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Введение

Успешность прогноза динамики атмосферы на масштабах от 10 дней до
нескольких месяцев в значительной степени зависит от точности физического
описания механизмов, контролирующих сигналы компонент климатической си­
стемы на данном временном масштабе. Одним из таких механизмов является
стратосферный полярный вихрь (СПВ). Именно динамика СПВ определяет про­
гностический потенциал стратосферы в зимний период в Северном полушарии.
Циркуляционные аномалии, которые формируются в периоды экстремальных
состояний СПВ, таких как экстремально сильный вихрь и сильно ослабленный
или разрушенный вихрь, могут распространяться в нижележащие слои атмо­
сферы и прослеживаться в тропосфере до двух месяцев [Baldwin and Dunkerton,
2001]. В свою очередь, изменчивость СПВ зависит от динамики квазистацио­
нарных планетарных волн, которая определяется крупномасштабными модами
климатической системы.

Эль-Ниньо – Южное колебание (ЭНЮК) является наиболее сильной
модой внутренней изменчивости климатической системы, влияющей на
крупномасштабную циркуляцию атмосферы и определяющей отклики, про­
являющиеся на различных континентах. Во время положительной фазы
ЭНЮК, Эль-Ниньо, происходит углубление Алеутского минимума и усиле­
ние Тихоокеанского-Северо-американского колебания [Trenberth et al., 1998;
Gushchina et al., 2022]. В стратосфере отклик на Эль-Ниньо наблюдается в
увеличении средней температуры в полярной области, ослаблении СПВ и росте
частоты возникновения внезапных стратосферных потеплений по сравнению с
годами нейтральной фазы ЭНЮК [Manzini et al., 2006; Taguchi and Hartmann,
2006; Garfinkel and Hartmann, 2007].

С конца XX века увеличилась частота наблюдений событий Эль-Ниньо,
во время которых крупномасштабные положительные аномалии температу­
ры поверхности Тихого океана (ТПТО) в экваториальной зоне наблюдаются
в центральной части тропического Тихого океана [Ashok et al., 2007]. Такие
события, получившие название Эль-Ниньо Модоки, отличаются по своим ха­
рактеристикам от событий канонического Эль-Ниньо, характеризуясь меньшей
амплитудой аномалий ТПТО [Amaya and Foltz, 2014; Sohn et al., 2016], вслед­
ствие чего их климатическому влиянию уделяется меньше внимания [Dogar,
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2019]. Однако при событиях Эль-Ниньо Модоки создаются более благоприят­
ные условия для формирования глубокой конвекции в районе положительных
аномалий ТПТО [Zhang, 1993]. В свою очередь, глубокая конвекция является
источником волн Россби, которые распространяясь из низких в высокие ши­
роты, могут изменять пространственную структуру квазистационарных волн
умеренных широт и, как следствие, модифицировать характер тропосферно­
стратосферного взаимодействия.

В этом контексте установление связи явлений Эль-Ниньо (как канониче­
ского, так и Модоки) со стратосферной динамикой является крайне важной
задачей, открывая новые возможности для прогнозирования на субсезонном
масштабе [Weinberger et al., 2019]. Это определяет актуальность изучения
влияния локализации крупномасштабных положительных аномалий ТПТО
в экваториальной зоне на динамику стратосферно-тропосферного взаимодей­
ствия.

Основная цель работы — детально исследовать физические механизмы
отклика динамики стратосферно-тропосферного взаимодействия в Северном
полушарии на крупномасштабные аномалии температуры поверхности Тихого
океана в экваториальной зоне, соответствующие по локализации каноническому
Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки, на основе анализа данных идеализированных
модельных экспериментов.

Для достижения поставленной цели в работе решались следующие зада­
чи:

1. Провести численные эксперименты на модельной платформе Isca с
различными граничными условиями, представленными глобальными
полями температуры поверхности океана (ТПО), соответствующими
событиям канонического Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки, а также
соответствующими положительной и отрицательной моде Тихоокеан­
ского десятилетнего колебания (ТДК).

2. Выявить особенности крупномасштабной тропосферной циркуляции
в условиях аномалий ТПТО, соответствующих по локализации кано­
ническому Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки, в том числе таких мод
тропосферной изменчивости, как Тихоокеанское-Северо-американское
колебание или Арктическая осцилляция, а также пространственной
структуры и характера распространения волн Россби из тропиков в
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умеренные широты, их влияние на пространственную структуру квази­
стационарных планетарных волн в умеренных широтах.

3. Оценить отклик стратосферной динамики, в частности интенсивности
СПВ и частоты возникновения внезапных стратосферных потепле­
ний (ВСП), на крупномасштабные аномалии ТПО в экваториальной
области Тихого океана, соответствующие событиям канонического
Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки, по данным идеализированного моде­
лирования.

4. Выявить и оценить воздействие крупномасштабных аномалий ТПТО в
умеренных широтах, соответствующих по локализации положительной
фазе ТДК, на эффект, оказываемый аномалиями ТПТО, соответ­
ствующими событиям канонического Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки,
на интенсивность СПВ и частоту ВСП по данным идеализированного
моделирования.

5. Описать различие в динамике распространения сигнала от крупно­
масштабных аномалий ТПТО, соответствующих двум разным типам
Эль-Ниньо, в нижнюю стратосферу на основе анализа характера рас­
пространения квазистационарных планетарных волн.

Научная новизна. В работе впервые изучено влияние локализации оке­
анического сигнала, соответствующего событиям канонического Эль-Ниньо и
Эль-Ниньо Модоки, на крупномасштабную динамику тропосферы и, как след­
ствие, на процессы тропосферно-стратосферного взаимодействия в Северном
полушарии в зимний период, по данным численных экспериментов. Разрабо­
тана концептуальная схема тропосферно-стратосферного взаимодействия при
различной локализации положительных аномалий ТПТО в экваториальной
зоне, объясняющая механизм распространения сигнала из низких широт в вы­
сокие и в среднюю атмосферу. Впервые показано различие во взаимодействии
волн Россби, источником которых является зона глубокой конвекции в эква­
ториальной зоне Тихого океана, с квазистационарными волнами умеренных
широт при условиях канонического Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки. Получены
количественные характеристики фокусировки волновой активности в поляр­
ную область при различной локализации аномалий температуры поверхности
Тихого океана в экваториальной зоне, соответствующих двум разным типам
Эль-Ниньо. Впервые получены количественные оценки изменения интенсивно­
сти стратосферного полярного вихря Северного полушария как отклика на
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различную локализацию аномалий ТПТО, соответствующую событиям Эль­
Ниньо Модоки и канонического Эль-Ниньо.

Практическая и научная значимость. Научная значимость работы
заключается в выявлении физических механизмов, определяющих формиро­
вание аномалий интенсивности стратосферного полярного вихря как отклика
на различную локализацию крупномасштабных положительных аномалий тем­
пературы поверхности Тихого океана в экваториальной зоне. Полученные в
работе зависимости и количественные оценки представляют ценность для суб­
сезонного прогноза в Северном полушарии в зимний период, так как позволяют
уточнить механизмы формирования внезапных стратосферных потеплений, ко­
торые являются одним из ключевых источников предсказуемости тропосферной
динамики на данном временном масштабе.

Основные положения, выносимые на защиту:
1. Аномалии температуры поверхности Тихого океана (ТПТО), соот­

ветствующие по локализации событиям канонического Эль-Ниньо и
Эль-Ниньо Модоки и сравнимые по амплитуде, формируют различные
по интенсивности аномалии стратосферного полярного вихря.

2. При аномалиях ТПТО, соответствующих по локализации событиям
Эль-Ниньо Модоки, формируются две волновые структуры в средней
тропосфере, ориентированные вдоль 20° с. ш. и 50° с. ш., тогда как
при аномалиях ТПТО, соответствующих по локализации каноническим
Эль-Ниньо, формируется одна волновая структура, которая распро­
страняется над акваторией Тихого океана на юго-восток от 50° с. ш.
до 20° с. ш.

3. Аномалии ТПТО, соответствующие положительной фазе Тихооке­
анского десятилетнего колебания, усиливают эффект, оказываемый
аномалиями ТПТО, соответствующими по локализации событиям
канонического Эль-Ниньо, что выражается в значимом ослаблении
стратосферного полярного вихря с декабря по апрель.

4. При аномалиях ТПТО, соответствующих по локализации событиям
Эль-Ниньо Модоки, наблюдается более интенсивное распространение
волн Россби из экваториальной зоны в умеренные широты по сравне­
нию с условиями канонического Эль-Ниньо. Это приводит к усилению
волновой активности в полярной зоне и, как следствие, к более частым
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внезапным стратосферным потеплениям в условиях Эль-Ниньо Модо­
ки, по сравнению с каноническим Эль-Ниньо.

5. Частота возникновения внезапных стратосферных потеплений, сиг­
нал после которых распространяется в тропосферу, одинакова при
локализации положительных аномалий ТПТО, соответствующих как
каноническому Эль-Ниньо, так и Эль-Ниньо Модоки. Данная частота
в два раза ниже, чем в среднеклиматических условиях.

Достоверность полученных результатов обеспечивается использованием
одной из наиболее развитых атмосферных моделей с динамическим ядром,
разработанным в Лаборатории геофизической гидродинамики в Принстоне,
США (Geophysical Fluid Dynamics Laboratory, GFDL), а также использова­
нием современных высокоточных массивов данных о состоянии тропосферы,
стратосферы и ТПО. Количественные результаты получены с применением
обоснованных статистических методов анализа и сопровождаются оценками
значимости. Кроме того, достоверность результатов работы подтверждается
физической непротиворечивостью выводов.

Апробация работы. Основные результаты работы докладывались на:
– 21-ой ежегодной ассамблее геофизического общества Азии и Океании

(AOGS-2024), Пхенчхан, Республика Корея, 2024 г. (устный доклад);
– V Всероссийской конференции с международным участием «Турбу­

лентность, динамика атмосферы и климата», Москва, Россия, 2024 г.
(устный доклад);

– конференции «Комплексные исследования Мирового океана»
(КИМО-2024), Владивосток, Россия, 2024 г. (постерный доклад);

– 28-ой генеральной ассамблее международного общества геодезии и гео­
физики (IUGG-2023), Берлин, Германия, 2023 г. (устный доклад);

– международной конференции «Изменения климата: причины, риски,
последствия, проблемы адаптации и регулирования», Москва, Россия,
2023 г. (постерный доклад);

– 65-ой Всероссийской научной конференции МФТИ, Долгопрудный, Рос­
сия, 2023 г. (устный доклад);

– IV Всероссийской конференции с международным участием «Тур­
булентность, динамика атмосферы и климата, посвященная памяти
академика Александра Михайловича Обухова», Москва, Россия, 2022
г. (устный доклад).
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Личный вклад. Все научные результаты, представленные в диссер­
тационной работе, получены лично автором. Автору принадлежит ведущая
роль в постановке задач, подготовке научных публикаций полученных ре­
зультатов, а также в подготовке и представлении докладов на конференциях
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Глава 1. Стратосферно-тропосферное взаимодействие и факторы,
влияющие на него

Прогнозирование метеорологических параметров, характеризующих со­
стояние атмосферы, может быть выполонено на различных сроках [1; 2]. Так,
например, наукастинг (прогноз текущей погоды) представляет собой описание
спрогнозированных метеорологических характеристик на сроке от 0 до 2 часов,
а прогноз климата охватывает период свыше двух лет (табл. 1).

Таблица 1 — Классификация сроков метеорологических прогнозов
Тип прогноза Срок

Наукастинг (прогноз текущей погоды) От 0 до 2-х часов
Сверхкраткосрочный прогноз До 12 часов

Краткосрочный прогноз От 12 до 72 часов
Среднесрочный прогноз От 72 до 240 часов

Прогноз погоды с расширенным сроком От 10 до 30 суток
Долгосрочный прогноз От 30 суток до 2-х лет

Прогноз климата От 2-х лет

При этом при прогнозировании погоды на периоде от нескольких часов до
десяти дней решается задача на начальные атмосферные условия, в то время
как построение долгосрочных прогнозов (на периоде более месяца) представ­
ляет собой задачу на граничные условия, при решении которой определяют
статистические характеристики метеопараметров [3].

Интервал от 10 дней до 2 месяцев, получивший название «субсезонного
масштаба», считается самым сложным для прогнозирования [4; 5], так как
он является слишком длинным для того, чтобы модели «помнили» началь­
ные условия атмосферы, но слишком коротким для того, чтобы в полной
мере начали влиять граничные условия. В конце 90-х годов XX века было
показано [6—8], что источником предсказуемости на данном масштабе может
выступать стратосферная динамика, так как время жизни возмущений в стра­
тосфере совпадает с субсезонным масштабом и циркуляционные аномалии
могут распространяться из стратосферы в тропосферу, формируя определен­
ные граничные условия для тропосферной динамики. Но стоит сразу отметить,
что данный прогностический потенциал может быть реализован только в
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зимний период, так как в летний период стратосфера динамически пассив­
на из-за отсутствия меридионального температурного градиента [9]. Так как
субсезонный прогноз, критически важен как с научной точки зрения, для за­
дачи выстраивания системы «бесшовного прогноза», так и с экономической
и социальной точек зрения, для своевременного прогноза опасных метеороло­
гических явлений и экстремальных событий, изучение физических процессов
стратосферно-тропосферного взаимодействия является одной из важнейших в
современной метеорологии.

1.1 Динамика стратосферного полярного вихря

Стратосферная динамика наиболее интенсивна в зимний период, когда
формируется холодный циркумполярный циклонический вихрь. Его измен­
чивость — интенсификация или ослабление, а в некоторых случаях его
разрушение — определяет стратосферный сигнал, который может распростра­
няться в нижележащую тропосферу.

В отличие от тропосферы, где важную роль в терморегуляции играет
водяной пар, в стратосфере основную роль играет концентрация озона. Так,
например, летом, в условиях полярного дня, он разогревается при поглащении
солнечной радиации в ультрафиолетовой части спектра (200–315 нм), что при­
водит к прогреванию полярной стратосферы, в то время как над тропиками
прогрев стратосферы происходит на протяжении всего календарного года.

Осенью, с приходом полярной ночи, отсутствие прямой солнечной радиа­
ции и уменьшение интенсивности инфракрасного излучения в космос приводит
к выхолаживанию стратосферы в высоких широтах. Как следствие, между
теплой тропической стратосферой и холодной полярной стратосферой форми­
руется меридиональный температурный градиент. Высокий меридиональный
градиент вызывает усиление термического ветра, что в свою очередь приводит
к формированию стратосферного полярного вихря (СПВ). Весной, из-за умень­
шения градиента температур между полярной и тропической стратосферой, с
приходом полярного дня в высокие широты, вихрь ослабевает и распадается [9]
и стратосферная динамика перестраивается на летний режим.
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Первые упоминания циркумполярного вихря, наблюдающегося зимой в
полярной стратосфере, появились в середине XX века [10—12]. Однако к 1960-м
годам обозначение «циркумполярный вихрь» сменяется на термин «стратосфер­
ный полярный вихрь» [13], который является общеупотребимым до настоящего
времени.

В современных научных работах [14] вихрь определяется как циркумпо­
лярная область, которая характеризуется высокими значениями потенциальной
завихренности (ПЗ) (рис. 1.1) и окружена зоной низких значений ПЗ, в которой
происходит обрушение волн Россби [15]. Этот процесс схож с тем, что проис­
ходит на морских побережьях, поэтому зона низких значений ПЗ получила
название «прибойной» зоны (surfzone в англоязычной литературе). Край вихря
можно определить как область максимальных значений меридионального гра­
диента потенциальной завихренности, которая располагается в переходной зоне
между основным телом вихря и «прибойной» зоной [15; 16]. Он представляет
собой замкнутое струйное течение в стратосфере на высотах от 100 гПа до 1
гПа над Северным полюсом и ограничивает столб экстремально холодного воз­
духа (в среднем -65°С). Скорость ветра в центре струйного течения, которое
получило название струйное течение полярной ночи, может достигать значе­
ний более 70 м/с (250 км/ч). Ось этого течения расположена примерно вдоль
60° широты, поэтому одним из способов количественной оценки интенсивности
СПВ является осреднение вдоль этой широты зональной компоненты скорости
ветра на уровне 10 гПа. Высота вихря ограничена стратопаузой, так как здесь
градиент температур между тропиками и полярным регионом меняет знак, что
приводит к уменьшению скорости вихря с высотой.

Как и в Северном полушарии, с наступлением полярной ночи в Юж­
ном полушарии (апрель – октябрь) также наблюдается формирование вихря
в стратосфере, однако его характеристики отличаются от характеристик
СПВ Северного полушария. Одним из факторов, влияющих на динамику
стратосферного полярного вихря, являются квазистационарные планетарные
волны, которые распространяются вертикально из тропосферы в стратосферу
и, взаимодействуя с зональной циркуляцией стратосферы, могут возмущать
стратосферный полярный вихрь [14; 18]. Интенсивность и характер распро­
странения квазистационарных планетарных волн определяет подстилающая
поверхность, в частности крупномасштабная орография и распределение суши
(океан – континент), а также крупномасштабная термическая неоднородность
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Рисунок 1.1 — Пространственное распределение потенциальной завихренности
на изэнтропической поверхности 850 К на 1 января 1988 года по данным реана­

лиза JRA-55 [17], 10−6 K м2 кг−1 сек−1

подстилающей поверхности [19]. Наличие в Северном полушарии большей оро­
графической неоднородности, обусловленной такими горными массивами как
Тибетское нагорье и Скалистые горы, и наличие крупномасштабной термиче­
ской неоднородности приводят к более высокой активности планетарных волн
с малыми волновыми числами и как следствие к тому, что Арктический СПВ
более возмущен и менее интенсивен по сравнению с Антарктическим вихрем.
На рис. 1.2 представлена внутригодовая изменчивость интенсивности СПВ в
Северном и Южном полушарии по данным реанализа JRA-55 за 1958–2020 гг.
Видно, что средняя интенсивность Арктического вихря в два раза ниже, чем
Антарктического СПВ, и достигает значений 35 м/с. При этом СПВ в Северном
полушарии характеризуется высокой внутрисезонной изменчивостью, в отличие
от вихря в Южном полушарии, который стабилен на протяжении зимы Южно­
го полушария со скоростями ветра порядка 80 м/с. Кроме того СПВ Северного
полушария также меньше по протяженности и более теплый.

Интенсивность СПВ имеет ярко выраженную межгодовую изменчивость,
которая может определяться многими параметрами, например, внутренними
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Рисунок 1.2 — Интенсивность СПВ, выраженная как зональная компонента
скорости ветра, осредненная вдоль 60° на уровне 10 гПа, для Северного полу­

шария (а) и Южного полушария (б) по данным реанализа JRA-55, м/с

колебаниями климатической системы (Эль-Ниньо — Южное колебание, Тихо­
океанское десятилетнее колебание), а также долгопериодной изменчивостью,
в которой можно выделить многолетний тренд и квазидесятилетние колеба­
ния. На рис. 1.3 представлена временная изменчивость интенсивности СПВ
по данным JRA-55. Для периода с 1958 по 2018 гг. наблюдается значимый от­
рицательный тренд, который составляет -1,59% на 10 лет, на фоне которого
фиксируется квазидесятилетняя изменчивость.

Как было указано ранее, динамика стратосферного полярного вихря мо­
жет определяться квазистационарными планетарными волнами. Рост потока
волновой активности из тропосферы в стратосферу может приводить к ослаб­
лению, а иногда и разрушению СПВ. При этом, зональная компонента скорости
ветра вдоль 60° с. ш. может менять свое направление с западного на восточное
[18; 21; 22]. Ослабление западного потока сопровождается быстрым ростом тем­
пературы полярной стратосферы на десятки градусов в течение нескольких
дней. Например, во время события зимой 2012/2013 г. в стратосфере наблю­
дался рост температуры на 40°С [23]. Такие события, получившие название
внезапных стратосферных потеплений (ВСП) [24], являются одним из наиболее
ярких процессов динамического взаимодействия тропосферы и стратосферы
[25—27]. При ВСП наблюдается либо смещение вихря, при котором центр его
вращения существенно смещается с полюса в сторону экватора, либо разделе­
ние, при котором СПВ разделяется на два меньших по площади вихря (рис. 1.4).

Более возмущенный, по сравнению с Антарктическим вихрем, СПВ Север­
ного полушария характеризуется и большим количеством ВСП. Так, средняя



18

Рисунок 1.3 — Зональная компонента ветра (среднее за декабрь, январь, фев­
раль), осредненная вдоль 60° с. ш. на уровне 10 гПа по данным реанализа

JRA-55 [20], м/с

частота возникновения внезапных стратосферных потеплений в Северном по­
лушарии составляет 6 событий в десятилетие [28]. В то время как в Южном
полушарии с момента начала наблюдений (то есть с 1940-х годов) по настоящее
время было зафиксировано всего два внезапных стратосферных потепления: в
2002 [29] и 2019 годах.

Классический механизм, объясняющий влияние тропосферы на страто­
сферную динамику, был предложен Мацуно в 1971 году [18]. Распространяюща­
яся вверх в стратосферу планетарная волна способствует ослаблению западных
ветров, то есть наблюдается уменьшение интенсивности стратосферного поляр­
ного вихря, увеличение амплитуд возмущений, что приводит к разрушению
вихря. При этом, движение волн способствует значимому увеличению возму­
щения температур, и, следовательно, росту среднезональной температуры в
высоких широтах. В условиях уменьшения плотности воздуха амплитуда вол­
ны увеличивается, что приводит к росту ускорения скорости ветра на восток
с высотой до определенного уровня, на котором среднезональное направление
потока сменяется с западного на восточное. Возникновение этого уровня опреде­
ляет критическую линию (область нулевых скоростей ветра), препятствующую
дальнейшему распространению планетарных волн. В следствие чего начинает­
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Рисунок 1.4 — Геопотенциональная высота поверхности 10 гПа, км. В за­
крашенной области значение ПЗ превышает 4,0 · 10−6 K м2 кг−1 сек−1. ВСП,
произошедшее в феврале 1984 года, при котором наблюдалось смещение вихря
с полюса (а). ВСП, произошедшее в феврале 1979 года, при котором наблюда­

лось разделение вихря (б) [28]

ся их поглощение, сопровождающееся уменьшением амплитуд волн и сильным
потеплением под критической линией. Здесь же восточные ветра ускоряются
волнами, понижая этот уровень, что приводит к нисходящему движению потеп­
ления и «развороту» ветра.

Исследования влияния планетарных волн, распространяющихся из тро­
посферы в стратосферу, на основе модельных экспериментов показали, что
возникновение ВСП не всегда определяется интенсификацией распространения
планетарных волн. В работе [30] получено, что только после ∼ 20% аномальных
волновых событий в нижней тропосфере (ВСНТ) наблюдается формирование
внезапных стратосферных потеплений. В свою очередь, только перед третью
ВСП присутствует какое-либо ВСНТ. Кроме того, данное исследование пока­
зало, что вероятность возникновения ВСП не зависит от амплитуды аномалии
волнового события в тропосфере, а может определяться пространственными
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характеристиками самого вихря, так называемого предсостояния. Например,
ВСНТ планетарной волны с волновым числом 1 (волна 1), которые сопро­
вождаются внезапными стратосферными потеплениями, часто предшествует
интенсивный вихрь, занимающий большую площадь и центрированный над по­
люсом. Однако такая же конфигурация вихря наблюдается и перед ВСП волны
1 (то есть событием, во время которого аномалии потока волны 1 превышают
критический уровень 2σ до или после центральной даты ВСП), перед которы­
ми не было зафиксировано волновых событий в нижней тропосфере. Также,
все события ВСП волны 1 характеризуются наличием источника волны 1 над
тропопаузой, независимо от наличия ВСНТ перед этим [30]. Таким образом важ­
ную роль может играть предсостояние нижней стратосферы, способствующее
проникновению волновой активности из тропосферы [31], или же определенная
геометрия вихря, приводящая к фокусировке волновой активности в высоких
широтах [27].

В некоторых работах указано значимое влияние меридионального рас­
пространения волновой активности на формирование ВСП [32; 33]. Например,
показано, что событию ВСП в 2006 г. предшествовали аномалии волновых воз­
мущений из тропиков в умеренные широты.

Вопрос полного понимания механизмов формирования внезапных страто­
сферных потеплений остается открытым [25; 34], даже несмотря на многочис­
ленные работы, изучающие их динамику и влияние на тропосферу.

1.2 Влияние стратосферной динамики на тропосферу

В атмосфере Земли — газовой оболочке нашей планеты — можно выделить
слои согласно вертикальному градиенту температуры, это: тропосфера, стра­
тосфера, мезосфера, термосфера и экзосфера (рис. 1.5).

Тропосфера является самым нижним слоем атмосферы, температура в ко­
тором падает с высотой со скоростью 6,5°С/км, а толщина этого слоя меняется с
широтой от 8 км у полюсов до 18 км у экватора. В среднем тропосфера характе­
ризуется устойчивой стратификацией, поскольку градиент температуры здесь
меньше, чем сухоадиабатический градиент (-9,8°С/км). Однако в ней могут воз­
никать районы неустойчивости, характеризующиеся резкими вертикальными



21

градиентами температуры и влажности, приводящими к возникновению кон­
вективных процессов. В следствие чего формируется турбулентность и сильное
перемешивание воздуха по вертикали. Сухонеустойчивостью характеризуются
воздушные массы, чей температурный градиент выше сухоадиабатического. Од­
нако неустойчивость воздуха может быть повышена до влажнонеустойчивости
(градиент температуры выше влажноадиабатического), например, континен­
тальный воздух при перемещении над морем прогревается и обогащается
влагой, в следствие чего понижается уровень конденсации. Стоит отметить, что
влажноадиабатический градиент зависит от температуры и высоты. Кроме того
за счёт особенностей местной рельефной, климатической или гидрологической
обстановки в тропосфере могут возникать районы локальной неустойчивости.
Одним из таких районов является тропическая часть Тихого океана, где высо­
кая солнечная радиация обеспечивает сильное нагревание водной поверхности,
что вызывает интенсивное испарение влаги и образование насыщенных воздуш­
ных масс. Когда влажный воздух нагревается, он становится менее плотным и
поднимается вверх, формируя вертикальные движущиеся потоки — конвекцию.

Следующий слой — стратосфера — характеризуется положительным вер­
тикальным градиентом температуры. По скорости ее роста выделяют нижнюю
и верхнюю стратосферу. В нижней стратосфере (11 – 25 км) наблюдаются незна­
чительные изменения температуры со скоростью 1°С/км, в то время как в
верхней стратосфере, которая расположена на высотах 25 – 40 км, градиент
температуры составляет 2,8°С/км. На верхней границе стратосферы, то есть на
высоте примерно 47 км, температура достигает значений около 273°С. Страто­
сфера стратифицирована устойчиво и вертикальное перемешивание в данном
слое очень слабое.

Из-за разницы в плотности (стратосфера в среднем 40 раз менее плот­
ная, чем нижележащая тропосфера), долгое время считалось, что стратосфера
пассивна относительно тропосферы, и аномалии в столь разреженной среде не
могут приводить к существенным изменениям в намного более плотной тро­
посфере.

Лишь в конце XX века было показано [8], что некоторые аномалии страто­
сферной динамики могут распространяться вниз в тропосферу, модифицируя
погодные условия у поверхности Земли.

Стратосферную циркуляцию в зимний период в Северном полушарии
можно охарактеризовать Северной круговой модой, которая у поверхности
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Рисунок 1.5 — Вертикальное распределение температуры (показано красным),
К, плотности (показано синим), кг · м−3, для стандартной атмосферы ГОСТ

4401-81 [20]

проявляется как синхронные колебания давления одного знака над поляр­
ным районом Северного полушария и противоположного знака в более низких
широтах [8]. В нижней тропосфере такую структуру давления называют Арк­
тической осцилляцией (АО) [35], над Атлантическим сектором это колебание
известно как Северо-Атлантическое колебание (САК) [36; 37]. Положитель­
ные аномалии индекса АО соответствуют интенсивному западному переносу
в стратосфере, в то время как слабый вихревой режим характеризуется отри­
цательными аномалиями индекса АО (рис. 1.6).
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Рисунок 1.6 — Отрицательная (а) и положительная (б) фазы Северной круго­
вой моды/Арктической осцилляции [38]

Болдуин и Дюнкертон [8] показали, что циркуляционные аномалии, вы­
раженные в терминах аномалий индекса АО, могут распространяться из
стратосферы в тропосферу и сохраняться там на периоде до 60 дней. На ри­
сунке 1.7 показан пример такого распространения, когда в зимний период
1998/1999 годов экстремальные аномалии индекса АО сначала появляются в
верхней части стратосферы и далее прослеживаются в нижележащей тропо­
сфере, вплоть до поверхности Земли (рис. 1.7). Однако показано, что только
самые сильные аномалии любого знака имеют тенденцию распространяться до
поверхности, в то время как более слабые аномалии обычно остаются в пре­
делах стратосферы.

Распространяясь в нижележащую тропосферу, стратосферный сигнал в
Атлантико-Европейском и Северо-Тихоокеанском регионе может приводить к
смещению шторм-треков — основных путей распространения синоптических
вихрей [8; 39]. Слабая стратосферная циркуляция и возникшие отрицатель­
ные аномалии АО приводят к смещению шторм-треков на юг, в то время как
при высоких положительных аномалиях АО существует тенденция смещения
шторм-треков к полюсу (рис. 1.8). Данное смещение статистически значимо как
в Атлантико-Европейском регионе, так и в северной части Тихого океана [8].

Эти результаты указывают на прогностический потенциал стратосферы
на субсезонном масштабе, что определяет ее как один из ключевых источни­
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Рисунок 1.7 — Распространение аномалий значений индекса Арктиче­
ской Осцилляции во времени и по высоте в расширенный зимний период
(октябрь–апрель) 1998/1999 годов. Индексы имеют суточное разрешение и яв­
ляются безразмерными. Синий цвет соответствует положительным значениям,
красный – отрицательным значениям. Примерная граница между тропосферой

и стратосферой обозначена тонкой горизонтальной линией [8]

ков предсказуемости в средних и высоких широтах на периоде субсезонного
прогноза.

1.3 Факторы, влияющие на динамику
стратосферно-тропосферного взаимодействия

Влияние квазистационарных планетарных волн умеренных широт на
динамику стратосферного планетарного вихря является ярким примером тро­
посферно-стратосферного взаимодействия. Более интенсивное распространение
потока волновой активности из тропосферы в стратосферу может возмущать
СПВ. В свою очередь пространственная структура квазистационарных плане­
тарных волн с малыми волновыми числами определяется крупномасштабными
орографическими или термическими неоднородностями подстилающей поверх­
ности. При этом, в отличие от орографических неоднородностей, термические
являются фактором, меняющимся со временем. Примером могут служить круп­
номасштабные аномалии температуры поверхности океана, связанные с такими
колебаниями как Эль-Ниньо — Южное колебание (ЭНЮК) и Тихоокеанское
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Рисунок 1.8 — Средние широты прохождения поверхностных циклонов над
Северной Атлантикой и Тихим океаном за периоды, в которые наблюдаются
отрицательные аномалии индекса АО (толстые красные линии) и положитель­
ные (толстые синие линии). Тонкие линии указывают на самую низкую широту,
на которой ожидаются циклоны с частотой один раз в две недели. Данные охва­
тывают период с 1961 по 1998 год, в каждой точке происходит осреднение по

долготе в полосе, шириной 15° [8]

десятилетнее колебание (ТДК) [40—47]. Кроме того, характер распространения
квазистационарных планетарных волн также зависит от изменчивости в самой
тропосфере, например, квазидвухлетних колебаний (КДК) [27; 48—57].

1.3.1 Эль-Ниньо — Южное колебание

Эль-Ниньо — Южное колебание является одним из самых ярких при­
меров крупномасштабной изменчивости в системе океан–атмосфера, которая
наблюдается в тропической зоне Тихого океана и оказывает влияние на меж­
годовые климатические флуктуации по всему миру [58]. Термин «Южное
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колебание» (ЮК) впервые появился в 1920-х годах и описывал наблюдаемую
связь приповерхностного давления в Юго-восточной тихоокеанской зоне высо­
кого давления и Североавстралийско-индонезийской зоне низкого давления [59].
Уокер, впервые описавший это крупномасштабное климатическое колебание,
охарактеризовал его следующим образом: «Когда в Тихом океане давление вы­
сокое, в Индийском океане от Африки до Австралии оно, как правило, низкое»
[60—64]. Название «Эль-Ниньо» описывало в свою очередь слабое теплое юж­
ное течение, которое наблюдалось вдоль берегов Эквадора и Перу в январе,
феврале и марте. В это время юго-восточные пассаты, наблюдаемые у берегов
Южной Америки, ослабевают, в следствие чего в этом регионе прекращается
апвеллинг, поднимающий из глубин холодную воду, насыщенную питательны­
ми веществами.

В 1960-х годах Вильгельм Бьеркнес впервые связал атмосферные анома­
лии Южного колебания с межгодовыми колебаниями температуры поверхности
океана в восточной и центральной части Тихого океана [65—67]. Он показал, что
несмотря на высокую изменчивость тропосферы, аномальные условия, соответ­
ствующие ЮК, наблюдаются в атмосфере на протяжении нескольких сезонов.
Бьеркнес отметил, что океан, обладающий большей памятью по сравнению с ат­
мосферой, может играть одну из главных ролей в данном физическом процессе.
В это же время термин «Эль-Ниньо» стал описывать не только региональное
течение у берегов Перу, но и колебания температуры, наблюдаемые почти во
всем тропическом Тихом океане.

На рис. 1.9 схематически представлены физические процессы в тропиче­
ской зоне Тихого океана в среднеклиматических условиях (т. н. нейтральная
фаза ЭНЮК) [68]. Наблюдающиеся у поверхности в данном регионе пассаты
приводят к концентрации в западной части Тихого океана теплых приповерх­
ностных вод, температура которых достигает 28°C, в то время как на востоке
наблюдается подъем глубинной холодной воды со значениями температуры по­
рядка 22 – 23°C [69]. Термоклин в таких условиях имеет наклон с востока на
запад и глубина его залегания изменяется в среднем от 50 м до 200 м. При этом
над теплой водой на западе тропического Тихого океана развивается интенсив­
ная конвекция и наблюдается увеличенное количество осадков.

При формировании Эль-Ниньо, положительной фазы ЭНЮК, происходит
ослабление восточных ветров и возникновение на западе западных, что при­
водит к смещению теплых вод на восток тропического Тихого океана. Вслед
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Рисунок 1.9 — Нормальные условия в тропическом Тихом океане [68]

за ними смещается зона интенсивной конвекции и осадков, а термоклин ме­
няет наклон на противоположный. Аномалии температуры на востоке Тихого
океана в условиях Эль-Ниньо могут составлять 4 – 5°C. Противоположная фа­
за колебания получила название Ла-Нинья – «девушка» на испанском языке
(тогда как Эль-Ниньо переводится с испанского как «мальчик»). Ла-Нинья ха­
рактеризуется усилением пассатов, интенсификацией конвекции над западной
частью Тихого океана и еще большим заглублением термоклина в этом реги­
оне (рис. 1.10).

Рисунок 1.10 — Аномальные условия в тропическом Тихом океане во время
положительной (а) и отрицательной (б) фаз ЭНЮК [68]
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Однако наблюдения указывают на вариативность ЭНЮК: каждое явление
Эль-Ниньо/Ла-Нинья качественно и количественно отличается от остальных на­
блюдаемых событий ЭНЮК. Во время отрицательной фазы данного явления
основные аномалии ТПО наблюдаются в западной части экваториального Тихо­
го океана и характеризуются небольшими пространственными различиями. В
отличие от этого, локализация положительных аномалий ТПО Эль-Ниньо раз­
личается от события к событию, в следствие чего, в настоящее время существует
несколько различных качественных определений события Эль-Ниньо. Как было
сказано выше, исторически, в первую очередь под термином «Эль-Ниньо» по­
нималось появление аномально теплой воды вдоль побережья Эквадора и Перу
до Лимы (то есть примерно до 12° ю.ш.). Такое определение было предложено
в начале 1980-х годов рабочей группой Научного комитета по исследованию
океана, SCOR WG 55 (Scientific Committee for Ocean Research working group).
Течение Эль-Ниньо определялось по превышению нормированной аномалией
ТПО одного стандартного отклонения в течение как минимум четырех меся­
цев подряд. При этом данная аномалия ТПО должна была наблюдаться как
минимум на трех из пяти перуанских прибрежных станций. К этому времени
уже существовало понимание того, что аномально теплая вода на востоке Тихо­
го океана является частью процесса, охватывающего весь тропический Тихий
океан, поэтому это определение не получило признания со стороны научного
сообщества, так как оно явно относилось к событию, происходящему прямо у
южноамериканского побережья.

Японское метеорологическое агентство (JMA) предложило определять яв­
ление Эль-Ниньо по среднемесячным аномалиям ТПО в регионе 4° с. ш. –
4° ю. ш. и 90° – 150° з. д., который практически соответствует региону Nino-3
[5° с. ш. – 5° ю. ш., 90° – 150° з. д.]. В свою очередь Nino-3 является основным
местоположением холодных экваториальных вод во время нейтральной фазы
ЭНЮК, а также областью, в которой обычно наблюдается самая большая из­
менчивость ТПО во время Эль-Ниньо. Различия в границах данных регионов в
меридиональном направлении возникли из-за того, что среднемесячные ТПО,
рассматриваемые JMA, представлены на сетках 2° x 2°. Событием Эль-Ниньо
считался период, в течение которого значения ежемесячных аномалий ТПО,
осредненные за 5 месяцев, в вышеупомянутой области составляют +0.5°C или
более в течение как минимум шести месяцев подряд.
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Стандартный Индекс Южного Колебания (ИЮК) в сочетании с индексом
аномалий ТПО для восточной части тропического Тихого океана (в пределах
4° от экватора от 160° в. д. до побережья Южной Америки) также может быть
использован для определения Эль-Ниньо [70]: аномалия ТПО должна быть по­
ложительной в течение как минимум трех сезонов и как минимум на 0.5°C выше
среднего значения, а ИЮК на этом же периоде должен быть ниже -1,0.

Национальное управление океанических и атмосферных исследований
(NOAA) использует для определения Эль-Ниньо регион Nino-3.4 [5° с. ш. –
5° ю. ш., 170° – 120° з. д.]. Согласно этому определению, Эль-Ниньо — это
явление в экваториальной части Тихого океана, характеризующееся положи­
тельными аномалиями температуры поверхности океана в районе Nino-3.4
величиной не менее 0,5°C, усредненными за три месяца подряд.

Однако с конца XX века увеличилась частота наблюдения событий
Эль-Ниньо, характеризующихся триполярной пространственной структурой
аномалий ТПО. Например, в 2004/2005 гг. слабые положительные аномалии
ТПО наблюдались в районе линии перемены даты и были окружены на за­
паде и на востоке отрицательными аномалиями ТПО [71]. В работе [72] за
период с 1970 по 2005 год выделено 12 событий Эль-Ниньо. Во время событий
1972/1973, 1976/1977, 1982/1983 и 1997/1998 годов положительные аномалии
ТПО наблюдаются на протяжении нескольких месяцев на востоке экваториаль­
ного Тихого океана, в регионе Nino-3. При этом, распространяющийся с запада
на восток сигнал, получивший название Транс-Ниньо [73], быстро проходит че­
рез центр Тихого океана. В отличие от этого, во время событий Эль-Ниньо,
наблюдавшихся в 1977/1978, 1990/1991, 1994/1995, 2002/2003 и 2004/2005 го­
дах, положительная аномалия ТПО не достигала берегов Южной Америки и
задерживалась в центре экваториального Тихого океана на три последователь­
ных сезона, после чего наблюдалось возвращение к нейтральным условиям [71].
Данный регион получил название Nino-4. Кроме того, было выделено еще три
года, в течение которых аномалии ТПО находились между регионами Nino-3
и Nino-4: события 1986/1988 годов и событие 1991/1992 годов характеризова­
лось задержкой положительных аномалий в регионе Nino-3.4. На рис. 1.11
представлено распределение аномалий ТПО для событий Эль-Ниньо согласно
календарю из работы [72]. Так как изучение явления ЭНЮК началось именно с
событий, характеризующихся теплыми водами у берегов Южной Америки, они
получили название «каноническое Эль-Ниньо», в то время как события нового
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типа в разной литературе получили различные названия: Эль-Ниньо Модоки
(с японского – «похожий, но другой») [71], Эль-Ниньо линии перемены дат [74;
75], центрально-тихоокеанское Эль-Ниньо [76], Эль-Ниньо теплого бассейна [72;
77]. Вместе с этим возникло и множество новых методов определения типа Эль­
Ниньо [71; 72; 74—77].

Рисунок 1.11 — Аномалии ТПО Эль-Ниньо за период с 1970 по 2005 гг., °C

Проведенный в работах [71; 78] анализ на основе эмпирических ортого­
нальных функций (ЭОФ) показал, что пространственное распределение ТПО,
соответствующее каноническому Эль-Ниньо, аналогично 1-ой ЭОФ ТПО в эква­
ториальной части Тихого океана и объясняет 45% изменчивости, в то время как
новый тип Эль-Ниньо, характеризующийся положительными аномалиями ТПО
в центре экваториального Тихого океана и отрицательными аномалиями на во­
стоке и западе, соответствует 2-ой ЭОФ ТПО (объясняет 12% изменчивости).

Стоит отметить, что частота наблюдения событий с положительными ано­
малиями ТПО в регионе Nino-4 резко возрасла в последние десятилетия: за
период 1854–1990 частота наблюдения Эль-Ниньо Модоки составляет всего 0,01
событий в год, в то время как для периода 1990–2007 эта частота составляет
0,29 событий в год [77]. После 2007 было отмечено еще два события Эль-Ниньо:
в 2009/2010 и 2018/2019 годах [79].

Благодаря обратной связи с термоклином, вертикальная адвекция ано­
мальных температур является основным фактором, способствующим росту
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ТПО в восточной части Тихого океана [80—83], в то время как в централь­
ной части Тихого океана главную роль играет зональная адвекция средней
температуры поверхности океана аномальными зональными течениями [72;
81; 82; 84; 85]. Ее усиление в рамках глобального потепления считается од­
ной из причин увеличения частоты наблюдения Эль-Ниньо Модоки [68; 77;
86; 87]. Последние исследования показывают, что вклад вертикального турбу­
лентного перемешивания, возникающего из-за сильного вертикального сдвига
течений между Южным экваториальным течением, текущим на запад вблизи
поверхности, и Экваториальным подводным течением в подповерхностном слое,
текущим на восток, в формирование Эль-Ниньо Модоки сопоставим с вкладом
зональной адвекции [88]. Другими факторами, способствующими увеличению
частоты Эль-Ниньо Модоки, могут являться климатические явления за пре­
делами тропической части Тихого океана [89—92] или внутренние модуляции
явления ЭНЮК [84; 93; 94].

При событиях Эль-Ниньо Модоки наблюдаются также отличия в ат­
мосферной циркуляции по сравнению с каноническим Эль-Ниньо. На месте
аномальной ячейки Уокера, характеризующейся во время канонического Эль­
Ниньо восходящей ветвью над восточной частью Тихого океана и низходящей
ветвью над его западной частью, во время Эль-Ниньо Модоки формируется две
аномальные ячейки с общей восходящей ветвью над центральной частью Тихо­
го океана и двумя нисходящими ветвями к западу и востоку от нее (рис. 1.12)
[71; 78; 95]. При этом западная нисходящая ветвь аналогична той, которая на­
блюдаетсяя во время канонического Эль-Ниньо, но смещена к северу [96].

Так как события Эль-Ниньо Модоки характеризуются меньшей продолжи­
тельностью (примерно 8 месяцев) и более низкими аномалиями ТПО, чем
канонические Эль-Ниньо [97—99], их влиянию на климат уделяется меньше
внимания [95]. Однако во время Эль-Ниньо Модоки положительные аномалии
ТПО наблюдаются в регионе более высоких среднеклиматических значений
ТПО [100], что создает более благоприятные условия для глубокой конвекции
[100—102].

Данные наблюдений, а также модельных экспериментов показали, что
крупномасштабная тропосферная циркуляция может быть чувствительна к
локализации аномалий ТПО в экваториальном Тихом океане [103], что наблю­
дается в различном отклике на каноническое Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки
[74; 75; 78; 100; 104—109]. Два типа Эль-Ниньо оказывают различное влияние
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Рисунок 1.12 — Аномальные условия в тропическом Тихом океане во время
Эль-Ниньо Модоки [68]

на региональные осадки и циркуляцию над Тихоокеанским-Северо-американ­
ским регионом [110; 111], температуру над Тихим океаном, Китаем, Японией и
Северной Америкой [71; 105; 106]. В работах [96; 108; 112; 113] показано, что в
некоторых регионах в поле осадков влияние, оказываемое каноническим Эль­
Ниньо и Эль-Ниньо Модоки, может иметь различный знак.

В условиях двух типов Эль-Ниньо наблюдается усиление Тихоокеанского­
Северо-американского колебания, хотя амплитуда этого усиления выше при
каноническом Эль-Ниньо, чем при Эль-Ниньо Модоки. Однако в [42] постро­
енные по данным наблюдений регрессии аномалий геопотенциала на уровне
1000 гПа на индекс Эль-Ниньо Модоки выделяют структуру, схожую с Аркти­
ческим колебанием. При этом, регрессии аномалий геопотенциала на уровне
1000 гПа на индекс канонического Эль-Ниньо показывают структуру Тихо­
океанского-Северо-американского колебания: распространение длинных волн
Россби из тропиков в умеренные широты, усиление Гавайского и Канадско­
го максимумов, углубление Алеутского минимума и Мексиканской депрессии
[42; 45]. Стоит отметить, что пространственные характеристики Алеутского
минимума также различаются для двух типов событий: при каноническом Эль­
Ниньо он глубже и южнее, чем при Эль-Ниньо Модоки [106].

Влиянию ЭНЮК на состояние стратосферы и, в частности, стратосферно­
го полярного вихря, посвящено множество исследований, использующих как
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данные наблюдений [114; 115], так и модельные данные [116—118]. В условиях
Эль-Ниньо в Северном полушарии в зимний период наблюдается значительно
более теплая полярная стратосфера, по сравнению с годами нейтральной фазы
ЭНЮК [116; 117; 119—121]. На этом фоне увеличивается частота наблюдений
внезапных стратосферных потеплений, что приводит к более слабому вихрю в
условиях Эль-Ниньо по сравнению с условиями нейтральной фазы [122]. В рабо­
тах [117; 119] показано, что во время отрицательной фазы ЭНЮК (Ла-Нинья)
наблюдается более холодный и интенсивный вихрь по сравнению с условия­
ми Эль-Ниньо, при этом, амплитуды соответствующих аномалий значительно
слабее эффекта Эль-Ниньо. Однако данные наблюдений, а также результаты
модельных экспериментов, показывают, что частота возникновения ВСП во вре­
мя Ла-Нинья сравнима с частотой ВСП при Эль-Ниньо [123—125].

На данный момент согласованного ответа на вопрос о различиях во влия­
нии канонического Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки на полярную стратосферу
у научного сообщества нет. Некоторые работы показывают отсутствие значи­
мого влияния Эль-Ниньо Модоки на арктическую стратосферу [126; 127], в то
время как в других указано, что Эль-Ниньо Модоки может приводит к ослаб­
лению СПВ в Северном полушарии [41; 124; 128; 129]. Хотя амплитуда этого
ослабления меньше, чем в условиях канонического Эль-Ниньо. Это может быть
объяснено большей амплитудой волны 1 во время канонического Эль-Ниньо,
так как она приводит к более глубокому Алеутскому минимуму в случае кано­
нического Эль-Ниньо, по сравнению с Эль-Ниньо Модоки.

1.3.2 Тихоокеанское десятилетнее колебание

Умеренные широты Тихого океана также характеризуются крупномас­
штабной модой изменчивости — Тихоокеанским десятилетним колебанием. В
отличие от ЭНЮК, период которого составляет всего 6 – 18 месяцев, колеба­
ние в умеренных широтах Тихого океана характеризуется периодом 20 – 30 лет.
Различаются и регионы воздействия этих двух колебаний: климатические сле­
ды ТДК особенно заметны в средних широтах (на севере Тихого океана и в
Северной Америке), только вторичные следы наблюдаются в тропиках. ЭНЮК
же характеризуется противоположной ситуацией.
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Отрицательная фаза ТДК, наблюдавшаяся в 1890–1924 годах, в 1947–1976
годах и в 1997–2014 годах, характеризуется положительными аномалиями ТПО
в западной и центральной частях умеренных широт Тихого океана, которые
окружены с севера, востока и юга отрицательными аномалиями ТПО. Со
временем происходит вращение аномалий по часовой стрелке, и наступает по­
ложительная фаза колебания, во время которой к западу от Северной Америки
находятся положительные аномалии ТПО, а центральная часть умеренных
широт Тихого океана характеризуется крупномасштабной отрицательной ано­
малией ТПО [130]. Положительная фаза ТДК преобладала в 1925–1946 годах,
1977–1996 годах, а также с 2015 года. При этом, положительная фаза ТДК
охарактеризована, как состояние подобное Эль-Ниньо [131]. На рис. 1.13 пред­
ставлено распределение аномалий ТПО, характерное для отрицательной и
положительной фаз ТДК, построенное по значениям ТПО из массива данных
Merged Hadley-NOAA/OI SST & SIC.

Рисунок 1.13 — Распределение аномалий ТПО, характерное для отрицательной
(а) и положительной фаз (б) ТДК, °C

Согласно [132; 133] индекс ТДК определяется как главная компонента пер­
вой эмпирической ортогональной функции аномалий ТПО в северной части
Тихого океана, где аномалии ТПО представлены как разность между наблюда­
емыми аномалиями ТПО и среднемесячной глобальной аномалией ТПО. Этот
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индекс обладает одним интересным свойством: многолетнее и многодекадное
постоянство, лишь с несколькими случаями смены знака (рис. 1.14).

Рисунок 1.14 — Главная компонента первой ЭОФ аномалий температуры по­
верхности северной части Тихого океана по данным современных баз данных о

ТПО (а), ее скользяцее среднее с окном 7 лет (б)

Интересно, что период колебаний ТДК варьируется в зависимости от ис­
пользуемой методики анализа. Вейвлет анализ показал, что флуктуации ТДК
наиболее энергичны на периодах 15–25 и 50–70 лет [134; 135], в то время как
анализом сингулярного спектра были выделены периоды колебаний 15–20 и око­
ло 70 лет [136]. В [137] был использован многоконтурный метод (Multi-Taper) и
сингулярное разложение и получены периоды 12–25 и 9–12 лет.

Механизм смены фаз ТДК описан в [130; 131; 138]. При углублении Алеут­
ского минимума происходит интенсификация западных ветров в центральной
части Тихого океана, в следствие чего усиливаются потоки тепла из океана в ат­
мосферу и выхолаживается верхний слой океана. За счет экмановского переноса
отрицательная аномалия ТПО распространяется в сторону экватора. Этот же
перенос приводит к возникновению апвеллинга в северной части Тихого океана.
За счет выхолаживания поверхности океана в умеренных широтах усиливается
меридиональный градиент ТПО и интенсифицируется субтропический океани­
ческий фронт. Усиление бароклинности в районе течения Куросио, возникшее
из-за роста градиента ТПО, приводит к более интенсивному циклогенезу
в данном районе. Распространяясь на северо-восток, циклоны способствуют
углублению Алеутского минимума, замыкая обратную положительную связь.

Климатическое влияние Тихоокеанского десятилетнего колебания схоже
с влиянием ЭНЮК, однако является менее экстремальным. Модельные экс­
перименты [139] показали следующие связи осредненных с ноября по апрель



36

аномалий температур ТДК: положительная фаза ТДК сопровождается ано­
мально высокими температурами на северо-западе Северной Америки, севере
Южной Америки и северо-западе Австралии, аномально низким температурам
в восточном Китае, Корее, Японии, на Камчатке и на юго-востоке США и
Мексики. А в [140] получено, что меридиональный градиент приземной тем­
пературы к северу от 40 ° с. ш. в Тихом океане подавляется (усиливается) во
время положительных (отрицательных) фаз ТДК, что может оказывать вли­
яние на местоположение и интенсивность основного шторм-трека на севере
Тихого океана. Кроме того, независимые исследования указывают на наличие
отклика тропосферы Южного полушария на Тихоокеанское десятилетнее ко­
лебание [141—145].

В работе [17] показано, что в отрицательную фазу ТДК интенсивность
первой моды изменчивости вертикальной компоненты потока Пламба в нижней
стратосфере может быть использована как предиктор интенсивности зонально­
го ветра в первой половине расширенного зимнего периода (ноябрь–январь),
в то время как в положительную фазу ТДК данные величины ведут себя как
независимые. Кроме того, фазы ТДК характеризуются различным регионом
интенсификации планетарной волны 2. Во время отрицательной фазы ТДК это
район Алеутских островов, в то время как нейтральное состояние характеризу­
ется основным районом вертикального распространения волны 2 над Карским
и Баренцевым морями. Для слабоположительных значений индекса ТДК основ­
ными районами интенсификации волны 2 являются Северная Атлантика и север
Североамериканского континента, а высокие положительные значения индекса
характеризуются меридиональной пространственной структурой распростране­
ния планетарной волны в Тихоокеанском секторе.

В работе [146] показано, что период с середины 1970-х годов характеризу­
ется аномальными событиями ЭНЮК, имеющими амплитуды выше среднего.
Кроме того, частота формирования Эль-Ниньо на этом периоде превышала
частоту Ла-Нинья. Указано, что это может быть связано с положительной фа­
зой ТДК в умеренных широтах Тихого океана, формирование которой как раз
проходило во второй половине 1970-х годов. Например, положительная фаза
ТДК характеризуется положительными аномалиями ТПТО вдоль побережья
Северной Америки, что может быть рассмотрено, как продолжение аномалий
Эль-Ниньо в умеренных широтах, и может привести к усилению эффектов, ока­
зываемых Эль-Ниньо на динамику тропосферы и стратосферы.
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1.3.3 Квазидвухлетние колебания

Важным фактором, оказывающим влияние на динамику стратосферного
полярного вихря, являются квазидвухлетние колебания (КДК) — доминиру­
ющая мода изменчивости тропической стратосферы. Они характеризуются
чередованием западного и восточного переноса в области шириной около 20
градусов вдоль экватора со средней продолжительностью цикла порядка 28
месяцев (рис. 1.15) [147; 148]. Инверсия направления ветра в первую очередь
наблюдается на высотах около 40 км, и затем со скоростью 1–2 км/месяц фазо­
вый фронт КДК распространяется вниз до 18 км [149; 150].

Рисунок 1.15 — Временной ряд КДК по данным реанализа ERA-40 за период
1958–2006 гг., м/с. Красный и синий цвета представляют западные и восточные

ветры. Черные сплошные линии — линии нулевых скоростей ветра [151]

Данные наблюдений показали, что во время западной фазы квазидвух­
летних колебаний (зКДК) арктическая стратосфера характеризуется более
холодным и сильным стратосферным полярным вихрем, в то время как восточ­
ная фаза (вКДК) сопровождается теплой стратосферой и более возмущенным
СПВ. При этом было показано, что возникновению в полярной стратосфере
ВСП в середине зимы предшествует восточная фаза КДК [27; 48—52].

Впервые механизм, объясняющий влияние экваториального квазидвух­
летнего колебания на внетропическую циркуляцию северного полушария, был
предложен в работах [53; 54]. Так, в условиях вКДК наблюдается смещение
линии нулевых скоростей ветра («zero-wind line») от экватора к субтропи­
кам полушария с зимним сезоном. Поскольку планетарные волны не могут
распространяться в области нулевых скоростей ветра, это сужает ширину
планетарного волновода во внетропической нижней стратосфере, то есть огра­
ничивает по широте область, в которой стационарные планетарные волны могут
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вертикально распространяться из внетропической тропосферы. В свою очередь
это приводит к фокусировке планетарных волн в полярной области, и, как
следствие, ослаблению стратосферного полярного вихря и росту температуры
полярной стратосферы. Западная фаза КДК, наоборот, не ограничивает рас­
пространение планетарных волн по широте, и центр активности смещается от
полюса, что приводит к более холодному и стабильному СПВ. При этом значи­
мое влияние КДК оказывает только в первой половине зимы (ноябрь – декабрь),
и сигнал КДК в первой и второй половине зимы различается [53; 55; 56].

В работе [57] был предложен тропосферный путь распространения влия­
ния квазидвухлетних колебаний на внетропическую стратосферу через тропиче­
скую конвекцию и ее влияние на планетарные волны умеренных широт. Кроме
того, утверждается, что именно тропосферный путь играет главную роль в нояб­
ре, а стратосферный путь, предложенный Холтоном и Таном [53; 54], начинает
играть доминирующую роль с декабря.

Большое количество работ посвящено изучению совместного влияния
ЭНЮК и КДК [120; 152—157]. Так, согласно данным наблюдений сигнал КДК
усиливается в условиях отрицательной и нейтральной фаз ЭНЮК, то есть в
период зКДК вихрь сильнее и холоднее, а в период вКДК СПВ более возму­
щен [120; 152; 156]. При этом в условиях Эль-Ниньо эффект КДК практически
отсутствует. В работе [157] указано, что изолированное влияние Эль-Ниньо
и изолированное влияние восточного КДК приводят к ослаблению вихря, а
их противоположные фазы — наоборот, к усилению. Как следствие, совмест­
ное воздействие Эль-Ниньо-вКДК/Ла-Нинья-зКДК на стратосферу сильнее,
чем воздействие Эль-Ниньо-зКДК/Ла-Нинья-вКДК. При этом некоторые ра­
боты характеризуют взаимодействие КДК и положительной фазы ЭНЮК как
нелинейное [153—156; 158], в то время как в других показано, что страто­
сферный отклик на совместное влияние ЭНЮК и КДК является линейной
суперпозицией откликов на оба явления по-отдельности, однако в тропосфере
их взаимодействие нелинейно [157]. Кроме того, многие авторы отмечают про­
блему получения статистически значимых результатов в связи с ограниченным
размером данных наблюдения по времени [157; 159—161], а также возможное
влияние солнечного цикла [162] и озона [163] на эффект квазидвухлетних коле­
баний в стратосфере. Таким образом, многочисленные исследования указывают
на сложное взаимодействие ЭНЮК и КДК, поэтому в рамках метода идеа­
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лизированного моделирования в данной работе квазидвухлетние колебания не
воспроизводились.

Совокупность вышеописанных различных результатов и ограничений ука­
зывает на необходимость использования моделей общей циркуляции атмосферы
для исследования изолированного влияния ЭНЮК от сигналов, генерируемых
другими источниками изменчивости.
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Глава 2. Методика исследования и данные, используемые в работе

2.1 Метод идеализированного моделирования. Isca – платформа
для моделирования глобальной циркуляции атмосферы

Целью данной работы было определение влияния крупномасштабных ано­
малий температуры поверхности океана в экваториальной зоне Тихого океана
на процессы тропосферно-стратосферного взаимодействия, которые определя­
ются динамикой квазистационарных планетарных волн с малыми волновыми
числами и возмущениями стратосферного полярного вихря.

Для того, чтобы исследовать влияние одного конкретного сигнала, ча­
сто применяют метод идеализированного моделирования, при котором все
параметры климатической модели, кроме одного, задаются климатологиче­
скими средними значениями, фиксируются и не меняются в течение всего
эксперимента. Следует отметить, что этот метод позволяет проследить при­
чинно-следственные связи, обусловленные одним конкретным фактором.

Подобные эксперименты часто проводятся с использованием глобальных
климатических моделей — сложного математического представления основных
компонентов климатической системы (атмосферы, поверхности суши, океана
и морского льда) и их взаимодействий. Такого рода модели используют два
вида процессов: моделируемые и параметризованные. Масштаб моделируемых
процессов больше, чем масштаб используемой сетки, в то время как масштаб
параметризованных процессов меньше масштаба сетки [164].

Для проведения модельных экспериментов была выбрана платформа
для моделирования глобальной циркуляции атмосферы с параметризацией
подсеточных процессов — Isca [165]. Это программная среда, являющаяся ос­
новой для построения моделей глобальной циркуляции атмосферы Земли и
других планет разного уровня реалистичности и сложности. Динамическое
ядро, используемое в Isca, а также некоторые физические параметризации бы­
ли разработаны в Лаборатории геофизической гидродинамики в Принстоне,
США (Geophysical Fluid Dynamics Laboratory, GFDL). Данное динамиче­
ское ядро является спектральным и по вертикали использует координаты
сигма–давления. Данная платформа состоит из различных блоков — отдель­
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ных программ, моделирующих различные физические процессы. «Включение»
одних и «выключение» других блоков позволяет создавать модели, подходящие
для рассмотрения конкретной задачи, или создавать связанную и прослежива­
емую последовательность моделей с обратными связями и процессами от очень
простого до почти всеобъемлющего.

Часто комплексные модели, используемые для оперативных прогнозов
погоды и долгосрочного моделирования климата для отчетов Межправитель­
ственной группы экспертов по изменению климата (Intergovernmental Panel
on Climate Change, IPCC), требуют значительных вычислительных ресурсов.
В отличие от этого, платформа для идеализированного моделирования Isca
позволяет проводить фундаментальные исследования динамики атмосферы, а
также тестировать влияние отдельных факторов в контролируемых условиях
с относительно небольшими вычислительными затратами. Модели такого типа
позволяют ответить на вопрос «Почему?», а не «Что будет?». Полученные в
ходе модельных экспериментов фундаментальные гипотезы и решения в даль­
нейшем можно применять в прогностических моделях.

Хотя основной код платформы написан на Fortran 90, одним из пре­
имуществ Isca является наличие интерфейса в Python, который позволяет
пользователям настраивать эксперименты под свои задачи, путем добавления
или «отключения» выбранных физических процессов. Наличие данного интер­
фейса позволяет изменять конфигурацию и вывод модели, меняя используемые
параметризации, но не изменяя сам код.

В моделях в динамическом ядре происходит расчет основных уровнений
движения, сохранения массы и энергии. Среди возможных конфигураций ди­
намического ядра в Isca представлены:

– спектральная модель на сфере (может быть сконфигурирована как зо­
нально-симметричная модель);

– модель мелкой воды на сфере;
– столбцовая модель (для исследования радиационно-конвективного рав­

новесия);
– уравнение баротропной завихренности на сфере.
Радиационные процессы играют ключевую роль в прогнозировании кли­

мата, поскольку они определяют энергетический баланс Земли. Солнечное
излучение нагревает поверхность и атмосферу, а тепловое излучение Земли
способствует их охлаждению. Взаимодействия этих процессов регулируют тем­
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пературу, влажность, облачность и другие параметры, которые в свою очередь
влияют на климатическую систему в целом. В данной модели для описания
радиационных процессов могут быть использованы:

– тепловая релаксация (Хелд-Суарес, вариации для экзопланет земной
группы и схема «сверху вниз», которая обеспечивает самосогласованное
определение тропопаузы);

– серое излучение с обратной связью водяного пара или без нее;
– простая, двухдиапазонная (с инфракрасным окном) схема, с простой

солнечной схемой;
– комплексные многодиапазонные схемы с использованием SOCRATES

(Suite Of Community Radiative Transfer codes based on Edwards and
Slingo) [166] или RRTM (Rapid Radiative Transfer Model) [167].

Конвекция и пограничный слой могут быть параметризованы с исполь­
зованием:

– гибкой схемы регулировки влажной и сухой конвекции, подходящей как
для Земли, так и для атмосфер других планет;

– схемы Беттс-Миллер [168; 169];
– схемы массового потока (Аракавы-Шуберта) [170];
– простой схемы пограничного слоя.
Схема конвекции Беттс-Миллера [168; 169], используемая в данной рабо­

те, рассчитывает интенсивность осадков и изменение температуры и влажности
с помощью релаксации к референсным профилям этих физических величин.
Расчет выполняется в несколько этапов: расчет референсных профилей; опреде­
ление типа конвекции; релаксация к референсным состояниям; корректировка
для удовлетворения закона сохранения энтальпии; и расчет конвекции. В
предположении существования баланса между вертикальной адвекцией и кон­
вективным притоком тепла используется уравнение

−𝑔
𝜕F

𝜕𝑝
=

R− S

τ
, (2.1)

где F – конвективный поток тепла, R – референсный квазиравновесный
термодинамический профиль, S – двухмерный вектор, обозначающий точку
насыщений, τ – время релаксации, характерное для конвективных процессов.

В качестве граничных условий можно задавать фиксированные темпера­
туры поверхности океана или динамические ТПО, рассчитываемые на основе
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поверхностных турбулентных потоков скрытого и явного тепла и глубины пе­
ремешанного слоя океана. Кроме того для подстилающей поверхности можно
добавлять различные свойства, например, болотную поверхность с сопротивле­
нием к испарению, простую «bucket»-модель, простую модель растительности,
реалистичные контуры континентов Земли или настраиваемые пользователем
идеализированные конфигурации континентов и топографию.

Разработчиками платформы предоставлены некоторые конфигурации мо­
делей, которые могут быть запущены к расчету без дополнительных настроек.
Среди таких конфигураций:

– тест Хелда-Суареса — упрощенная модель атмосферы Земли с идеали­
зированной радиационной схемой;

– «аквапланета» с плитчатым океаном и серым излучением — модель, в
которой поверхность океана представлена как плоская «плита» (slab),
и температура её поверхности рассчитывается динамически в процессе
моделирования, а модель радиационного баланса не учитывает спек­
тральное распределение излучения;

– конфигурация с использованием модели идеализированной влажной ат­
мосферы (Model for an Idealized Moist Atmosphere, MiMA) и схемы
RRTM;

– конфигурация с осесимметричной структурой атмосферы;
– конфигурация для моделирования атмосферы газового гиганта (Юпи­

тер);
– конфигурация с реалистичными земными континентами.
Платформа Isca может быть использована для моделирования не только

земной атмосферы. Путем изменения параметров, можно создать конфигу­
рации для моделирования атмосфер Марса, Юпитера, Титана, экзопланеты
TRAPPIST-1e, а также общей экзопланеты синхронного вращения (приливного
захвата).

В данной работе используется конфигурация модели, которая учитыва­
ет основные требования для реалистичного воспроизведения стратосферной
динамики атмосферы Земли: горизонтальное спектральное разрешение – T42;
вертикальное разрешение – 40 уровней, 18 из которых выше тропопаузы; вре­
менное разрешение – 6 часов. Верхняя граница модели находится на уровне 0,02
гПа (около 73 км), ниже которой находится диссипативный «губчатый слой»
(«sponge layer») с нижней границей на уровне 150 Па. Длительность каждого
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эксперимента составляет 100 лет. Среди используемых параметризаций: радиа­
ционный перенос RRTM; трансформация влаги: схема конвекции Бетс-Миллер
(подходящая для базового моделирования конвективных процессов и не требую­
щая большой вычислительной мощности); химические процессы. Данный набор
параметризаций уже был успешно применен в моделировании стратосферной
динамики на данной платформе [171; 172].

Платформа Isca была неоднократно успешно использована для модели­
рования атмосферной циркуляции [173—185], в том числе для исследования
тропосферной и стратосферной динамики [171; 186—198]. Большинство иссле­
дований проводится со спектральным разрешением T42 [173; 176—179; 181;
184; 186—199], а разрешение по вертикали составляет от 30 до 50 уровней до
0,03–0,01 гПа. В работе [186] платформа Isca использована для исследования
нелинейности атмосферного отклика в северном Тихом океане на события Эль­
Ниньо и Ла-Нинья. Для исследования изменения дальних связей Эль-Ниньо
в условиях глобального потепления в [197] были проведены эксперименты,
которые показали, что Isca достаточно реалистично воспроизводит разницу дав­
ления на уровне моря между Азорами и Исландией.

Эксперименты с горизонтальным спектральным разрешением T42, а так­
же со схожим вертикальным разрешением проводятся не только с использовани­
ем Isca. Влияние ЭНЮК на динамику тропосферы и стратосферы исследуется с
помощью модели WACCM (Whole Atmosphere Community Climate Model) [116;
122; 200] и модели общей циркуляции средней атмосферы MAECHAM5 [117;
153]. Показано, что модели с небольшим вертикальным разрешением воспро­
изводят основные параметры стратосферной динамики Северного полушария
[116; 117; 122; 200—203]. Несмотря на то, что вертикальное разрешение исполь­
зуемой модели не позволяет в полной мере воспроизвести квазидвухлетние
колебания, его достаточно для поставленной задачи. Согласно результатам,
представленным в Главе 1, КДК могут модулировать влияние ЭНЮК на дина­
мику стратосферы. Однако в рамках метода идеализированного моделирования
для исследования изолированного сигнала крупномасштабных положительных
аномалий ТПО, соответствующих Эль-Ниньо, использование моделей с таким
разрешением допустимо.

Изменчивость концентрации озона может существенно влиять на стра­
тосферную циркуляцию. Поэтому чтобы отделить влияние локализации по­
ложительных аномалий ТПО на динамику атмосферы от влияния озона, в
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конфигурации модели было использовано фиксированное зонально-симметрич­
ное распределение озона, полученное из наборов данных CIRA и наблюдений
с радиозондов (рис. 2.1) [204; 205].

Рисунок 2.1 — Распределение озона, используемое в экспериментах, кг/кг

2.2 Используемые данные

Для оценки достоверности результатов модельных экспериментов, необхо­
димо проводить валидацию полученных данных, заключающуюся в сравнении
полей зональной и меридиональной компонент ветра, температуры и геопотен­
циальных высот с наблюдающимися в природе значениями. Для проведения
валидации, а также для построения граничных условий, используемых в
модельных экспериментах, используются данные ретроспективных анализов
(реанализы) для атмосферы и океана. Используемые в работе массивы данных
представлены ниже.
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2.2.1 Атмосферные реанализы

Данные метеопараметров в средней атмосфере, собранные в последние
десятилетия благодаря интенсивному развитию наземных и аэрокосмических
систем наблюдения, ассимилируются в моделях общей циркуляции атмосфе­
ры. Таким образом, ведущие метеорологические центры мира, например,
ECMWF — Европейский центр среднесрочных прогнозов погоды или JMA
— Японское метеорологическое агенство, создают реанализы глобальных рас­
пределений метеорологических параметров. В такую систему входят модель
глобального прогноза, данные входных наблюдений и схема ассимиляции, кото­
рая совмещает входные наблюдения с краткосрочными прогнозами. Реанализы
воспроизводят наилучшую оценку прошлых атмосферных состояний. Инфор­
мация, собранная в процессе анализа, затем используется в последующих
прогнозах для распространения данных вперёд во времени и пространстве.

По типам данных входных наблюдений различают реанализы «полного
ввода» — такие системы ассимилируют наземные и аэрологические тради­
ционные и спутниковые данные, «обычного ввода» (ассимилируются только
приземные и аэрологические традиционные данные) и «поверхностного ввода».
Последний тип систем усваивает только приземные данные наблюдений. Кроме
того, существуют реанализы, не усваивающие данные наблюдений. Такие систе­
мы работают по проекту сравнения атмосферных моделей AMIP (Atmospheric
Models Intercomparison Project) [206] и рассчитывают поля основных метеопара­
метров с учетом граничных условий, в качестве которых используются данные
ТПО и концентрации морского льда с 1979 года по настоящее время.

Существует также классификация реанализов по временным периодам,
которые они охватывают. Так, реанализы «спутниковой эры» включают в себя
данные с 1979 г. по настоящее время, а «расширенные» реанализы предостав­
ляют также данные за годы, предшествующие 1979 г. На рис. 2.2 представлена
временная продолжительность основных современных реанализов.

Помимо этого, реанализы различаются по высоте и характеру верхней
границы прогностической модели и количеству вертикальных уровней. Исполь­
зование данных спутниковых наблюдений и данных зондирования средней и
верхней атмосферы критично для отображения происходящих там физических
процессов. Адекватность этого представления также зависит от количества
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Рисунок 2.2 — Продолжительность современных реанализов

вертикальных уровней выше тропопаузы и типа верхней границы модели.
Реанализы предыдущего поколения имели жесткую верхнюю границу (так на­
зываемую «крышку»), что приводило к ошибкам, связанным с переотражением
волновой энергии от верхней границы модели, поэтому почти все современные
системы построения реанализов используют диффузионный слой на верхней
границе модели [207; 208].

Неточности в оценках долгопериодных трендов по данным реанализа так­
же появляются из-за неоднородности ассимилированных данных. Последние
могут возникнуть из-за смены инструментов наблюдения, произошедшей в 1998
году (переход от системы TOVS (TIROS Operational Vertical Sounder) к ATOVS
(Advanced TOVS)) [209].

По совокупности вышеперечисленных критериев для валидации получен­
ных модельных данных был выбран реанализ JRA-55, разработанный в 2013
году Японским Метеорологическим Агенством [210; 211] и охватывающий пери­
од с 1958 года по 2023 год. Для периода «спутниковой эры», то есть с 1979 года,
при построении реанализа спутниковая информация ассимилируется с исполь­
зованием современной методики RTTOV версии 9.3 [210]. Отличием данного
реанализа является то, что в JRA-55 впервые была использована схема 4DVAR
[212] для усвоения данных «доспутниковой эры» на вертикальных уровнях, со­
ответствующих средней и верхней атмосфере. На данный момент существует
всего несколько реанализов, использующих эту схему. В данной работе рассмат­
риваемый период реанализа составлял 62 года (с 1958 по 2020 гг.).

При построении реанализа JRA-55 были использованы гибридные верти­
кальные координаты σ−𝑝, где 𝑝 — это давление [213], состоящие из 60 уровней
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и охватывающие высоты от 1000 гПа до 0,1 гПа, разрешение в нижней страто­
сфере – 1,2–1,4 км. Верхняя граница представляет собой диффузный «губчатый
слой», который гасит распространяющиеся вверх волны, когда они приближа­
ются к верхним слоям модели, в отличие от ранее используемой «крышки» [214].

Минимальный разрешаемый горизонтальный масштаб явлений
определяется шагом горизонтальной сетки. В JRA-55 использованы спек­
трально-динамические ядра, которые характеризуются применением линейных
редуцированных гауссовых сеток [215]. В таких сетках шаг по долготе квазире­
гулярен по расстоянию, а не по градусам. Горизонтальное разрешение данного
реанализа — Т319 (приблизительно 0,56° на Гауссовской сетке).

2.2.2 Базы данных о температуре поверхности океана

В качестве граничных условий модельных экспериментов были использо­
ваны ТПО Мирового океана из объединенного набора данных Центра Хэдли
Метеорологического бюро (HadISST1) [216] и данных с оптимальной интерпо­
ляцией Национального управления океанических и атмосферных исследований
(NOAA Optimal Interpolation v2) [217]. На рис. 2.3 представлен временной пе­
риод этого массива данных в сравнении с другими современными базами ТПО.

Рисунок 2.3 — Охватываемый период современных баз данных ТПО

Набор данных о температурах поверхности океана и концентрации мор­
ского льда HadlST1 покрывает период с 1871 г. по настоящее время и содержит
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сренемесячные значения океанических параметров. Данный массив был разра­
ботан в Центре Хэдли Метеобюро для прогнозирования и исследований климата
[216] и имеет шаг сетки 1°, несмотря на то, что промежуточная обработка ано­
малий выполняется на более грубых сетках.

Данные полей концентрации морского льда в Северном полушарии в мас­
сиве HadlSST1 собраны из двух источников:

– для периода с 1871 по 1978 гг. использованы данные Уолша, собранные
в том числе по различным картам [218; 219];

– начиная с 1978 г. использованы спутниковые микроволновые наблюде­
ния Национального центра данных по снегу и льду США (National Snow
and Ice Data Center, NSIDC).

Использование такого рода данных может привести к некоторым проблемам:
– пониженные концентрации в летних пассивных микроволновых полях,

возникающие из-за воздействия поверхностного таяния;
– отсутствие изменчивости концентрации морского льда в данных, полу­

ченных с карт [218; 219];
– различная доступность данных для периферийных морей.

Все эти проблемы могут привести к появлению ложных трендов во временных
рядах площади морского льда.

В массиве HadISST положение кромки льда определяется по сохранению
ячеек сетки с концентрацией морского льда не менее 15%, то есть в полученных
полях области с концентрацией менее 15% выглядят как открытая вода.

Массив данных NOAA Optimal Interpolation (OI) оценки температуры по­
верхности океана имеет шаг по сетке 1°, временной интервал — одну неделю
либо один месяц и представлен для Северного и Южного полушарий. Данные
о концентрации морского льда NOAA OI воспроизводятся аналогично данным
HadISST с использованием скорректированных данных морского льда, получен­
ных в пассивном микроволновом режиме, из алгоритма NASA Goddard Team
с последующими оперативными данными по морскому льду из NCEP [220].
Для воссоздания данных ТПО в данном массиве используются как данные in
situ, так и спутниковые данные. ТПО in situ состоят из контролируемых по
качеству наблюдений с судов и буев из Комплексного набора данных океан­
атмосфера (COADS) [221; 222] и Глобальной телекоммуникационной системы
(GTS), в то время как данные спутниковых наблюдений получены с помощью
усовершенствованного радиометра очень высокого разрешения (AVHRR) на по­
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лярно-орбитальных спутниках NOAA, начиная с ноября 1981 года. Так как
данные о концентрации морского льда из различных источников разнородны,
в массиве NOAA OI проводится дополнительная калибровка для обеспечения
самосогласованной истории наблюдаемой сплоченности морского льда.

Оптимальная интерполяция (ОИ) — это метод анализа данных с нерегу­
лярным интервалом. Анализ начинается с фоновых значений или полей первого
предположения, которым в данном случае является анализ предыдущей недели,
далее вычисляется разница между данными и полем первого предположения —
приращение данных. В каждой точке сетки определяется серия весов для каж­
дого приращения данных. Веса основаны на расстояниях между точкой сетки и
данными, а также на дисперсии и ковариационных ошибках поля первого пред­
положения. После весы умножаются на приращение данных и суммируются
для получения приращения анализа в каждой точке сетки. Завершенный ана­
лиз определяется путем добавления шага анализа к первому предположению.
Анализ объективен, если известны все ошибки. Однако они не совсем известны
и только оцениваются. Таким образом, анализ никогда не бывает таким совер­
шенным, как предполагает название «оптимальная интерполяция» [223].

Существует несколько причин объединения этих двух наборов данных тем­
пературы поверхности океана и концентрации морского льда:

– объединенный продукт ТПО и концентрации морского льда будет легко
обновляться для использования научным сообществом, так как продукт
NOAA OI v2 регулярно обновляется и легко доступен;

– продукт NOAA является одним из лучших глобальных анализов ТПО,
доступных в настоящее время, так как хорошо разрешает важные для
климата мелкомасштабные особенности (например, Гольфстрим) [223;
224].

Самым простым вариантом слияния является переход от HadISST1 к дан­
ным ТПО и концентрации льда NOAA OI v2 в ноябре 1981 года. Однако при
этом возникают ложные климатические сигналы, которые можно видеть при
построении ведущей эмпирической ортогональной функции (ЭОФ) сезонных
(январь–март) ТПО в Северной Атлантике и связанного с ней временного ряда
главной компоненты (рис. 2.4). Более точное разрешение Гольфстрима в дан­
ных ТПО OI v2 приводят к появлению пространственной дипольной картины и
резкому скачку в 1982 г. Такие же разрывы при простом слиянии появляются
во всех областях, где существуют реальные мелкомасштабные течения.
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Рисунок 2.4 — Ведущая ЭОФ сезонных (январь–март) средних аномалий ТПО
в североатлантическом регионе (20° – 80° с.ш., 80° з.д. – 0°) и связанный с ней вре­
менной ряд главной компоненты [225]. Входные данные – HadISST1 (1941-1981)

и NOAA OI v2 (1982-2005)

Сглаживание этих разрывов было выполнено путем добавления анома­
лий HadISST1, вычисленных относительно среднего значения климатологии
HadISST, к климатологии ТПО OI v2 для того же базового периода (1971–2000).
Такое объединение позволило создать более однородный и смешанный продукт,
охватывающий период с 1870 года. Однако вместе с этим возникли изменения
ТПО в краевых зонах морского льда: ТПО больше не устанавливалась на -1,8°C
над океаном, когда ледяной покров превышал 90%, как это было в массиве
HadISST1. Более того, появились регионы, где скорректированные температу­
ры были выше ожидаемых значений при данной концентрации морского льда.
Анализ диаграмм рассеяния совмещенных данных для каждого года исходного
анализа HadISST1 показал, что более 99,8% точек данных с 1870 г. попадали в
эмпирическую функцию распределения: 𝑆𝑆𝑇𝑚𝑎𝑥 = 9.328(0.729 − 𝑆𝐼𝐶3) − 1.8,
где 𝑆𝑆𝑇𝑚𝑎𝑥 – максимальная ТПО (°C) для данной концентрации морского льда
𝑆𝐼𝐶(%), меньшей или равной 90%.

Для устранения вышеперечисленных несоответствий были введены сле­
дующие корректировки: температура поверхности океана в данной точке
устанавливалась -1,8°C, если скорректированное значение было ниже, или ес­
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ли эта точка находилась в регионе, где совмещенные значения концентрации
были больше или равны 90%. Во всех иных случаях считалось, что данные
ТПО более надежны, чем данные о ледовом покрове, особенно в доспутнико­
вую эпоху [216]. Например, если ТПО для любой концентрации морского льда
превышала максимальную ТПО для концентрации льда 15% (то есть 𝑆𝑆𝑇𝑚𝑎𝑥

= 4,97°C), то концентрация устанавливалась равной нулю (это условие наибо­
лее часто встречается для регионов внутренних морей). Если значения ТПО
превышали 𝑆𝑆𝑇𝑚𝑎𝑥, концентрация льда снижалась до 15%. Однако такие кор­
ректировки затронули только очень небольшое количество точек, и величина
корректировок данных концентрации морского льда составила 10% или меньше.

В моделях общей циркуляции атмосферы граничные условия задаются
путем установления наблюдаемых значений температуры поверхности океана в
середине месяца, далее ежедневные ТПО рассчитываются методом линейной ин­
терполяции между этими заданными среднемесячными значениями. При этом
теряется изменчивость ТПО на временном масштабе меньше месяца и, кроме то­
го, такая процедура приводит к уменьшению амплитуд сезонных и межгодовых
колебаний ТПО, то есть среднемесячные значения температуры поверхности
океана, рассчитанные по линейно интерполированному ряду, будут ниже исход­
ных среднемесячных ТПО. Решение этой проблемы заключается в построении
набора данных значений среднемесячных ТПО, которые при интерполяции в
суточные значения, а затем обратном осреднении дают исходные ТПО. Метод
построения такого типа полей ТПО был предложен и использован для атмо­
сферного моделирования в рамках проекта сравнения атмосферных моделей
AMIP [206]. Такие искусственно построенные ТПО и концентрация морского
льда середины месяца в среднем лучше соответствуют фактическим темпера­
турам середины месяца, чем значения ТПО, полученные осреднением.

В данной работе в качестве граничных условий были использованы сред­
неклиматические значения ТПО и концентрации морского и материкового
льда AMIP для всего земного шара, ТПО из массива данных Merged Hadley­
NOAA/OI SST & SIC для определения аномалий ТПО, соответствующих
ЭНЮК и ТДК, а также данные реанализа JRA-55 для валидации получен­
ных результатов.
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2.3 Модельные эксперименты

В ходе работы было проведено 10 модельных экспериментов, в которых
в качестве граничных условий были использованы поля среднеклиматических
значений ТПО, к которым были добавлены крупномасштабные аномалии ТПО
в тропической зоне Тихого океана (табл. 2). Использованная в данных экс­
периментах конфигурация модели имела среднюю сложность: реалистичное
воспроизведение переноса излучения, простые схемы конвекции, пограничного
слоя и поверхности. Данные о состоянии морского и материкового льда также
были использованы из набора данных о граничных условиях AMIP и усред­
нены за все годы и все месяцы для получения среднегодового распределения
льда (рис. 2.5).

Таблица 2 — Таблица экспериментов
Сокращенное название

эксперимента
Граничные условия

КОНТР Среднеклиматические значения ТПО

КЭН1

Среднеклиматические значения ТПО
+ аномалии ТПТО, соответствующие по локали-

зации каноническому Эль-Ниньо (увеличены
в 1 раз)

КЭН1,5

Среднеклиматические значения ТПО
+ аномалии ТПТО, соответствующие по локали-

зации каноническому Эль-Ниньо (увеличены
в 1,5 раза)

КЭН (КЭН2)

Среднеклиматические значения ТПО
+ аномалии ТПТО, соответствующие по локали-

зации каноническому Эль-Ниньо (увеличены
в 2 раза)

ЭНМ

Среднеклиматические значения ТПО
+ аномалии ТПТО, соответствующие по локали-

зации Эль-Ниньо Модоки (увеличены
в 5,4 раза)
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ЛН
Среднеклиматические значения ТПО

+ аномалии ТПТО, соответствующие по локали-
зации Ла-Нинья (увеличены в 2 раза)

ТДК+

Среднеклиматические значения ТПО
+ аномалии ТПТО, соответствующие по локали-

зации положительной фазе ТДК (увеличены
в 2 раза)

ТДК-

Среднеклиматические значения ТПО
+ аномалии ТПТО, соответствующие по локали-

зации отрицательной фазе ТДК (увеличены
в 2 раза)

КЭН&ТДК+

Среднеклиматические значения ТПО
+ аномалии ТПТО, соответствующие по локали-

зации каноническому Эль-Ниньо (увеличены
в 2 раза) и положительной фазе ТДК

(увеличены в 2 раза)

ЭНМ&ТДК+

Среднеклиматические значения ТПО
+ аномалии ТПТО, соответствующие по локали-

зации Эль-Ниньо Модоки (увеличены
в 5,4 раза) и положительной фазе ТДК

(увеличены в 2 раза)

Во избежание корректировки влияния положения крупномасштабных по­
ложительных аномалий ТПТО в экваториальной зоне, во всех экспериментах
были подобраны такие условия, которые сводили бы к минимуму влия­
ние других факторов. Например, было использовано зональносимметричное,
фиксированное распределение озона и не воспроизводились квазидвухлетние
колебания в тропической стратосфере.

Кроме того, в качестве предварительного анализа были проведены экспе­
рименты на чувствительность модели к граничным условиям.
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Рисунок 2.5 — Поле концентраций морского льда, используемое в эксперимен­
тах, %

2.3.1 Контрольный эксперимент

Для оценки реалистичности воспроизведения крупномасштабной динами­
ки тропосферы и стратосферы на платформе Isca был проведен контрольный
эксперимент (КОНТР). В модуле перемешанного слоя океана были использова­
ны предписанные температуры поверхности, построенные по сезонно изменяю­
щейся климатологии ТПО по данным AMIP (рис. 2.6).

2.3.2 Эксперименты с фазами ЭНЮК: Каноническое Эль-Ниньо,
Эль-Ниньо Модоки и Ла-Нинья

Для определения влияния локализации крупномасштабных положитель­
ных аномалий ТПО в экваториальном Тихом океане на динамику тропосферы
и стратосферы были проведены модельные эксперименты, которые различа­
лись только граничными условиями на температуру поверхности океана. В
этих экспериментах к среднеклиматическим значениям ТПО были добавлены
аномалии, соответствующие по локализации двум типам положительной фазы
ЭНЮК — каноническому Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки.
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Рисунок 2.6 — Поле температур поверхности океана, используемое в качестве
граничных условий в контрольном эксперименте, сентябрь, К

Для построения граничных условий были использованы ТПО из массива
данных Merged Hadley-NOAA/OI SST & SIC. Аномалии канонического Эль­
Ниньо определялись в регионе Нино-3 [90° – 150° з. д.; 5° ю. ш. – 5° с. ш.].
Однако во избежание возникновения резких градиентов на границе региона бы­
ла использована расширенная область аномалий ТПО [140° в. д. – 80° з. д.;
20° ю. ш. – 20° с. ш.], имеющая практически нулевые аномалии на границе. По
календарям событий в работах [58; 72] были определены годы канонического
Эль-Ниньо, характеризующиеся максимальными амплитудами положительных
аномалий ТПО в регионе Нино-3. Таким образом, для построения граничных
условий эксперимента с аномалиями ТПО, соответствующими по локализации
аномалиям канонического Эль-Ниньо (эксперимент КЭН), было выбрано со­
бытие 1997/1998 гг.

При подготовке граничных условий для экспериментов на чувствитель­
ность модели положительные аномалии ТПТО в экваториальном регионе,
соответствующие по локализации аномалиям канонического Эль-Ниньо, были
добавлены к полю среднеклиматических значений температуры поверхности
океана во все месяца года с различным коэффициентом k: k=1 (эксперимент
КЭН1), k=1,5 (эксперимент КЭН1,5), k=2 (эксперимент КЭН2). Было полу­
чено, что в условиях эксперимента КОНТР и КЭН1/КЭН1,5 не наблюдается
статистически значимых различий на уровне 5% по критерию Стьюдента в
интенсивности СПВ, выраженной как зональная компонента скорости ветра,
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осредненная вдоль 60° с. ш. на уровне 10 гПа (𝑈60_10) (рис. 2.7 а). Значимый
отклик СПВ на крупномасштабные аномалии ТПО, соответствующие по лока­
лизации аномалиям канонического Эль-Ниньо и увеличенные с коэффициентом
1 и 1,5, отсутствует. В эксперименте КЭН2 наблюдается статистически значимое
на расширенном зимнем периоде (ноябрь–апрель) ослабление вихря относитель­
но контрольных значений. При этом, снижение интенсивности СПВ, хоть и не
значимое наблюдается и в эксперименте КЭН1,5.

Рисунок 2.7 — Интенсивность стратосферного полярного вихря, выраженная
как зональная компонента скорости ветра, осредненная вдоль 60° с. ш. на уровне
10 гПа, по данным модельных экспериментов на чувствительность КОНТР
(черным), КЭН1 (синим), КЭН1,5 (красным), КЭН2 (зеленым) (а), м/с. Рас­
пределение частоты ВСП внутри расширенного зимнего периода (ноябрь–март)
по данным модельных экспериментов КЭН1 (синим), КЭН1,5 (оранжевым) и

КЭН2 (зеленым) (б)

Наблюдаемое ослабление интенсивности СПВ согласуется с ростом коли­
чества внезапных стратосферных потеплений: от 24 в эксперименте КЭН1 до
55 в КЭН1,5 и 105 в КЭН2 (рис. 2.7 б).

Вышеописанный анализ указывает на то, что модель имеет некий порог
чувствительности к граничным условиям. С учетом этого, а также для полу­
чения более выраженного отклика тропосферно-стратосфного взаимодействия
на океанический сигнал, в последующих экспериментах использовались увели­
ченные аномалии ТПО. В дальнейшем для простоты изложения эксперимент
КЭН2 будет называться КЭН (рис. 2.8 а).

При подготовке граничных условий для эксперимента с положительными
аномалиями ТПТО в экваториальной зоне, соответствующими по локализации
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аномалиям Эль-Ниньо Модоки (эксперимент ЭНМ) был также использован рас­
ширенный регион [140° в. д. – 80° з. д.; 20° ю. ш. – 20° с. ш.]. Для построения было
выбрано событие 1994/1995 гг. [72]. Как было указано выше, значения аномалий
ТПО канонического Эль-Ниньо в несколько раз больше аномалий Эль-Ниньо
Модоки, которые даже при увеличении в два раза не достигают амплитуд на­
блюдаемых аномалий канонического Эль-Ниньо. Так как целью данной работы
было сравнить влияние именно локализации положительных аномалий ТПО в
экваториальном Тихом океане, для того, чтобы используемые в качестве гранич­
ных условий амплитуды аномалий были примерно одного порядка, аномалии
ТПО Эль-Ниньо Модоки были увеличены на коэффициент, который составлял
5,4 (рис. 2.8 б). Далее полученное поле аномалий было добавлено к среднекли­
матическим среднемесячным значениям ТПО по данным AMIP.

Рисунок 2.8 — Увеличенные аномалии температуры поверхности океана в ре­
гионе [140° в. д. – 80° з. д.; 20° ю. ш. – 20° с. ш.], используемые при построении
граничных условий в эксперименте КЭН (а), ЭНМ (б), °C. Зеленым цветом огра­
ничены районы Nino-3 и Nino-4, красным – район, в котором были увеличины

аномалии ТПО
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Кроме экспериментов КЭН и ЭНМ был проведен эксперимент на от­
клик интенсивности стратосферного полярного вихря на крупномасштабные
отрицательные аномалии ТПТО в экваториальном регионе, соответствующие
отрицательной фазе ЭНЮК — Ла-Нинья. Согласно работам [58; 72] было выбра­
но событие Ла-Нинья 1975/1976 гг., как одно из наиболее интенсивных событий
отрицательной фазы. Увеличенные с коэффициентом 2 аномалии в регионе
[140° в. д. – 80° з. д.; 20° ю. ш. – 20° с. ш.] были добавлены к среднеклима­
тическим значениям ТПО.

Рисунок 2.9 — Увеличенные аномалии температуры поверхности океана в ре­
гионе [140° в. д. – 80° з. д.; 20° ю. ш. – 20° с. ш.], соответствующие событию
Ла-Нинья 1975/1976 гг., °C. Красным цветом ограничен район, в котором были

увеличины аномалии ТПО

2.3.3 Эксперименты с положительной и отрицательной фазами
ТДК

Для выявления эффекта, оказываемого аномалиями ТПТО умеренных
широт Северного полушария на динамику стратосферного полярного вихря, в
частности, его интенсивность и частоту внезапных стратосферных потеплений,
были проведены эксперименты, в которых к среднеклиматическим полям ТПО
были добавлены аномалии ТПТО, соответствующие положительной и отрица­
тельной фазам Тихоокеанского десятилетнего колебания (ТДК).
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Как и в экспериментах КЭН и ЭНМ для определения аномалий ТПО, соот­
ветствующих положительной и отрицательной фазам ТДК, были использованы
значения ТПО Мирового океана из массива данных Merged Hadley-NOAA/OI
SST & SIC. Для периода 1900–2021 гг. были рассчитаны эмпирические орто­
гональные функции среднемесячных аномалий ТПО северной части Тихого
океана [120° в. д.– 110° з. д.; 20° с. ш. – 60° с. ш.], в качестве индекса ТДК
согласно [226] может быть использована главная компонента 1-ой ЭОФ. За
исследуемый период, с 1900 г. по 2021 г. максимальное значение индекса на­
блюдалось в феврале 1949 г. (соответствует положительной фазе ТДК), а
минимальное – в августе 1941 г. (соответствует отрицательной фазе ТДК). Для
аномалий ТПО в умеренных широтах Тихого океана был использован коэф­
фициент увеличения 2. Полученные аномалии (рис. 2.10) были прибавлены к
значениям ТПО по данным AMIP во все месяцы года.

Рисунок 2.10 — Увеличенные аномалии температуры поверхности океана в ре­
гионе [120° в. д.– 110° з. д.; 20° с. ш. – 60° с. ш.], используемые при построении
граничных условий для экспериментов с положительной фазой ТДК (а), отри­

цательной фазой ТДК (б), °C
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Полученные поля были использованы в качестве граничных условий в
экспериментах с положительной (эксперимент ТДК+) и отрицательной (экспе­
римент ТДК-) фазами Тихоокеанского десятилетнего колебания.

Так как пространственное распределение аномалий ТПТО положительной
фазы ТДК указывает на возможное усиление эффекта Эль-Ниньо (рис. 2.11),
были проведены эксперименты на определение совместного влияния положи­
тельной фазы ЭНЮК и положительной фазы ТДК на динамику тропосферно­
стратосферного взаимодействия. Для этого к среднеклиматическим значениям
AMIP одновременно добавлялись аномалии в умеренных широтах, соответ­
ствующие положительной фазе ТДК, и в тропической зоне, соответствующие
событию канонического Эль-Ниньо (эксперимент КЭН&ТДК+) или Эль-Ниньо
Модоки (эксперимент ЭНМ&ТДК+).

Рисунок 2.11 — Увеличенные аномалии температуры поверхности океана в
регионе [120° в. д. – 110° з. д.; 20° с. ш. – 60° с. ш.] и [140° в. д. – 80° з. д.;
20° ю. ш. – 20° с. ш.], используемые при построении граничных условий для

экспериментов КЭН&ТДК+ (а), ЭНМ&ТДК+ (б), °C
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2.4 Методы расчета индексов и физических величин

2.4.1 Характеристики стратосферного полярного вихря

Одной из основных характеристик стратосферного полярного вихря явля­
ется его интенсивность, позволяющая количественно оценить его состояние, то
есть по изменениям интенсивности СПВ внутри зимнего сезона можно судить
о его возмущениях. На настоящий момент предложено несколько методов рас­
чета интенсивности СПВ. Так, циркумполярное стратосферное течение часто
характеризуется среднезональными характеристиками ветра в средней атмо­
сфере, например, зональной компонентой скорости ветра, осредненной вдоль
60° с. ш. на уровне 10 гПа (индекс 𝑈60_10). Достаточно простыми для вычис­
ления являются индексы полусферных мод (например, индекс Арктической
Осцилляции) или атмосферные параметры с осреднением по полярному ре­
гиону стратосферы (например, геопотенциальная высота поверхности 10 гПа,
осредненная по району, севернее 60° с. ш. [227]). Эти характеристики не требуют
многопараметрических наборов данных и достаточно часто используются для
оценки интенсивности вихря. Более сложным методом является использование
скорости струйного течения полярной ночи (𝑊кр). Эта величина характеризу­
ет динамику края вихря и позволяет проанализировать интенсивность СПВ не
зависимо от его положения относительно полюса. Однако главная проблема
данного метода заключается в сложности расчета данного параметра.

Несмотря на то, что величина 𝑈60_10 чувствительна к положению СПВ
относительно полюса, этот метод достаточно хорошо характеризует возмущен­
ность вихря. Поэтому в данной работе, как и в большинстве работ [28; 228],
для оценки интенсивности стратосферного полярного вихря была использова­
на характеристика 𝑈60_10.

В зимний период в Северном полушарии может наблюдаться рост пото­
ка волновой активности из тропосферы в стратосферу, который приводит к
ослаблению и иногда разрушению стратосферного полярного вихря, то есть вне­
запным стратосферным потеплениям. Центральная дата ВСП в данной работе
определялась как момент, когда величина 𝑈60_10 меняла знак на отрицательный
[28; 228; 229]. Два последовательных ВСП в течение одного сезона считались



63

отдельными событиями при условии, что стратосферный полярный вихрь успе­
вал восстановиться минимум на 20 последовательных дней, то есть величина
𝑈60_10 оставалась положительной на протяжении не менее 20 последователь­
ных дней. В работе не рассматривались финальные потепления, которые нужно
было идентифицировать и отличить от внутрисезонных для ислючения из ана­
лиза. ВСП считалось финальным, если в апреле вихрь восстанавливался после
разрушения (индекс 𝑈60_10 становился положительным) менее чем на 10 дней
перед 30 апреля [28; 228; 229].

Все внезапные стратосферные потепления также были разделены на со­
бытия типа РТ и НРТ. Сигнал от событий типа РТ распространяется в
тропосферу и достигает поверхности Земли, данное распространение сигнала
от ВСП можно проследить по распространению аномалий индекса Арктической
осцилляции. События типа НРТ характеризуются распространением аномалий
индекса Арктической осцилляции только до тропопаузы, то есть сигнал не
распространяется в нижележащую тропосферу. В данном исследовании ВСП
считалось распространяющимся в тропосферу, если оно удовлетворяло следу­
ющим трем критериям [229; 230]:

1. Осредненный индекс АО в течение 45 дней (с 8-го по 52-й день после
центральной даты ВСП) на уровне 850 гПа должен был быть отрица­
тельным.

2. Количество дней в данном 45-дневном периоде, когда значения индекса
АО на уровне 850 гПа ниже нуля, должно составлять не менее 50%.

3. Количество дней в данном 45-дневном периоде, когда значения индекса
АО на уровне 100 гПа ниже нуля, должно составлять не менее 70%.

2.4.2 Индекс Арктической осцилляции

В последние десятилетия было показано, что стратосфера может оказы­
вать влияние на тропосферную динамику. Как было сказано ранее, индекс
Арктической осцилляции достаточно хорошо описывает изменения интенсив­
ности стратосферного полярного вихря.

Для расчета индекса Арктической осцилляции в данной работе был ис­
пользован упрощенный метод, описанный в работах [229; 231]. Ряды полей
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геопотенциальных высот изобарических поверхностей c 1000 гПа по 1 гПа бы­
ли отфильтрованы с использованием фильтра Ланцоша [232] с окном 60 дней
для того, чтобы убрать высокочастотные колебания (< 60 дней). Полученные
значения были осреднены по региону севернее 60° с. ш. и нормированы на
среднеквадратическое отклонение ряда за 100 лет на каждом уровне. Для то­
го, чтобы отрицательные значения индекса АО соответствовали возмущенному
вихрю, полученные ряды были умножены на -1.

2.4.3 Метод спектральной полосовой фильтрации Ланцоша

При расчете некоторых физических характеристик тропосферы и страто­
сферы (например, потоков Пламба и синоптической активности) необходимо
отфильтровывать высокочастотную или низкочастотную изменчивость рядов.
Для этого в данной работе фильтрация была проведена методом Ланцоша
[232]. Основной целью фильтрации являлось предсказуемо изменить амплиту­
ды гармоник, которые описывают ряд наблюдений, в Фурье разложении. Это
осуществляется за счет изменения последовательности данных умножением на
весовые функции.

Пусть исследуемая случайная функция, зависящая от времени, имеет вид
ряда:

𝑥(𝑡) =
∑︁
𝑗

𝑎(𝑓𝑗)𝑐𝑜𝑠[2π𝑓𝑗𝑡+φ(𝑓𝑗)], (2.2)

где 𝑎(𝑓𝑗) – это амплитуды гармоник с частотами 𝑓𝑗 случайными начальными
фазами φ(𝑓𝑗), тогда определенные частоты будут соответствовать извест­
ным временным масштабам составляющих. Если же в качестве аргумента
используется линейная координата, то вместо временных масштабов будут про­
странственные, в этом случае частотам соответствуют волновые числа. Тогда
поставленая задача — задача фильтрации: необходимо выделить из исследуе­
мого процесса гармоники с частотами 𝑓𝑙 >= 𝑓 >= 𝑓ℎ (𝑓 >= 0), и подавить
все прочие составляющие.

Фильтрация происходит с помощью преобразования (фильтра):

̃︀𝑥(𝑡) = ∫︁ +∞

−∞
ℎ(τ)𝑥(𝑡+ τ) 𝑑τ, (2.3)
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где ℎ(τ) – функция сдвига τ, определяющая частотный состав процесса ̃︀𝑥(𝑡) на
выходе фильтра (весовая функция фильтра).

Для фильтрации процесса 𝑥(𝑡) можно вначале задать частотную харак­
теристику, далее, используя обратное преобразование Фурье, найти весовую
функцию ℎ(τ), а затем выполнить преобразование фильтрации.

Задача фильтрации решится наилучшим образом при условии, что гармо­
ники с частотами 𝑓𝑙 >= 𝑓 >= 𝑓ℎ на выходе фильтра останутся неизменными,
а амплитуды всех остальных гармоник станут равны нулю. В этом случае ча­
стотная характеристика:

𝑅(𝑓) =

⎧⎨⎩1 при 𝑓𝑙 >= 𝑓 >= 𝑓ℎ

0 при 𝑓 < 𝑓𝑙; 𝑓 > 𝑓ℎ.
(2.4)

Однако частотная характеристика идеального фильтра может быть реали­
зована только тогда, когда и весовая функция ℎ(τ), и сам процесс 𝑥(𝑡) заданы
на бесконечном интервале. Однако получается, что интервал задания весовой
функции ℎ(τ) не бесконечен, так как интервал задания исходной функции 𝑥(𝑡)

всегда конечен.
Следовательно, задача фильтрации сводится к нахождению такой частот­

ной характеристики (и соответствующей весовой функции), которая обеспечи­
вала бы выделение гармоник в заданном диапазоне оптимальным образом. Это
удается сделать при известном энергетическом спектре исследуемого процес­
са. Поэтому во многих случаях используют квазиоптимальные фильтры, для
которых вид частотной характеристики задан заранее.

В гидрометеорологии при фильтрации исходная непрерывная функция
времени 𝑥(𝑡), заданная на интервале [−𝑇/2, 𝑇/2], представляется в виде вре­
менного ряда:

𝑥𝑛 =

⎧⎨⎩𝑥(𝑡) при 𝑡 = 𝑛∆𝑡, |𝑛| = 0,1,...,𝑁 ;

0 при других 𝑡,
(2.5)

где 2𝑁∆𝑡 = 𝑇 , а ∆𝑡 – интервал дискретности, т.е. промежуток времени, через
который производится снятие ординат исходной непрерывной функции. Для
исследуемого дискретного временного ряда интервал дискретности равен проме­
жутку времени между соседними наблюдениями. Тогда весовая функция ℎ(τ)
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представляет собой последовательность весов:

ℎ𝑚 =

⎧⎨⎩ℎ(τ𝑚) при τ = 𝑚∆𝑡, |𝑚| = 0,1,...,𝑀 ;

0 при других τ,
(2.6)

и 2𝑀∆𝑡 = 𝐿 – интервал задания весовой функции. Фильтр принимает вид:

̃︀𝑥𝑛 =
𝑀∑︁

𝑚=−𝑀

ℎ𝑚𝑥𝑛+𝑚. (2.7)

Использование конечного числа членов в ряде Фурье на практике приво­
дит к возникновению эффекта Гиббса. Подавление этого эффекта обеспечи­
вается особенностью фильтрации Ланцоша: весовые функции определяются
умножением первоначальных весовых функций на функцию вида sin(𝑋)/𝑋

(«сигма фактор», σ):

ℎ𝑚 = ℎ𝑚
sin(2π𝑘𝑓𝑛∆𝑡/𝑛)

2π𝑘𝑓𝑛∆𝑡/𝑛
. (2.8)

2.4.4 Трехмерный поток волновой активности Пламба

Внезапные стратосферные потепления (ВСП) являются одним из наи­
более ярких процессов динамического взаимодействия тропосферы и стра­
тосферы [25—27]. Одной из основых причин возникновения ВСП является
взаимодействие среднего потока в стратосфере с квазистационарными пла­
нетарными волнами с малыми волновыми числами, которые вертикально
распространяются из тропосферы в стратосферу. Для анализа распростране­
ния планетарных волн на стратосферную динамику используют метод расчета
потока волновой активности, предложенный Пламбом в 1985 году [233], опи­
сывающий распространение планетарных волн по широте (𝐹𝑥), долготе (𝐹𝑦)
и высоте (𝐹𝑧):

𝐹𝑥 =
𝑝

𝑝0
cosφ[𝑣′2 − 1

2Ω𝑎 sin 2φ

𝜕(𝑣′ψ′)

𝜕λ
]. (2.9)

𝐹𝑦 =
𝑝

𝑝0
cosφ[−𝑢′𝑣′ +

1

2Ω𝑎 sin 2φ

𝜕(𝑢′ψ′)

𝜕λ
]. (2.10)
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𝐹𝑧 =
𝑝

𝑝0
cosφ

2Ω sinφ

𝑆
× [𝑣′𝑇 ′ − 1

2Ω𝑎 sin 2φ

𝜕(𝑇 ′ψ′)

𝜕λ
]. (2.11)

𝑆 =
𝜕𝑇

𝜕𝑧
+

𝑘𝑇

𝐻
. (2.12)

где 𝑢′, 𝑣′, 𝑇 ′, ψ′ – отклонение от средних зональных значений зональной и ме­
ридиональной скоростей ветра, температуры и геопотенциала соответственно,
𝑆 – параметр статистической устойчивости, 𝑇 – температура, осредненная по
району, расположенному севернее 20° с.ш., 𝑘 – коэффициент температуропро­
водности, φ – широта, λ – долгота, Ω – угловая скорость вращения Земли, 𝑎 –
радиус Земли, 𝑝 – давление на заданном уровне, 𝑝0 = 1000 гПа.

Вместо среднемесячных значений полей зональной и меридиональной ско­
ростей ветра, температуры и геопотенциала для расчета компонент потока
Пламба были использованы ежедневные значения, поэтому методом Ланцоша
с окном 30 дней была отфильтрована высокочастотная изменчивость. Далее на
всех уровнях между 400 гПа и 0,02 гПа были расчитаны ежедневные значения
компонент трехмерного потока волновой активности.
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Глава 3. Отклик динамики стратосферно-тропосферного
взаимодействия на локализацию крупномасштабных

положительных аномалий ТПО в экваториальной части Тихого
океана

С целью определения влияния локализации крупномасштабных аномалий
ТПТО, соответствующих событиям канонического Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Мо­
доки, на динамику тропосферы и стратосферы были проведены модельные
эксперименты с граничными условиями, в качестве которых выступали поля
ТПО с увеличенными аномалиями в экваториальной части Тихого океана, по ло­
кализации соответствующими каноническому Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки.
В данной главе представлены результаты проведенных численных эксперимен­
тов на платформе Isca.

3.1 Валидация данных модельных экспериментов

Для оценки реалистичности воспроизведения моделью тропосферной и
стратосферной динамики была проведена валидация данных контрольного
эксперимента относительно данных реанализа JRA-55 (граничные условия и
конфигурация модели эксперимента КОНТР приведены в разделе 2.3.1).

Главным отличием условий контрольного эксперимента и JRA-55 является
то, что в КОНТР в качестве граничных условий использованы среднеклимати­
ческие значения, в то время как в реанализе присутствуют годы с Эль-Ниньо,
Ла-Нинья и нейтральной фазой ЭНЮК. Согласно [234—236] на протяжении
рассматриваемого 63-летнего период реанализа JRA-55 (зимы 1958/1959 –
2020/2021 гг.) наблюдалось 22 события Эль-Ниньо (15 из которых относятся
к каноническому типу, 7 – к типу Модоки); 21 событие Ла-Нинья. Оставшиеся
20 лет характеризуются нейтральной фазой ЭНЮК. Поэтому для валидации
модельных результатов по данным экспериментов КОНТР, КЭН, ЭНМ и ЛН
были созданы три дополнительные выборки ВАЛ1, ВАЛ2 и ВАЛ3, протяжен­
ность каждой из которых составляла 63 года. Кроме того, в каждой выборке
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количество событий ЭНЮК соответствовало количеству событий реанализа,
годы событий из экспериментов были выбраны случайным образом.

Сравнительный анализ показал, что динамика стратосферы как в Юж­
ном, так и в Северном полушарии воспроизводится моделью реалистично, но
наблюдаются некоторые отличия. На рис. 3.1 представлен среднемноголетний
годовой ход среднемесячных значений интенсивности СПВ обоих полушарий,
выраженных как зональная компонента скорости ветра, осредненная вдоль
60° с. ш. и 60° ю. ш. на уровне 10 гПа, по данным эксперимента КОНТР
и данным реанализа JRA-55. Видно, что средняя многолетняя интенсивность
СПВ по данным JRA-55 в Северном полушарии ниже средней интенсивности
вихря по данным контрольного эксперимента, а в Южном – выше интенсив­
ности вихря в КОНТР (средняя интенсивность СПВ по данным реанализа
нанесена на рис. 3.1 а, б синим цветом). Статистически значимые различия
в обоих полушариях наблюдаются на протяжении всего расширенного зимнего
периода (ноябрь–апрель). Факт отсутствия в контрольном эксперименте как в
атмосфере, так и в океане Северного полушария каких-либо аномальных со­
бытий (например, крупномасштабных аномалий ТПО Эль-Ниньо – Южного
колебания) может объяснять менее возмущенный вихрь в данных контрольного
эксперимента [237—239]. Кроме того, индекс 𝑈60_10 чувствителен к положению
вихря относительно полюса. Анализ пространственной структуры стратосфер­
ного полярного вихря на уровне 10 гПа (рис. 3.2) показал, что по данным
КОНТР СПВ более центрирован относительно полюса по сравнению с данными
реанализа, что также может вносить вклад в различие интенсивности СПВ в
данных КОНТР и JRA-55. В свою очередь, смещение среднего положения цен­
тра вихря в сторону Северной Атлантики и Евразии в данных реанализа может
быть объяснено тем, что в построении средних значений по данным JRA-55
были учтены годы с событиями Эль-Ниньо и Ла-Нинья, которые приводят к
возмущению СПВ и, в том числе, его смещению с полюса.

На рис. 3.3 представлена изменчивость интенсивности стратосферного по­
лярного вихря по данным валидационных выборок ВАЛ1, ВАЛ2 и ВАЛ3. В
Северном полушарии статистически значимые разницы всех трех выборок с
реанализом JRA-55 на расширенном зимнем периоде наблюдаются только в
марте–апреле. Весенняя интенсивность вихря может сильно зависеть от измен­
чивости концентрации озона, которая в свою очередь зависит от динамики СПВ
в предыдущую зиму. Различие в интенсивности СПВ в весенний период в дан­
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Рисунок 3.1 — Среднемесячные значения зональной компоненты скорости вет­
ра, осредненной вдоль 60° с. ш. (а, в) и 60° ю. ш. (б, г) на уровне 10 гПа, по

данным эксперимента КОНТР (а, б) и реанализа JRA-55 (в, г), м/с

Рисунок 3.2 — Пространственное распределение значений зональной ком­
поненты скорости ветра на высоте 10 гПа (декабрь–февраль) по данным

контрольного эксперимента (КОНТР) (а) и реанализа JRA-55 (б), м/с

ных реанализа и валидационных выборок может определяться тем, что после
экстремально сильного вихря наблюдаются высокие значения озона, так как
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в экспериментах было использовано фиксированное распределение озона. Дан­
ное исследование посвящено зимнему периоду (декабрь–февраль), из рис. 3.3
видно, что осенняя перестройка на зимнюю циркуляцию и зимняя динамика
стратосферы (до марта) воспроизводятся реалистично. В Южном полушарии в
данных реанализа наблюдается большая интенсивность вихря (средняя интен­
сивность СПВ по данным реанализа нанесена на рис. 3.3 а, б синим цветом).

Рисунок 3.3 — Зональная компонента скорости ветра, осредненная вдоль
60° с. ш. (а, в) и 60° ю. ш. (б, г) на уровне 10 гПа, по данным выборки ВАЛ2

(а, б) и реанализа JRA-55 (в, г), м/с

Изменчивость интенсивности СПВ в Северном полушарии больше, чем в
Южном по данным КОНТР, валидационных выборок и по данным JRA-55. При
этом, в модельных данных масштаб этой изменчивости в обоих полушариях
больше, чем в данных реанализа JRA-55.

Представленная на рис. 3.4 пространственная структура СПВ по данным
валидационных выборок характеризуется меньшими амплитудами интенсивно­
сти по сравнению с данными JRA-55. При этом наблюдается большее смещение
вихря с полюса, чем в данных эксперимента КОНТР. Кроме того, поле зо­
нальной компоненты скорости ветра на высоте 10 гПа в данных реанализа и
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данных ВАЛ1, ВАЛ2 и ВАЛ3 характеризуется большей площадью положитель­
ных значений, чем в данных контрольного эксперимента, где вихрь имеет более
компактную пространственную структуру.

Рисунок 3.4 — Пространственное распределение значений зональной компонен­
ты скорости ветра на высоте 10 гПа (декабрь–февраль) по данным реанализа

JRA-55 (а) и валидационных выборок ВАЛ1 (б), ВАЛ2 (в) и ВАЛ3 (г), м/с

На рис. 3.5 (а, б, в) представлены среднезональные, осредненные за 100
лет, значения температуры, зональной компоненты скорости ветра и стандарт­
ного отклонения зональной компоненты скорости ветра по данным КОНТР, а на
рис. 3.5 (г, д, е) — разница между данными параметрами по данным КОНТР и
данным реанализа JRA-55. По данным модельного эксперимента полярная стра­
тосфера на высоте 10–25 км холоднее (в среднем на 10 градусов), чем в данных
реанализа (рис. 3.5 г). На высотах выше 30 км наблюдается противоположное со­
отношение: значения температур в данных КОНТР выше, чем в данных JRA-55
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(у верхней границы различия достигают 30 градусов) [237]. Данное различие в
температурном режиме верхней полярной стратосферы Северного полушария
в зимний сезон по данным модельных экспериментов и по данным реанализа
может возникать из-за динамических процессов на верхней границы модели.
Несмотря на то, что модель имеет диссипативный слой на верхней границе, все
равно ограниченность домена по вертикали приводит к некоторым искусствен­
ным явлениям, но данный эффект касается только верхней стратосферы.

Рисунок 3.5 — Среднемноголетние (100 лет) среднесезонные (декабрь–февраль)
среднезональные значения температуры (а), К, зональной компоненты скорости
ветра (б), м/с, стандартного отклонения зональной компоненты скорости вет­
ра (в), м/с, по данным контрольного эксперимента. Разность среднесезонных
среднезональных значений температуры (г), К, зональной компоненты скоро­
сти ветра (д), м/с, стандартного отклонения зональной компоненты скорости
ветра (е), м/с, по данным контрольного эксперимента, осредненным за 100 лет
лет, и данным JRA-55, осредненным за 63 года. Регионы со статистически зна­
чимыми разницами на уровне 1% по критерию Стьюдента отмечены точками

(г, д)

Ограниченность модели по вертикали также может влиять на положение
оси струйного течения полярной ночи в Северном полушарии. В данных реана­
лиза максимум течения находится на высотах более 40 км, в то время как по
данным контрольного эксперимента ось течения проходит на высоте примерно
30 км (рис. 3.5 б, д). В Южном полушарии в верхней стратосфере по данным
реанализа наблюдаются более интенсивные восточные ветра, по сравнению с



74

данными эксперимента КОНТР. На высоте 40 км разницы достигают значений
порядка 30–40 м/с [237].

Анализ этих метеопараметров по данным валидационных выборок пока­
зал аналогичную вертикальную структуру аномалий: более холодную нижнюю
и более теплую верхнюю стратосферу, смещение оси струйного течения вниз в
данных модельных экспериментов по сравнению с данными реанализа. Кроме
того, стоит отметить, что зональная компонента скорости ветра в тропической
нижней стратосфере, а также в тропосфере и стратосфере умеренных широт
Северного полушария характеризуется большей изменчивостью в валидацион­
ных выборках, чем в данных JRA-55.

Как уже было сказано выше, конфигурация модели, которая исполь­
зовалась в данном исследовании, не позволяет разрешать квазидвухлетнее
колебание, что отображается на рис. 3.5 (в, е).

Для оценки реалистичности воспроизведения крупномасштабной цирку­
ляции средней тропосферы была проанализирована структура среднесезонных
значений аномалий геопотенциальной высоты, а также температуры относи­
тельно среднесезонных среднезональных значений на уровнях 100 гПа и 500
гПа, представленная на рис. 3.7. Видно, что пространственная структура ано­
малий очень схожа в данных контрольного эксперимента и данных реанализа
JRA-55.

Сравнительный анализ тропосферной циркуляции по данным валидаци­
онных выборок и реанализа JRA-55 показал, что аномалии среднесезонных
значений геопотенциальной высоты поверхностей 100 гПа и 500 гПа и темпе­
ратуры воздуха на уровнях 100 гПа и 500 гПа относительно среднесезонных
среднезональных значений по данным валидационных выборок и реанализа
JRA-55 имеют схожую пространственную структуру (на рис. 3.8 цветом на­
несены данные ВАЛ1; не представлены на рисунке, но имеют аналогичную
структуру данные ВАЛ2 и ВАЛ3). Разницы этих аномалий температуры пред­
ставлены на рис. 3.9 (б, г), видно, что небольшие регионы со значимыми
разностями наблюдаются над Восточной Сибирью и в тропиках. В поле геопо­
тенциальной высоты поверхностей 100 гПа и 500 гПа статистически значимые
отличия не выявлены.

Для оценки воспроизведения моделью физических процессов синоптиче­
ского масштаба в приземном слое в данной работе была расчитана синоп­
тическая активность для каждого зимнего сезона (декабрь–февраль). Она
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Рисунок 3.6 — Среднемноголетние (63 года) среднесезонные (декабрь–февраль)
среднезональные значения температуры (а), К, зональной компоненты скорости
ветра (б), м/с, стандартного отклонения зональной компоненты скорости ветра
(в), м/с, по данным реанализа JRA-55. Разность среднесезонных среднезональ­
ных значений температуры (г, ж, й), К, зональной компоненты скорости ветра
(д, з, к), м/с, стандартного отклонения зональной компоненты скорости ветра
(е, и, л), м/с, по данным валидационных выборок ВАЛ1 (г, д, е), ВАЛ2 (ж,
з, и), ВАЛ3 (й, к, л) и данным JRA-55. Регионы со статистически значимыми
разницами на уровне 5% по критерию Стьюдента отмечены точками (г, д, ж, з,

й, к)

оценивалась как среднеквадратичное отклонение колебаний геопотенциальной
высоты поверхности 1000 гПа, отфильтрованной в синоптическом диапазоне 2–6
дней. Из рис. 3.10 видно, что в КОНТР в районах Тихого и Атлантического океа­
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Рисунок 3.7 — Аномалии среднесезонных значений геопотенциальной высоты
поверхностей 100 гПа (а) и 500 гПа (в), м, и температуры воздуха на уровнях
100 гПа (б) и 500 гПа (г), К, относительно среднесезонных среднезональных
значений по данным КОНТР (нанесены цветом) и реанализа JRA-55 (обозначе­

ны контурами)

нов хорошо воспроизводятся основные шторм-треки Северного полушария. При
этом, их амплитуда ниже, чем в данных реанализа JRA-55. Хотя пространствен­
ное положение шторм-трека в Атлантическом океане совпадает в модельных
данных и данных реанализа, шторм-трек Тихого океана характеризуется более
северным положением в данных контрольного эксперимента.

Среднеквадратичное отклонение колебаний геопотенциальной высоты по­
верхности 1000 гПа по данным валидационных выборок, представленное на
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Рисунок 3.8 — Аномалии среднесезонных значений геопотенциальной высоты
поверхностей 100 гПа (а) и 500 гПа (в), м, и температуры воздуха на уровнях
100 гПа (б) и 500 гПа (г), К, относительно среднесезонных среднезональных
значений по данным ВАЛ1 (нанесены цветом) и реанализа JRA-55 (обозначены

контурами)

рис. 3.11, характеризуется большей амплитудой на севере Тихого и Атланти­
ческого океана по сравнению с данными JRA-55, а также над Европой и Азией.
При этом тихоокеанский шторм-трек также расположен севернее, чем в данных
реанализа, и имеет дополнительный максимум в районе Аляски.

Кроме того, для оценки реалистичности воспроизвения синоптической
активности в модельных экспериментах был проведен сравнительный анализ
данных наблюдений с данными, полученными в ходе модельных экспериментов
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Рисунок 3.9 — Разницы аномалий среднесезонных значений геопотенциальной
высоты поверхностей 100 гПа (а) и 500 гПа (в), м, и температуры воздуха на
уровнях 100 гПа (б) и 500 гПа (г), К, относительно среднесезонных среднезо­
нальных значений по данным ВАЛ1 и реанализа JRA-55. Регионы, где разницы
превышают 3 стандартных отклонения данных JRA-55, отмечены точками (б, г)

КЭН, ЭНМ и ЛН. Данные реанализа JRA-55 за зимний сезон (декабрь–фев­
раль) были раздены на три выборки: 15 лет, на протяжении которых наблюда­
лось каноническое Эль-Ниньо, 7 лет с Эль-Ниньо Модоки и 21 год с Ла-Нинья.
Далее было проведено сравнение с наборами случайно отобранных лет по дан­
ным соответствующих модельных экспериментов, имеющих соответствующую
продолжительность.
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Рисунок 3.10 — Среднемноголетнее (100 лет) среднеквадратичное отклонение
высокочастотных колебаний геопотенциальной высоты (с периодом 2–6 дней)
поверхности 1000 гПа за зимний сезон (декабрь–февраль) по данным контроль­
ного эксперимента (а), м. Среднемноголетнее (63 года) среднеквадратичное
отклонение высокочастотных колебаний геопотенциальной высоты (с периодом
2–6 дней) поверхности 1000 гПа за зимний сезон (декабрь–февраль) по данным

реанализа JRA-55 (б), м

На рис. 3.12 представлены разницы среднемноголетних среднеквадра­
тичных отклонений высокочастотных колебаний геопотенциальной высоты в
условиях канонического Эль-Ниньо и в годы нейтральной фазы по данным ре­
анализа JRA-55 и по данным валидационных выборок. Так, разницы по данным
модельных экспериментов характеризуются большими амплитудами, по срав­
нению с данными реанализа. Однако как в данных реанализа, так и в данных
ВАЛ1, ВАЛ2 и ВАЛ3 наблюдается отступание шторм-треков на юг, характер­
ное для событий Эль-Ниньо, по сравнению с положением в годы нейтральной
фазы [240].

Разности синоптической активности в года Эль-Ниньо Модоки и года ней­
тральной фазы, представленные на рис. 3.13, тоже характеризуются большими
амплитудами в данных модельных экспериментов, чем в данных JRA-55, а так­
же присутствует характерное смещение шторм-треков на юг.

На рис. 3.12 представлены разности синоптической активности в годы
Ла-Нинья и в годы нейтральной фазы по данным реанализа JRA-55 и по
данным валидационных выборок. Наблюдается хорошее воспроизведение про­
странственной структуры основных шторм-треков Северного полушария, а
также смещение Тихоокеанского шторм-трека на север. При этом амплитуды
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Рисунок 3.11 — Среднемноголетнее среднеквадратичное отклонение высо­
кочастотных колебаний геопотенциальной высоты (с периодом 2–6 дней)
поверхности 1000 гПа за зимний сезон (декабрь–февраль) по данным ре­
анализа JRA-55 (а), м. Среднемноголетнее среднеквадратичное отклонение
высокочастотных колебаний геопотенциальной высоты (с периодом 2–6 дней)
поверхности 1000 гПа за зимний сезон (декабрь–февраль) по данным ВАЛ1 (б),

ВАЛ2 (в), ВАЛ3 (г), м

аномалий в данных модельных экспериментов меньше наблюдаемых в услови­
ях обоих типов Эль-Ниньо, но превышают наблюдаемые разности по данным
реанализа.

Помимо валидации модельных данных были проведены эксперименты на
определение влияния положительной и отрицательной фаз ЭНЮК на дина­
мику тропосферно-стратосферного взаимодействия. На рис. 3.15 представлена
интенсивность стратосферного полярного вихря, являющаяся важным инди­
катором стратосферно-тропосферного взаимодействия, осредненная за 100 лет
по данным модельных экспериментов КОНТР, КЭН и ЛН. Видно, что влияние
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Рисунок 3.12 — Разница среднемноголетних среднеквадратичных отклонений
высокочастотных колебаний геопотенциальной высоты (с периодом 2–6 дней)
поверхности 1000 гПа за зимний сезон (декабрь–февраль) в года канонического
Эль-Ниньо и в года нейтральной фазы по данным реанализа JRA-55 (а), м.
Разница среднемноголетних среднеквадратичных отклонений высокочастотных
колебаний геопотенциальной высоты (с периодом 2–6 дней) поверхности 1000
гПа за зимний сезон (декабрь–февраль) в года канонического Эль-Ниньо и в

года нейтральной фазы по данным ВАЛ1 (б), ВАЛ2 (в), ВАЛ3 (г), м

аномалий ТПО, соответствующих фазам ЭНЮК, не симметрично как по воздей­
ствию, так и по интенсивности: каноническое Эль-Ниньо и Ла-Нинья ослабляют
вихрь [125; 237; 241]. Так, интенсивность СПВ, выраженная как 𝑈60_10, в экс­
перименте КЭН на 40% ниже контрольных значений. При этом, статистически
значимое ослабление 𝑈60_10 в этом эксперименте наблюдается на протяжении
всего расширенного зимнего периода (ноябрь–апрель).

В эксперименте с крупномасштабными аномалиями ТПО, соответствую­
щими по локализации аномалиям Ла-Нинья, интенсивность СПВ выше, чем в



82

Рисунок 3.13 — Разница среднемноголетних среднеквадратичных отклонений
высокочастотных колебаний геопотенциальной высоты (с периодом 2–6 дней)
поверхности 1000 гПа за зимний сезон (декабрь–февраль) в года Эль-Ниньо Мо­
доки и в года нейтральной фазы по данным реанализа JRA-55 (а), м. Разница
среднемноголетних среднеквадратичных отклонений высокочастотных колеба­
ний геопотенциальной высоты (с периодом 2–6 дней) поверхности 1000 гПа за
зимний сезон (декабрь–февраль) в года Эль-Ниньо Модоки и в года нейтраль­

ной фазы по данным ВАЛ1 (б), ВАЛ2 (в), ВАЛ3 (г), м

эксперименте КЭН, но она не достигает значений КОНТР. За зимний период
(декабрь–февраль) наблюдается ослабление вихря в среднем на 19% по срав­
нению с контрольным экспериментом. Как и в экспериментах с аномалиями
Эль-Ниньо, разницы ЛН и контрольного статистически значимы для всего рас­
ширенного зимнего периода (ноябрь–апрель).

Стоит отметить значимые различия в пространственной структуре и ам­
плитуде волн 1 и 2 в экспериментах КЭН и ЛН. Из представленного на рис. 3.16
положения 50 перцентиля волн 1 и 2 видно, что волна 1 в экспериментах КЭН и
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Рисунок 3.14 — Разница среднемноголетних среднеквадратичных отклонений
высокочастотных колебаний геопотенциальной высоты (с периодом 2–6 дней)
поверхности 1000 гПа за зимний сезон (декабрь–февраль) в года Ла-Нинья и
в года нейтральной фазы по данным реанализа JRA-55 (а), м. Разница сред­
немноголетних среднеквадратичных отклонений высокочастотных колебаний
геопотенциальной высоты (с периодом 2–6 дней) поверхности 1000 гПа за зим­
ний сезон (декабрь–февраль) в года Ла-Нинья и в года нейтральной фазы по

данным ВАЛ1 (б), ВАЛ2 (в), ВАЛ3 (г), м

ЛН/КОНТР находится в противофазе. При этом, ее амплитуда в КЭН постоян­
на на протяжении зимнего периода (декабрь–февраль), в КОНТР наблюдается
ее рост с декабря по февраль. А в эксперименте ЛН амплитуда волны 1 выше в
декабре, по сравнению с остальными месяцами (январь, февраль). Амплитуда
волны 2 в свою очередь в экспериментах КОНТР и ЛН выше более, чем в два
раза, по сравнению с экспериментом КЭН [125; 237; 242].

Волны Россби, сгенерированные вследствие аномального нагрева поверх­
ности океана в тропической зоне Тихого океана во время положительной
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Рисунок 3.15 — Интенсивность стратосферного полярного вихря, выражен­
наякак зональная компонента скорости ветра, осредненная вдоль 60° с. ш.
на уровне 10 гПа, по данным модельных экспериментов КОНТР (черным),

КЭН(красным), Ла-Нинья (синим), м/с

фазы ЭНЮК, распространяются в средние широты, где, взаимодействуя с
квазистационарными волнами, приводят к усилению Тихоокеанского-Северо­
американского колебания, что видно из представленного на рис. 3.17 (а) поля
аномалий геопотенциальной высоты поверхности 850 гПа в эксперименте КЭН.
Аномалии геопотенциала в эксперименте ЛН характеризуются более зонально
симметричным откликом поля давления в нижней тропосфере (рис. 3.17 б).
Аномалии геопотенциала образуют кольцевую структуру между 40° и 60° с. ш.,
которая напоминает Северную круговую моду. Амплитуда этой кольцевой
структуры ниже, чем в эксперименте КЭН, максимум аномалий достигает все­
го 90 м, а минимум — –61 м [237; 242].

Вертикальная компонента потока волновой активности Пламба, описыва­
ющая количество распространяющейся из тропосферы в стратосферу волновой
энергии и рассчитанная по результатам модельных экспериментов КЭН и ЛН,
представлена на рис. 3.18. Различие в экспериментах наблюдается как в про­
странственной структуре, так и в интенсивности вертикальной компоненты
потока Пламба: эксперимент КЭН характеризуется интенсификацией верти­
кальной компоненты над восточной Сибирью и западной частью северного
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Рисунок 3.16 — Положение 50 перцентиля волны 1 в экспериментах КОНТР
(черным), КЭН (красным), ЛН (синим) в декабре (а), январе (в), феврале (д),
м. Положение 50 перцентиля волны 2 в экспериментах КОНТР (черным), КЭН

(красным), ЛН (синим) в декабре (б), январе (г), феврале (е), м

Тихого океана (рис. 3.18 а), в то время как в ЛН основные регионы интен­
сификации находятся над Канадским Арктическим Архипелагом и южной
оконечностью Гренландии (рис. 3.18 б). Кроме того, волновая активность в
условиях эксперимента ЛН ниже, чем в условиях эксперимента КЭН [237; 242].

Для определения влияния волн 1 и 2 в экспериментах были рассчитаны
ЭОФ вертикальной компоненты потока Пламба. В отличие от эксперимента
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Рисунок 3.17 — Разницы зимней (декабрь–февраль) геопотенциальной высоты
поверхности 850 гПа в экспериментах КЭН и КОНТР (а), ЛН и КОНТР (б), м.
Положения максимальных абсолютных значений отмечены желтыми точками

(а, б)

Рисунок 3.18 — Волновая активность за зимний период (декабрь–февраль),
выраженная как вертикальная компонента потока Пламба на уровне 100 гПа в

экспериментах КЭН (а), ЛН (б), 10−2м2/с2

КЭН, где главную роль играет волна 2 (рис. 3.19 а), в эксперименте ЛН глав­
ную роль играет волна 1, отвечая за примерно 27% изменчивости (рис. 3.19
б). Максимальные значения ее амплитуды наблюдаются в районе Канадского
Арктического архипелага и над южной частью Гренландии. Волна 2 в экспери­
менте ЛН объясняет 15% изменчивости и смещена по фазе относительно волны
2 в эксперименте КЭН (рис. 3.19 г) [237; 242].
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Рисунок 3.19 — Первая (а, б) и вторая (в, г) ЭОФ потока волновой активности
в экспериментах КЭН (а, в) и ЛН (б, г) на уровне 100 гПа, 10−2м2/с2

3.2 Различие в крупномасштабной динамике средней тропосферы
в экспериментах КЭН, ЭНМ и КОНТР

В первую очередь был проведен анализ влияния локализации крупнома­
стабных аномалий температуры поверхности Тихого океана в экваториальной
зоне на динамику самого нижнего слоя атмосферы — тропосферу.

Анализ полей зимней (декабрь–февраль) приповерхностной (на уровне
1000 гПа) температуры (рис. 3.20 б, в) показал, что в Северном полушарии
в условиях обоих типов Эль-Ниньо наблюдается рост температуры не только
в экваториальном Тихом океане, но и над Канадой, северной частью Африки,
Европой и южной Азией. Аномалии достигают максимальных значений (около



88

8°C) над полуостровом Лабрадор и южным Китаем. Над территорией России,
стран Скандинавии и Мексикой наблюдаются более слабые отрицательные ано­
малии температур с максимальными значениями порядка 4°C.

Рисунок 3.20 — Поле зимней (декабрь–февраль) температуры на уровне 1000
гПа в контрольном эксперименте (а), К. Разница зимней температуры на уровне
1000 гПа в экспериментах КЭН и КОНТР (б), ЭНМ и КОНТР (в), ЭНМ и

КЭН (г), К

Различия в зимней приповерхностной температуре при сдвиге положи­
тельных аномалий ТПТО из восточной части к центру экваториальной зоны
выражаются в значимо более высоких температурах над всей территорией Се­
верной Америки (кроме полуострова Лабрадор), Европой и Арктикой. При
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этом, Эль-Ниньо Модоки сопровождается значимо более низкими температу­
рами над северо-западной частью Атлантического океана (рис. 3.20 г).

Генерирующиеся во время положительной фазы ЭНЮК волны Россби
распространяются из тропиков в умеренные широты. На рис. 3.21 представ­
лена разница дивергенций в экспериментах ЭНМ и КЭН на уровне 200 гПа
(рис. 3.21 а) и 1000 гПа (рис. 3.21 б). Видно, что у поверхности центральной
части экваториального Тихого океана в эксперименте ЭНМ формируется более
сильная зона конвергенции, окруженная зонами дивергенции, а на уровне 200
гПа над ней наблюдается зона дивергенции, более интенсивная в эксперименте
ЭНМ по сравнению с КЭН [242].

Рисунок 3.21 — Разница дивергенции, осредненной за зимний период (де­
кабрь–февраль), в экспериментах ЭНМ и КЭН на уровне 200 гПа (а), на уровне

1000 гПа (б), с−1

Разница полей осадков, представленная на рис. 3.22, отражает смещение
области усиленных осадков вслед за аномалиями ТПО к центральной части
Тихого океана в эксперименте ЭНМ [242].

Данное смещение зон осадков и конвергенции к центру экваториальной ча­
сти Тихого океана соответствует классическому описанию механизма, согласно
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Рисунок 3.22 — Разница осадков, осредненных за зимний период (декабрь–фев­
раль), в экспериментах ЭНМ и КЭН, кг/м2с

которому в условиях Эль-Ниньо Модоки формируется две ячейки Уокера, в от­
личие от условий канонического Эль-Ниньо, при которых формируется только
одна ячейка (рис. 3.23) [68]. То есть при различной локализации крупномасштаб­
ных положительных аномалий ТПТО происходит существенная перестройка
тропосферной циркуляции, и с физической точки зрения модель реалистично
воспроизводит циркуляционные процессы двух типов Эль-Ниньо.

Рисунок 3.23 — Схемы наблюдаемых аномальных условий океана и атмосферы,
связанных с каноническим Эль-Ниньо (а) и Эль-Ниньо Модоки (б) [68]

Распространяющиеся из тропиков волны Россби взаимодействуют в уме­
ренных широтах с квазистационарными планетарными волнами и приводят к
усилению Тихоокеанского-Северо-американского колебания [42; 45; 106; 240],
которое наблюдается в отклике крупномастшабной структуры поля давления
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в тропосфере в экспериментах КЭН и ЭНМ (рис. 3.24 а, б). Данная структура
аномалий геопотенциала представляет собой смещеную на восток моду Тихо­
океанского-Северо-американского колебания, которая имеет характер волны,
распространяющейся из тропиков Тихого океана, с положительными анома­
лиями в центре тропической зоны, отрицательными аномалиями в районе
Алеутского минимума и опять положительными у южной оконечности Грен­
ландии и над морем Лабрадор [237; 242].

Рисунок 3.24 — Разницы зимней (декабрь–февраль) геопотенциальной высоты
поверхности 850 гПа в экспериментах КЭН и КОНТР (а), ЭНМ и КОНТР (б),
ЭНМ и КЭН (в), м. Положения максимальных абсолютных значений отмечены
желтыми точками (а, б). Области значимых по критерию Стьюдента разниц

отмечены точками (в)

В районе Алеутского минимума в эксперименте КЭН наблюдаются от­
рицательные аномалии, достигающие –159 м (рис. 3.24 а), в то время как
в эксперименте ЭНМ аномалии геопотенциала достигают значений –195 м
(рис. 3.24 б), то есть Алеутский минимум углублен еще больше. Различает­
ся и положение этого минимума: в эксперименте ЭНМ он на 4° южнее, чем в
эксперименте КЭН.

Максимум положительных аномалий геопотенциальной высоты поверх­
ности 850 гПа в эксперименте КЭН наблюдается над южной оконечностью
Гренландии и составляет 152 м. В эксперименте ЭНМ он находится над Гуд­
зоновым проливом (то есть сдвинут на 28° на запад относительно максимума
в эксперименте КЭН), его значение меньше, чем в КЭН, и составляет 138 м.
Как будет показано далее, более глубокий Алеутский минимум в эксперименте
ЭНМ возникает из-за большей амплитуды волны 2 в этом эксперименте, по
сравнению с КЭН.



92

Так как в стратосферу проникают планетарные волны только с маленьки­
ми волновыми числами, далее был проведен анализ различий пространственной
структуры квазистационарных планетарных волн 1 и 2 в средней тропосфере в
проведенных экспериментах. На рис. 3.25 представлено положение 50 перценти­
ля волн 1, 2, а также их суммы в зимние месяцы в экспериментах КЭН и ЭНМ.
Значимых различий в волне 1 в этих экспериментах не наблюдается, и в КЭН,
и в ЭНМ ее амплитуда уменьшается с 50 м в декабре до 40 м в феврале.

Рисунок 3.25 — Положение 50 перцентиля волны 1 в экспериментах КЭН (чер­
ным), ЭНМ (красным), в декабре (а), январе (г), феврале (ё), м. Положение 50
перцентиля волны 2 в экспериментах КЭН (черным), ЭНМ (красным) в декаб­
ре (б), январе (д), феврале (ж), м. Положение 50 перцентиля суммы волн 1 и
2 в экспериментах КЭН (черным), ЭНМ (красным) в декабре (в), январе (е),

феврале (з), м

В отличие от волны 1, волна 2 имеет различную структуру в эксперимен­
тах (рис. 3.25 б, д, ж). Хотя амплитуда волны 2 меньше амплитуды волны 1,
здесь также наблюдается уменьшение с декабря по февраль. Средняя за зиму
амплитуда волны 2 в эксперименте КЭН составляет 10 м, изменяясь от 12 м в
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декабре до 7 м в феврале. В эксперименте ЭНМ средняя амплитуда волны 2
выше и составляет 24 м, уменьшение наблюдается с 32 м в декабре до 18 м в
феврале. Кроме того, эксперимент ЭНМ характеризуется стационарной волной
2, например, один из ее максимумов всю зиму находится в районе 60° в. д. В
отличие от этого, волна 2 в эксперименте КЭН сдвигается на запад: в среднем
на 60° за зиму [237; 242].

3.3 Динамика планетарных волн в условиях канонического
Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки по данным соответствующих

экспериментов

Различное положение крупномасштабных положительных аномалий
ТПТО в экваториальной зоне, соответствующих каноническому Эль-Ниньо
и Эль-Ниньо Модоки, приводит к двум различным пространственным струк­
турам планетарных волн в Северном полушарии. На рис. 3.26 представлена
меридиональная компонента скорости ветра на уровне 200 гПа, осредненная
за зимний сезон (декабрь–февраль), по данным экспериментов КЭН (рис. 3.26
а) и ЭНМ (рис. 3.26 б). В эксперименте КЭН приэкваториальный максимум
меридионального ветра расположен в районе 140° з. д., в то время как в
эксперименте ЭНМ он смещен на запад примерно на 30° и располагается у
170° з. д. Кроме того, в поле меридионального ветра видно основное различие
в пространственной структуре планетарных волн в экспериментах: в условиях
увеличенных аномалий ТПО, соответствующих каноническому Эль-Ниньо,
зимой в тропосфере наблюдается формирование одной волновой структуры,
распространяющейся с северо-запада на юго-восток над Тихим океаном. В
отличие от этого, в эксперименте ЭНМ присутствует две волновое структу­
ры. Они зонально ориентированы вдоль 20° с. ш. и 50° с. ш., хотя и имеют
небольшое отклонение в сторону экватора.

В поле квадрата меридиональной компоненты скорости ветра (рис. 3.27)
видно, что данное различие возникает из-за более западного положения при­
экваториального максимума в эксперименте ЭНМ. Ограниченный с одной
стороны этим, а с другой стороны максимумом к западу от Японских остро­
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Рисунок 3.26 — Меридиональная компонента скорости ветра на уровне 200 гПа,
осредненная за зимний период (декабрь–февраль), по данным экспериментов

КЭН (а) и ЭНМ (б), м/с

вов, тропический минимум разделяется на два в районе 180°, что и формирует
две волны в эксперименте ЭНМ.

Прямое влияние на динамику стратосферного полярного вихря оказывают
квазистационарные волны, так как более интенсивное распространение волн из
тропосферы в стратосферу может приводить к ослаблению и разрушению вих­
ря. Количество волновой энергии, приходящей в Арктический регион, может
быть оценено с помощью меридиональной и вертикальной компонент потока
волновой активности Пламба. Не смотря на то, что в целом пространственная
структура вертикальной компоненты потока Пламба в экспериментах КЭН и
ЭНМ схожа (рис. 3.28), в характеристиках распространения волн в этих экс­
периментах наблюдаются как качественные, так и количественные различия.
Так, в вертикальной компоненте потока Пламба на уровне 100 гПа в экспери­
менте ЭНМ наблюдается значимое усиление потока волновой активности над
северной частью Скалистых гор и его ослабление над Северной Атлантикой и
Восточной Сибирью (рис. 3.28 б) [237; 242].

На рис. 3.29 представлены первая и вторая ЭОФ вертикальной компо­
ненты потока Пламба, расчитанные для определения влияния волн 1 и 2 в
различных экспериментах. Видно, что в экспериментах КЭН и ЭНМ главную
роль играет волна 2, объясняющая 23% и 26% изменчивости соответственно
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Рисунок 3.27 — Квадрат меридиональной компоненты скорости ветра на уровне
200 гПа, осредненная за зимний период (декабрь–февраль), по данным экспе­

риментов КЭН (а) и ЭНМ (б), м2/с2

(рис. 3.29 а, б). При этом, в эксперименте ЭНМ в районе Сибири и Канадского
Арктического архипелага положительные аномалии имеют меньшую амплиту­
ду, чем в эксперименте КЭН. Вторая ЭОФ в обоих экспериментах представляет
собой волну 1 и объясняет 17% изменчивости в эксперименте КЭН и 18% – в
ЭНМ (рис. 3.29 в, г) [237; 242].

В поле вертикальной компоненты зимнего (декабрь–февраль) потока
волновой активности на уровне 200 гПа, представленном на рисунке 3.30,
наблюдается атмосферный отклик на увеличенные ТПО в районе экватора,
который выражается в распространяющихся в умеренные широты волнах Росс­
би [240]. При этом, направление распространения волн в эксперименте КЭН не
является строго меридиональным. Так как гребень волны расположен вблизи
Североамериканского континента (в районе 20° с. ш. и 140° з. д.), наблюдается
распространение волны на северо-запад и северо-восток. На севере распро­
странение ограничивается Скалистыми горами (рис. 3.30 а). В эксперименте
ЭНМ (рис. 3.30 б) восходящий поток волновой активности сдвигается к цен­
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Рисунок 3.28 — Волновая активность за зимний период (декабрь–февраль),
выраженная как вертикальная компонента потока Пламба на уровне 100 гПа в
эксперименте ЭНМ (а), 10−2м2/с2. Разница волновой активности на уровне 100
гПа в экспериментах ЭНМ и КЭН (области значимых по критерию Стьюдента

разниц отмечены точками) (б), 10−2м2/с2

тру Тихого океана вслед за изменением локализации положительных аномалий
ТПО. При этом, распространение волнового фронта можно проследить из тро­
пиков в умеренные широты, а вдоль 160° в. д. наблюдается распространение
волнового потока в арктический регион, интенсивность которого выше, чем в
эксперименте КЭН (рис. 3.30 в). Более западное положение аномалий ТПО, со­
ответствующих Эль-Ниньо Модоки, приводит к тому, что в этом эксперименте
ложбина волны расположена над Тихим океаном, а следующий гребень — над
Североамериканским континентом. Структурированное и более интенсивное
распространение волн Россби из тропиков в умеренные широты в эксперименте
ЭНМ может приводить к большей фокусировке волновой энергии в полярной
зоне и, как следствие, более частым ВСП.

При осреднении вертикальной компоненты потока волновой активности
на периоде 5–20 дней до ВСП (рис. 3.31) наблюдается аналогичное про­
странственное распределение распространения волн Россби. Эксперимент ЭНМ
также характеризуется более интенсивным волновым потоком в умеренные ши­
роты (рис. 3.31 в) [243].

Cтоит отметить, что зимой (декабрь–февраль) в эксперименте ЭНМ на
уровне 30 гПа над Беринговым проливом наблюдается большая интенсифи­
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Рисунок 3.29 — Первая (а, б) и вторая (в, г) ЭОФ потока волновой активности
в экспериментах КЭН (а, в) и ЭНМ (б, г) на уровне 100 гПа, 10−2м2/с2

кация вертикальной компоненты потока Пламба, чем в эксперименте КЭН
(рис. 3.32) [243]. Не смотря на то, что в эксперименте ЭНМ в других регио­
нах наблюдается значимое ослабление потока, именно этот регион 165° в. д. –
165° з. д., 52.5° с. ш. – 72.5° с. ш. критичен для формирования ВСП и получил
название региона-прекурсора ВСП [124].

Анализ вертикальной компоненты потока Пламба на периоде 5–20 дней
до ВСП в стратосфере (на уровне 30 гПа) показал, что в обоих экспериментах
с положительной фазой ЭНЮК перед ВСП над северо-восточной Сибирью на­
блюдается восходящий поток наибольшей интенсивности (рис. 3.33). При этом,
над Канадским арктическим архипелагом присутствует слабый нисходящий по­
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Рисунок 3.30 — Вертикальная компонента потока волновой активности на 200
гПа в экспериментах КЭН (а), ЭНМ (б), осредненная за зимний период (де­
кабрь–февраль), 10−2м2/с2. Разница вертикальных компонент потока волновой
активности в экспериментах ЭНМ и КЭН (в), 10−2м2/с2. На (в) разницы стати­

стически значимые на уровне 5% отмечены точками

ток, а над всей северной Евразией – слабый восходящий. Однако разницы в
вертикальном распространении в экспериментах КЭН и ЭНМ статистически
незначимы [243].

На рис. 3.34 представлено сравнение вертикальной компоненты потока
волновой активности в контрольном эксперименте, а также экспериментах КЭН
и ЭНМ. Контрольный эксперимент характеризуется более высокими аномали­
ями потока волновой активности на севере Тихого океана, здесь отсутствует
распространение волн Россби из тропиков в полярную область, наблюдаемое в
экспериментах ЭНМ и КЭН. В эксперименте КОНТР аномалии вертикальной
компоненты южнее 30° с. ш. отрицательны или отсутствуют, то есть происходит
интенсификация планетарной волны умеренных широт [243].
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Рисунок 3.31 — Вертикальная компонента потока волновой активности на 200
гПа в экспериментах КЭН (а), ЭНМ (б), осредненная за период 5–20 дней до
ВСП, 10−2м2/с2. Разница вертикальных компонент потока волновой активности
в экспериментах ЭНМ и КЭН (в), 10−2м2/с2. На (в) разницы статистически

значимые на уровне 5% отмечены точками

Рисунок 3.32 — Разница зимних (декабрь–февраль) вертикальных компонент
потока волновой активности в экспериментах ЭНМ и КЭН на уровне 30 гПа,
10−2м2/с2 (разницы, статистически значимые на уровне 5%, отмечены точками)
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Рисунок 3.33 — Вертикальная компонента потока волновой активности на 30
гПа в эксперименте КЭН (а), ЭНМ (б), осредненная за период 5–20 дней до
ВСП, 10−2м2/с2. Разница вертикальных компонент потока волновой активности

в экспериментах КЭН и ЭНМ (в), 10−2м2/с2

Помимо вертикальной компоненты потока Пламба, для оценки интенсив­
ности распространения волновой активности из тропиков в умеренные широты
была расчитана меридиональная компонента потока на уровне 200 гПа. В табли­
це 3 представлены ее значения, осредненные вдоль 50° с. ш., 60° с. ш. и 70° с. ш.
за зимний период (декабрь–февраль), а в таблице 4 – за период 5–20 дней до
ВСП. Интегральный меридиональный поток в эксперименте ЭНМ в умеренных
широтах выше, чем в эксперименте КЭН, на обоих временных периодах. Так, в
эксперименте Эль-Ниньо Модоки поток через 60° с. ш. и 70° с. ш. зимой на 22%
и 44% выше, чем в эксперименте КЭН, соответственно. Поток через 50° с. ш.
в декабре–феврале в этих экспериментах различается в 4 раза и составляет
0,51 м2/с2 в эксперименте ЭНМ и 0,12 м2/с2 в эксперименте КЭН.
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Рисунок 3.34 — Вертикальная компонента потока волновой активности на 200
гПа в контрольном эксперименте, осредненная за период 5–20 дней до ВСП
(а), 10−2м2/с2. Разница вертикальных компонент потока волновой активности
в экспериментах ЭНМ и КОНТР (б), КЭН и КОНТР (в), 10−2м2/с2. На (б) и

(в) разницы статистически значимые на уровне 5% отмечены точками

Период 5–20 дней до ВСП в эксперименте ЭНМ характеризуется большим
потоком только через 60° с. ш. и 70° с. ш. Здесь интегральный меридиональный
поток на 13% и 25% выше, чем в эксперименте КЭН, соответственно. Небольшая
разница наблюдается в меридиональной компоненте потока волновой активно­
сти через 50° с. ш. в экспериментах КЭН и ЭНМ на этом периоде. Кроме того,
интегральный поток в полярный регион увеличивается перед ВСП в обоих экс­
периментах (кроме потока через 50° с. ш. в эксперименте ЭНМ).

На рис. 3.35 представлены разности меридиональных компонент пото­
ка волновой активности в экспериментах ЭНМ и КЭН, осредненные за зиму
(рис. 3.35 а) и за период 5–20 дней до ВСП (рис. 3.35 б). Видно характерное
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Таблица 3 — Меридиональная компонента потока волновой актив­
ности на 200 гПа, осредненная за зимний период, в экспериментах с
аномалиями ТПО, соответствующими Эль-Ниньо Модоки и канони­
ческому Эль-Ниньо, м2/с2

Эксперимент 50° с. ш. 60° с. ш. 70° с. ш.
Контрольный -0,98 1,02 0,55

КЭН 0,12 1,10 0,36
ЭНМ 0,51 1,35 0,52

Таблица 4 — Меридиональная компонента потока волновой актив­
ности на 200 гПа, осредненная за период 5–20 дней до ВСП, в
экспериментах с аномалиями ТПО, соответствующими Эль-Ниньо
Модоки и каноническому Эль-Ниньо, м2/с2

Эксперимент 50° с. ш. 60° с. ш. 70° с. ш.
Контрольный -0,99 1,19 0,78

КЭН 0,28 1,22 0,47
ЭНМ 0,27 1,39 0,59

смещение потока на запад вслед за смещением положительных аномалий ТПО
в эксперименте ЭНМ на обоих временных промежутках.

Сравнение меридиональных компонент потока волновой активности в
контрольном эксперименте и в экспериментах с аномалиями ТПО, соот­
ветствующими положительной фазе ЭНЮК, показало, что интегральный
меридиональный поток в КОНТР выше, чем в КЭН и ЭНМ, только через
70° с. ш. (табл. 3). При этом, меридиональная компонента потока волновой
активности, осредненная вдоль 50° с. ш. в контрольном эксперименте меньше
0, а вдоль 60° с. ш. – меньше, чем в экспериментах с аномалиями Эль-Ниньо.
Это означает, что в контрольном эксперименте не наблюдается распространение
волновой активности из низких широт в высокие, а происходит фокусировка
планетарной волны умеренных широт.

На рис. 3.36 представлена меридиональная компонента потока волновой
активности Пламба вдоль 50° с. ш., 60° с. ш., 70° с. ш. в экспериментах КЭН
и ЭНМ. Последний характеризуется усилением меридионального потока в рай­
оне между 170° в. д. и 160° з. д. В эксперименте КЭН меридиональный поток
выше, чем в эксперименте ЭНМ, вдоль 50° с. ш. и 60° с. ш. в районе 60° з. д. –
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Рисунок 3.35 — Разница меридиональных компонент потока волновой ак­
тивности на 200 гПа, осредненная за зимний период (декабрь–февраль), в
экспериментах ЭНМ и КЭН (а), м2/с2. Разница меридиональных компонент
потока волновой активности на 200 гПа, осредненная за период 5–20 дней до
ВСП, в экспериментах ЭНМ и КЭН (б), м2/с2. Разницы статистически значи­

мые на уровне 5% отмечены точками

90° з. д. на уровне 200 гПа и вдоль 50° с. ш. в районе 60° в. д. – 120° в. д. на
уровне 30 гПа. Однако на всех трех широтах на уровнях 200 гПа и 30 гПа в экс­
перименте ЭНМ поток в регион-прекурсор ВСП выше или сравним с потоком
в эксперименте КЭН [243].

3.4 Отклик крупномасштабной стратосферной динамики на
различную локализацию положительных аномалий ТПО в

экваториальном Тихом океане по данным модельных экспериментов

Интенсивность СПВ может являться важным индикатором стратосферно­
тропосферного взаимодействия, так как при усилении потока волновой актив­
ности из тропосферы в стратосферу происходит возмущение СПВ, часто можно
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Рисунок 3.36 — Меридиональная компонента потока Пламба вдоль 50° с. ш.
(а, б), 60° с. ш. (в, г), 70° с. ш. (д, е) на уровне 200 гПа (а, в, д), 30 гПа (б, г, е)

по данным экспериментов КЭН (черным) и ЭНМ (красным), м2/с2

фиксировать обрушение планетарных волн на границе вихря и, как следствие,
ослабление вихря. Поэтому на следующем этапе работы был проведен анализ
стратосферной динамики.

На рис. 3.37 представлена интенсивность стратосферного полярного вих­
ря, осредненная за 100 лет по данным модельных экспериментов КОНТР, КЭН
и ЭНМ. В таблице 5 приведена оценка статистической значимости среднеме­
сячных разностей интенсивности СПВ в экспериментах КОНТР, КЭН и ЭНМ.
Анализ отклика стратосферной динамики на различную локализацию крупно­
масштабных положительных аномалий ТПО в экваториальном Тихом океане
показал, что СПВ ослабляется на фоне положительных аномалий ТПО, по
локализации соответствующих обоим типам Эль-Ниньо, относительно данных
контрольного эксперимента. Зимой (декабрь–февраль) средние значения ин­
тенсивности СПВ, выраженной как 𝑈60_10, в эксперименте КЭН на 40% ниже
контрольных значений: в январе в эксперименте КЭН средняя скорость вихря
составляет 24 м/с, в то время как в январе в КОНТР ее значения достигают 39
м/с. Разницы для экспериментов КОНТР и КЭН статистически значимы для
всего расширенного зимнего периода (ноябрь–апрель).

В эксперименте Эль-Ниньо Модоки наблюдается еще большее ослабление
интенсивности СПВ: почти на 50% по сравнению с контрольными значениями.
Оно также статистически значимо с ноября по апрель. Максимальные различия
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Рисунок 3.37 — Интенсивность стратосферного полярного вихря, выражен­
ная как зональная компонента скорости ветра, осредненная вдоль 60° с. ш. на
уровне 10 гПа, по данным модельных экспериментов КОНТР (черным), КЭН

(красным), ЭНМ (зеленым), м/с

Таблица 5 — Оценка статистической значимости среднемесячных
разностей интенсивности СПВ в экспериментах КОНТР, КЭН и
ЭНМ. Месяца, когда разницы статистически значимы на уровне 5%
согласно критерию Стьюдента отмечены закрашенными ячейками

Ноябрь Декабрь Январь Февраль Март Апрель
КЭН – КОНТР
ЭНМ – КОНТР

ЭНМ – КЭН

в экспериментах КЭН и ЭНМ наблюдаются в начале зимы (ноябрь, декабрь),
когда 𝑈60_10 в среднем на 21 м/с ниже в ЭНМ, чем в КЭН, и в конце рас­
ширенного зимнего периода (март, апрель), в это время в эксперименте ЭНМ
скорость вихря слабее на 18 м/с.

Таким образом, отклик стратосферной динамики на различную локали­
зацию крупномасштабных положительных аномалий ТПО в экваториальном
Тихом океане схож по воздействию, но различается по интенсивности [242; 243].

Интенсивность стратосферного полярного вихря тесно связана с еще
одной характеристикой стратосферной динамики — частотой внезапных стра­
тосферных потеплений. В данной работе все ВСП были разделены на два типа:
сигнал от которых распространяется в тропосферу (РТ) и не распространяет­
ся (НРТ). В таблице 6 приведены значения частоты внезапных стратосферных
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потеплений по данным модельных экспериментов, а также соотношение коли­
чества событий ВСП типа РТ и НРТ. В контрольном эксперименте произошло
35 ВСП за 100 лет, в то время как в экспериментах КЭН и ЭНМ частота вне­
запных стратосферных потеплений возрастает почти в три раза: до 1,05 и 1,21
событий в год соответственно. Это увеличение количества ВСП согласуется с
гораздо более слабым вихрем в соответствующих экспериментах [241; 242].

Таблица 6 — Частота наблюдения экстремальных состояний Аркти­
ческого СПВ по данным модельных экспериментов. Частота ВСП
указана в событиях в год. Частота событий типа РТ и НРТ указа­
на в процентах от общего количества ВСП, наблюдаемых в данном
эксперименте
Эксперимент Частота ВСП, соб. в год ВСП РТ, % ВСП НРТ, %

КОНТР 0,35 63 37
КЭН 1,05 35 65
ЭНМ 1,21 37 63

Различия наблюдаются и в соотношении внезапных стратосферных потеп­
лений типа РТ и НРТ в экспериментах КОНТР и КЭН/ЭНМ. В контрольном
эксперименте соотношение между ВСП типа РТ и НРТ составляет 63% и 37%
соответственно. Преобладание количества ВСП, сигнал после которых распро­
страняется в тропосферу, указывает на главную роль такого типа событий в
среднеклиматических условиях. В отличие от этого, в экспериментах КЭН и
ЭНМ только 35% событий являются событиями ВСП типа РТ. Количество
ВСП, сигнал после которых не распространяется в тропосферу, составляет 65%,
то есть увеличение количества ВСП происходит за счет именно ВСП типа НРТ.

На рис. 3.38 представлено высотное и временное распределение значе­
ний индекса Арктической осцилляции для ВСП типа РТ и НРТ, а также для
событий экстремально сильного вихря по данным модельных экспериментов.
Сравнительный анализ распределения индекса АО во время ВСП двух типов по
данным модельных экспериментов показал, что в экспериментах КЭН и ЭНМ
наблюдаются наименьшие значения индекса, которые достигают значений –2
(рис. 3.38 г, д, ё, ж). Данные небольшие значения индекса АО могут объяс­
няться сильно ослабленным фоновым состоянием СПВ в этих экспериментах.
Стоит отметить, что в эксперименте КЭН аномалии сохраняются в атмосфере
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дольше, чем в эксперименте ЭНМ. Величины индекса АО в контрольном экс­
перименте максимальны, достигают значений –5 и сохраняются в атмосфере
более, чем на 45 дней (рис. 3.38 а, б).

Рисунок 3.38 — Высотно-временное распределение значений индекса АО, осред­
ненных по событиям ВСП типа РТ (а, г, ж), типа НРТ (б, д, з) и событиям
экстремально сильного вихря (в, е, и) по данным экспериментов КОНТР (а, б,
в), КЭН (г, д, е), ЭНМ (ё, ж, з). Центральные даты событий отмечены красной
пунктирной линией для ВСП и желтой пунктирной линией для событий экстре­

мально сильного СПВ

События экстремально сильного вихря в контрольном эксперименте
характеризуются наименьшей амплитудой: во время центральной даты наблю­
даются значения около 2 (рис. 3.38 в). Максимальные значения индекса АО
наблюдаются в эксперименте КЭН (рис. 3.38 е) практически на всем 45-дневном
периоде. Значения во время центральной даты достигают 3. Аномалии индекса
АО в эксперименте ЭНМ характеризуются быстрым уменьшением амплитуд,
по сравнению с КЭН (рис. 3.38 з), достигаемые во время центральной даты
значения составляют 2,5.

Распределение частоты ВСП внутри расширенного зимнего периода, то
есть с ноября по март, по данным реанализа JRA-55 и данным модельных экс­
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периментов представлено на рис. 3.39. Было получено, что за 62 года реанализа
JRA-55 (зимы с 1958/1959 г. по 2019/2020 г.) наблюдалось 30 ВСП. Интересно,
что распределение ВСП по месяцам в данных реанализа соответствует нормаль­
ному распределению (рис. 3.39 а). Максимальное количество ВСП наблюдается
в январе, а минимальное – в ноябре и марте. Наименьшая частота возникно­
вения ВСП в контрольном эксперименте может быть объяснена отсутствием в
КОНТР явлений ЭНЮК, которые приводят к возрастанию количества ВСП.
Как и в данных реанализа, в контрольном эксперименте количество ВСП воз­
растает к середине зимы и уменьшается к весне (рис. 3.39 б). Однако количество
ВСП в КОНТР в феврале и марте выше количества, наблюдаемого по данным
реанализа JRA-55.

Рисунок 3.39 — Распределение частоты ВСП внутри расширенного зимнего
периода (ноябрь–март) по данным реанализа JRA-55 (а) и данным модельных

экспериментов КОНТР (б), КЭН (в) и ЭНМ (г)

Наибольшее различие в количестве ВСП в экспериментах КЭН и ЭНМ на­
блюдается в ноябре и декабре. Так, в эти месяцы в эксперименте ЭНМ частота
ВСП составляет 28 и 25 событий соответственно (рис. 3.39 г), в то время, как в
эксперименте КЭН эта частота на 32% и 24% на ниже соответственно (рис. 3.39
в). Данное различие согласуется с уменьшением интенсивности СПВ в эти меся­
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цы по данным эксперимента ЭНМ относительно КЭН. Аналогичное ослабление
вихря наблюдается и весной – в марте и апреле, хотя количество ВСП в марте
в этих экспериментах различается незначительно. Данное различие в интенсив­
ности СПВ, по-видимому, объясняется финальными потеплениями, поскольку
в эксперименте ЭНМ 15 событий ВСП было классифицировано как финальные
потепления, в то время как в эксперименте КЭН таких событий было всего 7,
что в два раза меньше [243].
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Глава 4. Отклик стратосферно-тропосферного взаимодействия на
совместное влияние положительной фазы ЭНЮК и Тихоокеанского

десятилетнего колебания

Тропосферная циркуляция в тропиках существенно отличается от цирку­
ляции в умеренных широтах. Главное, что отличает циркуляцию в умеренных
широтах, — это циклоническая деятельность, развивающаяся в воздушных те­
чениях преобладающего западного переноса, что создает более динамичную
атмосферную циркуляцию. В отличие от этого, циркуляционные системы (но
не погода) в тропиках отличаются значительной устойчивостью, обеспечива­
ющейся конвекционными процессами. Названные различия могут оказывать
влияние на характер взаимодействия океана и атмосферы в этих регионах, по­
этому в данной работе также было исследовано влияние аномалий температуры
поверхности Тихого океана в умеренных широтах на динамику тропосферно­
стратосферного взаимодействия.

4.1 Изолированное влияние ТДК на интенсивность СПВ

Так как аномалии положительной фазы Эль-Ниньо – Южного коле­
бания находятся в экваториальной части Тихого океана, где формируются
распространяющиеся в умеренные широты планетарные волны, различия в
меридиональном положении этих аномалий может влиять на генерацию волн
Россби. Аномалии Тихоокеанского десятилетнего колебания расположены в
умеренных широтах и могут модифицировать распространение волн Россби.

Для оценки влияния аномалий ТДК на стратосферно-тропосферное взаи­
модействие были проведены эксперименты, где в качестве граничных условий
были использованы удвоенные аномалии положительной и отрицательной фаз
ТДК. На рис. 4.1 представлена интенсивность стратосферного полярного вих­
ря, выраженная как зональная компонента скорости ветра, осредненная вдоль
60° с. ш. на уровне 10 гПа (𝑈60_10), по данным модельных экспериментов
КОНТР (черным), ТДК+ (красным), ТДК- (синим). Видно, что аномалии обе­
их фаз ТДК не оказывают значимого влияния на интенсивность СПВ на всем
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расширенном зимнем периоде [237]. Наибольшие различия интенсивности вих­
ря в контрольном эксперименте и эксперименте с положительной фазой ТДК
наблюдаются в январе, вихрь сильнее в эксперименте ТДК+ на 8%. Сравне­
ние экспериментов КОНТР и ТДК- показало, что максимальные аномалии
интенсивности вихря наблюдаются в апреле и составляют 10% от значений
контрольного эксперимента.

Рисунок 4.1 — Интенсивность стратосферного полярного вихря, выраженная
как зональная компонента скорости ветра, осредненная вдоль 60° с. ш. на уровне
10 гПа, по данным модельных экспериментов КОНТР (черным), ТДК+ (крас­

ным), ТДК- (синим), м/с

4.2 Совместное влияние Эль-Ниньо и положительной фазы ТДК
на интенсивность СПВ

Пространственное распределение аномалий температуры поверхности оке­
ана, соответствующих положительной фазе ТДК, имеет подковообразную
структуру с отрицательными аномалиями ТПО в центральной части северно­
го Тихого Океана и положительными – вдоль западного побережья Северной
Америки. Такая структура может быть рассмотрена как продолжение анома­
лий Эль-Ниньо в умеренных широтах, что может скорректировать эффекты,
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оказываемых Эль-Ниньо на динамику тропосферы и стратосферы. Поэтому да­
лее в работе были проведены эксперименты, в которых к аномалиям ТПТО в
экваториальной зоне, соответствующим каноническому Эль-Ниньо/Эль-Ниньо
Модоки, были добавлены аномалии ТПТО положительной фазы ТДК.

На рис. 4.2 представлено сравнение интенсивности стратосферного поляр­
ного вихря в экспериментах с изолированным влиянием положительной фазы
ЭНЮК и в экспериментах с совместным влиянием Эль-Ниньо и положительной
фазы ТДК, а в таблице 7 приведена оценка статистической значимости сред­
немесячных разностей интенсивности СПВ в этих экспериментах. Добавление
положительной фазы ТДК к каноническому Эль-Ниньо приводит к статисти­
чески значимому ослаблению вихря на периоде с декабря по апрель [237]. Так,
зимой (декабрь–февраль) средние значения интенсивности СПВ, выраженной
как 𝑈60_10, в эксперименте КЭН&ТДК+ опускаются на 31% по сравнению с экс­
периментом КЭН. Среднемесячные значения зональной компоненты скорости
ветра в эксперименте КЭН&ТДК+ превышают 20 м/с только в ноябре, среднее
значение 𝑈60_10 в декабре–марте составляет около 17 м/с, а в апреле опускается
до 11 м/с. При этом среднее значение интенсивности стратосферного полярного
вихря в эксперименте КЭН на периоде с ноября по апрель составялет 23 м/с.
Стоит отметить, что наблюдаемое в эксперименте КЭН&ТДК+ в январе–марте
ослабление СПВ на 17% больше, чем в эксперименте ЭНМ.

Рисунок 4.2 — Интенсивность стратосферного полярного вихря, выраженная
как зональная компонента скорости ветра, осредненная вдоль 60° с. ш. на уровне
10 гПа, по данным модельных экспериментов КЭН (красным) и КЭН&ТДК+

(синим) (а), ЭНМ (зеленым) и ЭНМ&ТДК+ (черным) (б), м/с
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Таблица 7 — Оценка статистической значимости среднемесячных раз­
ностей интенсивности СПВ в экспериментах КЭН, ЭНМ, КЭН&ТДК+,
ЭНМ&ТДК+. Месяца, когда разницы статистически значимы на уровне 5%
согласно критерию Стьюдента отмечены закрашенными ячейками

Ноябрь Декабрь Январь Февраль Март Апрель
КЭН&ТДК+ – КЭН
ЭНМ&ТДК+ – ЭНМ

ЭНМ&ТДК+ –
КЭН&ТДК+

Анализ корректировки влияния Эль-Ниньо Модоки положительной фа­
зой ТДК показал, что статистически значимые различия интенсивности СПВ в
экспериментах ЭНМ&ТДК+ и ЭНМ наблюдаются только в январе и марте. В
эти месяцы среднемесячная интенсивность вихря в эксперименте ЭНМ&ТДК+
ослабляется на 17% и 28% соответственно по сравнению с экспериментом ЭНМ.

Сравнение экспериментов КЭН&ТДК+ и ЭНМ&ТДК+ показало, что
различия интенсивности стратосферного полярного вихря между двумя экс­
периментами находятся на грани статистической значимости и заметны лишь
в ноябре и марте. 𝑈60_10 в эксперименте КЭН&ТДК+ в ноябре и марте выше,
чем в эксперименте ЭНМ&ТДК+ и составляет 22 м/с и 18 м/с соответственно.
Наблюдаемое в ЭНМ&ТДК+ ослабление происходит на 26% в ноябре и 33% в
марте относительно эксперимента КЭН&ТДК+.

Совместное влияние положительных аномалий ТПТО в экваториальной
зоне, соответствующих положительной фазе ЭНЮК, и аномалий ТПТО поло­
жительной фазы ТДК также отражается и на частоте внезапных стратосфер­
ных потеплений (рис. 4.3). Так, в обоих случаях (эксперименты КЭН&ТДК+
и ЭНМ&ТДК+) наблюдается значимое увеличение частоты событий ВСП по
сравнению с соответствующим экспериментом с фазой Эль-Ниньо (эксперимен­
ты КЭН и ЭНМ). В эксперименте КЭН&ТДК+ количество ВСП возрастает на
30% по сравнению со значениями эксперимента КЭН, а в ЭНМ&ТДК+ — на
25% по сравнению с экспериментом ЭНМ.

Наибольший рост количества ВСП в эксперименте с аномалиями ТПТО,
соответствующими КЭН и положительной фазе ТДК, наблюдается в декабре
и январе, что согласуется со значимым ослаблением интенсивности СПВ в эти
месяцы, относительно значений эксперимента КЭН. При добавлении положи­
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Рисунок 4.3 — Распределение частоты ВСП внутри расширенного зимнего пе­
риода (ноябрь–март) по данным модельных экспериментов КЭН и КЭН&ТДК+

(а), ЭНМ и ЭНМ&ТДК+ (б)

тельной фазы ТДК к каноническому Эль-Ниньо, количество ВСП в эти месяцы
увеличивается на 37 и 12 событий соответственно.

Количество событий внезапных стратосферных потеплений в эксперимен­
те ЭНМ&ТДК+ значимо превышает количество ВСП в эксперименте ЭНМ в
ноябре, декабре и марте: на 39%, 28% и 42% соответственно. Однако на периоде
январь–февраль добавление положительной фазы ТДК к Эль-Ниньо Модоки
приводит к росту количества ВСП в среднем всего на 13%.
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Заключение

Основные результаты работы заключаются в следующем:
1. На основе анализа данных, полученных в ходе модельных экспе­

риментов на платформе Isca, было показано, что крупномасштабная
тропосферная циркуляция в условиях аномалий ТПТО, соответствую­
щих по локализации каноническому Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки,
характеризуется усилением Тихоокеанского-Северо-американского ко­
лебания. При этом, основные различия в экспериментах наблюдаются
в структуре волны 2, которая играет главную роль в обоих экспери­
ментах и объясняет 23% изменчивости в эксперименте КЭН и 26% —
в ЭНМ. Волна 1 не характеризуется значимыми различиями и являет­
ся второй ЭОФ вертикальной компоненты потока волновой активности
Пламба.

2. Показано, что на зимнем периоде (декабрь–февраль) и на периоде 5–20
дней до внезапных стратосферных потеплений в эксперименте ЭНМ
интегральный меридиональный поток в умеренных широтах выше,
чем в эксперименте КЭН. При этом, интегральный поток в поляр­
ный регион увеличивается перед ВСП в обоих экспериментах (кроме
потока через 50° с. ш. в эксперименте ЭНМ). Кроме того, по сравне­
нию с экспериментом КЭН, в ЭНМ на обоих периодах наблюдается
более структурированное и интенсивное распространение волн Россби
из тропиков в регион-прекурсор ВСП, что может приводить к большей
фокусировке волновой энергии в полярной зоне и, как следствие, более
частым ВСП в условиях Эль-Ниньо Модоки.

3. Показано, что в условиях увеличенных аномалий ТПО, соот­
ветствующих каноническому Эль-Ниньо, зимой в тропосфере
наблюдается формирование одной волновой структуры, распро­
страняющейся с северо-запада на юго-восток над Тихим океаном.
В отличие от этого, в эксперименте ЭНМ присутствует две волновые
структуры. Они зонально ориентированы вдоль 20° с. ш. и 50° с. ш.

4. Отклик стратосферной динамики на крупномасштабные аномалии
ТПО в экваториальной области Тихого океана выражается в значи­
мом ослаблении стратосферного полярного вихря на всем расширенном
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зимнем периоде (ноябрь–апрель) в условиях положительных аномалий
ТПО, по локализации соответствующих обоим типам Эль-Ниньо. Вме­
сте с этим возрастает и частота внезапных стратосферных потеплений
в этих экспериментах по сравнению с контрольным экспериментом.

5. По данным численного моделирования установлено, что крупномас­
штабные аномалии ТПО, соответствующие Тихоокеанскому десятилет­
нему колебанию, не оказывают значимого влияния на интенсивность
СПВ, но добавление положительной фазы ТДК корректирует эф­
фект, оказываемый каноническим Эль-Ниньо и Эль-Ниньо Модоки на
динамику стратосферного полярного вихря. Совместное воздействие
аномалий положительной фазы ТДК с каноническим Эль-Ниньо при­
водит к значимому ослаблению стратосферного полярного вихря с
декабря по апрель.

6. На основе анализа характера распространения квазистационарных
планетарных волн была разработана концептуальная схема тропо­
сферно-стратосферного взаимодействия при различной локализации
положительных аномалий ТПО в экваториальной зоне Тихого океа­
на, объясняющая механизм распространения сигнала из низких широт
в высокие и в среднюю атмосферу (рис. 4.4). Триполярная структу­
ра, наблюдающаяся в условиях аномалий ТПТО в экваториальной
зоне, соответствующих по локализации Эль-Ниньо Модоки приводит к
формированию положительной аномалии меридиональной компоненты
скорости ветра над центральной частью экваториального Тихого океа­
на, что способствует формированию в этих условиях второй волновой
структуры над тропиками Тихого океана. В то же время локализация
крупномасштабных положительных аномалий температуры поверхно­
сти в центральной части экваториального Тихого океана формирует
более интенсивное распространение волны Россби из тропиков в умерен­
ные широты по сравнению с более восточной локализацией аномалий
ТПТО, в следствие чего большее количество энергии, сфокусированное
в полярной зоне, приводит к более частым ВСП в условиях аномалий
ТПТО, по локализации соответствующих Эль-Ниньо Модоки.
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Рисунок 4.4 — Схема формирования крупномасштабных волновых структур
средней тропосферы при локализации положительных аномалий температуры
поверхности Тихого океана в экваториальной зоне, соответствующих канониче­

скому Эль-Ниньо (а, в) и Эль-Ниньо Модоки (б, г)
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Список сокращений и условных обозначений

АО — Арктическая осцилляция.
ВАЛ1 — Валидационная выборка, состоящая из 15 лет с событием кано­

нического Эль-Ниньо, 7 лет – Эль-Ниньо Модоки, 21 года с событием Ла-Нинья
и 20 лет нейтральной фазы Эль-Ниньо — Южного колебания, созданная из дан­
ных модельных экспериментов, года были выбраны случайным образом.

ВАЛ2 — Валидационная выборка, состоящая из 15 лет с событием кано­
нического Эль-Ниньо, 7 лет – Эль-Ниньо Модоки, 21 года с событием Ла-Нинья
и 20 лет нейтральной фазы Эль-Ниньо — Южного колебания, созданная из дан­
ных модельных экспериментов, года были выбраны случайным образом.

ВАЛ3 — Валидационная выборка, состоящая из 15 лет с событием кано­
нического Эль-Ниньо, 7 лет – Эль-Ниньо Модоки, 21 года с событием Ла-Нинья
и 20 лет нейтральной фазы Эль-Ниньо — Южного колебания, созданная из дан­
ных модельных экспериментов, года были выбраны случайным образом.

вКДК — Восточная фаза квазидвухлетних колебаний.
ВСНТ — Волновые события в нижней тропосфере.
ВСП — Внезапное стратосферное потепление.
зКДК — Западная фаза квазидвухлетних колебаний.
ИЮК — Индекс Южного колебания.
КДК — Квазидвухлетние колебания.
КОНТР — Контрольный эксперимент на платформе Isca.
КЭН — Эксперимент на платформе Isca с аномалиями температуры по­

верхности экваториального Тихого океана, соответствующими по локализации
каноническому Эль-Ниньо. Амплитуды аномалий увеличены в 2 раза.

КЭН1 — Эксперимент на платформе Isca с аномалиями температуры по­
верхности экваториального Тихого океана, соответствующими по локализации
каноническому Эль-Ниньо. Амплитуды аномалий увеличены в 1 раз.

КЭН1,5 — Эксперимент на платформе Isca с аномалиями температуры
поверхности экваториального Тихого океана, соответствующими по локализа­
ции каноническому Эль-Ниньо. Амплитуды аномалий увеличены в 1,5 раза.

КЭН2 — Эксперимент на платформе Isca с аномалиями температуры по­
верхности экваториального Тихого океана, соответствующими по локализации
каноническому Эль-Ниньо. Амплитуды аномалий увеличены в 2 раза.
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КЭН&ТДК+ — Эксперимент на платформе Isca с аномалиями темпера­
туры поверхности Тихого океана в экваториальной зоне, соответствующими по
локализации каноническому Эль-Ниньо, и в умеренных широтах, соответству­
ющими по локализации положительной фазе Тихоокеанского десятилетнего
колебания. Амплитуды обоих аномалий увеличены в 2 раза.

ЛН — Эксперимент на платформе Isca с аномалиями температуры по­
верхности экваториального Тихого океана, соответствующими по локализации
Ла-Нинья. Амплитуды аномалий увеличены в 2 раза.

НРТ — Внезапное стратосферное потепление, после которого аномалии
индекса Арктической осцилляции распространяются только до тропопаузы.

ПЗ — Потенциальная завихренность.
РТ — Внезапное стратосферное потепление, после которого аномалии ин­

декса Арктической осцилляции распространяются в тропосферу и достигают
поверхности Земли.

САК — Северо-Атлантическое колебание.
СПВ — Стратосферный полярный вихрь.
ТДК — Тихоокеанское десятилетнее колебание.
ТДК+ — Эксперимент на платформе Isca с аномалиями температуры по­

верхности Тихого океана, соответствующими по локализации положительной
фазе Тихоокеанского десятилетнего колебания. Амплитуды аномалий увеличе­
ны в 2 раза.

ТДК- — Эксперимент на платформе Isca с аномалиями температуры по­
верхности Тихого океана, соответствующими по локализации отрицательной
фазе Тихоокеанского десятилетнего колебания. Амплитуды аномалий увеличе­
ны в 2 раза.

ТПО — Температура поверхности океана.
ТПТО — Температура поверхности Тихого океана.
ЭНМ — Эксперимент на платформе Isca с аномалиями температуры по­

верхности экваториального Тихого океана, соответствующими по локализации
Эль-Ниньо Модоки. Амплитуды аномалий увеличены в 5,4 раза.

ЭНМ&ТДК+ — Эксперимент на платформе Isca с аномалиями темпера­
туры поверхности Тихого океана в экваториальной зоне, соответствующими по
локализации Эль-Ниньо Модоки, и в умеренных широтах, соответствующими
по локализации положительной фазе Тихоокеанского десятилетнего колебания.
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Амплитуды аномалий Эль-Ниньо Модоки увеличены в 5,4 раза, положительной
фазы Тихоокеанского десятилетнего колебания – в 2 раза.

ЭНЮК — Эль-Ниньо — Южное колебание.
ЭОФ — Эмпирические ортогональные функции.
ЮК — Южное колебание.
AMIP — Проект сравнения атмосферных моделей (Atmospheric Models

Intercomparison Project).
𝐹𝑥 — Зональная компонента потока волновой активности.
𝐹𝑦 — Меридиональная компонента потока волновой активности.
𝐹𝑧 — Вертикальная компонента потока волновой активности.
GFDL — Лаборатория геофизической гидродинамики (Geophysical Fluid

Dynamics Laboratory).
HadISST1 — Набор данных ТПО Мирового океана Центра Хэдли Метео­

рологического бюро (Hadley Centre Sea Ice and Sea Surface Temperature).
NOAA Optimal Interpolation v2 — Набор данных с оптимальной

интерполяцией Национального управления океанических и атмосферных иссле­
дований (National Oceanic and Atmospheric Administration).

RRTM — Модель быстрого переноса излучения (Rapid Radiative Transfer
Model).

𝑈60_10 — Зональная компонента скорости ветра, осредненная вдоль
60° с. ш. на уровне 10 гПа.
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