-
ская зависимость, определяющая длину донной
волны в зависимости от числа Фруда гидродина-
мического потока и диаметра донных частиц,
обобщающая ряд известных эмпирических зави-
симостей Р. Бэгнольда [7], Б.А. Шуляка [8],
S.E. Coleman [9].

Попытки численного моделирования процес-
са развития донной неустойчивости в реках и ка-
налах предпринимались в работах [11–16], основ-
ное внимание в которых уделялось физическим
механизмам, приводящим к развитию донной не-
устойчивости под действием турбулентных пото-
ков. Обработка данных натурного эксперимента,
представленного в работе [17], позволила полу-
чить эмпирическую зависимость, позволяющую
определить скорость роста амплитуды донных
волн во времени.

Однако, несмотря на достаточное внимание
исследователей к данной проблеме, вопрос о раз-
витии донной неустойчивости остается в настоя-
щее время открытым. В значительной мере это
связано с тем, что при анализе развития донных
волн используются феноменологические модели
движения донного материала [7–9, 11, 12], что за-
трудняет или делает невозможным анализ про-

УДК 532.545
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цессов развития донных волн. По этой причине
представляет интерес проведение анализа на-
чального развития донных волн с использовани-
ем аналитической модели движения донного ма-
териала [18], учитывающей влияние локальных
уклонов донной поверхности, придонных каса-
тельных и нормальных напряжений на движение
донного материала.

При построении математической модели раз-
вития донных волн в данной работе были исполь-
зованы результаты натурных экспериментальных
исследований, изложенные в работе [17], в кото-
рой было показано, что эволюция донных волн
имеет два важных этапа. На первом этапе ровное
песчаное дно теряет устойчивость и происходит
развитие амплитуды донных волн, при этом дли-
на донных волн изменяется слабо и определяется
гранулометрическим составом песка [9, 10, 19].
К концу первого этапа рост амплитуды донных
волн замедляется, происходит их перекашивание и
начинается активный рост длины донных волн, при
слабых изменениях их амплитуды [17]. При этом
процесс эволюции донных волн на втором этапе
может не иметь стационарного состояния [20].

В работе на основе аналитической модели рас-
хода влекомых наносов [18] и аналитической мо-
дели, позволяющей определить придонные ка-
сательные напряжения над периодическим дном
[21], сформулирована математическая модель
первого этапа, описывающая потерю устойчиво-
сти донной поверхности и развитие амплитуды
донных волн. Из решения сформулированной
задачи получена аналитическая зависимость,
позволяющая определить скорость роста ампли-
туды периодических донных волн в зависимости
от гидродинамических параметров потока, а так-
же физико-механических и гранулометрических
характеристик донного материала. Для синусои-
дальных донных волн выполнено сравнение по-
лученного решения с экспериментальными дан-
ными [17], которое показало их хорошее каче-
ственное и количественное согласование.

МАТЕМАТИЧЕСКАЯ
ПОСТАНОВКА ЗАДАЧИ

Рассмотрим математическую постановку зада-
чи о развитии периодических донных волн при
движении руслового потока над донной поверхно-
стью  где  – безразмерная высота
донной поверхности   – периоди-
ческая безразмерная функция, определяющая фор-
му донной волны с единичным периодом. Схема
расчетной области задачи приведена на рис. 1.

ζ = σ,b h ( )= bh h t
ζ ,b ( ) ( )σ ξ = σ ξ + 1

Математическая постановка задачи о развитии
донных волн в криволинейной ортогональной си-
стеме координат в безразмерной формулировке
включает в себя:

– уравнение потенциала [1, 2]

(1)

– уравнения, определяющие касательные и
нормальные напряжения [21]

(2)

(3)

– уравнение расхода влекомых наносов [18]

(4)

– уравнение Экснера [4]

(5)

Уравнения (1)–(5) замыкаются начальными
 и граничными условиями:
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Рис. 1. Схема расчетной области:  – безразмерная
декартовая система координат,  – расчетная кри-
волинейная система координат.
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Связь безразмерных функций в уравнениях (1)–
(9) с размерными определена следующим образом

Здесь  – безразмерная функция тока,  –
функция тока, описывающая безвихревое поле
скорости над периодическим дном,  – высота
шероховатости дна,  – напряжение на ровном
дне,  – динамическая скорость потока,  – без-
размерное время,  – длина донной волны,  –
глубина логарифмического слоя,  – амплитуда
донной поверхности,  – время развития ампли-
туды донной волны.

Коэффициенты уравнений (3), (4) определя-
ются по следующим формулам

где  – параметр Кармана,   – плотности во-
ды и донных частиц,  – концентрация донных
частиц в активном слое,  – средняя скорость по-
тока,  – ускорение свободного падения,  – диа-
метр частиц потока,  – глубина гидродинамиче-
ского потока,  – придонное касательное напряже-
ние,  – напряжение, определяющее момент
начала движения донных частиц,  – коэффициент
пористости донных частиц,  – безразмерный
расход влекомых наносов,  – критиче-
ское число Шильдса,  – зависимость
тангенса угла внутреннего трения от диаметра пес-
чаных частиц [22, 23],    – механизмы,
которые определяют возникновение и развитие
донных волн под влиянием придонных касатель-
ных напряжений, градиента уклона дна, градиен-
та придонного напора соответственно.

АНАЛИЗ СКОРОСТИ РОСТА ДОННЫХ ВОЛН
Из экспериментальных данных [17] известно,

что на начальном этапе развития донной волны ее
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длина не изменяется, начальная форма близка к
синусоидальной, но при этом происходит рост
амплитуды донной волны. Поэтому при исследо-
вании развития донной волны на начальном эта-
пе ее развития принята синусоидальная аппрок-
симация ее геометрической формы

(10)

С учетом геометрии (10) и граничных усло-
вий (6)–(8), решение уравнения (1) будет иметь вид

(11)

что позволяет получить зависимости, необходи-
мые для определения придонного напряжения 
и давления 

(12)

(13)

которые необходимы для решения задачи опреде-
ления скорости роста амплитуды донных волн

(14)

Решение задачи (14) проводилось при следую-
щих гидродинамических, физико-механических и
гранулометрических параметрах, согласованных с
работой [17]:  м,  м,  м,

   g =
= 9.81 м/с2,  м,  м/с,

   
Результаты решения задачи (14) приведены на

рис. 2. Кривыми 1–5 представлены графики из-
менения скорости роста амплитуды донной вол-
ны от величины ее безразмерной амплитуды 
при  для различных диаметров донных ча-
стиц 

Из графиков следует, что с увеличением диа-
метра донных частиц  увеличивается макси-
мальная амплитуда донной волны  при кото-
рой скорость роста волны на первом этапе ее раз-

вития прекращается , и, согласно [17],

начинается второй этап развития донной волны –
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рост ее длины. Отметим, что максимальная ско-

рость роста амплитуды донной волны  незна-

чительно изменяется для различных 

Из предположения существования монотон-
ной зависимости между максимальной высотой
донной волны и диаметром частиц [8, 9] и полу-
ченных результатов (кривые 1–5) следует, что
донные волны, сложенные из частиц с малыми
диметрами, растут быстрее волн, формируемых
из более крупных частиц.

Для волн малой крутизны известны частные
линейные зависимости между длиной волны  и
ее высотой  [8, 24]. Из решения задачи (14)
можно построить зависимость  от диаметров
донных частиц  позволяющую проверить ли-
нейность связи  Такая зависимость, пред-
ставлена ниже в форме табл. 1.

В табл. 1 приведены значения безразмерных
максимальных высот  найденные с помощью
графиков 1–5 (рис. 2) для донных волн, получа-
емых при различных диаметрах частиц  Ис-
пользуя метод наименьших квадратов для обра-
ботки табличных данных, получена зависимость

 которая имеет следующий размерный
вид  Сравнивая полу-
ченную частную зависимость  с зави-

симостью для длины донных волн 
полученную S.Е. Coleman с коллегами в работе [9],
можно убедиться в их линейности. Значение кру-
тизны донной волны, получаемое из данных за-

висимостей , попадает в диапазон

 для которого получены результа-
ты (рис. 2).

Пунктирной кривой 6 на рис. 2 представлена
зависимость скорости роста амплитуды донной
волны, полученная из решения задачи (15), сфор-
мулированной в работе [17] на основе обработки
экспериментальных данных.
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где    Сравне-
ние расчетной кривой 3 и кривой 6 показывает их
хорошее согласование при 

Отметим, также, что решение задачи (14), для
 и диаметра частиц  представ-

ленное на рис. 3 кривой 1, хорошо согласуется с
экспериментальными данными, определенными
точечным множеством [17].

Таким образом, можно утверждать, что предло-
женная математическая модель развития донной
неустойчивости качественно и количественно со-
гласуется с экспериментальными данными в диапа-
зонах, когда перекошенностью донных волн можно
пренебречь.

= 150 c,T −= 10.035c ,n =max 0.0596.h

= 0.32 мм.d

ξ = 1/4 = 0.32 мм,d

Рис. 2. Изменение скорости роста донной волны при
различных диаметрах донных частиц 
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Таблица 1. Безразмерные максимальные амплитуды донной волны, полученные для различных диаметров дон-
ных частиц

d, мм 0.1 0.2 0.32 0.4 0.5

, мм 0.022 0.04 0.059 0.072 0.089maxh

Рис. 3. Сравнение расчетного значения высоты дон-
ной волны (кривая 1), полученной в результате инте-
грирования скорости роста амплитуды (14) с экспе-
риментальными данными (точечное множество) [17].
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ПОТАПОВ, СИЛАКОВА

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

1. В работе сформулирована и решена задача
определения скорости роста амплитуды перио-
дической донной волны малой крутизны. Осо-
бенностью задачи является использование ана-
литической модели расхода влекомых наносов,
которая учитывает влияние уклонов донной по-
верхности, придонных нормальных и касатель-
ных напряжений на движение донного материала
и аналитической модели, позволяющей определить
придонные касательные напряжения, возникаю-
щие при обтекании турбулентным потоком перио-
дических длинных донных волн.

2. Проведен анализ полученного аналитиче-
ского решения задачи для случая периодических
синусоидальных донных волн в зависимости от
диаметра донного материала. Показано, что диа-
метр донного материала слабо влияет на макси-
мальную скорость роста волны, а волны, состоя-
щие из более мелких частиц, растут быстрее волн
состоящих из крупных частиц. Полученные ре-
шения позволили получить частную зависимость
для высоты донной волны от диаметра донных
частиц, которая согласуется с гипотезой о линей-
ной связи между высотой и длиной донных волн
малой крутизны. Выполненное сравнение полу-
ченного решения с экспериментальными данны-
ми показало их хорошее качественное и количе-
ственное согласование.

Работа выполнена при частичной финансовой
поддержке гранта РФФИ № 18-05-00530 А и гран-
та  РФФИ и ГФЕН  № 21-57-53019.
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On the Development of Wave Disturbances of the Bottom Surface
in Rivers and Channels

I. I. Potapov1, * and Yu. G. Silakova1, **
1Computing Center of Far Eastern Branch of the Russian Academy of Sciences,

Kim-Yu-Chen str., 65, Khabarovsk, 680000 Russia
*e-mail: potapov2i@gmail.com
**e-mail: krat_yuliya@mail.ru

Based on an analytical model of the bed load transport, taking into account the inf luence of slopes of the
bed surface, bed normal and tangential stresses on the movement of the bed material, and an analytical
solution that allows one to determine bed tangential and normal stresses that arise when a turbulent stream
flows around periodic long bed waves of small amplitude, it is formulated and the problem of determining
the amplitude growth rate for growing bed waves was solved. From the solution of the problem, an analyt-
ical dependence is obtained that determines the growth rate of the amplitude of bed waves from the current
value of its amplitude. On the example of the development of a periodic sinusoidal bed wave of low steep-
ness, the verification of the solution obtained for the formulated problem is carried out. The performed
comparative analysis of the obtained analytical solution with the experimental data showed their good
qualitative and quantitative agreement.

Keywords: bed waves, bed waves amplitude, the bed surface stability, the bed load transport
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Для оценки радиационной угрозы от атомной подводной лодки (АПЛ) “Комсомолец”, лежащей на
северо-восточном свале Норвежского моря на глубине 1680 м, в связи с возможным выходом ради-
онуклидов из реакторного отсека в прилегающую морскую воду, выполнены расчеты распростране-
ния радиоактивного загрязнения (РЗ) цезием-137 (137Cs) как пассивной примеси с помощью океан-
ской модели INMOM (Institute of Numerical Mathematics Ocean Model). Расчеты показали, что в при-
донном слое РЗ в основном распространяется вдоль свала глубин к северу и югу от источника. Такая
изменчивость направления переноса РЗ вызвана изменчивостью придонных скоростей течений,
которая хорошо подтверждается данными измерений. С удалением от источника концентрация РЗ
существенно уменьшается вследствие разбавления окружающими водами. В толще моря концен-
трация на несколько порядков меньше, чем в источнике. Рассчитано поступление РЗ в поверхност-
ные воды за счет турбулентного перемешивания и конвективных движений вод в сложной трехмер-
ной структуре циркуляции Норвежского моря. Показано, что наблюдаемое в измерениях превыше-
ние поверхностной концентрации РЗ над придонной не может быть связано с выбросами от АПЛ
“Комсомолец”. Приповерхностная концентрация РЗ с большой долей вероятности вызвана рас-
пространением РЗ от ядерных перерабатывающих предприятий в Северной Европе. В целом пока-
зано, что возможное на настоящий момент РЗ от АПЛ “Комсомолец” не превышает фоновый уро-
вень радиоактивного загрязнения вод Норвежского моря.

Ключевые слова: вихреразрешающее моделирование, океанические течения, крупномасштабная
циркуляция, Норвежское море, перенос загрязнений, придонный слой
DOI: 10.31857/S0002351521020048

1. ВВЕДЕНИЕ
Акватория Мирового океана интенсивно ис-

пользуется в различных аспектах хозяйственной де-
ятельности человека, в том числе для транспорти-
ровки различных грузов и добычи углеводородов в
шельфовых акваториях. Проблемы экологической
безопасности приобретают особое значение для
арктического региона благодаря трем фундамен-
тальным факторам: прогрессивно возрастающей
экономической роли Арктики, связанной с откры-
тыми огромными запасами углеводородного сырья,
ожидаемой в обозримой перспективе существенной
интенсификации Северного морского пути, а также
исключительной чувствительности природного
ландшафта к антропогенным воздействиям [1].

Особое место в нарушении экологии морских
вод занимает долгоживущее радиоактивное загряз-

нение. Остается нерешенной проблема ликвида-
ции последствий от затонувших в Арктическом ре-
гионе атомных подводных лодок (АПЛ). Большое
количество работ посвящено оценке последствий
радиоактивного загрязнения морской среды при
чрезвычайных ситуациях, которые могут возник-
нуть от затопленных АПЛ в результате длительно-
го нахождения на дне арктических морей. Суще-
ствует потенциальная опасность радиоактивного
загрязнения от АПЛ “Комсомолец”. Эта проблема
приобретает все большее значение, что связано с
освоением Арктики и обеспечением ее экологиче-
ской безопасности [2–5].

В настоящее время радиационная угроза мо-
жет исходить от АПЛ “Комсомолец”, затонувшей
в 1989 г. в Норвежском море, к юго-западу от остро-
ва Медвежий (73°43′16″ N, 13°16′52″ E) на глубине

УДК 551.465
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1680 м в связи с выходом радионуклидов из реак-
торного отсека в прилегающую морскую воду [5].
Проблеме радиоактивных загрязнений от этой
АПЛ посвящен ряд работ, основанных на данных
мониторинга и радиоактивных замеров. Монито-
ринг, проводимый на постоянной основе норвеж-
скими исследователями [6], обнаружил 134Cs в по-
верхностных отложениях вокруг АПЛ “Комсомо-
лец” в 1993 и 1994 гг. Повышенные концентрации
137Cs в придонной морской воде были обнаружены в
период с 1991 по 1993 гг.: 1991 г. (30 ± 5 Бк/м3),
1992 г. (21 ± 5 Бк/м3) и 1993 г. (8 ± 6 Бк/м3) [7].
Возможно, они отражали начальный период более
высоких выбросов от АПЛ “Комсомолец” сразу
после ее затопления в 1989 г. С тех пор не наблюда-
лось повышенных концентраций активности ради-
онуклидов, превышающих значения, характерные
для Норвежского моря, в любых пробах окружаю-
щей среды, собранных норвежскими учеными при
проведении мониторинга. Наблюдаемые отноше-
ния активности 238Pu/239.24Pu и 240Pu/239Pu в донных
отложениях, отобранных недалеко от АПЛ “Ком-
сомолец” в 2013 г., не указывают на выброс изото-
пов Pu из реактора или боеголовок торпед. Ско-
рее, эти значения отражают дистанционный пе-
ренос и осаждение этих изотопов Pu в результате
разрешенных сбросов с ядерных перерабатываю-
щих предприятий в Северной Европе [6].

Проведенные измерения концентрации ан-
тропогенного радионуклида 137Cs в Норвежском и
Баренцевом морях в 68 рейсе НИС “Академик
Мстислав Келдыш” (июнь–август 2017 г.) не вы-
явили опасных уровней радиоактивных загрязне-
ний от АПЛ “Комсомолец” [8]. Здесь также было
показано, что поверхностные воды имеют больший
уровень радиоактивной загрязненности, чем глу-
бинные воды.

Таким образом, можно констатировать, что в
настоящее время загрязнение от АПЛ “Комсо-
молец” не представляет особой опасности. Тем
не менее, оценка вероятного распространения
радиоактивного загрязнения вызывает интерес с
точки зрения ее пространственного распределе-
ния, поскольку в случае непредвиденной ситуа-
ции гипотетического выброса вследствие какой-
либо аварии или террористического акта про-
странственное распределение концентраций РЗ,
вызванное особенностями циркуляции глубин-
ных вод в районе АПЛ “Комсомолец”, будет тем
же, но уровень существенно возрастет.

Для оценки радиационной угрозы от АПЛ
“Комсомолец” в связи с выходом радионуклидов
из реакторного отсека в прилегающую морскую
воду в настоящей статье предлагается метод рас-
чета распространения радиоактивного загрязне-

ния с помощью гидродинамического моделиро-
вания. Эта методика хорошо зарекомендовала се-
бя в ряде работ [2–4], в том числе и проведенных
при участии авторов данной статьи [9, 10]. Следу-
ет отметить, что АПЛ “Комсомолец” находится
на большой глубине, что приводит к дополни-
тельным трудностям восстановления придонной
циркуляции, особенно для т. н. z-моделей [11].
Поэтому расчеты распространения загрязняю-
щих веществ в глубинных водах Арктического
бассейна представляют интерес и с этой точки
зрения. Следует отметить и имеющийся у коллек-
тива авторов опыт расчета глубинной циркуля-
ции с помощью используемой здесь σ-модели
INMOM (Institute of Numerical Mathematics Ocean
Model), полученный в работах по расчету течений
в придонных разломах Атлантического океана и
субарктического бассейна [12–15].

Выбор 137Cs с периодом полураспада 30 лет в ка-
честве в качестве трассера для моделирования и
определяющего загрязняющего радионуклида свя-
зан с его радиоэкологической опасностью, ней-
тральной плавучестью и наибольшей миграцион-
ной способностью внутри объекта затопления и за
его пределами [5]. Следует отметить, что выход
137Cs в морскую воду может происходить через
много лет после затопления радиоактивно опас-
ного объекта, если его разрушение происходит
медленно. В случае попадания радиоактивных ве-
ществ в океан, загрязнение морской среды может
продолжаться длительное время, что превращает
затопленный объект с ядерной энергетической
установкой в постоянно действующий источник
радиоактивного загрязнения окружающей среды.

В данной работе выполнены расчеты распро-
странения 137Cs как пассивной примеси от АПЛ
“Комсомолец” для оценки угрозы возможного
радиоактивного загрязнения в водах Норвежско-
го моря. Как уже было сказано выше, вычисли-
тельный эксперимент, проводимый с помощью
современных численных моделей гидротермоди-
намики океана, является перспективным мето-
дом, дающим информацию для оценки возмож-
ного ущерба экологии океана.

2. МОДЕЛЬ РАСЧЕТА ТЕЧЕНИЙ
В уравнении переноса загрязнений, представ-

ленных в форме пассивной примеси, главную роль
играют горизонтальные и вертикальная компонен-
ты скоростей течений. Для расчета течений на про-
странственных масштабах моря необходимо иметь
физически полную модель морской гидротермо-
динамики, прогностическими переменными в
которой являются компоненты скорости тече-
ний, температура и соленость, уровень моря. Для
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правильного описания морской гидротермодина-
мики и ее взаимодействия с атмосферой необхо-
димо также явное описание динамики и термоди-
намики морского льда. Всем этим требованиям
удовлетворяет хорошо верифицированная σ-мо-
дель INMOM, разработанная в Институте вычис-
лительной математики Российской академии на-
ук (ИВМ РАН) [16, 17]. Версии модели общей
циркуляции океана на основе INMOM уже около
20 лет используются в качестве океанического бло-
ка совместной модели земной системы INMCM
(Institute of Numerical Mathematic Climate Model) [18].
Именно эта совместная модель является пока
единственным представителем от России в между-
народном проекте сравнения климатических моде-
лей CMIP (Coupled Model Intercomparison Project,
http://cmip-pcmdi.llnl.gov), который проводится
под эгидой международной группы экспертов по
изменению климата IPCC (МГЭИК). Модель
INMOM уже неоднократно использовалась для
изучения циркуляции вод Арктического бассей-
на, включая и Норвежское море [12, 13, 19].

Модель морской и океанической циркуляции
INMOM относится к т. н. классу σ-моделей океа-
на, использующих в качестве вертикальной изо-
батическую σ-координату, отслеживающую изме-
нение топографии морского дна [11]. При таком
подходе удается более точно описывать динамику
придонных течений, чем это можно сделать в т. н.
z-моделях океана [11], использующих в качестве
вертикальной обычную координату по глубине.
Это свойство σ-модели INMOM является важ-
ным для целей настоящей работы.

В основе INMOM лежит полная система нели-
нейных уравнений гидротермодинамики океана,

записанных по горизонтали в обобщенных сфе-
рических координатах, полюса которых могут
располагаться произвольным образом. Использу-
ются приближения гидростатики и Буссинеска
[16, 17]. Прогностическими переменными модели
служат горизонтальные компоненты вектора ско-
рости течений, потенциальная температура, прак-
тическая соленость и отклонение уровня океана от
невозмущенной поверхности. Уравнение состоя-
ния морской воды, специально предназначенное
для моделей циркуляции океана [20], учитывает
сжимаемость морской воды. Для корректного вос-
произведения циркуляции Арктического бассейна
в модели INMOM реализован блок расчета термо-
динамического нарастания/таяния льда и его ди-
намики на основе [21], прогностическими пере-
менными которой служат масса и сплоченность
морского льда, масса снега, скорость дрейфа льда.
Разностные аппроксимации исходных уравнений
гидротермодинамики океана для численной реа-
лизации INMOM выписываются на разнесенной
С-сетке по классификации Аракавы со вторым
порядком точности по пространству.

В данной работе исследуется акватория Нор-
вежского моря. Ввиду того что Норвежское море
является незамкнутым бассейном, то для учета
его водообмена с прилегающими морями на ак-
ватории Северного Ледовитого океана использу-
ется версия INMOM, реализованная для всей
акватории Арктического бассейна в повернутой
сферической системе координат, которая уже
используется в системе оперативных расчетов
циркуляции Арктического бассейна [22]. На рис. 1
показана ее область расчета с пространственным
разрешением ~10 км.

Рис. 1. Область расчета используемой здесь версии INMOM для Арктического региона (штриховка) с пространствен-
ным разрешением ~10 км. Расположение АПЛ “Комсомолец” показано “кругом” с точкой в центре.
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Сеточная область в горизонтальной плоскости
содержит 740 × 560 узлов. Шаг по пространству
составляет ~10 км как по долготе, так и по широ-
те. Квазиравномерное пространственное разре-
шение достигается путем поворота системы коор-
динат таким образом, что Арктический бассейн в
модельной системе координат помещается на эква-
тор. Топография дна, используемая в модели, стро-
илась по данным GEBCO2019 (https://www.gebco.
net/data_and_products) с исходным разрешением
0.25′ × 0.25′. Эти данные высокого разрешения
были сглажены для устранения особенностей, не
описываемых на более грубой 10-км сетке модели, и
только затем интерполированы на модельную об-
ласть. По вертикали задано 33 неравномерно рас-
пределенных по глубине σ-уровня. При этом в от-
личие от базовой версии INMOM [22], сгущение
σ-уровней было сделано как в приповерхностном,
так и в придонном горизонтах. В приповерхност-
ных горизонтах оно необходимо для более кор-
ректного описания приповерхностной циркуля-
ции и взаимодействия с атмосферой Арктического
бассейна. В модели толщина придонного слоя со-
ставляет около 35 м для более точного расчета при-
донной циркуляции, под действием которой в
дальнейшем проводится расчет распространения
загрязнения. Шаг по времени, исходя из устойчи-
вости решения, был выбран равным 10 мин.

На жидких границах в Северной Атлантике и
Тихом океане от поверхности до дна на каждом
шаге интегрирования задаются климатические
среднемесячные значения температуры и солено-
сти по данным электронного атласа WOA2013 [23].
Описание подобной техники задания условий на
жидких границах приводится, например, в [24].
Приливная циркуляция в настоящей работе не
учитывается, т.к. полагается, что в силу ее перио-
дического характера она не вносит существенного
вклада в перенос пассивной примеси на больших
временах.

В численных экспериментах коэффициенты
крупномасштабной горизонтальной турбулент-
ной диффузии, параметризующей подсеточную
мезомасштабную вихревую активность, задава-
лись одинаковыми для температуры и солености.
Коэффициент горизонтальной турбулентной диф-
фузии второго порядка составляет 10 м2/с. Для вяз-
кости наряду с использованием оператора второго
порядка с фоновым коэффициентом – 10 м2/с, до-
полнительно задается оператор четвертого порядка
с коэффициентом вязкости 8.3 × 102 м4/с, который
сильнее подавляет высокочастотный простран-
ственный шум, чем оператор второго порядка.

Коэффициенты вертикальной вязкости и
диффузии выбирались согласно параметризации

Филандера–Пацановского. Коэффициент вязко-
сти изменяется в зависимости от числа Ричардсо-
на от 10–4 до 5 × 10–3 м2/с, а диффузии – с фоно-
вого значения 10–5 до 5 × 10–3 м2/с. Чтобы избе-
жать возможных ситуаций “выклинивания”
вертикальных профилей температуры и солено-
сти в приповерхностном слое океана, в верхнем
пятиметровом слое коэффициенты диффузии и
вязкости задавались равными 0.01 м2/с. В случае
неустойчивой стратификации коэффициент вер-
тикальной диффузии полагался равным 0.01 м2/с.
Для составляющих скорости на твердых границах
и на дне ставилось условие свободного скольже-
ния, а для температуры и солености – условие от-
сутствия потоков.

Для расчета атмосферного воздействия ис-
пользовались данные атмосферного реанализа
ASRv2 (Arctic System Reanalysis, версия 2) (https://
rda.ucar.edu/datasets/ds631.1/), выполненного за
период 2000–2016 гг. для всего Арктического ре-
гиона с пространственным разрешением 15 км с по-
мощью хорошо известной региональной негидро-
статической атмосферной модели Weather Research
and Forecasting (WRF) (https://www.mmm.ucar.edu/
weather-research-and-forecasting-model) и усвоени-
ем большого числа контактных и спутниковых
данных наблюдений. Данные реанализа представ-
лены с временной дискретностью 3 ч. Из большого
набора данных выбирались температура и абсо-
лютная влажность воздуха (на высоте 2 м), гори-
зонтальные компоненты скорости ветра (на высоте
10 м), давление на уровне моря, падающие длин-
новолновая и коротковолновая радиация, а также
осадки.

Потоки скрытого и явного тепла и испарения с
поверхности океана рассчитывались по стандарт-
ным балк-формулам (см., например, [17]). Кроме
того, для коррекции солености на поверхности ис-
пользовались среднемесячные климатические дан-
ные по солености поверхности океана из атласа
WOA2013 (https://climatedataguide.ucar.edu). Расче-
ты циркуляции и переноса РЗ выполнялись для
2010 г. Его выбор обусловлен тем, что средние ха-
рактеристики ледового покрова за этот год в Се-
верном полушарии оказались близкими к средне-
статистическим за десятилетний период с 2006 по
2016 гг. Поскольку в Арктическом бассейне мор-
ской лeд является хорошим индикатором клима-
тического состояния, то и другие характеристики
циркуляции вод Арктического бассейна в 2010 г.
можно с большой долей уверенности отнести к
среднеклиматическим за десятилетний период. В
качестве начальных условий использовались кли-
матические данные по температуре и солености
из WOA2013. Для корректного описания ледяного
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покрова на акватории Арктического региона на
момент начала расчетов начальная толщина и
сплоченность ледового поля в модели задавалась
по данным океанского реанализа GLORYS12V1
(https://resources.marine.copernicus.eu/). Анализ ре-
зультатов расчетов показывает, что установление
режима циркуляции происходит приблизительно
через три–четыре месяца после начала расчета.
Ранее эта модель уже исследовалась для расчетов
циркуляции вод в Норвежском море [13].

3. РАСЧЕТ РАСПОСТРАНЕНИЯ 
ЗАГРЯЗНЕНИЯ В НОРВЕЖСКОМ МОРЕ

КАК ПАССИВНОЙ ПРИМЕСИ
В работе проведен расчет переноса РЗ как

пассивной примеси, задаваемого в виде посто-
янного точечного источника от местоположе-
ния АПЛ “Комсомолец” на дне Норвежского
моря для оценки угрозы возможного радиоак-
тивного заражения его вод. Как уже было сказа-
но во введении, вероятная радиационная угроза
от АПЛ “Комсомолец”, затонувшей более 30 лет
назад в Норвежском море, может быть связана с
постоянным выбросом в окружающую среду 137Cs.

Расчет распространения РЗ как пассивной
примеси по долготе и широте осуществлялся по
гибридной разностной схеме, используемой так-
же в [9, 10], которая реализуется на С-сетке путем
добавления к исходной схеме переноса второго
порядка оператора диффузии с коэффициентом,
прямо пропорциональным скорости и половине
шага сетки. Она представляет собой схему направ-
ленных разностей, обладающей важными свой-
ствами монотонности (отсутствие ложных отрица-
тельных пиков) и достаточным уровнем транс-
портивности, когда возмущение приносится
практически только в направлении скорости те-
чений, а также сохранением полного содержания
переносимой величины. Ее недостатком служит
численная вязкость, коэффициент которой, од-
нако, при выбранных шагах расчетной сетки и ха-
рактерных скоростях 5–10 см/с вполне сопоста-
вим с его значениями при физических парамет-
ризациях. Как будет видно из приведенных ниже
карт, перенос течениями превалирует над диффу-
зионными процессами, вызванными численной
вязкостью. В вертикальном направлении исполь-
зуется центрально-разностная схема с заданием
коэффициента вертикальной диффузии как для
температуры и солености.

Изначальная безразмерная концентрация в то-
чечном источнике, объемом в одну придонную
ячейку, в которой находится АПЛ, задавалась рав-
ной единице. Такой способ удобен тем, что ее легко
масштабировать на любую физическую величину.

По данным [6], в 2015 г. концентрация 137Cs в
донной морской воде на расстоянии около 20 м от
затонувшей АПЛ “Комсомолец” составляла 0.57 ±
± 0.04 Бк/м3 и соответствовала значениям преды-
дущих лет, когда отбор проб проводился без зна-
ния точного расположения пробоотборника воды
по отношению к местоположению затонувшей
АПЛ. Текущие концентрации 137Cs в придонной во-
де не указывают на увеличение выбросов [6]. Поэто-
му для демонстрации распространения РЗ рассчи-
танные в данной работе безразмерные концентра-
ции нормировались на эту величину – 0.57 Бк/м3.

Следует отметить, что во время экспедиции
2007 г. в Норвежское море на НИС “Академик
Мстислав Келдыш” специалистами РНЦ “Курча-
товский институт” были проведены прямые изме-
рения радиоактивности морской воды в районе за-
топления АПЛ. Анализ полученной информации
показал, что концентрация 137Cs на выходе вентиля-
ционной трубы из ядерной энергетической уста-
новки АПЛ “Комсомолец” была 16 ± 0.04 Бк/л [25],
что приблизительно в 2.8 × 103 больше, чем зада-
ваемая нами концентрация. Однако здесь надо
учесть то, что методика расчета распространения
“завязана” на сеточную область модели так, что в
ней мы можем оперировать только с исходной
концентрацией во всей придонной ячейке сет-
ки, где лежит АПЛ, объем которой составляет
∼10 км × 10 км × 30 м = 3 × 109 м3. Поэтому исход-
ная концентрация в ячейке сетки будет во много
раз меньше. Пересчет концентрации на выходе из
трубы в концентрацию в ячейке сетки, так чтобы
удовлетворить физике распространения пассив-
ной примеси, трудно выполнить с достаточной
точностью. Поэтому мы и выбрали в качестве ис-
точника измеренную концентрацию рядом с АПЛ
по данным [6].

Динамика процесса распространения РЗ в
придонном слое наглядно представлена на рис. 2
в логарифмическом распределении цветовых гра-
даций. Расчеты показывают, что в основном РЗ
распространяется вдоль свала глубин к северу и
югу от источника с некоторым превалированием
северного направления. Разнонаправленность
переноса РЗ вызвана изменчивостью придонных
скоростей течений. При удалении от источника
концентрация РЗ существенно уменьшается вслед-
ствие разбавления окружающими водами. Динами-
ка распространения РЗ в течение года такова, что
через месяц на расстоянии около 100 км от АПЛ
она меньше на 8 порядков. Через год становится
еще в 100 раз меньше, чем в источнике, а ближе к
побережью Европы и Шпицбергена – меньше на
7 порядков.
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То, что нет ярко выделенного направления
глубинных течений на свале глубин, где лежит
АПЛ “Комсомолец”, говорит об их сильной из-
менчивости. Это подтверждается и данными на-

блюдений, с помощью заякоренного буя, постав-
ленного ИО РАН. Измерения продолжались по-
чти год – с 28 июля 1994 г. по 3 июля 1995 г. [26].
Однако в силу технических причин, к обработке

Рис. 2. Распределение концентрации РЗ в Норвежском море у дна показано цветовыми градациями с логарифмиче-
ским распределением через 1 (а), 3 (б), 6 (в) и 12 мес. (г) при постоянном источнике от АПЛ “Комсомолец”, заданном
в 0.57 Бк/м3.
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оказались пригодны данные за немногим более
семи месяцев с 28 июля 1994 г. по 3 марта 1995 г.
На рис. 3 показаны спектры придонных течений
по данным этого буя и расчетам в ближайшей к не-
му точке сетки. Результаты измерений [13] и моде-
лирования показывают сильную изменчивость те-
чений, в спектре которой выделяются наиболее
энергонесущие 15–20-суточные и 5–10-суточные
колебания. Эта изменчивость очевидным обра-
зом вызвана атмосферным воздействием и связа-
на с т. н. низкочастотной (см., например, [27, 28]
и синоптической изменчивостями атмосферы со-
ответственно. По-видимому, сигналы от атмосфер-
ного воздействия на этих частотах передаются по-
средством атмосферного воздействия на баротроп-
ную океанскую моду, которая может быть
неустойчива на свале глубин в зависимости от на-
правления наклона дна и знака завихренности.

На спектре по данным измерений хорошо вы-
деляется мода полусуточного прилива, которой
нет в результатах моделирования, т.к. в прове-
денном численном эксперименте прилив не
учитывался. Поскольку приливные движения
квази-баротропны, то их сигнал должен хорошо
проявляться у дна. Заметное отличие между из-

мерениями и расчетом в формах спектров прояв-
ляется и в низкочастотной области, начиная от
атмосферной синоптики. Скорее всего, это свя-
зано с недостаточной длительностью расчетов, и
низкочастотные движения в модели океана не
успевают установиться. Еще одним отличием яв-
ляется то, что в этой области спектра в модели
меридиональная составляющая больше, чем зо-
нальная, а по данным измерений наоборот.
Причем в менее значимой по изменчивости вы-
сокочастотной области с периодами менее 2 сут
энергия меридиональных и зональных движений
в модели меняются местами, а по данным измере-
ний они сопоставимы. То, что в модели меридио-
нальная составляющая течений в наиболее энер-
гонесущем диапазоне частот превалирует над зо-
нальной, объясняется тем, что первая практически
направлена вдоль свала глубин, тогда как вторая
более направлена поперек него. А то, что в дан-
ных измерений это не так, можно объяснить при-
донным экмановским поворотом течений, кото-
рый по данным измерений должен проявляться
более ярко, т.к. измерения проведены на расстоя-
нии всего 10 м от дна. К сожалению, изначально
шаги вертикальных уровней в модели выбраны
так, что самый нижний придонный уровень в мо-

Рис. 3. Спектры мощности ((см/с)2 ч) зональной (черная) и меридиональной (красная) составляющих скорости при-
донного течения на расстоянии 10 м от дна на заякоренном буе с 28 июля 1994 г. по 3 марта 1995 г., расположенном в
точке 73°42.6′ N, 13°06.0′ E на глубине 1710 м [26] (а) и в ближайшей точке сетки модели на расстоянии 35 м от дна (б).
Нанесен 95% доверительный интервал.
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дели в месте положения АПЛ “Комсомолец” нахо-
дится на расстоянии 35 м от дна, и экмановский
разворот течений здесь существенно менее значим.
Наконец, еще одним существенным отличием на-
блюдаемых и рассчитанных по модели спектров те-
чений является то, что изменчивость течений по
модели существенно недооценена особенно в
низкочастотной области, начиная от атмосфер-
ной синоптики. Это может объясняться с одной
стороны тем, что система придонных течений
еще не установилась, а с другой стороны, что рас-
считанные течения соответствуют осреднению по
площади ~10-км “квадрата”, в то время как дан-
ные наблюдений выполнены в точке. Очевидно,
что с увеличением сеточного разрешения модели
и проведением более длительных расчетов этот
разрыв будет уменьшаться.

Таким образом, результаты моделирования
подтверждаются данными наблюдений, и дей-
ствительно распространение РЗ должно происхо-
дить в основном вдоль склона в обоих направле-
ниях. Распространение поперек свала глубин ме-
нее интенсивное, чем вдоль изобат. Однако его
наличие свидетельствует о наличии и поперечных
к склону течений, которые неминуемым образом
возникают при перестройке вдоль-склоновых те-
чений с одного направления на другое. Исследо-
вание изменчивости вдоль-склоновых течений
требует отдельного изучения, в том числе с помо-
щью численного моделирования.

Важным вопросом является распространение
загрязнения в вышележащих слоях океана и вы-
ход радиоактивных веществ на поверхность. Та-

кой процесс возможен за счет конвективных дви-
жений вод с глубин на поверхность в сложной
трeхмерной структуре циркуляции Норвежского
моря. На рис. 4 представлена относительная тен-
денция изменения содержания пассивной при-
меси по глубине с течением времени. Для объек-
тивности показаны среднемесячные вертикаль-
ные профили коэффициента разбавления и еще
осредненные в “квадрате” 50 × 50 км. Через месяц
коэффициент разбавления (относительная кон-
центрация) на поверхности над точкой источника
близок к нулю. С течением времени он увеличи-
вается во всей толще воды за счет вертикальной
диффузии и вертикальных движений. Тем не ме-
нее, через год почти во всей толще моря концен-
трация в 1000 раз меньше, чем в источнике.

Подъем РЗ со дна моря к поверхности за счет
турбулентной диффузии и вертикальных движе-
ний воды приводит к его распространению в по-
верхностных слоях, показанному на рис. 5. Одна-
ко ее концентрация резко падает. Максимум РЗ
смещается на восток за счет переноса поверх-
ностными течениями. Через год концентрация
РЗ на поверхности океана достигает значений в
100 раз меньших, чем на дне. Расчет показывает,
что в районе береговой линии Европы и Шпиц-
бергена концентрация РЗ на много порядков
меньше, чем в точке над источником. Таким об-
разом, согласно нашим расчетам, вероятное РЗ от
АПЛ “Комсомолец” фактически не превышает
фоновый уровень радиоактивного загрязнения.

Здесь следует отметить, что результаты изме-
рений содержания 137Cs в морской воде, получен-

Рис. 4. Среднемесячные, осредненные в “квадрате” 50 × 50 км, вертикальные профили коэффициента разбавления
(относительная концентрация) пассивной примеси в толще моря над АПЛ в логарифмическом масштабе с течением
времени через 1 (синяя кривая), 3 (зеленая), 6 (оранжевая) и 12 мес. (красная) при начальной концентрации в источ-
нике, заданной равной 1.
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ные в процессе мониторинга, проведенного нор-
вежскими исследователями в районе затонувшей
АПЛ “Комсомолец” [6], показывают, что, за ис-
ключением периода с 1991 по 1993 гг., значения
РЗ в придонной пробе вод обычно были ниже,

чем в поверхностной. В этой работе повышенные
концентрации РЗ в поверхностных водах не свя-
зывают с АПЛ “Комсомолец”. Как сказано в [6],
эти значения, вероятно, отражают глобальный
перенос разрешенных выбросов с ядерных пере-

Рис. 5. Распределение концентрации РЗ в Норвежском море в поверхностных водах через 1 (а), 3 (б), 6 (в) и 12 мес. (г)
при постоянном источнике от АПЛ “Комсомолец” 0.57 Бк/м3.
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рабатывающих предприятий в Северной Европе.
Наши результаты подтверждают версию того, что
повышение РЗ в поверхностных водах не может
быть вызвано выбросами из АПЛ “Комсомолец”.

4. ОБСУЖДЕНИЕ
Для оценки радиационной опасности от АПЛ

“Комсомолец” в связи с выходом радионуклидов
из реакторного отсека в окружающую морскую во-
ду в настоящей статье использован метод расчета
распространения радиоактивного загрязнения с
помощью гидродинамического моделирования.
Следует отметить, что АПЛ “Комсомолец” нахо-
дится на большой глубине, что приводит к допол-
нительным трудностям восстановления придон-
ной циркуляции, особенно для т. н. z-моделей [11].
Поэтому расчеты распространения от нее РЗ в
Норвежском море проведены с помощью σ-моде-
ли INMOM, хорошо зарекомендовавшей себя при
расчете течений в придонных разломах Атлантиче-
ского океана и субарктического бассейна [12–15].

Для расчета распространения РЗ как пассив-
ной примеси использовалась гибридная схема пе-
реноса-диффузии, которая в горизонтальной плос-
кости соответствует схеме направленных разно-
стей, а в вертикальном направлении используется
центрально-разностная схема с заданием коэффи-
циента вертикальной диффузии как для темпера-
туры и солености.

В данной работе выполнены расчеты распро-
странения РЗ от 137Cs как пассивной примеси от
местоположения АПЛ “Комсомолец” в водах
Норвежского моря. Расчеты показывают, что в
основном РЗ распространяется вдоль свала глу-
бин к северу и югу от источника с некоторым пре-
обладанием северного направления, в соответ-
ствии с генеральным направлением придонных
течений. Разнонаправленность переноса РЗ вы-
звана изменчивостью придонных скоростей тече-
ний, которая хорошо подтверждается данными
измерений [13]. С удалением от источника кон-
центрация РЗ существенно уменьшается вслед-
ствие разбавления окружающими водами. Дина-
мика распространения РЗ в течение года такова,
что через месяц на расстоянии около 100 км от
АПЛ она меньше на 8 порядков. Через год стано-
вится еще в 100 раз меньше, чем в источнике, а
ближе к побережью Европы и Шпицбергена –
меньше на 7 порядков.

Таким образом, результаты моделирования
придонных течений подтверждаются данными
наблюдений, и действительно распространение
РЗ должно происходить в основном вдоль склона
в обоих направлениях. Распространение РЗ попе-
рек свала глубин менее интенсивное, чем вдоль

его склона. Однако его наличие свидетельствует и
о наличии поперечных к склону течений, кото-
рые неминуемым образом возникают при пере-
стройке вдоль-склоновых течений с одного направ-
ления на другое. По данным модельных расчетов,
концентрация загрязнения у дна на расстоянии
200–300 км от источника через год оказывается на
10 порядков меньше, чем в источнике, а у берегов на
12 порядков меньше, чем в источнике. Таким обра-
зом, согласно нашим расчетам вероятного РЗ от
АПЛ “Комсомолец”, оно фактически не превы-
шает фоновый уровень радиоактивного загряз-
нения.

Показано поступление вероятного РЗ в припо-
верхностные воды за счет турбулентного переме-
шивания и конвективных движений вод с глубин
на поверхность в сложной трехмерной структуре
циркуляции Норвежского моря. В толще моря
концентрация в 100 раз меньше, чем в источнике.

Подъем РЗ со дна моря к поверхности за счет
турбулентной диффузии и вертикальных движе-
ний воды приводит к его распространению в по-
верхностных слоях. Однако здесь концентрация
РЗ резко падает. Максимум загрязнения смеща-
ется на восток за счет переноса поверхностными
течениями. Через год концентрация на поверхно-
сти над источником на дне на два порядка мень-
ше, чем на дне.

Результаты измерений содержания 137Cs около
затонувшей АПЛ “Комсомолец” [6], показывают,
что, за исключением периода с 1991 по 1993 гг.,
значения в придонной пробе вод обычно были
ниже, чем в поверхностной. В этой работе повы-
шенные концентрации РЗ в поверхностных водах
не связывают с АПЛ “Комсомолец”. Как сказано
в [6], эти значения, вероятно, отражают глобаль-
ный перенос разрешенных выбросов с ядерных
перерабатывающих предприятий в Северной Ев-
ропе. Наши результаты подтверждают версию то-
го, что повышение РЗ в поверхностных водах не
может быть вызвано выбросами из АПЛ “Комсо-
молец”.

Следует отметить, что наши расчеты носят
предварительный характер. Они только очерчи-
вают круг проблем, которые необходимо разре-
шать. В дальнейшем необходимо уточнять сцена-
рии расчетов, проводить их на более длительные
сроки до установления квазиравновесного состо-
яния и использовать модель более высокого про-
странственного разрешения как по горизонтали,
так и по вертикали, что позволит снизить влия-
ние численной вязкости на картину переноса.
Кроме того, желательно учитывать и приливные
движения, т.к. остаточная приливная циркуля-
ция все же может вносить вклад в перенос РЗ, о
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чем свидетельствует ее интенсивность в придон-
ном слое, показанная на рис. 3а. Кроме того, надо
быть готовыми и к непредвиденным ситуациям с
АПЛ “Комсомолец”. Например, при возникно-
вении гипотетических аварий одновременно в
двух реакторах с самоподдерживающейся цепной
реакцией в затонувшей в Баренцевом море АПЛ
Б-159 возможен залповый выброс в окружающую
среду 137Cs активностью 5 × 1013 Бк [5]. В этом слу-
чае концентрация РЗ около АПЛ может превы-
шать в 20000 раз принятую в нашей работе со-
гласно данным измерений.

В настоящее время находится на стадии испы-
таний новая версия INMOM с 4-км простран-
ственным разрешением для всего Арктического
бассейна. Эта модель будет более точно воспроиз-
водить циркуляцию вод в Норвежском море и из-
менчивость придонных течений около АПЛ “Ком-
сомолец”. На основе данных измерений было по-
казано, что придонные течения в районе
Комсомольца характеризуются большой измен-
чивостью величине и направлению. В свою оче-
редь это может повлиять на скорость выхода 137Cs
и загрязнение окружающих вод. Численное моде-
лирование поможет решить и эту проблему.

5. ВЫВОДЫ
Анализ результатов моделирования распростра-

нения радиоактивного загрязнения в Норвежском
море от источника на дне показал, что разнона-
правленность переноса РЗ вызвана изменчивостью
придонных скоростей течений, которая подтвер-
ждается данными наблюдений. Распространение
РЗ должно происходить в основном вдоль склона в
обоих направлениях. Распространение РЗ поперек
свала глубин менее интенсивное, чем вдоль его
склона. С удалением от источника концентрация
загрязнений существенно уменьшается вследствие
разбавления окружающими водами. Через год кон-
центрация РЗ на расстоянии 100 км от источника
становится в 100 раз меньше, чем в источнике, а
ближе к побережью Европы и Шпицбергена она
уменьшается на много порядков.
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Spreading of Pollution in the Norwegian Sea from a Bottom Source
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A method for calculating spreading of radioactive contamination using the INMOM model is proposed to
assess the radiation threat from the “Komsomolets” nuclear submarine related to the release of radionuclides
from the reactor compartment into the adjacent seawater. Calculations of spreading of radioactive contami-
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nation (RC) from 137Cs as a passive admixture from the location of the nuclear submarine “Komsomolets”
have been performed. Calculations have shown that in the bottom layer, RC mainly spreads along the depth
slope to the north and south of the source. Such variability of the direction of RC transport is caused by the
variability of the bottom current velocities, which is well confirmed by the field data. At a distance from the
source, the concentration of RC significantly decreases due to dilution in surrounding waters. The propaga-
tion of RC across the depth slope is less intense than along its slope; it is caused by the presence of currents
transverse to the slope, which arise when the along-slope currents are rearranged from one direction to an-
other. The entry of RC into surface waters due to convective motions from depths to the surface in a complex
three-dimensional structure of the circulation of the Norwegian Sea is shown. In the deep sea, the concen-
tration is 100 times smaller than in the source. It is shown that the observed excess of the surface concentra-
tion of RC over the bottom cannot be associated with emissions from the nuclear submarine “Komsomolets”.
The near-surface concentration of contamination is most likely caused by the spread of RC from nuclear pro-
cessing plants in northern Europe. In general, it has been shown that the currently possible RC from the
“Komsomolets” nuclear submarine does not actually exceed the background level of radioactive contamina-
tion of the Norwegian Sea waters.

Keywords: eddy-resolving modeling, ocean currents, large-scale circulation, the Norwegian Sea, pollution
transport, bottom layer
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По данным объективных океанских анализов EN4 и WOA13 и реанализов GFDL, ESTOC, ORA-S4
и GECCO2 исследуются зонально осредненные характеристики термохалинной циркуляции вод
Северной Атлантики (СА) в различные фазы индекса Атлантической мультидекадной осцилляции
(АМО) за последние 70 лет. Показано, что в зонально осредненных климатических трендах и разно-
стях композитов аномалий полей потенциальной температуры и солености для всех массивов дан-
ных проявляются схожие термохалинные структуры. Для того чтобы выяснить как изменчивость в
термохалинном состоянии вод в СА сопровождается изменчивостью в ее термохалинной циркуля-
ции, проводился анализ изменчивости функции тока Атлантической меридиональной опрокиды-
вающейся циркуляции (АМОЦ). Рассчитанные по данным океанских объективных анализов и ре-
анализов средние функции тока АМОЦ, отражающие термохалинную циркуляцию в СА, в целом
похожи друг на друга. Тем не менее по своей пространственной структуре их можно разделить на две
группы: (EN4, WOA13, GFDL) и (ESTOC, ORA-S4, GECCO2). В своих трендах и разностях компо-
зитов аномалий функции тока АМОЦ реанализов сильно отличаются как между собой, так и от дан-
ных объективных анализов EN4 и WOA13. Причем главное отличие заключается в знаках климати-
ческих трендов и разностей композитов, определяющих изменения направления зонально осред-
ненной термохалинной циркуляции. Было установлено, что в чередующиеся последовательные
периоды индекса АМО положительные и отрицательные температурные (и соленостные) аномалии
распространяются с периодом около 60 лет по ходу движения вод в АМОЦ, опускаясь в глубинные
слои океана примерно на 60° N и поднимаясь на 25° N. Наиболее ярко этот процесс проявляется для
объективных анализов EN4 и WOA13 и реанализа ORA-S4. Можно сделать вывод, что этот механизм
вносит существенный вклад в формирование фаз индекса АМО.

Ключевые слова: климат, циркуляция, АМОЦ, Северная Атлантика, АМО, объективный анализ, ре-
анализ, композитный анализ
DOI: 10.31857/S0002351521020024

1. ВВЕДЕНИЕ

В циркуляции вод Северной Атлантики (СА)
на значимом уровне выделяются естественные
долгопериодные квазициклические колебания с
характерными периодами 50–70 лет. Это явле-
ние получило название Атлантической мульти-
декадной осцилляции (АМО) [1, 2]. Временной
ход индекса АМО определяется как временной
ход осредненной по акватории СА от экватора
до 70° с.ш. аномалии температуры поверхности
океана (ТПО), отсчитываемой относительно кли-
матического линейного тренда ТПО [3]. Предпо-

лагается, что АМО отражает собственные моды
климатической изменчивости в системе океан–
атмосфера, а линейный тренд – климатические
изменения, вызванные внешними факторами
(антропогенные и природные выбросы парни-
ковых газов, извержения вулканов, изменение
солнечной активности и др.). На рис. 1а показано
сравнение осредненных по пространству анома-
лий ТПО в СА, рассчитанных по данным NOAA
(National Oceanic & Atmospheric Administration) [3]
и EN4 [4] с 1900 г. Видно, что, хотя базы данных
разные, аномалии ТПО хорошо соответствуют
друг другу, тренды на потепление за последние
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120 лет по данным NOAA и EN4 составляют 0.045
и 0.060°C/10 лет соответственно. За вычетом ли-
нейного тренда как раз получаются колебания, в
которых проявляются мультидекадные и декад-
ные колебания (рис. 1б), рассчитанные по дан-
ным NOAA [3]. Анализ климатического тренда
аномалий ТПО в СА также представляет научный
интерес, поскольку позволяет выявлять измене-
ния климата и их тенденции.

АМО представляет собой ярко выраженный
климатический сигнал мультидекадного и декад-
ного масштабов, проявляющийся в ряде клима-
тических характеристик системы океан–атмо-
сфера. Воздействие АМО может оказывать влия-
ние на изменения температуры воздуха, осадков и
стока рек в СА, Европе и Арктике [3], на актив-
ность ураганов [5, 6] в СА, а также на атмосфер-
ные переносы тепла и влаги в Атлантико-Евро-
пейском регионе [7]. Однако единая точка зрения
на природу формирования АМО пока еще не вы-
работана.

В настоящее время предложено несколько воз-
можных механизмов для объяснения естественных
мультидекадных колебаний климата в Арктике и
СA. В работе [8] авторы указывают на то, что меха-
низм генерации мультидекадной изменчивости
связан с взаимодействиями на границе океан–ат-
мосфера и заключается в реакции атмосферы на
аномалии ТПО. Одним из возможных механиз-
мов поддержания АМО является сдвиг фаз между
долгопериодными изменениями потоков тепла
на границе раздела океан–атмосфера в высоких
широтах СА и величинами меридиональных пере-
носов тепла в Субтропической Атлантике, опреде-
ляемый временем адвекции термохалинных ано-
малий из Тропической Атлантики в субарктиче-
ские широты [9–14].

В работах [15, 16] на основе результатов дли-
тельных расчетов модели земной системы муль-
тидекадные колебания связываются с колебания-
ми в Арктике. Альтернативная гипотеза состоит в
том, что колебательный процесс поддерживается
распространением волн типа Россби вдоль бере-
говой линии [17, 18].

В работе [19] предполагается, что колебания
климата связаны с колебаниями интенсивности
меридиональной циркуляции в СА – так называ-
емой Атлантической меридиональной опрокиды-
вающейся циркуляции (АМОЦ). При повыше-
нии интенсивности меридиональной циркуля-
ции в верхних слоях СА происходит усиление
переноса более теплых вод в высокие широты СА.
Однако эти более теплые и, следовательно, лег-
кие воды в высоких широтах СА замедляют мери-
диональную циркуляцию, что, в свою очередь,
приводит к охлаждению и переходу в противопо-
ложную фазу колебаний.

Поскольку АМОЦ является отражением тер-
мохалинной циркуляции в Атлантике, то форми-
рование индекса АМО должно быть тесно связа-
но с термохалинным режимом СА. Уже проведен-
ное нами изучение [20] зонально осредненных
трендов и аномалий полей потенциальной темпе-
ратуры и солености объективных анализов EN4 [4]
и WOA13 [21, 22] позволило обнаружить три инте-
ресных факта:

первый из них состоит в том, что в верхнем 1-км
слое океана, в основном, наблюдается тренд на по-
тепление и осолонение. Ниже 1-км слоя наблюда-
ются значительные области похолодания и рас-
преснения, что можно связать с таянием льдов
Гренландии, выносом распресненных вод из Се-
верного Ледовитого океана и затягиванием этих
холодных и более пресных вод в глубинные слои.
Такие структуры трендов потенциальной темпе-
ратуры и солености, наиболее вероятно, являют-
ся следствием парникового эффекта, вызванно-
го, согласно IPCC (International Panel on Climate
Change, или в русской версии МГЭИК – Межпра-
вительственная группа экспертов по изменению
климата), в основном антропогенным воздействи-
ем [23, 24].

Второй факт заключается в том, что в периоды
1951–1959, 2000–2008 и 2009–2017 гг., когда ин-
декс АМО (рис. 1б) положительный, наблюдаются
положительные аномалии (за вычетом трендов)
потенциальной температуры и солености в верх-
нем ~1-км слое СА, в то время как глубже ~1-км
слоя наблюдаются значительные области отрица-
тельных аномалий потенциальной температуры и
солености. Когда же индекс АМО отрицательный
(1973–1981 и 1982–1990 гг.), то в верхнем ~1-км
слое наблюдаются отрицательные температурные
и соленостные аномалии, а глубже, наоборот, по-
ложительные.

Третий факт состоит в том, что в чередующие-
ся последовательные периоды индекса АМО
(1951–1959, 1961–1969, 1973–1981, 1982–01990,
1991–1999, 2000–2008 и 2009–2017 гг.), включаю-
щие переходные периоды от положительной к от-
рицательной фазе индекса АМО (1951–1959 гг.)
(и наоборот (1991–1999 гг.)), положительные и от-
рицательные аномалии как потенциальной темпе-
ратуры, так и солености распространяются с пери-
одом около 60 лет по ходу движения вод в АМОЦ,
опускаясь в глубинные слои океана примерно на
60° N и поднимаясь на поверхность на 25° N. Мож-
но предположить, что благодаря этому наблюда-
ются положительные и отрицательные фазы ин-
декса АМО. По-видимому, такая структура из-
менчивости связана с характером формирования
термохалинной циркуляции в СА и требует своего
дальнейшего исследования, используя другие базы
данных объективных анализов и реанализов, а так-
же проведения численных экспериментов с моде-
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Рис. 1. (а) – Временной ход и тренды аномалий поверхностной температуры СА, осредненные от экватора до 70° N по
данным NOAA [3] (сплошная линия) и EN4 [4] (пунктирная линия) с 1900 г. (б) – Ступенчатая линия – значения сред-
негодового индекса АМО, рассчитанного NOAA (National Oceanic & Atmospheric Administration) [3] с 1856 г. (показаны
с 1940 г.), и плавная кривая – результат низкочастотной фильтрации с отсечением периодов до 8 лет. (в) – Средние
тренды аномалий температуры СА на глубине 5 м по данным EN4, WOA13, GFDL, GECCO2, ESTOC и ORA-S4.
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лью общей циркуляции океана Института Вычис-
лительной Математики (ИВМ) РАН – INMOM
(Institute of Numerical Mathematics Ocean Model) [25].

В настоящей работе ставится задача изучения
этих фактов с привлечением данных океанских
реанализов, в которых в отличие от объективных
анализов EN4 и WOA13 реконструируется общая
циркуляция вод Мирового океана. При этом ос-
новная гипотеза вышеперечисленных фактов –
изменение интенсивности термохалинной цир-
куляции.

2. ИСПОЛЬЗУЕМЫЕ ДАННЫЕ

Для определения и сравнения термохалинного
состояния СА были выбраны глобальные поля
температуры и солености по двум объективным
анализам EN4 [4] и WOA13 (World Ocean Atlas
2013) [21, 22] и четырем реанализам GFDL (Geo-
physical Fluid Dynamics Laboratory) [26], ESTOC
(Estimated state of ocean for climate research)
[27], ORA-S4 (Ocean ReAnalysis System 4) [28] и
GECCO2 (German partner of the Estimating the Cir-
culation and Climate of the Ocean 2) [29]. Объектив-
ные анализы EN4 и WOA13 получены с использова-
нием только пространственно-временной интерпо-
ляции данных наблюдений без учета динамики
океана. Реанализы GFDL, ESTOC, ORA-S4 и
GECCO2 получены путем расчетов по разным
моделям общей циркуляции океана с использова-
нием различных методов усвоения океанографиче-
ской информации из каких-либо объективных
анализов и спутниковой информации. Поэтому в
них представлена и циркуляция вод Мирового оке-
ана. Потоки тепла, пресной воды и импульса из ат-
мосферы предписываются из различных источни-
ков, полученных, в свою очередь, с использованием
различных атмосферных реанализов. Основным
источником данных объективных анализов EN4 и
WOA13 и реанализа GFDL служит база данных
World Ocean Database (WOD13 и WOD09), которая
разработана NOAA, источник реанализа ESTOC –
данные EN4, а реанализов ORA-S4 и GECCO2 –
более ранняя версия EN3. Описание рассматри-
ваемых массивов данных приведено в табл. 1 [30].

Стоит отметить, что океанский реанализ GFDL
получен с помощью расчетов по совместной кли-
матической модели общей циркуляции атмосфе-
ры и океана GFDL CM2.1 (Climate Model 2.1), ко-
торая использовалась для проведения климатиче-
ских расчетов для подготовки 4-го оценочного
доклада IPCC/МГЭИК [23].

Было проведено предварительное сравнение
схожих реанализов ORA-S3 и ORA-S4, и в силу
того, что ORA-S4 содержит больше горизонтов по
глубине, имеет больший временной охват, выбор
был остановлен на нем.

По массивам океанских данных GFDL, ESTOC,
ORA-S4 и GECCO2 для потенциальной темпера-
туры и солености были рассчитаны средние значе-
ния, а по данным EN4 для лета и зимы1 – отдельно –
для каждого рассматриваемого периода (рис. 1б):

− трех “теплых” периодов, когда наблюдаются
значительные (по модулю больше 0.1°С) положи-
тельные состояния индекса АМО – с 1951 по 1959 гг.
(кроме GDFL, ESTOC и ORA-S4), с 2000 по 2008 гг.
и с 2009 по 2014–2017 гг. (в зависимости от вре-
менного охвата данных, см. табл. 1);

− переходного периода от “теплой” к “холод-
ной” фазе – с 1961 по 1969 гг.;

− двух “холодных” периодов, когда наблюда-
ются значительные отрицательные состояния ин-
декса АМО – с 1973 по 1981 гг. и с 1982 по 1990 гг.;

− переходного периода от “холодной” к “теп-
лой” фазе – с 1991 по 1999 гг.

Интервалы периодом примерно 10 лет выбра-
ны для того, чтобы исключить влияние 10-летних
колебаний на более долгопериодные квази-ше-
стидесятилетние колебания.

Массив данных WOA13 содержит среднеме-
сячные, среднесезонные и среднегодовые данные
по in situ температуре и солености, осредненные
для следующих 6 периодов: с 1955 по 1964 гг., с 1965
по 1974 гг., с 1975 по 1984 гг., с 1985 по 1994 гг.,
с 1995 по 2004 гг., с 2005 по 2012 гг. Для анализа
были использованы средние состояния для зимы
и лета для каждого периода. По in situ температуре
данных WOA13 была рассчитана потенциальная
температура с помощью методики TEOS-10 [31].

На рис. 1в показаны средние (от экватора до
70° N) тренды аномалий приповерхностной тем-
пературы СА по данным EN4, WOA13, GFDL,
ESTOC, ORA-S4 и GECCO2 с 1951 по 2017 гг. и в
зависимости от временного охвата данных (см.
табл. 1). Средняя приповерхностная температура
на глубине 5 м имеет положительный тренд по
всем массивам данных. Объективный анализ EN4
и реанализ GECCO2 имеют одинаковый времен-
ной охват, и их тренды приповерхностной темпе-
ратуры близки и равны 0.101 и 0.093°С/10 лет со-
ответственно. Тренд приповерхностной температу-
ры по данным объективного анализа WOA13 выше
и составляет 0.124°С/10 лет, так как этот массив
имеет более короткую продолжительность, чем
объективный анализ EN4, и вклад периода наибо-
лее интенсивного потепления с конца 1970-х по на-
чало 2000-х гг. сказывается в нем сильнее. Времен-
ной охват данных ESTOC, ORA-S4 и GFDL прак-
тически одинаковый, но при этом они показывают
различные тренды приповерхностной температу-

1 Заметим, что для океана даты начала и окончания зимнего
(январь, февраль и март) и летнего (июль, август и сен-
тябрь) периодов принято сдвигать на 1 мес. вперед от ка-
лендарных дат.



ИЗВЕСТИЯ РАН. ФИЗИКА АТМОСФЕРЫ И ОКЕАНА  том 57  № 2  2021

ИЗМЕНЧИВОСТЬ ТЕРМОХАЛИННОЙ ЦИРКУЛЯЦИИ СЕВЕРНОЙ АТЛАНТИКИ 235
Т

аб
ли

ца
 1

.
О

пи
са

ни
е 

ок
еа

нс
ки

х 
об

ъе
кт

ив
ны

х 
ан

ал
из

ов
 E

N
4 

и 
W

O
A

13
 и

 р
еа

на
ли

зо
в 

G
F

D
L

, E
ST

O
C

, O
R

A
-S

4 
и 

G
E

C
C

O
2,

 и
сп

ол
ьз

уе
м

ы
х 

в 
ра

бо
те

E
N

4
W

O
A

13
G

F
D

L
E

ST
O

C
 (K

7)
O

R
A

-S
4

G
E

C
C

O
2

В
ер

си
я

4.
2.

0
20

13
 v

2
1

1
4

2

Ра
зр

аб
от

чи
к

M
et

O
ff

ic
e 

(U
K

)
N

O
D

C
/N

O
A

A
 (U

SA
)

G
F

D
L

/N
O

A
A

 (U
SA

)
JA

M
ST

E
C

/R
C

G
C

 
(J

ap
an

)
E

C
M

W
F

 (E
ur

op
e)

U
H

H
 (G

er
m

an
y)

М
од

ел
ь

–
–

G
F

D
L

s
E

C
D

A
C

M
2.

1

M
O

M
3-

ba
se

d 
O

G
C

M
N

E
M

O
 V

3.
0

M
IT

gc
m

П
ер

ио
д 

ра
сч

ет
а,

 г
од

ы
19

00
–

20
17

19
55

–
20

12
19

61
–

20
15

19
57

–
20

14
19

58
–

20
17

19
48

–
20

16

Ш
аг

 п
о 

вр
ем

ен
и

1 
м

ес
.

10
 л

ет
 (д

ля
 к

аж
до

го
 

ка
ле

нд
ар

но
го

 м
ес

яц
а)

1 
м

ес
.

1 
м

ес
.

1 
м

ес
.

1 
м

ес
.

П
ро

ст
ра

нс
тв

ен
но

е 
ра

зр
еш

ен
ие

1°
 ×

 1
°

0.
25

° 
×

 0
.2

5°
1°

 ×
 (1

° –
 1

/3
°)

1°
 ×

 1
°

1°
 ×

 1
°

1°
 x

 1
°

Ч
ис

ло
 у

ро
вн

ей
42

10
2

50
46

42
50

Н
иж

ни
й 

ур
ов

ен
ь,

 м
53

50
55

00
53

16
55

25
53

50
59

06

И
сх

од
ны

е 
да

нн
ы

е
W

O
D

13
, A

SB
O

, 
G

T
SP

P,
 A

rg
o

W
O

D
13

W
O

D
09

,
G

T
SP

P 
A

rg
o

E
N

4
E

N
3

E
N

3

А
тм

ос
ф

ер
но

е 
во

зд
ей

-
ст

ви
е

–
–

A
tm

os
ph

er
ic

 c
om

po
-

ne
nt

 o
f t

he
 c

ou
pl

ed
 

m
od

el

N
C

E
P/

N
C

A
R

 R
A

1
E

R
A

-4
0,

E
R

A
-I

nt
er

im
N

C
E

P 
R

A
1

А
сс

им
ил

яц
ия

 Т
П

О
и 

м
ор

ск
ог

о 
ль

да
–

–
N

C
E

P/
N

C
A

R
,

N
C

E
P/

D
O

E
H

ad
SS

T,
 O

IS
ST

R
ey

no
ld

s S
ST

,
O

IS
ST

E
R

A
-4

0,
N

C
E

P 
O

I v
2,

O
ST

IA

A
M

SR
E

 S
ST



236

ИЗВЕСТИЯ РАН. ФИЗИКА АТМОСФЕРЫ И ОКЕАНА  том 57  № 2  2021

БАГАТИНСКИЙ, ДИАНСКИЙ

ры, равные 0.084°, 0.114° и 0.155°С/10 лет. У всех
данных тренды выше, чем показанные на рис. 1а,
т.к. в последние десятилетия климатические из-
менения заметно выше [23].

3. ОЦЕНКА КЛИМАТИЧЕСКИХ ТРЕНДОВ 
ТЕРМОХАЛИННОЙ ЦИРКУЛЯЦИИ

В СЕВЕРНОЙ АТЛАНТИКЕ
Для того чтобы выяснить как изменчивость в

термохалинном состоянии в Северной Атлантике
сопровождается изменчивостью в ее термохалин-
ной циркуляции, была рассчитана функция тока
АМОЦ для каждого из массивов используемых
данных. В целом функция тока АМОЦ является ха-
рактеристикой термохалинной циркуляции океана
в СА, когда в верхнем ~1-км слое вóды медленно
переносятся на север, отдавая накопленное тепло в
атмосферу в средних и высоких широтах, и вслед-
ствие этого охлаждаются и опускаются (опрокиды-
ваются), возвращаясь в глубинных слоях на юг.
Именно АМОЦ и определяет меридиональный пе-
ренос тепла на север водами СА. Таким образом,
движение вод в АМОЦ можно косвенно связать с
Атлантическим сектором океанского конвейера
Брокера–Лаппо [32, 33].

Для океанских реанализов структура функции
тока АМОЦ рассчитывалась по меридиональной
составляющей скорости из баз данных рассмат-
риваемых реанализов GFDL, ESTOC, ORA-S4 и
GECCO2 по стандартной методике, описанной,
например, в [25, 34].

Для восстановления динамики океана и расче-
та функции тока АМОЦ по данным о температуре
и солености объективных анализов EN4 и WOA13
(для каждого отдельно) была разработана ниже
описываемая методология, основанная на хоро-
шо апробированной модели океана INMOM [25].
Эта модель была реализована для акватории СА
от 100° W до 15° E и от экватора до 80° N с про-
странственным разрешением 0.5° по долготе и
широте. Для этого были подготовлены данные о
батиметрии дна по массиву ETOPO5. Состояния
по потенциальной температуре и солености для
этой модели задавались из EN4 и WOA13 для лета
и зимы отдельно для каждого периода индекса
АМО. Последнее связано с тем, что невозможно
корректно восстановить среднегодовую циркуля-
цию океана по его среднегодовому термохалин-
ному состоянию. Атмосферное воздействие рас-
считывалось по приповерхностным атмосфер-
ным характеристикам из базы данных CORE
(Coordinated Ocean-ice Reference Experiments)
версии 2, специально предназначенного для ав-
тономных расчетов моделей общей циркуляции
океана [35, 36]. Расчет циркуляции СА прово-
дился по методу диагноза-адаптации, предло-
женному акад. А.С. Саркисяном с соавторами [37].
Согласно этой методике запуск модели осуществ-

лялся на короткий срок в 75 сут, из которых пер-
вые 30 сут проводился разгон модели в режиме
диагноза при предписанных полях потенциаль-
ной температуры и солености. В последующие
45 сут эксперимент проводился в режиме адапта-
ции, при котором рассчитывались итоговые поля
термохалинного состояния и циркуляции вод для
всех летних и зимних выделенных периодов ин-
декса АМО. Для анализа среднегодового состоя-
ния этих периодов результаты расчета осредня-
лись для зимы и лета и за последние 30 сут расче-
тов. При таком подходе роль модели вторична,
поскольку она главным образом используется
только для восстановления квази-геострофиче-
ской циркуляции океана по оценке его термоха-
линного состояния по данным наблюдений, а
также устранения на этапе адаптации заведомых
ошибок в 3D полях потенциальной температуры
и солености. При таком подходе динамика океа-
на, восстановленная по методу диагноза-адапта-
ции, определяется, в первую очередь, используе-
мыми данными наблюдений. Расчеты показали,
что эта версия INMOM по предложенному сцена-
рию диагноз-адаптация адекватно воспроизводит
среднеклиматическую наблюдаемую структуру
основных гидрофизических полей в средних и
высоких широтах.

Функция тока АМОЦ определялась по рассчи-
танной с помощью INMOM меридиональной
скорости, по той же методике [25, 34]. Следует от-
метить, что восстановленные для объективных
анализов EN4 и WOA13 функции тока АМОЦ по-
казаны на рис. 2а, б только начиная от 20° N, так
как метод диагноза-адаптации в используемой
версии INMOM работает недостаточно коррект-
но в приэкваториальной области. Это происхо-
дит, во-первых, из-за влияния граничных усло-
вий, выбранных на экваторе, а во-вторых, из-за
особенностей океанической циркуляции, приво-
дящей здесь к дополнительному шуму в динамике
океана за счет возбуждения экваториальных волн
Россби и Кельвина. Поэтому в низких широтах
продолжительность расчетов по методу диагноза-
адаптации должна быть больше, чем в средних и
высоких широтах. Но так как нас интересовала
функция тока АМОЦ в средних широтах, то нам
было достаточно и 75 сут расчетов (30 сут диагноза
и 45 сут адаптации).

Стоит отметить, что при анализе изменений
характеристик термохалинной циркуляции по
данным объективных анализов EN4 и WOA13 ис-
пользовались не исходные данные, а прошедшие
процедуру адаптации в модели INMOM на ее мо-
дельной сетке с разрешением 0.5° по долготе и
широте, а не исходные данные (табл. 1).

За исключением реанализа GECCO2, все рас-
считанные функции тока АМОЦ в целом согласу-
ются с климатическими расчетами [36, 38] и между
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собой (рис. 2). Функция тока АМОЦ, восстанов-
ленная с помощью модели INMOM по данным
объективного анализа EN4 (рис. 2а, 2ж) хорошо со-
гласуется с функцией тока АМОЦ, рассчитанной
по данным реанализа GFDL (рис. 2в, 2и), с коэф-
фициентом корреляции равным 0.84. Более того,

рассчитанные по данным океанских объективных
анализов и реанализов функции тока АМОЦ мож-
но разделить на две группы: (EN4, WOA13, GFDL),
где наблюдается ядро на ~40° N и (ESTOC,
ORA-S4, GECCO2) – ядро немного сдвинуто к
северу от 40° N.

Рис. 2. Рассчитанные функции тока АМОЦ (показаны изолиниями в Св) по данным объективных анализов EN4 (а, ж),
WOA13 (б, з) и реанализам GFDL (в, и), ESTOC (г, к), ORA-S4 (д, л) и GECCO2 (е, м) на фоне своих зонально-осред-
ненных потенциальных температур (а, б, в, г, д, е), показаны цветом в °С, и соленостей (ж, з, и, к, л, м, н), показаны
цветом в ПЕС (практические единицы солености).
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Если в целом рассчитанные нами функции то-
ка АМОЦ по различным данным похожи друг на
друга, то наши расчеты высветили проблему того,
что в своих трендах и разностях композитов ано-
малий (см. следующий раздел статьи) функции
тока АМОЦ реанализов сильно отличаются как
между собой, так и от данных объективных ана-

лизов EN4, WOA13. Причем основная проблема
заключается в том, какого знака эти климатиче-
ские тренды и разности композитов аномалий
функции тока АМОЦ.

На рис. 3 изолиниями показаны линейные
тренды функции тока АМОЦ по данным объек-
тивных анализов и реанализов на фоне своих зо-

Рис. 3. Линейные тренды функции тока АМОЦ (показаны изолиниями в Св/10лет) по данным объективных анализов
EN4 (а, ж), WOA13 (б, з) и реанализам GFDL (в, и), ESTOC (г, к), ORA-S4 (д, л) и GECCO2 (е, м) на фоне своих зо-
нально осредненных линейных трендов потенциальной температуры (а, б, в, г, д, е), показаны цветом в °С/10 лет, и
солености (ж, з, и, к, л, м, н), показаны цветом в ПЕС/10 лет.
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нально осредненных линейных трендов потенци-
альной температуры и солености (показаны цве-
том) в координатах широта–глубина.

Стоит отметить, что линейные тренды и ано-
малии (за вычетом трендов) потенциальной тем-
пературы и солености рассчитывались в каждой
точке сетки рассматриваемых данных, а затем зо-
нально осреднялись.

Зонально осредненные тренды потенциаль-
ной температуры (рис. 3, показаны цветом) СА,
построенные по данным объективных анализов
EN4 (рис. 3а), WOA13 (рис. 3б) и реанализа GFDL
(рис. 3в), показывают, что в верхнем ~1-км слое
в основном наблюдается потепление, а ниже это-
го слоя наблюдаются значительные области похо-
лодания. По нашему мнению, эти массивы дан-
ных показывают наиболее объективную картину
трендов. Области похолодания и распреснения в
глубинных слоях можно связать с таянием льдов
Гренландии, выносом распресненных вод из Се-
верного Ледовитого океана и затягиванием этих
холодных и более пресных вод в глубинные слои.

Для реанализа ESTOC (рис. 3г) область потеп-
ления наблюдается в верхнем ~1-км слое от эква-
тора до 40° N, а затем область похолодания до 60° N
и далее снова область потепления по всей глубине
до 80° N. В реанализе ORA-S4 (рис. 3д) в верхнем
~2.5-км слое наблюдается потепление, а глубже
также есть области похолодания. По данным реана-
лиза GECCO2 (рис. 3е), в верхнем ~4-км слое на-
блюдаются области и потепления, и похоладания,
ниже ~4-км слоя – только области похолодания.

Зонально осредненные тренды солености
(рис. 3, показаны цветом) СА показали осолоне-
ние в верхнем ~1-км слое от экватора до ~40–50° N
и в основном распреснение от ~50° N до 80° N по
данным объективных анализов EN4 (рис. 3ж) и
WOA13 (рис. 3з), а также реанализов ESTOC
(рис. 3к) и ORA-S4 (рис. 3л), в то время как глуб-
же ~1-км слоя наблюдаются в основном области
распреснения. По данным реанализа GFDL
(рис. 3и), по всей глубине наблюдаются и области
распреснения и осолонения. В реанализе GECCO2
(рис. 3м) в верхнем ~4-км слое осолонение, а
ниже – распреснение.

В своих трендах функции тока АМОЦ (рис. 3,
показаны изолиниями) реанализов и объективных
анализов EN4 и WOA13 показывают неоднознач-
ную структуру. Так, данные объективных анализов
(данные наблюдений) EN4 (рис. 3а, 3ж) и WOA13
(рис. 3б, 3з) и реанализа GECCO2 (рис. 3е, 3м) де-
монстрируют в основном положительные тренды
функции тока АМОЦ, что говорит о ее интенси-
фикации.

Данные реанализа ESTOC (рис. 3г, 3к) пока-
зывают положительные тренды функции тока
АМОЦ от экватора до 40° N и отрицательные от
40° N до 60° N. Но тренды по данным GFDL

(рис. 3в, 3и) и ORA-S4 (рис. 3д, 3л) показывают
главным образом отрицательные значения, что
сигнализирует об ослаблении АМОЦ при наблю-
даемых климатических изменениях, что согласу-
ется с климатическими расчетами и оценками по
данным наблюдений IPCC [23], где с помощью
модели GFDL показано, что если наблюдается
тренд температуры на потепление, то АМОЦ
ослабляется.

Таким образом, по данным объективных ана-
лизов (наблюдений) EN4 и WOA13, а также по ре-
анализам GECCO2 и ESTOC – тренды функции
тока АМОЦ в основном положительные, а по ре-
анализам GFDL и ORA-S4 – тренды функции тока
АМОЦ – отрицательные. Это противоречие долж-
но быть исследовано в будущем, так как тренды
функции тока АМОЦ во многом определяют гло-
бальные климатические изменения.

4. КОМПОЗИТНЫЙ АНАЛИЗ 
ХАРАКТЕРИСТИК ТЕРМОХАЛИННОЙ 

ЦИРКУЛЯЦИИ В СЕВЕРНОЙ АТЛАНТИКЕ
В данной работе применялся композитный

анализ [20, 39], который основан на расчете раз-
ности композитов – осредненных за определен-
ные периоды аномальных состояний. Разность
композитов аномалий какой-либо характеристи-
ки отражает сигнал естественных мультидекад-
ных колебаний, показывая картину изменений в
теплой фазе по отношению к холодной.

Зонально осредненные разности композитов
аномалий потенциальной температуры и солено-
сти (рис. 4, показаны цветом) для объективных
анализов EN4 (рис. 4а, 4ж) и WOA13 (рис. 4б, 4з)
и реанализа ORA-S4 (рис. 4д, 4л) показали важ-
ную особенность структуры пространственной
термохалинной изменчивости. Было установле-
но, что в теплые периоды индекса АМО по срав-
нению с холодными в верхнем ~1-км слое СА в
основном наблюдаются потепление и осолоне-
ние, кроме широт от 10° N до 20° N. Ниже ~1-км
слоя наблюдаются значительные области похоло-
дания и распреснения от экватора до 50°–60° N.
Для реанализа GFDL разности композитов ано-
малий потенциальной температуры (рис. 4в) так-
же показывают потепление в верхнем ~1-км слое
и небольшое похолодание глубже, при этом зо-
нально-осредненные разности композитов соле-
ности (рис. 4и) в верхнем ~1-км слое показывают
области и осолонения, и распреснения. В реана-
лизе ESTOC в верхнем ~1-км слое от экватора до
40° N наблюдается похолодание и далее до 80° N
потепление (рис. 4г), и от экватора до 20° N – рас-
преснение и далее до 80° N – в основном осоло-
нение (рис. 4к). Зонально осредненные разности
композитов потенциальной температуры и соле-
ности по данным реанализа GECCO2 (рис. 4е, 4м)
показывают потепление и осолонение в верхнем
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~0.5-км слое, в слое от ~0.5 до ~2 км – похолода-
ние и распреснение, и глубже ~2 км от экватора
до 40° N снова наблюдается потепление и осоло-
нение и от 40° N до 80° N – в основном похолода-
ние и распреснение.

Разности композитов аномалий функции тока
АМОЦ (рис. 4, показаны изолиниями) показаза-

ли, что по данным EN4 (рис. 4а, 4ж), WOA13
(рис. 4б, 4з) и GECCO2 (рис. 4е, 4м) наблюдается
в основном усиление АМОЦ в теплую фазу ин-
декса АМО по отношению к холодной, а по дан-
ным ESTOC (рис. 4г, 4к) и ORA-S4 (рис. 4д, 4л) –
в основном ослабление АМОЦ, в то время как
данные реанализа GFDL (рис. 4в, 4и) показыва-
ют смешанную структуру. Причем по данным

Рис. 4. Разности композитов аномалий функции тока АМОЦ (показаны изолиниями в Св) по данным объективных
анализов EN4 (а, ж), WOA13 (б, з) и реанализам GFDL (в, и), ESTOC (г, к), ORA-S4 (д, л) и GECCO2 (е, м) на фоне
своих зонально осредненных разностей композитов аномалий потенциальной температуры (а, б, в, г, д, е), показаны
цветом в °С, и солености (ж, з, и, к, л, м, н), показаны цветом в ПЕС.
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ESTOC от экватора до 25° N и по данным ORA-S4
от 10° N до 30° N наблюдаются также и области
положительных значений разностей композитов
аномалий функции тока АМОЦ, а по данным
GECCO2 от 10° N до 35° N наблюдается область
отрицательных значений.

Разности композитов аномалий функции тока
АМОЦ по данным объективного анализа EN4
(рис. 4а, 4ж) согласуются с реанализом GFDL
(рис. 4в, 4и) от 20° N до 40° N (в области ядра
функции тока АМОЦ на 25° N (рис. 2а, 4в)), где
наблюдаются положительные значения разно-
стей композитов аномалий функции тока АМОЦ,
и стоит отметить, что между этими широтами на-
ходится максимум меридионального переноса
тепла на север [25].

Как и для данных объективных анализов EN4
и WOA13 для реанализа ORA-S4 и в меньшей сте-
пени для остальных реанализов GFDL, ESTOC и
GECCO2 было обнаружено, что в чередующиеся
последовательные периоды индекса АМО поло-
жительные и отрицательные температурные (и
соленостные) аномалии распространяются по
ходу движения вод в АМОЦ с периодом около
60 лет, опускаясь в глубинные слои океана при-
мерно на 60° N и поднимаясь на поверхность на
25° N. Можно сделать вывод, что этот механизм
вносит существенный вклад при формировании
фазы индекса АМО.

5. ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Атлантический океан является важным звеном

климатической системы Земли. Имеются основа-
ния полагать, что мультидекадные изменения кли-
мата во многом порождаются долгопериодными
изменениями в термохалинной циркуляции СА,
природа которых до сих пор до конца не изучена.
Эти мультидекадные (главным образом квази-
шестидесятилетние) колебания климата хорошо
проявляются в индексе АМО [1–3]. На фоне этих
колебаний развиваются и декадные осцилляции.

Для объективного изучения состояния вод и
термохалинной циркуляции СА в различные фа-
зы индекса АМО по данным о потенциальной
температуре и солености океана были рассчита-
ны средние климатические состояния для раз-
личных периодов индекса АМО по двум объектив-
ным анализам EN4 [4] и WOA13 [21, 22] и четырем
океанским реанализам GFDL [26], ESTOC [27],
ORA-S4 [28] и GECCO2 [29].

Исследование зонально осредненных трендов
потенциальной температуры и солености СА объек-
тивных анализов EN4 и WOA13 и реанализов
GFDL, ESTOC, ORA-S4 и GECCO2 показало, что
по данным объективных анализов EN4 и WOA13 в
верхнем ~1-км слое в основном наблюдается
тренд на потепление и осолонение. Ниже этого

слоя наблюдаются значительные области похоло-
дания и распреснения. При этом зонально-осред-
ненные тренды потенциальной температуры со-
гласуются по данным объективных анализов EN4
и WOA13 и реанализов GFDL и, в меньшей степе-
ни, ESTOC. А зонально осредненные тренды со-
лености согласуются по данным объективных
анализов EN4 и WOA13 и реанализов ORA-S4 и
ESTOC.

Также для анализа данных использовался ком-
позитный анализ, основанный на расчете усред-
ненной разности состояний (композитов) для теп-
лых и холодных периодов за вычетом линейного
тренда [20, 39]. Таким образом, разность компози-
тов аномалий какой-либо характеристики отража-
ет сигнал естественных мультидекадных колеба-
ний, показывая картину изменений в теплой фазе
по отношению к холодной.

Зонально осредненные разности композитов
аномалий потенциальной температуры и солено-
сти показали, что для объективных анализов EN4
и WOA13 и реанализа ORA-S4 в теплые периоды
индекса АМО по сравнению с холодными в верх-
нем ~1-км слое СА в основном наблюдаются по-
тепление и осолонение. Ниже 1-км слоя наблю-
даются значительные области похолодания и рас-
преснения. По данным реанализа GFDL, такая
структура наблюдается в меньшей степени, а по
данным ESTOC практически не наблюдается. По
данным GECCO2, верхний слой осолонения мень-
шей глубины, чем слой потепления, а в глубин-
ных слоях кроме охлаждения и распреснения на-
блюдаются области потепления и осолонения.

Для того чтобы выяснить как изменчивость в
термохалинном состоянии в СА сопровождается
изменчивостью в ее термохалинной циркуляции,
по меридиональной составляющей скорости тече-
ний реанализов и меридиональной составляющей
скорости течений восстановленной по методу диа-
гноза-адаптации [37] с помощью модели INMOM
по данным объективных анализов были рассчита-
ны функции тока АМОЦ. АМОЦ, определяя ме-
ридиональный поток тепла в СА, имеет важное
значение для формирования климата Земли и его
изменений. Она отражает термохалинную цирку-
ляцию в СА, показывая ее интенсивность и про-
странственно-временные особенности изменчи-
вости состояния вод и их циркуляции.

В целом рассчитанные по данным океанских
объективных анализов и реанализов средние
функции тока АМОЦ, отражающие термохалин-
ную циркуляция в СА, похожи друг на друга. Тем
не менее необходимо отметить, что функции то-
ка АМОЦ по данным объективных анализов EN4
и WOA13 более схожи с функцией тока АМОЦ,
рассчитанной по данным GFDL, чем по осталь-
ным реанализам, и по своей пространственной
структуре рассчитанные функции тока АМОЦ



242

ИЗВЕСТИЯ РАН. ФИЗИКА АТМОСФЕРЫ И ОКЕАНА  том 57  № 2  2021

БАГАТИНСКИЙ, ДИАНСКИЙ

можно разделить на две группы: (EN4, WOA13,
GFDL) и (ESTOC, ORA-S4, GECCO2).

Еще большее рассогласование имеется для
трендов функции тока АМОЦ из реанализов, ко-
торые сильно отличаются как между собой, так и
от данных объективных анализов EN4, WOA13.
Причем основная проблема заключается в том,
какого знака эти тренды. Так, данные объектив-
ных анализов EN4 и WOA13 и реанализов ESTOC
и GECCO2 демонстрируют в основном положи-
тельные тренды функции тока АМОЦ, что гово-
рит о ее интенсификации. Но тренды по данным
реанализов GFDL и ORA-S4 показывают глав-
ным образом отрицательные значения, что сиг-
нализирует об ослаблении АМОЦ при наблюдае-
мых климатических изменениях. Это противоре-
чие должно быть исследовано в будущем, т.к.
тренды функции тока АМОЦ во многом опреде-
ляют глобальные климатические изменения.

Разности композитов аномалий функции тока
АМОЦ показали, что по данным EN4, WOA13 и
GECCO2 наблюдается в основном усиление
АМОЦ в теплую фазу индекса АМО по отноше-
нию к холодной, а по данным ESTOC и ORA-S4 –
в основном ослабление функции АМОЦ, в то
время как данные реанализа GFDL показывают
смешанную структуру. Разности композитов ано-
малий функции тока АМОЦ по данным объектив-
ного анализа EN4 согласуются с реанализом GFDL
в области ядра функции тока АМОЦ на ~25° N, где
наблюдаются положительные значения разностей
композитов аномалий функции тока АМОЦ, и
стоит отметить, что между этими широтами нахо-
дится максимум меридионального переноса теп-
ла на север водами СА [25].

Также было обнаружено, что в чередующиеся
последовательные периоды индекса АМО поло-
жительные и отрицательные температурные (и
соленостные) аномалии циркулируют с периодом
около 60 лет по ходу движения вод в АМОЦ. Это
явление лучше всего наблюдается по данным
объективных анализов EN4 и WOA13 и реанализа
ORA-S4 и в меньшей степени по остальным ре-
анализам. Можно сделать вывод, что этот меха-
низм вносит существенный вклад при формиро-
вании фаз индекса АМО.

Обнаруженные в океанских объективных ана-
лизах и реанализах значительные различия в зо-
нально осредненных характеристиках и их изме-
нениях для потенциальной температуры, солено-
сти и функции тока АМОЦ свидетельствуют, что
реконструкция океанических полей с помощью
синтеза данных наблюдений и моделирования
еще далека от завершения.

Исследование выполнено при финансовой
поддержке грантов РФФИ № 19-35-90132 (по-
строение зонально осредненных трендов и раз-
ностей композитов характеристик термохалин-

ной циркуляции по данным объективных анали-
зов и реанализов, проведение расчетов по модели
INMOM) и РНФ № 19-17-00110 (анализ изменчи-
вости характеристик термохалинной циркуляции
в СА по данным объективных анализов и океан-
ских реанализов в различные периоды АМО).
Расчеты по модели INMOM выполнены с исполь-
зованием оборудования Центра коллективного
пользования сверхвысокопроизводительными вы-
числительными ресурсами МГУ им. М.В. Ломоно-
сова [40] и МСЦ РАН.
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V. A. Bagatinsky1, * and N. A. Diansky1, 2, 3

1Lomonosov Moscow State University, Leninskie Gory, 1, Moscow, 119991 Russia
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According to the objective oceanic analyses of EN4 and WOA13 and the reanalyses of GFDL, ESTOC,
ORA-S4, and GECCO2, the zonally-averaged characteristics of the thermohaline circulation of the North
Atlantic (NA) waters are investigated in different phases of the Atlantic Multidecadal Oscillation (AMO) in-
dex over the past 70 years. It is shown that in the zonally-averaged climatic trends and the differences in the
composites of the anomalies of the potential temperature and salinity fields for all data sets, similar thermo-
haline structures appear. In order to find out how the variability in the thermohaline state of waters in the NA
is accompanied by variability in its thermohaline circulation, we analyzed the variability of the Atlantic me-
ridional overturning circulation stream function (AMOC). The average AMOC stream functions calculated
from the data of ocean objective analyses and reanalyses, reflecting the thermohaline circulation in the NA,
are generally similar to each other. Nevertheless, according to their spatial structure, they can be divided into
two groups: (EN4, WOA13, GFDL) and (ESTOC, ORA-S4, GECCO2). In their trends and differences in
the composites of anomalies, the current functions of AMOC reanalyses are very different both from each
other and from the data of objective analyses of EN4 and WOA13. Moreover, the main difference lies in the
signs of climatic trends and differences in composites that determine changes in the direction of the zonally-
averaged thermohaline circulation. It was found that in alternating successive periods of the AMO index, pos-
itive and negative temperature (and salinity) anomalies circulate with a period of about 60 years along the
movement of water in the AMOC, descending into the deep layers of the ocean by about 60° N and rising by
25° N. This process is most clearly manifested for objective analyses of EN4 and WOA13 and reanalysis of
ORA-S4. It can be concluded that this mechanism makes a significant contribution to the formation of
phases of the AMO index.

Keywords: climate, circulation, AMOC, North Atlantic, AMO, objective analysis, reanalysis, composite
analysis
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Описана методика измерений профиля ветра в тропосфере с помощью 35 ГГц доплеровского про-
файлера. Приведены параметры аппаратуры, точности измерений параметров ветра. Описан алго-
ритм оценки пульсаций ветра на различных высотах. Проводятся сравнения результатов измерений
с данными, полученными на метеорологической мачте. Приводятся примеры измерений в различ-
ных метеорологических условиях, в том числе регистрация струйных течений. Обсуждаются разли-
чия экспериментальных результатов от теоретических при измерении радиолокационной отражае-
мости сигналов от ясного неба. Представлены статистические данные о вероятности регистрации
радиолокационных отражений в различные сезоны года.

Ключевые слова: радарная метеорология, ветровой профайлер, отражения от ясного неба, предупре-
ждение опасных метеоусловий
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1. ВВЕДЕНИЕ
Традиционно радиолокационные измерения

профиля ветра в тропосфере (ветровые профай-
леры) основываются на использовании децимет-
ровых или сантиметровых длин волн. В настоя-
щее время в США используются сети радаров, ра-
бочие частоты которых составляют 404, 449 или
915 МГц [1, 2]. Они рассчитаны на измерение
профиля ветра до 8–12 км и способны регистри-
ровать отражения от чистой атмосферы. В Европе
широкое распространение получили более ком-
пактные профайлеры, работающие в диапазоне
1280–1290 МГц [3–6]. Нередко такие профайлеры
дополняются акустическими системами RASS, ко-
торые обеспечивают измерения ветра при низком
уровне радиолокационных отражений [7]. Анало-
гичные сети развернуты в Японии, Китае, Австра-
лии и ряде других стран [8–10]. В России использу-
ется сеть доплеровских РЛС, работающая на длине
волны 5 см, которая наряду с измерением метеопа-
раметров в зоне 300 км, позволяет проводить изме-
рения профиля ветра над станцией [11, 12]. Про-
файлеры миллиметрового диапазона длин волн до
2000-х гг. практически не использовались. В эти го-
ды общепринятым являлось мнение, что исполь-
зование миллиметровых длин волн для измере-
ния ветра в тропосфере является нецелесообраз-
ным по ряду объективных причин. Основная из

этих причин связывалась с тем, что в ясную пого-
ду радиолокационные отражения в миллиметровом
диапазоне будут очень слабыми, что не позволит
проводить измерения. Физическим обоснованием
этого мнения являлась теория рассеяния микро-
волн, разработанная в работе [13]. В данной ра-
боте показано, что отражения от ясного неба
формируются на турбулентных неоднородно-
стях показателя преломления, имеющих про-
странственный период вдвое меньший, чем длина
волны излучения. Минимальный размер турбу-
лентных неоднородностей у поверхности земли со-
ставляет единицы миллиметров и растет с высотой,
достигая 4–6 мм на высотах 1–3 км. Это значение
превосходит половину длины миллиметровых
профайлеров, и выше 1–2 км сигналы формиро-
ваться не должны. Следовательно, потолок зон-
дирования в ясную погоду будет мал, что не удо-
влетворяет потребностям потребителей. В начале
2000-х гг. в Московском государственном уни-
верситете приборостроения и информатики (ны-
не Российском технологическом университете
РТУ МИРЭА) проводились работы по исследова-
нию возможности создания малогабаритного вет-
рового профайлера, работающего в диапазоне ча-
стот 35 ГГц. При этом предполагалось, что он
обеспечит измерения ветра в сложных метеоро-
логических условиях: при наличии осадков, обла-
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ков, крупных аэрозолей в приземном слое атмо-
сферы. По результатам этих исследований, в рам-
ках опытно-конструкторской работы в 2003 г. в
АО Центральное конструкторское бюро аппара-
тостроения (АО ЦКБА), г. Тула, был изготовлен
экспериментальный образец профайлера. Опыт
уже первых экспериментов показал, что создан-
ный макет позволяет регистрировать не только от-
ражения от облаков и осадков, но и сигналы в яс-
ную погоду. Оказалось, что отражения от диэлек-
трических неоднородностей атмосферы удается
регистрировать намного чаще, чем ожидалось по
теории, причем нередко такие отражения форми-
руются до высот 2–3 км. К тому же потенциал со-
зданного прибора позволял регистрировать по-
чти все виды облаков, что позволило проводить
аппроксимацию ветрового профиля в области без
отражений между нижним слоем и слоями облач-
ности. Поскольку в средней полосы России веро-
ятность облачности превышает 80%, созданный
ветровой профайлер оказался эффективным сред-
ством ветрового зондирования.

Аналогичные работы по использованию 35 ГГЦ
диапазона длин волн для измерения ветрового

профиля начались в США в более поздний период.
Были созданы доплеровские облачные радиолока-
торы, предназначенные для исследования микро-
физики облаков [14–16]. Методика использования
миллиметровых радиолокаторов для ветрового зон-
дирования описана в работах [17, 18].

В последние годы фирмой QinetiQ North Amer-
ica (QNA) был представлен малогабаритный вет-
ровой доплеровский профайлер WiPPR, который
был разработан по заданию министерства оборо-
ны США в Lincoln Laboratory (Massachusetts Insti-
tute of Technology). Он позволяет проводить изме-
рения профиля ветра и ряда других параметров до
высоты 6 км [19, 20]. Данный профайлер работает в
миллиметровом диапазоне длин волн и, по данным
разработчиков, позволяет проводить измерения в
ясную погоду и при наличии облаков и осадков.

В настоящей работе приводятся некоторые тех-
нические характеристики серийных 35ГГц допле-
ровских профайлеров, разработанных в АО ЦКБА,
описана методика измерений и обработки дан-
ных. Проводится анализ опыта использования
таких профайлеров в условиях измерений в сред-
них широтах.

2. ОПИСАНИЕ АППАРАТУРЫ
И МЕТОДИКИ ИЗМЕРЕНИЙ

Малогабаритные ветровые профайлеры, рабо-
тающие в диапазоне 35 ГГц были разработаны и
изготовлены в Центральном конструкторском бю-
ро аппаратостроения (АО ЦКБА, г. Тула) [21, 22].
В настоящее время создана линейка изделий,
предназначенных для метеорологического обеспе-
чения различных потребителей. На рис. 1 представ-
лена фотография ветрового доплеровского профай-
лера, который имеет рабочее название “Беззондо-
вый определитель параметров ветра” (БОПВ).
Аналогичные модели используются для решения
специфических задач метеорологического обеспе-
чения аэродромов, например для предсказания
опасных ситуаций на глиссаде с заданной заблаго-
временностью. В табл. 1 представлены некоторые
технические характеристики профайлера.

Рис. 1. Ветровой профайлер БОПВ, предназначен-
ный для оперативного метеообеспечения.

Таблица 1. Основные параметры ветрового профайлера

Диапазон высот измерения профиля ветра, м 70–4200 (70–8400)
Диапазон измерения скорости ветра, м/с ±55
Погрешность определения скорости ветра, м/с <0.7
Погрешность измерения направления ветра, град <6
Разрешение по высоте, м 40
Минимальная радиолокационная отражаемость Zmin, регистрируемая на дальности 
R = 1 км, dBZ

–60

Ширина диаграммы направленности, мин 30'
Длительность цикла измерений, мин 3–6
Масса аппаратуры радиолокатора, кг 125
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Опыт эксплуатации профайлера показал, что в
нижнем слое атмосферы до высот 300–500 м ра-
диолокационные отражения регистрируются по-
чти в любые времена года. Потенциал радиолока-
тора был рассчитан как из технических характе-
ристик РЛС [21, 22], так и подтвержден по
радиолокационно радиометрическим натурным
измерениям [23, 24]. БОПВ позволяет на дально-
сти 1 км регистрировать метеорологические объ-
екты с радиолокационной отражаемостью Zmin >
> –55 dBZ при времени усреднения 1 с. С учетом
некогерентного накопления сигналов в течение
6–10 с минимальная регистрируемая радиолока-
ционная отражаемость на дальности 1 км снижа-
ется до Zmin = –60 dBZ. Это обеспечивает работо-
способность радиолокатора в большом диапазоне
метеоусловий. Чем сложнее метеоусловия – на-
личие осадков, облачность, интенсивная турбу-
лентность, сильный ветер – тем надежнее работа-
ет радиолокационная система [25, 26].

Режим измерения профиля ветра заключается
в коническом сканировании по 12 азимутальным

направлениям через каждые 30° (10°), рис. 2. В этом
режиме на каждом высотном уровне (100 уровней
до высоты 4200 м или 200 уровней до высоты 8400 м)
регистрируют отраженные сигналы и получают
полную форму доплеровских спектров. Время
усреднения в каждом направлении может гибко
изменяться и обычно составляет 3–8 с, при этом
каждый спектр является результатом обработки
от 75000 до 200000 импульсов. Совместная обра-
ботка полученных данных позволяет получать бо-
лее 10 метеорологических параметров, включая
скорость и направление ветра и его статистические
характеристики. Важным элементом программно-
го обеспечения является обнаружение зон интен-
сивной турбулентности и сдвигов ветра.

На рис. 3а представлен типичный вид доплеров-
ской спектрограммы, полученной в окрестности
г. Тула в летний период 16.06.2016 г. в 09:51 (UTC).
Спектральная плотность доплеровского сигнала
в относительных единицах отмечена на спектро-
грамме в псевдоцвете в логарифмическом мас-
штабе, шкала которой представлена справа от ри-

Рис. 2. Геометрия ветрового зондирования позволяет одновременно определять вертикальные профили скорости и
направления ветра, пульсации ветра, скорости гравитационного падения рассеивателей.
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сунка. При этом наряду с сигналами от ясного не-
ба, которые регистрировались до высоты 2500 м,
регистрировались сигналы от облачных слоев,
сформированных на высотах выше 6200 м. Сим-
метричная часть спектрограммы обусловлена не-
полной селекцией (на –23 дБ) при квадратурной
обработке сигнала, что не мешало автоматиче-
ской обработке сигналов при нахождении поло-
жения максимума спектра и его ширины. На рис. 3
снизу показан доплеровский спектр, полученный
на высоте hj = 8070 м, что соответствует одной

строке спектрограммы. По положению максиму-
ма спектра определяется значение проекции ско-
рости рассеивателей Vср (αi, hj) на данном αi на-

правлении зондирования и на высоте hi. С правой

стороны рисунка приведена зависимость мощно-
сти сигнала от высоты, которая рассчитывалась
как интеграл от доплеровского спектра, умно-
женный на квадрат расстояния до рассеивателей.
Эта величина соответствует радиолокационной
отражаемости Z и представлена в дБZ. Из рисунка
видно, что отражения, которые наблюдались в
нижнем 2500-метровом слое тропосферы, имеют
высокие значения радиолокационной отражае-
мости, доходящие до –20 дБZ. В интервале высот

от 2600 до 6200 м радиолокационные отражения

не регистрировались, и на рис. 3 справа видна

гладкая линия, соответствующая отсутствию сиг-

нала. В данном слое, несмотря на наличие турбу-

лентности и неоднородностей ветрового поля,

радиолокационные отражения очень слабы, так

как нижний масштаб турбулентных вихрей растет с

высотой и превышает половину длины волны РЛС.

Выше 6200 м вновь регистрировались сигналы от

облачности. Более подробно особенности отра-

жений от ясного неба будут рассмотрены в после-

дующем разделе.

На рис. 4 в полярных координатах скорость–

азимут представлена типичная диаграмма для из-

меренных проекций скоростей рассеивателей,

полученная на различных направлениях зонди-

рования, i = 1–12 для фиксированной высоты hi.

В предположении горизонтальной однородно-

сти ветрового поля, отсутствий турбулентности

и пульсаций проекция скорости ветра на на-

правление зондирования описывалась бы соот-

ношением:

(1)( ) ( ) ( )= α − α β − βтеор

, г,Cos Cos Sin ,i j j i j jV V V

Рис. 3. (a) – Доплеровская спектрограмма, полученная для одного из направлений зондирования в логарифмическом
масштабе по мощности. (б) – Форма доплеровского спектра на высоте 8070м. (в) – Справа – зависимость радиолока-
ционной отражаемости от высоты Z(H).
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где  – скорость ветра на j-той высоте;  – ази-

мут ветра на данной высоте; β – угол места;  –

скорость гравитационного падения рассеивате-
лей на данной высоте (скорость падения рассеи-
вателей под действием силы тяжести в отсутствии
вертикальных воздушных потоков). При отсут-
ствии гравитационного падения рассеивателей
уравнение (1) дало бы значения проекций, кото-
рые точно легли бы на окружность, диаметром
которой является вектор ветра, который задается

скоростью ветра  и азимутом ветра  За счет

гравитационного падения рассеивателей проек-
ция ветра, полученная при зондировании на-
встречу ветру, будет отклоняться от идеальной
окружности, увеличивая модуль проекции скоро-

сти рассеивателей на  При зондирова-

нии по ветру модуль скорости проекции рассеи-
вателей будет уменьшен на ту же величину. Это
заметно на рис. 4а, который отображает зависи-
мость модуля проекции рассеивателей от азимута
зондирования. При направлении зондировании

 навстречу ветру проекция скорости вы-
ходит за окружность, в то время как при противо-
положном направлении зондирования по ветру

 значение проекции находится внутри
окружности. Аналогичная ситуация наблюдается
и для других противоположных парных направле-

ний, например  и  При изобра-
жении диаграммы проекций скоростей с учетом
знака проекции мы получаем рис. 4б, на котором

jV α  j

г, jV

jV α .j

( )βг, Sin .jV

α = °8 210

α = °2 30

°α =7  180 α °=1 0 .

при наличии гравитационного падения значения
проекции отклоняются от идеальной окружности

на  для противоположных направ-

лений зондирования.

При решении набора двенадцати уравнений (1)
на каждой j-той высоте искомыми величинами яв-
ляются три скалярные величины: модуль скорости

ветра  азимут ветра  и гравитационная ско-

рость падения рассеивателей  Формально для

их нахождения достаточно трех уравнений, полу-
ченных для трех направлений зондирования. Го-
ризонтальные и вертикальные неоднородности
ветрового поля, наличие турбулентности и пуль-
саций приводит к отличию измеренных значений
проекций скоростей от теоретических, рассчитан-
ных для однородного поля ветра по формуле (1).
Поэтому наилучшее решение задачи получается
путем минимизации невязки между измеренны-
ми и теоретическими значениями проекции ско-
ростей. Более подробно такая процедура описана
в работах [24, 25].

Минимизируя невязку по параметрам   и

 можно определить данные величины, т.е. тем

самым для каждой высоты определить скорость и
направление ветра, а также скорость гравитаци-
онного падения рассеивателей [22]. На рис. 4
представлен результат минимизации невязки в
виде окружности, которая опирается на вектор
скорости ветра. Однако наличие такой информа-

( ) ( )± βг SinjV h

,jV α j

г, .jV

,jV α j

г, ,jV

Рис. 4. Угловая диаграмма проекций скоростей рассеивателей при различных азимутах зондирования. Слева – для мо-
дуля доплеровского сдвига, справа – для доплеровских сдвигов с учетом знака проекции. Стрелка указывает на вос-
становленное значение ветра.
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ции позволяет рассчитывать не только скорость и
направление ветра, но и другие характеристики
ветра, связанные с его нестабильностью, порыви-
стостью, интенсивностью турбулентности сред-
него и большого масштаба. Физическим обосно-
ванием такой возможности является эргодич-
ность ветрового поля, позволяющая перейти от
наблюдения во времени одного и того же элемен-
та разрешения к сравнению поля ветра в соседних
элементах пространства. Пульсации П на задан-
ной высоте оцениваются по формуле:

(2)

где N – количество направлений зондирования,

(обычно N = 12);  – измеренное значение

проекции скорости рассеивателей при азимуте

зондирования  на высоте 

 – проекция средней скорости рассеива-

телей, вычисленная для каждого   по форму-

ле (1), в которой используются рассчитанные по

невязке значения   и 

По своему физическому смыслу параметр П(h)
формируется из отклонений измеренных значе-
ний проекций скорости рассеивателей от средних
значений на данном высотном уровне, которые
соответствуют горизонтально однородному полю
ветра. Поэтому все факторы, вносящие неодно-
родность поля ветра: крупномасштабная турбу-
лентность, вертикальные и горизонтальные сдви-
ги ветра, ветровые порывы – будут автоматически
учтены в параметре П. Можно отметить, что этот
параметр является интегральной оценкой неод-
нородности поля ветра. По этой причине он
вполне может служить параметром, отвечающим
за опасный характер структуры поля ветра.

Пример измерений скорости и направления вет-
ра в окрестности г. Тула от 16.06.2016 г. в 09:51 (UTC)
приведен на рис. 5. В данных условиях сигналы
формировались от ясного неба до высоты 3200 м, а
также регистрировались отражения от облаков на
высотах 6100–8500 м. Надежные измерения на
графиках представлены кружками, а в интервале
высот 3100–6100 м, на котором отсутствовали от-
ражения, проводилась линейная аппроксимация.

Наряду с профилем ветра потребителям может
поступать другая метеорологическая информация,
получаемая доплеровским профайлером. Напри-
мер, высота нижней и верхней границы облачно-
сти, величина сдвига ветра на различных участках
зондирования, скорость гравитационного падения
рассеивателей, интенсивность осадков, интенсив-
ность турбулентности и др. Методика таких изме-
рений вполне стандартная, описана в работах [21,
22, 26], поэтому здесь на ней останавливаться не
будем.

( ) ( )
=

 
= − 
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3. РЕЗУЛЬТАТЫ ИЗМЕРЕНИЙ
В РАЗЛИЧНЫХ МЕТЕОУСЛОВИЯХ

В процессе отработки изделия проводились
сравнительные испытания ветрового профайлера
с данными ветровых измерений полученными в
Институте экспериментальной, метеорологии
(ФГБУ “НПО “Тайфун”) г. Обнинск на 310-мет-
ровой метеорологической мачте (ВMM-310). Ис-
пытания проводились в различные сезоны 2011 г.
На рис. 6 представлены результаты сравнения дан-
ных 8-миллиметрового серийного ветрового про-
файлера с данными, полученными на близко рас-
положенной метеорологической мачте ВMM-310.
По результатам испытаний получено, что средне-
квадратичное различие по измеряемым скоро-
стям ветра составило менее 1 м/с, а расхождение
по направлению ветра не превышало 6 градусов.

Интерес представляет возможность радиоло-
кационной регистрации струйных течений. В
данном разделе мы рассмотрим метеоситуацию в
г. Тула 17.01.2016 г. в 09:40 (UTC), при которой
было зарегистрировано струйное течение, ско-
рость в котором достигала 64 м/с. На рис. 7 пред-
ставлены доплеровские спектрограммы, полу-
ченные при различных направлениях зондирова-
ния. Частота повторения импульсов при данных

измерениях составляла  что поз-

воляло однозначно регистрировать проекции

скоростей  С учетом

местного угла зондирования β = 45°, максималь-
ная однозначная регистрируемая горизонтальная

скорость ветра составила 

На спектрограмме на рис. 7а видно, что на участ-
ке высот от 3.2 до 4 км горизонтальная скорость
плавно изменилась с 53 до 64 м/с. В таком режиме
зондирования проекции скорости всех рассеивате-
лей регистрируются однозначно, однако может воз-
никать неоднозначность дальности рассеивателей.
Следует отметить, что при частоте повторения

 однозначные измерения проводятся

до дальности  или до мак-

симальной высоты  Сле-

довательно, сигнал, зарегистрированный на спек-
трограмме на дальности 3.1–3.7 км, мог форми-
роваться на второй дальности 7.34–7.94 км.
(Поскольку на высоте выше тропопаузы рассеи-
вание бывает крайне редко, то вариант третьей
дальности, которая соответствует высоте 11.58–
12.18 км, следует отбросить).

Так как скорости свыше 64 м/с на высоте 3.5 км
крайне невероятны, очевидно, что струйное тече-
ние сформировалось на высоте 7–8 км. Следует
отметить, что систематический характер измене-
ния доплеровских спектров при изменении высо-
ты зондирования и направления зондирования
указывает на корректность проведенных измере-

=повт 25000 Гц,f

= λ =max повт 4 52.5м/с.V f

= =гор max 2 74.2 м/с.V V

=повт 25 кГц,f
= =max повт2 6000 мR c f

= β =max sin( ) 4240 м.mH R
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Рис. 5. Зависимости скорости и направления ветра от высоты. Измеренные значения представлены кружками, в зоне
отсутствия отражений проводится линейная аппроксимация.
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Рис. 6. Сравнение результатов измерения ветра ветровым профайлером БОПВ с данными, полученными на метеоро-
логической мачте в Обнинске. Слева – сравнение модуля скорости ветра, справа – сравнение направления ветра.
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ний. Так, измеренные проекции скоростей рассе-
ивателей на высоте 7940 м с высокой точностью
расположились на окружности, имеющей диа-
метр 64 м/c, что подтверждает надежность полу-
ченных данных.

Результаты радиолокационных измерений так-
же подтверждаются данными радиозондирования в
трех пунктах, расположенных на расстояниях
130–200 км от места измерений: в населенном
пункте Сухиничи, в г. Рязань и г. Долгопрудный.
На рис. 9 представлены результаты радиозондиро-
вания и данные доплеровского профайлера. Гео-
графическое положение пунктов радиозондирова-
ния и положение ветрового профайлера в г. Тула
показано на карте на рис. 10. Направление ветра
на высотах 7200–8200 м в среднем составляло
250°, что соответствовало переносу по оси Сухи-
ничи–РЛС (г. Тула)–Рязань (с запада на восток).

Из данных радиозондирования видна корре-
ляция как модуля скоростей ветра, так и направ-
ления ветра во всех трех пунктах измерений. От-

личие радиолокационных данных от средних
данных радиозондирования в Рязани и Сухини-
чах составило менее 2 м/c по скорости и 5° по на-
правлению. Учитывая направление потока с запада
на восток, из данных радиозондирования видна хо-
рошая корреляция с пунктами зондирования, ле-
жащими вдоль направления потока и худшая кор-
реляция с пунктом в г. Долгопрудный, который от-
стоит примерно на 200 км поперек потока.

Таким образом, ветровой профайлер миллимет-
рового диапазона длин волн позволяет регистриро-
вать струйные течения со скоростями до 72 м/c.
Очевидно, что условием регистрации является
наличие отражений на соответствующих высотах.
В рассмотренном случае гравитационная ско-
рость рассеивателей на высотах 7.2–8.2 км была
близка к нулю. Температура на высоте 7–8 км со-
ставляла –40–50°С. Радиолокационная отражае-
мость рассеивателей на данной высоте составляла
Z = –45–55 дбZ. В таких условиях наиболее веро-
ятный источник отражений – мелкие кристаллы.

Рис. 8. Струйное течение, зарегистрированное в г. Тула 17.01.2016 г. в 09:40 (UTC). Скорости определены однозначно,
при этом сигналы с дальности свыше 4240 м наложились на сигналы с дальности 0–4240 м.
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4. ОТРАЖЕНИЯ
ОТ ЯСНОГО НЕБА (АНГЕЛЫ)

Отражения от ясного неба (ангелы) играют су-
щественную роль при работе 35 ГГц ветрового
профайлера. При этом практика измерений тако-
ва, что ангелы в нижнем 500-метровом слое реги-
стрируются в большинстве метеоситуаций, что
обеспечивает решение задачи ветрового зондиро-
вания в нижнем слое тропосферы [23]. Примером
могут служить летние измерения, представлен-
ные на рис. 3, и зимние измерения, показанные
на рис. 7. При этом значения удельного сечения
обратного рассеяния на практике нередко оказы-

ваются больше, чем это предсказывает теория.
Существует общепринятое соотношение для рас-
чета удельной площади рассеяния для развитой
турбулентности [13, 27]:

(4)

где  выражена в см–1,  – является мерой ин-
тенсивности флуктуаций показателя преломле-

ния и имеет размерность см–2/3, а  – длина волны

в сантиметрах. Традиционно считается, что  мо-

жет изменяться в диапазоне от 4 × 10–14–10–16 см–2/3

[26]. Согласно теории Брэгга, рассеяние должно

−η = λ 1 32
,0.38  nC

η 2

nC

λ
2

nC

Рис. 9. (а) – Зависимость модуля скорости ветра от высоты и (б) – направления ветра от высоты по данным радиозонди-
рования в трех пунктах 17.01.2016 г. в 12:00 (UTC) по Гринвичу и результаты радиолокационных измерений в 09:40 (UTC).
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происходить на неоднородностях с масштабами
кратными d = mλ/2, где m – произвольное целое
число. Однако, согласно [13], рассеяние назад бу-
дет происходить лишь на одной гармонике с пери-
одом d = λ/2, поскольку каждая гармоника – это
синусоида, а не ряд дискретных рассеивателей.
У турбулентных вихрей имеется минимальный
масштаб (внутренний масштаб турбулентности),
ниже которого вихри разрушаются за счет вязко-
го трения. Для нижней тропосферы внутренний
масштаб составляет единицы миллиметров и рас-
тет с высотой до 30 мм на высоте 10 км. Следова-
тельно, миллиметровые волны либо находятся на
границе, либо выходят за рамки диапазона, где
возможно использование соотношения (4). Под-
тверждением данного заключения служит тот
факт, что результаты натурных измерений отли-
чаются от теоретических расчетов. Так, из форму-
лы (4) следует, что максимальная удельная отра-
жаемость при самой интенсивной турбулентно-

сти  на частоте 35 ГГц будет

составлять  см–1 или Z = –47 dBZ.
Однако в натурных экспериментах при отсут-
ствии облаков и осадков и визуально ясном небе
нередко регистрируется сплошная радиолокаци-
онная засветка на уровне Z = –30–20 dBZ. Летние
измерения, проведенные 16.06.2016 г. в 10:40 (UTC)
в окрестности г. Тула, рис. 3в, показали, что ра-
диолокационная отражаемость в ясном небе до
высоты 1600 м составляла около –25 dBZ при не-
значительных флуктуациях ±5 dBZ [28]. Анало-
гичные профили отражаемости были на всех
12 направлениях зондирования. Это превышает
теоретические оценки на 15–20 dBZ. Кроме того,
доплеровские спектры имели изрезанный много-
пичковый характер, рис. 11. Первое предположе-
ние, которое возникает, связано с тем, что возмож-

−−= × 2 32 14
4 10 см  nC

−η = × 14
1.6 10

ный источник отражений – насекомые или
крупные аэрозоли. Нередко именно насекомые,
которые двигаются разнонаправленно, приводят к
изрезанности спектров [17, 18]. Однако такие пред-
положения не стыкуются со статистическими
свойствами сигналов. Действительно, если насе-
комые или крупные аэрозоли создают отражения,
то за счет их малой концентрации в одних эле-
ментах рассеивающего объема их будет много, а в
некоторых элементах их не будет вовсе. Тем более
с учетом их стайного поведения и неравномерно-
сти распределения насекомых у поверхности зем-
ли. При отсутствии насекомых или аэрозолей в
некоторых элементах пространственного разре-
шения отражаемость по теории должна упасть
ниже уровня –47 dBZ, а в элементах объема с
большой концентрацией резко возрастать на де-
сятки децибелл. В проведенных измерениях при
12 различных направлениях зондирования до вы-
соты 1600 м отражаемость не опускалась ниже 0–
30 dBZ, а ее изменчивость не превышала ±5 dBZ!
При этом скорость гравитационного падения во
всей области измерений была близка к нулю. Сле-
довательно, присутствием насекомых или крупных
аэрозолей объяснить такой результат не удается.

Следует отметить, что усиление обратного рас-
сеяния возможно на телах, помещенных в среду
со случайными неоднородностями [29, 30]. По
оценкам масштаб данного эффекта не превышает
3 дБ и не может объяснить наблюдаемые интен-
сивности рассеяния.

В настоящее время нам представляется затруд-
нительным указать источник и физику таких ра-
диолокационных отражений. Этот вопрос требу-
ет дальнейших целенаправленных комплексных
исследований. Возможной причиной мощных
сигналов и изрезанности доплеровских спектров
может быть неравномерный прогрев поверхности

Рис. 11. Доплеровские спектры нередко имеют изрезанную многопичковую форму.
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земли (t = 28°C) и формирование вертикальных
термиков, которые сопровождаются не только
восходящими движениями, но и нисходящими
потоками в соседних областях пространства, а
также большими градиентами температур на гра-
ницах потоков.

5. СТАТИСТИКА
РАДИОЛОКАЦИОННЫХ ОТРАЖЕНИЙ

На рис. 12 представлена статистика радиоло-
кационных измерений ветра для 35 ГГц допле-
ровского профайлера БОПВ в различные времена
года. Результаты относятся к измерениям ниже
56° северной широты. На рис. 12а статистика раз-
делена на сезоны весна–лето, осень, зима, а на
рис. 12б представлена общая вероятность форми-
рования отражений. Как правило, в большинстве
случаев отражения имеются в нижнем слое до вы-
сот 300–1000 м, а также формируются отражения
от большинства видов облаков. При наличии сиг-
налов в нижних и верхних слоях в промежуточной
области высот, между которыми отсутствовали
отражения, применялась статистическая аппрок-
симация. Общая статистика прямых измерений в
диапазоне 35 ГГц показывает, что отражения от
ясного неба и других отражателей на уровне выше
–55 дБZ формируются до высоты 300–500 м в
82% случаев.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В работе представлено описание 35 ГГц ветро-
вого доплеровского профайлера, его технические
характеристики и методика обработки получае-

мых данных. Отмечено, что измерения в милли-
метровом диапазоне длин волн могут проводить-
ся не только при наличии осадков или любых ви-
дов облаков, но и в условиях ясного неба. При
этом отражения в нижнем 300–500-метровом
слое тропосферы на широте ниже 56° формиру-
ются примерно в 82% случаев. Учитывая, что об-
лачность в наших широтах наблюдается примерно в
80% случаев, получаем, что ветровой профайлер ре-
гистрирует ветер как в нижнем слое, так и в верх-
нем. Пропуск среднего слоя тропосферы без обла-
ков компенсируется возможностью аппроксима-
ции профиля на этом участке высот. Показано,
что уровень отражений от ясного неба иногда
превышает теоретические значения, описывае-
мые традиционной теорией турбулентности на
15–20 дБ. Причина таких расхождений пока не
выяснена. Статистические особенности спектров
отражений от ясного неба нередко проявляются в
изрезанности и многопичковости спектров, во
временной нестабильности отражений. Опыт
многолетней эксплуатации 35 ГГц ветровых про-
файлеров показал, что они являются эффектив-
ным средством ветрового зондирования в боль-
шинстве метеорологических условий. В работе
приведен пример регистрации струйного течения
на высоте 7500–8000 м. Следует отметить, что
миллиметровый диапазон длин волн имеет опре-
деленные недостатки по сравнению с сантимет-
ровыми и дециметровыми волнами. Связано это с
тем, что чем больше длина волны, тем более круп-
ные турбулентные структуры может регистриро-
вать профайлер в ясную погоду и тем выше полу-
чается потолок зондирования при отсутствии об-
лаков и осадков. Однако более длинноволновые

Рис. 12. (а) – Статистика вероятности радиолокационных отражений от высоты для доплеровского профайлера БОПВ
в различные сезоны. (б) – Общая статистика для всех сезонов.
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системы проигрывают в том, что нередко не мо-
гут получить сигнал от облаков, т.к. в соответ-
ствии с законом Рэлея сигналы от капель падают

как 1/λ4. Профайлеры диапазона 35 ГГц обладают
относительно невысокой стоимостью, малым ве-
сом и небольшими габаритами, что является несо-
мненным достоинством по сравнению с длинно-
волновыми аналогами. Линейка радиолокаторов,
разработанная в ЦКБА, г. Тула, предусматривает
как переносные версии, так и перевозимые на лег-
ком транспорте. Предусмотрена возможность ис-
пользования таких радиолокаторов для метеоро-
логического обеспечения аэродромов и предупре-
ждения о развитии или приближении опасных
явлений.

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ

1. Ecklund W., Carter D., Balsley B. A UHF Wind Profiler
for the Boundary Layer: Brief Description and Initial
Results // J. Atmospheric and Oceanic Technology.
1988. V. 5. P. 432–441.

2. Rogers R., Ecklund W., Carter D., Gage K., Ethier S. Re-
search Applications of a Boundary-Layer Wind Profiler //
Bull. Am. Meteorol. Soc. 1993. V. 74. P. 567–580.

3. Compatibility of Wind Profiler radars in the radioloca-
tion service (RLS) with the radionavigation satellite
service (RNSS) in the band 1270–1295 MHz // Elec-
tronic Communications Commitee (ECC), 2006. ECC
Report 90. 98 p.

4. Bühl J., Leinweber R., Görsdorf U., Radenz M., Ans-
mann A., Lehmann V. Combined vertical-velocity ob-
servations with Doppler lidar, cloud radar and wind
profiler // Atmospheric Measurement Techniques Dis-
cussions. 2015. V. 8. P. 353–373

5. Haefele A., Ruffieux D. Validation of the 1290 MHz
wind profiler at Payerne, Switzerland, using radiosonde
GPS wind measurements // Meteorological Applica-
tions. 2015. V. 22. P. 10.

6. Nash J., Oakley T. Development of COST –76 wind
profiler network in Europe // Phys. Chem. Earth (B).
2001. V. 26. P. 193–199.

7. Wang H., Su S., Tang H., Jiao L., Li Y. Atmospheric
Duct Detection Using Wind Profiler Radar and RASS //
J. Atmospheric and Oceanic Technology. 2019. P. 557–
565.

8. Ishihara M., Kato Y., Abo T., Kobayashi K., Izumikawa Y.
Characteristics and Performance of the Operational
Wind Profiler Network of the Japan Meteorological
Agency // J. Meteorol. Soc. Jpn. 2006. V. 84. P. 1085–
1096.

9. https://www.environmental-expert.com/products/birm-
model-cf l-16-high-troposphere-wind-profiler-radar-
594904

10. Reid I., Dolman B., Adami C., Jenkins A., Jonas G.,
Mayo R., Woithe J., Kane T. The Australian Wind Pro-
filer Network // 15th International Workshop on Tech-
nical and Scientific Aspects of MST Radar. 2017.

11. Ефремов В.С., Вовшин Б.М., Вылегжанин И.С.,
Лаврукевич В.В., Седлецкий Р.М. Поляризацион-
ный доплеровский метеорологический радиолока-

тор С-диапазона со сжатием импульсов // Журн.
радиоэлектроники. 2009. № 10. С. 321–325.

12. Бендерский Г.П., Вовшин Б.М., Вылегжанин И.С.,
Ефремов В.С., Корнеев А.Н., Нургалиев М.Р., Сед-
лецкий Р.М. Допплеровский метеорологический
радиолокатор “ДМРЛ-С” // Патент RU 121942U1.

13. Татарский В.И. Распространение волн в турбу-
лентной атмосфере. М., 1967. 548 с.

14. Kollias P., Clothiaux E., Miller M., Albrecht B., Stephens G.,
Ackerman T. Millimeter-Wavelength Radars New
Frontier in Atmospheric Cloud and Precipitation Re-
search. Bulletin of The American Meteorological Soci-
ety // Bull. Am. Meteorol. Soc. 2007.

15. Williams C.R., Maahn M., Hardin J.C., Gijs de Boer.
Clutter mitigation, multiple peaks, and high-order
spectralmoments in 35 GHz vertically pointing radar
velocity spectra // Atmos. Meas. Tech. 2018. V. 11.
P. 4963–4980.

16. Görsdorf Ul., Lehmann V., Bauer-Pfundstein M., Peters G.,
Vavriv D.M., Vinogradov V., Volkov V.A. A 35-GHz Po-
larimetric Doppler Radar for Long-Term Observations
of Cloud Parameters – Description of System and Data
Processing // J. Atmospheric and Oceanic Technology.
2015. V. 32. P. 675–690.

17. Kollias P., Ieng Jo, Borque P., Tatarevic A., Lamer K.,
Bharadwaj N., Widener K., Johnson K., Clothiaux E.
A Scanning ARM Cloud Radars. Part II: Data Quality
Control and Processing // J. Atmospheric and Oceanic
Technology. 2014. V. 31. P. 583–598.

18. Luke E.P., Kollias P., Johnson K.L., Clothiaux E.E. A
Technique for the Automatic Detection of Insect Clut-
ter in Cloud Radar Returns // J. Atmospheric and Oce-
anic Technology. 2008. V. 25. P. 1498–1513.

19. https://qinetiq-na.com/wp-content/uploads/WiP-
PR_DataSheet_LR.pdf

20. https://www.qinetiq.com/news/2017/03/qinetiq-ap-
plies-wind-profiling-portable-radar-for-accurate-sin-
gle-pass-airdrops

21. Кононов М.А. Малогабаритная доплеровская РЛС,
обеспечивающая ветровое зондирование погра-
ничного слоя атмосферы / Дис. ... канд. техн. наук.
МГТУ ГА, 2010. 178 с.

22. Стерлядкин В.В., Кононов М.А. Расчет потенциала
и оценка возможностей ветровой метеорологиче-
ской РЛС миллиметрового диапазона длин волн //
Научный вестн. МГТУГА, сер. Радиофизика и ра-
диотехника. М.: МГТУ ГА, 2010. № 158. С. 5259.

23. Стерлядкин В.В., Куликовский К.В. Метеорологи-
ческая калибровка ветрового профайлера для кос-
модрома Байконур // Сборник научных трудов
Международной научно-технической конферен-
ции “Информатика и технологии. Инновацион-
ные технологии в промышленности и информати-
ке” (МНТК ФТИ-2017), 6–7 апреля 2017. М., 2017.
С. 633–636.

24. Sterlyadkin V.V., Gorelik A.G., Kulikovskii K.V., Kalmy-
kov V.M., Ermilov D.V., Khomyakov A.V. Field Measure-
ments of the Wind Profile Using Millimeter Doppler
Radar // PIERS. Progress in Electromagnetics Re-
search Symposium. 2017. P. 897–901.



258

ИЗВЕСТИЯ РАН. ФИЗИКА АТМОСФЕРЫ И ОКЕАНА  том 57  № 2  2021

СТЕРЛЯДКИН и др.

25. Стерлядкин В.В., Кононов М.А., Быковский. Оценка
погрешности измерения профиля ветра методом
круговых диаграмм с применением метеорологиче-
ской радиолокационной станции миллиметрового
диапазона длин волн // Научный вестн. МГТУГА,
сер. Радиотехника. 2012. № 176. С. 31–39.

26. Ермилов Д.В., Калмыков В.М., Козлов Д.В., Стер-
лядкин В.В. Экспериментальная проверка возмож-
ности радиолокационного определения высоты
границ облачности // Труды Военно-космической

академии им. А.Ф. Можайского. 2019. № 670.
С. 154–158.

27. Степаненко В.Д. Радиолокация в метеорологии. Л.:
Гидрометеоиздат, 1973. 343 с.

28. Стерлядкин В.В., Куликовский К.В., Калмыков В.М.,
Ермилов Д.В. Радиолокационные отражения от яс-
ного неба в миллиметровом диапазоне длин волн //
Российский технологический журн. 2018. Т. 6.
№ 6(26). С. 28–40.

Measurements of Wind Speed over Land with a Doppler Profiler
with an Operating Range of 35 GHz

V. V. Sterlyadkin1, *, D. V. Ermilov2, V. M. Kalmykov2, and K. V. Kulikovsky1

1MIREA – Russian Technological University, Vernadsky prosp., 78, Moscow, 119454 Russia
2JSC Central Design Bureau of Apparatus Engineering, Demonstrations str., 36, Tula, 300034 Russia

*e-mail: sterlyadkin@mail.ru

A technique for measuring the tropospheric wind profile using a 35 GHz Doppler profiler is described. The
parameters of the equipment, the accuracy of measurements of wind parameters are given. An algorithm for
estimating wind pulsations at different heights is described. The results of measurements are compared with
the data obtained on the meteorological mast. Examples of measurements in various meteorological condi-
tions, including the registration of jet streams, are given. Differences between the experimental and theoret-
ical results in measuring the radar reflectivity of clear-air signals are discussed. Statistical data on the proba-
bility of registration of radar reflections in different seasons of the year are presented.
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