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Введение

Стратосфера играет важную роль в динамике погоды и климата, взаимо
действуя с нижележащей тропосферой и влияя на радиационный баланс, дина
мику и химический состав Земной климатической системы. Однако физические
процессы взаимодействия стратосферы и тропосферы, как и процессы опосре
дованного влияния океана на стратосферную динамику, на сегодняшний день
не имеют исчерпывающего теоретического объяснения и достаточного экспе
риментального подтверждения. В значительной степени это связано с ограни
ченностью регулярных наблюдений стратосферы в XX веке. Кроме того, на
протяжении долгого времени стратосфера считалась динамически пассивной
по отношению к тропосфере в силу вертикальной устойчивости и сильной раз
реженности слоя, вследствие чего задача воспроизведения стратосферной дина
мики в численных моделях общей циркуляции атмосферы и моделях климата
не рассматривалась как приоритетная.

После того, как в конце прошлого века была выдвинута гипотеза о том
[Baldwin and Dunkerton, 1999], что аномалии арктического колебания, связан
ные с динамикой стратосферы, формируют сигналы, которые могут распро
страняться в нижележащую тропосферу и прослеживаться там на протяжении
нескольких месяцев, в научном сообществе значительно возрос интерес к стра
тосферным процессам как к важному механизму формирования тропосферной
динамики и потенциальному предиктору синоптических режимов в тропосфере.

Динамическое воздействие стратосферы на тропосферу происходит через
деформацию высоты тропопаузы, что влечет за собой меридиональное смеще
ние тропосферных струйных течений, которые, в свою очередь, влияют на по
годные аномалии у поверхности Земли. В условиях экстремально сильного арк
тического стратосферного полярного вихря (СПВ) происходит смещение шторм
треков к полюсу [Kidston et al., 2015]. При этом неопределенность в оценке
интенсивности вихря ограничивает предсказуемость распространения синопти
ческих вихрей в тропосфере, значительно снижая точность прогнозов.

Тропосфера оказывает динамическое воздействие на стратосферу через
вертикально распространяющиеся низкочастотные планетарные и высокоча
стотные гравитационные волны. Интенсивность их распространения регулиру
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ется не только тропосферными условиями, но и внутренней изменчивостью
стратосферы [Pogoreltsev et al., 2007]. Такое нелинейное взаимодействие лежит
в основе формирования экстремальных состояний СПВ. Однако чувствитель
ность компонентов стратосферно-тропосферного взаимодействия к начальным
условиям и их внутренняя динамическая нестабильность в значительной степе
ни затрудняют понимание этих процессов.

Генерация низкочастотных планетарных волн происходит за счет орогра
фической неоднородности подстилающей поверхности и наличия постоянных
крупномасштабных источников и стоков тепла (распределение континентов и
океанов, аномалии температуры поверхности океана и пр.). Если влияние оро
графии фиксировано в пространстве и времени, то изменчивость крупномас
штабных аномалий температуры поверхности океана (ТПО) характеризуется
сложной динамикой, включая моды климатической изменчивости, такие как:
Эль-Ниньо южное колебание (ЭНЮК), тихоокеанское десятилетнее колебание
(ТДК), Атлантическое долгопериодное колебание (АДК). Связям стратосфер
ной динамики и ЭНЮК посвящено множество работ [Van Loon and Labitzke,
1987; Reid et al., 1989; Calvo et al., 2008; Manzini, 2009; Domeisen et al., 2019],
при этом ее связь с ТДК остается недостаточно изученной как на качествен
ном, так и на количественном уровне. Однако именно ТДК является ведущей
модой крупномасштабной динамики ТПО в умеренных широтах Тихого океана
в Северном полушарии [Latif and Bernett, 1994], где происходит формирование
квазистационарных планетарных волн, которые потенциально могут оказывать
влияние на стратосферно-тропосферное взаимодействие.

Таким образом, динамика стратосферы является одним из ключевых фак
торов формирования аномалий тропосферной циркуляции и, в конечном итоге,
должна учитываться при построении сезонных прогнозов и в глобальных кли
матических моделях. В этом смысле изучение механизмов влияния ТДК на
изменчивость динамики стратосферы позволит расширить и уточнить прогноз
экстремальных состояний стратосферного полярного вихря и, как следствие,
улучшить прогноз тропосферной синоптической активности. Это определяет
актуальность настоящего исследования.

Цель данной работы — количественно оценить динамические харак
теристики стратосферно-тропосферного взаимодействия и описать его физи
ческие механизмы, включающие вертикальное распространение планетарных
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волн в различные фазы тихоокеанского десятилетнего колебания, а также ме
ханизмы влияния стратосферных процессов на динамику тропосферы.

Для достижения поставленной цели в работе решались следующие зада
чи:

1. Исследовать долгопериодную изменчивость интенсивности и положе
ния центра вращения арктического стратосферного полярного вихря
относительно полюса — двух основных параметров, определяющих со
стояние стратосферы Северного полушария в зимний период.

2. Оценить условия и механизмы формирования «предсостояния» аркти
ческого стратосферного полярного вихря в различные фазы тихоокеан
ского десятилетнего колебания.

3. Выявить закономерности вертикального распространения планетарных
волн из тропосферы в стратосферу в различные фазы тихоокеанского
десятилетнего колебания на основе анализа трехмерного потока волно
вой активности.

4. Оценить отклик тропосферной динамики на экстремально сильный
стратосферный полярный вихрь со смещенным с полюса центром вра
щения.

Основные положения, выносимые на защиту:
1. Установлено, что за последние 60 лет наблюдается усиление арктиче

ского стратосферного полярного вихря (СПВ) и возрастание повторя
емости его смещения относительно полюса в сторону Евразии и Грен
ландии. Статистически значимый линейный тренд составляет 4,8 м/с
за период с 1958 по 2017 гг. при оценке интенсивности СПВ как скоро
сти ветра, осредненной вдоль края вихря.

2. Выделены квазидесятилетние колебания в интенсивности арктическо
го стратосферного полярного вихря (СПВ), соответствующие фазам
тихоокеанского десятилетнего колебания с амплитудой, существенно
превышающей величины климатического тренда интенсивности СПВ
за последние 60 лет.

3. Установлен механизм формирования предсостояния арктического стра
тосферного полярного вихря в различные фазы тихоокеанского десяти
летнего колебания (ТДК). Предложен предиктор формирования экстре
мальных состояний вихря в отрицательную фазу ТДК.
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4. Получены количественные оценки интенсивности арктического страто
сферного полярного вихря для различных фаз тихоокеанского десяти
летнего колебания, отражающие нелинейную зависимость между ано
малиями температуры поверхности Тихого океана в умеренных широ
тах и стратосферной динамикой.

5. Установлено, что экстремально сильный вихрь со смещенным с полюса
центром вращения оказывает влияние на тропосферную динамику, вы
зывая смещение шторм-треков в районе Северной Атлантики в сторону
полюса.

Научная новизна. В работе впервые выполнен анализ внутрисезонных
особенностей взаимодействия тропосферы и стратосферы на основе анализа
трехмерных потоков волновой энергии. Разработана концептуальная схема и
предложено физическое обоснование формирования «предсостояния» экстре
мально сильного и экстремально слабого вихря. Впервые показано, что в отри
цательную фазу тихоокеанского десятилетнего колебания интенсивность верти
кальной компоненты потока Пламба над восточной Сибирью может служить
предиктором формирования экстремальных состояний СПВ с заблаговремен
ностью в один месяц. Впервые определены районы интенсификации вертикаль
ного распространения планетарных волн в различные фазы тихоокеанского де
сятилетнего колебания. Впервые проведен количественный анализ долгопери
одной изменчивости интенсивности стратосферного полярного вихря с исполь
зованием двух метрик: (1) зональной компоненты ветра, осредненной вдоль
60∘ с.ш. на уровне 10 гПа, и (2) скорости ветра, осредненной вдоль края вих
ря на изэнтропической поверхности 850 К. Показано, что линейные тренды за
период 1958— 2017 гг. для этих оценок статистически значимы и имеют проти
воположные знаки. Предложена методика выделения основных состояний СПВ
на основе анализа пространственной структуры вихря с использованием мето
дов машинного обучения. Впервые показано, что использование традиционной
характеристики интенсивности СПВ — зональной компоненты ветра, осреднен
ной вдоль 60∘ с.ш. на уровне 10 гПа, приводит к недооценке воздействия вихря
на динамику тропосферы в случае смещения центра его вращения относительно
полюса.

Научная и практическая значимость. Исследование механизмов фор
мирования экстремальных состояний СПВ в различные фазы ТДК имеет важ
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ное значение, как для решения фундаментальных проблем динамики атмосфе
ры с учетом стратосферно-тропосферного взаимодействия, так и для практи
ческих задач повышения качества и увеличения заблаговременности прогнозов
погоды. Выделенные в работе особенности динамики стратосферы в различные
фазы ТДК позволяют использовать стратосферные предикторы для прогнози
рования состояния тропосферы на сезонном масштабе.

Степень достоверности. Достоверность полученных результатов опре
деляется использованием нескольких высокоточных массивов данных о состоя
нии тропосферы и стратосферы, основанных на современных реанализах. Все
количественные результаты получены с применением обоснованных статистиче
ских методов диагностики атмосферных процессов и сопровождаются оценками
точности. Наконец, достоверность результатов работы подтверждается физи
ческой непротиворечивостью выводов и их согласованностью с современными
представлениями о динамике стратосферы и тропосферы.

Апробация работы. Основные результаты работы докладывались на
следующих конференциях:

Семинар проекта по оценке воспроизведения динамики и изменчивости
атмосферы в современных моделях климата (DynVar Workshop), Мадрид, Ис
пания, 2019 г. (постерный доклад); Ежегодная ассамблея Европейского геофизи
ческого союза (European Geosciences Union General Assembly), Вена, Австрия,
2019 г. (устный доклад), 2018 г. – постерный доклад, 2015 г. – постерный до
клад, 2011 г. – устный доклад; Ежегодная встреча Европейского метеороло
гического общества, объединённая с 10-ой Европейской конференцией по при
кладной климатологии (14𝑡ℎ EMS Annual Meeting 10𝑡ℎ European Conference on
Applied Climatology (ECAC)), Прага, Чехия, 2014 г. (устный доклад); Семинар
проекта по оценке воспроизведения динамики и изменчивости атмосферы в со
временных моделях климата (3𝑟𝑑 DynVar Workshop and 1𝑠𝑡 SNAP Workshop),
Редингский университет, Великобритания, 2013 г. (постерный доклад); Встреча
рабочей группы проекта по оценке реанализов в исследованиях стратосферных
процессов (Meeting of the SPARC Reanalysis Analysis Intercomparison Project
(S-RIP)), Эксетер, Великобритания, 2013 г. (устный доклад); Семинар по ме
тодам усвоения данных при построении реанализов под эгидой научного объ
единения «Стратосферные Процессы и их Роль в Климате» (SPARC 9𝑡ℎ Data
Assimilation Workshop), Сокорро, США, 2012 г. (устный доклад); Семинар по те
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ме «Внезапные Стратосферные Потепления и их роль в формировании изменчи
вости приземной погоды и климата» (Workshop on Stratospheric Sudden Warming
and its Role in Weather and Climate Variations), Киото, Япония, 2012 г. (устный
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Глава 1. Основные аспекты стратосферно-тропосферного
взаимодействия

Атмосфера Земли неоднородна по вертикали, как по физическим свой
ствам, так и по химическому составу. Согласно характеру вертикального рас
пределения температуры можно выделить несколько слоев [1; 2]. Тропосфера,
самый нижний слой атмосферы, содержит более 80 % массы всей атмосферы и
99 % водяного пара. Водяной пар играет важную роль в регулировании темпера
турного режима тропосферы. В среднем вертикальный градиент температуры
в тропосфере составляет −6,5 ∘С/км. При этом толщина тропосферы у полю
сов не превышает 8 км, а над экватором достигает 18 км. У поверхности Земли
локально могут развиваться сильные вертикальные движения, что приводит
к образованию облачности и выпадению осадков, но в среднем вертикальные
движения в тропосфере слабее горизонтальных.

Выше тропосферы расположен слой тропопаузы, он имеет безразличную
стратификацию и разделяет тропосферу и стратосферу. Стратосфера, второй
слой атмосферы, простирается до высоты 50 км. Температура воздуха в страто
сфере постепенно увеличивается, достигая 273 К на верхней границе. Поскольку
в стратосфере количество водяного пара мало, основную роль в регулировании
температурного режима играет концентрация озона. В свою очередь, страто
сферу принято делить на нижнюю (слой от 20 до 32 км) и верхнюю (слой от
32 до 50 км). В нижней стратосфере вертикальный градиент температуры со
ставляет — +1 ∘С/км, а в верхней — +2,8 ∘С/км (ГОСТ 4401-81) (рисунок 1.1).
Стратосфера работает своего рода ограничителем тропосферной турбулентно
сти, так как в ней не существует физических оснований для конвективных дви
жений.

Плотность стратосферы намного меньше плотности нижележащей тро
посферы (в среднем в 40 раз), для потенциальной завихренности двух слоев
наблюдается противоположная закономерность. Средняя потенциальная завих
ренность тропосферы в умеренных и высоких широтах составляет приблизи
тельно 2 10−6·К·м2

кг−1·сек−1 , в то время как потенциальная завихренность нижней стра
тосферы в зимний период может достигать значений 1000 10−6·К·м2

кг−1·сек−1 .
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Рисунок 1.1 — Вертикальное распределение температуры [К] (показано
красным), плотности [кг · м−3] (показано синим), для стандартной атмосферы

ГОСТ 4401-81

1.1 Стратосферный полярный вихрь

В зимнее время в полярной стратосфере формируется так называемый
циркумполярный стратосферный вихрь. Первые работы, посвященные циркум
полярному вихрю в стратосфере, появились в конце 40-х годов [3; 4]. Непосред
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ственно термин «циркумполярный вихрь» был предложен Бразерфилдом в 1950
г. в работе [5], а название «стратосферный полярный вихрь» (СПВ) вошло в
употребление гораздо позднее — в конце 50-х, начале 60-х годов [например, [6]].

Стратосферный полярный вихрь формируется в осенний период в соот
ветствующем полушарии из-за прихода полярной ночи в высокие широты. СПВ
обычно описывается пространственным распределением потенциальной завих
ренности (ПЗ) на изэнтропических поверхностях [7; 8]. На рисунке 1.2 приведе
но пространственное распределение потенциальной завихренности для Север
ного полушария на 1 января 1988 года. В поле ПЗ стратосферный полярный
вихрь выделяется как циркумполярная область высоких значений потенциаль
ной завихренности. Окружающая зона низких значений ПЗ обычно называется
«прибойной»(«surf zone» в зарубежной литературе), по аналогии с океаниче
скими побережьями, где происходит обрушение волн [9]. Переходная область
между основным телом вихря и «прибойной»зоной, где наблюдается максимум
градиента ПЗ, считается краем вихря [9; 10]. Возмущения (или их отсутствие)
СПВ отражаются в структуре вихря, его интенсивности, геометрии и положе
нии центра вращения относительно полюса [11].

Арктический и Антарктический стратосферные полярные вихри имеют
много общих черт. Так, краем вихря является мощное западное струйное тече
ние полярной ночи (СТПН), которое изолирует основное тело вихря от окружа
ющего среднеширотного воздуха [12; 13]. Изоляция полярного воздуха и отсут
ствие притока солнечной радиации во время полярной ночи в высоких широтах
способствует сильному выхолаживанию воздуха внутри вихря и снижению тем
пературы до 195 К и ниже. Эти изменения критичны для химических процессов,
определяющих концентрацию озона в весенний период [14; 15].

Однако между Арктическим и Антарктическим полярными вихрями есть
и различия. Арктический стратосферный вихрь меньше по протяженности, ме
нее интенсивный, более теплый. Изменчивость Арктического СПВ намного вы
ше, чем у его Антарктического аналога.

В основном, различия в характеристиках интенсивности СПВ двух полу
шарий объясняется различием в орографии и распределением суши (океан–кон
тинент), которые отвечают за образование и интенсификацию планетарных
волн [16]. Планетарные волны, распространяясь из тропосферы в стратосферу,
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Рисунок 1.2 — Пространственное распределение потенциальной завихренности
[ 10−6·К·м2

кг−1·сек−1 ] на изэнтропической поверхности 850 К на 1 января 1988 года

возмущают Арктический стратосферный вихрь и могут существенно снижать
интенсивность струйного течения [9; 16].

Широкий спектр изменчивости, который характеризует динамику страто
сферного полярного вихря, представляет огромный интерес с точки зрения ис
следования стратосферных явлений. Однако проводимые ранее исследования,
в основном, были сфокусированы на его экстремальных состояниях [17; 18].
На одном конце спектра находятся, так называемые, внезапные стратосферные
потепления (ВСП) — события, ассоциированные с увеличенной волновой актив
ностью [19; 20]. Своим названием ВСП обязаны временным масштабам (поряд
ка 4-7 дней), на которых происходит значительное увеличение температуры в
полярной стратосфере. При ВСП западное струйное течение ослабевает и, в
некоторых случаях, даже меняет свое направление на восточное, то есть проис
ходит разрушение СПВ. Внезапные стратосферные потепления, как правило,
принято делить на два типа согласно характеру разрушения полярного вихря.
Выделяют ВСП по типу «смещение», при котором центр вращения вихря суще
ственно смещается с полюса в сторону экватора, и по типу «разделение», при
котором вихрь делится на два относительно небольших вихря [21]. На другом
конце спектра изменчивости интенсивности стратосферного полярного вихря
находятся, так называемые, события интенсификации СПВ, которые ассоции
руются с ослаблением волновой активности и отрицательными потоками тепла
в полярные районы [17; 22; 23]. Отсутствие волновой активности и отрицатель
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ный поток тепла позволяют вихрю усилиться за счет динамических и радиаци
онных факторов, что приводит к формированию сильного, центрированного на
полюсе, стратосферного полярного вихря.

1.2 Влияние экстремальных состояний стратосферного полярного
вихря на тропосферную динамику

Если модель, объясняющая влияние тропосферной динамики на страто
сферные процессы, была предложена Мацуно в 1971 [19], то обратное влияние
стратосферной динамики на тропосферную не исследовалось до конца 90-х го
дов. Куироз в 1986 году [24] впервые отметил, что отдельным погодным анома
лиям в Европейском регионе в зимний период предшествуют внезапные страто
сферные потепления. Болдвин и Данкертон в своих работах [25; 26] показали,
что аномалии индекса Арктической Осцилляции (АО) могут распространяться
из стратосферы в тропосферу (рисунок 1.3), и стратосферный сигнал сохраня
ется в нижних слоях атмосферы до 60 дней.

Рисунок 1.3 — Средние аномалии значений индекса Арктической Осцилляции
для 18 событий слабого вихря (ВСП) (А) и для 30 событий экстремально
сильного СПВ (B). Центральная дата события определялась как момент,

когда аномалия АО пересекала значение −3 и 1,5 соответственно [26]
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Было показано, что не только отрицательные аномалии индекса АО, ко
торые формируются при разрушении СПВ во время ВСП, распространяются в
нижележащие слои, но и отсутствие возмущений СПВ формирует положитель
ную аномалию АО (противоположную по знаку ВСП), которая также может
распространяться из стратосферы в тропосферу [20; 26; 27]. В динамике тропо
сферы данные аномалии индекса АО проявляются в смещении основных путей
распространения синоптических вихрей. При разрушенном или сильно ослаб
ленном вихре шторм-треки смещаются к экватору, а при экстремально сильном
(положительные аномалии АО) — к полюсу.

Кидстон и др. [28] предложили физический механизм, объясняющий воз
действие интенсивности стратосферного полярного вихря на тропосферную ди
намику (рисунок 1.4).

Рисунок 1.4 — Схема влияния интенсивности стратосферного полярного вихря
на положение тропосферных струйных течений [28]

𝑢𝑡 = 𝑣*(𝑓 − (𝑎 cos𝜙)−1(�̄� cos𝜙)) − 𝑤*𝑢𝑧 + (𝜌0𝑎 cos𝜙)−1∇𝐹 + �̄�, (1.1)

где 𝑎— радиус Земли, 𝜙— широта, 𝑓 — параметр Кориолиса, 𝑣* и 𝑤* — меридио
нальная и вертикальная компоненты остаточной меридиональной циркуляции,
которые, в основном, определяют перенос массы через стратосферу; перенос уг
лового момента представлен потоком волновой активности Элиассена-Пальма
𝐹 ; воздействие на средний поток такими малыми возмущениями как гравита
ционные волны представлен компонентой — �̄�.
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На основе анализа зонально осредненного уравнения для импульса (the
Transformed Eulerian Mean equation [29]) (формула 1.1 [28]), они показали, что
изменчивость среднезональной скорости стратосферного циркумполярного те
чения определяется потоком волновой активности из тропосферы в стратосфе
ру. Волновая активность, в свою очередь, приводит к изменению остаточной
меридиональной циркуляции так, что последняя действует на сохранение угло
вого момента и массы. В основном, два этих фактора сбалансированы, и при
этом вихрь остается в стабильном состоянии, если мы примем �̄� равным нулю.
Но в случае низкой волновой активности вихрь разгоняется за счет термиче
ских факторов. Это приводит к росту компоненты 𝑣*, то есть происходит более
интенсивный перенос массы от полюса к экватору, и как следствие, увеличива
ются вертикальные движения 𝑤* в полярной области, приводящие к подъему
тропопаузы и в тропической зоне к опусканию тропопаузы. Такие изменения
высоты тропопаузы приводят к смещению положения тропосферных струйных
течений.

Также в последние годы на основе анализа данных наблюдений и резуль
татов модельных расчетов установлено, что изменчивость циркуляции страто
сферы оказывает существенное влияние на условия распространения и отра
жения стационарных планетарных волн [30; 31]. Отраженные от стратосферы
планетарные волны могут достигать высот тропосферы, трансформироваться
в результате нелинейных взаимодействий и/или фокусировки трехмерного по
тока волновой активности в волны меньшего масштаба и оказывать влияние на
формирование погодных условий в отдельных регионах.

Таким образом, современная метеорология признает и подтверждает про
гностический потенциал характеристик стратосферной динамики на сезонных
масштабах. Например, учет динамической ситуации в стратосфере путем асси
миляции данных средней и верхней атмосферы в Европейском центре средне
срочных прогнозов погоды (ECMWF) при сезонных прогнозах погоды Север
ного полушария позволил существенно повысить оправдываемость расчетов в
зимние месяцы [32].

Более того, исследование долгопериодной изменчивости стратосферного
полярного вихря может помочь в понимании климатической изменчивости тро
посферной динамики. В последние десятилетия происходят заметные измене
ния в климатической системе нашей планеты. На фоне глобального потепле
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ния растет средняя температура поверхности Земли, увеличивается концентра
ция парниковых газов в атмосфере, меняется крупномасштабная атмосферная
циркуляция, вызывая значительные колебания климата и погоды на региональ
ном уровне. Многие современные исследования [33—37] фиксируют тенденции
смещения среднезональных струйных течений в умеренных широтах к северу
(так называемое «отклонение к полюсу»), что проявляется, в первую очередь,
в смещении шторм-треков на север. В целом, все модели общей циркуляции
атмосферы подтверждают эффект «отклонения к полюсу» в экспериментах с
увеличением концентрации парниковых газов. Тем не менее, модельные оценки
амплитуды этого отклика варьируются достаточно широко [38—40]. Неопреде
ленность в прогнозе климатических изменений положения шторм-треков также
увеличивается за счет того, что на региональном уровне изменения в динами
ке квазистационарных волн приводят к модификации эффекта «отклонения к
полюсу».

Таким образом, дальнейшее изучение стратосферно-тропосферного взаи
модействия необходимо как для развития теоретических основ описания дина
мики атмосферы, так и для практического применения в долгосрочных прогно
зах погоды.

1.3 Прогностический потенциал стратосферной динамики на
различных временных масштабах

Долгосрочные прогнозы погоды до сих пор остаются нерешенной задачей
в метеорологии и климатологии. Наибольшим потенциалом для их улучшения,
как уже отмечалось выше, обладают стратосферные предикторы, поскольку
время жизни динамических возмущений в стратосфере намного больше (около
10–40 дней), чем в тропосфере (3–7 дней) [25]. Частично это объясняется низ
кой скоростью радиационной релаксации в нижней стратосфере — циркуляция
в этом слое после возмущения долго восстанавливается, тем самым обеспечивая
«долгую память». Прогностический потенциал стратосферы реализуется толь
ко в сезон активного взаимодействия стратосферы и тропосферы — зима для
Северного полушария и весна для южного. Это дает основания для статисти
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ческих долгосрочных прогнозов (v на месяц вперед) аномально холодных или
теплых зим в отдельных регионах земного шара по различным стратосферным
предикторам, например, по изменениям средне-зонального зонального ветра на
уровне 10 гПа или индекса Арктического Колебания (АК) [41; 42], общему со
держанию озона [43], а также для прогноза изменчивости муссонов в Китае
по индексам волновой активности стратосферы и тропосферы [44]. Рассмотрим
возможности использования характеристик стратосферной динамики на раз
личных временных масштабах.

Краткосрочный прогноз. В численных моделях краткосрочного про
гноза погоды стратосфера является верхней границей расчетного домена (тро
посферы). Если не учитывать ее изменчивость, а считать этот слой стационар
ным, могут возникать ошибки. Так, например, в 1990 году Бовилль и Баумх
эвнер [45] показали, что в моделях численного прогноза погоды (до периода
20 дней) ошибки увеличиваются, если стратосферная динамика исключается
из расчета. Но в их эксперименте вклад неточностей начальных условий пере
крывал ошибки, вызванные неучтенными стратосферными процессами. Даль
нейшее улучшение численных моделей позволило более детально изучить влия
ние стратосферы на предсказуемость тропосферы. В работе [46] показано, что
прогноз резко ухудшается, если в начальных условиях допущены ошибки в опи
сании динамики стратосферы. На сегодняшний день вопрос о том, при каком
разрешении стратосферы наступает насыщение в потенциале предсказуемости
тропосферной динамики, а, следовательно, и предел улучшения кроткосрочно
го прогноза погоды, остается открытым.

Внутресезонная изменчивость. На сезонном масштабе экстремальные
состояния стратосферного полярного вихря оказывают влияние на положение
шторм-треков через смещение тропосферных струйных течений. При сильно
ослабленном или разрушенном вихре пути распространения циклонов смеща
ются к югу, а при экстремально сильном — к северу [26]. Также стратосфера
может оказывать воздействие на тропосферную динамику на внутрисезонном
масштабе через модификацию распространения планетарных волн.

Межгодовая изменчивость. Если говорить о межгодовой изменчиво
сти и возможности прогнозирования аномалий тропосферной динамики на мас
штабе нескольких лет, то стратосферные процессы могут быть медиаторами
между основными колебаниями климатической системы и тропосферой. Во-пер
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вых, в тропической зоне в стратосфере существует квазидвухлетнее колебание
(КДК) (с периодом около 28 месяцев), которое влияет на характер распростра
нения планетарных волн из высоких широт в низкие и, тем самым, меняет
положение и интенсивность основных центров действия тропосферной дина
мики. Во-вторых, стратосфера играет важную роль в формировании притока
солнечной радиации в тропосферу (изменение притока суммарной солнечной ра
диации за счет 11-летнего цикла солнечной активности составляет 0,2 Вт·м−2).
После вулканических извержений и заброса сульфатного аэрозоля в верхние
слои атмосферы, солнечная радиация поглощается в средней атмосфере, что
препятствует нормальному прогреву подстилающей поверхности и приводит к
выхолаживанию тропосферы до 0,1–0,2 К в среднеглобальных значениях. В
стратосфере аэрозоль долго сохраняется (до 2-х лет), что обеспечивает такое
продолжительное время жизни сигнала от вулканического извержения. Также
важно отметить циркуляцию Брю-Добсона, при которой в тропической зоне
происходит заброс аэрозоля в стратосферу благодаря интенсивной конвекции.
Поэтому вулканические извержения в тропической зоне имеют намного более
продолжительные последствия по сравнению с высокими широтами. В то время
как, тропосфера выхолаживается после извержения, стратосфера разогревает
ся за счет поглощения коротковолновой радиации. Такое изменение в терми
ческом режиме стратосферы может отразиться на региональном масштабе в
тропосферной динамике. В-третьих, на межгодовом масштабе важен отклик
стратосферной динамики на события ЭНЮК. Стратосфера в данном случае
выступает проводником сигнала из тропической зоны в высокие широты.

Десятилетняя изменчивость. Озоновая дыра над Антарктидой влия
ет на циркуляцию и температурный режим стратосферы, что в свою очередь
оказывает влияние на климат у поверхности Земли.

Все вышеперечисленные факторы подтверждают, что стратосфера облада
ет прогностическим потенциалом на различных временных масштабах. Поэто
му изучение факторов, расширяющих предсказуемость аномалий стратосфер
ного полярного вихря, является в настоящее время одной из первоочередных
задач современной науки.
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1.4 Количественная оценка волновой активности планетарных
волн (поток Пламба)

Как было сказано выше, экстремальные состояния стратосферного по
лярного вихря связаны с аномалиями активности стационарных планетарных
волн. Обычно для анализа распространения квазистационарных планетарных
волн и их воздействия на циркуляцию атмосферы используют двумерный по
ток Элиассена-Пальма, поскольку динамика стратосферы, в частности СПВ,
имеет большую зональную симметрию (“круговую” моду) [25; 41]. Однако, как
будет показано ниже, в распространении планетарных волн и их воздействии на
зональный поток наблюдаются значительные долготные особенности, которые
имеют большое значение для стратосферно-тропосферного взаимодействия.

Старр [47; 48] в своих работах 1950–1960 гг. предложил при анализе метео
рологических параметров выделять среднезональную и волновую (вихревую)
компоненты:

𝑢(𝑥,𝑦,𝑧,𝑡) = �̄�(𝑦,𝑧,𝑡) + 𝑢′(𝑥,𝑦,𝑧,𝑡). (1.2)

Используя такое представление, можно получить следующую форму зо
нально осредненного уравнения для импульса:

𝜕�̄�

𝜕𝑡
− 𝑓𝑣 =

𝜕(𝑢′𝑣′)

𝜕𝑦
+ �̄�, (1.3)

𝜕𝑇

𝜕𝑡
+𝑁 2𝐻𝑅−1�̄� = −𝜕(𝑣′𝑇 ′)

𝜕𝑦
+
𝐽

𝑐𝑝
, (1.4)

где 𝑁 – частота Брента–Вяйсяля, рассчитываемая по формуле:

𝑁 2 =
𝑅

𝐻

(︂
𝜅𝑇0
𝐻

+
𝑑𝑇0
𝑑𝑧

)︂
, (1.5)

где 𝐻 — масштаб высоты равный 7 км., 𝑅— универсальная газовая постоян
ная, 𝑋 — эффект мелко-масштабных гравитационных волн. Теоретически, это
уравнение (формула 1.3) позволяет оценить ускорение среднего потока по осред
ненному ускорению Кориолиса (второе слагаемое в левой части) и волновому
потоку — правая часть уравнения 1.3. Однако среднезональная меридиональная
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компонента скорости ветра 𝑣 не является независимой величиной от волновых
процессов, она может ими моделироваться. Таким образом, данное уравнение
не отображает причинно-следственную связь происходящих процессов.

В 1976 г. Андрюс и Макинтаер [29] предложили «трансформированное
Эйлерово осреднение». Они ввели понятие остаточной меридиональной цирку
ляции, которая представлена формулами:

𝑣* = 𝑣 − 𝜌−1
0 𝑅𝐻−1𝜕(

𝜌0𝑣′𝑇 ′

𝑁 2
)/𝜕𝑧, (1.6)

𝑤* = �̄� +𝑅𝐻−1𝜕(
𝑣′𝑇 ′

𝑁 2
)/𝜕𝑦. (1.7)

Tак как элементарный объем воздуха может подняться на другую высоту
и остаться там в устойчивом состоянии только за счет диабатического нагре
ва, то именно остаточная меридиональная циркуляция отражает диабатические
процессы и характеризует средний меридиональный перенос массы. Таким об
разом, согласно [29], используя выражения для 𝑣* и 𝑤*, систему уравнений для
среднезональной циркуляции можно представить в виде:

𝜕�̄�

𝜕𝑡
− 𝑓𝑣* =

1

𝜌0
∇ · 𝐹 +𝑋, (1.8)

𝜕𝑇

𝜕𝑡
+𝑁 2𝐻𝑅−1𝑤* = −𝜕(𝑣′𝑇 ′)

𝜕𝑦
+
𝐽

𝑐𝑝
, (1.9)

𝜕𝑣*

𝜕𝑦
+

1

𝜌0

𝜕(𝜌0𝑤*)

𝜕𝑧
= 0, (1.10)

где 𝐹 представляет поток Элиассена-Пальма [49] и описывает волновой перенос
импульса и тепла:

𝐹𝑦 = −𝜌0𝑢′𝑣′, (1.11)

𝐹𝑧 = 𝜌0𝑓0𝑅𝑣′𝑇 ′/(𝑁 2𝐻). (1.12)

В 1985 Пламб предложил 3х-мерный вариант потока волновой активности,
добавив зональную компоненту потока Элиассена-Пальма [50]. Трехмерный век
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тор Пламба описывает распространение квазистационарных планетарных волн
по широте (𝐹𝑥), долготе (𝐹𝑦) и высоте (𝐹𝑧) [50]:

𝐹𝑠 =

⎛⎜⎝ 𝐹𝑥

𝐹𝑦

𝐹𝑧

⎞⎟⎠ =
𝑝

𝑝0
cos𝜙

⎛⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎝
𝑣′2 − 1

2Ω𝑎 sin 2𝜙

𝜕(𝑣′𝜑′)

𝜕𝜆

−𝑢′𝑣′ +
1

2Ω𝑎 sin 2𝜙

𝜕(𝑢′𝜑′)

𝜕𝜆
2Ω sin𝜙

𝑆
× [𝑣′𝑇 ′ +

1

2Ω𝑎 sin 2𝜙

𝜕(𝑇 ′𝜑′)

𝜕𝜆
],

⎞⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎠ , (1.13)

где 𝑆 — параметр статической устойчивости, рассчитываемый по формуле:

𝑆 =
𝜕𝑇

𝜕𝑧
+
𝜅𝑇

𝐻
, (1.14)

𝑢′, 𝑣′, 𝑇 ′, 𝜑′, — отклонение от средних зональных значений зональной и мери
диональной скорости ветра, температуры и геопотенциала соответственно, 𝑇 —
температура, осредненная по району, расположенному севернее 20∘ с.ш., 𝜅—
коэффициент температуропроводности, 𝜙— широта, 𝜆— долгота, Ω — угловая
скорость вращения Земли, 𝑎— радиус Земли, 𝑝— давление на заданном уровне,
𝑝0 = 1000 гПа.

Легко показать, что при осреднении вдоль круга широты, формула 1.13
сводится к общепринятому двумерному вектору Элиассена-Пальма (формулы
1.11 и 1.12), компоненты которого описывают вихревой перенос импульса и теп
ла планетарными волнами. В приближении линейной оптики трехмерный век
тор Пламба равен групповой скорости планетарных волн, умноженной на плот
ность волновой энергии [50]. Трехмерный вектор Пламба описывает восходящее
и нисходящее распространение вихревой энергии. Необходимо подчеркнуть, что
вертикальная компонента потока Пламба, 𝐹𝑧, связана не только с вихревым
потоком тепла, но и с изменчивостью второго члена уравнения (1.13) вдоль
широты), причем вклады двух слагаемых в 𝐹𝑧 сопоставимы. Двумерные век
торы Элиассена-Пальма не в полной мере описывают процессы стратосферно
тропосферного взаимодействия и не могут выявить изменений вертикального
распространения планетарных волн вдоль круга широты.
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1.5 Факторы, влияющие на распространение планетарных волн

Как отмечалось выше, распространение планетарных волн играет клю
чевую роль в стратосферно-тропосферном взаимодействии. Основными факто
рами, влияющими на формирование и характер распространения квазистаци
онарных планетарных волн, являются: 11-летнее колебание солнечной актив
ности, квазидвухлетние колебание в тропической зоне (КДК), крупномасштаб
ные аномалии ТПО океана, Эль-Ниньо/Южное колебание (ЭНЮК), колебания
Маддена-Джулиана.

Некоторые факторы, влияющие на зарождение и распространение плане
тарных волн, можно прогнозировать с большой заблаговременностью [51]. На
пример, изменчивость температуры поверхности моря влияет на зарождение
планетарных волн в тропосфере. Явление ЭНЮК в тропической части Тихого
океана, вероятно, является наиболее заметной характеристикой изменчивости
температуры поверхности моря. Во время теплой фазы ЭНЮК, называемой
Эль-Ниньо, поток планетарных волн в стратосферу Северного полушария зи
мой обычно увеличивается [52—54], также повышается и вероятность внезапных
стратосферных потеплений. Но данный отклик неоднозначен, некоторые иссле
дования [55—57] показывают, что в годы с Эль-Ниньо вероятность ВСП не по
вышается. Можно предположить, что такая неоднозначность в результатах по
является из-за взаимодействия нескольких факторов. Так, например, аномалии
ТПО в тропической зоне Тихого океана могут усиливать/ослаблять крупномас
штабные аномалии ТПО в умеренных широтах. И такое нелинейное взаимодей
ствие может приводить к различному отклику в распространении планетарных
волн и при формировании аномалий стратосферного полярного вихря.

Хорошо известно, что межгодовая изменчивость внетропической цирку
ляции в стратосфере связана с квазидвухлетним колебанием (КДК) в нижней
стратосфере в экваториальной области. Холтон и Тан в 1980 г. [58] выявили
связь КДК со стратосферным полярным течением в зимнее время (в даль
нейшем ХТ). Усиление струйного течения наблюдается в годы западной фазы
КДК, в то время как в годы восточной фазы происходит ослабление ветра, а
внезапные стратосферные потепления становятся более частыми [59; 60]. По
добное взаимодействие стратосферной циркуляции в экваториальной области с
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внетропической зоной может быть объяснено отражением планетарных волн от
критической линии (область нулевых скоростей ветра) во время восточной фазы
КДК, что приводит к интенсификации планетарных волн в высоких широтах
и усилению их воздействия на полярный вихрь. Во время западной фазы КДК
критическая линия находится в южном полушарии, и диссипация планетарных
волн происходит близко к экватору, что обуславливает снижение волновой ак
тивности в полярной области Северного полушария и усиление полярного вихря
в Арктике. Данный механизм был смоделирован в численных экспериментах, но
подтвердить этот результат на натурных данных сложно из-за сильной измен
чивости критической линии и недостаточного понимания процессов отражения
и поглощения планетарных волн [61]. Но эта связь не однозначна, так, Лабицке
и Лун [60] разделили годы с восточной и западной фазами и выявили 10–12-ти
годовую цикличность в изменчивости температуры в нижней стратосфере в по
лярном районе Северного полушария. Они связали эти колебания с 11-летним
колебанием солнечной активности в стратосфере. Согласно их результатам, теп
лый слабый полярный вихрь наблюдается при восточной фазе КДК и низкой
солнечной активности. Тогда как во время высокой солнечной активности про
исходит усиление полярного вихря, и наблюдаются более низкие температуры
в высоких широтах, то есть происходит нарушение связи ХТ. Хотя 11-летние
колебания в стратосфере устойчивы [62], есть сомнения, что это объясняется
колебаниями солнечной активности, так как амплитуда изменений приходящей
ультрафиолетовой радиации составляет всего 1 % [26].

В работах [63; 64] также было обнаружено нарушение связи ХТ. Авторы
работы [65] показали, что в период 1958–1977 гг. взаимосвязь КДК с полярным
вихрем наблюдалась только для лет с низкой солнечной активностью, а в пери
од 1977–1997 гг. ХТ не соблюдается ни для высокой, ни для низкой солнечной
активности, что также ставит под сомнение влияние солнечной активности на
динамику нижней стратосферы.

Еще одна причина нарушения связи ХТ может быть вызвана влиянием
аномалий температуры поверхности океана на атмосферную динамику. Изме
нение потоков скрытого и явного тепла из океана может приводить к модифи
кации формирования и распространения планетарных волн. Хорошо известно
такое квазидесятилетнее колебание ТПО как Тихоокеанское десятилетнее коле
бание (PDO, Pacific Decadal Oscillation в зарубежной литературе) [66—68]. Но
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его влияние на процессы стратосферно-тропосферного взаимодействия недоста
точно изучены.

Таким образом, задача исследования связей между десятилетними изме
нениями ТПО Тихого океана с декадной изменчивостью планетарной волновой
активности и циркуляцией в нижней стратосфере в зимний период является
актуальной и важной.
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Глава 2. Межгодовая изменчивость интенсивности стратосферного
полярного вихря и ее связь с тихоокеанским десятилетним

колебанием

Интенсивность стратосферного полярного вихря (СПВ) характеризуется
изменчивостью на различных временных масштабах. В современном научном
сообществе на сегодняшний день нет единого мнения о вариациях СПВ на мас
штабах десятилетий. В ряде работ показано ослабление СПВ в середине зимы
(январь–февраль) за период 1979–2015 гг. [69; 70]. Согласно [71] СПВ усилива
ется в период 1997/98–2015/16, в то же время, по данным [72] были выделены
периоды ослабления вихря в 1979–2008 гг. Такая неоднозначность в оценке дол
гопериодной изменчивости интенсивности СПВ объясняется рядом факторов.
Во-первых, важную роль играет непосредственно месяц, для которого оцени
ваются климатические тренды, поскольку стратосферная циркуляция динами
чески различается в первую (ноябрь–январь) и вторую половины зимы (фев
раль–март) [64; 73—77]. Во-вторых, интенсивность СПВ находится под влия
нием низкочастотных мод изменчивости климатической системы, в частности,
таких колебаний как: квазидвухлетнее (КДК), ЭНЮК, Маддена-Джулиана и
11-летнего колебания солнечной активности. Также на динамику СПВ оказыва
ют влияние вулканические извержения через изменение радиационного режима
средней атмосферы при забросе сульфатного аэрозоля в высокие слои атмо
сферы. На различных временных периодах данные факторы взаимодействуют
между собой, что обеспечивает нелинейную изменчивость интенсивности СПВ.
Малоизученным фактором, который, по нашему мнению, тоже может оказы
вать воздействие на интенсивность СПВ, является тихоокеанское десятилетнее
колебание (ТДК).

Впервые данный термин появился в работе [66], где индекс ТДК рассчи
тывался как главная компонента первой естественной ортогональной функции
(ЕОФ) аномалий среднемесячных значений ТПО в умеренных широтах (20∘—
70∘ с.ш.) Тихого океана. В последующие десятилетия было проведено множе
ство исследований, посвященных влиянию ТДК на различные компоненты кли
матической системы [78—84]. Так, например, было показано, что ТДК не явля
ется внутренней океанической модой изменчивости, а представляет собой взаи
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модействие различных по временным масштабам процессов в системе атмосфе
ра — океан [85; 86].

Колебания аномалий ТПО в умеренных широтах Тихого океана на квази
десятилетних временных масштабах формируются за счет медленной адапта
ции характеристик верхних слоев океана к атмосферному воздействию. Адап
тационные механизмы, которые инициируют ТДК, включают в себя субтропи
ческий антициклонический круговорот в океане [87], субдукцию поверхностных
вод [88] и распространение океанических волн Россби [89]. Данное взаимодей
ствие происходит по нижеприведенной схеме.

При усилении Алеутского минимума происходит интенсификация запад
ных ветров в центральной части Тихого океана, что, в свою очередь, способству
ет усилению потоков тепла из океана в атмосферу и, как следствие, выхолажи
ванию верхних слоев океана. Отрицательная аномалия ТПО распространяется
в сторону экватора за счет экмановского переноса, который также приводит
к возникновению апвеллинга в северной части Тихого океана. Выхолаживание
поверхности океана в умеренных широтах приводит к усилению меридионально
го градиента ТПО и интенсификации субтропического океанического фронта.
В ответ на рост градиента ТПО происходит усиление бароклинности в районе
течения Куросио, что приводит к более интенсивному циклогенезу в данном
районе. Циклоны, распространяясь на северо-восток, способствуют углублению
Алеутского минимума, замыкая обратную положительную связь.

Таким образом, говоря о выявлении сигналов ТДК в атмосферных про
цессах, необходимо точно указывать, какой физический механизм обеспечивает
эту связь. Часто просто фиксируются одномоментные изменения. В подобных
случаях скорее следует говорить о сменах режима в различных компонентах
климатической системы, а ТДК рассматривать как соответствующий маркер.
В то же время, крупномасштабные аномалии температуры поверхности океана
могут оказывать влияние на на атмосферную динамику [90] через модифика
цию формирования и распространения планетарных волн.

Главной целью Главы 2 является выявление сигнала ТДК в стратосферной
динамике. Для достижения данной цели решались следующие задачи:

– адаптация методики выделения края вихря;
– расчет параметров, описывающих интенсивность стратосферного по

лярного вихря, а именно зональной компоненты скорости ветра, осред
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ненной вдоль 60∘ с.ш. на уровне 10 гПа (𝑈60_10) и скорости ветра, осред
ненной вдоль края вихря на уровне 850 К (𝑊кр);

– оценка долгопериодной изменчивости интенсивности стратосферного
полярного вихря на основе двух различных характеристик;

– выделение сигнала тихокеанского десятилетнего колебания в долгопери
одной изменчивости интенсивности стратосферного полярного вихря.

2.1 Данные и методы

Для получения репрезентативных оценок долгопериодной изменчивости
характеристик стратосферного полярного вихря и для исследования страто
сферно-тропосферного взаимодействия, необходимы однородные данные метео
параметров за длительный период времени для средней и нижней атмосферы.

2.1.1 Атмосферные реанализы

В последние десятилетия благодаря интенсивному развитию наземных и
аэрокосмических систем наблюдения накоплен большой объем данных измере
ний метеопараметров в средней атмосфере. Ассимиляция этих данных в моде
лях общей циркуляции атмосферы (используемых в центрах NCEP/NCAR —
Национальный центр прогнозов природной среды и Национального центра ат
мосферных исследований, ECMWF — Европейский центр среднесрочных про
гнозов погоды, UK Met Office - Метеослужба Соединенного Королевства Ве
ликобритании и Северной Ирландии) позволила создать ретроспективные ана
лизы (реанализы) глобальных распределений метеорологических параметров.
Каждый реанализ выполнен с использованием одной и той же конфигурации
прогностической модели общей циркуляции атмосферы и замороженной схемы
усвоения данных. При этом неоднородность усваиваемых данных может приво
дить к неточностям в оценках долгопериодных трендов по данным реанализа.
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В 2013 году под эгидой международного научного объединения «Стра
тосферные Процессы и их Роль в Климате» (СПРК; SPARC, Stratosphere—
troposphere Processes And their Role in Climate) был инициирован проект, основ
ной целью которого является сравнительная характеристика различных реана
лизов в приложении к изучению процессов в средней и верхней атмосфере (The
SPARC Reanalysis Intercomparison Project (S-RIP)) [91]. Качество воспроизве
дения динамики верхней тропосферы, стратосферы и мезосферы оценивалось
для 12 современных реанализов (рисунок 2.1)

Рисунок 2.1 — Характеристики атмосферных реанализов в проекте S-RIP [91]

При выборе реанализа для исследования динамики стратосферы необхо
димо учитывать такие характеристики как: количество вертикальных уровней
в модели, структуру усваиваемых данных наблюдений, высоту и характер верх
ней границы прогностической модели. По типу ассимилированных данных на
турных наблюдений реанализы условно можно разделить на две группы: (1)
усваивающие все доступные данные наблюдений (full-input в зарубежной ли
тературе) и (2) усваивающие исключительно данные приземных наблюдений.
Для адекватного представления процессов в средней и верхней атмосфере кри
тично использование данных спутниковых наблюдений и данных зондирования
средней и верхней атмосферы. Почти все современные системы построения ре
анализов используют диффузивную верхнюю границу модели [92; 93]. В более
старых реанализах с жесткой верхней границей, таких как NCEP/NCAR R1
и R2 (реанализы 1-го и 2-го поколения), появляются ошибки, связанные с пе
реотражением волновой энергии от верхней границы модели, что необходимо
учитывать при использовании этих данных.
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Помимо вышеперечисленных факторов необходимо также учитывать
неоднородность во временных рядах, которая возникает за счет изменения ин
струментальной основы наблюдений. Для свободной атмосферы особенно кри
тичным был переход от системы TOVS (TIROS Operational Vertical Sounder) к
ATOVS (Advanced TOVS), который произошел в 1998 году, что могло отразить
ся на однородности временных рядов и привести к появлению ложных трендов
в районе этого периода [94; 95].

В настоящей работе использовался реанализ NCEP/NCAR, который на
момент выполнения работы в 2008 году охватывал самый продолжительный
период по времени, и реанализ JRA-55, который покрывает период доспутни
ковой эры и использует самую современную схему усвоения данных натурных
наблюдений.

Реанализ NCEP/NCAR R1 [96; 97] был разработан в Национальном центре
прогноза окружающей среды США (NCEP) в 1995 году и стал первым глобаль
ным продуктом, охватывающим период с 1948 года по настоящее время. Для
построения данного реанализа используется прогностическая спектральная мо
дель NCEP (версия 1995 года) c переводом данных на Гауссовскую сетку для
расчета нелинейных величин (размер сетки составляет 192х94 точки). Горизон
тальное спектральное разрешение модели составляет Т62 (около 210 км), что
приблизительно соответствует пространственному разрешению 2∘х2∘. Модель
имеет 28 вертикальных уровней, из которых 8 уровней находятся ниже 800
гПа, а 7 уровней — выше 100 гПа. Нижний уровень модели соответствует изо
барической поверхности 1000 гПа, верхний — 2,7 гПа. Как было сказано выше,
для построения данного реанализа в модели используется «твердая» крышка,
что может приводить к ошибкам в данных за счет искажения распространения
волновой энергии на верхней границе домена.

Реанализ JRA-55 разработан в 2013 году Японским Метеорологическим
Агенством [98; 99] и покрывает период с 1958 года по настоящее время. На
чиная с 1979 года при построении реанализа ассимилируется спутниковая ин
формация, для усвоения которой используется современная методика RTTOV
версии 9.3 [99]. На данный момент это единственный реанализ, в котором для
усвоения данных на вертикальных уровнях, соответствующих средней и верх
ней атмосфере, используется схема 4DVAR. Реанализ расчитывается с помощью
спектральной модели с горизонтальным разрешением — T319 (приблизительно
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0,56∘ на Гауссовской сетке). В JRA-55 60 вертикальных уровней, и вертикальное
разрешение в нижней стратосфере составляет 1,2–1,4 км.

Помимо данных реанализов для расчета индекса ТДК были использова
ны среднемесячные данные температуры поверхности океана Национального
управления океанических и атмосферных исследований США (NOAA, National
Oceanic and Atmospheric Administration) [100] с пространственным разрешением
2∘х2∘ за период с 1958 по 2018 гг. Крупномасштабные десятилетние изменения
температуры поверхности океана напрямую зависят от качества исходной ин
формации. До 1970 года, в основном, использовались данные судовых наблюде
ний, имеющие невысокую точность измерений в силу ряда причин (изменения
в методике, субъективный фактор и т.п.). С развитием широкой сети автома
тических буев, точность измерения температуры поверхности возрастает. Тем
не менее, как данные судовых наблюдений, так и данные буев, прошли стро
гий контроль качества и были скорректированы в процессе создания массива
данных о ТПО.

2.1.2 Методика расчета индекса тихоокеанского десятилетнего
колебания

Согласно [66] индекс ТДК представляет собой главную компоненту первой
естественной ортогональной функции (ЕОФ) изменчивости аномалий темпера
туры поверхности Тихого океана в умеренных широтах (120∘ в.д – 250∘ в.д.,
20∘ с.ш. – 60∘ с.ш.). На рисунке 2.2а показана 1-ая ЕОФ (вклад которой в общую
изменчивость ТПО составляет 26 %). Пространственное распределение анома
лий температуры поверхности океана (ТПО) для первой моды изменчивости
имеет подковообразную структуру с противоположными по знаку аномалиями
ТПО в центральной части Тихого Океана и вдоль западного побережья Север
ной Америки. При этом в положительную фазу ТДК положительные аномалии
ТПО наблюдаются в восточной части Тихого Океана, а отрицательные — в цен
тральной части.

На рисунке 2.2б приведен временной ряд главной компоненты 1-ой ЕОФ
аномалий ТПО в умеренных широтах Тихого океана. В период с 1958 по 2018 г.
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Рисунок 2.2 — (а) Первая естественная ортогональная функция аномалий
температуры поверхности Тихого океана в декабре для района

(120∘ в.д. – 250∘ в.д., 20∘ с.ш. – 60∘ с.ш.) за период 1958–2018, (б) временной
ряд главной компоненты 1-ой ЕОФ, пунктирной линией изображено

скользящее среднее с окном 5 лет. Синими ромбами отмечены года, когда
наблюдалось Ла-Нинья 3, а красными — Эль-Ниньо 3

прослеживаются две отрицательные (1961–1975, 1998–2013) и две положитель
ные фазы ТДК (1976–1994, 2014–2018). Синими ромбами отмечены годы, когда
наблюдались события Ла-Нинья 3, а красными — Эль-Ниньо 3. Полученный вре
менной ряд главной компоненты 1-ой ЕОФ ТПО Тихого океана в умеренных
широтах послужил основой для дальнейшего анализа стратосферно-тропосфер
ного взаимодействия в различные фазы ТДК.



35

2.1.3 Методики оценки интенсивности стратосферного полярного
вихря

Для оценки долгопериодной изменчивости стратосферного полярного вих
ря необходимо выделить параметры, наиболее достоверно характеризующие его
интенсивность. Существует несколько подходов для описания интенсивности
СПВ. Поскольку стратосферная циркуляция в зимний период характеризуется
циркумполярным течением, для описания силы вихря часто используются сред
незональные характеристики ветра в средней атмосфере (например, зональная
компонента скорости ветера, осредненная вдоль 60∘ с.ш. на уровне 10 гПа, далее
обозначаемая как 𝑈60_10) или атмосферные параметры, осредненные по поляр
ному району стратосферы (например, геопотенциальная высота для поверхно
сти 10 гПа, осредненная по площади, заключенной внутри 60∘ с.ш. [42]). По
той же причине, интенсивность СПВ может оцениваться с помощью индексов
полусферных мод (например, с помощью индекса Арктической Осцилляции).
Вышеописанные характеристики просты для вычисления и не требуют много
параметрических наборов данных для расчетов.

Альтернативным методом оценки интенсивности СПВ являются характе
ристики вдоль края вихря, например, скорость струйного течения полярной
ночи (𝑊кр). Сложностью данного метода является выделение края вихря. Од
нако данный метод позволяет более достоверно оценить интенсивность СПВ
вне зависимости от его положения относительно полюса.

В данной работе были проанализированы два индекса, описывающие ин
тенсивность СПВ. Для сопоставления полученных результатов с другими иссле
дованиями была рассчитана характеристика 𝑈60_10, применяемая в большин
стве работ, оценивающих изменчивость стратосферного полярного вихря и его
воздействие на тропосферную динамику [21; 101]. Кроме того, для оценки измен
чивости струйного течения полярной ночи была использована характеристика
𝑊кр. Стоит отметить, что 𝑈60_10 чувствителен к положению вихря относитель
но полюса. Даже небольшое смещение центра вращения СПВ с полюса приво
дит к уменьшению его значения. Поэтому данный индекс скорее характеризует
возмущенность вихря и может приводить к недооценке интенсивности СПВ. В
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свою очередь, 𝑊кр характеризует именно интенсивность вихря, поскольку не
зависит от его положения и не отображает смещение с полюса.

Ключевым моментом для расчета 𝑊кр является выделение края вихря.
Существует несколько различных методик определения края вихря. Как пра
вило, все они принимают за границу вихря изолинию потенциальной завихрен
ности (ПЗ) на изэнтропической поверхности, в районе которой наблюдаются
максимальные значения градиента ПЗ [102]. Данный метод определения края
вихря состоит из нескольких этапов. Сначала изолинии переносятся на, так
называемые, эквивалентные широты, которые ограничивают площадь, равную
площади, заключенной внутри данной изолинии (рисунок 2.3). Эквивалентная
широта рассчитывается по формуле:

Φ𝑒 (𝑃𝑖,Θ𝑖) = 𝑎𝑟𝑐𝑠𝑖𝑛

(︂
1 − 𝐴 (𝑃𝑖,Θ𝑖)

2𝜋𝑅2

)︂
, (2.1)

где 𝑃𝑖 – значение ПЗ, для которой рассчитывается эквивалентная широта Φ𝑒 на
определенной изоэнтропической поверхности – Θ𝑖. 𝐴 – площадь области, ограни
ченной изолинией 𝑃𝑖. Потенциальная завихренность, вычисляется по формуле:

Π =
𝜔𝑎∇Θ

𝜌
, (2.2)

где 𝜔𝑎 – абсолютная завихренность, Θ –потенциальная температура, а 𝜌 –
плотность. Потенциальная завихренность измеряется в [Км2кг−1сек−1], для
краткости в работе для измерения ПЗ мы будем пользоваться мерой — [PVU]
(Potential Vorticity Units в зарубежной литературе), которая соответствует —
[10−6К · м2 · кг−1 · сек−1].

Далее рассчитывается градиент ПЗ и находится соответствующая экви
валентная широта, на которой градиент принимает максимальные значения.
Заключительным шагом является определение изолинии ПЗ, соответствующей
данной эквивалентной широте, которая и будет считаться краем вихря. Вдоль
полученной изолинии ПЗ можно рассчитать скорость ветра, которая характе
ризует интенсивность СПВ. Такой метод позволяет определить положение мак
симума градиента ПЗ даже при очень изогнутой форме вихря.

Особенность данной методики состоит в том, что у градиента потенци
альной завихренности может быть несколько локальных максимумов. В рабо
те [10] предлагается выбирать локальный максимум, которому соответствует
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Рисунок 2.3 — Пространственное распределение потенциальной завихренности
[PVU] на изэнтропической поверхности 450 К, на 25 декабря 1993г. Изолиния

25 PVU изображена голубой линией, соответствующая ей по площади
широта — бордовой

изолиния с максимальным средним ветром. Однако при сильной деформации
формы СПВ этот способ может привести к ошибкам в идентификации края вих
ря. Рассмотрим один из примеров: на 2.4а приведено распределение скорости
ветра, потенциальной завихренности и градиента потенциальной завихренности
относительно эквивалентной широты для 26 декабря 2018 года. У градиента ПЗ
два локальных максимума: один соответствует эквивалентной широте 72∘ с.ш.,
а второй — 66∘ с.ш. Скорость ветра, осредненная вдоль эквивалентной широты
72∘ с.ш., которая соответствует изолинии ПЗ — 560 PVU, максимальна (рисунок
2.4а). Однако из рисунков 2.4б и в, где показаны пространственные структуры
поля потенциальной завихренности и поля ветра, видно, что 26 декабря 2018
года вихрь был сильно смещен с полюса и деформирован (вытягивание фи
ламента перед обрушением волны). И данная изолиния находится не на краю
вихря, в соответствии с его физической структурой, а ближе к центру враще
ния. Таким образом, данный алгоритм при сильной деформации вихря может
приводить к большим неточностям в определении интенсивности СПВ.

В качестве альтернативы мы предложили модифицированную методику
выделения края вихря, когда в качестве критерия отбора используется локаль
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Рисунок 2.4 — Распределение скорости ветра (синяя линия), потенциальной
завихренности (красная линия) и градиента потенциальной завихренности

(зеленая линия) относительно эквивалентной широты (а). Пространственное
распределение потенциальной завихренности, [PVU] (б) скорости ветра,
[м/сек] на уровне 850 К (в), черной жирной линией обозначена изолиния

560 PVU. Данные для 26 декабря 2018 года

ный максимум, которому соответствует изолиния с максимальными значеними
скорости ветра. Рисунок 2.5а аналогичен рисунку 2.4а, однако на нем показано
максимальное значение скорости ветра вдоль эквивалентной широты. Локаль
ный максимум градиента потенциальной завихренности (эквивалентная широта
66∘ с.ш.) соответствует максимуму максимального значения ветра вдоль экви
валентной широты. Данной эквивалентной широте соответствует изолиния по
тенциальной завихренности 468 PVU. На рисунках 2.5б и в представлена про
странственная структура вихря для 26 декабря 2018 года в поле ПЗ и скоро
сти ветра на уровне 850 К. Изолиния 468 PVU, полученная с использованием
предложенного алгоритма, хорошо описывает край вихря, улавливая все его
геометрические особенности.
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Рисунок 2.5 — Распределение скорости ветра (синяя линия), потенциальной
завихренности (красная линия) и градиента потенциальной завихренности

(зеленая линия) относительно эквивалентной широты (а). Пространственное
распределение потенциальной завихренности, [PVU] (б) скорости ветра,

[м/саек] на уровне 850 К (в), черной жирной линией обозначена изолиния
468 PVU. Данные для 26 декабря 2018 года

На рисунке 2.6 показано эмпирическое распределение значений потенци
альной завихренности, которые были маркированы как край вихря и рассчита
ны для каждого шага по времени в зимний период 1958–2017 гг. для изэнтропи
ческой поверхности 850 К. Математическое ожидание данной величины состав
ляет 407,4 PVU. В отдельных работах, например [11; 103; 104], для упрощения
выделения края вихря используется фиксированное значение ПЗ 400 PVU. Од
нако выбор конкретной изолинии для маркировки может привести к большим
неточностям, поскольку край вихря не является консервативной характеристи
кой. Поэтому наиболее точным является расчет для каждого временного среза.

На рисунке 2.7 приведены эмпирические распределения скорости ветра,
осредненного вдоль края вихря (𝑊кр), и зональной компоненты скорости вет
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Рисунок 2.6 — Распределение значений потенциальной завихренности для
изолиний, маркированных как край вихря в зимний период

(декабрь–февраль) с 1958 по 2017 гг. по данным JRA-55

ра, осредненной вдоль 60∘ с.ш. на уровне 10 гПа (𝑈60_10), для зимнего периода
(декабрь–февраль) с 1958 по 2017 гг. Гистограммы близки к нормальному рас
пределению с небольшой асимметрией в области низких значений PVU. Это
объясняется высокой возмущенностью вихря в Северном полушарии в зимний
сезон за счет интенсивного распространения планетарных волн из тропосферы
в стратосферу. В более разреженной среде амплитуда планетарных волн быст
ро растет, и на краю вихря часто происходит обрушение волны, что ведет к
его ослаблению. Иными словами, интенсивность СПВ в Северном полушарии
достигает экстремально высоких значений реже, чем экстремально низких.

Рисунок 2.7 — Распределение скоростей ветра вдоль края вихря, 𝑊кр,
(голубой) и зональной компоненты скорости ветра, осредненной вдоль 60∘ с.ш.

на уровне 10 гПа, 𝑈60_10, (оранжевый) для зимнего периода (декабрь—
февраль) с 1958 по 2017 гг.
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Рисунок 2.8 — Диаграмма рассеяния для параметров: 𝑈60_10 и 𝑊кр для ДЯФ
(а), декабря (б), января (в), февраля (г)

На рисунке 2.8 показаны диаграммы рассеяния для 𝑈60_10 и 𝑊кр для сред
несезонных значений и для каждого зимнего месяца в отдельности. Коэффици
ент детерминации 𝑈60_10 и 𝑊кр для среднесезонных значений составляет 0,78,
что говорит о высокой согласованности в изменчивости двух параметров. Для
января и февраля коэффициенты детерминации 0,74 и 0,73 соответственно. Ми
нимальный коэффициент детерминации наблюдается в декабре и составляет
0,37. В декабре изменчивость 𝑈60_10 и 𝑊кр не согласована и это подтверждает,
что смещение вихря с полюса не означает его ослабления в раннюю зиму. Более
подробный анализ изменчивости данных характеристик приведен в Главе 3.
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2.1.4 Оценка значимости

Для оценки значимости коэффициентов корреляции и линейных трендов,
приведенных в данной работе, использовался критерий Стьюдента. Величина:

𝑟
√
𝑛− 2√

1 − 𝑟2
, (2.3)

где 𝑟 — коэффициент корреляции, а 𝑛 — число степеней свободы, сравнивалась
с критическим значением распределения Стьюдента, 𝑡(𝑛− 2,1−𝛼), при уровне
значимости 𝛼.

Значимость полученных оценок коэффициентов детерминации оценива
лась методом Бутстрэп. Бутстрэп практический компьютерный метод иссле
дования распределения статистик вероятностных распределений, основанный
на многократной генерации выборок методом Монте-Карло на базе имеющейся
выборки [105].

2.2 Интенсивность стратосферного полярного вихря в различные
фазы тихоокеанского десятилетнего колебания

Для анализа долгопериодной изменчивости интенсивности СПВ было про
ведено сравнение временных рядов 𝑈60_10 и 𝑊кр (рисунок 2.9) за период с 1958
по 2018 гг.

На рисунке 2.9а показана временная изменчивость интенсивности СПВ,
оценённая по индексу 𝑈60_10. Для всего ряда наблюдений существует слабый,
но значимый отрицательный тренд, который составляет -1,59 % на 10 лет
(-3,0 м/сек на 60 лет) при среднем значении 𝑈60_10, равном 30,53 м/сек. На
рисунке 2.9б приведены линейные тренды для различных временных интерва
лов со смещением центрального года периода. Хорошо видно, что для периодов
продолжительностью до 45 лет для данной характеристики наблюдается значи
мый отрицательный тренд. Начиная с продолжительности менее 40 лет, можно
выделить два периода: первый — 1958— 1995 гг. с положительным трендом и
второй — 1995— 2018 гг. с отрицательным трендом. На периодах менее 20 лет
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Рисунок 2.9 — Временной ряд интенсивности стратосферного вихря по
параметру 𝑈60_10 (а) и 𝑊кр (в) за зимний период (декабрь— февраль) 1958—

2018 гг.,красным показано скользящее среднее с окном 7 лет. Линейный тренд
интенсивности стратосферного вихря для рядов с различной длиной и

центральным годом для 𝑈60_10 (б) и 𝑊кр (г), значимость на уровне 95%
обозначена серой точкой

преобладает десятилетняя изменчивость разных знаков. На рисунке 2.9в пока
зан временной ряд интенсивности СПВ, оценённой с использованием средней
скорости ветра вдоль края вихря (𝑊кр). Основным отличием от результатов,
полученных при анализе индекса 𝑈60_10, является слабый (значимый) положи
тельный тренд для всего исследуемого периода, который составляет 1,45 % на 10
лет (4,8 м/сек на 60 лет) при среднем значении скорости ветра вдоль края вихря
55,30 м/сек. Начиная с периодов продолжительностью менее 40 лет, характер
изменчивости 𝑊кр похож на изменчивость 𝑈60_10. Данные различия в поведе
нии характеристик 𝑊кр и 𝑈60_10 на масштабах более 40 лет могут объясняться
устойчивым смещением СПВ относительно полюса в последние десятилетия,
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что ведет к значительному занижению индекса 𝑈60_10. Анализ квазидесятилет
ней изменчивости линейного тренда интенсивности стратосферного вихря (ри
сунок 2.10) показывает, что максимальные значение тренда для ряда продол
жительностью 15 лет приходятся на периоды со следующими центральными
годами — 1975, 1998, 2011. Данные годы соответствуют годам смены фаз ТДК,
и при переходе от отрицательной фазы к положительной наблюдается усиление
интенсивности вихря, а при перестройке от положительной к отрицательной фа
зе — его ослабление. Для отрезков времени внутри фаз ТДК значимых трендов
не наблюдается.

Рисунок 2.10 — Значение линейного тренда 𝑈60_10 для окна 15 лет со сдвигом
1 год. Черными точками отмечены значения линейного тренда на уровне 95 %

значимости

Результаты современных исследований показывают, что динамика страто
сферно-тропосферного взаимодействия и ее изменчивость сильно различаются
для первой и второй половины зимы, поэтому особый интерес представлял ана
лиз долгопериодной изменчивости СПВ для каждого зимнего месяца для 𝑈60_10

(рисунок 2.11) и для 𝑊кр (рисунок 2.12).
Линейные тренды обеих характеристик отличаются по знаку для декаб

ря и февраля. В декабре интенсивность СПВ значительно растет за последние
60 лет, как по данным 𝑈60_10, так и по данным 𝑊кр, что согласуется с резуль
татами [106], которые свидетельствуют об ослаблении потока волновой актив
ности за период 2001–2015 гг. и формировании более сильного (𝑊кр) и менее
возмущенного СПВ (𝑈60_10). Основной вклад в ослабление потока волновой ак
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Рисунок 2.11 — Временной ряд интенсивности стратосферного вихря (𝑈60_10)
1958— 2018 гг. (синяя линия), скользящее среднее с окном 7 лет (красная

линия), для декабря (а), января (в) и февраля (д), линейный тренд
интенсивности стратосферного вихря (𝑈60_10) для рядов с различной длиной и
центральным годом для декабря (б), января (г) и февраля (е), значимость на

уровне 95 % обозначена серой точкой
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Рисунок 2.12 — Временной ряд интенсивности стратосферного вихря (𝑊кр)
1958–2018 гг. (синяя линия), скользящее среднее с окном 7 лет (красная

линия), для декабря (а), января (в) и февраля (д), линейный тренд
интенсивности стратосферного вихря (𝑊кр) для рядов с различной длиной и
центральным годом для декабря (б), января (г) и февраля (е), значимость на

уровне 95 % обозначена серой точкой
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тивности в последние годы вносит снижение интенсивности волны 1 в декабре.
В январе линейные тренды интенсивности СПВ хотя и имеют противоположные
знаки для 𝑈60_10 и 𝑊кр, однако находятся на грани значимости и сильно зави
сят от выбранного временного периода для расчета тренда. Так, например, при
расчетах для периода 1958–2016 гг., тренд для 𝑊кр уже не значим. В феврале
интенсивность СПВ уменьшается, как для 𝑈60_10, так и для 𝑊кр. Это согла
суется с результатами [69], которые показали, что уменьшение площади льда
в районе Карского и Баренцева морей приводит к усилению потока волновой
активности в стратосферу в январе и способствует формированию более теп
лого и слабого вихря в феврале. Важно отметить, что для обоих параметров
прослеживается квазидесятилетняя изменчивость для всех зимних месяцев.

Среднесезонная интенсивность СПВ зависит от того, наблюдались ли в
данный сезон внезапные стратосферные потепления (ВСП) (рисунок 2.13).

Рисунок 2.13 — События Внезапных Стратосферных Потеплений, по данным
реанализа JRA-55 за период 1958–2018 гг. в зависимости от года и месяца

Наиболее часто ВСП наблюдаются в январе–феврале. За последние 60 лет
в декабре было выявлено 6 событий, в январе — 15, в феврале — 12, в марте —
5. Из рисунка 2.13 видно, что средняя частота ВСП за период 1958–2018 гг.
составляет 0,6 событий в год, но эта величина не постоянна на всем периоде
наблюдений. Так, например, за период 1989–1998 не наблюдалось ни одного
ВСП, а в 2003–2010 гг. ВСП происходило каждый год.

В таблице 1 приведены значения частоты повторяемости ВСП в годы с
различными значениями индекса ТДК. В положительную фазу ТДК частота
ВСП значительно ниже, чем в отрицательную. Кроме того, периоды отсутствия
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ВСП (1989/90–1997/98 и 2013/14–2016/17) соответствуют положительным фа
зам ТДК.

Таблица 1 — Частота повторяемости ВСП при различных индексах ТДК

(+) фаза ТДК (-) фаза ТДК

Периоды зимних сезонов
1958/59-1960/61
1976/77-1996/97
2014/15-2018-19

1961/62-1975/76
1998/99-2013/14

Всего сезонов 29 31
Количество ВСП 16 23
Частота ВСП 0.55 0.74
Сезоны с индексом ТДК
противоположного знака

1963/64, 1965/66, 1969/70
2000/01, 2002/03

1978/79, 1988/89, 1990/91
1994/95

Количество сезонов,
без учета сезонов с
индексом ТДК
противоположного знака

24 27

Количество ВСП,
без учета сезонов с
индексом ТДК
противоположного знака

14 18

Частота ВСП,
без учета сезонов с
индексом ТДК
противоположного знака

0.58 0.67

В периоды положительной фазы ТДК (1958–1960, 1976–1996, 2014–2018) ча
стота ВСП составила 0,55, а в периоды отрицательной фазы ТДК (1961–1975,
1998–2013) — 0.74 (таблица 1). В случае оценки частоты по индексу ТДК (по
ложительный/отрицательный), для всех лет с положительным индексом ТДК
частота ВСП составляет 0,58, а с отрицательным — 0,67. Важно отметить, что
различие в частоте повторяемости ВСП для положительной и отрицательной
фаз ТДК выше, чем различия в частоте повторяемости ВСП для лет с событи
ями Эль-Ниньо и Ла-Нинья. В работе [107] показано, что в года с Эль-Ниньо
частота ВСП составляет 0.72, а в года с Ла-Нинья — 0,68, авторы работы [54] в
свою очередь получили, что в года с Эль-Ниньо частота ВСП составляет 0,72,
а в года с Ла-Нинья — 0,73.
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2.3 Выводы по Главе 2

В Главе 2 анализируется долгопериодная изменчивость интенсивности
стратосферного полярного вихря на основе двух параметров – зонального ветра,
осредненного вдоль 60∘ с.ш. на уровне 10 гПа (𝑈60_10), и скорости ветра, осред
ненной вдоль края вихря на уровне 850 К (𝑊кр). На климатическом масштабе
данные характеристики демонстрируют различные тенденции. Так, 𝑈60_10 по
казывает отрицательный линейный тренд (-3,0 м/сек на 60 лет), в то время как
скорость ветра, осредненная вдоль края вихря (𝑊кр), характеризуется положи
тельным трендом (4,8 м/сек на 60 лет) на периоде с 1958 по 2018 гг. Данное
различие может объясняться тем, что используемые характеристики описыва
ют различные процессы. 𝑈60_10 чувствительна к положению вихря относитель
но полюса, и отрицательный тренд данной величины может потенциально сви
детельствовать о том, что в последние годы все чаще вихрь смещен с полюса.
Параметр 𝑊кр показывает ослабление/усиление струйного течения вдоль края
вихря. Положительный тренд 𝑊кр может объясняться процессами выхолажи
вания средней атмосферы. Известно, что в нижней стратосфере за последние
десятилетия наблюдается отрицательный тренд температуры, что объясняет
ся снижением потока длинноволновой радиации в стратосферу за счет роста
концентрации парниковых газов в тропосфере [108—110]. Данные тенденции со
гласуются с оценками усиления интенсивности СПВ по скорости ветра вдоль
края вихря.

Анализ долгопериодных трендов для каждого зимнего месяца в отдельно
сти выявил, что для декабря и февраля линейные тренды различны по знаку.
В декабре СПВ усиливается, и линейные тренды составляют — 4,2 м/сек на 60
лет (𝑈60_10) и 10,8 м/сек на 60 лет (𝑊кр) соответственно. Для февраля харак
терны обратные тенденции: СПВ ослабевает, и значения трендов составляют —
-10,2 м/сек на 60 лет для 𝑈60_10 и -4,8 м/сек на 60 лет для 𝑊кр. Основным
результатом Главы 2 можно считать доказательство существования квазидеся
тилетней изменчивости в интенсивности стратосферного полярного вихря, ко
торая устойчиво прослеживается в обеих ее характеристиках. Максимальные
значения трендов приходятся на периоды продолжительностью 15 лет, для ко
торых центральный год является годом смены фазы ТДК (1976, 1998, 2013).
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Тренды для этих периодов значительно выше среднеклиматических значений,
например, для периода 2004–2018 тренд для 𝑈60_10 составляет — 9,2 м/сек на 15
лет. Также важно отметить, что данная изменчивость проявляется в каждом
отдельном месяце зимнего сезона. Полученный результат позволяет рассматри
вать ТДК с точки зрения потенциального предиктора динамики атмосферы.
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Глава 3. Внутрисезонная динамика стратосферного полярного
вихря и ее связь с динамикой тропосферы

Изменчивость стратосферы в зимний период определяется динамикой
стратосферного полярного вихря (СПВ), формирование которого подчиняет
ся геострофическому балансу. Однако в среднем раз в два года в полярной
стратосфере Северного полушария происходит внезапное стратосферное потеп
ление (ВСП) [21; 101]. При ВСП стратосферный полярный вихрь либо сильно
смещается с полюса, и тогда такое событие относят к типу «смещение», либо
разделяется на два малых вихря, и тогда событие относят к типу «разделе
ние». Разрушение СПВ приводит к резкому повышению температуры в поляр
ной области стратосферы (иногда до 70 ∘С за несколько суток [111]). Приня
то разделять ВСП на главные события, когда зональная компонента ветера,
осредненная вдоль 60∘ с.ш. на уровне 10 гПа (𝑈60_10), меняет свой знак (сред
незональный зональный ветер меняет направление с западного на восточное)
и второстепенные (минорные) события, когда 𝑈60_10 сильно ослабевает, но сме
ны знака не происходит [20; 21]. ВСП оказывают сильное влияние на процессы
перемешивания и химический состав воздуха стратосферы в высоких широтах
[103], но этим их воздействие не ограничивается. Аномалии циркуляции, вызван
ные ВСП, также оказывают влияние на процессы осаждения частиц в мезосфе
ре [112], термический режим воздуха в тропической зоне стратосферы [113] и
процессы перемешивания между верхней тропосферой и стратосферой в ниж
них широтах [114]. Аномалии скорости ветра могут распространяться вниз из
стратосферы в тропосферу, влияя на положение шторм-треков в Атлантико
Европейском регионе через смещение тропосферных струйных течений, при
этом циркуляционные аномалии могут прослеживаться у поверхности Земли
до двух месяцев [26; 42; 115; 116]. Продолжительное присутствие стратосферно
го сигнала в нижней тропосфере дает теоретическое основание для увеличения
заблаговременности прогноза погоды в Европейском регионе [117—120].

В основе современного понимания динамики возникновения ВСП лежит
описанный в работе [19] механизм взаимодействия планетарных волн и сред
незонального потока в стратосфере. Планетарные волны, распространяющиеся
вверх из тропосферы в стратосферу, попадая в более разреженную среду (ниж
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няя стратосфера в среднем имеет в 20 раз меньшую плотность, чем тропосфера)
быстро набирают амплитуду. Волны с большой амплитудой с высокой долей ве
роятности подвержены обрушению, что приводит к ослаблению, а в некоторых
случаях и к разрушению СПВ.

Интенсификация распространения планетарных волн в стратосферу мо
жет быть вызвана несколькими причинами. Первая – это интенсификация волн
в нижней тропосфере и дальнейшее их распространение в стратосферу [19;
121—126]. Причиной интенсификации волновой активности в тропосфере мо
гут служить блокинговые процессы [127—130], ЭНЮК [54; 130; 131], колебания
Маддена-Джулиана и экваториальные волны Россби [81].

Вторая причина резкой интенсификации распространения волновой ак
тивности в стратосферу была предложена Кларком в работе [132]. Он предпо
ложил, что ВСП может быть результатом нелинейного резонансного усиления
волны в стратосфере, которое происходит при определенном состоянии страто
сферного вихря [133—138]. По его гипотезе распространение волн в стратосфе
ру, их эволюция и, следовательно, воздействие на полярный вихрь зависит от
фонового состояния стратосферы на момент распространения волны [137; 139—
141].

Таким образом, в контексте первой гипотезы (когда причиной ВСП явля
ется интенсификация потока волновой активности (ВА) в нижней тропосфере)
нижняя стратосфера работает как «клапан», регулируя поток ВА [30; 139; 142].
В то же время, согласно второй гипотезе, определенное состояние нижней стра
тосферы само является причиной резонансной интенсификации волны.

В работах [143—145] показано, что за период с 1979 года только 33 % на
блюдаемым ВСП предшествовали аномально сильные потоки волновой актив
ности в нижней тропосфере и только после 20 % событий аномально сильных
потоков волновой активности в нижней тропосфере происходили ВСП. Данные
результаты подтверждают гипотезу, предложенную в работе [132], о влиянии
состояния стратосферного полярного вихря на усиление потока волновой ак
тивности в стратосферу.

Потенциальное воздействие состояния СПВ (здесь и далее «предсостоя
ние») на развитие ВСП было исследовано в ряде работ [61; 119; 146; 147]. На
примере анализа конкретного события в январе 2009 года в работе [148] показа
на роль состояния стратосферы в инициировании ВСП. Более ранние исследо
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вания также указывали на потенциальную возможность использования размера
и формы СПВ как предикторов ВСП [9; 61].

Исследования отдельных случаев ВСП показали, что разрушению вих
ря предшествует усиление потока Элиассена-Пальма [149—152], а экстремально
сильному состоянию СПВ предшествует период с ослабленной волновой актив
ностью [153; 154]. Авторы работы [121] показали, что экстремально сильному
СПВ предшествует аномально низкий интегральный за месяц вихревой поток
тепла (рисунок 3.1).

Рисунок 3.1 — Эмпирические функции распределения для вихревого потока
тепла, осредненного за 40 суток на уровне 10 гПа для всего зимнего периода

(показано черным), для 18 событий слабого вихря (показано красным) и
30 событий экстремально сильного вихря (показано синим), из работы [121]

Таким образом, существует множество работ, постулирующих влия
ние «предсостояния»стратосферы на возникновение экстремального силь
ного/слабого вихря, однако механизмы формирования такого «предсостоя
ния»недостаточно изучены.

Формирование «предсостояния»СПВ определяется характером распро
странения планетарных волн в период предшествующий ВСП. Поток волно
вой активности определяется активностью стационарных планетарных волн и
их распространения из тропосферы в стратосферу, причем чем ниже зональ
ное волновое число, тем более высоких скоростях зонального переноса может
распространяться волна [155]. Поэтому в стратосферу из-за наличия сильного
струйного течения полярной ночи, в основном, проходят волны с зональными
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волновыми числами 1 и 2, и именно они играют основную роль в стратосферно
тропосферном взаимодействии.

Стационарные планетарные волны возникают в тропосфере Северного по
лушария из-за наличия крупномасштабных орографических неоднородностей
и крупномасштабных градиентов температуры между сушей и океаном. Таким
образом, аномалии ТПО в различные фазы тихоокеанского десятилетнего коле
бания могут модифицировать планетарные волны и менять характер их распро
странения. В последние годы на основе анализа данных наблюдений и резуль
татов модельных расчетов установлено, что изменение динамики стационарных
планетарных волн может быть связано с температурным режимом тропосферы.
Так было показано, что рост ТПО [71; 156] и увеличение концентрации парнико
вых газов [157—159] оказывают доминирующее влияние на характер распростра
нения (интенсивность и пространственные характеристики) планетарных волн.
Авторы работы [160] показали, что в последние годы наблюдаются заметные
изменения зимней температуры нижней стратосферы, которые имеют противо
положный знак в низких и высоких широтах. Данные изменения приводят к
соответствующим изменениям интенсивности и расположения максимумов тро
посферных струйных течений и, тем самым, к возникновению более благоприят
ных условий распространения стационарных планетарных волн. Также в работе
[161] показано, что возрастание амплитуды волны 1 (наблюдаемое в последние
десятилетия) приводит к фундаментальному изменению стратосферной дина
мики, т.е. к переходу от квазистационарного режима при малых амплитудах
к квазипериодическим и/или даже хаотическим осцилляциям (васцилляциям)
при больших амплитудах волны 1 [162]. Расчеты на основе модели средней и
верхней атмосферы (МСВА) [163] показали, что изменения условий распростра
нения стационарных планетарных волн приводят как к существенному увели
чению самой амплитуды волны 1 в стратосфере, так и к заметному усилению
внутрисезонной изменчивости среднего потока и амплитуды волны 1 в зимний
сезон [164], т.е. к увеличению амплитуды стратосферных васцилляций. Таким
образом, в рамках глобального изменения планетарного температурного режи
ма существенно меняется характер распространения планетарных волн и, как
следствие, динамика стратосферы.

Поскольку распространение планетарных волн зонально не симметрич
но, традиционно применяемый анализ двумерных потоков Элиассена-Пальма
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(раздел 1.4) позволяет лишь констатировать сам факт интенсификации вол
новой активности и выделять ее меридиональные особенности. Использование
трехмерного потока волновой активности [50] позволяет исследовать зональ
ные особенности распространения планетарных волн, что дает более полное
представление о динамике планетарных волн и их взаимодействия с зональной
циркуляцией стратосферы.
Основной целью данной главы было исследование механизмов формирования
«предсостояния» нижней стратосферы на основе анализа трехмерного потока
волновой активности Пламба (Глава 1) в различные фазы ТДК. Для достиже
ния данной цели решались следующие задачи:

– анализ внутресезонной изменчивости трехмерного потока волновой ак
тивности Пламба;

– исследование прогностического потенциала первой моды изменчивости
вертикальной компоненты потока Пламба;

– анализ различий в характеристиках планетарных волн в средней тропо
сфере и нижней стратосфере, а также в локализации интенсификации
их вертикального распространения в различные фазы ТДК.

3.1 Метод спектральной полосовой фильтрации Ланцоша

При расчете суточных потоков Пламба необходимо отфильтровать высо
кочастотную изменчивость начальных полей, так как формула потока была по
лучена для стационарных планетарных волн. Для данных целей был использо
ван метод спектральной полосовой фильтрации Ланцоша [165]. Основная цель
фильтрации состоит в том, чтобы предсказуемо изменить амплитуды гармо
ник в Фурье разложении, которые описывают данный ряд наблюдений. Это
осуществляется за счет изменения последовательности данных умножением на
весовые функции.

Если представить исследуемую случайную функцию времени в виде ряда:

𝑥(𝑡) =
∑︁
𝑗

𝑎(𝑓𝑗) cos[2𝜋𝑓𝑗𝑡+ 𝜑(𝑓𝑗)], (3.1)
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где 𝑎(𝑓𝑗) – амплитуды гармоник с частотами 𝑓𝑗 и случайными начальными
фазами 𝜑(𝑓𝑗), то известным временным масштабам составляющих будут соот
ветствовать определенные частоты, а если в качестве аргумента используется
не время, а линейная координата, то временным масштабам соответствуют про
странственные, а частотам волновые числа. В этом случае поставленную задачу
можно сформулировать как задачу фильтрации: выделить из исследуемого про
цесса гармоники с частотами 𝑓𝑙 ≥ 𝑓 ≥ 𝑓ℎ, при 𝑓 ≥ 0, и подавить все прочие
составляющие. Фильтрация осуществляется с помощью преобразования вида:

�̃�(𝑡) =

∫︁ +∞

−∞
ℎ(𝜏)𝑥(𝑡+ 𝜏)𝑑𝜏, (3.2)

где ℎ(𝜏) представляет собой функцию сдвига 𝜏 , определяющую частотный со
став процесса �̃�(𝑡) на выходе фильтра (3.2) и называемую весовой функцией
фильтра.

Действительно, подставляя равенство (3.1) в уравнение (3.2), получаем:

�̃�(𝑡) =

∫︁ +∞

−∞
ℎ(𝜏)

∑︁
𝑗

𝑎(𝑓𝑗) cos[2𝜋𝑓𝑗(𝑡+ 𝜏) + 𝜙(𝑓𝑗)]𝑑𝜏 =

=
∑︁
𝑗

𝑎(𝑓𝑗)𝑅(𝑓𝑗) cos[2𝜋𝑓𝑗(𝑡) + 𝜙(𝑓𝑗) + 𝜓(𝑓𝑗)],
(3.3)

где
𝑅(𝑓𝑗) =

√︀
[𝑀(𝑓)]2 + [𝐼(𝑓)]2; (3.4)

𝜓 = arctan
𝐼(𝑓)

𝑀(𝑓)
; (3.5)

и ⎧⎪⎪⎪⎨⎪⎪⎪⎩
𝑀(𝑓) =

∫︁ +∞

−∞
ℎ(𝜏) cos (2𝜋𝑓𝜏)𝑑𝜏

𝐼(𝑓) =

∫︁ +∞

−∞
ℎ(𝜏) sin (2𝜋𝑓𝜏)𝑑𝜏

⎫⎪⎪⎪⎬⎪⎪⎪⎭ . (3.6)

Из сравнения рядов (3.1) и (3.3) видно, что полученная в результате пре
образования (3.2) функция �̃�(𝑡) содержит гармоники с теми же частотами, что
и функция 𝑥(𝑡), но с амплитудами 𝑎𝑗𝑅𝑗 и начальными фазами (𝜙𝑗 + 𝜓𝑗).

Функция 𝑅(𝑓), определяющая изменение амплитуд гармоник процесса
𝑥(𝑡) в результате прохождения через фильтр, называется амплитудно-частот
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ной, или просто частотной характеристикой фильтра. Если потребовать, чтобы
начальные фазы гармоник после фильтрации оставались неизменными (или ме
нялись на ±𝜋 ), то как следует из уравнения (3.5), функция 𝜓 должна быть
равна нулю при любых значениях 𝑓 . Тогда частотная характеристика фильтра
приобретет вид:

𝑅(𝑓𝑗) =

∫︁ +∞

−∞
ℎ(𝜏) cos (2𝜋𝑓𝜏)𝑑𝜏. (3.7)

Как следует из уравнения (3.7), весовая функция такого четного фильтра
связана с частотной характеристикой обратным преобразованием Фурье:

ℎ(𝜏) =

∫︁ +∞

−∞
𝑅(𝑓) cos (2𝜋𝑓𝜏)𝑑𝑓. (3.8)

Таким образом, для фильтрации процесса 𝑥(𝑡) можно вначале задать ча
стотную характеристику 𝑅(𝑓), а затем из уравнения (3.8) найти весовую функ
цию ℎ(𝜏) и выполнить преобразование (3.2).

Задача фильтрации решается наилучшим образом, если гармоники с ча
стотами 𝑓𝑙 ≥ 𝑓 ≥ 𝑓ℎ на выходе фильтра сохраняются неизменными, а ампли
туды всех остальных гармоник обратятся в нуль. Частотная характеристика
такого идеального фильтра имеет вид:

𝑅(𝑓) =

{︃
1, при𝑓𝑙 ≥ 𝑓 ≥ 𝑓ℎ;

0, при𝑓 < 𝑓𝑙; 𝑓 > 𝑓ℎ.
(3.9)

Подставляя характеристику (3.9) в уравнение (3.8), можно найти весовую
функцию идеального фильтра:

ℎ(𝜏) =
cos [𝜋𝜏(𝑓ℎ + 𝑓𝑙)] sin [𝜋𝜏(𝑓ℎ − 𝑓𝑙)]

𝜋𝜏
. (3.10)

Однако частотная характеристика (3.9) может быть реализована только
в том случае, если весовая функция (3.10), а значит и сам процесс 𝑥(𝑡), заданы
на бесконечном интервале. Поскольку интервал задания исходной функции 𝑥(𝑡)

всегда конечен, то и интервал задания весовой функции ℎ(𝜏) так же должен
быть конечен. Тогда уравнение (3.7)) можно переписать в виде:

𝑅(𝑓) =

∫︁ 𝐿
2

−𝐿
2

ℎ(𝜏) cos (2𝜋𝑓𝜏)𝑑𝜏, (3.11)
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где 𝐿— интервал задания весовой функции,

ℎ(𝜏) =

⎧⎪⎨⎪⎩
ℎ(𝜏) при |𝜏 | ≤ 𝐿

2
;

0 при |𝜏 | > 𝐿

2
.

(3.12)

В результате преобразования (3.11) весовой функции (3.10) получаем ча
стотную характеристику 𝑅(𝑓), представляющую собой непрерывную функцию
частоты, отличную от характеристики идеального фильтра (3.9). В этом слу
чае амплитуды гармоник, лежащих в диапазоне 𝑓𝑙 ≥ 𝑓 ≥ 𝑓ℎ , умножаются
на величины, отличные от единицы, а амплитуды гармоник с частотами вне
этого диапазона — на величины, отличные от нуля. Ввиду невозможности реа
лизовать идеальный фильтр, задача фильтрации сводится к нахождению такой
частотной характеристики (и соответствующей ей весовой функции), которая
обеспечивала бы выделение гармоник в заданном диапазоне некоторым опти
мальным образом. Однако получить оптимальный фильтр возможно лишь при
условии, что энергетический спектр исследуемого процесса известен. Поэтому
во многих случаях целесообразно применять так называемые квазиоптималь
ные фильтры, вид частотной характеристики которых задается заранее.

Операция фильтрации в гидрометеорологии выполняется обычно числен
ными методами, так что исходная непрерывная функция времени 𝑥(𝑡), заданная
на интервале [−𝑇

2 ,
𝑇
2 ], представляется в виде временного ряда:

𝑥𝑛 = 𝑥(𝑡𝑛)

{︃
𝑥(𝑡) при 𝑡 = 𝑛∆𝑡, |𝑛| = 0, 1, ..., 𝑁 ;

0 при других 𝑡,
(3.13)

где 2𝑁∆𝑡 = 𝑇 , а ∆𝑡 – интервал дискретности, т.е. промежуток времени, че
рез который производится снятие ординат исходной непрерывной функции. Ес
ли же исследуемый процесс с самого начала представляет собой дискретный
временной ряд, то интервал дискретности равен промежутку времени между
соседними наблюдениями. Весовая функция ℎ(𝜏) представляет собой тогда по
следовательность весов:

ℎ𝑚 = ℎ(𝜏𝑚)

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

0 при других 𝜏
(3.14)
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и 2𝑀∆𝑡 = 𝐿. Преобразование (3.2) принимает вид:

𝑥𝑛 =
𝑀∑︁

𝑚=−𝑀

ℎ𝑚𝑥𝑛+𝑚. (3.15)

Поскольку частота 𝑓 обратно пропорциональна времени, целесообразно
выражать ее в циклах на интервал дискретности (например, в циклах в час
при ∆𝑡 = 1 час).

На практике используется конечное число членов в ряде Фурье, что при
водит к возникновению эффекта Гиббса. Особенность фильтрации Ланцзоша
состоит в том, что весовые функции определяются умножением первоначаль
ных весовых функций на функцию вида 𝑠𝑖𝑛𝑋/𝑋, которую Ланцзош назвал
«сигма фактором» (𝜎):

ℎ̄𝑚 = ℎ𝑚
sin (2𝜋𝑘𝑓𝑁∆/𝑛)

2𝜋𝑘𝑓𝑁∆/𝑛
. (3.16)

Такое представление весовой функции обеспечивает существенное подав
ление эффекта Гиббса. На рисунке 3.2 представлен временной спектр геопотен
циальной высоты для поверхности 1000 гПа для начального ряда, а также для
отфильтрованных рядов с различными окнами. Незначительные области пере
крытия между спектрами для различных диапазонов на рисунке 3.2 говорят о
том, что при использовании «сигма фактором» при расчете весовых функций
не происходит существенного затекания энергии в соседние частоты.

3.2 Механизм формирования «предсостояния»стратосферного
полярного вихря

Форма СПВ отражает динамические процессы в стратосфере и поэтому
достаточно хорошо изучена [102]. Для иллюстрации механизма формирования
«предсостояния»СПВ был проведен анализ внутресезонной эволюции основных
характеристик СПВ — интенсивности, характеризуемой с помощью зональной
скорости ветра, осредненной вдоль 60∘ с.ш. на уровне 10 гПа (𝑈60_10), и скорости
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Рисунок 3.2 — Временной спектр геопотенциальной высоты для поверхности
1000 гПа, осредненной по району (70∘ – 40∘ з.д., 40∘ – 60∘ с.ш.) за период

ноябрь— март 2010— 2011 гг. Спектр для начального ряда показан красным,
для отфильтрованных рядов с различными окнами: менее 2 суток — розовым,

2–6 суток — синим, 6–12 суток — желтым, более 12 суток — серым

ветра, осредненного вдоль края вихря на уровне 850 К (𝑊кр; подраздел 2.1.3),
а также площади вихря.

На рисунке 3.3а показана внутрисезонная изменчивость площади, заклю
ченной внутри контуров потенциальной завихренности (ПЗ) на уровне 850 К в
зимний сезон 2008–2009 гг. Данный период приведен здесь в качестве иллюстра
ции формирования «предсостояния»слабого вихря, так как 24 января 2009 года
произошло внезапное стратосферное потепление по типу «разделение». Крас
ной кривой показана площадь, заключенная внутри изолинии ПЗ 400 PVU,
которая часто принимается за край вихря [11]. В предшествующий ВСП ме
сяц (январь 2009) площадь вихря уменьшается и сокращается почти до нуля в
момент ВСП. Интенсивность вихря, выраженная в 𝑈60_10, слабо растет и значи
тельно отличается от 𝑊кр, (3.3б), что говорит о возмущении вихря и смещении
его с полюса. 𝑊кр имеет высокую изменчивость, что свидетельствует о резком
изменении формы вихря в предшествующий событию месяц. Периоды, когда
𝑊кр испытывает сильные колебания, отражают моменты обрушения планетар
ных волн в стратосфере, т.е. происходит физическое отделение части основного
тела вихря и сильная деформация его формы. Для характеристики истощения
вихря может быть использована потенциальная завихренность [102]. В области,
окружающей основное тело вихря, называемой «прибойной»зоной («surf zone» в
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зарубежной литературе), происходит замешивание данной характеристики, где
она диссипирует из-за диабатических процессов, одновременно с этим в основ
ном теле вихря ее значение снижается. Таким образом, происходит эрозия СПВ
через перемешивание. На рисунке 3.3в приведена пространственная структура
поля ПЗ на уровне 850 К для 11 декабря 2008 г., на которой отчетливо просле
живается вихревая структура обрушения волны над северной частью северо
американского континента. Согласно [166], обрушение планетарных волн чаще
всего происходят над Северо-Американским континентом и Европейским секто
ром. В стратосфере Алеутский и Европейский антициклоны переносят воздух
с высокой потенциальной завихренностью на юго-запад.

Таким образом, в предшествующий ВСП месяц наблюдается высокая ак
тивность планетарных волн в нижней стратосфере, которая приводит к форми
рованию «предсостояния»слабого СПВ и способствует интенсификации плане
тарной волны в средней атмосфере, что увеличивает вероятность возникнове
ния ВСП.

На рисунке 3.4 показана противоположная ситуация, а именно проиллю
стрирован механизм формирования экстремально сильного вихря. За счет диа
батических процессов (выхолаживание с приходом полярной ночи в высокие
широты Северного полушария) увеличивается значение потенциальной завих
ренности внутри основного тела вихря. К середине февраля интенсивность вих
ря достигает экстремальных значений — более 60 м/сек и для 𝑈60_10, и для 𝑊кр.
В предшествующий месяц все характеристики (площадь вихря, 𝑈60_10, 𝑊кр)
монотонно возрастали, а значения 𝑈60_10 и 𝑊кр были близки между собой, что
говорит о центрировании вихря на полюсе (рисунок 3.4в). Таким образом, в те
чение месяца, предшествующего формированию экстремально сильного вихря,
волновая активность низкая, и обрушения планетарных волн не происходит.

Проведенный анализ показывает, что активность планетарных волн в те
чение месяца, предшествующего экстремальному состоянию вихря, может быть
использована как предиктор формирования предсостояния СПВ.
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Рисунок 3.3 — Временной ряд для площади, заключенной внутри контуров
ПЗ на изэнтропическом уровне 850 К, выраженной в долях от площади

полусферы (а), зональной компоненты скорости ветра, осредненной вдоль
60∘ с.ш. на уровне 10 гПа (показано красным), скорости ветра вдоль края

вихря (показано серым) за период 1 декабря 2008 г. по 28 февраля 2009 г. (б) и
пространственная структура поля потенциальной завихренности на уровне

850 К для 11 декабря 2008 г. (в)

3.3 Интенсивность распространения волновой энергии как
предиктор состояния стратосферного полярного вихря

Для анализа пространственной структуры вертикального распростране
ния планетарных волн была проведена оценка вертикальной компоненты трех
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Рисунок 3.4 — Временной ряд для площади, заключенной внутри контуров
ПЗ на изэнтропическом уровне 850 К, выраженной в долях от площади

полусферы (а), зональной компоненты скорости ветра, осредненной вдоль
60∘ с.ш. на уровне 10 гПа (показано красным), скорость ветра вдоль края

вихря (показано серым) за период 1 декабря 1987 г. по 28 февраля 1988 г. (б) и
пространственная структура поля потенциальной завихренности на уровне

850 К для 14 января 1988 г. (в)

мерного потока волновой активности Пламба (формула 1.13 в разделе 1.4), рас
считанной на основе среднемесячных данных о зональном и меридиональном
ветре, температуре и геопотенциале из реанализа NCEP/NCAR (подробно в
подразделе 2.1.1) на стандартных уровнях 100, 70, 50, 30, 20, 10 гПа за период с
1958 по 2007 гг. Также были рассчитаны отклонения полученных значений по
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токов Пламба от среднеклиматических значений для каждого месяца в период
с ноября по март, что позволило исключить сезонный ход.

Рисунок 3.5 — Среднее многолетнее значение вертикальной компоненты
трехмерного потока Пламба на уровне 30 гПа [10−5 · м2 · сек−2]: ноябрь (а),

декабрь (a) для периода 1958— 2006 гг., январь (в), февраль (г) и март (д) для
периода 1959— 2007 гг.

Распространение планетарных волн из тропосферы в стратосферу и их
воздействие на зональный ветер характеризуется высокой пространственной и
внутрисезонной изменчивостью. На рисунке 3.5 показаны среднеклиматические
значения вертикальной компоненты вектора Пламба (𝐹𝑧) на уровне 30 гПа в
зимний период (ноябрь–март) за 1958–2007 гг. Наиболее интенсивное проник
новение планетарных волн из тропосферы в стратосферу (положительные зна
чения 𝐹𝑧) наблюдается над Сибирью. Наряду с этим над севером Атлантики и
южной Гренландией в декабре происходит слабое нисходящее распространение
волн (отрицательные значения 𝐹𝑧), которое усиливается в январе–феврале и
ослабевает в марте. Нисходящий сигнал слаб по сравнению с проникновением
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волн из тропосферы в стратосферу, однако, как будет показано ниже, играет
большую роль в стратосферно-тропосферном взаимодействии.

Межгодовая изменчивость трехмерных векторов Пламба также имеет зо
нальные различия. Например, в декабре 1976 года происходило значительное
усиление проникновения волн в стратосферу над Евразией и ослабление нис
ходящего потока над Гренландией и северной Атлантикой, что привело к фор
мированию «предсостояния»для появления сильного ВСП в январе 1977 года
(рисунок 3.6б). Обратная ситуация наблюдалась в декабре 1975 г., когда не бы
ло зафиксировано усиления волновой активности, и в январе 1976 г. произошло
усиление струйного течения (рисунок 3.6а). Сравнение меридиональной компо
ненты потока Пламба для этих лет в декабре также показывает большие зо
нальные неоднородности горизонтального распространения планетарных волн
с увеличением положительного (направленного к полюсу) 𝐹𝑦 над севером за
падной Сибири и ослаблением отрицательных (направленных к экватору) 𝐹𝑦
над северной Европой в декабре 1976 года.

Рисунок 3.6 — Трехмерный поток Пламба, цветом показана вертикальная
компонента [10−5 · м2 · сек−2], стрелками — горизонтальная компонента в

декабре 1975 г. (а) и декабре 1976 г. (б) на уровне 30 гПа

Для исследования связи межгодовой изменчивости волновой активности
и зональной циркуляции стратосферы были рассчитаны естественные ортого
нальные функции (ЕОФ) зонального ветра и вертикальной компоненты потока
Пламба для каждого месяца (ноябрь–март), для каждого вертикального уров
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ня в нижней стратосфере от 100 гПа до 10 гПа. Поскольку пространственные
структуры первых ЕОФ вертикальной компоненты потока Пламба и зонального
ветра для всех исследуемых уровней схожи между собой, в качестве иллюстра
ции на рисунке 3.7 приведены результаты расчетов для уровня 30 гПа. Для вы
явления роли первой моды изменчивости вертикального распространения вол
новой активности в формировании аномалий СПВ было проведено сравнение
зонального ветра в нижней стратосфере за текущий месяц и вертикальной ком
поненты вектора Пламба за предшествующий месяц. На рисунке 3.7 показаны
первые ЕОФ вертикальной компоненты вектора Пламба в декабре (1948–2006)
и зонального ветра на 30 гПа в январе (1949–2007), а также временные ряды
их главных компонент. Пространственная структура первой ЕОФ 𝐹𝑧 (вклад
которой в общую изменчивость составляет 43 %) в нижней стратосфере харак
теризует распространение волны 1. Над Исландией наблюдаются небольшие от
рицательные аномалии 𝐹𝑧, в то время как над севером Сибири — значительные
положительные аномалии вертикальной компоненты потока Пламба.

Рисунок 3.7в показывает близкое соответствие между главными компонен
тами первых ЕОФ мод 𝐹𝑧 (в декабре) и зонального ветра (в январе) в нижней
стратосфере (коэффициент корреляции -0,58). Наибольшие амплитуды положи
тельных значений главной компоненты первой ЕОФ 𝐹𝑧 в декабре соответствуют
годам с сильными стратосферными потеплениями в последующем январе (1960,
1970, 1977, 1985, 1994, 1998, 2003, 2006 гг.). Это может означать, что усиление
проникновения планетарных волн в стратосферу в декабре создает условия для
появления стратосферных потеплений в январе, что согласуется с результатами
[20; 121] о предшествующем (около 20— 40 суток) усилении восходящего потока
𝐹𝑧 перед стратосферными потеплениями. В годы с сильным полярным струй
ным течением и холодным стратосферным вихрем Арктики аномалии 𝐹𝑧 над
северной частью Сибири имеют отрицательные значения, и вихревой перенос
тепла планетарными волнами направлен от высоких широт к средним.

Сохраняется ли такая ситуация для середины и конца зимы? Несмотря
на то, что пространственные структуры первых ЕОФ для всех зимних месяцев
подобны, корреляционный анализ не выявил подобных связей для 𝐹𝑧 в январе
(феврале) и зонального ветра в феврале (марте). В таблице 2 приведены зна
чения коэффициентов корреляций для главных компонент первых ЕОФ 𝐹𝑧 и
зонального ветра на уровне 30 гПа для ноября— марта каждого месяца. Оцен
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Рисунок 3.7 — Первые эмпирические ортогональные функции вертикальной
компоненты трехмерного потока Пламба [10−5 · м2 · сек−2] в декабре

(1948–2006 гг.) (а) и зонального ветра [м/сек] для января (1949–2007 гг.) (б) на
уровне 30 гПа. (в) межгодовые изменения их коэффициентов (в

относительных единицах), сплошная линия — для вертикальной компоненты
потока Пламба, пунктир — для зонального ветра с обратным знаком, годы

соответствуют январю

ка значимости коэффициентов корреляции осуществлялась с использованием
критерия Стьюдента (подраздел 2.1.4).

Взаимодействие вертикально распространяющихся квазистационарных
волн с зональной циркуляцией стратосферы имеет существенные внутрисезон
ные отличия (таблица 2). Так, для ранней зимы (ноябрь, декабрь) коэффициен
ты корреляции отрицательные. Следует отметить, что единовременные корре
ляции (например, декабрь (𝐹𝑧) — декабрь (ветер) -0,29) по модулю существенно
меньше корреляций со сдвигом на один месяц (декабрь (𝐹𝑧) — январь (ветер)
-0,58). Это говорит о том, что торможение/ускорение полярной струи связа
но с усилением/ослаблением проникновения планетарных волн из тропосферы
в стратосферу над севером Евразии (рисунок 3.7) в предшествующий месяц.
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Поздней зимой (февраль, март) картина кардинально меняется. Коэффициенты
корреляции принимают положительные значения, и структура ветра в предше
ствующем месяце определяет 𝐹𝑧 в последующем. Так, коэффициент корреляции
между скоростью ветра в январе и 𝐹𝑧 в феврале составляет 0,47.

Таблица 2 — Значения коэфициентов корреляции между главными
компонентами первых ЕОФ вертикальной компоненты трехмерного потока
Пламба и зонального ветра на уровне 30 гПа для ноября, декабря, февраля и
марта за период 1958— 2007 гг., для января — с 1959 по 2004гг. Жирным
шрифтом показаны коэффициенты корреляции с уровнем достоверности 95 %

Главная компонента 1-ой ЕОФ

аномалий зонального ветра на 30 гПа

Главная компонента

1-ой ЕОФ

вертикальной

компоненты

потока Пламба

на уровне 30 гПа

ноябрь декабрь январь февраль март

ноябрь -0.44 -0.47 -0.26 -0.05 0.15

декабрь -0.06 -0.29 -0.58 -0.27 -0.04

январь 0.03 -0.09 -0.12 0.04 0.12

февраль 0.16 0.21 0.47 0.38 0.06

март 0.26 0.32 0.14 0.35 -0.13

На рисунке 3.8 показаны значения аномалий 𝐹𝑧, осредненные за годы с
теплым и холодным стратосферным вихрем для января и февраля. Разделение
лет с холодным и теплым вихрем было произведено по минимальным (мак
симальным) значениям главной компоненты первой ЕОФ зонального ветра на
30 гПа для соответствующего месяца. Теплые вихри наблюдались в январе 1960,
1968, 1970, 1971, 1977, 1985, 1987 и 2002 годов и в феврале 1966, 1973, 1979, 1980,
1984, 1989, 1999 и 2001 годов. Холодные вихри — в январе 1962, 1964, 1967, 1972,
1976, 1983, 1989, 1993, 1996, 1997 и 2000 годов, и в феврале 1959, 1964, 1967, 1974,
1976, 1986, 1988, 1996 и 2000 годов.

В годы с теплым вихрем, когда в стратосфере наблюдается значительное
ослабление струйного течения полярной ночи (а иногда и смена его направле
ния) нижняя стратосфера «запирается»– распространения волн из тропосферы
в стратосферу и обратно не происходит. Это связано с тем, что планетарные вол
ны не могут распространяться в восточных потоках [162] и либо диссипируют,
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Рисунок 3.8 — Пространственное распределение аномалий 𝐹𝑧 [10−5 · м2 · сек−2],
осредненные за годы с теплым и холодным стратосферным вихрем для января

(а, в) и февраля (б, г)

либо отражаются от, так называемого, критического уровня, где скорость зо
нального ветра равна нулю. На рисунке 3.8а об этом свидетельствуют большие
отрицательные аномалии 𝐹𝑧 над севером Евразии и положительные аномалии
𝐹𝑧 над Северной Атлантикой. Подобная ситуация также имеет место в феврале
(рисунок 3.8б).

Для лет с холодным стратосферным вихрем аномалии 𝐹𝑧 имеют иную
пространственную структуру (рисунки 3.8в, 3.8г). В эти годы в декабре плане
тарные волны слабо проникают в стратосферу над севером Евразии, что приво
дит к формированию сильного полярного струйного течения. В январе и фев
рале наблюдаются большие отрицательные аномалии нисходящего потока над
севером Атлантики и слабые положительные аномалии над Евразией. Такая
картина распространения волнового сигнала из тропосферы в стратосферу и
обратно подтверждает существование «стратосферного моста», связывающего
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северо-восточный район Евразии и северную Атлантику в годы с сильным по
лярным струйным течением [167].

Рисунок 3.9 — Схема восходящего и нисходящего распространения волнового
сигнала в нижней стратосфере. Стрелки показывают направление и мощность

волнового сигнала

На рисунке 3.9 приведена пространственно-временная схема взаимодей
ствия вертикально распространяющихся планетарных волн и зонального ветра
стратосферы. Нами было выделено 2 сценария, первый описывает взаимодей
ствие планетарных волн и зонального ветра стратосферы при теплом страто
сферном вихре, второй — при холодном вихре. Если в ноябре— декабре наблюда
ется усиленное проникновение волн из тропосферы в стратосферу, то есть идет
«накачка» волновой энергии, это приводит к созданию условий для возник
новения потеплений в январе. Проведенный нами анализ трехмерных потоков
Пламба позволил не только диагностировать изменения волновой активности,
предшествующие потеплениям, но и выделить район, который играет ключевую
роль в этом процессе. Именно усиление потока над северо-восточной частью
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Евразии приводит к стратосферным потеплениям. Во время потепления проис
ходит сильное ослабление полярного струйного течения, а иногда даже смена
его направления на противоположное. Так как в восточном потоке планетарные
волны не могут распространяться, происходит «запирание» стратосферы в ме
сяц, когда наблюдается потепление. В последующие месяцы полярное струйное
течение восстанавливается благодаря релаксации к радиационному равновесию
[162]. Если в ноябре— декабре поток волнового сигнала из тропосферы в страто
сферу ослаблен, то это ведет к формированию сильного полярного вихря в ян
варе. В то же время в январе и феврале мы наблюдаем большие отрицательные
аномалии 𝐹𝑧 над Северной Атлантикой, что говорит о нисходящем распростра
нении волнового сигнала в данном районе. При таких условиях формируется
«стратосферный мост». Объяснением существования такого моста может быть
рефракция волн от сильного струйного течения [167].

3.4 Особенности стратосферно-тропосферного взаимодействия в
различные фазы тихоокеанского десятилетнего колебания

В разделе 3.2 показано, что характер стратосферно-тропосферного взаи
модействия различен для ранней и поздней зимы. В начале зимнего периода
(ноябрь–январь) поток волновой активности определяет стратосферную дина
мику, в то время как в позднюю зиму динамика стратосферы оказывает су
щественное влияние на распространение планетарных волн – либо способствуя
распространению планетарных волн в стратосферу, либо (при формировании
критической линии) «запирая»стратосферу.

Как упоминалось выше, аномалии ТПО могут приводить к изменениям
в возмущениях планетарных волн и, следовательно, к изменениям волновой
активности. Данное воздействие особенно заметно в декабре, когда проникно
вение планетарных волн в стратосферу оказывает максимальное влияние на
стратосферную динамику в последующем месяце.

Для исследования связи между аномалиями ТПО и вертикальной компо
нентой потока Пламба, был проведен совместный сингулярный анализ (ССА)
полей аномалий ТПО в Северной части Тихого океана и вертикальной составля
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ющей потока Пламба на уровне 30 гПа для каждого месяца (декабрь–февраль)
в период 1958–2007 гг. Пространственные структуры мод ССА для ТПО в Се
верной части Тихого океана и вертикальной составляющей потока Пламба на
уровне 30 гПа сходны с их первыми ЕОФ (3.10). Коэффициенты корреляции
между главными компонентами ЕОФ и коэффициентами ССА для ТПО и пото
ком Пламба составляют соответственно 0,83 и 0,91. Ковариационная функция
[168] составляет 61 %, что свидетельствует о сильной связи между этими по
лями. Стоит отметить, что главная компонента первой моды ССА для ТПО
хорошо согласуется с индексом ТДК [66]. Таким образом, получается, что из
менчивость интенсивности проникновения волновой активности из тропосферы
в стратосферу в первой половине зимы связана с межгодовой и десятилетней
изменчивостью аномалий ТПО в умеренных широтах Тихого океана. Одним
из механизмов, объясняющих эту связь, может быть интерференция планетар
ных волн, связанная с орографическим (Тибетское плато и Скалистые горы) и
термическим (аномалии ТПО) факторами [169].

На рисунке 3.10в показаны временные ряды главных компонент первых
ССА мод, которые в целом хорошо согласованы между собой (коэффициент
корреляции составляет −0,4), однако в период 1977–1997 гг. согласование нару
шается. Данный период совпадает с положительной фазой ТДК, и наблюдается
нарушение связи Холтон-Тан [65].

Таким образом, в отрицательную фазу ТДК интенсивность вертикального
распространения волновой активности над восточной Сибирью прямо пропор
циональна индексу ТДК, в то время как в положительную фазу они не связаны
между собой.

Как было ранее показано в разделе 3.2, главная компонента первой ЕОФ
вертикальной компоненты потока Пламба в ноябре/декабре может исполь
зоваться как предиктор интенсивности зонального ветра в последующем де
кабре/январе. Однако согласованность главных мод изменчивости вертикаль
ной компоненты потока Пламба и зонального ветра в стратосфере наблюдается
не на всем периоде исследования (рисунок 3.11). Интересно отметить, что пе
риоды согласованности и несогласованности совпадают с периодами фаз ТДК
(рисунок 3.11).

Для исследования прогностического потенциала вертикальной компонен
ты потока Пламба при формировании аномалий зонального ветра в страто
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Рисунок 3.10 — Первые совместные сингулярные функции вертикальной
компоненты трехмерного потока Пламба [10−5м2сек−2] на уровне 30 гПа в

декабре (а) и аномалий ТПО Тихого океана для района севернее 20∘ с.ш. в
декабре (б). (в) межгодовые изменения их коэффициентов (в относительных
единицах), сплошная линия — для вертикальной компоненты потока Пламба,

пунктир — для аномалий ТПО

Рисунок 3.11 — Временной ряд главных компонент первых ЕОФ зонального
ветра (штриховка) и вертикальной компоненты потока Пламба (сплошная

линия) и индекс тихоокеанского десятилетнего колебания (желтые столбцы)
за период 1958–2018, значения главных компонент зонального ветра относятся

к году декабря зимнего периода
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сфере в последующем месяце в течение различных периодов времени проведен
анализ диаграмм рассеяния, где в качестве «фактора»рассматривается главная
компонента 1-ой ЕОФ вертикальной компоненты потока Пламба (𝐹𝑧), а в каче
стве «отклика»— главная компонента 1-ой ЕОФ зонального ветра в стратосфе
ре в последующий месяц (𝑈). На рисунке 3.12а показана диаграмма рассеяния
за весь период с 1958 по 2018 гг. Коэффициент детерминации равен 0,11, что
предполагает слабую отрицательную корреляцию между сигналом и откликом
(значимость данной зависимости находится на уровне 95 %).

Рисунок 3.12 — Диаграммы рассеяния, где сигнал — значение главной
компоненты 1-ой ЕОФ вертикальной компоненты потока Пламба (𝐹𝑧) для

поверхности 30 гПа (декабрь), отклик — значение главной компоненты
1-ой ЕОФ зонального ветра (𝑈) для поверхности 30 гПа (январь). (а)

соотствествует всему периоду 1958–2018, (б) — отрицательным фазам ТДК в
1961–1975 гг.(показано синим) и в 1998–2013 гг. (показано зеленым), (в) —
положительной фазе ТДК в 1976–1994 гг.. Гистограммы распределения
коэффициентов регрессии для 1961–1975 гг. (г) и 1998–2013 гг. (д) при

Бутстрэп тесте

Однако при проведении вышеописанного анализа для различных фаз
ТДК абсолютные значения коэффициентов корреляции значительно возрас
тают. Так, в отрицательные фазы ТДК (рисунки 3.12б, 3.12д) связь меж
ду данными параметрами сильнее, и коэффициент детерминации для перио
да 1961–1975 гг. составляет 0,16 (уровень значимости — 90 %), а для периода
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1998–2013 гг. — 0,49 (уровень значимости 99 %). Большое различие в значениях
коэффициентов детерминации может объясняться тем, что в первую отрица
тельную фазу (1961–1975 гг.) изменчивость индекса ТДК была высокой, и в
отдельные годы он был положительным, в то время как во вторую отрицатель
ную фазу (1998–2013 гг.) изменчивость индекса была намного ниже (рисунок
3.11). Следует отметить, что для положительной фазы ТДК (рисунок 3.12в)
сигнал и отклик ведут себя как две независимые величины. Таким образом,
интенсивность вертикальной компоненты потока Пламба над восточной Сиби
рью может выступать предиктором интенсивности СПВ в последующий месяц
исключительно в отрицательную фазу ТДК.

3.5 Различие в форме волны в различные фазы тихоокеанского
десятилетнего колебания

Интенсивность СПВ является индикатором вертикального распростране
ния волновой активности из тропосферы в стратосферу. Поскольку фазы ква
зидесятилетнего колебания интенсивности СПВ совпадают с фазами ТДК, и
интенсивность вертикального распространения волновой энергии в районе во
сточной Сибири теряет свой прогностический потенциал в положительную фа
зу ТДК, логично предположить, что свойства планетарных волн и характер
их распространения будут различны в различные фазы ТДК. Таким образом,
в данном разделе проанализируем различия в характеристиках планетарных
волн в средней тропосфере и нижней стратосфере, включая локализацию ин
тенсификации их вертикального распространения в различные фазы ТДК.

Данный анализ был проведен для тех лет, когда индекс ТДК не превышает
20-го перцентиля или выше 80-го перцентиля. Согласно рисунку 2.2 (подраздел
2.1.2), для каждой фазы было выбрано по 12 лет, для экстремально низких
значений выбраны 1961, 1967, 1970, 1971, 1973, 1975, 1990, 1994, 1999, 2010,
2011, 2012 годы, для экстремально высоких значений — 1958, 1959, 1969, 1976,
1983, 1986, 1987, 1993, 1997, 2002, 2014, 2015 годы.

На рисунке 3.13 показаны значения геопотенциальной высоты вдоль
60∘ с.ш. в течение ранней зимы (декабрь–январь) для средней тропосферы
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(500 гПа) и нижней стратосферы (30 гПа) для 12 лет с положительным (б,
д) и отрицательным (а, г) индексом ТДК, а также разность между ними (в,
е). В зимний период в Северном полушарии в средней тропосфере доминиру
ет волна 2 с двумя гребнями (Сибирский антициклон и североамериканский
антициклон) и двумя ложбинами (Исландский и Алеутский минимумы), что
хорошо заметно на рисунках 3.13 (а, б). В нижней стратосфере доминирует
волна 1 (рисунок 3.13 (г, д)).

Рисунок 3.13 — Геопотенциальная высота вдоль 60∘ с.ш. за ранний зимний
период (декабрь–январь) для средней тропосферы (500 гПа; а-в) и нижней

стратосферы (30 гПа; г-е) для 12 лет с положительным (б, д) и
отрицательным (а, г) индексом ТДК и разности между ними (в, е)

На 3.14 показаны значения геопотенциала вдоль 60∘ с.ш. в декабре–январе,
осредненные за 12 лет, с экстремально низким и экстремально высоким значе
нием индекса ТДК соотвественно. В средней тропосфере при положительных
значениях индекса ТДК амплитуда волны 2 выше, чем в годы с отрицательными
значениями. Различия в районах Алеутского минимума и Североамериканского
максимума значимы на уровне 97.5 % (рисунок 3.14б). В нижней стратосфере
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амплитуда волны ниже при отрицательных значениях ТДК, но также можно
говорить о небольшом сдвиге фазы волны на восток.

Рисунок 3.14 — Значения геопотенциала вдоль 60∘ с.ш. в декабре–январе,
осредненные за 12 лет, с экстремально низким значением индекса ТДК

(показаны синим) и экстремально высоким (показаны красным) и разность
между ними (показана зеленым) на уровне 500 гПа (а, б) и для 30 гПа (в, г)

3.6 Районы интенсификации планетарных волн в различные фазы
тихоокеанского десятилетнего колебания

Для исследования различий динамики распространения стационарных
планетарных волн в различные фазы ТДК на рисунке 3.15б показаны нормиро
ванные аномалии индекса 𝑈60_10 в годы, ранжированные по мере возрастания
значений индекса ТДК (рисунок 3.15а). В годы, когда индекс ТДК близок к
нулю, наблюдаются сильные отрицательные аномалии интенсивности вихря,
среднее значение аномалий за эти годы составляет −9,3 м/сек. Интересно, что
в годы, когда индекс ТДК умеренно положительный, интенсивность СПВ зна
чительно выше среднего (+6,2 м/сек, что составляет более 30 % от среднего
значения), в то время как при высоких значениях индекса ТДК аномалии отри
цательные (−4,5 м/сек). В годы с высокими значениями индекса ТДК наблюда
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лось Эль-Ниньо (рисунок 3.15а, которое усиливает положительную моду ТДК.
В отрицательную фазу ТДК средняя аномалия 𝑈60_10 составляет +2,6 м/сек,
однако межгодовая изменчивость этих аномалий довольно высокая и поэтому
нельзя говорить об устойчивой связи.

Рисунок 3.15 — Индекс ТДК (главная компонента 1-ой ЕОФ ТПО в Тихом
Океане), годы выстроены в порядке возрастания индекса ТДК (а), годы с

Эль-Ниньо отмечены красными точками, годы с Ла-Нинья — синими.
Нормированные значения аномалий индекса 𝑈60_10 относительно

ранжированных лет по индексу ТДК (б)

Таким образом, индекс ТДК имеет наиболее высокий прогностический по
тенциал для аномалий интенсивности СПВ в течение тех лет, когда индекс при
нимает положительные и слабоотрицательные значения. Для анализа различий
между характером вертикального распространения планетарных волн в годы с
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Таблица 3 — Годы, соответствующие различным значения индекса ТДК

Значения индекса ТДК Годы

Отрицательные (менее -1)

1961, 1964, 1966, 1967, 1970–1973, 1975,

1978, 1988, 1990, 1994, 1998, 1999, 2001,

2004, 2007, 2008, 2010–2013

Нейтральные (от -1 до 1)
1960, 1962, 1965, 1968, 1974, 1984,

1991, 2000, 2003, 2009

Слабоположительные (от 1 до 9)
1963, 1977, 1979-1982, 1985, 1989, 1992,

1995, 1996,2015–2017

Положительные (более 9)
1958, 1959, 1969, 1976, 1983, 1986, 1987,

1993, 1997, 2002, 2014

различными значениями индекса ТДК были рассчитаны первые две ЕОФ для
𝐹𝑧 по композитным рядам, составленным из лет с тем или иным значением
индекса ТДК (таблица 3).

Для расчета суточных значений вертикальной компоненты потока Пламба
(𝐹𝑧) на уровне 100 гПа поля начальных данных (геопотенциал, меридиональный
и зональный ветер, температура) были отфильтрованы с периодом более 12 су
ток с использованием метода Ланцоша (раздел 3.1). На рисунке 3.16 приведены
1-ая и 2-ая ЕОФ для 𝐹𝑧 при различных значениях индекса. Следует отметить,
что 1-ая ЕОФ отражает характер распространения волны 1. Ее пространствен
ная структура с районом интенсификации вертикального распространения вол
новой активности над восточной Сибирью схожа для всех значений индекса
ТДК. Основные различия наблюдаются в районах интенсификации волны 2,
которая характеризуется 2-ой ЕОФ 𝐹𝑧. Для отрицательных значений индекса
ТДК (рисунок 3.16б) основной район изменчивости вертикальной компоненты
потока волновой энергии расположен над Алеутскими островами. В данном рай
оне в стратосфере часто образуется антициклоническая циркуляция за счет ча
стого обрушения планетарных волн. При нейтральных значениях индекса ТДК
основную роль в изменчивости вертикального распространения волны играет
район Карского и Баренцева морей, что соответствует положению Уральского
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антициклона. Усиление/ослабление Уральского антициклона может существен
но модифицировать поток волновой активности из тропосферы в стратосферу.

В течение слабоположительной фазы ТДК (таблица 3; рисунки 3.16д,
3.16е) основными районами действия являются Северная Атлантика и север
североамериканского континента. В течение положительной фазы ТДК (табли
ца 3; рисунок 3.16з) в секторе от 90∘ в.д. до 90∘ з.д. 2-ая ЕОФ имеет меридио
нальную пространственную структуру, в то время как в Атлантическом секторе
она зональна. Это может объясняться тем, что в годы с высокими значениями
индекса ТДК наблюдались события Эль-Ниньо (рисунок 2.2 подраздел 2.1.2),
которые приводят к усилению положительной фазы ТДК. При Эль-Ниньо в
тропической зоне, в области интенсивного выпадения осадков, возникает до
полнительный источник планетарных волн, которые, распространяясь на север,
взаимодействуют с планетарными волнами умеренных широт.

3.7 Выводы по Главе 3

В Главе 3 был проведен анализ внутрисезонной динамики арктического
стратосферного полярного вихря и показана ее связь с динамикой тропосфе
ры. Получено, что в начале зимы планетарные волны влияют на формирова
ние зонального потока в нижней стратосфере, в то время как в конце зимы
зональный поток определяет распространение планетарных волн. Таким обра
зом, выявлены противофазные связи между средними потоками Пламба ранней
(ноябрь–декабрь) и средней — поздней (январь–март) зимой, что подтверждают
результаты анализа двумерных потоков Пламба [170].

Показано, что в отрицательную фазу тихоокеанского десятилетнего коле
бания в нижних слоях стратосферы интенсивность первой моды изменчивости
вертикальной компоненты потока Пламба может использоваться как предиктор
интенсивности зонального ветра в раннюю зиму (ноябрь–январь). В положи
тельную фазу ТДК данные величины ведут себя как независимые. Существуют
значимые различия в амплитуде и фазе планетарных волн в различные фазы
ТДК: так, в положительную фазу градиент геопотенциала между восточной
частью Тихого Океана и Североамериканским континентом выше, чем в отри
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Рисунок 3.16 — 1-ая и 2-ая ЕОФ 𝐹𝑧 для лет с различными значениями
индекса ТДК (таблица 3)
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цательную. Были обнаружены существенные отличия в районах интенсифика
ции планетарной волны 2 в различные фазы ТДК. При отрицательных зна
чениях индекса ТДК основным районом вертикального распространения вол
ны 2 является район Алеутских островов, и средняя аномалия интенсивности
СПВ (𝑈60_10) составляет +2,6 м/сек. При нейтральных значениях (от −1 до
1) — район Карского и Баренцева морей, и средняя аномалия СПВ (𝑈60_10) —
−9,3 м/сек, что составляет более 30 % от среднего значения 𝑈60_10 за период
1958–2017 гг. Когда индекс ТДК имеет слабоположительные значения основны
ми районами интенсификации волны 2 являются район Северной Атлантики и
север Североамериканского континента, а средняя аномалия 𝑈60_10 — +6,2 м/
сек, (20 % от среднего). И при значениях индекса ТДК выше 9 мы наблюдаем
меридиональную пространственную структуру распространения планетарной
волны в Тихоокеанском секторе, что может объясняться взаимодействием пла
нетарных волн умеренных широт с волнами Россби, источником которых могут
служить области интенсивного выпадения осадков в тропической зоне при со
бытиях Эль Ниньо. Средняя аномалия интенсивности СПВ (𝑈60_10) в года с
экстремально высоким значением индекса ТДК составляет −4,5 м/сек.

Выделено 2 сценария, описывающих взаимодействие планетарных волн и
зонального ветра в стратосфере для условий теплого и холодного стратосфер
ного полярного вихря. При формировании теплого вихря происходит усилен
ное проникновение волн из тропосферы в стратосферу в ноябре— декабре и
«накачка» волновой энергии, что приводит к созданию условий для возникно
вения потеплений в январе. Использование трехмерных потоков Пламба для
анализа волновой активности позволило диагностировать ее изменения, пред
шествующие потеплениям, а также выделить район, который играет ключевую
роль в этом процессе. Так, получено, что усиление потока Пламба над северо
восточной частью Евразии приводит к возникновению стратосферных потепле
ний, в течение которых происходит ослабление полярного струйного течения,
а иногда даже смена его направления на противоположное, что приводит к
«запиранию» стратосферы в месяц, когда наблюдается потепление.
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Глава 4. Отклик тропосферной динамики на экстремально сильный
вихрь со смещенным центром вращения

В Северном полушарии динамика стратосферы в зимний период имеет
большую изменчивость, что связано с высокой активностью планетарных волн,
распространяющихся вертикально вверх и возмущающих стратосферный по
лярный вихрь (СПВ). В свою очередь, состояние СПВ влияет на расположение
путей распространения циклонов в тропосфере [25; 26; 115; 171; 172]. В периоды
сильно ослабленного или разрушенного вихря во время внезапных стратосфер
ных потеплений (ВСП) тропосферные струйные течения смещаются к эквато
ру, что влечет за собой сдвиг шторм-треков на юг [28]. Напротив, экстремально
сильный СПВ вызывает отклонение шторм-треков к северу.

Влияние ВСП на динамику тропосферы является хорошо изученно и опи
сано в литературе. Известно, что отклик тропосферной динамики на ВСП опре
деляется его пространственной структурой (ВСП по типу «смещение» или «раз
деление») [173], генезисом (ВСП вследствие интенсификации волны 1 или 2)
[174] и характером взаимодействия планетарных волн и среднего потока (по
глощающие и отражающие ВСП) [175]. Однако, в данных работах рассматрива
ется воздействие разрушенного вихря на тропосферную динамику, в то время
как механизмы воздействия экстремально сильного вихря остаются недоста
точно изученными по ряду причин. Первая причина состоит в неоднозначности
определения экстремально сильного вихря. Так, в современных работах вихрь
выделяется на основе зонального ветра, осредненного вдоль 60∘ с.ш. на уровне
10 гПа (𝑈60_10), который чувствителен к положению вихря относительно по
люса (подраздел 2.1.3). При смещении вихря с полюса значение этого индекса
резко уменьшается. Поэтому все работы, оценивающие воздействие экстремаль
но сильного вихря на тропосферу, ограничиваются оценкой событий сильного
СПВ, центрированного на полюсе, когда 𝑈60_10 имеет высокие значения. Вто
рая причина недостаточной изученности механизмов воздействия экстремально
сильного вихря на динамику тропосферы связана с тем, что до сих пор не было
предложено объективного алгоритма выделения устойчивых состояний «сме
щенного»вихря.
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Состояние СПВ определяется его интенсивностью и пространственной
структурой (положение центра вращения относительно полюса, форма вихря).
Существует два основных подхода к классификации состояний СПВ. Один из
них основан на оценке субъективно выбранных параметров, рассчитанных по
двумерным геофизическим полям (например, потенциальной завихренности на
изэнтропических поверхностях), например, CAVE-ART [11]. Данные параметры
могут включать в себя пространственную диагностику моментов (барицентр, от
ношение малой и большой полуосей (коэффициент сжатия), углы Эйлера и т.д.),
характеристик, осредненных по площади (площадь вихря, средняя по площади
температура, потенциальная завихренность, геопотенциальная высота и т.д.) и
параметры, осредненные вдоль края вихря (масштабированные градиенты по
тенциальной завихренности, скорость ветра и т. д.). Такие подходы для описа
ния состояний СПВ, которые предполагают более или менее сложные статисти
ческие вычисления пространственных моментов использовались во многих ра
ботах [138; 176—178]. Подобные наборы диагностических параметров отражают
экспертные знания об особенностях СПВ, то есть происходит субъективная вы
борка параметров, по которым осуществляется классификация состояний СПВ.
Использование данного подхода может приводить к ошибочным оценкам.

Второй подход основан на использовании методов машинного обучения,
что позволяет исключить субъективность выбора параметров. Одним из наибо
лее подходящих методов для решения геофизических задач является иерархи
ческая агломерационная кластеризация, впервые примененная для классифика
ции состояний СПВ в работе [70]. Однако для проведения кластеризации поля
потенциальной завихренности на уровне 10 гПа были представлены в векторной
форме без предварительной обработки, что не позволяет учитывать простран
ственную структуру начальных полей.

Цели данной главы – исследовать отклик тропосферной динамики на экс
тремально сильный вихрь со смещенным центром вращения относительно полю
са, а также проанализировать долгопериодную изменчивость различных состо
яний стратосферного полярного вихря, выделенных с использованием методов
машинного обучения. Для достижения поставленных целей решались следую
щие задачи:
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– разработка методики кластеризации состояний СПВ на основе про
странственной структуры полей потенциальной завихренности на
уровне 850 К и геопотенциальной высоты для поверхности 10 гПа;

– выделение периодов, при которых СПВ находится в «смещенном» с по
люса состоянии, и его интенсивность имеет экстремальные значения;

– оценка отклика тропосферной динамики на описанные выше состояния
СПВ.

4.1 Методика кластеризации состояний стратосферного полярного
вихря

При решении задачи кластеризации двухмерных геофизических полей су
ществует проблема потери информации о пространственной структуре полей
при использовании начальных данных в одномерной векторной форме, а также
существует так называемое «проклятие размерности». Данное понятие впервые
было введено Ричардом Беллманом [179]. Его суть состоит в том, что при ре
шении задач вероятностно-статистического распознавания образов, машинного
обучения, классификации и дискриминантного анализа существует экспонен
циальная зависимость количества необходимых экспериментальных данных от
размерности пространства.

В данной задаче начальные поля потенциальной завихренности и геопо
тенциальной высоты имеют пространственную структуру 288 точек (по долго
те) на 40 точек (по широте), что дает размерность одномерного вектора 11520
значений. Используемый набор данных содержит 21240 шагов по времени, так
как рассматриваются 59 (1958/59–2016/17) зимних сезонов (декабрь–февраль),
и начальные данные представлены с шестичасовой дискретизацией. Таким об
разом, при кластеризации полей без предварительной обработки нельзя избе
жать «проклятия размерности». Поэтому первым шагом при решении данной
задачи было сокращение размерности полей, при этом важно было получить
объективный набор параметров, описывающих состояние СПВ. Для этого был
использован сверточный автокодировщик — метод машинного обучения, успеш
но используемый для обработки изображений [180; 181].
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4.1.1 Предобработка данных

В качестве исходных данных использовался реанализ JRA-55 (подраздел
2.1.1). В качестве характеристик состояния СПВ были выбраны поля геопо
тенциальной высоты для поверхности 10 гПа (ГПВ10) и поля потенциальной
завихренности на уровне 850 К (ПЗ850).

На этапе предварительной обработки исходные поля были спроецированы
на плоскость с использованием Ламбертовой полярной (северной) азимуталь
ной проекции и интерполированы на сетку размером 256 x 256. Далее в работе
эти матрицы будут называться снимками. Поскольку при использовании север
ной полярной Ламбертовой проекции только центральная круглая часть каж
дого снимка является информативной, для расчетов использовалась маска 𝑀𝑖,𝑗

(рисунок 4.1б). Нормализация данных производилась по формуле (4.1) таким
образом, что все полученные значения укладываются в интервал от 0 до 1:

𝑥𝑖𝑗 =
𝑥𝑖𝑗 −𝑚𝑖𝑛𝑖𝑗(𝑋)

𝑚𝑎𝑥𝑖𝑗(𝑋) −𝑚𝑖𝑛𝑖𝑗(𝑋)
, (4.1)

где 𝑋 – снимки всего набора данных, 𝑥 - конкретный снимок, 𝑖 и 𝑗 - матричные
индексы, 𝑚𝑖𝑛(𝑋) и 𝑚𝑎𝑥(𝑋) рассчитываются с учетом маски 𝑀𝑖𝑗. В результате
такой предобработки набор даных, описывающий состояния СПВ, представля
ется двумя последовательностями снимков, содержащих 21240 матриц размера
256 x 256, значения которых лежат в диапазоне от 0 до 1. Отдельные примеры
полученного набора данных показаны на рисунке 4.1а.

4.1.2 Разреженный сверточный вариационный автокодировщик

Для снижения размерности начальных полей был применен сверточный
автокодировщик («convolutional autoencoder, CAE» в зарубежной литературе),
который представляет собой особый тип нейросетевых автокодировщиков [180;
181]. Задачей автокодировщика является работа с двумерным полями, для ко
торых важно учитывать пространственные отношения между аномалиями в
данных. Основной целью автокодировщиков является восстановление входных
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Рисунок 4.1 — (а) Примеры представления состояний СПВ в наборе данных
(приведены только поля ГПВ10, данные нормализованы), (б) маска 𝑀𝑖𝑗

данных при условии некоторых ограничений, например, размерности скрыто
го представления (hidden representation 𝐻), получаемого на выходе кодиров
щика (рисунок 4.2). В таком случае сверточный автокодировщик называет
ся понижающим. В общем случае он выполняет следующее преобразование:
𝐹 : 𝐴 → 𝐻 → 𝐴, где 𝐴 – тензор признакового описания входного примера,
𝐴 ∈ A, 𝐻 – вектор скрытого представления этого примера такой, что 𝐻 ∈ H,
где A – пространство скрытых представлений; 𝐴 – тензор признакового опи
сания восстановленного примера, 𝐴 ∈ A. Здесь A – пространство R𝑛, где 𝑛 –
количество пикселей входного примера с учетом количества каналов данных.
В нашей задаче, 𝑛 = 2 * 256 * 256, поскольку поля ГПВ и ПЗ спроецированы на
плоскость и представлены в виде двумерных матриц 256 x 256. Преобразования
𝐴 → 𝐻 и 𝐻 → A здесь и далее упоминаются как кодировщик и декодер соот
ветственно. Автокодировщик обучается таким образом, чтобы функция потерь,
которая определяет меру различности входного и восстановленного снимков,
была минимизирована. В большинстве задач при обработке геофизических по
лей в качестве функции потерь используется среднеквадратическое отклонение.
В случае, когда значения исходных данных ограничены каким-либо интерва
лом (например, нормировка к интервалу [0;1]), можно использовать бинарную
кросс-энтропию (БКЭ, формула 4.2) в качестве функции потерь:
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𝐿𝑏𝑐𝑒(𝑋,𝑝) = −
𝑚∑︁
𝑖=0

𝑛∑︁
𝑗=0

𝑀𝑖𝑗(𝑥𝑖𝑗) ln𝐹 (𝑥𝑖𝑗)). (4.2)

Автокодировщики, как правило, конструируются симметричными. Деко
дирующая часть разработанной модели была спроектирована следуя этому пра
вилу, в результате чего, с точки зрения архитектуры, декодер можно предста
вить как зеркальное отражение кодировщика. В отличие от кодирующей ча
сти, в которой коэффициенты сверточной части VGG-16 зафиксированы, все
весовые коэффициенты декодера оптимизируются во время тренировки сети.
Результатом функции автокодировщика на выходе декодера являются восста
новленные поля ГПВ10 и потенциальной завихренности (ПЗ), которые должны
быть похожи на соответствующие поля входных примеров в смысле, определя
емом функцией потерь сети.

В настоящей работе был применен широко используемый подход переноса
обучения («transfer learning, TL» в зарубежной литературе) [182—187] и тонкой
донастройки сети («fine tuning, FT» в зарубежной литературе) [188; 189].

При использовании автокодировщиков для кластеризации полагаются на
их обучаемую способность трансформации входных примеров в пространство
скрытых представлений H, такое, что примеры, близкие в этом пространстве,
похожи между собой [190]. Однако для стабильной и воспроизводимой класте
ризации требуется обратное: похожие примеры должны располагаться близко
друг к другу в пространстве H, что не гарантировано преобразованием A → H
обычного понижающего автокодировщика CAE. Данный недостаток может
быть компенсирован применением вариационного автокодировщика (Variational
Autoencoder, VAE) [191], для которого продемонстрировано свойство непрерыв
ности пространства скрытых представлений H. Это означает, что при примене
нии вариационных автокодировщиков похожие примеры располагаются вблизи
друг друга в пространстве H. Однако при этом важной особенностью H явля
ется нормальность распределений признаков скрытого представления 𝐻, что
существенно снижает надежность и стабильность результатов кластеризации.
В настоящем исследовании мы применили дополнительное ограничение разре
женности на признаковое описание 𝐻 примеров, генерируемое кодировщиком.
При наложении такого ограничения каждый признак из 𝐻 предполагается рас
пределенным согласно распределению Бернулли, что позволяет регулировать
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разреженность 𝐻 с помощью параметра этого распределения. Таким образом,
признаковое описание 𝐻 каждого конкретного примера 𝐴 генерируется таким,
что значения только некоторых признаков остаются ненулевыми. Понижаю
щий автокодировщик с вышеупомянутыми ограничениями далее именуется раз
реженным вариационным сверточным автокодировщиком («sparse variational
convolutional autoencoder, SpCVAE» в зарубежной литературе), структура ко
торого представлена на рисунке 4.2. Поля входных примеров были обработаны
отдельно с использованием подхода, аналогичного описанному в работе [192].

Рисунок 4.2 — Структура разреженного вариационного сверточного
автокодировщика

Единственный гиперпараметр SpCVAE, регулируемый при описанном вы
ше подходе — количество элементов слоя FC3. Это количество совпадает с ко
личеством признаков скрытого представления примеров 𝐻 (рисунок 4.2) и,
как следствие, с размерностью пространства скрытых представлений H (далее
𝐻𝐷𝑖𝑚). При регулировке 𝐻𝐷𝑖𝑚 мы исходили из соображений баланса между
качеством воспроизведения входных примеров и размерностью пространства
H. При оценке качества воспроизведения входных примеров мы использовали
меру многомасштабного индекса структурного сходства (Multiscale Structural
Similarity, MSSSIM [193]) в форме (1-MSSSIM). На рисунке 4.3 приведены значе
ния данного индекса в зависимости от размерности внутреннего представления.
Чем ниже значение индекса, тем меньше различие между входным и восстанов
ленным полями. При увеличении размерности 𝐻𝐷𝑖𝑚, начиная со значений 32,
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происходит насыщение данной характеристики, и качество воспроизведения по
лей растет не существенно. Размерность 𝐻𝐷𝑖𝑚 была выбрана 96, поскольку
при значениях ниже 96, результаты кластеризации были нестабильны и не вос
производимы.

Рисунок 4.3 — Мера качества воспроизведения элементов выборки,
оцениваемая величиной (1-MSSSIM) в зависимости от размерности 𝐻𝐷𝑖𝑚,

пространства скрытых представлений H

Таким образом, для задачи понижения размерности начальных полей при
кластеризации состояний СПВ была использована архитектура разреженно
го вариационного сверточного автокодировщика с количеством нейронов слоя
FC3, равным 96. Автокодировщик описанной выше архитектуры был обучен
на данных ImageNet. Кодирующая часть этой сети в дальнейшем использова
лась в качестве генератора признакового описания пониженной размерности 𝐻
примеров всей выборки.

4.1.3 Иерархическая агломеративная кластеризация

Для выделения групп стабильных состояний СПВ был использован ме
тод иерархической агломеративной кластеризации Ланса-Уильямса [194—196].
Данный метод часто применяют в исследованиях с кластеризацией состояний
атмосферы или стратосферы [70; 197—200]. В данной работе этот метод кла
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стеризации был применен в отношении состояний СПВ, представленных в виде
малоразмерного признакового описания 𝐻, генерируемого кодирующей частью
автокодировщика SpCVAE (рисунок 4.2). В качестве меры различности между
отдельными состояниями СПВ была использована евклидова метрика в про
странстве скрытых представлений H. В качестве критерия объединения в про
цессе кластеризации было использовано межкластерное расстояние Уорда [201],
которое для кластеров 𝑈 и 𝑉 вычисляется согласно формуле (4.3):

𝐷𝑤(𝑈,𝑉 ) =
‖𝑈‖‖𝑉 ‖

‖𝑈‖ + ‖𝑉 ‖
𝛽2(

∑︁
𝑈

𝑥𝑈
‖𝑈‖

;
∑︁
𝑉

𝑥𝑉
‖𝑉 ‖

), (4.3)

где 𝑥𝑈 и 𝑥𝑉 – векторы скрытых представлений 𝐻 объектов, отнесенных к кла
стерам 𝑈 и 𝑉 соответственно; 𝛽 – евклидово расстояние между этими векто
рами, ‖𝑈‖ и ‖𝑉 ‖ - количество элементов в кластерах 𝑈 и 𝑉 соответственно.
Агломеративная иерархическая кластеризация с межкластерным расстоянием
Уорда (формула 4.3) показывает наиболее стабильные результаты на наборе син
тетических задач кластеризации в ряду кластеризаций Ланса-Уильямса с раз
личными формулировками межкластерного расстояния [202]. В этой процедуре
единственным регулируемым гиперпараметром является количество кластеров
𝐾. Для его регулирования было использовано эмпирическое «правило локтя».
Это правило подразумевает многократное циклическое исполнение алгоритма
с увеличением количества выбираемых кластеров, а также последующим от
кладыванием на графике балла кластеризации, вычисленного как функция от
количества кластеров. Балл, как правило, является мерой входных данных по
целевой функции 𝑘-средних, то есть некой формой отношения внутрикластер
ного расстояния к межкластерному расстоянию.

В рассматриваемой задаче необходимо получить такой результат класте
ризации, который бы выделял группы состояний СПВ, относящиеся к внезап
ным стратосферным потеплениям (ВСП) по типам «разделения» и «смещение»,
а также сильные состояния СПВ, со смещенным относительно полюса центром
вращения вихря и различающиеся по направлению смещения. Существование
таких смещенных состояний было показано в недавних публикациях [70].

В качестве меры качества кластеризации было использовано среднее зна
чение индекса силуэта (Sscore в зарубежной литературе), рассчитываемое по
всей выборке данных с использованием евклидовой метрики для пространства
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скрытых представлений H. Для каждого 𝑖-го объекта 𝑗-го кластера 𝑥𝑖 ∈ 𝐶𝑗,
𝑎(𝑥𝑖) — среднее расстояние между 𝑥𝑖 и всеми объектами кластера 𝐶𝑗, 𝑏(𝑥𝑖) —
среднее расстояние между 𝑥𝑖 и всеми объектами, отнесенными к другим кла
стерам:

𝑎(𝑥𝑖) =
1

‖𝐶𝑗‖
∑︁

𝑥𝑘∈𝐶𝑗 ,𝑘 ̸=𝑗

𝐷(𝑥𝑖,𝑥𝑘), (4.4)

𝑏(𝑥𝑖) =
1

‖𝜏‖ − ‖𝐶𝑗‖
∑︁

𝑥𝑘∈𝜏∖𝐶𝑗

𝐷(𝑥𝑖,𝑥𝑘), (4.5)

где 𝜏 — вся выборка кластеризуемых объектов, ‖ 𝜏‖— количество ее элементов,
𝐶𝑗 — кластер, к которому отнесен элемент 𝑥𝑖, ‖𝐶𝑗‖— количество его элементов,
𝐷(𝑥𝑖,𝑥𝑘) — функция, определяющая расстояние между 𝑥𝑖 и 𝑥𝑘 (евклидово рас
стояние в настоящем исследовании). В этих обозначениях Sscore для одного
объекта 𝑥𝑖 вычисляется следующим образом:

𝑆(𝑥𝑖) =
𝑏(𝑥𝑖) − 𝑎(𝑥𝑖)

𝑚𝑎𝑥(𝑏(𝑥𝑖),𝑎(𝑥𝑖))
, (4.6)

а средний индекс силуэта вычисляется по формуле (4.7):

𝑆(𝜏) =
1

‖𝜏‖
∑︁
𝜏

𝑠(𝑥𝑖). (4.7)

Индекс силуэта 𝑆𝑠𝑐𝑜𝑟𝑒 отдельных объектов 𝑥𝑖 характеризует его схожесть
с объектами кластера 𝐶𝑗, и, в то же время, его отличие от элементов всех осталь
ных кластеров. Чем выше 𝑆𝑠𝑐𝑜𝑟𝑒, тем более компактен кластер 𝐶𝑗, и тем менее
элементы этого кластера схожи с элементами других кластеров. Таким образом,
средний индекс силуэта (формула 4.7) может использоваться как мера качества
кластеризации. Однако даже при условии, что максимальное значение средне
го индекса силуэта достигается при двух кластерах, при выборе оптимального
количества кластеров следует принимать во внимание дополнительные сообра
жения, диктуемые спецификой группируемых данных. Во-первых, в решаемой
задаче должны быть выделены кластеры, соответствующие событиям ВСП ти
па «разделение» и «смещение». Кроме этого, должны быть выделены кластеры,
соответствующие как минимум одному сильному состоянию СПВ, центриро
ванному на полюсе, а также кластеры, соответствующие сильным состояниям,
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смещенным с полюса. Для каждого результата кластериазции при количестве
кластеров, превышающих 3, были исследованы осредненные карты высоты гео
потенциала на уровне 10 гПа, после чего были отобрали результаты, в которых
слабые состояния типа «разделение» и «смещение» были сгруппированы в от
дельные кластеры. Минимальное количество кластеров при таком условии со
ставило 𝐾 = 7. В этом случае группа результатов кластеризации, обозначенная
как 𝐿 на рисунке 4.4, не представляет интереса в рамках настоящего исследо
вания. Группа результатов кластеризации, обозначенная как 𝑁 на рисунке 4.4,
также была отфильтрована, как имеющая низкое значение среднего индекса си
луэта, характеризующего качество кластеризации. Результаты кластеризации
группы 𝑀 характеризуются слишком большим количеством кластеров или низ
ким качеством кластеризации. Таким образом, результаты, представляющие
интерес, лежат в области, обозначенной группой «группа, представляющая ин
терес». Результаты кластеризации с высоким качеством были получены при
количестве кластеров 12 и 13. Мы приняли меньшее количество 𝐾 = 12 в каче
стве оптимального.

Рисунок 4.4 — Среднее значение индекса силуэта (Silhouette score) в
зависимости от количества кластеров при фиксированной размерности 𝐻𝐷𝑖𝑚

признакового описания 𝐻 составляющем 𝐻𝐷𝑖𝑚 = 96

Таким образом, предложенный метод кластеризации состояний СПВ мо
жет быть описан в виде следующей последовательности действий:

1. подготовка и предварительная обработка данных, описывающих состо
яния СПВ (поля ГПВ и ПЗ);
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2. компоновка разреженного вариационного сверточного автокодировщи
ка (SpCVAE, рисунок 4.2); обучение SpCVAE на наборе подготовленных
данных;

3. снижение размерности признакового описания состояний СПВ с приме
нением кодирующей части обученного SpCVAE;

4. применение иерархической агломеративной кластеризации Ланса
Уильямса с использованием межкластерного расстояния в формули
ровке Уорда;

5. выбор оптимальной размерности скрытых представлений 𝐻𝐷𝑖𝑚 и
оптимального количества кластеров K на основании меры качества
воспроизведения примеров (1-MSSSIM), меры качества кластеризации
(средний индекс силуэта), стабильности и воспроизводимости результа
тов кластеризации, а также дополнительных соображений, диктуемых
решаемой задачей и спецификой группируемых данных.

4.2 Долгопериодная изменчивость положения центра вращения
вихря

Изменчивость интенсивности СПВ связана с изменениями геометрии вих
ря (то есть отношением длин малой и большой полуосей (коэффициентом сжа
тия)) и положения центра вращения относительно полюса. На основе выше
описанного метода было выделено 12 кластеров состояний СПВ. На рисунке
4.5 показаны композитные карты пространственного распределения геопотенци
альной высоты для поверхности 10 гПа, осредненные для каждого выделенно
го кластера. Кластеры ранжированы по среднему значению зонального ветра,
осредненного вдоль 60∘ c.ш. на уровне 10 гПа (𝑈60_10), от самого слабого СПВ
(кластер 1) до сильного, хорошо развитого вихря, центрированного на полюсе
(кластер 12). Первые три кластера представляют состояния разрушенного СПВ
при внезапных стратосферных потеплениях, кластеры 4–12 отображают состо
яния сильного СВП с различными отклонениями центра вращения с полюса и
различной деформацией геометрии вихря.
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Для оценки того, насколько точно кластеры 1–3 совпадают с событиями
внезапных стратосферных потеплений, было проведено сравнение временных
периодов, соответствующих кластерами 1–3 и событиями из календарей задо
кументированных ВСП в работах Чарлтона, Батлер и др. [21; 203] (рисунок
4.6). Кластеры 1 и 3 соответствуют основным событиям ВСП по типу «сдвиг»,
а кластер 2 соответствует главным событиям по типу «разделение». Стоит отме
тить, что существуют сегменты кластера 2, без ВСП, что объясняется принци
пом отбора событий для каталогов [21; 203], где представлены только главные
события, когда 𝑈60_10 меняет знак на отрицательный, и дата смены знака счита
ется центральной датой события. Если вихрь был сильно смещен с полюса, но
при этом знак 𝑈60_10 не изменился (минорное событие), то его нет в вышепри
веденных каталогах, однако в данном случае такие состояния также попадают
в кластер 2.

Далее для оценки того, насколько полученное нами разбиение на класте
ры физически обосновано, была построена матрица переходов (рисунок 4.7)
одного кластера в другой. Матрица имеет диагональную структуру, что под
разумевает каскадный переход из состояния слабого вихря в сильный (процесс
восстановления вихря) или наоборот — из состояния сильного вихря в слабый
(процесс разрушения). Интересно отметить, что скачкообразного перехода из
кластеров 1–4 в кластеры 11–12 и наоборот не происходит.

Для анализа долгопериодных изменений состояний СПВ были рассчита
ны линейные тренды для частоты повторяемости каждого кластера в зимний
сезон (декабрь–февраль) за период 1958–2018 гг. Для кластеров 4 и 5 (соответ
ствующих состоянию сильного вихря, смещенного в сторону Евразии), а также
для кластеров 10 и 12 (соответствующих состоянию сильного вихря с центром
вращения, расположенным близко к полюсу) были обнаружены значимые ли
нейные тренды (рисунок 4.8). Существует явная тенденция к увеличению по
вторяемости состояний СПВ, смещенных в сторону Евразии, и уменьшению
частоты повторяемости состояний вихря, центрированного на полюсе. Линей
ные тренды частоты повторяемости кластеров 4 и 5 составляют 11 % и 17 %

на 10 лет соответственно, а тренды для кластеров 10 и 12 составляют -9 % и
-13 % на 10 лет. Это свидетельствует о том, что в последние годы СПВ все чаще
наблюдается в смещенном состоянии в сторону Евразии.
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Рисунок 4.5 — Геопотенциальные высоты для поверхности 10 гПа,
осредненные для каждого кластера. Кластеры ранжированы по возрастанию

зонального ветра осредненного вдоль 60∘ с.ш. на уровне 10 гПа, от самого
низкого (кластер 1) к самому высокому значению (кластер 12)

В большинстве современных исследований стратосферного полярного вих
ря в качестве показателя интенсивности СПВ принимается 𝑈60_10. Данный ин
декс чувствителен как к ослаблению вихря, так и к положению вихря относи
тельно полюса, и сдвиг СПВ от полюса приводит к резкому уменьшению значе
ния 𝑈60_10. Таким образом, данный параметр скорее характеризует возмущен
ность вихря, а не его ослабление. Чтобы продемонстрировать, что смещенный
вихрь не обязательно является ослабленным, были построены диаграммы Тью
ки для каждого кластера для характеристик 𝑈60_10 и 𝑊кр (рисунок 4.9). Для
кластеров 1–3 (состояние разрушенного вихря) значения обеих характеристик
𝑈60_10, и 𝑊кр значимо отличаются от других кластеров. Для 𝑈60_10 средние
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Рисунок 4.6 — Календарь событий внезапных стратосферных потеплений,
идентифицированных экспертами, где по данным Чарлтона и Полвани [21]

красным отмечены центральные даты событий по типу «разделение», синим –
«сдвиг», черным– центральные даты ВСП по данным Батлер [203]. Периоды,
соответствующие состояниям СПВ, отнесенным к кластерам 1, 2 и 3 показаны

цветными сегментами

значения индекса отличаются от кластера к кластеру, а для 𝑊кр для класте
ров 4–12 они статистически неразличимы.

4.3 Отклик тропосферной динамики на экстремально сильный
арктический стратосферный полярный вихрь со смещенным

центром вращения относительно полюса

Для оценки воздействия «смещенного» сильного вихря на динамику тро
посферы в начале необходимо выделить относительно продолжительные собы
тия такого состояния. Анализ распределения продолжительности периодов, ко
гда наблюдаются кластеры, характеризующие такие состояния (рисунок 4.10)
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Рисунок 4.7 — Матрица переходов из одного кластера в другой. Кластер
источник по оси y, кластер назначение по оси x

Рисунок 4.8 — Частота повторяемости кластеров 4 (а), 5 (б), 10 (в) и 12 (г) в
зимний сезон за период 1958–2017 гг. Пунктиром показаны линейные тренды

(положительные — красным, отрицательные — синим)

показал, что «смещенное» состояние СПВ чаще сохраняется в течение корот
кого периода (1–3 дня). Такие события можно назвать «переходными» (то есть
идет или разрушение вихря или его восстановление). Однако наряду с этим
существуют события продолжительностью более 7 дней, и отдельные события
продолжительностью более 10 дней.
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Рисунок 4.9 — Диаграммы Тьюки для 𝑈60_10 (а) и 𝑊кр (б), где оранжевым
показана медиана распределения, прямоугольником определяются значения
попадающие в диапазон от 1го до 3го квартиля (𝑄1 и 𝑄3), вертикальными

линиями обозначены значения в диапазоне от 𝑄1 − 1.5 * (𝑄3 −𝑄1) до
𝑄3 + 1.5 * (𝑄3 −𝑄1), кругами обозначены выбросы распределения

Рисунок 4.10 — Распределение продолжительности периодов для кластеров 4
(при построении рассматривалось 98 событий) (а) и 8 (при построении

рассматривалось 108 событий) (б)

Таким образом, были выбраны экстремальные события, для которых ско
рость струйного течения превышала значения 90-го квантиля (скорость ветра
вдоль края вихря не ниже 80 м/сек) соответствующие СПВ со смещенным с
полюса центром вращения и имеющие продолжительность не менее 7 дней.
Анализ был проведен для кластеров 4, 8 (смещение центра вихря в сторону
Евразии) и 7 (смещение центра вихря в сторону Гренландии).

Для оценки отклика тропосферной динамики была рассчитана синопти
ческая активность, которая определялась как среднеквадратичное отклонение
отфильтрованных полей геопотенциальной высоты для поверхности 1000 гПа.
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Для фильтрации полей использовался фильтр Ланцоша (раздел 3.1). На рисун
ке 4.11 показаны аномалии синоптической активности Sigma(ГПВ2-6) на уровне
1000 гПа, выраженные в процентах относительно среднеклиматических значе
ний.

При смещении вихря в сторону Евразии (кластеры 4 и 8) пространствен
ные аномалии синоптической активности имеют дипольную структуру с поло
жительными значениями в районе Скандинавского полуострова (аномалии со
ставляют более 50 %) и отрицательными в районе Средиземного моря. В то
же время, при смещении вихря в сторону Гренландии такой закономерности
не наблюдается, и над всем Европейским регионом аномалии принимают от
рицательные значения. Таким образом, вихрь, смещенный в сторону Евразии,
оказывает такое же воздействие на тропосферную динамику, как и сильный
вихрь, центрированный на полюсе.

Рисунок 4.11 — Аномалии синоптической активности sigmaГПВ2-6 на уровне
1000 гПа, выраженные в процентах от среднеклиматических значений
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4.4 Выводы по Главе 4

В данной главе было проведено исследование долгопериодной изменчи
вости различных состояний стратосферного полярного вихря, выделенных с
использованием методов машинного обучения. Получено, что в последние годы
стратосферный полярный вихрь все чаще смещен с полюса в сторону Евразии.
Однако смещение не обязательно влечет за собой ослабление вихря: существуют
ситуации, когда смещенный вихрь имеет экстремально высокую интенсивность
на протяжении до двух недель. Кроме того, получен значимый отрицательный
тренд для состояний вихря, центрированных на полюсе.

Показано, что отклик тропосферной динамики на экстремально сильный
(> 80 м/сек) стратосферный вихрь, центр которого смещен с полюса в сторо
ну Евразии, сопоставим с откликом на экстремально сильный вихрь, центри
рованный на полюсе: в обоих случаях происходит смещение районов высокой
синоптической активности в тропосфере на север. В основном усиление синопти
ческой активности наблюдается в районе Скандинавии и над северной частью
Атлантического океана, где оно составляет более 50 % от средних климати
ческих значений (1958–2017 гг.). Таким образом, можно сделать вывод о том,
что климатические изменения в состоянии стратосферного полярного вихря
(интенсивность и положение центра вращения относительно полюса) усилива
ют эффект отклонения к полюсу шторм-треков в Европейско-Атлантическом
секторе. Также важно отметить, что для анализа влияния экстремальных со
стояний СПВ на динамику тропосферы, необходимо оценивать интенсивность
вихря как среднюю скорость ветра вдоль края вихря.
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Заключение

В работе были исследованы особенности стратосферно-тропосферного вза
имодействия в Северном полушарии в зимний период в различные фазы тихо
океанского десятилетнего колебания (ТДК). Анализ динамики средней атмо
сферы на основе средней скорости ветра вдоль края вихря на уровне 850 К и
зональной компоненты скорости ветра, осредненной вдоль 60∘ с.ш. на уровне
10 гПа, показал, что в изменчивости интенсивности стратосферного полярно
го вихря (СПВ) существуют колебания, совпадающие по фазе с ТДК. Деталь
ное рассмотрение потенциальных предикторов экстремальных состояний СПВ в
различные фазы ТДК позволило разработать схему формирования «предсосто
яния» экстремально сильного и слабого СПВ в раннюю зиму (ноябрь–январь).
Анализ трехмерных потоков волновой энергии Пламба выявил пространствен
ные различия в характере вертикального распространения планетарных волн
из тропосферы в стратосферу в различные фазы ТДК. Предложенная класте
ризация состояний СПВ на основе пространственной структуры полей потен
циальной завихренности и геопотенциальной высоты позволила оценить дол
гопериодную изменчивость положения центра вращения СПВ. Впервые были
получены оценки отклика тропосферной динамики (положения шторм-треков)
на экстремально сильный вихрь со смещенным центром вращения.

Основные результаты работы: В результате анализа зональной компонен
ты ветра, осредненной вдоль 60∘ с.ш. на уровне 10 гПа (𝑈60_10), и скорости
ветра вдоль края вихря на уровне 850 К (𝑊кр) была обнаружена квазидесяти
летняя изменчивость интенсивности стратосферного полярного вихря, которая
соответствует фазам тихоокеанского десятилетнего колебания. Так как данное
колебание было обнаружено и для 𝑈60_10 и для 𝑊кр, квазидесятилетние флук
туации проявляются и для интенсивности струйного течения полярной ночи, и
для возмущения вихря. Причем возмущение вихря выражается не только в его
ослаблении/усилении, но и в смещении центра вращения относительно полюса.
Важным результатом данной работы является обнаружение противоположных
по знаку линейных трендов для 𝑈60_10 и 𝑊кр. Линейный тренд для 𝑊кр со
ставляет 8,7 % на 60 лет относительно своего среднего значения (55,3 м/сек), а
для 𝑈60_10 —−9,5 % на 60 лет относительно среднего значения (30,5 м/сек) за
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период 1958–2017 гг. Отрицательный тренд для 𝑈60_10 может объясняться тем,
что в последние годы СПВ чаще находится в «смещенном» с полюса в сторону
Евразии состоянии. При такой локации значения 𝑈60_10 низкие. А положитель
ный тренд для 𝑊кр согласуется с трендом температур нижней стратосферы,
которые показывают выхолаживание полярных областей средней атмосферы в
последние десятилетия. Поскольку данная характеристика не чувствительна к
положению вихря относительно полюса, то она отражает усиление струйного те
чения полярной ночи на краю вихря. Амплитуда квазидесятилетнего колебания
значительно превышает значения среднеклиматического тренда интенсивности
СПВ, и за последние 15 лет значимый линейный тренд 𝑈60_10 составляет более
20 % от среднего значения 𝑈60_10 на 10 лет.

Для исследования формирования «предсостояния» был проведен анализ
трехмерного потока волновой энергии Пламба. Это позволило оценить про
странственные неоднородности вертикального распространения волновой ак
тивности из тропосферы в стратосферу. Величина главной компоненты первой
естественной ортогональной функции (ЕОФ) вертикальной компоненты пото
ка Пламба (𝐹𝑧), которая характеризует интенсивность вертикального распро
странения волновой энергии в районе восточной Сибири, определяет аномалию
𝑈60_10 в последующем месяце. Однако данная связь не демонстрирует устой
чивой картины в различные фазы ТДК. Основные районы интенсификации
распространения планетарных волн различны в различные фазы ТДК. В отри
цательную фазу ТДК интенсификация/ослабление вертикального распростра
нения потока волновой энергии над восточной частью Евразии в раннюю зи
му (ноябрь–декабрь) предшествует экстремально слабому/экстремально силь
ному вихрю в последующем месяце. При условии формирования слабого вихря
значительно возрастает вероятность внезапных стратосферных потеплений. В
теплую фазу ТДК интенсивность распространения волновой энергии в районе
восточной Сибири и интенсивность вихря в последующем месяце ведут себя как
независимые величины. В нейтральную фазу ТДК средняя аномалия 𝑈60_10 со
ставляет −9,3 м/сек, в положительную фазу ТДК при значениях индекса от 2
до 9 средняя аномалия интенсивности СПВ составляет 6,2 м/сек, а при значени
ях выше 9 —−4,5 м/сек. Такая нелинейная зависимость интенсивности СПВ и
индекса ТДК связана с различиями в районах интенсификации вертикального
распространения волновой активности.
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Для кластеризации состояний СПВ на основе пространственной структу
ры полей потенциальной завихренности и геопотенциальной высоты для поверх
ности 10 гПа были применены методы машинного обучения. Был разработан
особый вид нейронных сетей — сверточный вариационный разреженный авто
кодировщик (SpCVAE), который позволил сократить размерность полей с из
влечением параметров, содержащих полную информацию о пространственной
структуре поля. С помощью разработанного метода состояния СПВ были сгруп
пированы в 12 кластеров. Анализ частоты повторяемости каждого кластера в
зимние сезоны показал, что в последние десятилетия СПВ преимущественно
смещен с полюса в сторону Евразии и Гренландии. В работе были впервые по
лучены оценки отклика тропосферной динамики (положения шторм-треков) на
события экстремально сильного вихря со смещенным с полюса центром враще
ния. Были выделены периоды, при которых интенсивность СПВ (𝑊кр) была
выше 90 перцентиля (80 м/сек), центр вращения смещен с полюса в сторону
Евразии, и данное состояние наблюдалось не менее 7 дней. Было показано,
что при таких условиях происходит увеличение синоптической активности в
тропосфере более чем на 40 % относительно среднеклиматических значений
над Скандинавским полуостровом, в то время как в районе Средиземного мо
ря синоптическая активность уменьшается. По структуре отклик аналогичен
эффекту «отклонения к полюсу» и реакции тропосферных шторм-треков на
экстремально сильный вихрь, центрированный на полюсе. Таким образом, при
оценке интенсивности вихря крайне важно учитывать характеристику ветра
вдоль края вихря (𝑊кр). При использовании 𝑈60_10 влияние стратосферных
процессов на тропосферную динамику недооценивается за счет того, что не
рассматриваются состояния «смещенного» сильного СПВ.
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