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The present issue of the SOI Proceedings №217 includes mainly reports pre-
sented at the 3rd All-Russian Conference on Applied Oceanography which took 
place in SOI on October 21–22, 2015. 

The subjects of the reports are spread all over wide range of practical prob-
lems of modern oceanography from the change of thermal characteristics of the 
ocean and the influence of El-Ninjo phenomenon on the processes in the atmos-
phere and the ocean to the new forms and means for presentation of marine hy-
drometeorological information. A large place in the issue is occupied by reports 
related to the numerical modeling of processes in the ocean and the seas, such as 
sea level oscillations in the Baltic Sea, circulation of currents in the Caspian Sea, 
mixing processes in the upper ocean. These and some other reports contain new 
results which will find their place in the practice of hydrometeorological provi-
sion of marine activities. Some reports are dedicated to dynamical processes in 
the upper ocean and to the analysis of drifter currents observations as well as to 
the upwelling in the ocean.      

Separate group of reports concern estimation of the influence of the ocean on 
climate changes as well as the influence climate changes on the characteristics of 
the upper ocean. The reports that have ecological direction including the dis-
charge of biogenic substances as well as the running in the ocean of radionu-
clides with atmospheric precipitation and aerosols should also be mentioned.

SOI Proceedings № 217 is of interest for specialists in oceanography, marine 
meteorology, ecology and hydrochemistry as well as for students and postgradu-
ates of hydrometeorological profile.
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УДК 551.46.062; 551.465.4

ИЗМЕНЕНИЯ ТЕРМИЧЕСКИХ ХАРАКТЕРИСТИК ОКЕАНА
ПО ДАННЫМ РЕАНАЛИЗА ЗА 2005–2015 ГГ.

Зеленько А.А., Реснянский Ю.Д., Струков Б.С. 

Гидрометцентр России

Приводятся основные сведения о системе усвоения океанографических данных, 
развиваемой в Гидрометцентре России. Обсуждаются результаты применения этой
системы к определению межгодовых изменений теплосодержания вод Мирового
океана и той части изменений уровня океана, которая обусловлена стерическими
эффектами.

Введение
Для решения многих прикладных задач требуются диагностические

оценки состояния вод океана. Получаемые на основе таких оценок сведения
используются для мониторинга изменчивости океанографических полей, для
инициализации совместных моделей океан-атмосфера в исследованиях кли-
матической системы, для задания начальных условий при прогнозировании
океанской погоды, под которой понимается меняющееся со временем состо-
яние океана на масштабах от нескольких суток до нескольких недель.

Информационную основу для оценивания состояния океана составляют
данные наблюдений. Но одних только наблюдений недостаточно для полу-
чения оптимальной оценки по нескольким причинам:
• наблюдения, как правило, имеют недостаточную плотность распределе-

ния в пространстве для восстановления состояния океана с требуемым
разрешением;

• наблюдения расположены в пространстве весьма нерегулярно, но для
задач численного анализа и прогноза их нужно приводить в узлы регу-
лярной сетки;

• все наблюдения содержат разного рода ошибки (случайные и системати-
ческие); необходима фильтрация ошибок наблюдений;

• наблюдаться могут не все интересующие нас поля, или не все в равной
мере; нужно использовать информацию об одних переменных для вос-
становления других переменных;

• при анализе состояния океана в данный момент времени целесообразно
использовать не только текущие наблюдения, но и прошлые наблюдения
– имея в виду инерционность океанских процессов; необходимо найти
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способы оптимального объединения информации, содержащейся в теку-
щих наблюдениях, с носителем информации о прошлых наблюдениях.
Современные подходы к получению оценок текущего состояния океан-

ских вод основаны на системах усвоения океанографических данных
(СУОД). Такие системы представляют собой технологическую реализацию
методологии получения наилучшей (оптимальной) оценки истинного состо-
яния океана по данным имеющихся наблюдений с использованием результа-
тов расчетов по гидродинамической модели.

Разработка СУОД ведется во многих мировых океанографических и ме-
теорологических центрах. Их сводка по состоянию на 2009 год приводится, 
например, в [4], а по состоянию на 2015 г. – в [16]. Первая национальная
версия СУОД, действующая в оперативном режиме, функционировала в
Гидрометцентре России в период 2006–2014 гг. [3, 20]. В настоящей статье
приводятся основные сведения о сменившей её усовершенствованной версии
системы. Обсуждаются результаты применения СУОД к определению меж-
годовых изменений теплосодержания океанских вод и той части изменений
уровня океана, которая обусловлена стерическими эффектами.

Общая структура системы усвоения данных
Основными компонентами всякой СУОД являются средства приема и

первичной обработки данных наблюдений, гидродинамическая модель с ал-
горитмом численной реализации и методика собственно усвоения данных, 
обеспечивающая получение оптимальной (т.е. с минимальным математиче-
ским ожиданием результирующей ошибки) оценки состояния с использова-
нием имеющихся данных наблюдений и результатов расчетов по гидроди-
намической модели.

В СУОД Гидрометцентра России усвоение осуществляется по цикличе-
ской схеме "анализ-прогноз-анализ" (Рис. 1).

Цикл усвоения включает следующие основные действия:
• предварительную обработку оперативных данных наблюдений темпера-

туры и солености морской воды для соответствующего 10-суточного пе-
риода, включая контроль их качества;

• расчет полей первого приближения fX путем интегрирования модели
общей циркуляции океана (МОЦО) по заданным атмосферным воздей-
ствиям от состояния, полученного в предыдущем цикле до середины
временного окна накопления данных (от itt = до 2/ttt i δ+= );
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Рис. 1. Используемая в СУОД схема цик-
лического усвоения с дробными инкре-
ментами. Период цикла tδ совпадает с
шириной окна накопления данных (10 
суток в данной реализации); совокупность
этих данных в отклонениях от поля перво-
го приближения fX (называемых инно-
вациями) подается на вход процедуры
вариационного анализа 3D-Var (показано
вертикально ориентированными значками
}→); результатом применения этой про-
цедуры являются инкременты анализа

aXδ ; пунктиром показана эволюция пе-
ременной )(tX в предварительном интегрировании модели от начального состо-
яния при

itt = (обозначенного кружками) до середины временного окна

2/ttt i δ+= ; результатом предварительного интегрирования является поле

первого приближения fX (обозначено квадратиками); отклонения наблюдений
от fX (инновации) являются исходными для вариационного анализа; сплошны-
ми линиями показана эволюция анализируемой переменной )(tX в повторном

интегрировании от itt = до ttt i δ+= с добавлением дробных частей инкре-

ментов st
a NX /δ (полных инкрементов aXδ , деленных на число временных

шагов stN в цикле усвоения) на каждом шаге интегрирования.

• вычисление инноваций – отклонений данных наблюдений от поля перво-
го приближения в точках измерений; совокупность отдельных значений
инноваций трактуется как вектор в пространстве наблюдений;

• проведение трехмерного вариационного анализа (3D-Var); на вход про-
цедуры анализа подается вектор инноваций, а на выходе получаются ин-
кременты анализа aXδ , представляющие собой совокупность значений, 
связанных с наблюдениями приращений переменных модели в узлах рас-
четной области; инкременты трактуются как вектор в пространстве ана-
лиза;

• повторное интегрирование МОЦО на интервале цикла усвоения от itt =
до ttt i δ+= с добавлением к рассчитываемым в модели переменным



�

�
�

9

дробных частей инкрементов в соответствии с методом IAU (Incremental
Analysis Updates);

• сохраняемые в ходе интегрирования промежуточные состояния МОЦО
представляют собой продукцию системы усвоения данных, а получаемое
в конце интервала состояние является стартовым для следующего цикла
усвоения.

Усваиваемые данные наблюдений
В каждом из циклов обрабатывается совокупность всех данных измере-

ний, попадающих в 10-суточное временное окно. Усваиваются данные толь-
ко прямых (контактных) измерений вертикальных профилей температуры и
солености воды, поступающие с различных наблюдательных платформ. Ос-
новной объем входной информации (более 90%) обеспечивают измерения
с попутных судов невозвращаемыми батитермографами (Expendable
Bathythermograph – XBT), с заякоренных буев и с профилирующих буев Ар-
го. Данные буев Арго [8], составляющие наиболее информативный источник
наблюдательной информации о вертикальном распределении температуры и
солености воды в океане, накапливаются в шести региональных и двух гло-
бальных центрах сбора данных (Argo's Global Data Assembly Center –
GDAC). Для рассматриваемой СУОД данные берутся с сайта глобального
центра, располагающегося в Монтерее (Калифорния, США) 
(ftp://usgodae.org/).

Примеры географического распределения по акватории Мирового океана
10-суточных порций профильных наблюдений для разных типов измерений
приведены в работе [4]. Только после введения в действие наблюдательной
системы профилирующих буев Арго, спроектированной так, чтобы обеспе-
чить плотность измерений не менее одного вертикального зондирования на
300×300 км2, появилась возможность говорить о регулярности покрытия
Мирового океана такими наблюдениями. Данные, получаемые с разных
наблюдательных платформ, различаются не только составом регистрируе-
мых параметров (температура и/или соленость морской воды), но и количе-
ством или дискретностью отдельных измерений, из которых образуется вер-
тикальный профиль. Поэтому в качестве обобщенных характеристик
наблюдательной системы для целей СУОД, наряду с географическим рас-
пределением вертикальных зондирований, следует рассматривать также и
количество измерений в каждом из зондирований, позволяющее судить о
распределении наблюдательной информации по глубине. Рис. 2, на котором
представлен усредненный состав 10-суточной порции измерений температу-
ры морской воды, иллюстрирует относительные вклады основных типов
наблюдений в освещенность акватории Мирового океана (количество про-



�

�
�

10

филей) и в детализацию измерений вертикальной термической структуры
(количество измерений в профилях). Буи Арго – главный источник инфор-
мации для усвоения данных – обеспечивают свыше 60% измерений темпера-
туры и около 80% – солености морской воды. 
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Рис. 2. Относительные вклады разных
типов наблюдений температуры мор-
ской воды в слое 10–1400 м за период с
1 января 2005 г. по 1 июля 2015 г. Левая
панель – количество профилей; правая
панель – количество измерений на от-
дельных глубинах. Цифрами показано
количество профилей на левой панели и
количество измерений на правой панели
в 10-суточной порции данных.

�
В качестве обобщенной характеристики вертикального распределения

количественного состава наблюдений на Рис. 3 показана эволюция плотно-
сти измерений температуры в бароклинном слое океана в период 2005–2015
гг. Под плотностью здесь понимается суммарное количество 10-суточных
порций измерений по всему океану в 10-метровых подслоях. Простран-
ственно-временная диаграмма показывает отчетливое нарастание как коли-
чества измерений по всему рассматриваемому диапазону глубин, так и по-
вышение однородности их распределения по глубине. На диаграмме также
прослеживается повышение концентрации измерений в форме горизонталь-
ных и вертикальных полос. Первые объясняются вкладом наблюдений на
заякоренных буях, выполняемых учащенно по сравнению с другими типами
платформ на фиксированном наборе горизонтов. Вторые – это скорее всего
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Модель общей циркуляции океана
Для расчетов эволюции океанографических полей в составе СУОД ис-

пользуется модель общей циркуляции океана (МОЦО) [2, 4, 6], основанная
на полных (примитивных) уравнениях динамики океана, записанных в сфе-
рической системе координат.

В конфигурации модели, используемой в СУОД, расчетной областью явля-
ется Мировой океан за исключением приполярной зоны к северу от 80,1° с.ш. 
В широтной зоне, прилегающей к северной границе, так же как и в створе
пролива Гибралтар применяется релаксация модельных полей температуры и
солености к среднемесячным полям климатического атласа WOA2001 [11,18],
интерполируемым по времени на каждом временном шаге модели. Горизон-
тальное разрешение МОЦО составляет 1°×1° у экватора с уменьшением шага
по широте пропорционально ее косинусу, так что в линейных единицах форма
расчетных ячеек близка к квадратной, а горизонтальное разрешение составля-
ет 111 км у экватора и примерно 20–30 км у северной и южной границ расчет-
ной области. Модельный рельеф дна построен по батиметрическим данным
ETOPO5 [13], сглаженным 5-точечным фильтром. Вертикальная структура
МОЦО от поверхности до глубины 5,5 км аппроксимирована 32 уровнями со
сгущением в приповерхностных слоях. 

Вертикальный турбулентный обмен описывается в рамках k-теории с ко-
эффициентами турбулентной вязкости и диффузии, существенно различаю-
щимися по величине при переходе от верхнего перемешанного слоя (ВПС) к
нижележащим слоям [2]. Коэффициенты вертикальной турбулентной вязко-
сти и диффузии в ВПС/вне ВПС заданы соответственно значениями 5·10-

3/1·10-4 м2с-1 и 1·10-3/1·10-5 м2с-1. Для коэффициентов горизонтальной турбу-
лентной вязкости и диффузии приняты значения 2·104 м2с-1 и 5·103 м2с-1.
Временной шаг МОЦО составляет 12 мин.

Изменения толщины ВПС рассчитываются с использованием интеграль-
ной модели [5]. Для параметризации плотностной конвекции, которая может
развиваться не только в поверхностном слое, но и в толще воды, использо-
вался алгоритм конвективного приспособления, обеспечивающий полное
устранение неустойчивых плотностных распределений на каждом времен-
ном шаге.

Турбулентные потоки тепла, пресной воды и импульса, входящие в гра-
ничные условия на поверхности океана и часто называемые атмосферными
воздействиями, рассчитываются по интегральным аэродинамическим фор-
мулам (англ. bulk formulae), следуя последней версии алгоритма COARE 3.0 
[14]. Входящие в эти формулы параметры приводного слоя атмосферы зада-
ются с использованием глобальной информационной продукции метеороло-
гических центров, а температура поверхности океана (ТПО) – по текущим
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значениям, рассчитываемым в МОЦО. В качестве источника метеорологиче-
ской информации для получения описываемых ниже результатов примене-
ния СУОД для усвоения данных за 2005–2015 гг. использовались поля еже-
дневных анализов из системы климатического прогноза (CFS – Climate
Forecast System) [17], поддерживаемой в центре NCEP/NOAA. Начальные
распределения температуры и солености воды на 1 января 2005 г. заданы по
климатическим данным атласа WOA2001 [11, 18], а поле течений – состоя-
нием покоя.

Зависимость поверхностных потоков от морского льда, распределение
сплоченности которого полагается известным из наблюдений, учитывалась
по упрощенной схеме [2].

Вариационный анализ
Под анализом здесь, как и в прочих СУОД, понимается процедура полу-

чения упорядоченной, приведенной к регулярной сетке, оценки гидрофизи-
ческих полей по их предварительно рассчитанному первому приближению и
нерегулярным, произвольно расположенным, наблюдениям. Для анализа
используется трехмерная вариационная схема 3D-Var. В этой схеме искомый
вектор состояния aX (в нашем случае трехмерное поле температуры воды
или ее солености) определяется путем минимизации функционала

[ ] )()(
2
1)()(

2
1 11 HXXRHXXXXBXXXJ obsTobsfTf −−+−−= −− ��

Здесь X – вектор, представляющий искомое поле (состояние океана на
момент анализа на сетке анализа; ][ aXJ доставляет минимум ][XJ ); fX –
поле первого приближения (прогноза по гидродинамической модели океа-
на); obsX – вектор наблюдений; B – матрица ковариаций ошибок поля перво-
го приближения; R – матрица ковариаций ошибок наблюдений; H – опе-
ратор наблюдений, определяющий модельный эквивалент наблюдаемой
величины в точке наблюдения, который может быть непосредственно сопо-
ставлен с самим наблюдением obsX ; в простейшем случае оператор наблю-
дений – это оператор интерполяции с модельной сетки на точку наблюдения.

Пространственные ковариации поля ошибок первого приближения (мат-
рица B ) задаются обобщенной на пространственный случай моделью авто-
регрессии и скользящего среднего (АРСС) – ПАРСС [7, 19]. Конкретная реа-
лизация такой модели в применении к нашей задаче построена путем
аппроксимации выбранной моделью эмпирических ковариаций, рассчитан-
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ных по данным наблюдений за 2006–2008 гг. в их отклонениях от полей пер-
вого приближения, в качестве которых использовались результаты усвоения
данных с двумерной версией вариационного анализа.

Используется одноэлементная схема анализа, при которой последова-
тельно усваивается информация по температуре и солености воды, без учета
их связей с другими элементами. Анализ проводится на регулярной 1-
градусной сетке на 21 модельном уровне от 10 м до 1400 м. Получаемые в
результате минимизации функционала ][XJ инкременты анализа

faa XXX −=δ в ходе повторного интегрирования модели в пределах вы-
бранного временного окна добавляются к модельным переменным дробны-
ми частями, распределенными на всю совокупность временных шагов (Рис. 
1). Такое введение инкрементов, предложенное в [10] и называемое методом
дробных инкрементов (англ. IAU – Incremental Analysis Updates), предот-
вращает появление больших скачков временной изменчивости при значи-
тельной ширине временного окна.

Межгодовые изменения термического состояния
вод Мирового океана

С использованием описанной выше СУОД проведен ретроспективный
расчет (реанализ) гидрофизических полей Мирового океана, начинающийся
с 2005 года и продолжающийся в квазиоперативном режиме вплоть до
настоящего времени. В дальнейшем будет рассматриваться период 2006–
2015 гг., из которого исключен первый год реанализа с существенным влия-
нием переходных процессов, которые развиваются на начальном интервале
расчета, стартовавшего от состояния покоя с климатическими распределени-
ями температуры и солености воды.

На Рис. 4 показаны полученные в результате такого расчета изменения
теплосодержания вод Мирового океана для слоев 0–2000 м и 700–2000 м за
2006–2015 гг. Утолщенными линиями на рисунке показаны межгодовые изме-
нения, получающиеся после исключения сезонного хода скользящим осредне-
нием с периодом в один год, а тонкими прямыми – линейные тренды. На рас-
сматриваемом интервале времени эти тренды оказываются положительными и
статистически значимыми (на уровне значимости 0,05) как во всем верхнем 2-
километровом слое (1,04×1022 Дж/год), так и в двух его частях: 0–700 м
(0,55×1022 Дж/год) и 700–2000 м (0,49×1022 Дж/год). Прослеживаемое здесь
повышение теплосодержания вод Мирового океана подтверждается результа-
тами других работ. Так, по оценкам [15], полученным на основе непосред-
ственного обобщения данных наблюдений за температурой воды, положи-
тельные тренды на конечном интервале рассматривавшегося в [15] периода
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разных его районах, как это видно из Рис. 5. Области повышения средней в
слое 0–2000 м температуры воды во всех океанах соседствуют с областями
отрицательных трендов. Наиболее обширные из областей с отрицательными
трендами располагаются в северо-западной части тропической зоны Тихого
океана, в северной части Атлантического океана, а также в юго-западной
части Индийского океана и в тихоокеанском секторе Южного океана. Ме-
стоположение этих районов, кроме тропической зоны Тихого океана, близко
к районам отрицательных трендов, выявленным в [15] по данным за более
длительный период 1955–2010 гг.

Таким образом, наблюдаемое в нынешнюю эпоху повышение теплосо-
держания океанских вод является не только отражением общей тенденции к
глобальному потеплению климата, но и следствием перераспределения теп-
ла между различными частями Мирового океана.

В масштабах всего Мирового океана изменения теплосодержания тесно
коррелируют с изменениями стерических высот SH1500, показанными на рис.
6. Коэффициенты корреляции составляют 0,94 для слоя 0–700 м, 0,92 для
слоя 0–200 м и 0,70 для слоя 700–2000 м. Средний за 2006–2015 гг. линей-
ный тренд глобальных изменений SH1500 составляет около
1,2 мм/год. Эта величина сопоставима с приводимой в [12] оценкой измене-
ний уровня океана 1,8±0,3 мм/год, полученной по данным измерений на
прибрежных уровенных станциях за период 1950–2000 гг. Полученные нами
несколько меньшие значения тренда объясняются тем, что измеряемые на
прибрежных станциях колебания уровня обусловлены не только стериче-
скими эффектами, но и эвстатическими изменениями, порождаемыми по-
ступлением воды вследствие таяния ледниковых масс, а также меняющегося
объёма океанических впадин.

Довольно тесная связь (с коэффициентом корреляции 0,72) прослежива-
ется не только между изменениями со временем средних глобальных значе-
ний теплосодержания и стерических высот, но и между географическими
распределениями их линейных трендов, как это видно из сравнения
Рис. 5 и 7.
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�
Рис. 5. Линейные тренды средней в слое 0–2000 м температуры воды (°С/год) по
данным реанализа за период 2006–2015 гг.

�
Рис. 6. Изменения средних по Мировому океану стерических высот (мм) относи-
тельно уровня 1500 дцбар SH1500 по данным реанализа за 2006–2015 гг. Показаны
отклонения от средних за период 2006–2015 гг. Тонкие кривые – ежесуточные
данные, утолщенные – скользящее сглаживание с периодом один год, прямые ли-
нии – линейная аппроксимация.
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Довольно тесная связь (с коэффициентом корреляции 0,72) прослежива-
ется не только между изменениями со временем средних глобальных значе-
ний теплосодержания и стерических высот, но и между географическими
распределениями их линейных трендов, как это видно из сравнения
Рис. 5 и 7.

�

�
Рис. 7. Линейные тренды стерических высот относительно уровня 1500 дцбар
(мм/год) по данным реанализа за период 2006–2015 гг.

Заключение
Результаты рассмотрения межгодовых изменений термического состоя-

ния океанских вод в бароклинном слое Мирового океана, оцениваемого с
использованием системы усвоения океанографических данных, указывают
на выраженное общее потепление этого слоя на протяжении последнего де-
сятилетия. Оценки скорости наблюдаемого потепления согласуются с дан-
ными из других источников.

К достоинствам использованного подхода относится, в первую очередь, 
возможность получения однородного ретроспективного ряда взаимосогласо-
ванных полей, как это делается в системах океанского реанализа [9].

Представленные здесь примеры использования продукции системы усво-
ения океанографических данных иллюстрируют возможности мониторинга
изменчивости состояния вод океана на межгодовом и десятилетнем времен-
ных масштабах. Более подробное рассмотрение результатов реанализа при-
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водится в статье [1], где рассмотрены не только многолетние изменения, но
и особенности океанических процессов в тропиках Тихого океана на протя-
жении нескольких месяцев в связи с развивающимся в 2015 году эпизодом
явления Эль-Ниньо.

Действующая в настоящее время система усвоения океанографических
данных Гидрометцентра России продолжает развиваться по нескольким
направлениям: включение в океаническую модель приполюсной области, 
моделирование эволюции ледового покрова, усовершенствование вариаци-
онной схемы анализа.

�
VARIATIONS OF THE OCEAN THERMAL CHARACTERISTICS 

AS REVEALED FROM DATA REANALYSIS OVER 2005-2015

Zelenko A.A., Resnyanskii Yu.D., Strukov B.S.

The basic information is given on the data assimilation system developed in 
the Hydrometcenter of Russia. The interannual variations of the World Ocean heat 
content recovered from this system are considered along with the ocean level 
changes attributed to steric effects.

Литература
1. Зеленько А.А., Вильфанд Р.М., Реснянский Ю.Д., Струков Б.С., Цы-

рульников М.Д., Свиренко П.И. Система усвоения океанографических
данных и ретроспективный анализ гидрофизических полей Мирового
океана // Известия РАН. Физика атмосферы и океана. 2016 (в печати)

2. Зеленько А.А., Реснянский Ю.Д. Глубокая конвекция в модели общей
циркуляции океана: изменчивость на суточном, сезонном и межгодовом
масштабах // Океанология. 2007. Т. 47. № 2. с. 211–224.

3. Зеленько А.А., Реснянский Ю.Д., Цырульников М.Д., Струков Б.С., 
Свиренко П.И. Глобальная система усвоения океанографических дан-
ных: Пилотная версия // Труды VI Российской научно-технической
конференции "Современное состояние и проблемы навигации и океано-
графии" ("НО-2007"), 23-25 мая 2007 г. Санкт-Петербург. 2007. с. 464-
473.

4. Зеленько А.А., Реснянский Ю.Д., Цырульников М.Д., Струков Б.С., 
Свиренко П.И. Мониторинг крупномасштабной структуры гидрофизи-
ческих полей океана // В кн.: Современные проблемы динамики океана
и атмосферы. М.: Триада ЛТД. 2010. с. 131-172. ISBN 978-5-86344-215-
3.



�

�
�

20

5. Реснянский Ю.Д., Зеленько А.А. Параметризация верхнего перемешан-
ного слоя в модели общей циркуляции океана // Изв. АН СССР. Физика
атмосферы и океана. 1991. Т. 27. № 10. с. 1080-1088. 

6. Реснянский Ю.Д., Зеленько А.А. Численная реализация модели общей
циркуляции океана с параметризацией верхнего перемешанного слоя // 
Труды Гидрометцентра СССР. 1992. Вып. 323. с. 3–31.

7. Цырульников М.Д., Свиренко П.И., Горин В.Е., Горбунов М.Е., Климо-
ва Е.Г. Разработка схемы трёхмерного вариационного усвоения данных
в Гидрометцентре России // В кн.: 80 лет Гидрометцентру России. М.: 
ТРИАДА ЛТД. 2010. с. 21–35.

8. Argo Science Team (Dean Roemmich, Olaf Boebel, Howard Freeland, Brian 
King, Pierre–Yves LeTraon, Robert Molinari, W. Brechner Owens, Stephen 
Riser, Uwe Send, Kensuke Takeuchi, Susan Wijffels). On the design and 
Implementation of Argo – An initial Plan for a global array of Profiling 
Floats. International CLIVAR project Office ICPO Report No.21. GODAE 
Report No 5. Published by the GODAE International Project office, c/o Bu-
reau of Meteorology, Melbourne, Australia. – 1998. – 32 p. [available at 
http://www-argo.ucsd.edu/argo-design.pdf]

9. Balmaseda M.A., Hernandez F., Storto A. et al. The Ocean Reanalysis Inter-
comparison Project (ORA-IP) // Journal of Operational Oceanography. 2015. 
Vol. 8, No. S1. p. s80–s97. DOI: 10.1080/1755876X.2015.1022329.

10. Bloom S.C., Takacs L.L., Da Silva A.M., and Ledvina D. Data assimilation 
using incremental analysis updates // Mon. Wea. Rev. 1996. Vol. 124. № 6. 
p. 1256–1271.

11. Boyer T.P., Stephens C., Antonov J.I. et al. World Ocean Atlas 2001, Vol-
ume 2: Salinity. Ed. by S. Levitus, NOAA Atlas NESDIS 50, U.S. Govern-
ment Printing Office, Wash., D.C. 2002. 165 p., CD-ROMs. 

12. Church J.A., White N.J., Coleman R., Lambeck K., Mitrovica J.X. Estimates 
of the Regional Distribution of Sea Level Rise over the 1950–2000 Period //
J. Climate. 2004. Vol. 17. p. 2609–2625. 

13. Digital Relief of the Surface of the Earth. Data Announcement 88-MGG-02, 
NOAA, National Geophysical Data Center, Boulder, Colorado, 1988.

14. Fairall, C.W., Bradley E.F., Hare J.E., Grachev A.A., Edson J.B. Bulk pa-
rameterization of air-sea fluxes: Updates and verification for the COARE al-
gorithm // J. Climate. 2003. Vol. 16. № 4. p. 571–591.

15. Levitus S., Antonov J.I., Boyer T.P. et al. World ocean heat content and 
thermosteric sea level change (0–2000 m), 1955–2010 // Geophysical Re-
search Letters. 2012. Vol. 39. L10603. doi:10.1029/2012GL051106.



�

�
�

21

16. Martin M.J., Balmaseda M., Bertino L. et al. Status and future of data assimi-
lation in operational oceanography // Journal of Operational Oceanography. 
2015. Vol. 8, No. S1. p. s28–s48. DOI: 10.1080/1755876X.2015.1022055

17. Saha S., Moorthi S., Wu X. et al. The NCEP Climate Forecast System Ver-
sion 2 // J. Climate. 2014. Vol. 27. No. 6. p. 2185-2208.

18. Stephens C., Antonov J.I., Boyer T.P. et al. World Ocean Atlas 2001. Vol. 1: 
Temperature. Ed. by S. Levitus, NOAA Atlas NESDIS 49, U.S. Government 
Printing Office, Wash., D.C. 2002. 176 p., CD-ROMs. 

19. Tsyrulnikov M.D., Svirenko P.I., Zaripov R.B. Development of a 3-D spatial 
ARMA-filters based analysis scheme // Research Activities in Atmospheric 
and Oceanic Modelling. WMO. 2006. Rep. No. 34.

20. Zelenko A.A., Resnyansky Yu.D., Tsyrulnikov M.D., Strukov B.S., Svirenko 
P.I. Development of a Global Ocean Data Assimilation System // Research 
Activities in Atmospheric and Oceanic Modelling. Ed. by
J. Cote. Report No. 38. 2008. p. 08-17–08-18.



�

�
�

22

УДК 551.466.65

СРАВНЕНИЕ МЕТОДОВ ЧИСЛЕННОГО ГИДРОДИНАМИЧЕСКОГО
МОДЕЛИРОВАНИЯ КОЛЕБАНИЙ УРОВНЯ БАЛТИЙСКОГО МОРЯ

Е.А. Захарчук1,2, Н.А. Тихонова1, А.В. Гусев4, Н.А. Дианский3,4

1Санкт-Петербургское отделение Государственного
океанографического института им. Н.Н. Зубова

2Санкт-Петербургский государственный университет,
3ФГБУ Государственный океанографический институт им. Н.Н. Зубова,

4ФГБУ Институт вычислительной математики РАН

Проводится сравнительный анализ результатов расчетов колебаний уровня Бал-
тийского моря, выполненных на основе 3-х методов численного гидродинамического
моделирования: модели, основанной на численной реализации уравнений теории
мелкой воды, трёхмерной баротропной модели и трёхмерной бароклинной гидроди-
намической модели. Сравнение проводится на уровне оценок экстремумов, диспер-
сии, взаимных корреляционных функций и функций спектральной плотности. Пока-
зано, что из трёх моделей трёхмерная бароклинная модель наиболее реалистично
описывает колебания уровня Балтийского моря.

Введение
В первой половине 1960-х с развитием вычислительной техники и чис-

ленных методов начались работы в области гидродинамического моделиро-
вания колебаний уровня Балтийского моря. В конце 1960-х годов появляют-
ся первые одномерные математические модели колебаний уровня
Балтийского моря, основанные на численном интегрировании уравнений
теории мелкой воды. В странах западной Европы начало работ в этой обла-
сти было связано с проблемой исследования свободных колебаний, в рамках
решения задачи о собственных колебаниях Балтийского моря. Собственные
колебания можно рассматривать как потенциальные возможности морского
бассейна. Их спектральная структура связана с пространственными разме-
рами бассейна, особенностями донной топографии и морфометрии его бере-
говой линии. Именно на частоте собственных колебаний происходит обычно
релаксация водных масс к условиям равновесия после прекращения воздей-
ствия на морской бассейн возмущающих сил. Очень часто на частоте соб-
ственных колебаний осуществляется резонанс свободных колебаний с ане-
мобарическими силами, в результате чего генерируются аномально большие
возмущения в полях океанографических характеристик. Поэтому, изучение
собственных колебаний морского бассейна необходимо для оценки про-



�

�
�

23

странственно-временной изменчивости океанологичеких полей и идентифи-
кации физических процессов её определяющих.

Cвободные колебания Балтики связывались обычно с сейшами – свобод-
ными затухающими колебаниями уровня моря в замкнутых или частично
ограниченных водоёмах, происходящими по инерции после прекращения
действия возмущающих сил в виде стоячих инерционно-гравитационных
волн с частотами собственных колебаний бассейна (Лабзовский, 1971; Океа-
нология. Термины и определения…, 1973; Океанографическая энциклопе-
дия, 1974).

В нашей стране первое представительное исследование сейшевых коле-
баний Балтийского моря было выполнено В.П.Дубовым (Дубов, 1937) на
основе лабораторного моделирования. Он получил четыре различных систе-
мы сейш – от одного до четырех узлов, и имевших следующие периоды ко-
лебаний: одноузловая сейша – 48 часов, двухузловая – 30 часов, трехузловая
– 24 часа, четырехузловая – 8 часов.

Результаты лабораторных исследований Дубова оказали большое влия-
ние на направление мысли ряда исследователей, занимавшихся изучением
сейшеобразных колебаний в Балтийском море. Некоторые из них стали даже
считать сейши основной причиной невских наводнений (Иванов, 1946; 
Скорняков, 1948).

Сейши Балтийского моря изучались и немецким ученым Нейманом
(Neuman, 1941). Согласно его исследованиям амплитуды сейш в восточной
части Финского залива очень невелики и обычно не превышают 10 см и
лишь в исключительных случаях достигают 40 см. Тем не менее, он допус-
кал возможность неблагоприятных гидрометеорологических условий, при
которых сейшеобразные колебания могут достигнуть больших размеров.

В 1960-е годы в Ленинградском (Санкт-Петербургском) отделении
ГОИН`а, в отделе исследования невских наводнений, был создан гидроди-
намический метод расчета и прогноза наводнений на основе численного ин-
тегрирования уравнений мелкой воды. Большой вклад в разработку этого
метода внесли Н.Е. Вольцингер, Н.А. Лабзовский, Р.В. Пясковский. Резуль-
таты их работ обобщены в монографиях (Вольцингер и Пясковский, 1968; 
Лабзовский, 1971). В это же время на востоке Финского залива были прове-
дены специальные морские экспедиции по исследованию изменчивости гид-
рологических характеристик во время опасных подъёмов уровня моря (Ми-
хайлов, 1964; Михайлов, 1966). Анализ полученных в рамках этих
экспериментов данных инструментальных измерений позволил сделать вы-
воды об однородности вертикальной структуры течений при опасных подъ-
ёмах уровня моря и оправданности применения системы уравнений «мелкой
воды» для гидродинамического прогноза невских наводнений. Однако, 
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оценка вертикальной структуры течений в восточной части Финского залива
проводилась Ю.Д. Михайловым по данным их измерений всего на 2 гори-
зонтах, причем верхний измеритель на буйковых станциях ставился на гори-
зонте 14 м от поверхности моря. Понятно, что столь грубое разрешение из-
мерений течений по вертикали не дает возможности достаточно точно
оценить их вертикальную структуру.

Позднее численный гидродинамический метод прогноза невских навод-
нений, основанный на теории мелкой воды, был усовершенствован и развит
К.А. Клеванным (Klevannyy et al., 1994; Клеванный, 1999; Аверкиев и Кле-
ванный, 2009; Клеванный и др., 2015).

С 1999г. в Северо-Западном управлении по гидрометеорологии и мони-
торингу окружающей среды Росгидромета в качестве вспомогательного ме-
тода прогноза невских наводнений принят их краткосрочный прогноз с за-
благовременностью 48 часов, основанный на численной реализации
уравнений теории мелкой воды. В настоящее время этот прогноз осуществ-
ляется с помощью модели ВСМ-2010 со средним шагом сетки 3680 м и ми-
нимальным – 100 м (Клеванный и др., 2015).

В последние годы одна из версий модели ВСМ используется Дирекцией
Комплекса сооружений защиты Санкт-Петербурга от наводнений (КЗС) для
функционирования автоматизированной системы предупреждения угрозы
наводнений (СПУН) в Санкт-Петербурге. 

Численное гидродинамическое моделирование свободных колебаний
уровня Балтийского моря проводилось шведскими исследователями с помо-
щью модели мелкой воды (Jonsson et al, 2008). Результаты фурье-анализа
рассчитанных свободных колебаний позволили выделить три основных
энергонесущих максимума: в Финском заливе – 23 и 27 часов, на юго-западе
моря – 23–27 часов и в Рижском заливе – 17 часов. Авторы приходят к выво-
ду, что выделенные в трёх районах возмущения уровня глобально не связа-
ны между собой. Они идентифицировали эти колебания уровня моря, как
сейшевые. Однако, такую трактовку результатов численного моделирования
свободных колебаний уровня моря нельзя считать достаточно убедительной, 
так как она не была подтверждена данными о пространственном распреде-
лении фаз колебаний уровня моря на частотах выделенных энергонесущих
максимумов.

Другая интерпретация свободных колебаний уровня в Балтийском море
была предложена в работе (Захарчук и др., 2004). В этой работе анализиро-
вались свободные колебания уровня и течений, полученные на основе чис-
ленного гидродинамического моделирования, выполненного с помощью
трёхмерной баротропной модели Балтийского моря. В спектрах рассчитан-
ных свободных колебаний уровня и течений в Финском заливе были выде-
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лены узкополосные значимые пики спектральной плотности с периодом 29 
часов. На основе результатов взаимного-спектрального анализа было пока-
зано, что эти колебания представляют собой поступательные волны, фазо-
вые скорости которых значительно меньше теоретических фазовых скоро-
стей баротропных гравитационных волн. Было высказано предположение, 
что эти низкочастотные поступательные волны могут быть связаны с топо-
графическими волнами Россби.

В работах (Куликов и др., 2015) для моделирования колебаний уровня
Балтийского моря использовалась двумерная версия модели POM
(PrincetonOceanModel). Численные эксперименты проводились без учета
водообмена с Северным морем. Сравнение спектров, рассчитанных по моде-
ли и измеренных с помощью мареографов колебаний уровня за период 1992–
2000 гг., показало заметные расхождения спектральных оценок на периодах
больше 10 суток и меньше 20 часов. Авторы объяснили рассогласование
оценок сравниваемых спектров в низкочастотной области отсутствием в мо-
дели замкнутого моря долгопериодных возмущений уровня, вызываемых
баротропным водообменом между Балтийским и Северным морями, а в вы-
сокочастотной области – низкой точностью моделей реанализа метеорологи-
ческих полей при воспроизведении короткопериодных колебаний атмосфер-
ного давления и ветра (Куликов и др., 2015).

Результаты анализа современной океанографической информации, получа-
емой с помощью новых приборных комплексов, спутниковых измерений, дан-
ных реанализов метеорологических и гидрофизических полей заставляют нас
усомниться в баротропном характере колебаний уровня Балтийского моря, а
значит и в адекватности их воспроизведения с помощью модели «мелкой во-
ды». Например, сравнение характеристик крупномасштабных волнообразных
колебаний уровня Балтийского моря, полученных на основе частотно-
направленного спектрального анализа спутниковых альтиметрических дан-
ных, с теоретическими дисперсионными соотношениями различных типов
градиентно-вихревых волн и волн Кельвина, показало, что в синоптическом
диапазоне масштабов они идентифицируются не только как баротропные, но
также и как бароклинные топографические волны Россби (Захарчук и др., 
2006). В диапазоне мезомасштабной изменчивости (периоды от часов до не-
скольких суток), измерения течений, выполненные с помощью доплеровских
акустических профилографов (ADCP), показали, что при распространении
низкочастотных волн, формирующих опасные подъёмы уровня на востоке
Финского залива, в колебаниях течений хорошо выражена бароклинная со-
ставляющая, которая связана с колебаниями уровня (Лабзовский, 1971).

Цель данной статьи – сравнить оценки колебаний уровня Балтийского
моря, полученные с помощью трёх численных экспериментов, первый из
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которых был выполнен с помощью гидродинамической модели, основанной
на численной реализации уравнений теории мелкой воды; второй – по трёх-
мерной баротропной модели, а третий – трёхмерной бароклинной гидроди-
намической модели.

Описание моделей и численных экспериментов
Для проведения 1-го численного эксперимента, целью которого было

оценить колебания уровня в бароклинном море, использовалась модель, раз-
работанная на основе сигма-модели морской и океанической циркуляции
Института вычислительной математики РАН (ИВМ РАН), получившей в
международной практике название INMOM (Institute Numerical Mathematics
Ocean Model) (Дианский и др., 2006; Дианский, 2013; Zalesny et al, 2012).

В основе INMOM лежит полная система нелинейных примитивных урав-
нений гидродинамики океана в сферических координатах в приближениях
гидростатики и Буссинеска. В качестве вертикальной координаты использу-
ется безразмерная величина�� � �� � ζ ���� � ζ �, где z – обычная верти-
кальная координата; ( , )tζ ζ λ ϕ= , – отклонение уровня моря от невозму-
щенной поверхности как функция долготы λ, широты φ и времени t;

( )H H λ ϕ= , – глубина моря. Прогностическими переменными модели
служат горизонтальные компоненты вектора скорости, потенциальная тем-
пература, соленость, отклонение уровня океана от невозмущенной поверх-
ности. Для расчета плотности используется уравнение состояния, учитыва-
ющее сжимаемость морской воды и специально предназначенное для
численных моделей (Brydon, 1999).

В INMOM включена модель динамики-термодинамики морского льда, 
состоящая из 3-х модулей. Модуль термодинамики (Яковлев,2009) описыва-
ет намерзание льда, выпадение снега с дальнейшим превращением его в лед, 
а также их таяние за счёт тепловых процессов. Модуль динамики льда рас-
считывает скорость его дрейфа, которая изменяется за счёт воздействия вет-
ра, поверхностных течений океана, суточного вращения Земли, наклона уро-
венной поверхности океана и взаимодействия льдин друг с другом, которое
описывается упруго-вязко-пластичной реологией (Brieglebetal, 2004). Мо-
дуль переноса льда служит для расчёта эволюции ледяного и снежного по-
кровов вследствие дрейфа, для чего используется монотонная схема перено-
са (Hunkeand Dukowicz, 1997), обеспечивающая неотрицательность
концентраций и массы снега и льда

Главная особенность INMOM, которая отличает ее от других известных
моделей океана, таких как MOM (Modular Ocean Model), модели ИВМ и
ИОРАН, POM (Princeton Ocean Model) и ROMS заключается в том, что при
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численной реализации в INMOM используется метод расщепления по физи-
ческим процессам и пространственным координатам.

Реализация INMOM для условий Балтийского моря проводилась на сеточ-
ной области с шагом 2 мили и меридиональными границами 9.375° в.д. и
30.375°в.д., и широтными – 53.625° с.ш. и 65.9375°с.ш. По вертикали задава-
лось 25 неравномерно распределённых по глубине σ -уровней.

Исходные данные, описывающие топографию Балтийского моря с раз-
решением 2′×1′ (http://nest.su.se), были сглажены для устранения локальных
особенностей и переведены на модельную сетку. 

Для задания начальных условий и условий на открытой боковой границе ис-
пользовались океанологические данные, полученные из системы MyOcean 
(http://www.myocean.eu). Они включают массивы среднемесячных полей гидро-
физических характеристик Балтийского моря (температуры воды, её солености, 
горизонтальных составляющих скоростей течений) c вертикальным разрешени-
ем 5 м и пространственным разрешением 5.6 км за 1990–2009 гг., полученные
путём ассимиляции судовых и спутниковых данных в трехмерной бароклинной
гидродинамической модели океана Hiromb-BOOS-Model (HBM-V1) (MyOcean 
Products. http://www.myocean.eu). 

На твердых участках боковой границы потоки тепла и соли задавались
равными нулю, а для скорости течений использовались условия непротека-
ния и свободного скольжения. 

На жидкой границе в проливе Каттегат вдоль 57°44' с.ш. в буферной зоне,
представляющей собой полосу шириной в 14.8 км, предписывались средне-
месячные климатические значения температуры и солености, а также зада-
вался уровень моря, взятый из мареографных ежечасных измерений на стан-
циях Aarhus (56°09' с.ш., 10°13′в.д.) и Sjaellands Odde (55°58′30 с.ш., 11°22′20
в.д.) (http://boos.org), расположенных в южной части пролива Каттегат у вхо-
да в Датские проливы. Данные по уровню моря интерполировались в точки
сетки буферной зоны вдоль всей линии жидкой границы. Таким образом, для
скорости течений здесь применялось условие протекания. Поскольку на
«жидкой» границе предписывались значения плотности (через температуру
и соленость) и уровня моря то, здесь автоматически реализовывалось ком-
бинированное условие задания как скоростей градиентных течений, так и, на
их фоне, длинноволновая составляющая динамики вод, индуцируемая изме-
нениями уровня во времени и пространстве.

В качестве стока рек использовались климатические среднемесячные
данные расходов воды для 29 рек Балтийского моря, по которым рассчиты-
вался их вклад в изменчивость солености. 

Для расчета граничных условий на поверхности моря в атмосферном мо-
дуле INMOM использовались следующие метеорологические характеристи-
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ки из массива CFSR (NOAA) с пространственным разрешением 0.5° по ши-
роте и долготе с интервалом 6 ч: температура и влажность воздуха на высоте
2 м, давление на уровне моря, скорость ветра на уровне 10 м; падающая ко-
ротковолновая и длинноволновая радиация, осадки.

Численные расчеты уровня Балтийского моря проводились для периода с 1 
января 2009 года по 31 декабря 2010 г. Расчетный шаг по времени составил 2.5 
мин. Вывод результатов счёта производился через каждые 6 ч.

В рамках 2-го численного эксперимента оценка колебаний уровня моря
за период 2009–2010 гг. проводилась на основе системы уравнений теории
мелкой воды, являющейся составной частью модели INMOM, с теми же гра-
ничными условиями, что и в 1-м эксперименте. Напомним, что теория мел-
кой воды имеет ряд ограничений, основное из которых состоит в пренебре-
жении плотностной стратификацией, что исключает возможность оценки
бароклинной составляющей уровня моря (Вольцингер и Пясковский, 1969; 
Педлоски, 1984). Однако, в рамках приближения мелкой воды невозможно
идеально точно оценить и баротропную компоненту уровня, так как в такой
модели структура движения не зависит от вертикальной координаты, и коле-
бания уровня формируются только за счет изменений дивергенции полного
потока, а также уклонов уровня, связанных с геострофическим балансом.
Более того, коэффициент донного трения в уравнениях мелкой воды опреде-
ляется не по придонной скорости, а по осредненной по глубине. Это также
может приводить к своим ошибкам. В мелководном Балтийском море, име-
ющем сложную морфометрию береговой линии и значительные изменения
рельефа дна, по-видимому, возможны случаи генерации сравнительно боль-
ших возмущений вертикальной составляющей скорости в баротропном по-
токе. Влияние таких особенностей структуры потока не может быть прене-
брежимо малым на изменения уровня моря. Таким образом, модель мелкой
воды даёт приблизительную оценку баротропной компоненты уровня моря.

В рамках 3-го численного эксперимента рассчитывались баротропные
колебания уровня Балтийского моря. Их расчет проводился с помощью
трёхмерной баротропной модели, реализованной на базе модели INMOM, в
которой плотность воды была фиксирована постоянной величиной в про-
странстве и во времени на всём интервале интегрирования.

Граничные условия задавались такие же, как и в первом численном экс-
перименте, только с учетом решения баротропной задачи.

Сравнение результатов численных экспериментов
В Таблице 1 представлены результаты взаимного корреляционного анализа,

рассчитанные в рамках 3-х численных экспериментов колебаний уровня моря с
их измеренными значениями на различных прибрежных станциях Балтийского
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моря. Хорошо видно, что коэффициенты корреляции между рассчитанными и
измеренными рядами уровня достигают высоких значений: от 0.71÷0.73 на юге
моря, до 0.84÷0.88 в Ботническом, Финском и Рижском заливах. Этот результат
показывает, что все три модели весьма реалистично описывают основные тен-
денции в изменчивости колебаний уровня Балтики. Однако заметные различия
отмечаются при сравнении других статистических характеристик рассчитанных
колебаний уровня моря.

Таблица 1.
Коэффициенты максимальной корреляции между рядами измеренных
колебаний уровня Балтийского моря на прибрежных мареографных
станциях и их рассчитанных значений в рамках трёх численных экспе-
риментов

Станция
Трёхмерная баро-
клинная модель

Модель мелкой
воды

Трёхмерная баро-
тропная модель

Варнемюнде 0.76 0.74 0.73
Кангзхолмсфорт 0.71 0.73 0.71
Клайпеда 0.81 0.82 0.77
Даугава 0.86 0.86 0.86
Хельсинки 0.85 0.85 0.85
Кронштадт 0.81 0.81 0.81
Спикарна 0.80 0.83 0.80
Кеми 0.88 0.87 0.88
Дегербю 0.77 0.77 0.77
Каликс 0.87 0.85 0.87
Каскинен 0.84 0.80 0.82
Колка 0.84 0.84 0.84
Силламае 0.88 0.88 0.88
Тайн 0.73 0.80 0.73
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Сравним сначала средние поля уровня Балтийского моря. Для этого будет
полезно вспомнить, как выглядит положение средней уровенной поверхно-
сти Балтики, оцененное Н.Н. Лазаренко по данным многолетних мареограф-
ных измерений (Средний уровень Балтийского моря, 1951; Лазаренко, 1961) 
(Рис. 1).

Рис. 1. Средний уровень (см) Балтийского моря за периоды 1901–1940 (I)
и 1951–1976 гг. (II), оцененный Н.Н. Лазаренко по данным многолетних марео-
графных измерений (Средний уровень Балтийского моря, 1951; Лазаренко, 1961).

�



�

�
�

31

Как видно из Рис. 1, средний уровень плавно повышается с юго-запада
моря к вершинам Финского и Ботнического заливов. Это повышение состав-
ляет 17 см (по линии юго-запад моря – Кронштадт) и 20 см (по линии юго-
запад моря – Кеми). 

Рис. 2. Осреднённые за 2009–2010гг. поля уровня Балтийского моря, полученные
с помощью трёхмерной бароклинной модели (а) и модели мелкой воды (б), а так-
же разница между ними (в). 

На Рис. 2 представлены средние поля уровня Балтийского моря, рассчи-
танные с помощью первых двух численных экспериментов, а также разность
между ними. В среднем в поле уровня, оцененном по результатам моделиро-
вания на трёхмерной бароклинной модели (Рис. 2а), выражен уклон уровен-
ной поверхности, проявляющийся в её повышении от -8 см в пр. Каттегат и
Датских проливах до +8 см в вершинах Ботнического и Финского заливов, 
который близок к уклону средней уровенной поверхности, оцененному по
данным многолетних мареографных измерений уровня моря в береговых
пунктах (см. Рис. 1). Этот уклон почти не выражен в среднем поле уровня,
рассчитанном по модели мелкой воды (Рис. 2б): на большей части моря пре-
вышение уровня составляет -2 ÷ +2 см и только на самом севере Ботническо-
го залива средний уровень повышается до +5 см. Разница между средними
полями уровня двух экспериментов колеблется от -8 см в пр. Каттегат до +5 
см в Финском заливе (Рис. 2в).

�
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Рис. 3. Осреднённые за 2009–2010 гг. центрированные поля уровня Балтийского
моря, полученные с помощью трёхмерной бароклинной модели (а), трёхмерной
баротропной модели (б), а также разница между ними (в).

На Рис. 3 показано сравнение результатов моделирования среднего поля
уровня моря, полученных с помощью трёхмерной бароклинной и трёхмер-
ной баротропной моделей, а также разница между ними, которая описывает
вклад бароклинной компоненты в формирование среднего поля уровенной
поверхности. Хорошо видно, что, как и модель мелкой воды, трёхмерная
баротропная модель недостаточно хорошо описывает средний уклон уро-
венной поверхности Балтийского моря, хотя ошибка оценки по ней среднего
уровня становится немного меньше в Ботническом, Финском и Рижском за-
ливах. Результаты, представленные на Рис. 3(в), свидетельствуют также о
том, что известный уклон средней уровенной поверхности Балтики форми-
руется, в основном, под воздействием бароклинных эффектов, связанных со
значительной неоднородностью поля плотности: на юго-западе моря из-за
влияния затоков солёных североморских вод средняя солёность на поверх-
ности близка 9‰, а в придонном слое – 15‰, в то время как на востоке Фин-
ского залива она равна 1‰ и 4‰, соответственно. Влияние баротропной
компоненты (Рис. 3б) на формирование среднего поля уровенной поверхно-
сти Балтики значительно меньше: превышения уровня за счет неё варьируют
от -2.8 до +4.2 см.

На Рис. 4 представлены спектры, рассчитанные по моделям мелкой воды
и трёхмерной бароклинной модели колебаний уровня, а также спектры рядов
измеренных значений уровня в разных береговых пунктах. Хорошо видно, 
что и трёхмерная бароклинная модель и модель мелкой воды достаточно
хорошо воспроизводят колебания уровня в низкочастотной области спектра
(периоды более 30–40 суток). В синоптическом диапазоне частот (периоды
от 2 до 30 суток) заметные расхождения спектральных оценок модельных и
измеренных колебаний уровня отмечаются для пунктов Дегербю, Каскинен, 
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Колка, Клайпеда. Рис. 4 иллюстрирует также, что во всех случаях модель
мелкой воды плохо описывает мезомасштабные колебания уровня с перио-
дами менее 1.5 суток, в то время как трёхмерная бароклинная модель значи-
тельно улучшает их оценку.

Рис. 4. Сравнение спектров, измеренных (черная линия) и рассчитанных (серая
линия – модель мелкой воды, светло-серая линия – трёхмерная бароклинная мо-
дель) колебаний уровня моря.

Результаты сравнения спектров колебаний уровня моря, рассчитанных по
трёхмерной бароклинной и трёхмерной баротропной моделям, показаны на
Рис. 5.

В подавляющем большинстве случаев в диапазоне периодов от несколь-
ких суток до 2 недель не отмечается различий в значениях спектральных
плотностей у суммарных (трёхмерная бароклинная модель) и баротропных
колебаний, что свидетельствует о баротропном характере колебаний в этом
диапазоне временных масштабов. В диапазонах сезонной и мезомасштабной
(периоды от 12 часов до нескольких суток) изменчивости в большинстве
случаев отмечается заметное расхождение спектральных оценок у рассчи-
танных по двум моделям колебаний уровня: для трёхмерной баротропной
модели они занижены в диапазоне сезонной изменчивости и завышены в
диапазоне мезомасштабной изменчивости. Этот результат свидетельствует
также, что именно в этих диапазонах спектра отмечается наибольшее влия-
ние бароклинности на колебания уровня моря. Хорошо известно, что именно
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мезомасштабные колебания уровня моря оказывают наибольший вклад в
формирование опасных подъёмов уровня на востоке Финского залива (За-
харчук и Тихонова, 2011).

Рис. 5. Сравнение спектров рассчитанных колебаний уровня моря по трёхмерной
бароклинной (черная линия) и трёхмерной баротропной (серая линия) моделям. 
Цифры на спектрах соответствуют номерам точек на карте.
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На Рис. 6 показаны максимальные значения разницы между синхронны-
ми значениями превышений уровня моря, рассчитанными с помощью раз-
личных моделей.

Рис. 6. Максимальные значения разницы между синхронными значениями пре-
вышений уровня моря, рассчитанными с помощью трёхмерной бароклинной мо-
дели и модели мелкой воды (а), а также трёхмерной бароклинной и трёхмерной
баротропной моделями (б).

Можно видеть, что очень большие значения максимальной разности отме-
чаются между расчетами уровня по трёхмерной бароклинной модели и модели
мелкой воды: в пр. Каттегат и Датских проливах они достигают 60–90 см, а на
севере и востоке Ботнического залива, на востоке Финского залива и северо-
востоке Рижского залива (Пярнуский залив), они приближаются к 60–80 см
(Рис. 6а). В то же время, в центральной Балтике максимальные разности име-
ют невысокие значения – 0–20см. Такое же сравнение между трёхмерной ба-
роклинной и трёхмерной баротропной моделями выявляет (см. Рис. 6б) значи-
тельное уменьшение оценок максимальных разностей между рассчитанными
двумя методами колебаниями уровня.

Для выявления сезонных различий между модельными оценками рассчитыва-
лась дисперсия значений разности между колебаниями уровня в 2-х численных
экспериментах за каждый месяц. Рис. 3 иллюстрирует, что наибольшие различия
между рассчитанными колебаниями уровня по трёхмерной бароклинной модели и
модели мелкой воды наблюдаются в осенне-зимний период на севере Ботническо-
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го залива, на востоке Финского залива, в Рижском заливе, а также на юго-западе
моря в пр. Каттегат и Датских проливах.

Рис. 7. Дисперсия значений разности между колебаниями уровня, рассчитанными
по трёхмерной бароклинной модели и модели мелкой воды за каждый месяц 2010 г.
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Рис. 8. Дисперсия значений разности между колебаниями уровня, рассчитанными
по трёхмерной бароклинной модели и трёхмерной баротропной модели.
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Похожие результаты демонстрируют пространственно-временные изме-
нения дисперсии значений разности между колебаниями уровня, рассчитан-
ными по трёхмерной бароклинной модели и трёхмерной баротропной моде-
ли (Рис. 8). Так же, как и на Рис. 7, мы видим заметное увеличение
дисперсии в осенне-зимний период в локализованных районах открытой
Балтики, Ботнического залива, на востоке Финского залива, в Рижском зали-
ве, а также в пр. Каттегат и Датских проливах. Однако, здесь оценки диспер-
сии более чем на порядок меньше, по сравнению с результатами, представ-
ленными на Рис. 7. 

Так как разность между значениями уровня, рассчитанными по трёхмер-
ной бароклинной модели и трёхмерной баротропной модели даёт оценку
бароклинной компоненты уровня моря, то результаты, которые иллюстриру-
ет Рис. 8, демонстрируют также в какие месяцы и в каких районах моря
наблюдается наибольшее развитие бароклинных колебаний уровня моря.
�

Выводы
Сравнительный анализ колебаний уровня, рассчитанных в рамках 3-х

численных экспериментов, с их инструментальными измерениями показыва-
ет, что все модели реалистично описывают основные тенденции в изменчи-
вости колебаний уровня Балтики: коэффициенты корреляции между рассчи-
танными и измеренными рядами уровня имеют высокие значения от 0.71–
0.88.

Статистический анализ результатов моделирования выявляет и значи-
тельные расхождения в оценках колебаний уровня 3-х численных экспери-
ментов. В среднем поле уровня, оцененном по результатам моделирования
на трёхмерной бароклинной модели, хорошо выражен уклон уровенной по-
верхности, проявляющийся в её повышении от -8 см в пр. Каттегат и Дат-
ских проливах до +8 см в вершинах Ботнического и Финского заливов, кото-
рый хорошо известен из исторических наблюдений. Этот уклон слабо
выражен в среднем поле уровня, рассчитанном по модели мелкой воды
и 3-х мерной баротропной модели.

Сравнение спектров, рассчитанных и измеренных вариаций уровня пока-
зывает, что трёхмерная бароклинная модель и модель мелкой воды доста-
точно хорошо воспроизводят колебания уровня в низкочастотной области
спектра (периоды более 30–40 суток), в то время как 3-х мерная баротропная
модель в половине случаев занижает дисперсию колебаний уровня в низко-
частотном диапазоне. В синоптическом диапазоне частот (периоды от 2 до
30 суток) заметные расхождения спектральных оценок модельных и изме-
ренных колебаний уровня отмечаются для пунктов
Дегербю, Каскинен, Колка, Клайпеда. Во всех случаях модель мелкой воды
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плохо описывает мезомасштабные колебания уровня с периодами менее
1.5 суток, в то время как трёхмерная бароклинная модель значительно улуч-
шает их оценку.

Сравнение средних полей суммарных и баротропных колебаний уровня
моря иллюстрирует, что квазистационарный отклик уровенной поверхности
Балтийского моря на воздействие внешних и внутренних сил является пре-
имущественно бароклинным. Именно бароклинная составляющая, оказывает
преобладающее влияние на формирование наклона в среднем поле суммар-
ного уровня от -8.6 см на юго-западе моря до
+8.4 см в Ботническом и Финском заливах.

Поле максимальных значений мгновенных превышений уровня моря в ба-
роклинных колебаниях неоднородно: самые большие амплитуды бароклинных
возмущений уровня моря отмечаются на востоке Финского залива, где они
достигают +30 см. В центральной и западной части Финского залива, а также в
Ботническом и Рижском заливах наибольшие превышения уровня за счет ба-
роклинных эффектов достигают +20÷25 см; в открытой Балтике +10÷20 см; в
пр. Каттегат и Датских проливах ±5÷12 см.

Заметное увеличение дисперсии бароклинных колебаний уровня отмеча-
ется в осенне-зимний период в локализованных районах открытой Балтики, 
Ботнического залива, на востоке Финского залива, в Рижском заливе, а так-
же в пр. Каттегат и Датских проливах.

Наибольший вклад бароклинных возмущений в суммарные колебания
уровня моря в большинстве случаев отмечается в диапазонах сезонной и
мезомасштабной изменчивости.

Полученные результаты дают основания говорить о том, что при разра-
ботке прогнозов опасных подъёмов уровня Балтийского моря методом чис-
ленного гидродинамического моделирования следует обязательно использо-
вать не баротропную, а бароклинную гидродинамическую модель, 
основанную на полных уравнениях гидродинамики.

Работа выполнена при поддержке грантов: СПбГУ № 18.37.140.2014; 
РФФИ (проекты № 15-05-07539, № 14-05-31048, 14-05-31181); при поддерж-
ке совета по Грантам Президента РФ (грант МК-3241.2015.5).
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COMPARISON OF METHODS OF NUMERICAL 
HYDRODYNAMIC MODELLING OF THE BALTIC SEA LEVEL 

FLUCTUATIONS

A comparative analysis of the calculation results of the Baltic Sea level fluctu-
ations made on the basis of 3 numerical hydrodynamic simulation methods: a 
model based on the numerical implementation of shallow water equations, three-
dimensional barotropic and three-dimensional baroclinic hydrodynamic models. 
The comparison is made at the level of extrema estimates, dispersion, cross-
correlation functions and spectral density functions. It was shown that the three 
models the three-dimensional baroclinic model describes the most realistic of the 
Baltic Sea level fluctuations.
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УДК 551.466.31

СТАТИСТИЧЕСКИЙ АНАЛИЗ ВЕРОЯТНОСТИ ВОЗНИКНОВЕНИЯ
ОЧАГОВ ОПАСНОГО ВОЛНЕНИЯ НА АКВАТОРИИ СЕВЕРНОЙ

АТЛАНТИКИ

Т.В. Красюк, А.А. Лукин, С.А. Мысленков, Е.С. Нестеров

Гидрометцентр России

По данным реанализа ERA-Interim за 1999–2013 г. рассчитана вероятность обра-
зования опасного волнения на акватории Северной Атлантики в холодную часть го-
да. По мере продвижения полярного фронта к югу (от ноября к февралю) зона
наибольшей вероятности образования опасного волнения также распространяется к
югу и расширяется. 

Введение
Исследования процессов в средней тропосфере, предшествующих

возникновению очагов опасного волнения (ОВ) на акватории Северной Ат-
лантики [1,2], позволили разработать метод и технологию прогноза этого
явления с заблаговременностью до 10–15 суток, что превышает заблаговре-
менность прогноза волнения на основе современных гидродинамических
моделей.

Для полной автоматизации технологии были разработаны алгоритмы и
программное обеспечение, позволяющие в автоматическом режиме прогно-
зировать возникновение очагов ОВ на акватории океана с использованием
выходной продукции атмосферной гидродинамической модели ПЛАВ. Тех-
нология была реализована в отделе морских гидрологических прогнозов
ФГБУ «Гидрометцентр России», выполнено ее тестирование в автоматиче-
ском режиме и произведена предварительная оценка качества прогнозов.

Было выявлено, что технология позволяет прогнозировать возникновение
очагов ОВ на акватории Северной Атлантики с указанной выше заблаговре-
менностью. Также были проанализированы ошибки в прогнозе места и вре-
мени возникновения очагов ОВ. Для внедрения технологии в оперативную
практику основной задачей в настоящее время является доработка алгорит-
мов метода для повышения качества прогнозов.

В результате произведенного тестирования работы технологии и оценки
качества прогнозов было выявлено два типа ошибок. Первый тип – ошибка в
прогнозе полей метеорологических элементов на основе атмосферной моде-
ли. Данный тип ошибок может быть минимизирован при улучшении каче-
ства модели.
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Ошибки второго типа возникают из-за особенностей строения термоба-
рического поля над акваторией океана. В некоторых случаях выход ложбины
и обрушение холодных воздушных масс блокируется процессами, происхо-
дящими над акваторией океана. Например, вынос холодных воздушных масс
в тыловой части ложбины, уже вышедшей на акваторию океана, препятству-
ет быстрому взаимодействию холодной и теплой воздушных масс в лож-
бине, перемещающейся с континента. Обострение выходящей ложбины про-
исходит несколько позже, что сказывается на скорости углубления циклона
и скорости штормовых ветров. В результате этих процессов зоны штормо-
вых ветров развиваются медленнее и вызывают образование очагов ОВ на
достаточно большом удалении от побережья. 

Этот фактор существенно влияет на качество прогноза положения очага
ОВ. При данном виде ошибки ложбина, вышедшая на акваторию океана, 
вызывает возникновение очага ОВ не в течение суток, как это бывает обыч-
но, а спустя двое, а в некоторых случаях и через трое суток. При этом возни-
кает ошибка в прогнозе времени возникновения очага ОВ и соответственно
его положения. 

Статистический анализ возникновения очагов ОВ
Одним из путей минимизации влияния подобных ошибок является анализ

случаев возникновения ОВ за достаточно большой интервал времени. Такой
анализ позволит определить зоны вероятного возникновения очагов ОВ. С
этой целью на основе данных реанализа ERA-Interim [3] был проведен ста-
тистический анализ очагов ОВ на акватории Северной Атлантики за период
с ноября 1999 г. по февраль 2013 г. 

За основу были взяты поля высоты преобладающих волн и поля темпера-
туры на уровне стандартной изобарической поверхности 500 гПа в холод-
ную часть года (ноябрь-февраль). В этот период года очаги ОВ возникают
практически в любых частях акватории Северной Атлантики. Были рассмот-
рены случаи возникновения опасного волнения (с высотой волн 8 и более
метров) в регионе, ограниченном координатами 20–80° с.ш. и 90° з.д. – 10°
в.д. 

В результате анализа определялся район, где высота волн впервые для
конкретного случая достигала значения 8 м (Рис.1). Дальнейшее перемеще-
ние очага ОВ не рассматривалось. В качестве параметра термобарического
поля, характеризующего место возникновения очага ОВ, была взята изотер-
ма -20°C на уровне 500 гПа [1,2].
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Рис. 1. Образование очага ОВ (сплошная кривая) через сутки после выхода на ак-
ваторию океана атмосферной ложбины. Пунктир – положение изотермы
-20°C на уровне 500 гПа

Для определения зависимости места возникновения очага ОВ от распре-
деления температуры воздуха на уровне 500 гПа фиксировалось место пере-
сечения восточного побережья Северной Америки изотермой -20°C (Рис. 1). 
При этом береговая линия была разбита на три зоны: 1) зона А – к северу от
50° с.ш.; 2) зона В – от 40 до 50° с.ш.; 3) зона С – к югу от
40° с.ш.

Всего за указанный период было зафиксировано 953 случая возникнове-
ния очагов ОВ в исследуемом районе (Таблица 1). 

Для определения вероятности возникновения очагов ОВ акватория Се-
верной Атлантики была разбита на квадраты 5×5 градусов. Для каждого
квадрата был произведен подсчет случаев, когда очаг опасного волнения
полностью или частично находился в этом квадрате во время своего образо-
вания. 
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Таблица 1.
Число очагов ОВ в Северной Атлантике в холодный период
(ноябрь-февраль) 1999–2013 г. для трех зон пересечения береговой ли-
нии изотермой -20°C.

Месяц Период Зона А Зона В Зона С Всего

ноябрь

1 декада 14 53 16 83
2 декада 30 25 3 58
3 декада 11 59 20 90

всего
за месяц 55 137 39 231

декабрь

1 декада 11 50 17 78
2 декада 4 45 19 68
3 декада 1 44 53 98
всего за
месяц 16 139 89 244

январь

1 декада 0 37 54 91
2 декада 2 25 60 87
3 декада 0 28 76 104

всего
за месяц 2 90 190 282

февраль

1 декада 0 26 36 62
2 декада 0 22 42 64
3 декада 4 20 46 70

всего
за месяц 4 68 124 196

всего за период 77 434 442 953

В некоторых случаях образование очага с высотой преобладающих волн
8м и более происходило на большой акватории, поэтому, если образовав-
шийся очаг ОВ захватывал несколько квадратов, то он принимался в расчет
для каждого из них. Для каждого квадрата было подсчитано количество слу-
чаев возникновения в нем опасного волнения за весь период и отдельно для
каждой декады каждого из 4-х месяцев холодного периода года.

Также был произведен подсчет количества случаев возникновения ОВ
отдельно для каждой зоны, характеризующей положение места пересечения
изотермой -20°C восточного побережья Северной Америки в момент образо-
вания очага ОВ. В результате была рассчитана вероятность возникновения
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очагов ОВ для каждого квадрата, что позволило определить зоны наиболее
вероятного возникновения очага ОВ для рассматриваемой акватории. 

Дополнительно был определен сезонный ход вероятности возникновения
очагов ОВ (для каждой декады месяца) и для различных зон пересечения
побережья Северной Америки изотермой -20˚С на уровне 500 гПа. Получен-
ные статистические характеристики позволяют получить представление об
изменении конфигурации и местоположения зон вероятного возникновения
очагов ОВ. 

Рис. 2. Вероятность возникновения очагов ОВ (%) в I декаде ноября.

Минимальные размеры зоны наибольшей вероятности возникновения
очагов ОВ наблюдаются в начале холодного периода года в ноябре (Рис. 2). 
В этот период времени полярный фронт располагается преимущественно в
высоких широтах, а прохождение циклонов и связанных с ними ложбин не
вызывает сильного проникновения (обрушений) холодных воздушных масс
далеко на юг. Поэтому в этот период возникновение очагов ОВ наиболее
вероятно к югу от Гренландии и сосредоточено на небольшой по площади
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зоне. Отсутствие значений в большинстве квадратов означает, что в этих
районах вероятность образования очагов ОВ минимальна. 

По мере сезонного охлаждения воздушных масс происходит постепенное
расширение зоны вероятного возникновения очагов ОВ и продвижение ее к
югу. Это связано с увеличением объемов холодных воздушных масс в высо-
ких широтах Северной Атлантики. В этот период полярный фронт переме-
щается к югу, а прохождение циклонов и связанных с ними ложбин начинает
вызывать более глубокое проникновение холодных воздушных масс к югу. 
При этом вероятность возникновения очагов ОВ в некоторых квадратах зна-
чительно возрастает.

Максимальное увеличение зоны вероятного возникновения ОВ и про-
движение ее к югу происходит в феврале (Рис. 3). В этот период вероятность
возникновения очагов ОВ в максимальной степени распространяется по ак-
ватории океана. Далее вероятность образования очагов ОВ начинает умень-
шаться. 

Рис. 3. Вероятность возникновения очагов ОВ (%) в I декаде февраля.

�
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Заключение
На основе статистического анализа получено распределение вероятности

образования очагов опасного волнения на акватории Северной Атлантики
океана в зависимости от особенностей поля температуры воздуха в средней
тропосфере и месяца холодного сезона. По мере продвижения полярного
фронта к югу (от ноября к февралю) зона наибольшей вероятности образо-
вания очагов ОВ также распространяется к югу и расширяется. 

Полученные результаты можно применить для разработки корректирую-
щего алгоритма прогноза времени и места возникновения очага ОВ с целью
повышения успешности оперативного прогноза опасного волнения в Север-
ной Атлантике с заблаговременностью до 10–15 суток.

STATISTICAL ANALYSIS OF THE DANGEROUS WAVES
PROBABILITY FOR THE NORTH ATLANTIC

T.V.Krasyuk, A.A.Lukin, S.A.Myslenkov, E.S.Nesterov

The probability of the North Atlantic dangerous waves in the cold part of the 
year was calculated on base of ERA-Interim reanalysis for 1999–2013. With 
spreading from November to February of the polar front to the south, high proba-
bility areas of dangerous waves formation also move to the south and expanded.
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МОДЕЛИРОВАНИЕ ЦИРКУЛЯЦИИ КАСПИЙСКОГО МОРЯ
С ПОМОЩЬЮ МОРСКИХ И АТМОСФЕРНЫХ РАСЧЕТОВ

СИСТЕМЫ МАРС

Н.А. Дианский1,2, В.В. Фомин2, Т.Ю. Выручалкина3

1 ФГБУН Институт вычислительной математики РАН
2 ФГБУ Государственный океанографический институт имени Н.Н.Зубова

3 ФГБУ Институт водных проблем РАН

В работе описывается система численных расчётов МАРС (Морских и Атмо-
сферных Расчетов Система) для гидрометеорологических характеристик Каспийско-
го моря, реализованная в ФГБУ «Государственный океанографический институт
имени Н.Н. Зубова». Она включает в себя расчет атмосферного воздействия по моде-
ли WRF (Weather Research and Forecasting model), расчет течений, уровня, температу-
ры, солености моря и морского льда по модели INMOM (Institute of Numerical Math-
ematics Ocean Model) и расчет параметров волнения с использованием модели РАВМ
(Российской Атмосферно-Волновой Модели). Представлены результаты верифика-
ции воспроизведения гидрометеорологических характеристик, полученные с помо-
щью МАРС для Каспийского моря. С ее помощью выполнены ретроспективные рас-
четы термогидродинамических характеристик для этих акваторий в безледный
период с 2003 по 2013 г. Показаны важные особенности циркуляции вод Каспийского
моря.

Введение
За последнее десятилетие уровень моделирования циркуляции в океанах

и морях существенно вырос и в настоящее время это направление продолжа-
ет интенсивно развиваться. В конечном итоге это определяется существенно
возросшими возможностями вычислительной техники. Поэтому на совре-
менном этапе развития численного моделирования решается проблема не
только качественного изучения физических процессов морской циркуляции,
но и количественного ее описания, в том числе в оперативном режиме. В
первую очередь это необходимо для практических нужд при разведке, добы-
че и транспортировке углеводородов на шельфе и в прибрежной области.
При этом для реализации численного моделирования требуется создание
комплекса численных моделей, включающих модель расчета атмосферного
воздействия, модель морской термогидродинамики и модель ветрового вол-
нения. Этот комплекс моделей объединен в единую вычислительную систе-
му, реализован и развивается в ФГБУ «Государственный океанографический
институт имени Н.Н. Зубова» (ГОИН).
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Следует отметить, что ГОИН является ведущим институтом Росгидроме-
та по организации и методическому руководству гидрометеорологическими
и гидрохимическими наблюдениями на акваториях и на побережьях морей
России и обеспечению соответствующей информацией государственных
органов и хозяйствующих субъектов. Институт осуществляет работы по раз-
витию технических средств и систем наблюдения за характеристиками мор-
ской природной среды, средств обработки и анализа информации, методов и
моделей расчета характеристик морской природной среды, созданию отрас-
левых стандартов.

В настоящее время в ГОИН`е развивается направление оперативного мо-
делирования гидрофизических процессов в окраинных морях РФ. Необхо-
димость развития современных возможностей численного моделирования
обусловлена рядом факторов, связанных с обеспечением хозяйственного
освоения северных территорий, с добычей и транспортировкой углеводоро-
дов на арктическом шельфе (Макоско, 2013). В ГОИН`е оперативное моде-
лирование осуществляется для акваторий Карского и Печорского морей,
Черного и Азовского морей, Каспийского моря и Северной Атлантики. Для
этого используется установленный в ГОИН`е многопроцессорный вычисли-
тельный кластер, на котором реализована вычислительная система опера-
тивного расчета гидрометеорологических полей, основанная на современных
разработках Института вычислительной математики РАН (ИВМ РАН) и
ГОИН`а.

В настоящей работе используются результаты расчетов, полученные с
помощью системы оперативного диагноза и краткосрочного прогноза (на 3-е
суток), реализованной для расчета гидрометеорологических характеристик
Каспийского моря. Она включает в себя расчет атмосферного воздействия по
модели WRF (Weather Research and Forecasting model) (Skamarock, 2008),
расчет течений, уровня, температуры, солености моря и морского льда по
модели INMOM (Institute Numerical Mathematics Ocean Model) (Дианский,
2013) и расчет параметров волнения по Российской атмосферно-волновой
модели (Кабатченко и др., 2001). Для удобства этот вычислительный ком-
плекс назван системой МАРС (Морских и Атмосферных Расчетов Система).

Разработанный комплекс гидродинамического моделирования использу-
ется для расчёта не только оперативных, но и режимных гидрометеорологи-
ческих характеристик. В статье представлены результаты, полученные с его
помощью.

�
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Система морских и атмосферных расчетов
гидрометеорологических полей для Каспийского моря

Общая схема технологии вычислительного комплекса
Основу вычислительного комплекса расчета гидротермодинамических

характеристик, включая поля течений, уровня, температуры, солености и
морского льда, составляет российская модель океанической морской цирку-
ляции INMOM (Дианский, 2013), разработанная в ИВМ РАН. Расчет атмо-
сферного воздействия проводится по региональной модели атмосферной
циркуляции WRF (Weather Research Forecast) (Skamarock, 2008). Для расчета
ветрового волнения в вычислительный комплекс включена волновая модель
РАВМ (Российская атмосферно-волновая модель) (Кабатченко и др., 2001).

На Рис. 1 показана общая схема МАРС, предназначенная для комплекс-
ного моделирования морской и атмосферной циркуляции, включая расчет
ветрового волнения. Достоинством этой системы является то, что ее можно
использовать и для расчетов в ретроспективном режиме. Для этого на ее
вход необходимо подавать поля глобального реанализа за соответствующий
период и отключить прогностические расчеты.

Расчет метеорологических параметров, морской циркуляции и парамет-
ров волнения происходит один раз в сутки на трое суток вперед (от 18 часов
предыдущего дня) с дискретностью сохранения выходной информации 6 час
для атмосферного воздействия и характеристик волнения. Для всех гидроло-
гических полей сохранение результатов производится с шагом 1 или 6 час.
Автоматически для всех выбранных характеристик осуществляется отрисов-
ка полей, которая хранится на сервере в ГОИН`е и доступна по требованию
на сайте института http://www.oceanography.ru.

Качество прогноза определяется, главным образом, качеством прогноза
атмосферного воздействия, получаемого с помощью модели WRF. Эта мо-
дель, в силу своего высокого качества и удобства использования, принята во
многих зарубежных и отечественных центрах для воспроизведения и про-
гноза региональной атмосферной циркуляции.

Следует отметить, что все модели, реализованные в МАРС как для Кас-
пийского моря, так и для других морей, неоднократно верифицировались по
данным наблюдений в различных хозрасчетных работах, выполняемых в
ГОИН`е. Эта верификация позволила настроить все компоненты МАРС и
показала высокую степень их адекватности наблюдениям. Опишем далее все
основные компоненты вычислительного комплекса МАРС.
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�
Рис. 1. Блок-схема вычислительной системы МАРС, реализованная для ком-
плексного моделирования морской и атмосферной циркуляции, включая расчет
ветрового волнения для акватории Каспийского моря.

Моделирование региональной циркуляции атмосферы
для расчета атмосферного воздействия

Необходимые характеристики атмосферных приводных параметров рас-
считываются по негидростатической модели WRF. Этот способ расчета ат-
мосферного воздействия на наш взгляд является наиболее точным, посколь-
ку с его помощью удается восстановить с высоким пространственно-
временным разрешением все компоненты атмосферного воздействия на по-
верхности моря. При этом используется усвоение данных наблюдений как во
входных полях, рассчитываемых с помощью той или иной глобальной гид-
ростатической модели более грубого пространственного разрешения, так и в
самой модели WRF. При этом именно негидростатичность последней позво-
ляет воспроизводить стоковые ветры с гор на море, такие как широко из-
вестная черноморская Бора в районе Новороссийска или возникающий в
районе Баку каспийский Норд.

В подтверждении того, что необходим более современный расчет ветра, в
работе (Зырянов, 2015) было показано, что над котловинами в областях за-
мкнутых изолиний ветер играет главную роль в формировании циркуляции
вод, на втором месте по порядку величин – бароклинность вод, на третьем



�

�
�

54

месте – испарение. Использование данных реанализа и прогноза, как напри-
мер, центра ECMWF (European Centre for Medium Range Weather Forecasts) в
прогностических моделях не рекомендуется (Зырянов, 2016), т.к. на сайте
разработчика приведено критическое замечание относительно того, что ино-
гда результаты расчетов полей ветра нельзя признать удовлетворительными
для некоторых регионов, в частности, для Средиземного и Каспийского мо-
рей. Этот факт служит основанием для критического отношения к данным
реанализа поля ветра над Каспием, в результате чего в расчетах использова-
лись параметры, рассчитанные по модели WRF.

Расчетная область WRF, применяемая в МАРС для оперативного
расчета и прогноза метеорологических характеристик над Каспийским реги-
оном, показана на Рис. 2. Используется пространственная сетка с шагом 15
км в равноугольной конической проекции Ламберта. Размер сеточной обла-
сти имеет 60х90 точек по долготе и широте, соответственно, и 27
вертикальных уровней с верхней границей на уровне 50 гПа. Данные о под-
стилающей поверхности взяты из архива MODIS
(http://www2.mmm.ucar.edu/wrf/users/download/get_sources.html) с простран-
ственным разрешением 30''.

Входными полями для модели WRF служат поля объективного анализа и
прогноза GSF (Global Forecasting System, http://www.nco.ncep.
noaa.gov/pmb/products/gfs/) из NCEP. Методика расчета характеристик атмо-
сферного форсинга по модели WRF заключается в интегрировании полной
системы негидростатических уравнений гидротермодинамики (Skamarock,
2008) атмосферы в исследуемом регионе. Граничными и начальными усло-
виями служат данные GSF с пространственным разрешением в 1° и времен-
ной дискретностью 6 час.

Из всех атмосферных параметров, получаемых при расчете с помощью
модели WRF, для вычислений потоков тепла, пресной воды и импульса на
поверхности моря, используются следующие величины, которые выводятся
с шагом 1 час: температура и абсолютная влажность воздуха на высоте 2 м
над уровнем моря; скорость ветра на высоте 10 м над уровнем моря; падаю-
щая коротковолновая и длинноволновая радиация; атмосферные осадки;
давление на уровне моря.

Все эти параметры используются для расчета атмосферного воздействия
в физически полной модели INMOM. Турбулентные потоки тепла, пресной
воды и импульса рассчитываются с использованием балк-формул (Диан-
ский,2013) для расчета гидротермодинамических характеристик циркуляции
моря. Для расчета ветрового волнения в РАВМ используются только компо-
ненты скорости ветра.
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2013). В качестве вертикальной координаты используется безразмерная ве-
личина σ, задаваемая как

( ) ( )z Hσ ζ ζ= − / − , (1)

где z – обычная вертикальная координата, направленная вниз;
( , )tζ ζ λ ϕ= , – отклонение уровня океана от невозмущенной поверхности

как функция долготы λ, широты φ и времени t; ( )H H λ ϕ= , – невозму-
щенная глубина моря. Прогностическими переменными модели служат го-
ризонтальные компоненты вектора скорости, потенциальная температура T,
соленость S, отклонение уровня океана от невозмущенной поверхности,
толщина и сплоченность морского льда. Для расчета плотности используется
уравнение состояния, специально предназначенное для численных моделей
(Brydon et al., 1999).

Главная особенность INMOM, которая отличает ее от других известных
моделей океана, таких как MOM (Pacanovsky et al., 2000), модель ИВМ РАН
и Института океанологии им. П.П.Ширшова РАН (ИОРАН) (Ибраев и др.,
2012), использующих z – систему координат, а также POM (Blumberg et al.,
1987) и ROMS (Shchepetkin et al., 2004) в σ-системе координат и других за-
ключается в том, что при численной реализации в INMOM используется ме-
тод расщепления по физическим процессам и пространственным координа-
там (Marchuk et al., 2005).

Метод расщепления дает возможность эффективно реализовывать обла-
дающие малой диссипативностью квази-полунеявные схемы интегрирования
по времени, которые позволяют применять в модели временные шаги в не-
сколько раз большие, чем в моделях общей циркуляции океана, основанных
на явных схемах с аналогичными пространственным разрешением и коэф-
фициентами вязкости и диффузии.

Для более точного описания процессов динамики океана оператор боко-
вой диффузии второго порядка для тепла и соли представлен в форме, экви-
валентной горизонтальной диффузии в обычной z-системе координат (Диан-
ский, 2013). В уравнениях движения для описания боковой вязкости
используется оператор 4-го порядка, эффективно подавляющий 2-х шаговую
моду численного шума.

Пространственное разрешение модели составляет 1'8" и 0'49" по долготе
и широте, что равно ~1.5 км. Сеточная область в горизонтальной плоскости
содержит 393×779 узлов. По вертикали задается 20 неравномерно распреде-
ленных по глубине σ-уровней.

Параметризация крупномасштабной горизонтальной турбулентной диф-
фузии для температуры и солености осуществлялась с помощью оператора
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2-го порядка с коэффициентом 50 м2с-1. В качестве горизонтальной вязкости
использовался оператор 4-го порядка с коэффициентом 109 м4/с.

В модели INMOM используется математически точная сферическая си-
стема координат, поэтому никаких топологических искажений при расчете
полей течений не вносится в отличие от зачастую используемых декартовых
систем координат, «натягиваемых» на участок сферической поверхности
Земли. На Рис. 2 показана топография, используемая для модели Каспийско-
го моря.

Коэффициенты вертикальной вязкости и диффузии выбирались согласно
параметризации Филандера-Пакановского (Pacanovsky et al., 1981). Коэффи-
циент вертикальной вязкости изменялся от 10-4 до 10-3м2/с, а диффузии – от
5×10-6 до 5×10-3 м2/с для T и от 1×10-6 до 1×10-3 м2/с для S. В случае неустой-
чивой стратификации для параметризации конвективного перемешивания
коэффициент вертикальной диффузии задавался равным значению 2×10-3

м2/с. Чтобы избежать возможных для σ-модели ситуаций "выклинивания"
вертикальных профилей T, S и скорости в приповерхностном 2,5 метровом
слое океана для более интенсивного перемешивания коэффициенты диффу-
зии и вязкости задавались равной тому же значению 2×10-3 м2/с.

Для задания глубин использовались данные по топографии Земли
GEBCO (http://www.gebco.net) с пространственным разрешением 30". Ис-
ходные данные высокого разрешения сглажены несколько раз с помощью
фильтрации Тьюки и ограничены минимальной глубиной 2,5 м. Это необхо-
димо при использовании σ-модели, так как в ней применяется преобразова-
ние вертикальной координаты (1), и, следовательно, функция ( )H H λ ϕ= ,
должна быть отличной от нуля и обладать достаточной гладкостью на вы-
бранной пространственной сетке, поскольку она входит во все операторы
разностного дифференцирования (Дианский и др., 2013; Zalesny et al., 2012).

Для построения начальных условий по T и S использованы данные ФГБУ
«ГОИН», предоставленные А.В. Григорьевым, представляющие собой 3-х -
мерные среднемесячные климатические поля на акватории Каспийского мо-
ря.

Для T и S на боковых границах и на дне ставится условие отсутствия по-
токов, а для скорости ставится условие непротекания, дополненное условия-
ми свободного скольжения на боковых границах и квадратичного трения на
дне (Дианский и др., 2013; Zalesny et al., 2012).

Сток рек задается по данным климатического года CORE (Large et al.,
2008) в виде псевдо осадков, сосредоточенных в ячейках сетки, примыкаю-
щих к устьям рек.

Расчет атмосферного воздействия осуществляется по вышеописанным
приводным синоптическим характеристикам атмосферы из модели WRF для
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вычисления потоков импульса, тепла и пресной воды для расчета гидротер-
модинамических характеристик циркуляции моря в физически полной моде-
ли INMOM.

Осуществляется также привязка поверхностной солености к климатиче-
ским данным путем введения в поток соли на поверхности моря, рассчитыва-
емый через поток пресной воды, релаксационной добавки, представляющей
собой разность модельной и климатической приповерхностной солености, 
умноженной на коэффициент αS = 10 м/120 сут. Необходимость использова-
ния коррекции потока пресной воды на поверхности моря диктуется тем, что
точность задания осадков и стока рек недостаточно высока. Кроме этого ис-
пользуется т.н. наджинг с коэффициентом релаксации 1/120 сут-1 для связи
модельной солености на глубинах ниже 300 м к климатическим значениям.

Необходимость использования наджинга и коррекции потока пресной
воды на поверхности моря диктуется тем, что точность задания осадков и
стока рек недостаточно высока. С помощью такой методологии проведения
экспериментов модельная соленость не так заметно отклоняется от ее кли-
матической величины, что необходимо при проведении экспериментов на
длительные времена.

�

Расчет характеристик ветрового волнения
При расчете характеристик волн используется численная модель ветрово-

го волнения, которой на научно-техническом совете Росгидромета от
06.06.2001 был придан статус Российской Атмосферно-Волновой Модели –
РАВМ. В настоящее время метод расчета ветрового волнения в Северной
Атлантике, основанный на РАВМ, работает в оперативном режиме в Гидро-
метцентре РФ. На Центральной Методической Комиссии по гидрометеоро-
логическим и гелиогеофизическим прогнозам Росгидромета этот метод про-
гноза был рекомендован в практику оперативных работ (решение от
17.10.2001).

При расчете параметров ветрового волнения в РАВМ решается уравне-
ние баланса спектральной плотности волнового действия в сферических ко-
ординатах для частотно-углового спектра (Кабатченко и др., 2001). При этом
используется «узконаправленная» теория ветрового волнения, предложенная
академиком В.Е. Захаровым (см., например, (Zakharov et al., 1999), что поз-
воляет ускорить численное решение задачи. Этим она отличается, например,
от наиболее используемой в мире модели ветрового волнения – WAM.

Численный метод решения системы уравнений в РАВМ основан на при-
менении пакета «Думка» (Lebedev, 1997), разработанного в ИВМ РАН. Он
специально предназначен для решения сложных нелинейных систем диффе-
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ренциальных уравнений с применением оригинальной методики переменно-
го шага по времени.

Применение РАВМ позволяет рассчитывать параметры ветровых волн
(высоты, периоды, спектры и т.д.) с учетом практически всех известных
факторов волнообразования: передачи энергии от ветра к волнам, нелиней-
ного обмена энергией между спектральными составляющими волнения, дис-
сипации энергии вследствие обрушения гребней и придонных эффектов на
мелководье; учитываются обмен энергией волн с течениями, стратификация
атмосферы, колебания уровня моря, подвижная кромка льда.

В качестве исходных данных для расчета волнения используются сроч-
ные поля ветра, рассчитываемые по модели WRF. Поэтому при расчете ха-
рактеристик волнения используется такой же шаг по пространству, как и в
модели WRF, так как РАВМ использует «атмосферную» сетку. При необхо-
димости волнение, рассчитанное в приближении глубокой воды, вблизи бе-
регов пересчитывается для условий мелководья на сетке морской модели
INMOM.

В данной работе мы не будем приводить результаты расчета волнения.
Однако с результатами работы РАВМ можно ознакомиться в работе (Диан-
ский и др., 2016), в которой описываются и характеристики волнения, рас-
считанные в период штормовой ситуации с помощью МАРС, реализованной
для акватории Черного и Азовского морей.

�

Результаты воспроизведения гидрометеорологических ха-
рактеристик в пределах акватории Каспийского моря�

Чтобы показать работоспособность МАРС для Каспийского моря, приве-
дем примеры ее верификации и полученные с ее помощью результаты ре-
троспективных расчетов термогидродинамических характеристик для этих
акваторий в безледный период (август, сентябрь, октябрь) с 2003 по 2013 г.
Покажем воспроизведение морской динамики и характеристик ветрового
волнения с помощью МАРС для Каспийского моря. Верификация проводи-
лась по данным стационарных метеостанций, расположение и координаты
которых представлены на Рис. 3 и в Таблице 1.

Воспроизведение динамики приводной атмосферы
с помощью модели WRF

Для верификации модели WRF использовались данные наблюдений
восьми стационарных метеостанций (Рис. 3, слева) за 2012 и 2013 гг. Для
остальных лет качество воспроизведения атмосферной циркуляции прибли-
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зительно то же. В Таблице 2 представлено сравнение результатов расчетов
по модели WRF температуры воздуха, модуля скорости ветра, зональной и
меридиональной компонент скорости ветра, давления над уровнем моря с
наблюденными данными. В числителе – коэффициент корреляции (Cr), в
знаменателе – среднеквадратичная ошибка (rmse). Результаты расчетов и
наблюдений температуры воздуха, зональной компоненты скорости ветра и
давления над уровнем моря практически совпадают, Cr = 0.92–1.00. Сравне-
ние модельных и измеренных величин меридиональной компоненты скоро-
сти ветра и модуля скорости ветра дают мéньшую согласованность с данны-
ми наблюдений (Cr = 0.63–0.93, rmse = 0.75–1.47). Поскольку в модели WRF
атмосферные параметры воспроизводятся практически идеально, не будем
далее останавливаться на них. В качестве примера на Рис. 4 показаны атмо-
сферные параметры за период 01.04–01.12.2012 г., измеренные на метео-
станции Актау и рассчитанные для ближайшего узла атмосферной сетки по
модели WRF.
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Таблица 1.
Координаты точек для верификации модели WRF и модели INMOM

Координаты точек для модели WRF Координаты точек для модели
INMOM

Название Широта Долгота Название Широта Долгота
Актау 43.860 51.092 Лагань 45.380 47.370
Атырау 1 47.117 51.917 Махачкала 42.970 47.600
Атырау 2 47.122 51.821 Саура 44.217 50.800
Аэропорт Гейдар
Алиев 40.468 50.047 Тишково 45.900 48.600
Ганюшкино 46.600 49.267 Тюлений 44.467 47.483
Кочубей 44.400 46.550 Шевченко 44.650 50.230
Лагань 45.400 47.350
Туркменбаши 40.063 53.007

�

Таблица 2. 
Сравнение результатов расчета по модели WRF
и измеренных данных *

Название
пункта

Температура
воздуха

Модуль
скорости
ветра

Зональная
компонента
скорости
ветра

Меридиональная
компонента ско-
рости ветра

Давление
над уров-
нем моря

Актау 0.99/1.54 0.79/0.89 0.94/1.14 0.89/0.95 0.99/0.99
Атырау 1 0.99/1.59 0.82/0.75 0.92/0.95 0.87/0.95 1.00/0.65
Атырау 2 0.99/1.79 0.87/0.82 0.97/0.96 0.93/1.04
Аэропорт
Гейдар Алиев

0.95/2.58 0.78/1.47 0.59/1.50 0.92/1.66 0.99/0.92

Ганюшкино 0.99/1.93 0.80/1.03 0.92/1.23 0.77/1.27 0.99/1.21
Кочубей 0.98/1.87 0.80/0.92 0.96/0.96 0.77/1.04 0.99/0.78
Лагань 0.98/2.12 0.88/0.79 0.95/0.93 0.63/1.22 1.00/0.61
Туркменбаши 0.98/1.82 0.76/0.99 0.85/1.38 0.87/1.37

* В числителе – коэффициент корреляции (Cr), в знаменателе –
среднеквадратичная ошибка (rmse)

�

�
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Рис. 4. Сравнение результатов расчета температуры воздуха [°C], модуля скоро-
сти ветра, зональной и меридиональной компонент скорости ветра [м/с] по моде-
ли WRF (черная кривая) c данными на метеостанции Актау (серая кривая) в 2012 
году: слева-направо и сверху-вниз а – г, соответственно.

�

Воспроизведение морской динамики с помощью модели INMOM
Для целостного восприятия картины циркуляции вод Каспийского моря

были проанализированы как поля течений, так и поля солености, температу-
ры, ветра и др. Но сначала покажем качество воспроизведения временного
хода уровня моря, температуры и солености воды, измеренных на станциях
и рассчитанных по модели INMOM, интерполированых в места положения
станций. Хотя данные измерений и результаты моделирования имеются с
интервалом 1 час, для наглядности сезонного хода они приводились в сред-
несуточном осреднении. В Табл. 3 представлено сравнение результатов рас-
четов по модели INMOM с наблюденными данными, по порядку показаны:
коэффициент корреляции, среднее отклонение и среднеквадратичная откло-
нение. На Рис. 5 показано сравнение измеренных и расчетных по модели
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параметров за период 02.11–31.12.2012 г. Из таблицы и рисунка видно, что
моделью INMOM достаточно хорошо воспроизводится только временная
изменчивость температуры воды.

�

�

�

�

Рис. 5. Сравнение результатов
расчета уровня моря (см) по мо-
дели INMOM c данными на стан-
ции Тюлений, а также темпера-
туры воды (°C) и солености воды
(шпс) по модели INMOM c дан-
ными на станции Махачкала в
2012 году сверху-вниз. Модель –
черная, наблюдения – серая кри-
вая.

�
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Таблица 3. 
Сравнение результатов расчета по модели INMOM и измеренных
данных. Приведены последовательно коэффициенты линейной
регрессии и корреляции связи модельных и наблюдаемых величин

Наименование
пункта Уровень моря Температура воды Соленость

Лагань 0.98/0.97/0.93
Махачкала 0.99/-1.99/0.70 0.78/-0.62/1.52
Саура 0.48/0.61/4.43
Тишково 0.95/-2.18/0.73
Тюлений 0.86/-9.09/8.93 0.97/-1.50/1.19
Шевченко 0.32/-0.49/4.12

Из сравнения моделируемых параметров уровня, температуры и солено-
сти (Рис. 5, Таблица 3) и атмосферных параметров (Рис. 4, Таблица 2) с со-
ответствующими данными наблюдений видно, что атмосферные параметры
имеют бóльшую согласованность с данными наблюдений. Сравнение мо-
дельных и измеренных величин вообще является фундаментальной пробле-
мой современной океанографии. С одной стороны, измерения проводятся в
точках станций наблюдений, а модельные расчёты дают значения, осреднён-
ные в пределах ячейки расчётной сетки численной схемы. В нашем случае –
это порядок 1.5 км × 1.5 км. Поэтому ожидать точного соответствия между
модельными и наблюдаемыми значениями не приходится. С другой сторо-
ны, при обработке данных наблюдений за уровнем моря для исключения
волновой составляющей используется простое скользящее среднее, которое
в принципе тоже определяется с ошибкой. Поэтому волновая составляющая
все же дает остаточные проявления волн в уровне моря. По этой же причине
в данные наблюдений могут «просачиваться» и турбулентные пульсации
разных масштабов. Все это может привносить ошибки уже в данные измере-
ний, а в модели морской циркуляции волновая составляющая и турбулент-
ность учитываются опосредованно путем эмпирических параметризаций. В
силу того, что в атмосфере радиус деформации Россби в несколько десятков
раз больше, чем в море, отмеченные проблемы для атмосферы менее суще-
ственны. Поэтому пока сравнение моделируемой и наблюдаемой атмосфер-
ной гидродинамики по качеству выше, чем морской. Кроме того, следует
учесть еще и ошибки при расчете атмосферного воздействия на морской по-
верхности, неизбежно возникающие даже при применении общепринятых
современных балк-формул для его расчета, поскольку эти формулы являют-
ся эмпирическими и не могут отражать все особенности реального турбу-
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лентного взаимодействия атмосферы и океана с учетом ветрового волнения.
Эти ошибки при расчете атмосферного воздействия приводят и к ошибкам
при расчете морской циркуляции. Сюда же следует добавить и то, что в ат-
мосфере всегда присутствуют так называемые внутренние волны, которые
дают возмущение давления на уровне моря в 1–3 гПа и, соответственно, в
поле приповерхностного ветра. Это, в свою очередь, должно формировать
возмущения уровня моря около 2–5 см и, соответственно, в поле приповерх-
ностных скоростей течений. При этом пространственно-временные масшта-
бы этих возмущений достаточно малы. Поэтому для воспроизведения этого
физического эффекта необходимо использовать атмосферную модель с та-
ким же высоким пространственно-временным разрешением, как и модель
морской циркуляции. Однако при современном уровне вычислительных
возможностей этого пока сделать нельзя.

Ранее (Ибраев, 2008) было показано, что в таком сравнительно неболь-
шом и относительно мелководном бассейне, как Каспийское море, течения
определяются, прежде всего, прямым воздействием ветра. Характерная черта
сезонной изменчивости ветра в Среднем и Южном Каспии – это изменение
направления с восточного зимой на северный в летний период и смена с
преимущественно циклонической завихренности осенью и зимой на анти-
циклоническую - весной и летом (Ибраев и др., 2003, Ибраев и др., 2008).
Таким образом, поверхностные течения над глубоководными районами
Среднего и Южного Каспия меняют направление с северо-западного зимой
на юго-западное летом в соответствии с преимущественно восточными вет-
рами зимой и северными ветрами летом. У восточного берега Среднего и
Южного Каспия на поверхности в конце года формируется апвеллинг, а с
апреля по сентябрь течение направлено на юг (Ibrayev et al., 2001, Ibrayev et
al., 2010). Эту особенность наглядно иллюстрируют оперативные припо-
верхностные характеристики для Каспийского моря, полученные в реальном
времени. На рисунках показаны примеры полей скорости поверхностных
течений по результатам моделирования для 06.00 UTC 09.10.2012 г. и
06.00 UTC 15.01.2013 г. (Рис. 6–7, слева) в стандартной выдаче расчета
МАРС для Каспийского моря и из открытой базы данных ЕСИМО, рассчи-
танных по модели Гидрометцентра (Попов и др., 2013).

�
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�
Рис. 6. Приповерхностные скорости течений по результатам расчета по модели
INMOM (слева) и по ЕСИМО (справа) для 06.00 UTC 09.10.2012 г. Масштабы
стрелок векторов течений показаны под рисунками.

Рис. 7. Приповерхностные скорости течений по результатам расчета по модели
INMOM (слева) и по ЕСИМО (справа) для 06.00 UTC 15.01.2013 г. Масштабы стре-
лок векторов течений показаны под рисунками.
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Сравнение карт течений по модели INMOM с картами ветровой циркуля-
ции по результатам расчета Гидрометцентра на Рис. 6 позволяет констатиро-
вать их хорошую согласованность и показывает, что основной вклад в цир-
куляцию делают ветровые течения. В октябре 2012 года в Средней части
Каспийского моря формировался обширный циклонический круговорот. С
восточный стороны он образуется северным струйным течением, располо-
женным над склоном шельфа и простирающимся от центральной части Юж-
ного до Северного Каспия. И сопровождается вытянутым в северном
направлении языком относительно теплой воды вдоль восточного берега
моря (Рис. 8). В Северном Каспии оно разворачивается к югу и следует к
Апшеронскому п-ву в виде прибрежного течения. Севернее Апшеронского
п-ва располагается циклонический вихрь, береговой сегмент которого со-
ставляет юго-западную периферию циклонического круговорота Северного
Каспия. В Южном Каспии действует циклонический вихрь в северо-
западной части и антициклонический – в центральной и южной глубоковод-
ных частях.

Рис. 8. Температура воды по результатам расчета по модели INMOM (слева)
и по данным Гидрометцентра (справа) для 06.00 UTC 10.10.2012 г.

Система поверхностных течений моря изменчива, и отклик на изменение
ветра может занимать всего несколько суток. В январе 2013 г. направление
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ветра над морем привело к перестройке течений всего моря. В северной ча-
сти Среднего Каспия формируется антициклон. В центральной части тече-
ния южного направления сталкиваются с северным течением, образуя слабое
поверхностное течение вдоль западного берега и антициклонический вихрь
севернее Апшеронского п-ва.

Обращает на себя внимание, что если в Северном и Среднем Каспии те-
чения, рассчитанные по разным моделям, имеют хорошее согласие, то в
Южном Каспии наблюдается их существенное различие. Очевидно, что это
различие определяется ветровым форсингом. В МАРС оно рассчитывается с
помощью негидростатической модели WRF с более высоким пространствен-
ным разрешением. В этом случае учитываются негидростатические эффек-
ты, связанные с гористым рельефом, особенно важным для формирования
ветрового поля в Южном Каспии. В модели Гидрометцентра для задания
ветрового форсинга используется региональная гидростатическая модель
Лосева. В этом случае приповерхностный ветер более сильно связан с при-
поверхностным давлением через геострофику.

На Рис. 9 показаны приповерхностные поля ветра на 06.00 UTC
09.10.2012 г. и 06.00 UTC 10.10.2012 г., т.е. ровно через сутки, рассчитанные
в модели WRF и по формулам геострофического ветра по полю давления из
этой же модели. Из этого рисунка видно, что поля ветра, рассчитанные раз-
ными способами, хорошо согласованы в Среднем и Северном Каспии. Одна-
ко в Южном Каспии они существенно различаются, что проявляется особен-
но в 06.00 UTC 09.10.2012 г. Это явно выражено у восточного и южного
берегов, когда ветер, рассчитанный в модели WRF, имеет направление попе-
рек изобар. Следует отметить, что в Южном Каспии берега представляют
собой более гористую местность, чем в Среднем и Северном Каспии. Есте-
ственно, что это вносит существенный вклад в нарушение геострофичности
прибрежного ветра, что и проявляется на Рис. 9.
� �
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Следует отметить резкую перестройку ветра, произошедшую за сутки. 
Сравнение карт ветра на Рис. 9 с картами течений на Рис. 6 показывает, что
соответствующие поля течений связаны. Таким образом, можно сделать вы-
вод о том, что для Южного Каспия необходимо использовать для расчета
ветра негидростатические модели атмосферы типа WRF или COSMO.

На Рис. 10 показаны поля уровня моря для безледного периода на
06.00 UTC 09.10.2012 г. по результатам моделирования. Большой интерес
вызывает водообмен между Средним и Южным Каспием. На Рис. 10 показа-
ны поля уровня моря для безледного периода на 06.00 UTC 10.10.2012 г. по
результатам моделирования. На этом рисунке видно, что согласно геостро-
фическим представлениям, вдоль восточного берега происходит интеграль-
ный сток вод из Среднего Каспия моря в Южный, а у противоположного
берега, наоборот, проявляется сток вод из Южного Каспия в Средний. Сток
вод в Южный Каспий формируется северным течением. Это происходит не
только в приповерхностном слое, но и в целом по глубине, о чем свидетель-
ствует распределение уровня моря. При этом изменение уровня в Южном
Каспии с его повышением с востока на запад точно соответствует северному
ветру в соответствующий срок, показанный на Рис. 9.

�

Рис. 10. Уровень моря по результатам расчета по модели INMOM и по данным
Гидрометцентра для 06.00 UTC 10.10.2012 г.
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Таким образом, модель INMOM вполне успешно воспроизводит динами-
ку поверхностных циркуляционных течений в рамках работы системы
МАРС.

�

Выводы
Для акватории Каспийского моря разработан комплекс гидродинамиче-

ских моделей, объединенных в расчетный комплекс – МАРС – систему опе-
ративного диагноза и прогноза. Система включает расчет атмосферного воз-
действия по модели WRF, расчет течений, уровня, температуры, солености
моря и морского льда по модели INMOM и расчет параметров волнения по
РАВМ. Ранее в (Зырянов, 2015; Зырянов, 2016) было показано, что над кот-
ловинами в областях замкнутых изолиний ветер играет главную роль в фор-
мировании циркуляции вод. Использование данных реанализа и прогноза,
как например, центра ECMWF (European Centre for Medium Range Weather
Forecasts) в прогностических моделях не рекомендуется (Зырянов, 2016), т.к
на сайте разработчика приведено критическое замечание относительно того, 
что иногда результаты расчетов полей ветра нельзя признать удовлетвори-
тельными для некоторых регионов, в частности для Средиземного и Каспий-
ского морей. Этот факт служит основанием для критического отношения к
данным реанализа поля ветра над Каспием, в результате чего в расчетах ис-
пользовались параметры, рассчитанные по модели WRF.

Была проведена верификация всех рассчитываемых с помощью МАРС
гидрометеорологических характеристик для Каспийского моря по данным
наблюдений на стационарных станциях. Сравнения ветра, температуры во-
ды, солености, течений и уровня моря показали высокую степень адекватно-
сти модельных расчетов и наблюдений. Это говорит о применимости МАРС
как для оперативных, так и для ретроспективных расчетов с целью опреде-
ления режимов гидрометеорологических характеристик.

Приводятся результаты расчетов термогидродинамических характери-
стик за отдельные периоды с 2012 по 2013 г. Воспроизведена структура цир-
куляции Каспийского моря. Основу циркуляции Каспийского моря состав-
ляют северное и южное течения, которые хорошо воспроизводятся моделью
INMOM. Показано, что основной вклад в циркуляцию Каспийского моря
делают ветровые течения. Поверхностные течения над глубоководными рай-
онами Среднего и Южного Каспия меняют направление с северо-западного
зимой на юго-западное летом в соответствии с преимущественно восточны-
ми ветрами зимой и северными ветрами летом. У восточного берега Средне-
го и Южного Каспия на поверхности в конце года формируется апвеллинг, а
с апреля по сентябрь течение направлено на юг. На представленных картах
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поверхностных течений хорошо просматривается действие апвелинга в во-
сточной части Среднего Каспия. Он обусловлен региональными ветрами
северного направления. Ветровая природа северного течения вдоль восточ-
ного склона шельфа отражается, в частности, в том, что температура воды
играет роль трассера этого течения, что также отражено на картах.

Обращает на себя внимание, что если в Северном и Среднем Каспии те-
чения, рассчитанные по разным моделям, имеют хорошее согласие, то в
Южном Каспии наблюдается их существенное различие. По-видимому, это
различие определяется ветровым форсингом. В МАРС оно рассчитывается с
помощью негидростатической модели WRF относительно высокого про-
странственного разрешения. В этом случае учитываются негидростатические
эффекты, связанные с гористым рельефом, особенно важным для формиро-
вания ветрового поля в Южном Каспии. В модели Гидрометцентра для зада-
ния ветрового форсинга используется региональная гидростатическая мо-
дель Лосева. В этом случае приповерхностный ветер сильнее связан с
приповерхностным давлением через геострофику. Выполнен расчет припо-
верхностного поля ветра на 06.00 UTC 09.10.2012 г. и 06.00 UTC 10.10.2012 
г. по модели WRF и по формулам геострофического ветра по полю давления
из этой же модели. Показано, что поля ветра, рассчитанные разными спосо-
бами, хорошо согласованы в Среднем и Северном Каспии. Однако, в Южном
Каспии они существенно различаются. Особенно это заметно у восточного и
южного берегов, когда ветер, рассчитанный в модули WRF, имеет направле-
ние поперек изобар. Следует отметить, что в Южном Каспии берега пред-
ставляют собой более гористую местность, чем на Среднем и Северном Кас-
пии. Естественно, что это вносит существенный вклад в нарушение
геострофичности прибрежного ветра, что и проявляется на Рис. 9. Сравнение
карт ветра на Рис. 9 с картами уровня на Рис 10 показывает, что соответ-
ствующие поля течений связаны. Таким образом, можно сделать вывод о
том, что для Каспийского моря необходимо использовать для расчета ветра
негидростатические модели атмосферы типа WRF или COSMO. Это особен-
но актуально для Южного Каспия.

Авторы выражают признательность Григорьеву А.В. за предоставленные
данные. А также выражают признательность Попову С.К. за полезные кон-
сультации при подготовке статьи.
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MODELING THE OF THE CASPIAN SEA CIRCULATION 
USING MARINE AND ATMOSPHERIC CALCULATIONS OF

SYSTEM MARS

N.A.Dianskiy, V.V. Fomin, T.Yu.Vyruchalkina

This paper describes a system for numerical calculations the MARS (Marine 
and Atmospheric Calculations System) for hydro-meteorological characteristics of 
the Caspian sea, realized in the "State Oceanographic Institute by
N.N. Zubov". It includes the calculation of atmospheric impact for the model 
WRF (Weather Research and Forecasting model), calculation of flows, levels, 
temperature, salinity sea-ice using the model INMOM (Institute of Numerical 
Mathematics Ocean Model) and calculation of wind-wave parametres using the 
model RAVM (Russian Atmospheric and Wave Model). The results of verifica-
tion are presented.
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УДК 551.465.41 

ПРИМЕНЕНИЕ МОДИФИЦИРОВАННОЙ ТЕОРИИ ПОДОБИЯ
К МОДЕЛИРОВАНИЮ ПРОЦЕССОВ ПЕРЕМЕШИВАНИЯ В

ВЕРХНЕМ СЛОЕ ОКЕАНА

К.Ю. Булгаков 1, М.С. Молчанов 2

1 Санкт-Петербургский филиал Института океанологии им П.П. Ширшова РАН
2 Арктический и антарктический научно-исследовательский институт

Рассмотрена схема турбулентного перемешивания в океане, основанная на теории
подобия. Проведены результаты климатических расчётов с моделью глобальной цир-
куляции океана, в которой применялась как вышеупомянутая схема, так и схема, 
основанная на уравнении кинетической энергии турбулентности. Показано, что при-
менение схемы, основанной на теории подобия, позволило в целом улучшить вос-
произведение вертикального распределения температуры.

Введение
Вертикальное распределение гидрологических переменных в верхнем

слое океана формируется в основном турбулентным и конвективным пере-
мешиванием. Определяя температуру поверхности и глубину проникновения
ветрового импульса, эти процессы оказывают существенное влияние на по-
токи тепла и влаги в атмосферу, а также на интенсивность дрейфовых тече-
ний. Таким образом, турбулентная диффузия и конвекция являются погодо-
и климатообразующими процессами, и их реалистичное воспроизведение
необходимо для успешности экспериментов с моделями общей циркуляции
атмосферы и океана.

Современное состояние проблемы
Хотя до настоящего времени было создано несколько десятков алгорит-

мов расчета вертикального турбулентного обмена, нельзя полагать, что эта
проблема достигла убедительного решения. Модели эволюции интегрально-
го перемешанного слоя типа [12] не воспроизводят эволюцию термоклина и
требуют дополнительных схем для расчета диффузии импульса. Способ рас-
чета коэффициента турбулентности как функции от числа Ричардсона из
[17] чрезмерно упрощает процессы. Другой метод из [13], хотя и претендует
на воспроизведение большого количество механизмов перемешивания, как в
квазиоднородном слое, так и в термоклине, но он достаточно громоздкий и, 
что самое главное, имеет в основе необоснованное предположение – посто-
янство потока массы с глубиной. Наиболее популярные в настоящее время
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алгоритмы, основанные на уравнении кинетической энергии турбулентности
(например [7]), также имеют существенный недостаток: единственный меха-
низм генерации энергии турбулентности в данных схемах – сдвиг скорости
течения. Данные схемы прямо заимствованы из теории атмосферного погра-
ничного слоя, и не учитывают как разницы сред, так и некоторых особенно-
стей циркуляции. 

Схема на основе теории подобия
Теория подобия [4,6] успешно используется для описания приземного

слоя атмосферы, однако её основные принципы могут быть применены и к
океану. Для этого необходимо учесть разницу термодинамических свойств
обеих сред, что было впервые сделано в [8]. В этой работе показано, что, 
вследствие высокой термической инерции верхнего слоя океана, поток тепла
даже в квазиоднородном слое изменяется с глубиной и не может быть ис-
пользован в качестве внешнего управляющего параметра. В [8] была пред-
ложена следующая формулировка теории подобия для верхнего слоя океана:

D(t, z) = D* f (
g

ρ0
ρ(z, t),v*, z) . (1)

D(t,z) может быть любой динамической характеристикой турбулентно-
сти: кинетической энергией, скоростью диссипации, или коэффициентом
обмена, D* – характерный масштаб для D(t,z) (имеющий такую же размер-
ность), ρ – потенциальная плотность. 

На основе (1) в [8] был предложен способ расчета коэффициента турбу-
лентности в верхнем слое. В [2,3] схема была успешно апробирована, а так-
же подверглась некоторым модификациям. При этом все возможности
улучшения метода не были исчерпаны. Предлагается дальнейшая модифи-
кация схемы [2,3,8] состоящая в следующем: коэффициент турбулентности
представляется как сумма двух компонент, k=kw+ku, где kw – определяет пе-
ремешивание, генерируемое потоком турбулентной энергии из атмосферы, а
ku — конвективное приспособление.

kw =
κv*(z+ z0 )

(a+ bσ 2 + ceσ )
(1+αSt)−β ,σ =

z
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1

z
ρ(z)

0

z

∫ dz ≤ ρ(z+ dz) . (4)

Эта глубина считается глубиной неустойчивого слоя zmix, а интеграл ρM

, (5)

плотностью перемешанного слоя.
Далее рассчитывается интегральная функция неустойчивости Ut и ku:

, (6)

, (7)

где γ – константа.

Эксперименты с глобальной моделью океана
Для тестирования была выбрана глобальная модель океана института

Арктики и Антарктики [5, 16]. Модель написана для двух типов сеток – сфе-
рической и прямоугольной. Прямоугольная сетка используется для расчета
циркуляции в полярных и прилегающих к ним районах. Сферическая гео-
метрия используется для расчета циркуляции Мирового океана южнее
65° с.ш. Севернее этой параллели задача решается на прямоугольной сетке. 
Разрешение модели составляет 1 градус по широте и 2 градуса по долготе
для сферической геометрии и 28 километров для прямоугольной. По верти-
кали океан разбивается на 78 слоев (z – система координат) различной тол-
щины от 10 метров у поверхности до 100 метров в глубине. Численная схема
сочетает в себе явные схемы на этапе вычисления адвекции и горизонталь-
ной диффузии и неявные алгоритмы при расчете вертикальной диффузии и
свободной поверхности. Для аппроксимации адвективных членов использу-
ется схема третьего порядка точности по пространственным координатам
[9]. Для воспроизведения эволюции ледяного покрова используется термо-
динамическая модель Хиблера [10, 11] с вязко-пластической реологией. Ат-
мосферное воздействие в модели задавалось 6-часовыми полями ветра на
уровне 10 метров и среднесуточными полями температуры, облачности, 

dzz
z

mixz

mix
M ∫=

0

)(1
ρρ

⎪
⎩

⎪
⎨

⎧

>=

≤−= ∫

mix

mix

z

M

zzUt

zzdzzgUt

,0

,))((
00

ρρ
ρ

Utzk mixu γ=



�

�
�

81

осадков и влажности на основе реанализа NCEP [15]. В первоначальном ва-
рианте модели для расчета коэффициента турбулентности использовался
алгоритм на основе уравнения кинетической энергии турбулентности, кото-
рое замыкалось гипотезой Колмогорова-Обухова для диссипации. Масштаб
турбулентности вычислялся по формуле Монтгомери с учетом стратифика-
ции.

( )Rill rα−= 10

00 ZZZ
H

l H ζ

χ
=

ζβ ZZHZ H
2

10 1 −−=

где H – глубина, ZH – расстояние от дна до расчетной точки, Zζ – расстоя-
ние от поверхности до этой же точки, Ri – число Ричардсона, χ – постоянная
Кармана, β1, αr – подгоночные коэффициенты.

Модель участвовала в ряде проектов, была неоднократно апробирована и
откалибрована (все подгоночные коэффициенты были приведены к опти-
мальным значениям). Поэтому тестирование схемы, основанной на теории
подобия, будет особенно показательно именно в данной, хорошо отлажен-
ной модели, которая в своем первоначальном варианте исчерпала возможно-
сти для дальнейшего улучшения.

Схема (2)–(7) была внедрена в эту модель, были проведены два 10-летних
эксперимента с 1994 по 2004 год (в качестве данных наблюдений был ис-
пользованы данные атласа Левитуса [14]). Один расчет был проведен с пер-
воначальным вариантом модели (в дальнейшем B-эксперимент), другой, с
использованием схемы на основе теории подобия (в дальнейшем ТП – экс-
перимент).

Наибольшие изменения в результатах при использовании разных схем
вертикального перемешивания проявились в вертикальной структуре темпе-
ратуры. Так как схема на основе теории подобия, исходя из её формулиров-
ки, может использоваться только в верхнем слое океана, были проанализи-
рованы широтные разрезы от поверхности до глубины 100 метров. 

Ниже продемонстрировано распределение среднеквадратической ошибки
(разницы между данными наблюдений и результатами экспериментов) с
двумя вариантами модели по трем разрезам, для Атлантического (10° з.д.),
Тихого (160° в.д.), и Индийского (90° в.д.) океанов.
�
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Рис. 2. Широтное распределение среднеквадратической ошибки воспроизведения
температуры в слое 0–100 м в Атлантическом океане (10° з. д.): а) B –
эксперимент, b) ТП-эксперимент.

На Рис. 2 видно, что применение схемы, основанной на теории подобия, 
позволило улучшить воспроизведение температуры. Особенно хорошо это
проявилось в зоне умеренных широт обоих полушарий. Вместе с тем, неко-
торое ухудшение результатов отмечено в тропической и экваториальной
зонах северного полушария на глубинах от 80 до 100 метров.
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Рис. 3. Широтное распределение среднеквадратической ошибки воспроизведения
температуры в слое 0–100 м в Тихом океане (160° в. д.). а) B – эксперимент, b) 
ТП-эксперимент.

Распределение температуры в Тихом океане также лучше воспроизведено
ТП-экспериментом (Рис. 3). Можно отметить, что использование схемы на
основе теории подобия позволило уменьшить ошибку в экваториальной зоне
с 5 до 2 градусов. Значительное преимущество ТП-эксперимент показывает в
тропических и субтропических широтах южного полушария. Ухудшение
результатов, при использовании схемы на основе теории подобия по отно-
шению к первоначальному варианту модели было отмечено в умеренных
широтах северного полушария на глубинах от 60 до 100 метров.
� �
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Рис. 4. Широтное распределение среднеквадратической ошибки воспроизведения
температуры в слое 0–100 м в Индийском океане (90° в. д.): а) B –эксперимент, b) 
ТП-эксперимент.

Вертикальная структура в верхнем слое Индийского океана также лучше
воспроизведена в ТП – эксперименте (Рис. 4). Использование схемы на ос-
нове теории подобия позволило уменьшить ошибку в умеренных широтах
южного полушария, можно отметить уменьшение ошибки на поверхности. 
Увеличение ошибки в ТП – эксперименте, относительно B – эксперимента, 
наблюдается на нижней границе представленной области, в районе 10° ю.ш.

В целом можно отметить, что схема, построенная на основе теории подо-
бия, успешнее воспроизводит вертикальное распределение температуры в
слое от поверхности до 60 метров и в тропических и субтропических широ-
тах т.е. схема хорошо описывает эволюцию структуры квазиперемешанного
слоя и верхнего термоклина. Некоторое ухудшение результатов при исполь-
зование ТП-схемы, наблюдалось на глубинах от 60 до 100 метров в тропиче-
ской зоне Индийского и Атлантического океанов. По-видимому, это связано
с тем, что в указанных областях вертикальное турбулентное перемешивание
генерируется внутренним механизмом, не связанным с потоком энергии че-
рез поверхность и неучтенным в представленной схеме. Т.е. схема нуждает-
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ся в дополнении алгоритмом для перемешивания водных масс, лежащих ни-
же сезонного термоклина.

Работа выполнена при поддержке гранта РФФИ №14-05-3136.
�
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APPLICATION OF THE MODIFIED SIMILARITY THEORY TO 
THE MODELLING OF MIXING IN THE UPPER OCEAN

K.Yu. Bulgakov1, V.S. Molchanov2

Ocean turbulent mixing scheme based on similarity theory is considered. Re-
sults of experiments with global ocean model which used above mentioned 
scheme and scheme based on kinetic turbulent energy equation are given. It’s 
shown that applying of scheme based on similarity theory improves simulation of 
temperature vertical distribution. 
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УДК 551.465.151.3

ИНЕРЦИОННАЯ ДИНАМИКА ВЕРХНЕГО КВАЗИОДНОРОДНОГО
СЛОЯ МОРЯ

Е.В.Борисов 1, В.В.Фомин 1,2

1 ФГБУ «Государственный океанографический институт имени Н.Н.Зубова» (ГОИН)
2 ФГБОУ ВПО Московский Физико-Технический институт (МФТИ)

В работе представлены результаты анализа инерционной динамики течений в
верхнем слое моря на примере, связанном с прохождением сильного шторма 22–28
марта 2013г. в северо-восточной части Черного моря (ЧМ). Данные о структуре тече-
ний получены с применением гидродинамической модели INMOM (Institute of Nu-
merical Mathematics Ocean Model), реализованной для всей акватории ЧМ с шагом ~ 
(4 км) (Дианский и др., 2013). Сильный ветер в период прохождения шторма наблю-
дался в узкой полосе, его направление изменялось в пределах второго – третьего
квадрантов (юго-запад, юг), а скорость достигала 20 м˖с-1 и выше. В начальный пери-
од шторма скорость течения в зоне его действия резко возросла до 70–100 см˖с-1 и
более, что совпало с повышением уровня моря у берега на 16 см. Проведенные на
этот период времени расчёты высоты ветрового волнения с помощью модели РАВМ
показали резкий рост его интенсивности, который и привёл к разрушению берего-
укрепительных сооружений в Сочи. Затем, спустя несколько часов, течения в слое 0–
30м перестали соответствовать штормовому ветру, в среднем сохранявшему направ-
ление, и расчётному распределению уровня моря, резко изменяя направление и ско-
рость, формируя вихревые образования вдоль побережья и во всей восточной части
моря. Однако при осреднении за весь период шторма (23–28 марта) пространствен-
ное распределение поверхностных течений явно обнаруживает связь с осреднённым
распределением уровня моря. Период колебаний скорости течения в активном слое
близко соответствовал частоте Кориолиса и в среднем составил около 18 час, однако
слой скачка плотности на глубине несколько ниже 30 м при этом оставался практиче-
ски неподвижным и течения в нём почти не испытывали колебаний. В тоже время
поведение меридиональной составляющей скорости течения в районе с размытым
полем уровня моря указывало на возникновение выраженных вертикальных колеба-
ний в верхнем слое и ниже пикноклина. В статье содержатся результаты анализа мо-
дельных данных преимущественно в диапазоне инерционных масштабов.

Введение
23–28 марта 2013 г. практически вся акватория Чёрного моря находилась

в пределах южной периферии крупного циклона, сопровождавшегося резким
усилением ветра. Наиболее сильный ветер наблюдался в полосе, пересекав-
шей Чёрное море с юго-запада и запада на восток и север, и выходившей к
побережью северо-восточной части моря с направлением на север в районе
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Сочи. Скорость ветра в течение указанного срока достигала 20 м/с и выше, 
что привело в начальной фазе шторма к повышению уровня моря на 16 см и
к выраженному росту ветрового волнения и вызвало разрушение береговых
сооружений (Рис. 1). 

��
Рис. 1. Просадка и разлом элементов берегозащитных конструкций.

Затем уровень моря понизился у берега до + (4–6) см и, несмотря на про-
должавшийся штормовой ветер, практически оставался неизменным, испы-
тывая слабо выраженные локальные вариации. Это явление вызвало законо-
мерный интерес, в связи с чем, была предпринята попытка смоделировать
наблюдавшуюся ситуацию с помощью численной модели ИНМОМ. Пара-
метры этой модели и особенности её структуры представлены в (Zalesny et
al., 2011, Дианский и др., 2013). Результаты расчётов показали, что скорость
течения в верхнем однородном слое (ВКС) при этом достигала 1 м/с и выше
и практически не коррелировала с уровнем моря, что естественным образом
привело к заключению об инерционной природе течений. Этот вывод под-
тверждался и тем, что течения в пределах ВКС имели выраженную перио-
дичность с положительным сдвигом частоты по вертикали в пределах 2–6% 
от реальной инерционной на широте 43o N (соответствует периоду 17,6 час.). 

Постоянная скорость ветра, естественно, в течение половины инерцион-
ного вращения вектора скорости работает на генерацию её орбитальной со-
ставляющей, в основном совпадая с ней по направлению, а в течение другой
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половины – на её разрушение. Следует отметить, что колебания скорости
течения на инерционной частоте, вообще говоря, не гарантируют их исклю-
чительно инерционную природу, что связано с постепенным восстановлени-
ем геострофического баланса, сопряжённым с усилением геострофической
составляющей скорости течения на частоте f в слое, подверженном перемен-
ному воздействию ветра, которое нарушает этот баланс (Pollard, 1970). В
связи с этим упомянем отмеченное автором изменение соотношения ампли-
туд чисто инерционных колебаний с колебаниями геострофического проис-
хождения на инерционной частоте при длительном постоянном воздействии
ветра на водную поверхность. На начальном этапе амплитуда чисто инерци-
онных колебаний явно превосходит амплитуду геострофических колебаний, 
но со временем (порядка двух – трёх суток) это соотношение меняется на
противоположное. 

Инерционными называют колебания скорости течения на частоте Корио-
лиса f, обусловленные инерционным вращением вектора скорости. В науч-
ной литературе имеется классическое определение инерционных колебаний, 
согласно которому инерционные колебания обладают следующими внешни-
ми признаками (Праудмэн, 1957):
1. «Все круговые траектории имеют свои центры на одной и той же верти-

кали; в этом случае вода движется, как твёрдое тело с угловой скоростью
2ω sinφ (φ – географическая широта места).

2. Все частицы на горизонтальной поверхности имеют одну и ту же ско-
рость в одно и то же время; в этом случае вода на горизонтальной по-
верхности движется, как жёсткая пластина…». 
Согласно (Монин и др., 1974), инерционные колебания скорости течения

горизонтальны в однородном слое, имеют круговую поляризацию и пред-
ставляют собой внешнее проявление орбитального движения инерционных
волн, формируемых в поле скорости под действием вращения планеты. 

Заметим, что если бы выполнялось правило 1), то направления векторов
скорости на противоположных концах диаметра зоны вращения было бы
противоположным. Внешне такое вращение иногда образует видимый вихрь
на поверхности моря, имеющий в Чёрном море пространственные масштабы
в диапазоне от десятков до сотен километров. Однако правило 2) исключает
возможность такого вращения, поскольку при его соблюдении горизонталь-
ные градиенты скорости внутри зоны вращения отсутствуют, и вертикальная
составляющая вихря скорости обращается в 0 в соответствии с законом не-
разрывности потока. В нашем случае зона вращения меняет место и разме-
ры. Может быть вращающаяся «пластина» находится на периферии зоны
вращения, центр которой находится за её пределами. Но тогда она должна
вращаться как целое вокруг центра, описывая замкнутую кривую. В общем, 
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представить себе геометрию вращения довольно сложно. Попытки её по-
строения пока успехом не увенчались.

Согласно (Bell, 1978), фазовая скорость инерционных волн перпендику-
лярна их групповой скорости, которая совпадает с направлением потока
энергии. Инерционные волны могут существовать в частотном диапазоне
0 ≤ 2f. Более того, их частота определяется направлением их движения. Вол-
ны, распространяющиеся перпендикулярно оси вращения, имеют ω = 0 и
часто называются геострофическими модами. Инерционные волны, распро-
страняющиеся параллельно оси вращения, имеют частоту ωmax = 2f. На сфере
инерционные волны вынуждены иметь дискретные частоты в указанном
диапазоне, поскольку в нём имеются промежутки, в которых они не могут
существовать. Речь идёт, по всей видимости, об инерционных волнах в стра-
тифицированной среде с произвольным углом наклона изолиний равной
плотности. В нашем случае в верхнем слое они параллельны поверхности, 
так что должны распространяться в горизонтальной плоскости (что под-
тверждается модельными данными) и иметь частоту ω = 2f (что не соответ-
ствует результатам расчётов). 

Результаты исследований инерционных колебаний в водах океанов и мо-
рей содержат ряд других противоречий. Так, в (Монин и др., 1974) отмечает-
ся их локальный характер, что подтверждается выраженной перемежаемо-
стью свободных колебаний в океане и быстрым падением корреляции
скорости в горизонтальном направлении. По вертикали эти колебания имеют
максимум амплитуды в слое скачка плотности и сохраняют высокую коге-
рентность вплоть до глубины порядка полутора километров. Однако, резуль-
таты численных расчётов динамики вод Чёрного моря в период шторма 22–
28 марта 2013 г. в районе Сочи не соответствуют приведенным выше выво-
дам. Практически вся энергия инерционных колебаний горизонтальных
компонент скорости сосредоточена в верхнем квазиоднородном слое (ВКС). 
На нижней границе слоя они затухают. Ниже пикноклина инерционные ко-
лебания горизонтальных компонент скорости проявляются локально, но
весьма своеобразно, о чём речь впереди. Существует возможность их выра-
женной модуляции ветром при шторме. В (Pollard, 1970) на основании каче-
ственного анализа результатов наблюдений утверждается, что усиление или
разрушение инерционных колебаний горизонтальной скорости течения про-
исходит преимущественно под влиянием изменений скорости ветра, имею-
щих частоту более высокую, чем f, и, соответственно, меньшие простран-
ственные масштабы. Это приводит к выраженной перемежаемости
инерционных колебаний в верхнем слое. Поэтому наблюдаемый эффект пе-
редачи энергии от внезапного изменения скорости и направления ветра зна-
чительно выше, чем воздействие постоянного штормового ветра, сохраняю-
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щего свои характеристики в течение нескольких суток. Автор отмечает, что
присутствие высокочастотных колебаний скорости ветра усиливает инерци-
онные колебания скорости течения в верхнем слое океана. В соответствии с
положениями классической теории колебаний такой характер действия
внешней силы способствует установлению их автомодельного режима (Хай-
кин, 1971). Инерционные колебания и при шторме тоже являются локаль-
ными, но при этом характер их локальности зависит от распределения ско-
рости возбуждающего их ветра (Зацепин и др., 2011). На Рис. 4 легко видеть, 
что амплитуда инерционных колебаний в ВКС практически следует за изме-
нениями максимальных значений скорости ветра с запаздыванием на 4–6
часов. Фаза вращения вектора скорости течения на каждом горизонте оста-
ётся постоянной в пределах пространства, определяемого масштабами из-
менчивости поля скорости ветра. При ослаблении ветра в ВКС в поле скоро-
сти течения появляются устойчивые центры инерционного вращения
(Зацепин и др., 2011). В ряде зарубежных работ утверждается, что инерци-
онные колебания скорости течения изменяют частоту при прохождении че-
рез крупномасштабные геострофические структуры и через вихревые поля
инерционных и более мелких масштабов (D’Azaro, 1985; Danioux et al., 2002 
и др.). Это приводит к расширению инерционного максимума в частотном
спектре скорости и к появлению так называемых «околоинерционных волн». 
В нашем случае следует учитывать, что структура ВКС не является одно-
родной: на глубине около 5 м наблюдается слабо выраженный слой скачка
условной плотности (Рис. 5), что тоже может быть причиной сдвига частоты
с глубиной. Вместе с тем в ряде работ указано, что сдвиг фаз инерционных
колебаний в пределах верхнего однородного слоя отсутствует. В (Pollard,
1970) в связи с этим упоминается даже одна из ранних работ Экмана. С па-
дением скорости ветра в прибрежном пограничном слое образуются види-
мые вихри с масштабами от одного километра (в непосредственной близости
от берега) до десятков километров (дальше от берега и до ОЧТ). За предела-
ми ОЧТ размер вихрей увеличивается до сотни километров (Зацепин и др., 
2011). Авторы утверждают, что при сильном ветре вихри разрушаются, и
поле течений становится более однородным. Однако расчёты показывают, 
что и при сильном ветре тоже происходит генерация вихрей, но они в основ-
ном не имеют замкнутого характера, образуя пространственные неоднород-
ности, разделённые зонами однонаправленных потоков, имеющих вид ло-
кальных струй (Рис. 3). Время их существования сокращается, они
становятся менее устойчивыми, что создаёт впечатление стохастизации поля
течений. Однако пространственные масштабы неоднородностей имеют тен-
денцию к увеличению. При этом скорость течений в точке испытывает коле-
бания на околоинерционной частоте, амплитуда которых модулируется из-
менениями скорости ветра. Кроме того, в (Зацепин и др., 2011) показано, что
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в случаях продолжительного периода релаксации ветра большая часть вих-
рей выносится в открытое море, а вихри, остающиеся в прибрежном погра-
ничном слое, имеют тенденцию к образованию дипольных структур. Следу-
ет также отметить, что, несмотря на выраженные колебания ветра в
диапазоне частот, заметно отличающихся от f, в ВКС в течение всего перио-
да шторма устойчивые колебания скорости течения в точке наблюдаются
только в диапазоне частот, близких к инерционной. Ветер непосредственно
влияет только на изменение амплитуды колебаний скорости. При этом ши-
рина соответствующего максимума в спектре скорости течения не превыша-
ет нескольких процентов от f (Pollard, 1970). Авторы (Зацепин и др., 2011), 
ссылаясь на работу (Kunz, 1985), утверждают, что зона положительной «эк-
мановской ветровой накачки», образуемая циклональной завихрённостью
среднего ветра, является ловушкой для инерционных колебаний скорости
течения. При этом происходит их взаимодействие с геострофическими со-
ставляющими скорости, в процессе которых баротропные составляющие
геострофики выполняют роль ловушки инерционных колебаний, а баро-
клинные, в дополнение к роли ловушки, увеличивают амплитуду инерцион-
ных колебаний чуть ли не на порядок. Кроме того, в процессе этого взаимо-
действия происходит расширение инерционного максимума в спектре
скорости на половину величины локальной оценки вихря скорости. В ре-
зультате генерируются «околоинерционные» волны, которые придают инер-
ционным колебаниям волновой характер. Вопросу взаимодействия инерци-
онных колебаний с геострофическими и прочими составляющими течения
посвящено большое количество работ (Калашник, 2008; Гилл, 1984; Danioux
et al., 2011; Davis and Xing, 2002; D’Azaro, 1995; Garrett, 2001; Klein and
Llevelin-Smith, 2001; Morozov and Velarde, 2008; Polzin, 2008; Elipot et al.,
2010; и др.). В нашем случае зона положительной ветровой накачки нахо-
дится непосредственно в районе шторма (Рис. 5). (Kunz, 1985) показал, что в
случае прохождения околоинерционных волн через геострофический сдвиг
скорости горизонтальная неоднородная относительная завихрённость даёт
эффект, аналогичный эффекту β – плоскости, впервые описанному Гиллом
(Gill, 1984), и выражающийся в смещении поля околоинерционных волн в
сторону от траектории шторма. В статье (Zhai et al., 2004) показано, что
инерционные колебания волны распространяются вправо от траектории
шторма, что подтверждается анализируемыми результатами расчётов штор-
ма на Чёрном море.

В (Монин и др., 1974) упоминается ряд гипотез относительно механизма
возникновения инерционных колебаний. В их числе гипотеза Вебстера о
происхождении инерционных колебаний от прямого воздействия ветра, ги-
потеза Хендершотта о локальной генерации этих колебаний в результате
резонансного возбуждения приливными колебаниями на широте 30o, гипоте-
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за Хассельмана о возбуждении инерционных колебаний в процессе нелиней-
ного взаимодействия высокочастотных волн. Там же упомянута работа Ман-
ка и Филлипса, авторы которой показали, что случайно распределённые ис-
точники возбуждения в полосе шириной порядка масштаба Эйри, в оценку
которого входит частота Вяйсяля-Брента N = (g∆ρ/hρo)1/2, привели бы к
слишком большой продолжительности инерционных колебаний (порядка
100 дней), а локальное когерентное возбуждение не соответствовало бы
быстрому затуханию когерентности по горизонтали. Поэтому отмеченные в
процессе исследований свойства реального возбуждения инерционных коле-
баний должны находиться в пределах между этими экстремальными случая-
ми. Упомянем также гипотезу Л.М. Фомина и В.А. Соколова (Соколов, Фо-
мин, 1985), согласно которой инерционные колебания генерируются в
результате неустойчивости среднего течения Экмана в пограничном слое
океана. Похожая гипотеза принадлежит Г.В. Иваненкову (Иваненков, 1974), 
который полагал, что генерация инерционных вихрей в пограничном слое
Чёрного моря есть результат конвективной неустойчивости основного
вдольберегового течения, обусловленной неоднородностью поля плотности
и геометрии твёрдых границ. Те же причины возникновения инерционных
вихрей отмечены в монографии (Иванов, Белокопытов, 2011). Создаётся
впечатление, что на самом деле для возникновения инерционных колебаний
достаточно любого воздействия, порождающего течение, которое в любом
случае будет колебаться с инерционной частотой. 

Особого упоминания заслуживают результаты экспериментальных ис-
следований динамики морских вод, связанной с воздействием ветра на мор-
скую поверхность, приведенные в работе (Pollard, 1970). При N(z) = const
вертикальное распределение суммарных амплитуд инерционных колебаний
описывается экспоненциальным падением периодических возмущений. 
Компонента cкорости течения, определяемая инерционным вращением при
постоянной скорости ветра, может на начальном этапе формирования дина-
мики ВКС вдвое превосходить составляющую скорости, определяемую гео-
строфикой. Однако, с течением времени влияние геострофики постепенно
становится определяющим.

Согласно (Pollard, 1970), энергия инерционных колебаний скорости
практически не зависит от стратификации плотности, от горизонтальных
размеров поля ветра и от глубины океана и хорошо описывается формулой
Верониса – Стоммела: 

Ei = τo
2 [1 – cos(fT)]/2ρaf2,

где τo – напряжение трения ветра, а – толщина слоя, подверженного
непосредственно действию ветра, и Т – продолжительность действия ветра. 
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Таким образом, учитывается возможность того, что толщина слоя трения
может быть меньше толщины ВКС. Энергия геострофической составляющей
скорости существенно зависит от длительности действия ветра: EG ~ τo

2 T2.
На фоне колебаний с частотой инерционного вращения f формируются

видимые вихри с размерами от нескольких километров непосредственно у
берега до десятков километров в пределах прибрежного пограничного слоя
(до струи ОЧТ) и до сотен километров за пределами прибрежного слоя
(Zatsepin et al., 2003; Иванов, Белокопытов, 2011).  

Сделать однозначные выводы о поведении инерционных колебаний ско-
рости на основе приведенного обзора довольно сложно. 

Применение модели INMOM для расчета циркуляции Черного моря
В качестве гидродинамической модели для расчета полей течений на ак-

ватории Чёрного моря использовалась сигма-модель морской и океаниче-
ской циркуляции INMOM (Zalesny et al, 2012; Дианский и др., 2013). В ее
основе лежит полная система так называемых примитивных уравнений гид-
ротермодинамики океана в сферических координатах в приближениях гид-
ростатики и Буссинеска. 

Прогностическими переменными модели служат горизонтальные компо-
ненты вектора скорости, потенциальная температура T, соленость S, откло-
нение уровня океана от невозмущенной поверхности и, если нужно, толщина
и сплоченность морского льда. Для расчета плотности используется уравне-
ние состояния, специально предназначенное для численных моделей.

Главная особенность INMOM, которая отличает ее от других известных
моделей океана, заключается в том, что в численной реализации INMOM
используется метод расщепления по физическим процессам и простран-
ственным координатам. 

Метод расщепления дает возможность эффективно реализовывать обла-
дающие малой диссипативностью квази-полунеявные схемы интегрирования
по времени. Они позволяют применять временные шаги, в несколько раз
большие, чем в моделях общей циркуляции океана, основанных на явных
схемах с аналогичными пространственным разрешением и коэффициентами
вязкости и диффузии. 

С помощью INMOМ можно быстро рассчитывать циркуляцию всего
Чёрного моря на любой заданный физический момент времени, поскольку
временной шаг этой модели большой, порядка 5 минут.

Более подробно модель INMOM для Чёрного моря изложена в работе
(Zalesny et al., 2012). Пространственное разрешение модели составляет 3' и
2'24" по долготе и широте, соответственно, что равно ~ 4 км. Сеточная об-
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ласть в горизонтальной плоскости содержит 287×160 узлов. По вертикали
задается 40 неравномерно распределенных по глубине σ-уровней. 

Для задания глубин использовались данные по топографии Земли
GEBCO (http://www.gebco.net) с пространственным разрешением 30". Ис-
ходные данные высокого разрешения сглажены несколько раз с помощью
фильтрации Тьюки и ограничены минимальной глубиной 1 м. 

Для построения начальных условий по T и S использованы данные Мор-
ского гидрофизического института, представляющие собой 3-х-мерные
среднемесячные климатические поля на акватории Чёрного моря с про-
странственным разрешением порядка 25–50 км, которые интерполируются
на сеточную область модели. 

23–28 марта 2013 г. на Чёрном море в районе Сочи наблюдался шторм со
скоростью ветра до 20 м/с и выше. Была предпринята попытка смоделиро-
вать гидрологическую ситуацию в районе шторма с помощью численной
математической модели ИНМОМ (модель ИВМ РАН). Для имитации поля
ветра над морем использовалась модель WRF. Расчет атмосферного воздей-
ствия осуществлялся по балк-формулам по приводным синоптическим ха-
рактеристикам атмосферы из базы данных Европейского центра среднесроч-
ного прогноза погоды (ЕЦСПП) Era-Interim (http://data-
portal.ecmwf.int/data/d/interim_full_daily/) с пространственным разрешением
0,75° (Рис. 2). 

Предварительные выводы, сформулированные на основе результатов мо-
делирования, сводятся к следующему.

1. Внешний взгляд на пространственные распределения скорости тече-
ний, уровня моря и глубину залегания верхней границы пикноклина приво-
дит к выводу, что течения в ВКС не коррелируют ни с колебаниями уровня
моря, ни с изменениями положения пикноклина в диапазоне колебаний с
частотой, близкой к f. Существенный вклад в динамику течений вносят ло-
кальные её компоненты.
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Рис. 2. Модельное поле приповерхностного ветра над Черным морем на
04 час. МСК 24.03.2012г., полученное с применением модели WRF. Цветом
и масштабом стрелки показана величина и направление скорости ветра в м/с

Исключение составляет лишь северо-западная часть района, где структу-
ра прибрежных крупномасштабных течений почти не нарушается. Однако
хорошо заметно последовательное смещение фазы когерентного вращения
вектора течения в ВКС с северо-запада на юго-восток. Таким образом, наря-
ду с констатацией факта влияния ветра, имеющего в районе открытого моря
западное направление, подтверждается вывод о том, что инерционные воз-
мущения уходят вправо от траектории шторма. 

2. Горизонтальные инерционные составляющие скорости течения стано-
вятся слабыми на глубине около 30 м, примерно соответствующей среднему
положению границы верхнего пикноклина (Рис. 4). При этом частота колеба-
ний скорости в пределах верхних 7,5м остаётся постоянной и соответствует
периоду 18,8 ч. Ниже она постепенно растёт и на нижней границе этого слоя
соответствует периоду 18.00 ч. При этом период инерционных колебаний на
широте 43o N равен 17.6 ч. (Рис. 4), что указывает на сдвиг частоты колебаний
в верхнем слое, что, возможно, происходит под влиянием либо крупномас-
штабной геострофики, либо вихревых структур (Davis and Xing, 2002; 
D’Azaro, 1995; Elipot et al., 2010) .
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Рис. 3. Скорости течения на 10 час. МСК 23.03.2012 г. (вверху) и сформирован-
ный ими уровень моря на 00.00 час МСК 24.03.2012 г. (внизу) в восточной части
Черного моря, рассчитанные по модели INMOM
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Рис. 4. Скорость ветра (м/с) по модели WRF (вверху), зональная (в центре)
и меридиональная (внизу) компоненты скорости течений (см/с) по модели
INMOM, в точке 39o.2 E, 43o.0 N
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3. Амплитуда квазиинерционной составляющей колебаний скорости те-
чения возрастает при увеличении скорости ветра со сдвигом в пределах 4–6
часов, что указывает на явное влияние действующей силы трения ветра на
их формирование (Рис. 4). Численные расчёты показали, что на начальном
этапе шторма уровень в прибрежной зоне поднялся на 16–
20 см, что вызвало резкое возрастание высоты ветровых волн. Но через не-
сколько часов повышение уровня упало до + (4–6) см. Это повышение уров-
ня, более выраженное у берега, затем остаётся постоянным, указывая на
формирование квазипостоянной градиентной составляющей скорости, 
направленной вдоль берега на северо-запад. При наложении инерционных
колебаний скорости, имеющих более высокую амплитуду, на крупномас-
штабное поле течений, последнее сохраняет свою структуру только в при-
брежной зоне и на западе области, за пределами траектории шторма. Это
взаимодействие противоположно направленных течений более заметно в
прибрежной зоне, где результирующая скорость течения периодически обра-
зует локальные возмущения, направленные против ОЧТ. В отдельные про-
межутки времени образуются обширные зоны, в которых вектора скорости в
процессе вращения одинаковы по величине и направлению. 

Рис. 5. Вертикальный профиль условной плотности σt (кг/м3) в точке 39o.2 E,
43o.0 N на 25.03.2013 согласно результатам моделирования с помощью INMOM.

Вероятно, центры вращения в этих зонах находятся за их пределами и
смещаются в пространстве когерентно с векторами скорости по своей траек-
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тории. Следует иметь в виду, что динамика верхнего слоя не обходится без
формирования длинных волн, в том числе захваченных прибрежной зоной. 
Общая картина пространственно-временной изменчивости течений очень
сложна и едва ли доступна для аналитической имитации. Поэтому приве-
денный ниже анализ модельной динамики сводится к объяснению возмож-
ных механизмов формирования наиболее проявленных эффектов.

4. Основной и практически единственной устойчивой частотой колеба-
ний как инерционной, так и геострофической природы, является частота, 
близкая к инерционной f (Рис. 4). Отклонения от этой частоты на разных
горизонтах незначительны, что указывает на возможность резонансного ме-
ханизма их формирования. А.С. Монин (Монин и др., 1974) называет обра-
зуемые при отсутствии вертикальной стратификации плотности простран-
ственно-временные гидродинамические структуры инерционными волнами. 
В западной научной литературе большое внимание уделяется отличию ча-
стоты регистрируемых колебаний скорости от инерционной. Соответствен-
но, эти колебания называются околоинерционными. При сильном ветре
уединённые вихревые образования в масштабах десятков километров фор-
мируются редко и быстро разрушаются (Зацепин, 2011). Амплитуда инерци-
онных колебаний модулируется трением ветра, образуя неустойчивые про-
странственные неоднородности в масштабах десятков и сотен километров, 
выделяющиеся на общем фоне. Кроме того, амплитуда вектора скорости в
пределах зоны вращения не остаётся постоянной по горизонтали, что проти-
воречит классическому представлению об инерционных колебаниях скоро-
сти морских течений (Праудмэн, 1957). Судя по результатам расчётов, ам-
плитуда инерционных колебаний скорости течения тоже колеблется с
частотой, близкой к f, достигая максимума при направлении течения на се-
вер – северо-восток, т.е. на берег. Это характерно и для зон вращения, рас-
положенных на удалении от побережья. Очевидно, такое периодическое
ослабление переменной скорости течения происходит при относительно по-
стоянной скорости ветра, в промежутки времени, когда ветер и течение про-
тивоположны по направлению.

5. Центры зон интенсивного вращения векторов скорости в пределах
ВКС тоже периодически смещаются и иногда оказываются в пределах зон
вращения. Тогда течения внутри такой зоны приобретают вихревой, в боль-
шинстве случаев, антициклонический характер, что вызывает образование
вертикального потока в центре зоны вращения, направленного вниз (Рис.7). 
Ниже ВКС наблюдается встречный локальный подъём зоны с малыми ско-
ростями течения, расположенной ниже пикноклина. Следовательно, враще-
ние с инерционной частотой выше и ниже пикноклина происходит в разных
направлениях. Это можно объяснить действием локального механизма вос-
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становления геострофического равновесия (Гилл, 1986). При инерционном
вращении вектора скорости в ВКС глубже пикноклина возникает вертикаль-
ный поток вверх, компенсирующий смещение пикноклина вниз. Благодаря
ему пикноклин остаётся практически неподвижным и теряет корреляцию со
скоростью течения в ВКС.

Анализ результатов численного моделирования
Итак, результаты моделирования указывают на то, что при шторме круп-

номасштабная геострофика и мезомасштабные квазиинерционные колебания
существуют одновременно. Первая возникает в основном под действием
ветра. В замкнутых и полузамкнутых морях северного полушария, куда бы
ни был направлен ветер, он всегда создаёт нагон у берега, который способ-
ствует циклонической циркуляции. Зимой ветер сильнее, и в это время
вдольбереговой циклонический круговорот в море более выражен, чем ле-
том. Географическое распределение крупномасштабной составляющей поля
ветра создаёт на этом фоне зоны положительной и отрицательной ветровой
накачки. Эта структура распространяется на слой моря, лежащий ниже пик-
ноклина, в котором наблюдается падающий с глубиной положительный гра-
диент плотности (Рис. 5). Специалисты отмечают, что в районе исследова-
ний находится обширная зона положительной «экмановской ветровой
накачки», которая характеризуется устойчивым вертикальным потоком вод, 
направленным вверх и образующим обширный купол пикноклина (Рис. 6).
Механизм формирования крупномасштабной ветровой составляющей, свя-
занный с «экмановской ветровой накачкой», подробно рассмотрен в (Гилл, 
1986). Так как циклонический круговорот крупномасштабный и поддержи-
вается при любых ветровых условиях, то запас его потенциальной энергии, 
сосредоточенный в зонах положительной ветровой накачки, в среднем зна-
чительно выше кинетической энергии мезомасштабных локальных инерци-
онных вращений. 
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Рис. 6. Зоны положительной (более темный цвет) и отрицательной «экмановской
накачки» Wo˖10-6м/с (Зацепин и др., 2011).

Инерционные вращения в ВКС Чёрного моря направлены в сторону, про-
тивоположную крупномасштабной геострофической циркуляции. Поэтому
суммарная скорость течения в ВКС складывается под действием двух проти-
воположно-направленных сил: силы, связанной с влиянием локального гра-
диента давления, и отклоняющей силы Кориолиса. Так что инерционные
вращения в ВКС в смысле соблюдения правил, приведенных Праудмэном, 
могут быть относительно устойчивыми только в зоне, где поле уровня моря
размыто и имеет кривизну, способствующую усилению инерционного вра-
щения вектора скорости течения (например, на участке прибрежной зоны
около Сухуми), а в других местах они возникают и разрушаются спорадиче-
ски. При этом следует иметь в виду, что инерционные вращения совершают-
ся около некоего центра, который должен находиться за пределами зоны
вращения (иначе вращение вектора скорости на противоположных краях
зоны вращения будет разнонаправленным). И если зона вращения меняет
своё положение, то его, соответственно, меняет и центр вращения. Этот про-
цесс, судя по всему, тоже имеет свою периодичность, близкую к инерцион-
ной.  

Связь инерционных колебаний скорости течения с крупномасштабной
экмановской динамикой, образующей зоны положительной и отрицательной
ветровой накачки, на первый взгляд не очевидна. В основе механизма ветро-
вой накачки проявляется зависимость вертикального потока от локального
вихря скорости:
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∂Ωz/∂t + f ∂w/∂z = ∂/∂z Ωz(τx,y) (1)

где f – параметр Кориолиса, w – вертикальная скорость, Ωz = ∂v/∂x –
∂u/∂y, z – глубина, (τx,y) = ∂τy,z/∂x – ∂τx,z/∂y – вертикальная составляющая
вихря силы трения. В стационарном варианте эта связь становится ещё более
очевидной. Нелинейные члены уравнений динамики в двумерном прибли-
жении исчезают, что легко доказать, используя уравнение неразрывности
(Борисов, 2015). Крупномасштабная динамика складывается в результате
длительного процесса накопления энергии, сбалансированной в поле круп-
номасштабной геострофики. Согласно (Pollard, 1970), на этом фоне возни-
кают и геострофические колебания скорости с частотой f. Поскольку в
нашем случае колебания поверхности моря с частотой f отсутствуют
(Рис. 8), то эти колебания могут иметь бароклинный характер и проявляться
там, где есть вертикальная стратификация, на глубине 5–7,5 м и ниже 30 м. 
Для их визуализации была сделана попытка проследить колебания солёности
на глубине 30 м в точке с координатами 39o.2 E, 43o.0 N, но она не дала явно
выраженных результатов: слой скачка солёности оставался практически не-
подвижным. Однако на разрезе вдоль побережья между точками с координа-
тами 43o,0 N, 39o,2 E и 43o,0 N, 40o,0 E удалось зафиксировать искривление
изотах, характерное для двух синхронных вихрей, расположенных в верхнем
тонком слое и ниже второго однородного слоя, находящегося в среднем в
пределах глубин от 5–7,5 до 30 м (Рис. 7).
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Рис. 7. Амплитуда зональной компоненты скорости течения, см/с, вдоль разреза
между точками с координатами (39o.2 E; 43o,0 N ) и (40o,0 E; 43o,0 N).

Судя по изгибу изотах, эти вихри имели взаимно противоположное вра-
щение, верхний антициклональное, а нижний – циклоническое. Горизон-
тальные масштабы вихрей (верхний к нижнему) соотносятся приблизитель-
но как 1:4. Анимация, построенная на вдольбереговом разрезе, 
продлевающем разрез между указанными выше точками на северо-запад, 
показала, что подобная картина наблюдается в упомянутом выше месте
(район Сухуми) в слое от поверхности до 100 м и глубже с периодичностью, 
близкой к инерционной. Это происходит не везде, а локально, где находится
зона размытых горизонтальных градиентов давления, расположенная у по-
бережья в районе Сухуми. Вертикальное смещение изотах в нижнем слое на
«околоинерционной» частоте и в масштабах, соответствующих вихревому
образованию в ВКС и обратное к нему по направлению, вероятно связано с
компенсацией локального нарушения крупномасштабного геострофического
равновесия. По-видимому, так проявляется связь инерционных вращений с
крупномасштабной геострофикой, суммарная «энергетическая ёмкость» ко-
торой выше, чем у процессов инерционного масштаба. Синхронное смеще-
ние нижней границы ВКС может вызвать резонансное увеличение амплиту-
ды инерционных колебаний. Учитывая, что такая динамика имеет
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локальный характер, в целом, для внешнего наблюдателя, она представляет-
ся случайной. Таким образом, в условиях южных морей в пределах верхнего
активного слоя могут реализовываться два режима инерционных течений. 
Первый, режим потенциального вращения, при котором верхняя и нижняя
границы ВКС остаются неподвижными, вся зона вращения занята одновре-
менно и однонаправленно вращающимся потоком при отсутствии геостро-
фической инерционной составляющей. Последнее подтверждается непо-
движностью уровня моря (Рис. 8) и нижней границы ВКС. Такой режим
возникает там, где центр вращения вектора скорости находится за пределами
занятой им зоны, и влияние градиентов давления преодолевается инерцион-
ным вращением. Однонаправленное вращение вектора скорости в слое воды
на большой площади при отсутствии колебаний верхней и нижней границ
слоя возможно только при соответствующем компенсационном изменении
поля скорости в соседних зонах.

При втором режиме преодоление влияния горизонтального градиента
давления силой Кориолиса происходит в условиях, когда центр вращения
находится в пределах самой зоны вращения вектора скорости. Тогда в цен-
тре образуемого антициклонального вихря возникает вертикальная состав-
ляющая скорости инерционного вращения, направленная вниз, деформиру-
ющая геометрию нижней границы ВКС и локально нарушающая
крупномасштабный геострофический баланс. Он восстанавливается путём
генерации обратного вращения и встречного вертикального потока в нижнем
слое в масштабе действующего возмущения. При этом ВКС в пределах ан-
тициклонального вихря сдавливается с двух сторон и сплющивается, стано-
вясь более плоским, что должно приводить к увеличению его размеров
(Рис. 7). В циклоническом вихре картина должна быть обратной. В связи с
вертикальным распределением плотности эта проблема рассмотрена в моно-
графии (Праудмэн, 1957, разд. 49). 

Чтобы разобраться в структуре инерционных вращений, построим их ка-
чественное описание в терминах уравнений динамики. Ориентацию системы
координат сохраним в виде, соответствующем численной расчётной схеме. 

∂u/∂t + u∂u/∂x + v∂u/∂y - fv = 1/ρo (-∂P/∂x + ∂τxz/∂z); (2) 

∂v/∂t + u∂v/∂x + v∂v/∂y + fu = 1/ρo (-∂P/∂y + ∂τyz/∂z); (3)

∂u/∂x + ∂v/∂y + ∂w/∂z = 0; (4)

∂ρ/∂t – w ∂ρ/∂z = 0. (5)

Инерционные колебания формируются под действием внешнего трения, 
в результате чего скорость в однородном слое практически не имеет сдвига
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по фазе. Во многих известных монографиях они описывается как колебания
твёрдого тела. Модельные поля скорости есть результат суммарного эффекта
силы трения ветра. Выделяя инерционные колебания скорости, следует
пользоваться их физическим определением. Поэтому считается, что поток
энергии за счёт ветрового трения превалирует над потерей импульса на
внутреннее трение в пределах ВКС (Должанский, 2011). Суммарный эффект
трения в ВКС, проявляемый в изменениях амплитуды инерционных колеба-
ний, считается пропорциональным скорости течения, так что 1/ρo∂τxz/∂z = -γu
и 1/ρo∂τyz/∂z = -γv (Должанский, 2011). Рассмотрим первый режим инерци-
онного вращения. Умножив уравнение (2) на u и (3) на v и сложив их, при
отсутствии градиентов давления и в рамках двумерного приближения, полу-
чим:  

∂/∂t(u2 + v2) = - 2γ(u2 + v2)                  (6)

Отметим, что в уравнении (6) инерционная частота f отсутствует. Это
есть результат круговой поляризации инерционных вращений. В рамках
двумерной постановки задачи (2)–(4), пренебрегая вертикальной составля-
ющей скорости и градиентом давления при первом режиме вращения и, по-
скольку -γv ∂/∂y(v/u) = - γv∂(v/u)/∂ζ ∂ζ/∂y = γuv ∂/∂ζ(v/u) , и, аналогично, -γu
∂/∂x(v/u) = - γuv ∂/∂ζ(v/u), получим соотношение для описания инерционных
колебаний:

∂/∂t(v/u) + f [1 + (v/u)2] = 0, откуда следует: arctg (v/u) = - f t + F(x,y). (7)

Если в (6) γ = γ(t), то возникает амплитудная модуляция. Отсутствие вли-
яния трения в (7) связано с круговой поляризацией вращения вектора гори-
зонтальной скорости, при которой трение входит одинаково в амплитуды
составляющих скорости. При одновременном однонаправленном вращении
слоя воды, подобном вращению твёрдого тела, движение является двумер-
ным, так что вертикального смещения границ слоя не происходит. Тогда
вихрь скорости внутри зоны вращения обращается в 0, поскольку простран-
ственные градиенты скорости течения в ней отсутствуют. В этом случае
скорость течения формируется по законам динамики потенциального дви-
жения. Наиболее близким к нему движением, существующим в реальности, 
является длинноволновое. Поэтому часто встречается интерпретация инер-
ционных колебаний скорости течения как движения волнового характера
(Монин, 1974), хотя силу инерции трудно рассматривать как «возвращаю-
щую», формирующую волновое движение.                                 

Перенос кинетической энергии от ветра в ВКС можно рассматривать в
рамках теории линейной динамической реакции, допускающей описание
трения как комплексной величины, что расширяет возможности анализа. 
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Соответствующие оценки, построенные на основе применения положений
теории линейной динамической реакции, приведены в (Иваненков, 1974, 
1977). Если принять γ = α + iβ, то α на частоте f имеет порядок (10-2 ÷ 10-1)f ,
а коэффициент β ~ f. При этом β прямо пропорционален разности частот,
дающих основной вклад в вязкость, и «основной» частоты f, отвечая за рас-
ширение частотного максимума, центрированного на частоте f. Коэффици-
ент α обратно пропорционален этой разности частот. Следовательно, чем
ближе частота колебаний скорости ветра к f, тем уже максимум на частоте
инерционных колебаний, а чем шире их максимум, тем сильнее действие
диссипативной вязкости и меньше время жизни инерционных структур. 
Оценка величины «радиуса круга инерции» есть r = U/f = 106 cм = 10 км
(Праудмэн, 1957). Однако горизонтальные размеры зон вращения в нашем
случае варьируют в широких пределах. Так, выраженные пространственные
зоны когерентного вращения вектора скорости течения в ВКС в западной
части района превосходят нашу оценку в несколько раз (Рис. 3, 5). Согласно
(Зацепин и др., 2011), штормовой ветер разрушает мезомасштабные вихри, 
способствуя укрупнению динамических структур пространственной измен-
чивости течений. Авторы утверждают, что в случае шторма пространствен-
ное распределение скорости ветра имеет решающее значение.

При втором режиме инерционных вращений, используя систему уравне-
ний (2)–(4) в линейном приближении и принятую аппроксимацию внешнего
трения, получим:

∂/∂t(∂w/∂z) + fΩ = - γ ∂w/∂z; (8)

∂Ω/∂t - f ∂w/∂z = - γΩ . (9)

Отсюда следует:

∂2/∂t2(∂w/∂z) + γ2(∂w/∂z) = 0;                 (10)

∂2Ω/∂t2 + 2γ∂Ω/∂t + (γ2 + f2)Ω = 0. (11)

Уравнение (8) можно получить, пренебрегая влиянием градиентов давле-
ния. К сожалению, используемой схемой расчётов с помощью модели
ИНМОМ не предусмотрен прямой вывод вертикальной скорости. Однако, 
нетрудно видеть, что если в уравнениях (8) и (9) заменить Ω на u, а ∂w/∂z на
v, то при отсутствии градиентов давления получим линейный вариант урав-
нений (2) и (3) для инерционных колебаний скорости течения. Значит, они
должны быть попарно связаны однозначной зависимостью. Поэтому, если
принятые упрощения соответствуют действительности, вертикальную ско-
рость можно проследить по изменению поведения меридиональной состав-
ляющей скорости течения, а вертикальная составляющая вихря скорости
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должна прослеживаться по положению и геометрии изотах зональной ком-
поненты скорости (Рис. 7). Особенно чётко результат виден на анимацион-
ных изображениях. Смещения нижней границы ВКС незначительны, по-
скольку компенсируются вертикальной скоростью ниже пикноклина в
процессе восстановления геострофического равновесия. 

Решения уравнений (10) и (11) имеют вид:

∂w/∂z = G(x,y,z) + wo (x,y,z)exp (±iγt), (12)

Ω = D(x,y,z) + Ωo(x,y,z) exp [(- γ ± if)t].            (13)

Отсюда видно, что колебания вертикальной составляющей скорости
формируются трением ветра, а колебания вертикальной компоненты вихря
скорости – как трением ветра, так и инерционным вращением вектора скоро-
сти. Выделяя осциллирующую часть решения, имеем:

∂w/∂z = wo (x,y,z)exp (±iγt), (14)

Ω = Ωo(x,y,z) exp [(- γ ± if)t]. (15)

Из (14) и (15) следует, что γ в данном случае действительна и равна f по
абсолютной величине. Однако отмеченное выше отличие частоты колебаний
скорости течения от f, зависящее от z, в рамках линейной модели не прояв-
ляется. 

Зависимость w от z можно получить из уравнения (5). ρ(z) в нашем слу-
чае можно аппроксимировать зависимостью вида:

ρ(z) = ρo{1 – exp[-k(z – h(t)]},

где h(t) – глубина нижней границы ВКС. Зависимость h(t) можно постро-
ить таким образом, чтобы учесть декремент затухания колебаний в соответ-
ствии с (15). Но зависимость h(t) в нашем случае является слабой и, по всей
видимости, если считать, что с ней может быть связан упомянутый выше
сдвиг частот инерционных колебаний скорости на глубине пикноклина от-
носительно колебаний выше его, то пикноклин должен заметно смещаться
по вертикали, чего не обнаружено. Ссылаясь на приведенный выше ряд за-
рубежных публикаций, будем считать этот сдвиг результатом взаимодей-
ствия инерционных колебаний либо с геострофической структурой потока, 
либо с вихревыми его структурами в верхнем слое. В последнем случае этот
сдвиг соответствует половине величины вертикальной составляющей вихря
скорости (D’Azaro, 1984, Kunze, 1985). 
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Рис. 8. Модельный уровень моря в 06.00 МСК 23.03.2013 (вверху) и в 00.00 
25.03.2013г.

Инерционные движения в ВКС естественным образом влияют на распре-
деление вихря скорости, что приводит к деформации поля плотности и к
нарушению геострофического равновесия на нижней границе ВКС, что уже
само по себе означает взаимодействие инерционных и геострофических те-
чений. Это взаимодействие носит компенсационный характер, в результате
которого вертикальное смещение пикноклина выражено слабо. 
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При комплексном значении γ = α + iβ происходит амплитудная модуля-
ция колебаний с частотой β. Поскольку, согласно (Иваненков, 1974, 1977), β
~ f, то речь идёт о модуляции инерционных колебаний с частотой f, чем и
может объясняться их выраженная пространственная перемежаемость (Мо-
нин и др., 1974). Сдвиг фаз происходит скачком на границах зон инерцион-
ного вращения, где скорость вращения возрастает, порождая нелинейные
эффекты. Согласно (Соколов, Фомин, 1985), размер зоны вращения в океане
соответствует группе из 4–5 инерционных волн. 

Свойства системы исходных уравнений (2)–(4) в двумерном варианте на
фазовой плоскости рассмотрены в работе (Борисов, 2015). Показано, что
система имеет только одну особую точку, расположенную в нуле и пред-
ставляющую собой «фокус», так что формирование в области решения анти-
циклональных замкнутых вихрей со спиральной внутренней структурой яв-
ляется характерной особенностью системы (Амелькин, 1987). Иными
словами, антициклональный вихрь является естественным решением этой
системы уравнений. Так как выбор начала координат произволен, это реше-
ние может реализоваться в любой точке пространства. В цитируемой работе, 
кроме того, рассмотрены вопросы, связанные с резонансными явлениями, с
модуляцией решения под действием внешней силы (ветра) и закономерности
перехода колебаний от вынужденного режима к свободному. Приведены
соответствующие оценки.

Выше отмечалось, что колебания вектора скорости течения на инерцион-
ной частоте похожи на колебания орбитальной скорости длинных волн. Од-
нако отнести их к какому-либо конкретному виду затруднительно. В цити-
руемой работе они отнесены к волнам Кельвина, которые распространяются, 
оставляя берег справа, а в нашем случае они распространяются вправо от
траектории шторма южного направления, оставляя берег слева. По всей ви-
димости, мы имеем дело с длинными волнами смешанного типа, что являет-
ся обычным в условиях моря. 

Процессы генерации уединённых вихрей в верхнем слое Чёрного моря
рассмотрены в работе (Иваненков, 1974) и в многочисленных современных
публикациях с участием А.Г. Зацепина.

Выводы
На основе проведенного анализа можно сделать следующие выводы.
1. Представленный анализ проведен на основе модельных данных, полу-

ченных с использованием модели INMOM, одной из лучших численных
гидродинамических моделей. Сравнить результаты расчётов с данными
наблюдений невозможно за отсутствием последних. 
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2. Анализ литературных и модельных данных указывает на то, что инер-
ционные колебания скорости возникают в ВКС под действием любой внеш-
ней силы, порождающей течения, что не требует специального рассмотрения
вопроса о неустойчивости динамики верхнего слоя. Однако возникновение
уединённых пространственных вихревых образований инерционных мас-
штабов, по всей видимости, связано с неустойчивостью. 

3. Изменчивость максимальной скорости штормового ветра практически
повторяется изменчивостью максимальной амплитуды околоинерционных
колебаний скорости течения в пределах верхнего квазиоднородного слоя
моря со сдвигом в диапазоне 4–6 часов. Это указывает на амплитудную мо-
дуляцию околоинерционных колебаний скорости течения в верхнем слое
ветром, что непосредственно следует из уравнения для кинетической энер-
гии (6).

4. За пределами ВКС инерционное вращение вектора скорости становит-
ся слабым, так что энергия инерционного вращения в нашем случае полно-
стью заключена в пределах верхнего слоя, что не совпадает с выводом о
максимальной амплитуде инерционных колебаний скорости в пикноклине
(Монин и др., 1974). Фаза вращательного движения на поверхности моря
последовательно смещается вправо, что подтверждает известный факт дрей-
фа инерционных колебаний вправо от траектории шторма (Zhai et al., 2004).
Вопреки утверждениям авторов многих работ, посвящённых исследованию
инерционных колебаний в верхнем слое моря, обнаруживается последова-
тельное смещение частоты этих колебаний с глубиной. При этом частота
колебаний в верхнем слое толщиной 5–7 м минимальна и составляет при-
близительно 0,94 f, а с глубиной она приближается к f, достигая 0,98 f на
глубине 30 м. Это создаёт иллюзию распространения колебаний снизу вверх, 
что исключает возбуждение колебаний под действием локального ветра и
связывает его с влиянием распространения бароклинных волн, распростра-
няющихся вправо от траектории шторма. Однако в этом случае следовало бы
ожидать выраженного периодического смещения пикноклина по вертикали, 
которое, тем не менее, не отмечено. Смещение частоты колебаний скорости
в инерционном диапазоне может быть связано с прохождением сигнала че-
рез геострофические фронтальные структуры или через вихревые образова-
ния (D’Azaro, 1995; Davis and Xing, 2002).

5. Закономерности одновременного и однонаправленного вращения век-
торов скорости в пределах одной зоны и единой частоты вращения в преде-
лах ВКС в районе шторма соблюдаются не везде. При их соблюдении центр
зоны вращения верхнего слоя воды, подобного вращению твёрдого тела, 
должен находиться за пределами этой зоны (иначе векторы скорости на диа-
метрально противоположных её границах будут противоположно направ-
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ленными). Такое вращение формируется в области с размытым полем уровня
моря (давления) в районе Сухуми, где конфигурация поля уровня способ-
ствует антициклональному вращению вектора скорости течения (Рис. 3). 
Подобное вращение вектора скорости наблюдается также в открытых райо-
нах моря, но оно менее устойчиво. Отсутствие горизонтальных градиентов
скорости в зоне классического инерционного вращения исключает формиро-
вание вихря скорости и связанных с ним вертикальных потоков. 

6. Инерционное вращение вектора скорости в верхнем слое динамически
близко к вращению вектора орбитальной скорости длинных волн. Разница в
том, что орбита лагранжевой частицы в длинной волне имеет постоянный
радиус, а радиус орбиты частицы в вихре соответствует спиральному враще-
нию. Возникновение на поверхности моря антициклонального вихря сопро-
вождается вертикальным потоком в его центре, направленным вниз и ло-
кально нарушающим крупномасштабный геострофический баланс. Ниже
пикноклина образуется компенсирующий поток, направленный вверх и вос-
станавливающий геострофический баланс. В циклоническом вихре знак ско-
рости должен быть обратным. Таким образом, формируется двойной уеди-
нённый вихрь с противоположно направленным инерционным вращением
выше и ниже пикноклина. При этом нижняя граница ВКС остаётся практи-
чески неподвижной, а антициклональный вихрь сжимается по вертикали и
расширяется в горизонтальной плоскости, так что наблюдается рост гори-
зонтальных размеров возмущения. Циклонический вихрь, судя по всему, 
должен, наоборот, сжиматься в горизонтальной плоскости. Вдоль горизон-
тальных границ зон когерентного вращения образуются локальные струи. 
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INERTIONAL DYNAMICS OF THE UPPER QUASI-
HOMOGENEOUS SEA LAYER

E.V. Borisov, V.V. Fomin

Results of modeling sea currents at strong storm conditions in the North-
Eastern part of the Black Sea during 23–28 March 2013 together with their analy-
sis are presented. The calculations are based on the use of numerical model 
INMOM (the Institute of Numerical Mathematics Ocean Model) realized for en-
tire aquatorium of the Black Sea with the grid step ~ 4km. Strong wind during the 
storm was observed in narrow strip directed from South-West to the South with 
wind velocity reaching 20m˖s-1 and over. Sea current velocity at the initial period 
reached 70–100cm˖s-1 and over which happened simultaneously with sea level rise 
up to 16 – 20cm. Sea waves height modeling for this period made with the use of 
numerical RAWM model (Russian Atmosphere-Wave Model) showed fast rise of 
their hight which caused the brake of embankment cover in Sochi area. Then, after 
some few hours, currents in the layer 0–30m have finished to correspond to the 
wind velocity, which still kept it’s direction, and to calculated sea level. Instead,
they started sudden changing their direction and amplitude forming eddy-like 
structures along the shoreline and over the whole eastern Black Sea area. Never-
theless, being averaged over the storm period (23–28 March) they still showed 
definite correlation with mean sea level distribution. The period of sea currents 
oscillations in active layer closely corresponded to the Coriolis frequency which 
was about 18 hours but the picknocline situated in average at 30m depth was still 
almost immobile and currents at that depth practically vanished. But the meridio-
nal component of velocity vector in the area with smaller sea level gradients 
shows that vertical oscillations are formed above and below the picnocline having 
opposite inertial rotations. Results of more detailed analysis of information col-
lected from the modeling are presented. 
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УДК 551.465.46

ОЦЕНКА СВЯЗИ ВНУТРИГОДОВОЙ ИЗМЕНЧИВОСТИ
ХАРАКТЕРИСТИК АПВЕЛЛИНГОВ У ЗАПАДНЫХ ПОБЕРЕЖИЙ

АФРИКИ И АМЕРИКИ И КРУПНОМАСШТАБНОЙ АТМОСФЕРНОЙ
ЦИРКУЛЯЦИИ

Букатов А.Е., Соловей Н.М

Морской гидрофизический институт РАН

На основе архивной базы гидрологических данных (WOD-2013) выполнено ис-
следование согласованности внутригодовой изменчивости термического индекса
апвеллинга, частоты плавучести и характеристик низшей моды внутренних волн с
внутригодовым циклом индексов крупномасштабной циркуляции атмосферы в аква-
ториях Орегонского, Канарского, Перуанского и Бенгельского апвеллингов.

Введение
Подъём глубинных вод является объектом многосторонних научных ис-

следований в силу его влияния на гидрологические условия, воздействия на
климат и формирование погоды. Районы интенсивного прибрежного подъ-
ёма глубинных вод имеют сложную «многофронтальную» структуру, о чём
свидетельствует, в частности, пятнистая структура поля температуры и вы-
сокая изменчивость гидрофизических полей [1]. Фронтальные разделы, 
находящиеся в нестационарном состоянии, излучают широкий спектр внут-
ренних колебаний в инерционно-гравитационном диапазоне. Они оказывают
существенное влияние на характер и распространение колебаний в толще
вод океана.

К наиболее типичным районам прибрежного подъёма вод в Северном по-
лушарии относятся зоны Орегонского и Канарского апвеллингов, в Южном
полушарии – зоны Перуанского и Бенгельского апвеллингов. Несмотря на
то, что эти апвеллинги расположены у побережий разных континентов, они
обнаруживают ряд схожих черт. Вместе с тем, Орегонский, Канарский, Пе-
руанский и Бенгельский апвеллинги имеют существенные различия, связан-
ные, прежде всего, с особенностями крупномасштабной циркуляции океана
и атмосферы [2]. Состояние циркуляции атмосферы отражают глобальные
климатические индексы, определяемые по полю давления на уровне моря.

Настоящая работа посвящена исследованию связи термических проявле-
ний подъёма вод на поверхности океана и характеристик свободных внут-
ренних волн с индексами Северо-Атлантического Колебания NAO (North 
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Atlantic Oscillation) и Южного Колебания SOI (Southern Oscillation Index) в
районах Орегонского, Канарского, Перуанского и Бенгельского апвеллингов.

Материалы и методика
Поскольку подъём вод в той или иной степени присутствует практически

вдоль всего западного побережья континентов, то для исследования были
выбраны зоны максимальной интенсивности апвеллингов: прибрежные по-
лосы протяжённостью 12° вдоль меридиана. Орегонский – 36°–48°с.ш., Ка-
нарский – 14°–26°с.ш., Перуанский – 5°–17°ю.ш., Бенгельский – 18°–30°ю.ш. 

В качестве исходных данных использовались массивы реальных значе-
ний температуры и солёности (WOD – 2013) за временной промежуток с
1950 по 2012 гг. [3]. По среднемесячным значениям температуры и солёно-
сти рассчитывалась плотность. Массив плотности анализировался на пред-
мет выявления инверсий, затем корректировался путём замены инверсион-
ных величин значениями, интерполированными по соседним горизонтам [4].

Для характеристики интенсивности подъёма вод и внутригодовой измен-
чивости апвеллинга использовался термический индекс апвеллинга TUI
(Thermal Upwelling Index), представляющий собой разность между прибреж-
ной температурой поверхности океана (ТПО) и ТПО на расстоянии 500 км от
берега на одной и той же широте.

По гидрологическим данным выполнялся анализ изменчивости верти-
кальной структуры частоты плавучести (N). Определялся максимум частоты
Вяйсяля-Брента по глубине (Nmax(z)).

Исследование внутренних волн проводилось, исходя из системы линей-
ных уравнений движения непрерывно стратифицированной жидкости в
форме Фьельдстада [5, 6]. Система уравнений сводилась к задаче типа
Штурма-Лиувилля для амплитудной функции W(z) вертикальной составля-
ющей скорости с нулевыми граничными условиями на дне и на свободной
поверхности жидкости:
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W(n)(H) = W(n)(0) = 0.

Здесь � �
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�
��, � � – собственная частота, k – волновое число, H

– глубина.
Для численной реализации задачи строилась её конечно-разностная ап-

проксимация на сетке неравно отстоящих узлов с шагом, соответствующим
расстоянию между горизонтами гидрологических наблюдений. Полученная
система алгебраических уравнений решалась методом, основанным на ре-
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шении характеристического уравнения для её матрицы [7]. Численные рас-
чёты вертикального распределения W(z) проводились для заданного волно-
вого числа. Определялся максимум амплитуды вертикальной составляющей
скорости по глубине (Wmax(z)) и соответствующий собственный период (T)
низшей моды внутренних волн. Для анализа сезонной изменчивости рассчи-
тываемых характеристик и её согласованности с внутригодовым циклом ин-
дексов крупномасштабной атмосферной циркуляции рассматривались вели-
чины, полученные на широтном удалении 100 и 500 км от берега с шагом 1°
по меридиану.

Среднемесячные значения NAO и SOI за период с 1950 по 2012 гг. полу-
чены из [8].

Анализ результатов
На Рис. 1 представлены распределения термического индекса апвеллинга, 

иллюстрирующие особенности сезонной изменчивости Орегонского, Канар-
ского, Перуанского и Бенгельского апвеллингов в зонах их наибольшей ин-
тенсивности. Орегонский и Канарский апвеллинги представлены как райо-
нами круглогодичного подъёма вод, так и районами сезонного апвеллинга
(заштрихованные области). Перуанский и Бенгельский апвеллинги пред-
ставлены районами круглогодичного подъёма вод.

�

Рис. 1. Пространственно-временное распределение термического индекса Оре-
гонского (а), Канарского (b), Перуанского (с) и Бенгельского (d) апвеллингов
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Рис. 2 иллюстрирует статистическую связь термического индекса апвел-
линга TUI и индексов крупномасштабной атмосферной циркуляции NAO и
SOI. Пороговое значение коэффициента корреляции (0,497) обозначено тон-
кой штриховой линией (достоверность связи 90%) [10]. Видно, что для ап-
веллингов Северного полушария (Орегонского и Канарского) прослежива-
ются довольно протяжённые участки значимой корреляционной связи TUI и
NAO. Для Орегонского апвеллинга – с 39° по 44° с.ш., для Канарского – с
14° по 18° с.ш. и в окрестности 22° с.ш. (Рис. 2 a, b). Для апвеллингов Юж-
ного полушария (Перуанский, Бенгельский) зоны значимой связи TUI и
NAO очень незначительны (Рис. 2 c, d). Термический индекс апвеллинга и
индекс Северо-Атлантического Колебания отрицательно коррелированы
друг с другом в зоне Орегонского апвеллинга и положительно - в апвеллин-
говых зонах Южного полушария. Исключение – Канарский апвеллинг. В
районе 20° с.ш. коэффициент корреляции меняет знак на противоположный. 
В подзоне сезонного апвеллинга наблюдается положительная корреляция
TUI и NAO, в подзоне круглогодичного апвеллинга – отрицательная (Рис. 2 
a,b,c,d).

Величина │Ккор│ между TUI и SOI для апвеллингов Южного полушария
больше порогового значения на большей части акватории исследования, за
исключением участков в районе 9° и 13° ю.ш. Перуанского (Рис. 2 c) и поло-
сы с 23° по 30° ю.ш. Бенгельского апвеллингов (Рис. 2 d). Для апвеллингов
Северного полушария значимой корреляционной связи между TUI и SOI в
исследуемых зонах практически нет, за исключением полосы с 21° по
24° с.ш. Канарского апвеллинга (Рис. 2 a, b). Термический индекс апвеллин-
га и индекс Южного колебания изменяются в противофазе в апвеллинговых
зонах Южного полушария, в фазе – в зоне Орегонского апвеллинга. Исклю-
чение – Канарский апвеллинг. В подзоне сезонного апвеллинга наблюдается
отрицательная корреляция TUI и SOI, в подзоне круглогодичного апвеллин-
га – положительная (Рис. 2 a, b, c, d).

В целом же, говорить об устойчивой корреляционной связи термического
индекса апвеллинга и индексов крупномасштабной циркуляции атмосферы
NAO и SOI нет оснований, т.к. участки значимой корреляционной связи TUI
и NAO, SOI перемежаются с участками, где такой связи не наблюдается.

Корреляционная связь максимума частоты Вяйсяля-Брента и индексов
крупномасштабной циркуляции атмосферы иллюстрируется графиками на
Рис. 3, 4. Видно, что ярко выраженная, устойчивая связь Nmax и NAO про-
слеживается для апвеллингов Южного полушария. Для всей акватории ис-
следования Перуанского и Бенгельского апвеллингов │Ккор│ составляет 0.6–
0.9.
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Рис. 2. Корреляционная связь TUI и NAO (сплошная линия), TUI и SOI (жирная
штриховая) для Орегонского (а), Канарского (b), Перуанского (с) и Бенгельского
(d) апвеллингов.

На широтном удалении 100 км от берега значения │Ккор│ между Nmax и
NAO несколько больше, чем на периферии апвеллинговых зон. Nmax и NAO
отрицательно коррелированы друг с другом (Рис. 3,4 c,d).

Для апвеллингов Северного полушария │Ккор│ между Nmax и NAO боль-
ше порогового значения только на отдельных участках, и сами значения ко-
эффициентов меньше, чем для апвеллингов Южного полушария. Коэффици-
енты корреляции положительны (Рис. 3, 4 a, b).

Значимая статистическая связь Nmax и SOI прослеживаются на отдельных
небольших участках всех четырёх апвеллингов как на 100 км от берега так и
на периферии апвеллинговых зон. Исключение – Перуанский апвеллинг. На
широтном удалении 500 км от береговой линии прослеживается устойчивая
корреляционная связь максимума частоты Вяйсяля-Брента и SOI на всей
исследуемой акватории Перуанского апвеллинга. Nmax и SOI коррелированы
положительно (Рис. 4 c).

Итак, отмечается наличие устойчивой корреляционной связи Nmax и NAO
на всей акватории исследования апвеллингов Южного полушария. На пери-
ферии Перуанского апвеллинга прослеживается устойчивая корреляционная
связь Nmax и SOI.

Анализ корреляционной связи амплитуды вертикальной составляющей
скорости свободных внутренних волн и индекса Северо-Атлантического
Колебания показывает, что устойчивая статистическая связь Wmax и NAO
прослеживается для апвеллингов Южного полушария (Рис. 5, 6 c, d). Для
Перуанского и Бенгельского апвеллингов коэффициенты корреляции дости-
гают значений 0,6–0,9 как непосредственно в зоне подъёма вод, так и на пе-
риферии апвеллинговых зон. Wmax и NAO коррелированы положительно
друг с другом.
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Рис. 3. Корреляционная связь Nmax и NAO (сплошная линия), Nmax и SOI (жирная
штриховая) для Орегонского (а), Канарского (b), Перуанского (с) и Бенгельского
(d) апвеллингов на широтном удалении 100 км от берега

�

Рис. 4. Корреляционная связь Nmax и NAO (сплошная линия), Nmax и SOI (жирная
штриховая) для Орегонского (а), Канарского (b), Перуанского (с)
и Бенгельского (d) апвеллингов на широтном удалении 500 км от берега

Для апвеллингов Северного полушария (Орегонский, Канарский) отме-
чаются только отдельные участки, где коэффициенты Ккор имеют статисти-
чески значимые величины (Рис. 5, 6 a, b).

Корреляционная связь Wmax и SOI прослеживается на отдельных участ-
ках всех четырёх апвеллингов (Рис. 5, 6). Устойчивая корреляционная связь
Wmax и SOI прослеживается на периферии Перуанского апвеллинга. Коэффи-
циенты корреляции отрицательны (Рис. 6 c).

Итак, не вызывает сомнения наличие устойчивой корреляционной связи
Wmax и NAO на всей акватории исследования апвеллингов Южного полуша-
рия на широтном удалении 100 и 500 км от берега. Прослеживается устой-
чивая корреляционная связь Wmax и SOI на периферии Перуанского апвел-
линга.
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Рис. 5. Корреляционная связь Wmax и NAO (сплошная линия), Wmax и SOI (жирная
штриховая) для Орегонского (а), Канарского (b), Перуанского (с)
и Бенгельского (d) апвеллингов на широтном удалении 100 км от берега

�

Рис. 6. Корреляционная связь Wmax и NAO (сплошная линия), Wmax и SOI (жирная
штриховая) для Орегонского (а), Канарского (b), Перуанского (с) и Бенгельского
(d) апвеллингов на широтном удалении 500 км от берега

Рис. 7, 8 иллюстрируют корреляционную связь периодов первой моды
внутренних волн и индексов крупномасштабной циркуляции атмосферы. 
Наиболее отчётливо такая связь проявляется в зоне Бенгельского апвеллин-
га. На широтном удалении 100 км от берега │Ккор│ между T и NAO дости-
гают значений 0.7–0.8 практически на всей акватории исследования. T и
NAO положительно коррелированы друг с другом.

Устойчивая корреляционная связь T и SOI отмечается на периферии Пе-
руанского апвеллинга. (Рис. 8 c). T и SOI изменяются в противофазе.

Влияние Северо-Атлантического колебания на волновые процессы в оке-
ане не вызывает сомнений. Но удивительно то, что влияние NAO на волно-
вые характеристики наиболее ярко проявляется в апвеллинговых зонах Юж-
ного полушария на широтном удалении 100 км от берега. На периферии
Перуанского и Бенгельского апвеллингов оно наоборот несколько ослабева-
ет (Рис. 5, 6, 7, 8 c, d).
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Рис. 7. Корреляционная связь T и NAO (сплошная линия), T и SOI (жирная
штриховая) для Орегонского (а), Канарского (b), Перуанского (с) и Бенгельского
(d) апвеллингов на широтном удалении 100 км от берега.

�

Рис. 8. Корреляционная связь T и NAO (сплошная линия), T и SOI (жирная
штриховая) для Орегонского (а), Канарского (b), Перуанского (с) и Бенгельского
(d) апвеллингов на широтном удалении 500 км от берега.

Южное колебание также в большей мере оказывает влияние на волновые
процессы в Южном полушарии, но это влияние, вероятно, сглаживается
прибрежным подъёмом вод. Поэтому корреляционная связь волновых харак-
теристик (W, T) и Индекса Южного Колебания (SOI) наиболее ярко проявля-
ется на периферии Перуанского и Бенгельского апвеллингов (Рис. 5, 6, 7, 8 c, 
d).

Заключение
Таким образом, по архивным гидрологическим данным для районов мак-

симальной интенсивности и максимальной внутригодовой изменчивости
Орегонского, Канарского, Перуанского и Бенгельского апвеллингов выпол-
нено исследование сезонной изменчивости термического индекса апвеллин-
га, частоты плавучести и характеристик низшей моды внутренних волн. Ис-
следована связь характеристик апвеллингов и индексов крупномасштабной
циркуляции атмосферы.
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Устойчивой корреляционной связи индексов TUI и NAO, TUI и SOI не
выявлено.

Показано наличие устойчивой корреляционной связи максимума частоты
Вяйсяля-Брента и индекса Северо-Атлантического Колебания на всей аква-
тории исследования апвеллингов Южного полушария. Nmax и NAO изменя-
ются в противофазе, средняя величина коэффициента корреляции составля-
ет – 0,7 как непосредственно в районе подъёма вод, так и на периферии
апвеллинговых зон.

Выявлено наличие устойчивой корреляционной связи максимума ампли-
туды вертикальной составляющей скорости первой моды свободных внут-
ренних волн и индекса Северо-Атлантического Колебания на всей акватории
исследования апвеллингов Южного полушария как непосредственно в рай-
оне подъёма вод, так и на периферии апвеллинговых зон. Wmax и NAO поло-
жительно коррелированы друг с другом.

Показано наличие устойчивой корреляционной связи максимума частоты
плавучести, максимума амплитуды вертикальной составляющей скорости
первой моды свободных внутренних волн, их собственных периодов и ин-
декса Южного Колебания на периферии Перуанского апвеллинга. Nmax и SOI
положительно коррелированы друг с другом. Wmax, T и SOI изменяются в
противофазе.

Выявлено наличие устойчивой положительной корреляционной связи
собственного периода первой моды внутренних волн и индекса NAO на ши-
ротном удалении 100 км от берега в зоне Бенгельского апвеллинга.

�

�

THE ESTIMATION OF RELATIONSHIP OF ANNUAL 
VARIABILITY OF UPWELLING CHARACTERISTICS ALONG 
THE WESTERN COASTS OF AFRICA AND AMERICA WITH 

LARGE-SCALE ATMOSPHERIC CIRCULATION

A.E. Bukatov, N.M. Solovei

The coordination of the annual variability of thermal upwelling index, of 
buoyancy frequency and characteristics of the lowest mode of internal waves with 
annual cycle of indexes of large-scale atmospheric circulation had been considered 
in the water areas of Oregon, Canarian, Peruvian and Benguela upwellings on the 
basis of archive base (WOD-2013).
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УДК 551.585; 551.513

ОБОБЩЁННЫЙ МЕТОД  СТАТИСТИЧЕСКОГО Т-S АНАЛИЗА
И ЕГО ПРИМЕНЕНИЕ В ОКЕАНОГРАФИЧЕСКИХ

ИССЛЕДОВАНИЯХ СЕВЕРНОЙ АТЛАНТИКИ

Соколов В.А.

ФГБУ Государственный океанографический институт им. Н.Н. Зубова (ГОИН)

Проведённые в работе исследования и полученные в ней результаты преобразуют  
метод  статистического Т-S анализа (Мамаев О.И., 1987) из аппарата качественного
анализа морских наблюдений в современный аппарат их количественного анализа. В
предлагаемом обобщении метода введены количественные критерии его применимо-
сти, устойчивости полученных в нём результатов к статистике исходных данных,  
приводится доказательство соответствия объектов  исследования метода   водным
массам, в районе морских исследований. Описываются примеры практического ис-
пользования обобщённого метода в исследованиях Северной Атлантики.

Введение
Пространственно-временная изменчивость термохалинных полей (ТХП)   

формируется  под воздействием совокупности процессов, происходящих в
морской среде, исследование которых следует проводить на основе наиболее
общего аппарата анализа природных физического процессов. Этим требова-
ниям соответствует   анализ  гистограмм совместных функций плотности
вероятности температуры – Т и солёности – S морских вод (СФПВ Т-S или
гистограмм), построенных по данным совместных Т-S наблюдений на фик-
сированном горизонте. Впервые, такой анализ был применён Монтгомери
[1] в совместных исследованиях Т, S поверхностных вод вблизи  точки пого-
ды J в Северной Атлантике (СА). Аналогичная методика применялась в
исследованиях вод Тихого и Индийского океанов [2–6]. Описание этого ап-
парата анализа наблюдений ТХП приводится  в монографии [7]. К недостат-
кам описанного в ней метода относятся:
1. отсутствие  критериев к количеству Т-S наблюдений, требуемых для по-

строения Т-S гистограмм, и устойчивости полученных результатов к ста-
тистике исходных данных наблюдений.

2. отсутствие доказательства  соответствия морским водным массам, анали-
зируемым в методе объектам – кластерам  на  построенных Т-S гисто-
граммах,
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3. отсутствие способов введения в расчёты гистограмм масштаба простран-
ственного осреднения данных наблюдений и возможности уменьшения
влияния на расчёты гистограмм пространственной анизотропии исход-
ных данных. 
В этой работе с учётом ранее проведённых и опубликованных автором

доработок [10–14] метод статистического Т-S анализа доводится  до уровня
современного физического аппарата количественного анализа морских
наблюдений, позволяющего:
• по заданным априори требованиям к точности анализа наблюдений и

точности их инструментальных измерений рассчитывать необходимое
для проведения анализа количество данных;

• получать результаты анализа, устойчивые к статистике исходных дан-
ных;

• проводить расчёты гистограмм с учётом требуемого масштаба горизон-
тального осреднения наблюдений с подавлением влияния на эти расчёты
пространственной анизотропии исходных данных [10-14],

• в зависимости от масштабов исследований использовать аппарат анализа, 
использующий либо интегральные, либо локальные гистограммы СФПВ
Т-S [14];

• иметь доказательство соответствия  кластеров, образуемых на гисто-
граммах точками Т-S наблюдений, водным массам, расположенным на
исследуемом горизонте в районе морских исследований. 
В конце работы приводится перечень океанографических задач, решение

которых основывается на применении гистограмм СФПВ Т-S.
�

Виды представлений статистических распределений ТХП
В зависимости от размеров  районов морских исследований гистограммы

СФПВ Т-S разделяются на  два вида – интегральные и локальные. Инте-
гральные гистограммы   характеризуют вероятность появления  на рассмат-
риваемом  горизонте   исследуемого  района  комбинаций Т-S значений, раз-
мещённых в различных ячейках этих гистограмм. Локальные гистограммы
СФПВ Т-S характеризуют вероятность появления на рассматриваемом гори-
зонте в окрестности исследуемой точки комбинаций Т-S значений, разме-
щённых в различных ячейках этих гистограмм.

�

�
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Описание аппарата совместного статистического анализа ТХП
и определение критериев его применимости

Исследование статистики  измеренных значений величины Q, представ-
ленной в виде ряда её измеренных значений, можно осуществлять на основе
анализа  гистограммы функции плотности вероятности Q (ФПВ-Q). Постро-
ение такой гистограммы начинается с определения величины градации  оси
Q – ΔQ. Этот процесс начинается с выделения в ряде измеренных значений
Q его максимальной – Qmax и минимальной – Qmin величин, задания   доста-
точной для  анализа Q величины её дискретизации – dQ, после чего искомая
величина ΔQ c учётом [8,9] определяется соотношением: 

)},max(,
1

max{ minmax QdQ
N

QQ
Q δ

−

−
=Δ

(1)

где δQ инструментальная точность измерений  Q, N – количество данных
наблюдений Q. При заданных значениях: dQ = ΔQ, Qmax– Qmin,  при выпол-
нении условия:

),max(
1

minmax QdQ
N

QQ
δ>

−

−

,

формула (1) может быть использована для определения оценки мини-
мального числа наблюдений – M, необходимого для построения  устойчивых
значений гистограммы ФПВ – Q:

1minmax +
−

=
dQ

QQ
М

(2)

Эффективность  критерия (2) в оценке количества данных, требуемых для
построения гистограммы ФПВ-Q, в условиях получения устойчивой к стати-
стике наблюдений формы гистограммы ФПВ-Q, зависит от природы Q и
определяется эмпирическим путём. Для этого  при сохранении в ряде Q ве-
личин Qmin, Qmax, dQ = ΔQ проводится варьирование  числа  данных  N > M в  
этом ряду.  В зависимости от требований, предъявляемых к устойчивости
полученных форм распределений на гистограмме ФПВ-Q, принимается ре-
шение о достаточности или  недостаточности количества исходных данных –
N для построения указанной гистограммы.

При  построении совместной двумерной  гистограммы, такой как СФПВ
Т-S формула (2) преобразуется к виду:

N = MTMS = 1minmaxminmaxminmaxminmax +
−

+
−

+
−−

dS
SS

dT
TT

dS
SS

dT
TT , (3)
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где МТ = Мs соответствуют количеству пар совместных Т, S наблюдений, 
количество наблюдений по каждому из этих величин определяется по фор-
муле (2). Используя формулу (3), получим оценку минимального числа
наблюдений – N, необходимых для построения гистограммы СФПВ Т-S при
следующих значениях исходных данных: Тmax-Tmin = 15°; Smax-Smin= 3 o/oo;
dT = 0.1°; dS = 0.1 o/oo , тогда N = 6 301. 

Устойчивость полученных  форм гистограмм СФПВ Т-S, построенных по
климатическим массивам Т-S наблюдений,  к вариациям числа пар Т-S
наблюдений – N, определялась c учётом  выполнения перечисленных ниже
требований, связанных со стабильностью размещённых на них кластеров. 
Первое из них  связано с сохранением на гистограммах СФПВ Т-S неизмен-
ным количества наиболее крупных кластеров, на долю которых приходится
не менее 80 % всех  Т-S наблюдений (далее - основные кластеры). Второе -
связано с устойчивостью положений  максимумов этих кластеров  (в преде-
лах ± 5 % изменений их величин по Т и S).  С учётом выполнения этих кри-
териев, результаты анализа массовых построений гистограмм СФПВ Т-S,
размещённых  в регионе СА на площадях различных десятиградусных тра-
пеций на горизонтах  от 0 м до 2000 м, подтвердили эффективность оценки
количества данных, рассчитанных по формуле (3). Устойчивость гистограмм
СФПВ Т-S, построенных по данным наблюдений, требуемое количество ко-
торых рассчитывалось по формуле (3), к вариации количества Т-S данных в
массивах наблюдений, используемых при построении гистограмм,  связана с
устойчивостью присутствующих в ТХП. Подробное описание методики по-
строения интегральных и локальных гистограмм СФПВ Т-S на уровне  тре-
буемого уровня доверительного интервала вероятности – G%, описание рас-
чётов весовых множителей  наблюдений, учитывающих при построении
гистограмм, требуемый масштаб пространственного осреднения – L и по-
нижающих  влияние пространственной анизотропии в распределении исход-
ных Т-S данных при построении гистограмм, описаны в работах [10–14].

�

Свойства и закономерности совместных статистических распределений
ТХП, их физический смысл и  связь со свойствами морских вод

Общей закономерностью  интегральных и локальных гистограмм СФПВ
Т-S является наличие на гистограммах эллипсовидных сгущений (класте-
ров), образуемых точками Т-S наблюдений или изолиниями равных частот
реализации этих наблюдений в природе.  Количество кластеров  на гисто-
граммах зависит от  океанографических особенностей района исследований
и глубины рассматриваемого горизонта.  Докажем, что каждому  кластеру на
гистограмме СФПВ Т-S соответствует своя водная масса (ВМ).  В соответ-
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ствии с [17] ВМ называется объёмное структурное образование, в пределах
которого  совместные изменения Т, S с глубиной описываются единым для
этого объёма законом.  В работах [7,18] показано, что Т-S диаграммы, даю-
щие графическое представление совместных изменений Т,S с глубиной на
плоскости Т, S координат, образуют различные воронкообразные пучки, 
сужающиеся с ростом глубины горизонтов.  В местах сужения этих пучков
часть диаграмм образуют сообщества близких  друг другу кривых, что в со-
ответствии с определением ВМ [17] свидетельствует об их принадлежности
к одной ВМ.  Сечение такого пучка диаграмм фиксированным горизонтом
образует на нём кластер из точек Т,S наблюдений, принадлежащих одной
ВМ, что и требовалось доказать.

Совместные статистические распределения ТХП, полученные на гисто-
граммах СФПВ Т-S, построенных с учётом критерия  (3),  устойчивы к вари-
ациям количества исходных данных в рядах Т-S наблюдений. Устойчивость
полученных распределений определялась в соответствии с введёнными в
предыдущем разделе критериями неизменности количества основных кла-
стеров на гистограммах СФПВ Т-S и стабильностью положения  на гисто-
граммах их экстремумов.  

Изменение во времени площадей кластеров, располагаемых как на инте-
гральных, так и на  локальных гистограммах СФПВ Т-S, пропорционально
изменениям вероятностных объёмов ВМ, размещаемых в пределах   площа-
дей на рассматриваемых горизонтах  (для интегральных гистограмм)  и в
окрестностях исследуемых точек (для локальных гистограмм).  

Стабильность положения во времени экстремумов кластеров на инте-
гральных и локальных гистограммах СФПВ Т-S связана с вертикальными
конвективными перемещениями морских вод, происходящими на поверхно-
сти раздела различных вод, образующей гидрологический фронт [18]. Физи-
ческий механизм этих перемещений связан с уплотнением при смешении.
Например [7], уплотнение морских вод при их перемешивании на фронте
течений Гольфстрима и Лабрадор, воды которых в районе Ньюфаундленд-
ской банки имеют близкие значения плотности, в процессе их перемешива-
ния могут уплотняться до величин 1.4 условной плотности и более. В ре-
зультате перемешенные уплотнённые воды этих течений под действием
силы тяжести перемещаются на нижние горизонты, покидая горизонт своего
образования, а на место углубившихся вод со стороны вод поступают новые
воды Гольфстрима и Лабрадорского течения. Описанный механизм осу-
ществляет поддержку скачкообразных изменений Т и S на гидрологическом
фронте.

При построении гистограмм Рис. 1 использовались  данные наблюдений
в СА летом на горизонте 100 м в районе расположения дельты Гольфстрима: 
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38°–48° с.ш., 38°–48° з.д., полученные за временные интервалы летних сезо-
нов: а) 1942–1976, б) 1977–1998, в) 1999–2011 гг.

За каждый из указанных климатически интервалов сезонных  наблюде-
ний на исследуемом горизонте располагалось не менее 8 000 Т-S данных, что
обеспечивает устойчивость построенных гистограмм к количеству данных в
рядах Т-S наблюдений. Построение гистограмм Рис.1 осуществлялось при
расчёте весовых множителей наблюдений на масштабе горизонтального
осреднения 60 морских миль [10–14, 16].

�

Рис. 1. Гистограммы СФПВ T–S на горизонте 100 м, для уровня доверительного
интервала вероятности 90 %.

Анализ результатов, представленных на Рис.1 показал, что через район
исследований проходит гидрологический фронт течений Гольфстрим и Лаб-
радор. Тёплые солёные воды течения Гольфстрим, представлены  кластера-
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ми, расположенными в верхней правой части гистограмм Рис.1 а–в. Холод-
ные арктические воды пониженной солёности течения Лабрадор представ-
лены на тех же гистограммах  кластерами, размещёнными в их нижнем ле-
вом углу. За анализируемый интервал наблюдений в  исследуемом районе
наблюдался общий сдвиг к северу тёплых и холодных вод [19], что прояви-
лось в изменении во времени процентного присутствия объёмов тёплых и
холодных вод  в районе исследований. На Рис. 1 это явление отмечено уве-
личением со временем интегрального кластера тёплых вод и аналогичным  
уменьшением во времени кластера холодных вод. Несмотря на описанные
закономерности региональных изменений статиcтики ТХП на гистограммах
СФПВ T-S, общая структура термохалинных полей, характеризуемая коли-
чеством основных кластеров на гистограммах (на долю которых приходится
от 80 % и более вероятных состояний морских вод), их взаимным располо-
жением на гистограммах и положением их экстремумов, осталась стабиль-
ной. Проведённый анализ закономерностей в распределении кластеров вод-
ных масс на Рис.1 показал:
• интегральные кластеры тёплых и холодных вод располагаются на гисто-

граммах  в направлении следования  изолиний равных плотностей (не
обозначенных на Рис.1 изопикн), что при наличии в полях Т и S чётко
обозначенных фронтов сочетается со слабой выраженностью фронта в
поле плотности морской воды;

• в пределах каждого кластера изолинии равных вероятностей располага-
ются симметрично относительно их экстремумов, что обеспечивает
сближение в них средних и модальных значений Т, S в пределах каждого
кластера;

• низкая вероятность Т-S значений,  расположенных в промежутке между
кластерами холодных и тёплых вод, образующих гидрологический
фронт.
Слабая выраженность  фронта в поле плотности морской воды в местах

расположения чётко выраженных фронтов в полях Т и S отмечалась в райо-
нах расположения климатических гидрологических фронтов  течений типа
Гольфстрим и Куросио [7, 20, 21].  По всей вероятности, этот эффект связан
с процессами перемешивания вод на гидрологическом фронте, их последу-
ющим уплотнением и перемещением уплотнённых вод на нижние горизон-
ты. Этот механизм согласуется:
• с малой вероятностью существования в природе вод со значениями Т, S,

соответствующих их средним величинам, между кластерами ВМ Гольф-
стрима и Лабрадор  (см. Рис.1);

• с фактом мощного уплотнения морских вод на фронте Гольфстрим-
Лабрадор (до 1.4 условной плотности и более [7]).
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Симметрия расположения изолиний равных вероятностей реализаций Т-S
внутри кластеров ВМ означает, что в пределах одной ВМ средние и модаль-
ные значения T, S совпадают или же близки друг к другу. Этот факт, уста-
навливающий близость   средних и модальных Т, S значений  в условиях
принадлежности Т-S наблюдений одной ВМ, обосновывает возможность
использования для описания  модальных значений ТХП уравнений, описы-
вающих эволюцию во времени и пространстве их средних величин. Отме-
ченный факт  имеет принципиальное значение, поскольку физический смысл
средних  величин ТХП далеко не всегда очевиден (например, в случаях, гид-
рологических фронтов), а физический смысл модальных величин  очевиден  
по их определению. Отсутствие в современной физике технологий вывода
уравнений для описания модальных значений случайных величин [22] озна-
чает, что определение условий, обосновывающих применение для описания
модальных значений ТХП,  уравнений, описывающих изменения их средних
величин (имеются в виду осреднённые уравнения для Т и S [22, 23]) имеет
принципиальное физическое значение. 

Распределение кластеров на гистограммах СФПВ Т-S несёт информацию
о типах доминирующей циркуляции вод, под влиянием  которых  формиро-
вались анализируемые ТХП [12, 13]:
• в зонах гидрологических фронтов, характеризуемых высокими скоростя-

ми горизонтальных течений, кластеры СФПВ Т-S располагаются в
направлении расположения на гистограммах изопикн,  образующих ост-
рый угол с осью температур - Т;

• доминирование вертикальной циркуляции в процессах формирования ТХП
соответствует расположению кластеров ВМ на гистограммах СФПВ Т-S в  
направлении близкому к 90° к оси Т. Последнее имеет место в областях
океанов и морей, где в формировании ТХП доминируют процессы взаимо-
действия океан-атмосфера, приводящие к процессам вертикальной конвек-
ции. К последним относятся районы тропических зон Мирового океана, 
расположенные за пределами зон струйных течений, а так же районы СА, 
размещённые к югу от Исландии, где воды тропической Атлантики, пере-
носимые потоком Северо-Атлантического течения, отдают своё тепло в
атмосферу. Похожие  примеры  конфигураций кластеров на гистограммах
СФПВ Т-S имеют место  в зонах берегового апвеллинга [12, 13].
Что касается региональных  свойств совместных статистических распре-

делений ТХП, то они характеризуются количеством основных кластеров, 
представленных  на гистограммах СФПВ Т- S в районах исследований, их
взаимным расположением и тенденциями временных изменений  площадей
этих кластеров, пропорциональных изменениям объёмов соответствующих
им ВМ в анализируемых районах.
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Применение закономерностей и региональных особенностей совместной
статистики ТХП в океанографических исследованиях

Все описываемые ниже методы основаны на анализе гистограмм СФПВ
Т-S, построенных с учётом заданного уровня доверительного интервала ве-
роятности – G% . Эти гистограммы строятся по данным исходных массивов
Т-S наблюдений, называемых далее тестовыми  массивами, в которых коли-
чество наблюдений удовлетворяет критерию (3), а распределения в постро-
енных гистограммах СФПВ Т-S соответствуют описанным в данной работе
критериям устойчивости гистограмм. Ниже представлен перечень океано-
графических задач, решаемых на основе описанных выше свойств и законо-
мерностей статистических распределений ТХП:
1. Автоматическая фильтрация массивов Т-S наблюдений от случайных и

систематических ошибок [10-14]; 
2. Тестирование расчётных значений  ТХП, полученных в результате ин-

терполяции данных Т, S наблюдений или же  в результате численного
моделирования этих полей [15,16];    

3. Селекция и коррекция на требуемом уровне доверительного интервала
вероятности G% в расчётных значениях ТХП маловероятных  результа-
тов [15,16]. 

Выводы
1. Проведена доработка метода качественного статистического Т-S анализа, 

описанного в работе [7] до уровня современного метода количественного
анализа этих полей, включающий в себя:
• способ расчёта количества данных в анализируемых рядах наблюде-

ний, требуемого для корректного проведения их совместного анализа;
• критерии устойчивости полученных результатов по отношению к ста-

тистике исходных данных;
• доказательство соответствия объектов исследований  (кластеров на

гистограммах СФПВ Т-S) водным массам, распределённым по пло-
щади исследуемого горизонта;

2. В ранее опубликованных работах автора [10-14] описаны отсутствующие
в [7] способы:
• построения гистограмм СФПВ Т-S c учётом требуемого уровня про-

странственного осреднения - L, 
• уменьшения влияния на расчёты гистограмм пространственной анизо-

тропии в распределении данных наблюдений, 
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• построения локальных гистограмм СФПВ Т-S, позволяющих исследо-
вать особенности совместных статистических распределений Т-S в
окрестности исследуемой расчётной точки;

• построения� гистограмм с учётом требуемого уровня доверительного
интервала вероятности.��

3. Приведены примеры практического использования предложенного мето-
да статистического Т-S анализа в океанографических исследованиях Се-
верной Атлантики. 
�

GENERALIZED METHOD STATISTICAL T-S ANALYSIS AND 
ITS APPLICATION TO OCEANOGRAPHIC STUDIES OF THE 

NORTH ATLANTIC

Sokolov V.A.

In the proposed generalization of the method introduced quantitative criteria 
for its applicability, the stability of the obtained results to the statistics of the orig-
inal data, obtained proof of compliance of the objects of his studies of water mass-
es, placed on the horizon in the area of marine research. Examples of practical use 
of the generalized method in studies of the North Atlantic are presented.

�
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УДК 551.585.513

ИЗМЕНЧИВОСТЬ ГИДРОМЕТЕОРОЛОГИЧЕСКИХ
ХАРАКТЕРИСТИК В ПЕРИОДЫ РАСПРОСТРАНЕНИЯ

ПО ФИНСКОМУ ЗАЛИВУ ВОЛН НЕВСКИХ НАВОДНЕНИЙ

В.Н. Сухачев 1,2, Е.А. Захарчук 1,2

1 Санкт-Петербургский государственный университет
2 Санкт-Петербургское отделение Государственного океанографического института

им. Н.Н.Зубова

Исследованы условия стратификации вод Финского залива во время опасных
подъемов уровня на востоке Финского залива. Изучена временная изменчивость вер-
тикальных профилей скорости течений в трех разных районах Финского залива во
время прохождения волн, формирующих невские наводнения. Исследована взаимо-
связь баротропной и бароклинной компоненты течений с колебаниями уровня моря и
изменчивость ветра.

Введение
К наводнениям в Санкт-Петербурге принято относить повышения уровня

более 160 см относительно нуля Кронштадского футштока, за который при-
нимается среднее многолетнее положение водной поверхности Балтийского
моря у гидрометеорологического поста Кронштадт (о. Котлин). При таких
подъёмах уровня моря воды р. Невы выходят из берегов, и в Санкт-
Петербурге происходят подтопления городских территорий, известные как
невские наводнения. В ряде случаев наводнения в устье Невы оборачивались
для жителей Санкт-Петербурга настоящим стихийным бедствием с челове-
ческими жертвами. Так, катастрофическое наводнение 1824 г. стоило городу
около 4000 человеческих жизней.

Статистические данные показывают, что опасные подъёмы уровня на во-
стоке Финского залива происходят в любое время суток и сезона года при
самых разнообразных погодных условиях в этом регионе. В 90 % случаев
наводнения в устье Невы отмечались осенью и зимой (сентябрь-февраль) 
при сильных и штормовых западных или юго-западных ветрах. Наибольшее
количество наводнений происходило при скорости ветра около 12 м/с, а ка-
тастрофические наводнения сопровождались ветром со скоростью 15–25 м/с
(Макринова, 1954). Но бывали наводнения и при очень слабом локальном
западном ветре в районе Невской губы, при полном его отсутствии и, даже, 
при восточном и северо-восточном ветре (Сводный научно-технический от-
чет…, 1966). 
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Существующие представления о механизмах опасных подъёмов уровня
моря, вызывающих наводнения в устье Невы, сложились ещё в середине
прошлого века и до последнего времени практически оставались без измене-
ний, так как считалось, что эти механизмы хорошо известны и подробно ис-
следованы на эмпирическом и теоретическом уровнях. Их описанию посвя-
щено большое количество научных, научно-популярных статей и
монографий, подробный список которых можно найти в работах (Берх, 1826; 
Макринова, 1954; Сводный научно-технический отчет…, 1966; Лабзовский, 
1971; Померанец, 2009; Захарчук и Тихонова, 2011).

Исторические данные о произошедших в Санкт-Петербурге наводнениях
свидетельствуют, что их число в конце XX и начале XXI веков заметно воз-
росло. Результаты, представленные на Рис. 1, показывают, что за последние
30 лет количество наводнений в устье Невы увеличилось в 1.6 раза по срав-
нению с предыдущим тридцатилетием. Отмечающееся в последние десяти-
летия заметное увеличение количества опасных подъёмов уровня на востоке
Финского залива не находит пока ещё внятного научного объяснения его
причин. Устоявшиеся на сегодняшний день представления об основном ме-
ханизме наводнений в устье Невы, связанном с совместным воздействием
штормового нагона и длинной гравитационной волны, амплитуда которой
резко возрастает в результате резонанса с анемобарическими силами, – вы-
глядят ограниченными на фоне современных теоретических исследований
динамики низкочастотных волн, и, в частности, градиентно-вихревых волн. 

Несмотря на ввод в эксплуатацию в 2011 г. комплекса защитных соору-
жений Санкт-Петербурга от наводнений (КЗС), в рамках которого функцио-
нирует автоматизированная система предупреждения угрозы наводнений
(СПУН), проблема опасных подъемов уровня остаётся насущной для райо-
нов Санкт-Петербурга и Ленинградской области, расположенных к западу от
КЗС. Здесь, во время экстраординарных подъёмов уровня, подвержены под-
топлению прибрежные территории, размываются береговая линия, пляжи
Курортного района Санкт-Петербурга, участки шоссейных дорог, наносится
ущерб объектам хозяйственной деятельности, построенным в береговой по-
лосе.
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Рис. 1. Распределение случаев Невских наводнений по годам по данным
К.С. Померанца (Померанец, 2009). На верхней шкале указано  количество
наводнений, произошедших за каждые тридцать лет.

Данные и методы
Для исследования изменчивости гидрометеорологических характеристик

в периоды распространения по Финскому заливу волн невских наводнений
мы привлекли данные инструментальных измерений течений, полученные с
помощью ADCP. В работе использовались данные трех донных станций,
расположенных в Финском заливе, период работы которых охватывал
наводнение в Санкт-Петербурге в конце декабря 2011 года (Рис. 2). Инфор-
мация о точках постановки станций, периоду их работы и дискретности из-
мерений представлена в Таблице 1.
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Рис. 2. Местоположение автономных станций, оборудованных ADCP (флажки), 
пунктов мареографных измерений уровня моря (кружки) и океанографических
станций, на которых выполнялись вертикальные зондирования температуры и со-
лёности (треугольники).

Таблица 1.
Информация о месте и продолжительности работ автономных донных
станций Таллиннского института морских систем MSI TTU

Номер
или
назва
ние

Владе-
лец
стан-
ции

Дата поста-
новки – дата
снятия

Дискрет-
ность
измере-
ний (мин)

Координа-
ты поста-
новки

Глуби-
на по-
станов-
ки (м)

Количе-
ство
гори-
зонтов

СПО
ГОИН

СПО
ФГБУ
ГОИН

сентябрь
2008 – ав-
густ 2012

1 60° 1' с.ш.
29.1' в.д.

19 11

20 MSI
TTU

21.12.2011-
9.05.2012

30 59° 45'.051
с.ш.
25° 27',193 
в.д.

85 38

21 MSI
TTU

21.12.2011-
9.05.2012

30 59° 26'.485 
с.ш.
23°541'.13
2 в.д.

90 39
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Для исследования колебаний уровня моря использовались данные марео-
графных станций, расположенных в Балтийском море. Эти данные были по-
лучены с сайта http://www.boos.org международного проекта BOOS (Baltic 
Operational Oceanographic System). Были использованы данные с 5 пунктов –
Горный институт, Таллинн, Кунда, Шепелево и Палдиски
(Рис. 2). Для дальнейшей работы данные со всех станций были проанализи-
рованы на охватываемый период работы, наличие пропусков и их продолжи-
тельность. Данные были синхронизированы по времени и приведены к од-
ной дискретности – 1 час.

Оценка стратификации и, тем более, ее изменений во времени в периоды
распространения по Финскому заливу топографических волн, вызывающих
экстраординарные подъемы уровня моря в Невской губе, весьма проблема-
тична, так как в экстремальных штормовых условиях инструментальные су-
довые измерения океанографических характеристик, как правило, затрудне-
ны. Для оценки условий вертикальной стратификации в период
формирования опасных подъемов уровня на востоке Финского залива или в
периоды штормовых условий (скорость ветра более 12 м/с) были привлече-
ны данные судовых вертикальных зондирований Финского залива и Балтий-
ского моря. Данные были получены с сайта http://www.boos.org междуна-
родного проекта BOOS. Всего было проанализировано 142 
океанологических станции на предмет попадания их в нужный район (Фин-
ский залив) и в заданный промежуток времени (условия шторма или при
наводнении). Под такие условия попадали результаты только 5 зондирова-
ний (Рис. 2), выполненных финскими специалистами во время экспедиций
на НИС «Aranda» в 1998 и 2007 годах в штормовых условиях, которые по-
влекли за собой наводнения в Санкт-Петербурге. 

Для исследования взаимосвязи между колебаниями ветра и течений в
Финском заливе во время прохождения волны, формирующей опасные
подъемы уровня на востоке Финского залива, были привлечены ежечасные
данные модели HIRLAM (ветер, давление, температура воздуха). Простран-
ственное разрешение этих данных составляло 10х10 км, а временная дис-
кретность – 1час.

Взаимосвязь процессов оценивалась на основе взаимного корреляцион-
ного анализа. Расчет коэффициентов взаимной корреляция скалярного и век-
торного процесса проводилась согласно работе [9]. Такой анализ был необ-
ходим для оценки степени воздействия бароклинной и баротропной
составляющей на колебания уровня моря. Следуя методике, изложенной в
[9], вначале оценивались матрицы коэффициентов взаимных корреляций
следующего вида:
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где DζV и Duv – определители матриц, ζ – скалярный процесс (в нашем
случае – уровень моря), V – векторный процесс (течения), u, v – составляю-
щие векторного процесса V на параллель и меридиан, соответственно, rζζ, rζu,
ruv,…, rvv – коэффициенты взаимной корреляции. Затем рассчитывался мно-
жественный коэффициент взаимной корреляции между скалярным (ζ) и век-
торным процессами (V):
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где θ – временной сдвиг, t – время. 
Для случая с оценкой степени воздействия бароклинной и баротропной

составляющей на колебания уровня моря расчет RζV(θ,t) производился с уче-
том нестационарности процессов. Период квазистационарности для расчетов
RζV(θ,t) принимался равным 72 часам, а интервал скольжения – 24 часам.

Расчет коэффициентов взаимной корреляция векторных процессов про-
водился согласно методике, изложенной в работах [1,7]. Этот вид взаимно
корреляционного анализа использовался для оценки влияния поля ветра на
формирование течений. Переход от составляющих скоростей ветра к каса-
тельному трению проводился по известной формуле ||0

→→→

= WWcρτ (где с –
безразмерный коэффициент, 0ρ – плотность воздуха).

Учитывая, что )(t
→
τ и )(tV

→
– векторные процессы, согласно [1], рассчиты-

вались 2 инварианта взаимной корреляционной тензор-функции KVU(θ, t)
(формула 3) с учетом нестационарности процессов:

KVU(θ ,t) =
⎟
⎠

⎞
⎜
⎝

⎛
),(),,(
),(),,(

2212

2111
tKtK
tKtK

uvuv
uvuv

θθ
θθ

, (3)

где )(tV
→

и (t)U
→

– векторные процессы, t – время, θ – временной сдвиг, 

v1 – составляющая векторного процесса )(tV
→

на параллель; v2 – составляю-

Duv =
ruu ruv
rvu rvv
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щая векторного процесса )(tV
→

на меридиан; u1 – составляющая векторного

процесса (t)U
→

на параллель; u2 – составляющая векторного процесса (t)U
→

на меридиан.
Линейный инвариант I1

VU(θ,t) равен следу матрицы взаимной корреляци-
онной тензор-функции KVU(θ, t) и характеризует общность интенсивностей

коллинеарных изменений векторных процессов )(tV
→

и (t)U
→

. Индикатор
вращения ΩVU(θ) равен разности недиагональных компонентов матрицы
взаимной корреляционной тензор-функции KVU(θ) и характеризует общность

ортогональных изменений в процессах )(tV
→

и (t)U
→

, причем, если ΩVU(θ)>0, 

то процесс (t)U
→

развернут в среднем относительно процесса )(tV
→

на задан-
ном промежутке времени по часовой стрелке, если
ΩVU(θ) < 0, – то против часовой стрелки. После нормирования I1

VU(θ, t) и
ΩVU(θ, t) на линейный инвариант тензора дисперсии, согласно [1], рассчиты-
вались их нормированные значения: ),(

1
trVU

I θ и ),( trVU θΩ . Период квазистаци-

онарности для расчета ),(
1

trVU
I θ и ),( trVU θΩ принимался равным

72 часам, а интервал скольжения – 24 часам. 

Изменчивость гидрометеорологических характеристик
Для подтверждения наличия стратификации в Финском заливе во время

штормовых условий были привлечены судовые данные вертикальных зон-
дирований в 1998 и 2007 годах (Рис. 3). Обращает на себя внимание, что в
периоды формирования наводнений в центральной части Финского залива в
2007 году и в его западной части в 1998 году за счет турбулентного переме-
шивания образуется мощный квазиоднородный слой, достигающий глубин
55–65 метров, ниже которого располагается выраженный пикноклин, отде-
ляющий более соленые воды, распространяющиеся в придонном слое (см. 
Рис. 3). Перепады температуры и солености между верхним квазиоднород-
ным и придонным слоями достигают здесь 1,0–4,5°С и 0,3–1,4 ‰. В запад-
ной части залива наблюдается более сложное распределение температуры и
солености. Здесь толщина верхнего квазиоднородного слоя существенно
меньше, чем в центральной части залива, и составляет 12–32 м. Ниже отме-
чается выраженная инверсия температуры с ее перепадом в 0,4°С. Измене-
ние солености от поверхности до дна имеет ступенчатую форму, а ее пере-
пад составляет 0,5 ‰ на станции (e) и 2,5 ‰ на станции (d).
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Рис. 3. Вертикальные профили температуры (сплошная линия) и солености
(пунктирная линия) в различных районах Финского залива, полученные во время
экспедиций на НИС «ARANDA», в периоды формирования наводнений в
Невской губе: a – 19.10.1998, b – 10.01.2007, c – 12.01.2007, d – 12.01.2007, e –
12.01.2007.

Таким образом, результаты анализа вертикальных профилей температуры
и солености, представленных на Рис. 3, показывают, что, несмотря на штор-
мовой ветер, осенне-зимнюю конвекцию и интенсивное ветро-волновое пе-
ремешивание в Финском заливе сохраняется выраженная стратификация. 
По-видимому, в таких условиях при усилении процессов турбулентной вяз-
кости и диффузии субстанции происходит значительное усиление процессов
адвекции тепла и соли в Финский залив из открытой Балтики, что способ-
ствует поддержанию устойчивой стратификации.

Для исследования наличия бароклинной моды в волне, формирующей
опасные подъемы уровня на востоке Финского залива, были отобраны син-
хронные измерения уровня на станциях Tallinn, Kunda и Шепелево за
5-дневный период, с 25 по 29 декабря 2011 года по среднеевропейскому
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времени. Для этого же периода были отобраны данные трех автономных
станций и модельные данные о скорости ветра по модели HIRLAM.

На Рис 4. представлены временной ход ежечасных значений векторов
скорости ветра в районе работы автономной станции 20, изменения уровня
моря на станциях Таллинн, Кунда, Шепелево, изменчивость вертикальных
профилей скорости течений и их статистических характеристик (вектор ма-
тематического ожидания и большая и малая оси эллипса среднего квадрати-
ческого отклонения) на автономных станциях 21, 20 и SPBSOI, а также из-
менения температуры и солености в придонном слое на станции SPBSOI с
25 по 29 декабря 2011 г. Максимальная скорость ветра западных румбов в
районе Финского залива в этот период по данным HIRLAM (Рис. 4а) дости-
гала 20–24 м/с, а максимальные подъемы уровня в Таллинне  составили 98 и
99 см, в Кунде – 145 и 149 см, в Шепелево – 178 и 158 см (см. Рис. 4b). 

Видно, что максимумы подъёмов уровня в Шепелево наступают позже, 
чем в Таллинне на 8–11 часов, что свидетельствует о поступательном харак-
тере волн наводнений. Их период (Т), оцененный по времени между двумя
соседними максимумами уровня моря составляет приблизительно 26–28 ча-
сов, что близко к периоду собственных колебаний в системе Балтика – Фин-
ский залив (29 часов), рассчитанных на основе численного гидродинамиче-
ского моделирования (Захарчук и Тихонова, 2007). Принимая, что
расстояние между Таллинном и Шепелево L = 250 км и, зная время запазды-
вания наступления максимума на этих станциях Δt = 8÷11 часов, можно при-
близительно оценить скорость распространения волн наводнений сf = L/Δt=
6.3÷8.7 м/с, а также их длину λ= Т × сf = 590÷877 км. Эти оценки хорошо
согласуются с характеристиками волн наводнений, полученными ранее на
основе фурье-анализа синхронных измерений уровня на материковых и ост-
ровных станциях в восточной части Финского залива [4].

При распространении волн наводнений на востоке Финского залива
(станция SPBSOI) отмечались заметные изменения в придонном слое (19 м) 
температуры воды на (0.8°С) и ее солености (на 1.4 ‰) с тенденцией их уве-
личения (см. рис. 4 f). 
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Рис. 4. Временной ход ежечасных значений векторов скорости ветра в районе ра-
боты автономной станции 20 (а); изменения уровня моря на станциях Таллинн
(1), Кунда (2) и Шепелево (3) (b); изменения ежечасных значений вертикальных
профилей скорости течений и их статистических характеристик на автономных
станциях 21 (с), 20 (d) и SPBSOI (e), а также изменения температуры (4) и солено-
сти (5) на глубине 19 м станции SPBSOI.

Из результатов, представленных на Рис. 4c, d, e видно, что на станциях 21 
и 20 максимальные скорости измеренных течений (40–70 см/с) отмечаются в
приповерхностном слое в период спада уровня моря после его опасного
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подъёма, а на станции SPBSOI – во время прохождении ложбины (51 см/с) и
гребня (44 см/с) волны наводнений. С глубиной, в эти периоды, скорости
течений уменьшаются при незначительном изменении их направления: на
станции 21 до 33 см/с, на станции 20 – до 35 см/с и на станции SPBSOI до
значений 17–22 см/с в придонном слое. 

На станциях 21 и 20 при распространении волн наводнений на горизон-
тах отмечается вращение с течением времени векторов суммарных течений, 
что свойственно волновому процессу. На станции SPBSOI такая особенность
отмечается только при исключении фонового течения.

На Рис. 4c, d, e (справа) для каждого горизонта совмещены вектор сред-
него за 5 суток фонового (среднего) течения с большой и малой осями эл-
липса среднего квадратического отклонения колебаний течений. Хорошо
видно, что фоновое течение на станции 21 увеличивается с глубиной от 10 
до 16 см/с, и его вектор в слое 10–40 м направлен на юго-запад, а глубже –
на запад, то есть противоположно направлению доминирующих в этот пери-
од ветровых потоков. Такая особенность течений в данном районе отмеча-
лась и ранее эстонскими специалистами (Liblik and Lips, 2012; Liblik et al.,
2013). Направления больших осей эллипсов среднего квадратического от-
клонения колебаний течений (Рис. 4с, справа) в слое 10–40 м ориентированы
вдоль векторов их математического ожидания (среднего переноса), а  глуб-
же – под углом 30°–45° к ним.

На станции 20 скорость среднего течения 3–5 см/с, и она в несколько раз
меньше, чем на станции 21. На верхних горизонтах среднее течение направле-
но на юго-юго-запад, а с глубиной в нем увеличивается влияние западной со-
ставляющей, и в придонном слое среднее течение направлено уже на запад-
юго-запад. На этой станции направления больших осей эллипсов среднего
квадратического отклонения колебаний течений (Рис. 4 с, справа) в слое 10–40
м ориентированы под углом приблизительно 45° к вектору их математическо-
го ожидания, а глубже – приблизительно вдоль него, и только у самого дна
вектор среднего переноса снова отклоняется от направления большой оси эл-
липса среднего квадратического отклонения. На востоке Финского залива
(станция SPBSOI) фоновое течение направлено на восток-северо-восток. Его
скорость меняется от 27 см/с у поверхности до 11.5 см/с в придонном слое. В
поверхностном слое здесь направления больших осей эллипсов среднего квад-
ратического отклонения колебаний течений (Рис. 4 е, справа) ориентированы
под большим углом к вектору математического ожидания, а глубже вдоль не-
го. Обращает на себя внимание, что на станции 20 значения модуля математи-
ческого ожидания скорости течений на всех горизонтах значительно меньше
суммы полуосей эллипсов среднего квадратического отклонения. Эта особен-
ность свидетельствует о существенной неустойчивости суммарного течения в
данном районе Финского залива, по сравнению с двумя другими районами. На
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всех трёх станциях при увеличении глубины не отмечается разворота вектора
среднего течения по спирали Экмана, что свидетельствует о незначительном
вкладе чисто дрейфовой составляющей в фоновый перенос, который форми-
руется, по-видимому, главным образом, за счет градиентного течения.

Рис. 5. Бароклинная компонента течений на автономных станциях 21 (а), 20 (b) и
SPBSOI (c) в период распространения по Финскому заливу волн наводнений.

Для оценки вклада бароклинной составляющей в суммарные течения из
каждого вектора скорости в измеренном вертикальном профиле течений вы-
читался средний по вертикали для этого профиля вектор скорости. Рис. 5
иллюстрирует изменения во времени бароклинной компоненты скорости
течений на всех 3-х станциях в период распространения по Финскому заливу
низкочастотных волн, которые повлияли на формирование опасного подъ-
ёма уровня в его восточной части. Хорошо видно, что в штормовых услови-
ях во время опасных подъёмов уровня моря не происходит баротропизации
течений, наоборот, в этот период отмечается увеличение амплитуды их ба-
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роклинной составляющей. Вертикальная структура бароклинных течений
такая же, как и у внутренних волн 1-й вертикальной моды: в поверхностном
и придонном слоях отмечаются максимумы течений, а в глубинном слое –
один минимум (узел волны); с глубиной течения меняют свои направления
на обратные. На станциях 21 и 20 узел вертикальной бароклинной моды
наблюдается в слое 40–50 м, а для станции SPBSOI на глубинах 5–7 м. Мак-
симальные скорости бароклинных течений достигают 30–38 см/с в поверх-
ностном слое и 15–25 см/с в придонном слое. Этот результат, в сравнении с
измеренными течениями, свидетельствует о значительном вкладе бароклин-
ной компоненты в суммарные течения.

Результаты взаимного корреляционного анализа уровня моря с баротроп-
ной и бароклинной компонентой течений приведены на Рис. 6. Во время
опасных подъёмов уровня на всех станциях отмечается высокая связь между
баротропными колебаниями течений и уровня моря. В этот период макси-
мальные коэффициенты корреляции RζV(θ,t) достигают значений 0.68–0.98. В
дальнейшем, с января по июнь 2012 года также в основном отмечается высо-
кая корреляция между баротропными колебаниями течений и уровня моря, и
лишь в редких случаях оценки RζV(θ,t) понижаются здесь до значений 0.42–
0.57. Такие эпизодические понижения корреляции в большей мере выраже-
ны в более мелководном районе восточной части Финского залива, где рабо-
тала станция SPBSOI.

В периоды наводнений также отмечается высокая взаимосвязь между ко-
лебаниями уровня моря и бароклинной компонентой флуктуаций течений. В
это время максимальные значения коэффициентов корреляции RζV(θ,t) дости-
гают величин 0.65–0.87. Однако в зависимости от глубины значения RζV(θ,t)
меняются в широких пределах и для отдельных горизонтов их оценки мень-
ше 0.6. В целом, для всего периода наблюдений отмечается значительная
нестационарность взаимосвязи между бароклиной компонентой течений и
уровнем моря. На западе Финского залива (станция 21) и в его центральной
части (станция 20) периоды низких значений RζV(θ,t) на многих горизонтах в
ряде случаев приближаются к 10–15 суткам. На востоке Финского залива
(станция SPBSOI) периоды низких значений RζV(θ,t) заметно меньше и отме-
чаются они существенно реже, и, в среднем, здесь значения RζV(θ,t) суще-
ственно выше, чем в двух других районах залива.
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ния ветра ||0

→→→

= WWcρτ (где с – безразмерный коэффициент,
0ρ – плот-

ность воздуха). Учитывая, что )(t
→
τ и )(tV

→
– векторные процессы, в рамках

взаимного корреляционного анализа по методике, изложенной в работах
(Белышев и др., 1983), рассчитывались с учетом нестационарности процес-
сов 2 инварианта взаимной корреляционной тензор-функции

KVU(θ, t) (формула 3). При исследовании корреляции между )(t
→
τ и )(tV

→
нами

прежде всего ставилась задача  оценить воздействие силы касательного тре-
ния ветра на генерацию возмущений течений в диапазоне периодов прохож-
дения над Балтикой атмосферных циклонов (около 2–3 суток). В связи с

этим, из рядов ежечасных значений )(t
→
τ и )(tV

→
с помощью фильтра Баттер-

ворта исключалась низкочастотная составляющая с периодом более 3 суток. 

Результаты взаимного корреляционного анализа между )(t
→
τ и )(tV

→
представ-

лены на Рис. 7 и 8.
Обращает на себя внимание, что для западного (станция 21) и централь-

ного (станция 20) районов Финского залива во время опасных подъёмов
уровня моря (26–28 декабря 2011 г.) между коллинеарными изменениями

)(t
→
τ и )(tV

→
не отмечается взаимосвязи: ),(

1
trVU

I θ < 0.5 (см. Рис. 7). На восто-

ке Финского залива высокие значения корреляции между коллинеарными

изменениями )(t
→
τ и )(tV

→
, достигающие 0.61÷0.80, наблюдаются в придонном

слое на отрицательных сдвигах θ = -24 часа, свидетельствующих о суще-

ственном запаздывании колебаний возмущающей силы )(t
→
τ относительно

флюктуаций )(tV
→

. В январе-июне 2012г. высокие значения (>0.6) инвариан-

та ),(
1

trVU
I θ отмечаются лишь эпизодически (в течение 3-9 суток), при суще-

ственных временных сдвигах (θ = ±15÷24 часа) и, чаще всего, только в от-
дельных слоях моря. При этом высокая корреляция между коллинеарными

изменениями )(t
→
τ и )(tV

→
может быть как прямой, так и обратной. Можно от-

метить, также, что в одних случаях высокой корреляции между коллинеар-
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ными изменениями )(t
→
τ и )(tV

→
колебания ветра опережают флюктуации те-

чений (положительные значения θ), а в других, наоборот, колебания ветра
запаздывают относительно флюктуаций течений (отрицательные значения
θ).

Рис. 7. Максимальные значения инварианта ),(
1

trVU
I θ взаимной корреляционной

тензор-функции KVU(θ, t) между касательным трением ветра и течениями, оце-
ненные для районов Финского залива, где работали автономные станции 21 (а), 
20 (b) и SPBSOI (c), а также временные сдвиги θ, на которых наблюдались

),(
1

trVU
I θ для станции 21 (d), 20 (e),  и SPBSOI (f). Треугольником отмечен период

опасных подъёмов уровня моря. 
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Рис. 8. Максимальные значения инварианта ),( trVU θΩ
взаимной корреляционной

тензор-функции KVU(θ,t) между касательным трением ветра и течениями, оценен-
ные для районов Финского залива, где работали автономные станции 21 (b), 20 (c)
и SPBSOI (d), а также временные сдвиги θ, на которых наблюдались ),( trVU θΩ

для станции 21 (d), 20 (e),  и SPBSOI (f). Треугольником отмечен период опасных
подъёмов уровня моря. 
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В отличие от коллинеарных изменений в период опасных подъёмов уровня
моря наблюдается высокая взаимосвязь между ортогональными колебаниями

)(t
→
τ и )(tV

→
(см. Рис. 8.). В это время оценки инварианта ),( trVU θΩ для станции

20 достигают значений +0.71 при θ = - 24 часа; для станции 21 ),( trVU θΩ =

+0.63 при θ = +16 часов; для станции SPBSOI высокая корреляция ( ),( trVU θΩ

= +0.66 при θ = -7 часов) отмечается только на самом верхнем горизонте 0.5 м. 
В целом, для всего периода измерений течений, высокие значения инварианта

),( trVU θΩ наблюдаются чаще, чем для инварианта ),(
1

trVU
I θ , но с такой же

выраженной степенью нестационарности, и охватывают большие по глубине
слои, чем у инварианта ),(

1
trVU

I θ .

Таким образом, результаты взаимного корреляционного анализа выявля-

ют очень сложный характер статистической связи между )(t
→
τ и )(tV

→
. В за-

падной (станция 21) и центральной (станция 20) частях Финского залива во
время распространения низкочастотных волн, которые влияют на формиро-
вание опасных подъёмов уровня моря, передача энергии от касательного
трения ветра в движущемся глубоком атмосферном циклоне к водным мас-

сам осуществляется через ортогональные колебания )(t
→
τ и )(tV

→
, а на востоке

залива на генерацию волнообразных возмущений течений значительное вли-

яние оказывают как коллинеарные так и ортогональные изменения )(t
→
τ .

Высокие значения оценок инвариантов ),(
1

trVU
I θ и ),( trVU θΩ в этот период

свидетельствуют о том, что низкочастотные волны, влияющие на опасные
подъёмы уровня, являются вынужденными. Анализ результатов взаимного

корреляционного анализа между )(t
→
τ и )(tV

→
за всё время измерений течений

не выявляет каких-либо закономерностей между периодами высокой корре-
ляции и изменениями направлений и скоростей ветровых потоков: высокие
значения инвариантов ),(

1
trVU

I θ и ),( trVU θΩ отмечаются как при сильных, так

и слабых ветрах разнообразных направлений. По-видимому, на корреляцию

между )(t
→
τ и )(tV

→
значительное влияние оказывают скорости движения ат-

мосферных циклонов и антициклонов.
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Заключение
Бароклинный характер низкочастотных волн, формирующих опасные

подъёмы уровня моря на востоке Финского залива, подтверждается анали-
зом инструментальных измерений течений на автономных станциях, рабо-
тавших в трёх районах залива. Результаты этого анализа показывают, что в
штормовых условиях во время опасных подъёмов уровня моря не происхо-
дит баротропизации течений, наоборот, в этот период отмечается увеличе-
ние их бароклинной компоненты (Рис. 5). Вертикальная структура выделен-
ных нами бароклинных течений, такая же, как и у внутренних волн 1-й
вертикальной моды: в поверхностном и придонном слоях отмечаются мак-
симумы течений, в глубинном слое – один минимум (узел волны), и с глуби-
ной бароклинные течения меняют свои направления на обратные. На стан-
циях 21 и 20 узел вертикальной бароклинной моды наблюдается в слое 40–
50 м, а для  станции SPBSOI на глубинах 5–7 м. Максимальные скорости
бароклинных течений достигают 30–38 см/с в поверхностном слое и 15–25
см/с в придонном слое. Результаты взаимного корреляционного анализа
между уровнем моря и бароклинными течениями, показывают, что во время
формирования наводнений в устье Невы отмечается тесная связь между ко-
лебаниями уровня моря и бароклинными колебаниями течений.

Анализ вертикальных профилей температуры и солености в Финском за-
ливе, полученных по судовым измерениям в периоды формирования навод-
нений в Невской губе (Рис. 3), показывают, что, несмотря на штормовой ве-
тер, осенне-зимнюю конвекцию и интенсивное ветро-волновое
перемешивание в заливе сохраняется выраженная стратификация. По-
видимому, в таких условиях при усилении процессов турбулентной вязкости
и диффузии субстанции происходит значительное усиление процессов ад-
векции тепла и соли в Финский залив из открытой Балтики, что способствует
поддержанию устойчивой стратификации.

Во всех трёх районах Финского залива во время формирования опасных
подъёмов уровня моря при увеличении глубины не отмечается разворота
мгновенных и средних за 5 суток векторов скорости течений по спирали Эк-
мана, что свидетельствует о незначительном вкладе чисто дрейфовых тече-
ний в фоновый перенос. Такая особенность может быть связана с тем, что, 
из-за сложной морфометрии береговой линии Финского залива, больших
изменений его донной топографии, выраженной стратификации моря и зна-
чительной пространственно-временной изменчивости скорости и направле-
ния ветра сравнительно устойчивые дрейфовые Экмановские течения, по-
видимому, не успевают сформироваться. Из-за этого в штормовых условиях, 
приводящих к наводнениям в Невской губе, отклик водных масс на воздей-
ствие анемобарических сил в движущемся над Балтикой глубоком атмо-
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сферном циклоне является не локальным, когда в каждой точке моря гене-
рируются экмановские ветровые течения, а глобальным, когда под действи-
ем возмущающих сил генерируются вынужденные низкочастотные волны, 
которые в ряде случаев идентифицируются как бароклинные топографиче-
ские волны (Захарчук и Тихонова, 2011). Распространяясь по Финскому за-
ливу, эти волны вызывают опасные подъёмы уровня моря в его восточной
части. 

Работа выполнена при поддержке гранта СПбГУ № 18.37.140.2014

VARIABILITY OF HYDROMETEOROLOGICAL 
CHARACTERISTICS IN THE GULF OF FINLAND DURING THE 
PERIODS OF PROPAGATION OF THE NEVA FLOODS WAVES

Sukhachev V.N., Zakharchuk E.A. 

The conditions of the stratification of waters of the Gulf of Finland during the 
dangerous level rises in the east of the Gulf of Finland are investigated. Temporal 
variability of the vertical profiles of current velocities in three different areas of 
the Gulf of Finland during the passage of the waves, forming the Neva floods are 
studied. The interrelation of barotropic and baroclinic components of currents
with fluctuations of sea level and the variability of the wind are presented.
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УДК 551.465.45

ОСОБЕННОСТИ РАСПРОСТРАНЕНИЯ ПРИДОННЫХ СОЛЕНЫХ
ВОД В БЕЛОМ МОРЕ ПО РЕЗУЛЬТАТАМ МОДЕЛИРОВАНИЯ

Н.А. Подрезова

Российский государственный гидрометеорологический университет

Представлены результаты моделирования распространения поступающей ба-
ренцевоморской воды в центральной части Белого моря. Используемая модель
включает систему нестационарных гидростатических уравнений, уравнение нераз-
рывности, уравнение переноса соли и уравнение состояния. Моделируется заток
соленой воды через пролив Горло путем задания на границе с проливом солености
воды 30 ‰ при начальной солености воды в Белом море 29 ‰.

Введение
Считается, что заток баренцевоморской воды в центральную глубоко-

водную часть Белого моря играет важную роль в формировании различных
гидрологических характеристик, включая обновление придонных вод, 
трехмерное распределение солености, течений. Информация о затоке при-
донных вод необходима для понимания процессов формирования гидроло-
гических характеристик Белого моря. К сожалению, существующая ин-
формация о процессе распространения в Белом море баренцевоморской
воды ограничивается достаточно грубыми оценками среднегодового объе-
ма поступления баренцевоморской воды [1]. На настоящий момент отсут-
ствует информация о пути распространения придонной воды, ее трансфор-
мации и взаимодействия с окружающей водой. Основной целью данного
исследования является изучение основных характеристик затока и распро-
странения баренцевоморской воды в центральную часть Белого моря с по-
мощью численного моделирования.

Исходные уравнения модели
Изучение распространения баренцевоморской воды в Белом море по

данным натурных наблюдений осложняется из-за влияния интенсивных
приливных и ветровых течений. Кроме этого, придонный плотностной по-
ток обычно имеет небольшую толщину, что затрудняет проведение наблю-
дений. Это повышает роль моделирования в изучении этого процесса. Су-
ществующие в настоящее время математические модели Белого моря
воспроизводят различные процессы, включая приливы, ветровые течения
[5, 6, 7]. Однако непосредственно распространение баренцевоморской во-
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ды в моделях не исследовалось. Распространение баренцевоморской воды
относится к процессам, называемым придонными плотностными потоками, 
формирующимися у наклонного дна под влиянием превышения силы тя-
жести придонных вод повышенной плотности на вертикальным градиен-
том давления. Формирование таких процессов связано с нарушением усло-
вия гидростатики. В связи с этим для их моделирование должны
привлекаться негидростатические модели. В интегральных негидростати-
ческих моделях в качестве основной вынуждающей силы используется
продольная составляющая превышения силы тяжести придонных вод [8, 9, 
10]. Такие модели использовались для исследования основных особенно-
стей движения придонных вод повышенной плотности, включая траекто-
рию движения, оценки роли основных определяющих факторов. Однако
применение таких моделей к исследованию придонных плотностных пото-
ков для реальных географических объектов ограничено. Для этих целей
могут быть использованы более универсальные трехмерные негидростати-
ческие модели. Опыт применения таких моделей продемонстрировал, что
алгоритм их реализации является существенно более трудоемким, чем для
гидростатических моделей [2]. Хотя в гидростатических моделях превы-
шение силы тяжести над вертикальным градиентом давления принимается
равным нулю, однако получаемая из гидростатического соотношения ба-
роклинная составляющая горизонтального градиента давления в области
придонных плотностных потоков из-за наклона изопикн оказывается близ-
кой по величине направленной вдоль наклона дна составляющей превыше-
ния силы тяжести [4]. Это дает возможность для моделирования имеющих
негидростатическую природу придонных плотностных потоков использо-
вать также и негидростатические модели. Для моделирования распростра-
нения баренцевоморских вод в Белом море используется модель, включа-
ющая гидростатические уравнения движения, уравнение неразрывности, 
уравнение переноса соли и уравнение состояния. Начальные скорость те-
чений и уровень задаются равными нулю. Начальное распределение соле-
ности принимается однородным и равным 29 ‰. На границе с проливом
Горло в придонном слое толщиной 20 м задается соленость 30 ‰. На твер-
дой боковой границе задается равенство нулю производной от солености
по нормали к границе. У дна и у поверхности моря задается равенство ну-
лю производной от солености по вертикали. На боковой границе полный
поток по нормали к границе принимается равным нулю. На границе с Гор-
лом при расчете возмущения уровня свободной поверхности используется

условие gHV ζ= , где ∫=
H

vdzV
0

. Касательное напряжение трения ветра

принимается равным нулю. Для придонного слоя толщиной 20 м вместо z
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используется вертикальная координата
1

1
1 HH

Hz
−
−

=σ , где σ1 – новая верти-

кальная координата; H1 – толщина придонного слоя; H – глубина моря. Для
области выше придонного слоя новая вертикальная координата задавалась
в виде

1
2 HH

z
−

=σ , где σ2 – новая вертикальная координата, H – глубина

моря, H1 – толщина придонного слоя.
Процедура решения разбивается на четыре части. На первом этапе рас-

считывается возмущение уровня свободной поверхности. При этом ис-
пользуются уравнения движения и неразрывности, проинтегрированные по
глубине от поверхности до дна. Полученные уравнения решаются числен-
но с помощью явной схемы [3]. С целью ослабления возникающих осциля-
ций используется процедура сглаживания решения. Используемый шаг по
времени составляет 10 с. Рассчитанное возмущение уровня свободной по-
верхности используется для расчета с помощью уравнений движения
трехмерного распределения горизонтальных составляющих скорости тече-
ний. При этом уравнения движения преобразуются к уравнению для ком-
плексной переменной, включающей горизонтальные составляющие скоро-
сти. Данное уравнение решается численно по неявной схеме с
использованием метода прогонки. Используемый шаг по времени – 104 с. 
Вертикальная составляющая скорости течений находится из уравнения
неразрывности. При этом вначале берется производная по вертикали от
входящих в это уравнение слагаемых. После этого решается получившееся
дифференциальное уравнение второго порядка относительно вертикальной
составляющей скорости. У морской поверхности и у дна вертикальная ско-
рость принимается равной нулю. На последнем шаге найденные составля-
ющие скорости течений используются при решении уравнения переноса
соли, которое трансформируется с учетом используемой вертикальной ко-
ординаты. При решении уравнения применяется полунеявная схема. Ад-
вективные составляющие аппроксимируются направленными разностями. 
Применяется метод прогонки. Используемый шаг по времени составляет
104 с.

Расположение расчетной области представлено на Рис. 1. Расчетная об-
ласть включает сетку размером 117х49 узлов по горизонтали с шагом 2 км. 
По вертикали сетка состоит из 40 узлов. Нижние от дна 21 узел располага-
лись друг от друга на расстоянии 1 м. Выше шаг сетки равнялся 1/19 от
расстояния от верхней границы придонного двадцатиметрового слоя до
морской поверхности.
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странение придонных вод в сторону Двинского залива. С расстоянием по
траектории движения придонных вод происходит их распреснение за счет
вертикального турбулентного обмена с вышележащим слоем, в результате
чего соленость придонных вод уменьшается. На Рис. 3 представлено рас-
пределение солености на построенном через расположенный на го-
ризонтальной оси 60-й расчетный узел на  поперечном сечении.

а)
�

�

�

�

�

б)

Рис. 2. Соленость придонной воды (‰) через 10 (а) и 70 (б) суток

В качестве вертикальной координаты для нижних 20 узлов использует-
ся координата σ1, а выше координата σ2. Поэтому нижние 20 узлов распо-
ложены от дна через 1 м, а выше расстояние между расчетными узлами
зависит от глубины моря в данной точке. На Рис. 3а данное распределение
соответствует результатам расчетов на 10 сутки. Расположенная в нижнем
правом углу область повышенной солености представляет область распо-
ложения придонного плотностного потока. Как видно из рисунка, попе-
речное сечение потока по ширине занимает 5 расчетных узлов, что соот-
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ветствует 10 километрам. По высоте поток распространяется на 7–8 узлов, 
что равняется 7–8 м. Максимальная соленость воды в потоке – 29.8 ‰. В
левой части рисунка на участке от 5-го до 30-го узла представлено распре-
деление солености на левой ветви, которая представляет собой продолже-
ние придонного плотностного потока, поменявшего свое направление при
выходе из Кандалакшского залива (см. Рис. 2б). Как видно из рисунка, 
произошло значительное увеличение площади поперечного сечения. При
этом возросли как горизонтальные, так и вертикальные размеры. Незначи-
тельная по ширине область с максимальным значением солености 29.45 ‰
представляет ось данного потока. Увеличение сечения потока и уменьше-
ние величины максимальной солености связано в первую очередь с влия-
нием вертикальной диффузии.

а) б)

Рис. 3. Распределение солености (‰) на сечении AB через 10 (а) и 70 (б) суток.

В распределении солености на данном сечении, рассчитанном на 70-е
сутки, также хорошо выделяется область повышенной солености в нижней
правой части рисунка, соответствующая расположению потока, распро-
страняющегося вдоль Терского берега. Поперечное сечение потока здесь
изменилось незначительно. Максимальная соленость осталась равной
28.8 ‰. В левой части рисунка пространственное распределение солености
стало более однородным. При этом средняя соленость, представленного на
данном участке потока, заметно возросла. Также произошло увеличение
солености в верхних горизонтах моря. 
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Картина придонных скоростей, связанных с распространением придон-
ного плотностного потока, представлена на Рис. 4. При сопоставлении
данного рисунка с Рис. 1 видно, что область наибольших скоростей тече-
ний соответствует расположению прибрежных областей, характеризую-
щихся наибольшими значениями наклона дна. При этом направления ско-
ростей течений близко соответствуют направлению изобат. Максимальных
значений скорости течений достигают на начальном этапе распростране-
ния, когда при больших величинах наклона дна также имеют место значи-
тельные величины солености придонной воды. С расстоянием по траекто-
рии движения потока происходит понижение солености, что приводит к
уменьшению скоростей придонных течений.

�

Рис. 4. Скорость придонных течений, рассчитанная на 10-е сутки (стрелка вни-
зу рисунка соответствует скорости 25 см с-1)

Под влиянием придонного трения в придонном экмановском слое из-за
дивергенции экмановских потоков формируются вертикальные течения
(Рис. 5). Так как придонные экмановские потоки в придонных плотност-
ных потоках направлены в сторону увеличения глубин, что совпадает с
направлением от берега к центральной части моря, то в прибрежной обла-
сти формируются направленные вниз (положительные) вертикальные те-
чения. Слева от потока располагаются области с восходящими (отрица-
тельными) вертикальными течениями. 
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Рис. 7. Скорость баротропных течений у поверхности (смс-1) на 70 сутки.

При сложении их с придонными бароклинными течениями формирует-
ся двухслойная структура течений (Рис. 8). 

Рис. 8. Скорость продольных течений (см с-1) на сечении AB через 10 (а) 
и 70 (б) суток.

Из-за противоположной направленности баротропных течений в при-
донном слое формируются баротропные экмановские потоки, направлен-
ные противоположно экмановским потокам придонных вод. При этом
формируются вертикальные течения, распределение которых подобно рас-
пределению вертикальных течений, связанных с придонным плотностым
потоком. Однако, они противоположно направлены по отношению к пер-
вым (Рис. 9).
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Рис. 9. Обусловленная баротропными течениями скорость вертикальных тече-
ний на верхней границе придонного экмановского слоя (см с-1) на 70 сутки.

С течением времени рост возмущения уровня сопровождается ростом
баротропных течений, что приводит к росту связанных с ними вертикаль-
ных течений. Эти вертикальные течения ослабляют действие вертикальных
течений, связанных с плотностным потоком, в результате чего ослабляют
рост возмущения уровня свободной поверхности. Со временем должно
установиться равновесие между различными системами вертикальных те-
чений, что должно привести к прекращению роста возмущения уровня и
скорости баротропных течений. 

Заключение
Результаты численного моделирования показывают, что используемая

модель позволила воспроизвести основные особенности распространения в
Белом море придонной соленой воды. Воспроизведен основной характер и
траектория распространения придонных вод, а также взаимодействие при-
донных вод с вышележащим слоем. Полученное при моделировании рас-
пространение придонной воды происходит в форме относительно узкого
потока в направлении близком к направлению изобат. Это согласуется с
данными наблюдений, полученных для других морей [10] и с теоретиче-
скими представлениями [9].
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MAIN FEATURES OF NEAR-BOTTOM SALTY WATER 
SPREADING IN THE WHITE SEA  BY  MODEL RESULTS

Podrezova N.A.

It is presented results of model simulation of the bottom saline water spread-
ing in the central part of the White sea as a result of the Barents Sea water in-
flow trough the Stright Gorlo. The used model includes a system of hydrostatic 
equations of motion, the continuity equation, the transport equation and the 
equation of state. The salt water inflow through the Strait Gorlo is modeled of by 
setting at the strait water salinity of 30 %. The initial salinity of the White Sea is 
about 29 ‰.

�
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УДК 551.465

О ДРИФТЕРНЫХ НАБЛЮДЕНИЯХ ЗА ТЕЧЕНИЯМИ И
ТЕМПЕРАТУРОЙ В БАРЕНЦЕВОМ И КАРСКОМ МОРЯХ

О.П. Никитин, С.Ю. Касьянов

Государственный океанографический институт им. Н.Н.Зубова

Дана количественная характеристика наблюдений за приповерхностными тече-
ниями и температурой воды на поверхности, выполненных в Баренцевом и Кар-
ском морях с помощью отслеживаемых со спутников дрейфующих буев – дрифте-
ров. Полученную информацию следует учитывать при планировании дальнейших
дрифтерных наблюдений. Для наиболее освещенного дрифтерными наблюдениями
юго-западного района Баренцева моря рассчитан годовой ход среднего по району
модуля скорости течений на глубине 15 м, а также средней температуры воды на
поверхности. Показано, что течения усиливаются зимой и ослабевают летом с ми-
нимумом модуля скорости в августе. Температура воды на поверхности, напротив, 
максимальна в августе, а минимум достигается в апреле.

Течения и гидрологические характеристики Баренцева и Карского мо-
рей изучаются уже более столетия. Подавляющее число публикаций по
течениям основано на результатах модельных расчетов с использованием
динамического метода, диагностических, прогностических, адаптационных
моделей с привлечением данных наблюдений за ветром, температурой и
соленостью морской воды [1–15, 17–27, 33]. 

Прямые инструментальные наблюдения за поверхностными течениями с
помощью современных дрейфующих океанографических буев, отслеживае-
мых со спутников, начали выполняться в западной части Баренцева моря нор-
вежскими специалистами с 1981 г. [29]. Эти свободно дрейфующие буи (так
называемые лагранжевы дрифтеры) запускают на открытой воде в отличие от
ледовых буев, устанавливаемых главным образом на лед и дрейфующих вме-
сте с ним (см., напр., [34]). Большое количество ледовых буев было размещено
в Северном Ледовитом океане в рамках многолетней Интернациональной арк-
тической буйковой программы IABP (International Arctic Buoy Program).

В российской части Баренцева моря, а также в Карском море запуски
современных дрифтеров до сих пор не производились. Однако, начиная с
1992 г., в рассматриваемую область заплывают дрифтеры, запущенные в
западной, норвежской части Баренцева моря, а также в Северной Атланти-
ке. Запуски производятся в рамках Глобальной дрифтерной программы –
GDP (Global Drifter Program), являющейся компонентой Глобальной си-
стемы наблюдений за Мировым океаном [30]. Данные наблюдений с этих
дрифтеров доступны на сайте GDP.
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Главная особенность лагранжевых дрифтеров – это то, что отношение
площадей сечений подповерхностного паруса и поверхностного поплавка
должно быть не менее 40. Именно такое соотношение необходимо, как
показали многочисленные эксперименты, для адекватного отслеживания
поверхностных течений (точнее, подповерхностных течений, проинтегри-
рованных на высоту паруса и центрированных на глубине 15 м). Подвод-
ный парус значительно минимизирует воздействие поверхностных волн и
ветра на поплавок и подводные части дрифтера. Ряд сопоставлений оценок
скорости поверхностных течений, полученных по данным дрифтеров с
парусом и не имеющим такового, показал, что дрифтеры без паруса могут
перемещаться быстрее дрифтеров с парусом на величину до 10 см/с при
скорости ветра 10 м/с [28, 31, 32]. Поэтому скорости, определенные по
данным дрифтеров без паруса, без учета поправки на ветроволновой фак-
тор могут оказаться завышенными.

Основное назначение лагранжева дрифтера – измерение скорости по-
верхностных течений в верхнем перемешанном слое. Местоположение
дрифтеров фиксируется со спутников, в результате чего в береговые цен-
тры сбора поступают данные о траекториях дрифтеров. Скорости поверх-
ностных течений вычисляются путем определения величин переноса дриф-
теров за определенные промежутки времени. Иными словами, скорость
определяется простым делением расстояния между двумя спутниковыми
засечками положения дрифтера, на промежуток времени между ними.

По спутниковым каналам помимо данных о местоположении дрифтеров
передается также информация и об измеряемых параметрах среды вблизи
поверхности океана. В настоящее время все дрифтеры оснащены датчиком
температуры воды, который располагается в нескольких см ниже поверх-
ности океана; многие дрифтеры имеют также датчики давления воздуха
(барометры).

Во время дрейфа подводный парус часто отрывается и после момента
потери данные о скорости течения, вообще говоря, следует браковать. В
тоже время качество данных о температуре на поверхности воды не зави-
сит от наличия или отсутствия у дрифтера паруса. Кроме того, при иссле-
дованиях перемещения в море плавающих предметов, включая мусор и
айсберги, и для поиска в океане жертв корабле- и самолетокрушений, дан-
ные дрифтеров без паруса представляют первостепенный интерес. Анализ
метаданных о перемещении дрифтеров, траектории которых изображены
на Рис. 3, показал, что у 58 % дрифтеров произошла потеря паруса. На
Рис. 4 изображены траектории дрифтеров до потери парусов. 

В настоящей работе данные о скорости течения после отрыва парусов
были забракованы. Поэтому карта, показанная на Рис. 3, характеризует
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ABOUT DRIFTER OBSERVATIONS OF CURRENTS AND 
TEMPERATURE IN THE BARENTS AND KARA SEAS

Nikitin O.P., Kasyanov S.Yu.

A quantitative description of observations of near-surface currents and water 
temperature at the surface, made in the Barents and Kara seas with a help of sat-
ellite tracked drifting buoys – drifters, is given. This information should be taken 
into account when planning further drifter observations. For the most illuminat-
ed by drifter observations southwestern area of the Barents Sea annual variation 
of the averaged over area velocity module of currents at the depth of 15 m, as 
well as the average temperature on the water surface is calculated. It is shown 
that the currents intensify in winter and weaken in the summer with a minimum 
of velocity module in August. Water temperature at the surface, on the contrary, 
has the maximum in August, and the minimum is reached in April.
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УДК 551.465.734.3

ЯВЛЕНИЕ ЭЛЬ-НИНЬО И ЕГО ВЛИЯНИЕ
НА ПРОЦЕССЫ В АТМОСФЕРЕ И ОКЕАНЕ

Д.Ю. Гущина1, Б. Девитт2

1 МГУ им. М.В. Ломоносова
2 Лаборатория геофизики и спутниковой океанографии, Тулуза, Франция

Исследован процесс генерации явления Эль-Ниньо с точки зрения воздействия
атмосферных возмущений внутрисезонного масштаба (ВТИ). Определена важная
роль экваториальных атмосферных волн Россби и колебаний Маддена-Джулиана в
механизме генерации Эль-Ниньо. Предложен механизм влияния ВТИ на генерацию
Эль-Ниньо, основанный на взаимодействии аномальных западных ветров, связан-
ных с возмущениями внутрисезонного масштаба, с океанической волной Кельвина. 
Выявлено, что вклад ВТИ в развитие Эль-Ниньо в период двух типов Эль-Ниньо
различен. Увеличение интенсивности колебаний Маддена-Джулиана и экватори-
альных волн Россби в период, предшествующий Эль-Ниньо, четко прослеживается
в условиях канонического явления. В течение Эль-Ниньо Модоки максимум ВТИ
наблюдается в фазу кульминации явления, а также в последующие месяцы, что
способствует сохранению аномалии температуры поверхности океана и более мед-
ленному уменьшению температуры поверхности океана по сравнению с условиями
канонического Эль-Ниньо. Исследован удаленный отклик средней зональной цир-
куляции и циркуляции в центрах действия атмосферы на два типа Эль-Ниньо. По-
казано, что структура отклика зонального переноса идентична для двух типов Эль-
Ниньо, однако интенсивность отклика существенно выше в условиях Эль-Ниньо
Модоки. Выявлено, что отклик региональной циркуляции на Эль-Ниньо Модоки
возникает раньше, чем на каноническое Эль-Ниньо, что обусловлено локализацией
данного типа Эль-Ниньо в центре Тихого океана, в районе активного развития про-
цессов глубокой конвекции. Интенсивность отклика циркуляции в центрах дей-
ствия атмосферы выше в Южном полушарии при Эль-Ниньо Модоки и сопостави-
ма для двух типов Эль-Ниньо в Северном.

Введение
Эль-Ниньо – Южное колебание (ЭНЮК) – это глобальное климатиче-

ское явление, характеризующееся крупномасштабным потеплением по-
верхностного слоя океана и одновременной перестройкой атмосферного
давления в экваториальном Тихом океане, приводящих к ослаблению и
смещению зональной вертикальной ячейки Уокера и зон конвергенции и
дивергенции воздуха в тропической атмосфере. ЭНЮК оказывает суще-
ственное воздействие на климат и погоду как тропических, так и внетропи-
ческих широт. 
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Эль-Ниньо – Южное Колебание является наиболее ярким примером ко-
роткопериодной изменчивости климата (на межгодовых масштабах). Его
социально-экономические последствия беспрецедентны (засухи, наводне-
ния, сокращение рыбных уловов, потери урожая, увеличение числа тропи-
ческих циклонов, гибель кораллов). Изучение механизмов этого природно-
го феномена является ключом к пониманию и прогнозированию
экстремальных погодных явлений, а также расширяет возможности при-
способления общества к климатическим флуктуациям.

Задача прогноза столь масштабного феномена сопряжена с серьёзными
трудностями. Одной из главных проблем является нерегулярность его воз-
никновения и изменение характеристик (амплитуды, частоты) от события к
событию.

На настоящий момент существует два подхода для объяснения измен-
чивости явления Эль-Ниньо. В рамках первого подхода нерегулярность
ЭНЮК рассматривается как следствие крупномасштабных низкочастотных
процессов протекающих как в океане, так и в атмосфере, таких как изме-
нение характеристик теплосодержания океана, термохалинная циркуляция,
а также постепенное изменение структуры общей циркуляции атмосферы. 
Изменения этих характеристик на масштабах десятилетий способны вызы-
вать изменение среднего состояния системы океан-атмосфера, которое мо-
жет благоприятствовать возникновению Эль-Ниньо или наоборот [5]. Од-
нако учет только долгопериодной изменчивости не всегда позволяет
объяснить формирование в тропиках условий, благоприятных для развития
Эль-Ниньо. Поэтому появилась вторая группа теорий, которая базируется
на предположении, что изменчивость ЭНЮК может определяться неустой-
чивым взаимодействием тропического океана и атмосферы на временных
масштабах значительно меньших, чем само Эль-Ниньо (с периодом от не-
скольких дней до сезона), так называемой внутрисезонной тропической
изменчивостью (ВТИ). Данный подход, по сути, является одним из част-
ных случаев теории стохастического воздействия на крупномасштабные
процессы, широко используемого во многих науках, в том числе в геофи-
зике [23], [6].

Климат планеты непрерывно изменяется, что не может не сказываться
на состоянии взаимодействующей системы тропический океан-атмосфера. 
Даже за относительно короткий период инструментальных наблюдений в
тропиках Тихого океана зафиксировано увеличение температуры воды, 
которое, несомненно, сказалось на характеристиках явления Эль-Ниньо. 
Эти изменения оказались настолько существенными, что появилось пред-
положение о существовании новой разновидности явления Эль-Ниньо, 
которая характеризуется аномалиями температуры поверхности океана
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(ТПО), локализованными в центре Тихого океана, в отличие от канониче-
ского (или Восточно-тихоокеанского (ВТ)) Эль-Ниньо, развивающегося на
востоке[10], [18], [25]. Механизмы формирования этого типа Эль-Ниньо
(называемого Эль-Ниньо Модоки или Центрально-тихоокеанское (ЦТ)) на
настоящий момент практически не изучены. Однако, увеличение повторя-
емости Эль-Ниньо Модоки в последние десятилетия позволяет поставить
вопрос о взаимосвязи между модификацией ЭНЮК и глобальным потеп-
лением климата [30].

В силу изменения локализации аномалий ТПО в период Эль-Ниньо
Модоки отклик климатической системы, как в пределах тропиков, так и в
удаленных районах может существенно изменяться. При этом оценка вли-
яния событий ЭНЮК на климат удаленных районов, полученная в преды-
дущих исследованиях, может быть составлена из совокупности влияний
двух различных мод Эль-Ниньо и не отражать адекватно особенности уда-
ленного отклика для каждого из типов Эль-Ниньо. Максимальная чувстви-
тельность атмосферы к воздействию со стороны океана отмечается в реги-
оне индо-тихоокеанского теплого бассейна, где наиболее развиты
процессы глубокой конвекции, несмотря на то, что максимальные анома-
лии в тропическом океане наблюдаются на востоке Тихого океана. Уда-
ленный климатический отклик, эффективность которого зависит как от
интенсивности воздействия со стороны океана (амплитуда аномалий ТПО), 
так и от атмосферной чувствительности к этому воздействию, будет в
большей степени управляться процессами, происходящими в центре, а не
на востоке Тихого океана. Поэтому исследование отклика глобальной ат-
мосферы на явление Эль-Ниньо Модоки, локализованное в центральной
части Тихого океана, является актуальным научным вопросом.

Основной задачей настоящего исследования являлась разработка меха-
низма формирования двух типов Эль-Ниньо – канонического и Модоки, 
основанного на стохастическом воздействии процессов внутрисезонного
масштаба, а также определение отклика атмосферной циркуляции на два
типа Эль-Ниньо.

Остановимся кратко на механизме развития Эль-Ниньо. Толчком к раз-
витию Эль-Ниньо является западная аномалия ветра, возникающая на за-
паде Тихого океана. Западная аномалия ветра, согласно теории Экмана, 
вызывает конвергенцию вод у экватора, что приводит к подъему уровня
океана. Для сохранения равновесия нижняя граница перемешанного слоя
должна опуститься, то есть должна увеличиться глубина термоклина. При-
ток водных масс к экватору генерирует отрицательную аномалию уровня
океана во внеэкваториальных районах. Возникшие аномалии далее распро-
страняются в виде волн: на экваторе на восток в виде захваченной волны
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Кельвина (в роли границы выступает экватор, где сила Кориолиса меняет
знак), вне экватора на запад в виде волны Россби. Волна Кельвина перено-
сит аномалии, возникшие на западе Тихого океана, на восток, за 75 дней
она достигает Южной Америки. По мере распространения волны на восток
на всем протяжении экваториального Тихого океана отмечается заглубле-
ние термоклина. Заглубление термоклина вызывает наиболее сильный от-
клик в температуре поверхностных вод у побережья Южной Америки. Это
связано с развитием в данном регионе апвеллинга. В условиях Эль-Ниньо
апвеллинг сохраняется, хотя и несколько ослаблен, однако заглубление
термоклина приводит к тому, что поднимающиеся воды имеют более вы-
сокую температуру, чем в нормальных условиях, охлаждения поверхност-
ного слоя глубинными водами не происходит. При этом солнечная радиа-
ция нагревает поверхность, как и в других районах Тихого океана, и
формируются положительные аномалии ТПО. Кроме этого, потеплению
способствует и воздействие со стороны атмосферы. Интенсивность апвел-
линга в значительной степени контролируется действием на океан пассат-
ных течений – юго-восточные пассаты Южного полушария увлекают по-
верхностные воды от материка, а им на смену снизу поднимаются более
холодные водные массы. При уменьшении интенсивности пассата в период
Эль-Ниньо апвеллинг ослабевает, что способствует повышению ТПО. От-
разившись от берегов Южной Америки, волна Кельвина превращается в
волну Россби и переносит положительную аномалию уровня океана на за-
пад. Начальная волна Россби, с термоклином, расположенным близко к
поверхности океана, наоборот, доходит до Индонезии, отражается в виде
волны Кельвина и несет к Южной Америке отрицательную аномалию
уровня океана. Когда она достигает восточных районов Тихого океана,
цикл замыкается. 

Таким образом, условием, необходимым для возникновения Эль-Ниньо
является западная аномалия ветра в западном Тихом океане. Часто ее ассо-
циируют с явлением внутрисезонного масштаба, называемого всплеском
западного ветра, и проявляющимся в усилении западного ветра в течение
15–20 суток. Однако генезис такого усиления ветра до настоящего времени
остается неясным. Очевидно, что западные ветры на экваторе возникают
на периферии циклонических вихрей, расположенных по обе стороны от
экватора. Такие циклонические образования могут иметь различный гене-
зис и пространственно-временные масштабы. Во-первых, западные ветры
формируются на периферии тропических циклонов, проходящих на не-
большом удалении от экватора. Однако временной (5–7 суток) и простран-
ственный (до 1000 км) масштабы тропического циклона не соответствуют
пространственно-временным масштабам океанической волны Кельвина
(30 суток и тысячи км). Во-вторых, тропические циклоны перемещаются с
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востока на запад, следовательно, не могут способствовать смещению за-
падной аномалии ветра на восток. Последнее условие необходимо, так как
океанические волны Кельвина достаточно быстро диссипируют в про-
странстве. Для того, чтобы сформировалась не единичная волна Кельвина, 
а пакет волн, и чтобы его амплитуда незначительно уменьшалась при рас-
пространении на восток, необходимо, чтобы либо западная аномалия ветра
смещалась на восток, либо, чтобы к востоку от первоначальной локализа-
ции возникали новые очаги западной аномалии ветра. 

Циклоническая завихренность в районе экватора также может быть свя-
зана с колебанием Маддена-Джулиана. Колебания Маддена-Джулиана
(MJO для Madden-Julian Oscillation) – это организованная структура кон-
векции в приэкваториальных районах, представляющая собой чередование
областей усиленной и подавленной конвекции [26]. С аномалиями конвек-
ции связаны аномалии ветра: западные – к западу от конвективного центра
и восточные – к востоку. Пространственный масштаб колебания Маддена-
Джулиана 12–20 тысяч км, временной – 30–60 дней. Они возникают над
Индийским океаном и распространяются до центра Тихого океана, пере-
мещаясь на восток со средней скоростью около 430 км/сутки. Важно заме-
тить, что MJO представляет собой аномалию, как в поле ветра, так и в поле
конвекции. Они могут развиваться как на фоне среднего западного потока
(например, на востоке Индийского океана), тогда западные аномалии ветра
будут проявляться в усилении западных экваториальных ветров, а восточ-
ные – в их ослаблении. Напротив, если MJO смещается в районы, где гос-
подствует восточный пассатный перенос, то к западу от зоны усиленной
конвекции будет наблюдаться ослабление пассата (западная аномалия вет-
ра), а к востоку – усиление пассата (восточная аномалия ветра). Несмотря
на то, что аномалии циркуляции, обусловленные MJO, не меняют направ-
ления основного потока, а лишь модифицируют его, они создают области
конвергенции и дивергенции скорости по потоку, которые формируют зо-
ны конвергенции и дивергенции воздуха. В зонах конвергенции возникают
восходящие движения и усиливаются конвективные процессы, а в зонах
дивергенции нисходящие потоки приводят к разрушению облачности и
подавлению конвекции. Пространственно-временные масштабы колебаний
Маддена-Джулиана соответствуют масштабам океанической волны Кель-
вина, а связанные с ним западные аномалии ветра перемещаются с запада
на восток, следовательно, могут генерировать и поддерживать волну Кель-
вина в океане. 

Безвихревые западные аномалии ветра в районе экватора связаны с эк-
ваториальными атмосферными волнами Кельвина. Это волны определен-
ных пространственных и временных масштабов, существующие в непо-
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средственной близости от экватора. Они распространяются в горизонталь-
ном и вертикальном направлении. Теоретически волны являются решени-
ями уравнений мелкой воды в тропической атмосфере. Реально существу-
ющие возмущения имеют масштабы и скорости перемещения, близкие к
теоретическим оценкам, поэтому получили одноименные названия. Атмо-
сферные волны Кельвина удовлетворяют условиям, необходимым для ге-
нерации волны в океане: они распространяются с запада на восток, имеют
зональную протяженность до 15 тысяч км и продолжительность до 20 су-
ток.

Наконец, западные аномалии ветра могут быть связаны с атмосферны-
ми экваториальными волнами Россби. Их пространственная структура
представляет чередование пары циклонов и антициклонов, распространя-
ющихся с востока на запад. Они могут быть идентифицированы в данных
наблюдений в виде парных вихрей по обе стороны от экватора. Простран-
ственно-временные масштабы волн Россби соответствуют масштабам оке-
анической волны (зональная протяженность до 15 тысяч км, продолжи-
тельность от 15 до 50 дней). Они не перемещаются на восток, но максимум
их интенсивности локализован в центре Тихого океана, следовательно, они
могут поддерживать океаническую волну Кельвина, зародившуюся на за-
паде Тихого океана.

Таким образом, выделяются три типа возмущений внутрисезонного
масштаба, которые могут создавать западную аномалию ветра, необходи-
мую для генерации волны Кельвина в океане: колебания Маддена-
Джулиана и конвективно-связанные экваториальные волны Кельвина и
Россби. Именно их роль в генерации Эль-Ниньо рассматривается в насто-
ящей работе.

Материалы и методы исследования
Для анализа и расчетов использовались различные архивы данных

наблюдений, спутниковой информации и базы реанализов. По температуре
поверхности океана массивы Hadley центра и реанализ SODA; о скорости
ветра и уходящей длинноволновой радиации – массив NCEP/NCAR реана-
лиза; по осадкам – массив GPCP.

Для оценки удаленного отклика атмосферной циркуляции на сигнал в
тропической зоне Д.Ю. Гущиной совместно с М.А. Петросянцем был раз-
работан новый индекс циркуляции, позволяющий оценивать крупномас-
штабные особенности атмосферной циркуляции [2], [4], [8], [9].

В работе используется две модификации индекса циркуляции: цирку-

ляция скорости ( ) ϕϕ ∫
ϕ

ϕ= dluL
l

зональной составляющей реального вет-
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ра ( )ϕu вдоль круга широты ϕl и циркуляция скорости по замкнутому кон-

туру S:
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где u и v — зональные и меридиональные составляющие скорости ре-
ального ветра, ϕ1 и ϕ2 – широты южной и северной границ контура, соот-
ветственно, λ1 и λ2 – долготы западной и восточной границ контура, соот-
ветственно, l – длина стороны контура.

Предложенный индекс представляет, по существу новый путь исследо-
вания взаимодействия океана и атмосферы, основанный на анализе обоб-
щающего индекса циркуляции, характеризующего основные черты гло-
бального распределения циркуляции атмосферы. Кроме того, было
выявлено, что введенный индекс является показателем, удобным для те-
стирования моделей общей циркуляции атмосферы, так как позволяет, с
одной стороны, значительно уменьшить объем исследуемой информации, а
с другой стороны – определить основные характерные особенности гло-
бальной циркуляции атмосферы [11], [1].

Для выделения компонент внутрисезонной изменчивости используется
двумерный спектральный анализ [29]. Для каждой широты от 15° с.ш. до
15° ю.ш. проводится комплексное Фурье-преобразование по долготе и по
времени, что позволяет получить распределение спектральной плотности в
зависимости от зонального волнового числа и частоты колебания. Для вос-
становления сигналов, соответствующих MJO и экваториальным волнам, 
выполняется обратное Фурье-преобразование с сохранением значений
спектральной плотности только в области, прилегающей к дисперсионной
кривой конкретной волны. 

Разделение Эль-Ниньо на два типа: каноническое (или восточно-
тихоокеанское – ВТ) и Модоки (или центрально-тихоокеанское – ЦТ) вы-
полняется двумя способами. Первый метод, предложенный [30], использу-
ется при композиционном анализе. Согласно этому методу, явление, при
котором аномалия ТПО в районе Nino3 (5° ю.ш. – 5° с.ш.; 150° – 90° з.д.) 
больше, чем в районе Nino4 (5° ю.ш. – 5° с.ш., 160° в.д. – 150° з.д.), и
больше на 0,5°C в течение ноября, декабря, февраля относится к типу ВТ.
Если, напротив, больше аномалия в районе Nino4, то явление относится к
типу ЦТ. Для построения непрерывных рядов индексов ЦТ и ВТ Эль-
Ниньо использован метод [28]. Аномалии ТПО в тропическом Тихом оке-
ане раскладываются на эмпирические ортогональные функции (ЭОФ), при
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этом первые две моды описывают максимальное количество изменчивости
(68% и 14%, соответственно). ЭОФ1 соответствует структуре распределе-
ния аномалий ТПО (АТПО), наблюдающейся при Эль-Ниньо каноническо-
го типа, с максимумом ТПО вдоль побережья Южной Америки, а ЭОФ2 –
структуре АТПО, наблюдающейся при Эль-Ниньо Модоки, с максимумом
ТПО в центральной части Тихого океана и отрицательными значениями к
западу и востоку. Первым двум модам соответствуют временные ряды ос-
новных компонент РС1 и РС2, которые и используются для построения
индексов Эль-Ниньо – индекса ВТ для канонического Эль-Ниньо и индек-
са ЦТ для Эль-Ниньо Модоки. В работе [28] показано, что сами по себе
ряды PC1 и PC2 не являются репрезентативными с точки зрения разделе-
ния Эль-Ниньо на два типа. Точки в пространстве РС1/РС2 ложатся при-
мерно вдоль диагональных осей (особенно четко это проявляется в моде-
лях, в которых воспроизводится большее количество явлений Эль-Ниньо
обоих типов). Поэтому, чтобы получить индексы ЦТ и ВТ, необходимо
повернуть оси РС1 и РС2 на 45º. Тогда индексы будут вычисляться по сле-
дующим формулам:

2
21 PCPCВТ −

= ��

2
21 PCPCЦТ +

= ��

Вклад атмосферных возмущений внутрисезонного масштаба
в генерацию двух типов Эль-Ниньо

Как упоминалось выше, источником аномальных западных ветров, воз-
буждающих океаническую волну Кельвина, могут быть три типа возмуще-
ний внутрисезонного масштаба: колебания Маддена-Джулиана и экватори-
альные конвективно-связанные волны Кельвина и Россби. Более ранние
исследования связей MJO и Эль-Ниньо не дали положительных результа-
тов, потому как не учитывалась сезонная зависимость этого взаимодей-
ствия [27]. В данном исследовании детализированы изменения статистиче-
ских связей по сезонам.

На первом этапе была проведена оценка вклада компонент ВТИ в об-
щую изменчивость в тропической зоне. Результаты сильно варьируются
как в пространстве, так и во времени, что обусловлено сезонной миграцией
максимумов изменчивости. В среднем на долю MJO приходится до 40 %
изменчивости, на долю волн Кельвина до 30% и на долю экваториальных
волн Россби до 20 %. В [5] показано, что спектральные пики, соответству-
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ющие данным возмущениям, проявляются в полях осадков, уходящей
длинноволновой радиации, зонального ветра и напряжения трения, в
меньшей степени в притоке тепла к земной поверхности. Определяя значи-
тельный процент общей изменчивости данных полей, атмосферные воз-
мущения внутрисезонного масштаба могут приводить к росту аномалий
ТПО в тропиках через потоки тепла и момента импульса.

Для анализа взаимосвязей между внутрисезонной тропической измен-
чивостью и циклом ЭНЮК необходимо было ввести характеристику ин-
тенсивности волн, так как нас интересовал не процесс взаимодействия од-
ной конкретной волны и даже не пакета волн с поверхностью океана, а
отклик на усиление или ослабление MJO и атмосферных волн в опреде-
ленном месте и в определенное время. Если наблюдалось последовательно
несколько событий MJO, и они имели большую амплитуду, то они могли
оказать значительное вынуждающее воздействие на океан, а если волн бы-
ло одна или две, то отклика не последовало. Для расчета интенсивности
ВТИ был использован метод, предложенный [24]. После выделения в поле
ветра сигнала, соответствующего колебаниям Маддена-Джулиана и эква-
ториальным волнам Кельвина и Россби (с помощью двумерного спек-
трального анализа), рассчитывалась интенсивность MJO, волн Кельвина и
Россби как среднеквадратическое отклонение (СКО) по скользящему пери-
оду со сдвигом в один день. Длина периода варьировалась в зависимости
от типа волны: 90 дней для MJO, 48 дней для волн Россби и 30 дней для
волн Кельвина. Рассчитанное скользящее СКО осреднялось по месяцам
года. Далее рассчитанные амплитуды осреднялись по экваториальной по-
лосе (5° ю.ш. – 5° с.ш.) в каждой точке долготы с шагом 2.5°. Несмотря на
то, что максимальная амплитуда MJO в период Эль-Ниньо отмечается в
Южном полушарии, в работе внимание сконцентрировано на интенсивно-
сти ВТИ в приэкваториальной полосе. Это обусловлено тем, что океаниче-
ские волны Кельвина являются экваториально-захваченными волнами, их
амплитуда резко убывает по мере удаления от экватора, и они реально су-
ществуют только в пределах экваториального волновода (3° ю.ш. –
3° с.ш.). Следовательно, атмосферные возмущения могут возбуждать океа-
ническую волну Кельвина, ответственную за возникновение Эль-Ниньо, 
только в пределах экваториального волновода. 

Полученные ряды интенсивности MJO, волн Кельвина и Россби корре-
лировались с январским индексом Эль-Ниньо, который был представлен
температурой поверхности океана в районе Nino3.4 (5° ю.ш. – 5° с.ш.; 
170° з.д. – 120° з.д.). Январь был выбран как центральный месяц фазы
кульминации явления Эль-Ниньо. Анализ полученных результатов позво-
лил выявить, что максимальные связи между внутрисезонными атмосфер-
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ными возмущениями и ЭНЮК отмечаются в следующих районах: для MJO 
– на западе Тихого океана, для экваториальных волн Россби – в центре Ти-
хого океана, для волн Кельвина – на востоке и на западе Тихого океана. 
Исходя из полученных результатов были введены индексы интенсивности
компонент ВТИ, которые представляют собой амплитуду волн, рассчитан-
ную по описанному выше методу, осредненную по следующим квадратам: 
в западном Тихом океане – 5° ю.ш. – 5° с.ш; 120° – 180° в.д., в центральном
Тихом океане – 5° ю.ш. – 5° с.ш.; 140° в.д. – 160° з.д.; в восточном Тихом
океане – 5° ю.ш. – 5° с.ш.; 160° – 100° з.д. Между полученными индексами
интенсивности ВТИ и индексом Эль-Ниньо были рассчитаны кросскорре-
ляционные функции со сдвигом по времени до 12 месяцев, которые позво-
лили проанализировать взаимосвязи между циклом ЭНЮК и интенсивно-
стью ВТИ не только в фазу кульминации явления, но в течение всего года. 
Индекс Эль-Ниньо был сглажен трехмесячным скользящим осреднением
для сопоставимости с масштабом изменчивости интенсивности волн. 

Для исследования взаимосвязей ВТИ/ЭНЮК выбран 30-летний период
наблюдений с 1977 по 2006 год, в течение которого отмечались как исклю-
чительно сильные явления Эль-Ниньо – в 1982-83 гг. и в 1997–98 гг., так и
периоды относительно слабой активности ЭНЮК (после 1998 года). 

На Рис. 1 приведена корреляция между осредненной вдоль экватора
интенсивностью MJO, волн Кельвина и Россби и ТПО в районе Nino3.4 в
январе. 

Так как волна Кельвина в океане, заглубляющая термоклин в условиях
Эль-Ниньо, зарождается на западе Тихого океана весной, предшествующей
кульминации явления, то нас интересуют взаимосвязи между ВТИ и ТПО в
районе Nino3.4 именно в этот период (весна-лето Северного полушария
года -1 на Рис. 1). По данным наблюдений четко прослеживается область
положительной корреляции, на западе Тихого океана в марте-мае года, 
предшествующего Эль-Ниньо для MJO (Рис. 1а), и в центре Тихого океана
в мае-августе для экваториальных волн Россби (Рис. 1в). То есть увеличе-
ние интенсивности MJO на западе Тихого океана и экваториальных волн
Россби в центре Тихого океана весной и летом тесно связано с повышени-
ем ТПО на востоке и в центре Тихого океана следующей зимой. Аналогич-
ные взаимосвязи характерны не только для января месяца, но и для всего
цикла ЭНЮК: повышение ТПО следует за увеличением интенсивности
MJO и волн Россби со сдвигом от 9 до 1 месяца [21]. Для атмосферных
волн Кельвина значимый сигнал проявляется только в год, следующий за
Эль-Ниньо (год 0 на Рис. 1). То есть атмосферные волны Кельвина интен-
сифицируются вслед за повышением ТПО на востоке Тихого океана, и,
таким образом, не могут участвовать в генерации Эль-Ниньо.
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Рис. 1. Корреляция со сдвигом между ТПО в Nino3.4 в январе (Янв 0) и эквато-
риально осредненным U850, отфильтрованным в интервале MJO (а), волн Кель-
вина (б) и волн Россби (в). Результаты по NCEP/NCAR реанализу. Период
1977–2006 гг. Интервал 0.1. Корреляции выше (ниже) 0.3 (-0.3) закрашены.

Следовательно, статистически показано, что интенсификация MJO и
волн Россби предшествует Эль-Ниньо. Однако было отмечено, что харак-
тер взаимосвязей между ВТИ и ЭНЮК претерпевает существенные изме-
нения в последние десятилетия. С другой стороны известно, что именно в
этот период увеличилась повторяемость Эль-Ниньо типа Модоки. Это поз-
воляет выдвинуть гипотезу, что модуляция связей ВТИ/ЭНЮК может яв-
ляться причиной формирования двух модификаций Эль-Ниньо. Поэтому в
дальнейшем анализ вклада возмущений внутрисезонного масштаба в меха-
низм генерации Эль-Ниньо, в частности анализ амплитуды, эволюции и
характеристик распространения возмущений масштаба ВТИ, проводились
отдельно для двух разных типов Эль-Ниньо. 

Были построены композиционные экваториальные разрезы, представ-
ляющие временную эволюцию различных компонент ВТИ в период двух
типов Эль-Ниньо и в период Ла-Ниньа, они сравнивались с их средним
годовым ходом, рассчитанным по всему исследуемому периоду (Рис. 2). 
Анализ Рис. 2 очевидно показывает, что эволюция MJO и волн Россби в
период Эль-Ниньо отличается и от Ла-Ниньа и от среднего годового хода, 
а также неодинакова для двух типов Эль-Ниньо. Различия лучше просле-
живаются на графике аномалий (Рис. 3). Особое внимание обращено на

Зональный ветер на 850 гПа, NCEP/NCAR реанализ
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фазу развития Эль-Ниньо (год перед кульминацией), так как статистиче-
ский анализ показал, что интенсивность MJO и волн Россби весной и летом
перед Эль-Ниньо тесно связана с ТПО в фазу кульминации. Для MJO и
волн Россби четко прослеживается положительная аномалия интенсивно-
сти с января по июнь (Рис. 3 б, в). Однако для генерации Эль-Ниньо важны
западные ветры, тогда как с колебаниями Маддена-Джулиана и волнами
Россби связаны как западные, так и восточные аномалии нижнетропосфер-
ного ветра. Так как асимметрия ряда ветра в интервале MJO и волн Россби
весной-летом Северного полушария перед кульминацией Эль-Ниньо по-
ложительна (Рис. 3ж, з), то можно утверждать, что увеличение интенсив-
ности связано именно с западными (положительными) аномалиями ветра.
Согласно теории Эль-Ниньо, западные аномалии ветра генерируют волну
Кельвина в океане, которая заглубляет термоклин. Для проверки реализа-
ции этого механизма был построен временной ход интенсивности океани-
ческой волны Кельвина для первой и второй бароклинной моды (отража-
ющих структуру вертикального распределения температуры в
перемешанном слое).

На Рис. 3 (б, г, ж, и) видно, что одновременно с положительной анома-
лией MJO наблюдается положительная аномалия интенсивности первой
бароклинной моды океанической волны Кельвина. Причем эта аномалия
проявляется именно в подъеме уровня океана (то есть заглублении термо-
клина), так как асимметрия этого сигнала положительна. Поскольку данная
аномалия уровня океана распространяется с запада на восток и достигает
Южной Америки в декабре, то можно заключить, что заглубление термо-
клина, связанное с ней, приводит к формированию условий Эль-Ниньо. 
Важно обратить внимание на вторую бароклинную моду волны Кельвина. 
Максимум ее интенсивности лучше совпадает с аномалиями волн Россби
(Рис. 3 в, д). Это чрезвычайно важный и неизвестный ранее факт. Как было
показано в [20],[3], наиболее сильные и быстро развивающиеся Эль-Ниньо
связаны с аномалией именно второй моды, которая, как показывает наш
анализ, определяется влиянием атмосферных волн Россби. До настоящего
исследования роль волн Россби в генерации Эль-Ниньо вообще не рас-
сматривалась.

Отличие в поведении компонент ВТИ между Эль-Ниньо Модоки и ка-
ноническим в фазу развития заключаются в меньших абсолютных значе-
ниях аномалий, особенно для MJO, в период Эль-Ниньо Модоки, а также в
меньшем вкладе второй бароклинной моды в океане в аномалию уровня и
термоклина.

�
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Рис. 2. Долготно-временные разрезы вдоль экватора скользящего среднеквадра-
тического отклонения (СКО) зональной компоненты ветра на 850 гПа (U850), 
отфильтрованной в интервале MJO (верхняя панель), экваториальных волн Рос-
сби (средняя панель) и экваториальных волн Кельвина (нижняя панель). Компо-
зиционные разрезы для ВТ Эль-Ниньо (1965–66, 1972–73, 1976–77, 1982–83, 
1997–98) – первый столбец, ЦТ Эль-Ниньо (1968–69, 1990–91, 1994-95, 2002-
2003, 2004–2005, 2006–2007) – второй столбец, Ла-Ниньа (1970–71, 1973–74, 
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1975–76, 1984–85, 1988–89, 1998–99, 1999–2000) – третий столбец и среднемно-
голетний годовой ход (осреднение за период 1960-2008 гг.) – четвертый стол-
бец. Январь 0 cоответствует пику явления Эль-Ниньо. Интервал 0.1 м/с для
волн Кельвина и 0.2 м/с для MJO и волн Россби. Жирная коричневая линия по-
казывает среднее положение изотермы 28°C для каждого из компонентов.

�

Рис. 3. Композит аномалий ТПО, осредненных по району Nino3 (5° ю.ш. –
5° с.ш.; 150° – 90° з.д.) для ВТ Эль-Ниньо (a) и району Nino4 (5° ю.ш. – 5° с.ш., 
160° в.д. – 150° з.д.) для ЦТ Эль-Ниньо (е), нормализованный на максимальное
по данному композиту значение аномалии ТПО (2.21ºC и 0.87ºC соответствен-
но). Долготно-временной разрез вдоль экватора аномалий скользящего СКО
поля ветра на 850 гПа, отфильтрованного в интервале MJO (б, ж), экваториаль-
ных волн Россби (в, з), первой бароклинной моды океанической волны Кельви-
на (г, и), второй бароклинной моды океанической волны Кельвина (д, к). Ком-
позиционные разрезы для ВТ Эль-Ниньо (1965–66, 1972–73, 1976–77, 1982–83, 
1997–98) – верхняя панель, ЦТ Эль-Ниньо (1968–69, 1990–91, 1994–95, 2002–
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2003, 2004–2005, 2006–2007) – нижняя панель. Интервал 0.05 м/с для MJO и
волн Россби, 0.1 см для первой моды волны Кельвина и 0.05 см для второй мо-
ды волны Кельвина. Районы, для которых разность между ВТ и ЦТ условиями
является значимой на 75 % уровне вероятности, заштрихованы.

Наиболее существенные различия между двумя типами Эль-Ниньо про-
являются в фазу кульминации и угасания. При каноническом Эль-Ниньо
интенсивность и MJO и волн Россби резко падает (отрицательные анома-
лии на Рис. 3б, в), одновременно уменьшается интенсивность волн Кель-
вина в океане (Рис. 3г, д), в результате термоклин приподнимается, и ТПО
резко падает (Рис. 3а). При Эль-Ниньо Модоки положительные аномалии
интенсивности MJO и волн Россби сохраняются в фазу кульминации и по-
сле нее (Рис. 3ж, з), они поддерживают волну Кельвина (Рис. 3и, к), и ТПО
остается выше нормы в течение всего следующего года (Рис. 3е).Таким
образом, при каноническом Эль-Ниньо ВТИ вносит главный вклад в разви-
тие аномалии ТПО, а при Эль-Ниньо Модоки в ее сохранение.

�
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Рис. 4. Схема эволюции двух типов Эль-Ниньо.
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На основании полученных результатов был предложен следующий ме-
ханизм взаимодействия между ТПО, колебаниями Маддена-Джулиана и
экваториальными волнами Россби (Рис. 4).

В нормальных условиях над Тихим океаном господствует пассатный
перенос. На западе Тихого океана локализован очаг теплых вод, а термо-
клин расположен глубоко, на востоке, напротив термоклин приподнят, а
поверхностные воды относительно холодные. В год, предшествующий
Эль-Ниньо, на западе Тихого океана, как правило, наблюдается западная
аномалия ветра. При усилении MJO в этом районе, западная аномалия вет-
ра, связанная с MJO, складывается с западной аномалией среднего потока
и приводит к возникновению всплеска западных ветров. Он генерирует
волну Кельвина в океане, которая, распространяясь на восток, приводит к
заглублению термоклина на всем протяжении экваториального Тихого
океана. Возникает положительная обратная связь между океаном и атмо-
сферой: распространение на восток области повышенной ТПО способству-
ет смещению на восток максимума MJO, которая поддерживает существо-
вание волны Кельвина. Когда волна Кельвина достигает центральных
районов Тихого океана, ее амплитуда поддерживается за счет западных
аномалий ветра, связанных с экваториальной волной Россби. Возникает
второй пакет волн Кельвина в океане. В условиях канонического Эль-
Ниньо атмосферные волны Россби вызывают отклик в океане, проявляю-
щийся в аномалиях второй бароклинной волны Россби. Как было показано
в наших исследованиях, наиболее сильные и быстро развивающиеся Эль-
Ниньо связаны с аномалией именно второй моды, возможно поэтому
наиболее интенсивные Эль-Ниньо двадцатого столетия относятся к кано-
ническому типу. В условиях Эль-Ниньо Модоки волны Россби вызывают
отклик, проявляющийся в интенсификации первой бароклинной моды оке-
анической волны Кельвина. Когда аномалия термоклина, связанная с вол-
нами Кельвина, достигает побережья Южной Америки, то формируются
условия Эль-Ниньо. При каноническом Эль-Ниньо после фазы кульмина-
ции интенсивность MJO и волн Россби резко уменьшается, волна Кельвина
в океане ослабляется и аномалия ТПО исчезает. При Эль-Ниньо Модоки
после фазы кульминации интенсивность MJO и волн Россби остается ано-
мально высокой, и аномалия ТПО сохраняется в течение последующего
года.

Удаленный отклик атмосферной циркуляции на два типа Эль-Ниньо
Эль-Ниньо Южное Колебание, являясь наиболее ярким примером меж-

годовой климатической изменчивости, очевидно оказывает значительное
влияние на климат и погоду во многих удаленных районах Земного шара. 
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Исследованию так называемых дальних связей Эль-Ниньо посвящено
большое количество работ [17], [10], (например, Trenberth et al.; 1998,). Од-
нако в предыдущих исследованиях очень мало внимания уделялось срав-
нению отклика на два различающихся типа Эль-Ниньо, хотя, как показано
в некоторых работах [18], он может существенно отличаться, вплоть до
противоположного.

С использованием индексов циркуляции Петросянца-Гущиной был ис-
следован отклик средней зональной циркуляции и циркуляции в центрах
действия атмосферы на каноническое и Модоки Эль-Ниньо.

Показано, что интенсивность отклика средней зональной атмосферной
циркуляции выше в период развития Эль-Ниньо Модоки по сравнению с
каноническим. Однако пространственная структура отклика и характери-
стики его распространения имеют сходный характер: сигнал, возникающий
в приэкваториальных и тропических широтах как отклик на аномалии ТПО
в Тихом океане, со временем распространяется в более высокие широты и
имеет волновую структуру. Отклик средней зональной циркуляции заклю-
чается в усилении западного переноса и ослаблении восточного как в тро-
пических, так и во внетропических широтах (Рис. 5). 

Так как отклик средней зональной циркуляции на два типа Эль-Ниньо
имеет сходную структуру, для объяснения различий в аномалиях темпера-
туры воздуха и осадков, возникающих под влиянием ЭНЮК, проведен
анализ аномалий региональной циркуляции.

Анализ связей аномалий температуры поверхности океана в период
развития канонического и Модоки Эль-Ниньо с аномалиями циркуляции
скорости ветра в различных регионах Земного шара показал, что в одних
регионах циркуляционные аномалии в атмосфере предшествуют повыше-
нию температуры поверхности тропического Тихого океана, в других, 
напротив, аномалии ТПО вызывают изменения атмосферной циркуляции. 
В ряде регионов, преимущественно находящихся вблизи района локализа-
ции аномалий ТПО, максимальная связь отмечается непосредственно в
период кульминации явления Эль-Ниньо, по мере удаления от тропиков
Тихого океана временной сдвиг возрастает, но его зависимость от расстоя-
ния от очага Эль-Ниньо не линейна (Рис. 6).

Аномалии циркуляции в центрах действия атмосферы, возникающие
как отклик на Эль-Ниньо, в Северном полушарии сопоставимы для двух
типов Эль-Ниньо, в то время как в Южном полушарии циркуляционные
аномалии более ярко выражены в годы Эль-Ниньо Модоки (Рис. 6). При
Эль-Ниньо Модоки в целом отклик в атмосферной циркуляции проявляет-
ся раньше, чем при каноническом. Причиной этого является различная ло-
кализация аномалий ТПО в период двух типов Эль-Ниньо: смещение обла-
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сти положительной аномалии поверхностных вод к западу, где процессы
глубокой конвекции наблюдаются не только при Эль-Ниньо, но и в нор-
мальных условиях, приводит к более быстрому появлению отклика в атмо-
сфере, так как интенсивная конвекция способствует активному переносу
тепла и влаги от нагретого океана в атмосферу. 

По характеру взаимосвязей с двумя типами Эль-Ниньо все центры дей-
ствия можно разделить на четыре группы: контуры со сходным откликом
на оба типа Эль-Ниньо, контуры с различным откликом, контуры со стати-
стически значимым откликом только на один из типов Эль-Ниньо, и кон-
туры, в которых значимых связей с Эль-Ниньо найдено не было.

�

Рис. 5. Кросс-корреляция между 12-месячным скользящим средним аномалий
циркуляции скорости вдоль круга широты на а) 850 гПа, б) 500 гПа, в) 200 гПа
и аномалиями ТПО в районе Nino3 (5° с.ш. – 5° ю.ш.; 150° – 90° з.д.). Корреля-
ция рассчитана для периода 1958-1997 гг. Отрицательные сдвиги – атмосфера
опережает изменения ТПО, положительные сдвиги – атмосфера следует за из-
менениями ТПО. Закрашены коэффициенты корреляции больше |0.2|. Интервал
0.1. Жирная линия – нулевая корреляция.
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Рис. 6. Корреляционные связи аномалий циркуляции скорости ветра в конту-
рах, соответствующих центрам действия атмосферы с индексами ВТ (слева) и
ЦТ (справа) Эль-Ниньо на геопотенциальных поверхностях 200 и 300 гПа (а, г), 
500 и 700 гПа (б, д) и 850 и 925 гПа (в, е).  



�
�

205

Заключение
На основании проведенных исследований показано, что:

1) взаимодействие между процессами внутрисезонного масштаба в тропи-
ках и Эль-Ниньо имеют ярко выраженный сезонный характер. Ключевую
роль в генерации Эль-Ниньо играет интенсификация колебаний Маддена-
Джулиана на западе Тихого океана весной Северного полушария и эквато-
риальных волн Россби в центре Тихого океана летом, предшествующим
кульминации Эль-Ниньо в конце года.
2) Механизм влияния MJO и волн Россби на Эль-Ниньо реализуется через
аномальные западные ветры, связанные с MJO и волнами Россби, которые
генерируют океаническую волну Кельвина с заглубленным термоклином. 
Распространяясь на восток, эта волна способствует заглублению термо-
клина во всем тропическом Тихом океане. В случае канонического Эль-
Ниньо волна Кельвина достигает побережья Южной Америки в конце ка-
лендарного года и вызывает потепление поверхностных вод из-за глубоко-
го залегания термоклина. В случае Эль-Ниньо Модоки волна не распро-
страняется дальше центра Тихого океана из-за наличия барьера плотности, 
повышение ТПО возникает за счет адвекции теплых вод и заглубления
термоклина.
3) Вклад процессов внутрисезонного масштаба в развитие двух типов Эль-
Ниньо различен. В условиях канонического Эль-Ниньо увеличение интен-
сивности колебаний Маддена-Джулиана и экваториальных волн Россби
способствует развитию явления. При Эль-Ниньо Модоки ВТИ способству-
ет сохранению аномалии ТПО и более медленному уменьшению темпера-
туры поверхности океана в фазу исчезновения Эль-Ниньо. 
4) Эль-Ниньо Модоки вызывает более интенсивный отклик в средней зо-
нальной циркуляции тропических и умеренных широт; отклик региональ-
ной циркуляции проявляется раньше относительно момента кульминации
явления Модоки по сравнению с каноническим.

�
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EL NIÑO SOUTHERN OSCILLATION AND ITS INFLUENCE 
ON THE OCEAN-ATMOSPHERE PROCESSES

Gushchina D., Dewitte B.

The process of El Niño generation is investigated with focus on the forcing 
from the atmosphere disturbances of intraseasonal  timescale (ITV for Intrasea-
sonal tropical variability). The important role of Madden-Julian Oscillation 
(MJO) and equatorial Rossby waves in El Niño generation is documented. The 
mechanism of ITV forcing results from the interaction between the westerly 
wind anomalies, associated to ITV, and oceanic Kelvin wave. It is shown that 
MJO and equatorial Rossby waves have a distinct behavior during the two types 
of El Niño. The MJO and Rossby wave intensification occurs during the devel-
opment phase of canonical El Niño, while during El Niño Modoki the maximum 
of ITV activity is observed during the culmination and following phases, result-
ing in slower decreasing of sea surface temperature and longer duration of the 
warm event.

The remote  circulation response to the two types of El Niño  is studied. It is 
shown that the response in the mean zonal circulation is more intense during 
Modoki event, while the spatial structure of the zonal circulation anomalies is 
similar for the both types of El Niño. The response of the regional atmospheric 
circulation to the El Niño Modoki occurs earlier as compared to the canonical 
event resulting from the localization of SST anomalies in the central Pacific -
area of strong deep convection. The intensity of circulation response in the at-
mosphere centers of action is more pronounced in the Southern hemisphere dur-
ing El Niño Modoki and is comparable for both types of El Niño  in the North-
ern hemisphere.

�
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ОСОБЕННОСТИ ПОСТУПЛЕНИЯ БИОГЕННЫХ
И ЗАГРЯЗНЯЮЩИХ ВЕЩЕСТВ И РАДИОНУКЛИДОВ

С АТМОСФЕРНЫМИ ОСАДКАМИ И АЭРОЗОЛЯМИ В РАЙОНЕ
г. СЕВАСТОПОЛЯ И КРЫМСКОГО ПОБЕРЕЖЬЯ

А.В. Вареник, С.А. Боброва, В.Ю. Еркушов,
Е.В. Катунина, Ю.А. Мальченко, О.А. Переверзев

Севастопольское отделение Государственного океанографического института им. Н.Н. Зубова

В работе приводятся данные исследования содержания неорганических форм
азота, общего и неорганического фосфора, кремния, АСПАВ и величины рН в ат-
мосферных осадках, отобранных в 2015 г. в г. Севастополе. По результатам непре-
рывного гранулометрического мониторинга состава аэрозолей в атмосферном воз-
духе выполнены оценки качества атмосферного воздуха, нормирующие
содержание (массовую концентрацию) ультрадисперсных аэрозолей размерных
групп < 2.5 и < 10 мкм (РМ2.5 и РМ10).  

Введение
Одним из основных направлений социально-экономического развития

Крыма является курортно-рекреационное. Поэтому проблема контроля
поступления различных веществ в прибрежные акватории и охраны этих
акваторий весьма актуальна. 

Атмосфера является существенным источником поступления биоген-
ных и загрязняющих веществ в морскую среду. Различные соединения вы-
брасываются в атмосферу в результате деятельности человека и природных
процессов, затем выводятся из нее с влажными осадками и сухими выпа-
дениями, попадая в водосбор или собственно в море [1]. Таким образом, 
атмосферные осадки могут способствовать возникновению эвтрофикации, 
а также повышенному уровню загрязнения фотического слоя.

Методы и материалы
Пробы атмосферных осадков в г. Севастополь отбирались сотрудника-

ми Морской гидрометеорологической станции (МГС) Севастополь, распо-
ложенной на Павловском мысе. Для изучения вклада сухих выпадений в
общий бюджет биогенных веществ в атмосферных осадках на МГ «Сева-
стополь» было установлено два осадкосборника – закрытый (открывался
только во время выпадения осадков) и открытый. 
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При выполнении работ по мониторингу гранулометрического состава
аэрозолей на базе СО ГОИН был организован пункт непрерывного измере-
ния размерного спектра аэрозолей на фоновой точке, расположенной в
здании СО ГОИН`а, на высоте 105 м над уровнем моря. 

Результаты и обсуждение
Содержание биогенных и загрязняющих веществ в осадках. Всего за

2015 год было проанализировано 75 проб на содержание общего и неорга-
нического фосфора, 104 – на содержание неорганических форм азота, 123 и
113 проб на СПАВ и величину рН (Рис. 1).

�

Рис. 1. Количество проб атмосферных осадков, проанализированных в 2015 г.

В сезонном ходе наблюдается небольшое увеличение концентрации не-
органического азота в пробах, отобранных в холодное время года (Рис. 2а). 
При этом выделяются два пика весенней и летней концентрации в апреле и
августе. При анализе данных было выявлено, что эти пики обусловлены
одновременно высокими значениями концентрации азота и большим коли-
чеством выпавших осадков. Средневзвешенная концентрация неорганиче-
ского азота в атмосферных осадках в 2015 г. составила 1,3 мгN/л.
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Наиболее высокие концентрации фосфора наблюдались в июле, а также
в мае и сентябре (Рис. 2б). Данная особенность внутригодового распреде-
ления связана с особенностями миграции элемента в биосфере, связанной, 
в большей мере, с поступлением минеральных форм фосфора с пылевыми
частицами, образующимися при эрозии почвы и горных пород. Характер-
ным является и снижение доли минерального фосфора в пробах осадков, 
выпадавших в июне, июле и сентябре 2015 г. Отмеченная особенность свя-
зана с повышением температуры окружающего воздуха и увеличением в
нем пылевых частиц биологического происхождения. Средние за год зна-
чения концентрации форм фосфора составили 26 и 45 мкг/л для неоргани-
ческого и общего фосфора соответственно. 

В большинстве отобранных проб осадков были выявлены анионные де-
тергенты. Максимальная величина АСПАВ (не учитывавшаяся при по-
строении внутригодового распределения) составила 4540 мкг/л и была
определена в пробе за 7 мая 2015 г. В течение всего года их содержание
было достаточно равномерным (Рис. 2в). Однако в ноябре-декабре наблю-
дались повышенные концентрации загрязнителя в осадках (более 100 
мкг/л). Выпадению осадков с максимальными концентрациями АСПАВ
предшествовали ветра южного и юго-западного направлений. 

Величина рН атмосферных осадков изменялась в диапазоне 4,26–
8,50 ед. рН. Внутригодовое изменение характеризуется постепенным сни-
жением величины рН к концу года (Рис. 2г). Вероятно, это связано с уве-
личением кислотообразующих элементов в ноябре-декабре 2015 г. за счет
повышенного сжигания топлива в котельных города и работы генераторов.

В 2015 г. суммарный поток неорганического азота с атмосферными
осадками в Севастополе составил 370 мг/м2. Процентное соотношение
NH4:NO3:NO2 в пробах атмосферных осадков составило 45:53:2. Такое низ-
кое содержание нитритов, по-видимому, объясняется тем, что они являют-
ся промежуточным продуктом окисления аммония до нитратов. Эти ре-
зультаты хорошо соответствуют имеющимся данным о соотношении форм
азота в пробах атмосферных осадках [2–5]. В результате проведенного ис-
следования выяснилось также, что поток неорганического азота с атмо-
сферными осадками, отобранными в постоянно открытый осадкосборник, 
превышал поток с осадками, отобранными только во время дождя, в сред-
нем в 1,2 раза.

Суммарный поток неорганического и общего фосфора на территорию
г. Севастополь в 2015 г. составил 6,5 и 10 мг/м2, соответственно, что при-
близительно на 1/3 выше суммарного потока элемента, наблюдавшегося в
сопоставимый период 2014 г. Различия, вероятно, имеют статистически
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незначимый характер и указывают на необходимость изучения более дол-
гопериодичных характеристик распределения потока и концентраций эле-
мента, нежели используемые внутригодовые.

Суммарный годовой поток анионных детергентов с атмосферными
осадками в г. Севастополь составил 7 мг/м2.

Зависимость содержания элементов от условий формирования осад-
ков. Содержание загрязняющих и биогенных веществ в атмосферных осад-
ках может напрямую зависеть от метеоусловий, при которых эти осадки
выпадали. В ходе работы был проведен анализ зависимостей содержания
определяемых веществ в осадках от метеопараметров. 

Для Севастополя можно выделить несколько приоритетных направле-
ний поступления фосфора в атмосферный воздух, осадки и подстилающие
поверхности (Рис. 3а, б). Главными являются ветры северных и восточных
румбов, а также ветры южного направления. Такое распределение главных
направлений переноса свидетельствует о доминирующей роли терригенной
компоненты в поступлении всех форм фосфора в атмосферу, с которыми
поступает более 95 % фосфора. На долю ветров западного направления
приходится менее 5 % суммарного потока, что свидетельствует о незначи-
мости вклада аэрозолей, генерируемых морской поверхностью в миграции
форм фосфора и загрязнении атмосферных осадков.

Приоритетными направлениями ветра, приносящими осадки с макси-
мальным содержанием неорганического азота в них, являлись ветры север-
ных направлений, а также восточный и юго-западный, что представлено на
Рис. 3в).

Как и для других элементов можно выделить несколько приоритетных
направлений поступления кремния в атмосферный воздух, осадки и на
подстилающие поверхности (Рис. 3г). Главными являются ветры северных  
румбов, а также ветры южного и восточного направления. Все приоритет-
ные направления связаны с доминированием терригенного источника по-
ступления аэрозолей силикатов, что подтверждает тезис о приоритете это-
го источника в поступлении кремния в атмосферные осадки и аэрозоли. 

Приоритетными направлениями ветра, приносящими осадки с повы-
шенным содержанием АСПАВ в них, были ветры северных румбов, а так-
же южный ветер (Рис. 3д). Это может свидетельствовать о влиянии на за-
грязнение атмосферных осадков в разные годы как континентальных, так и
морских источников загрязнения.

Корреляционный анализ связи относительных и абсолютных величин
потока форм фосфора не позволяет выявить их устойчивых корреляцион-
ных связей с метеорологическими факторами (температурой, давлением, 
скоростью ветра, количеством осадков). Максимальное значение коэффи-
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Таблица 1.
Предельно допустимые концентрации (ПДК) и иные критерии
допустимого содержания взвешенных веществ (ТSР), РМ10, РМ2,5 
в атмосферном воздухе в РФ, США, ЕС и по рекомендациям ВОЗ

Вещество Время
осреднения

Россия, 
мг/м3

ВОЗ,
мг/м3

США,
мг/м3

ЕС, мг/м3

Взвешен-
ные
вещества
(ТSР)

МР* 0,50 — — —

24 ч. 0,15 — 0,26 —

1 год — — 0,075 —

Взвешен-
ные части-
цы РМ10

МР 0,3 — — —

24 ч. 0,060 0,050 0,150 0,050

1 год 0,040 0,020 — 0,040

Взвешен-
ные части-
цы РМ2,5

МР 0,16 — — —

24 ч. 0,035 0,025 0,035 —

1 год 0,025 0,010 0,015 0,025
Ссылка на нормативный
документ

[6,7] [8] [9] [10]

Примечания: * – максимальная разовая концентрация (20 мин).

При анализе зависимости изменения концентрации неорганического
азота в осадках от метеоусловий, при которых эти осадки выпадали, было
выявлено, что  при росте количества выпавших осадков концентрация азо-
та в пробах уменьшалась, что объясняется эффектом разбавления проб. 
Наблюдается максимум концентрации при скоростях ветра 7–8 м/с и уве-
личение концентрации при небольшой скорости ветра (0–1 м/с).

Значимых коэффициентов корреляции между метеопараметрами и кон-
центрацией кремния в атмосферных осадках г. Севастополя в наблюдае-
мый период не обнаружилось.

Мониторинг гранулометрического состава аэрозолей. По результатам
непрерывного мониторинга гранулометрического состава аэрозолей выпол-
нены оценки качества атмосферного воздуха, нормирующие содержание
(массовую концентрацию) ультрадисперсных аэрозолей размерных групп
< 2.5 и < 10 мкм (РМ2.5 и РМ10). Аналогичные показатели нормируются в
странах ЕС и США, а также ВОЗ [6-10]. Предельно допустимые концентра-
ции различных групп аэрозолей, установленные в РФ, а также регламенти-
руемые международными нормативами, представлены в Таблице 1.







�
�

218

Анализ показателей суммарной
бета-активности атмосферных выпадений

Верхние слои атмосферы (стратосфера) содержат более высокие кон-
центрации бета-активных естественных и техногенных радионуклидов, чем
ее нижние слои (тропосфера), так как некоторые бета-активные радио-
нуклиды имеют исключительно космогенное происхождение. Повышенное
содержание указанных радионуклидов в приземном воздухе классифици-
руется как загрязнение. На сети радиационного мониторинга в оператив-
ном режиме отслеживаются колебания потоков суммарной бета-
активности атмосферных выпадений и аэрозолей для выявления много-
кратного превышения фоновых концентраций как следствия проникнове-
ния стратосферных воздушных масс в приземные слои атмосферы.

Подготовлены базы усредненных значений метеопараметров за март
2009 г. – март 2014 г. в Керчи, Феодосии, пгт Черноморское за двое суток, 
синхронных отбору проб атмосферных выпадений, в которых были изме-
рены концентрации бета-активных радионуклидов. Для Севастополя также
подготовлена база трехсуточного усреднения для последующего выявле-
ния региональных особенностей поступления радионуклидов из атмосфе-
ры, в том числе и от антропогенных источников.

Проведен анализ показателей суммарной бета-активности атмосферных
выпадений в Керчи, Феодосии, Черноморском и Севастополе в марте
2009 г. – феврале 2014 г. 

В Керчи двухсуточные потоки бета-активных радионуклидов немоно-
тонно изменялись в диапазоне 0,9–7,6 Бк/м2. Значения ежемесячных пото-
ков колебались в пределах от 29,3 (август 2012 г. и январь 2013 г.) до 58,2 
Бк/м2⋅месяц (август 2010 г.). Годовые потоки изменялись в диапазоне
421,4–520,0 Бк/м2. Максимальный суммарный годовой поток за период
наблюдений был зафиксирован в 2010 г. (520,0 Бк/м2·год), а минималь-
ный – в 2012 г. (421,4 Бк/м2·год). Общее значение суммарной бета-
радиоактивности для всей площади Керчи за пятилетний период составило
25,2·1010 Бк.

В Феодосии двухсуточные потоки бета-активных радионуклидов немо-
нотонно изменялись в диапазоне 0–7,5 Бк/м2. Значения ежемесячных пото-
ков колебались в пределах от 31,7 (апрель 2013 г.) до 55,1 Бк/м2⋅месяц (ав-
густ 2013 г.). Годовые потоки изменялись в диапазоне 459,2–553,2 Бк/м2.
Максимальный суммарный годовой поток за период наблюдений был за-
фиксирован в 2009 г. (553,2 Бк/м2·год), а минимальный – в 2012 г. 
(459,2 Бк/м2·год). Общее значение суммарной бета-радиоактивности для
всей площади Феодосии за пятилетний период составило 91,2·109 Бк.
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В Черноморском двухсуточные потоки бета-активных радионуклидов
немонотонно изменялись в диапазоне 0–9,9 Бк/м2. Значения ежемесячных
потоков колебались в пределах от 29,2 (август 2012 г.) до 73,1 Бк/м2⋅месяц
(август 2009 г.). Годовые потоки изменялись в диапазоне 416,7–
591,5 Бк/м2. Максимальный суммарный годовой поток за период наблюде-
ний был зафиксирован в 2009 г. (591,5 Бк/м2·год), а минимальный – в 2012 г. 
(416,7 Бк/м2·год). Общее значение суммарной бета-радиоактивности для
всей площади Черноморского за пятилетний период составило 30,6·1010 Бк.

Для Севастополя двухсуточные потоки бета-активных радионуклидов
немонотонно изменялись в диапазоне 0–8,6 Бк/м2. Значения суммарных
ежемесячных потоков колебались в пределах от 34,3 (февраль 2013 г.) до
60,0 Бк/м2⋅месяц (июнь 2010 г.). Годовые потоки изменялись в диапазоне
447,2 – 538,5 Бк/м2. Максимальный суммарный годовой поток за период
наблюдений был зафиксирован в 2010 г. (538,5 Бк/м2·год), а минималь-
ный – в 2009 г. (447,2 Бк/м2·год). 

Заключение
В результате организованного мониторинга химического состава атмо-

сферных осадков в районе г. Севастополь было изучено поступление био-
генных и загрязняющих веществ, а также изменение величины рН осадков.

В сезонном ходе наблюдается небольшое увеличение концентрации не-
органического азота в пробах, отобранных в холодное время года. Наибо-
лее высокие концентрации фосфора наблюдались в июле, мае и сентябре. 
Максимальный поток детергентов из атмосферы с осадками наблюдался в
ноябре-декабре 2015 г.

Изучен характер зависимости содержания биогенных и загрязняющих
веществ в атмосферных осадках от условий их формирования. Можно вы-
делить несколько приоритетных направлений поступления биогенных эле-
ментов и СПАВ: для фосфора это ветры северных и восточных румбов, а
также ветры южного направления; для неорганического азота – ветры се-
верных направлений, а также восточный и юго-западный; для кремния
главными являются ветры северных  румбов, а также ветры южного и во-
сточного направления. Приоритетными направлениями ветра, приносящи-
ми осадки с повышенным содержанием АСПАВ, были ветры северных
румбов, а также южный ветер.

Мониторинг гранулометрического состава аэрозолей в г. Севастополе
показал, что ни в одном из результатов измерений превышения величины
ПДК (ГН 2.1.6.1338-03) максимальной разовой концентрации показателя
величин РМ2,5 и РМ10 (0,16 и 0,3 мг/м3) отмечено не было.
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REGIONAL CHARACTERISTICS OF NUTRIENTS, 
POLLUTANTS AND RADIONUCLIDES DEPOSITION WITH 

ATMOSPHERIC PRECIPITATIONS AND AEROSOLS IN 
SEVASTOPOL AND CRIMEAN REGION

Varenik A.V., Bobrova S.A., Katunina E.V., 
Malchenko Yu.A., Pereverzev O.A.

In the following paper, results of research are presented on the concentra-
tions of inorganic forms of nitrogen, total and inorganic phosphorus, silicon, 
detergents and pH values in atmospheric precipitation collected in Sevastopol in 
2015. The air quality assessment, based on the normalized content (mass con-
centration) of ultrafine aerosols with particle sizes of < 2.5 and < 10 microns 
(PM2.5 and PM10), has been performed via continuous monitoring of the com-
position of the aerosol’s particle size distribution in the atmosphere.
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УДК 551.46.265.5

СОВРЕМЕННЫЕ ГИДРОМЕТЕОРОЛОГИЧЕСКИЕ УСЛОВИЯ
В ЧЕРНОМ И АЗОВСКОМ МОРЯХ

Дьяков Н.Н., Липченко А.Е., Рябинин А.И.

Севастопольское отделение Государственного
океанографического института им. Н.Н. Зубова

На основе материалов многолетних наблюдений, на береговой сети станций
Гидрометслужбы и морских экспедиций исследованы современные гидрометеоро-
логические условия шельфовой зоны Азово-Черноморского бассейна. Определены
основные статистические показатели, выявлены тенденции многолетних изменений
гидрометеорологических характеристик Азовского и Черного морей в условиях
современного глобального потепления на вековых и десятилетних масштабах. Вы-
полнены расчеты и исследована многолетняя изменчивость составляющих водного
баланса морей, включая водообмен через Керченский пролив. 

Введение
В настоящее время в территориальных водах южных морей России воз-

растает хозяйственная деятельность, связанная с развитием прибрежной
инфраструктуры и транспортных потоков энергетических ресурсов, освое-
нием газовых месторождений на шельфе морей, строительством транс-
портного перехода через Керченский пролив. Интенсивное хозяйственное
освоение шельфовой зоны морей требует достоверного знания средних и
экстремальных величин, пространственной и временной изменчивости ме-
теорологических и гидрологических показателей состояния морской сре-
ды, которые зависят от внешних природных факторов и антропогенных
воздействий [4].

Представляет особый интерес на основе обобщения всей совокупности
материалов регулярных и специализированных гидрометеорологических
наблюдений, выполняемых на береговых станциях и экспедиционных су-
дах, определить основные региональные особенности глобальных клима-
тических изменений, отмечающихся в гидрометеорологических показате-
лях и компонентах водного баланса Азово-Черноморского бассейна как за
весь многолетний период наблюдений, так и за последние десятилетия по-
сле климатического сдвига 1976/77 гг. 

�

� �
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Использованные материалы и методика
В качестве информационной основы исследования использован банк данных

береговых гидрометеорологических наблюдений Азовского и Черного морей
Севастопольского отделения ФГБУ «ГОИН», который содержит информацию, 
полученную на основе комплекса регулярных гидрометеорологических иссле-
дований на 55 морских и устьевых гидрометеорологических станциях (МГ) и
постах (МГП), расположенных на побережье России, Украины, Абхазии и Гру-
зии. Банк данных включает срочные наблюдения (с дискретностью по времени 6 
часов) за уровнем моря, температурой воздуха и воды, ледовыми условиями, 
соленостью воды, ветром и ветровым волнением, облачностью, атмосферным
давлением и осадками, абсолютной влажностью воздуха, а также данные сред-
несуточных и среднемесячных характеристик. 

Наблюдения в прибрежных пунктах, в зависимости от измеряемого
элемента, имеют различный временной диапазон и дискретность. Наиболее
продолжительные ряды наблюдений – за температурой воздуха в пунктах
Керчь (с 1873 г.), Феодосия и Таганрог (с 1881 г.), Севастополь (с 1882 г.).

Для анализа гидрометеорологических условий открытых районов морей
использовался массив экспедиционных и рейдовых наблюдений (за темпе-
ратурой и соленостью воды, гидрохимическими характеристиками), кото-
рый сформирован преимущественно на основе архивных данных Севасто-
польского отделения. В настоящее время он включает около 200 тыс. 
станций, выполненных за период 1910–2014 гг. На Азовское море и Кер-
ченский пролив приходится 76 тыс. гидрологических станций, остальные
станции выполнены на акватории Черного моря, Рис. 1. 

Рис. 1. Схема размещения гидрометеорологических постов и расположение гидро-
логических станций, выполненных в Азовском и Черном морях в 1910–2014 гг.
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В банке данных содержится 34150 срочных судовых метеорологиче-
ских наблюдений, проведенных в Черном (15166 наблюдений) и Азовском
(18984) морях судами Гидрометеорологической и Гидрографической
служб во время выполнения экспедиционных и рейдовых работ в период
1921–2014 гг.

Используемый в настоящей работе массив данных СО ГОИН включает
в себя ежемесячные и ежедекадные наблюдения за обменом воды и веще-
ством между Азовским и Черным морями через северную узость Керчен-
ского пролива (порт Крым – порт Кавказ) за период 1975–2014 гг. (всего
выполнено 604 измерения расхода). Полученные нами данные по интен-
сивности и особенностям водообмена между морями через пролив были
сопоставлены с определениями расходов воды, выполненных Альтманом в
1965–1974 гг. [1, 5]

Банк данных содержит гидрологическую и гидрохимическую информа-
цию о состоянии залива Сиваш, а также данные наблюдений за водо- и
солеобменом между Азовским морем и заливом Сиваш через пролив Гени-
ческий (Тонкий) за 1939–2008 гг. (~5,5 тыс. расходов). 

Информационной основой для исследования ледового покрова в при-
брежной зоне Азовского и Черного морей является сформированный в Се-
вастопольском отделении массив данных регулярных наблюдений за ледо-
вым покровом на 24-х морских гидрометеостанциях и постах, равномерно
расположенных вдоль всего Азовского и северного побережья Черного
морей (включая Керченский пролив). Длительность содержащихся в базе
рядов ледовых наблюдений составляет от 65 ледовых сезонов на МГП
Приморское до 110 в Геническе. На основе собранной информации были
получены статистические характеристики ледовых условий прибрежной
зоны Азово-Черноморского бассейна за различные периоды. Климатиче-
ские оценки изменения ледовых характеристик на прибрежных пунктах
были получены путем расчетов и сравнения линейных трендов по син-
хронным рядам наиболее продолжительных наблюдений. Для оценки ледо-
вого режима открытых районов Азовского и северо-западной части Черного
(СЗЧ) морей был создан массив ледовых авиационных наблюдений, выпол-
ненных Керченским авиаотрядом в 1947–1991 гг. Были отобраны и оциф-
рованы наиболее информативные ледовые авиаразведки. Всего было ис-
пользовано 92 карты ледовых авиаразведок для СЗЧ и 372 карты для
Азовского моря и Керченского пролива. Информация ледовых разведок
дополнена массивом геокодированных изображений ледовой обстановки с
искусственных спутников Земли, обработанных ГУ НИЦ «Планета» (130 
карт-схем ледовой обстановки в Азово-Черноморском бассейне за 1997 –
2015 гг.). В результате обработки данных съемок была рассчитана ледови-
тость Азовского моря и Керченского пролива за 1947–2013 гг. 
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Расчет водного баланса Азовского моря выполнялся по методике [6],
согласно которой уравнение баланса может быть записано в следующем
виде:

asccasbs BQQQQF Δ=−+−+ ' , (1)

иcоcр QQQF −+= , (2)

где
asBΔ – изменение объема (уровня) Азовского моря, 

asbs QQ − – во-

дообмен через Керченский пролив ( asQ – азовская составляющая, bsQ –

черноморская), '
cc QQ − – водообмен с заливом Сиваш через пролив Гени-

ческий, F – бюджет пресных вод ( рQ , оcQ , иcQ соответственно сток рек, 

осадки и испарение с поверхности моря).
Уравнение водного баланса Черного моря по [5] можно представить в

таком виде:

bl
в
Бasbs BQQQQF Δ=−++− н

Б , (3)

где
blBΔ – изменение объема (уровня) Черного моря, в

БQQ −н
Б – водооб-

мен через пролив Босфор ( н
БQ – приток вод с нижним течением, в

БQ – сток
вод с верхним течением).

Результаты и обсуждение
Анализ временных рядов среднегодовой температуры воздуха по всем

прибрежным станциям за многолетний период выявил значимые линейные
тренды к повышению температуры, Табл. 1, Рис. 2а. На большей части
станций побережья Черного и Азовского морей с продолжительностью
наблюдений 120–130 лет повышение температуры воздуха составило 0,7–
1,7°С, что несколько превышает глобальную оценку величины повышения
температуры воздуха за период с 1860 г., составляющую 0,6 ± 0,2ºС [15].

Сезонные многолетние тенденции изменений температуры воздуха
также значимы и показывают, что на вековом масштабе наиболее интен-
сивное потепление происходит в зимний сезон, весной и летом, а в осен-
ний сезон (за исключением ноября) температура воздуха понижается, или
тренд отсутствует. За современный период (1978–2013 гг.) оценки тенден-
ций сезонных изменений температурного режима значимы во все сезоны
года и превышают многолетние в 3–7 раз. При этом максимальное потеп-
ление отмечается в весенний, летний, осенний сезоны, Рис. 2б.
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Таблица 1.
Угловые коэффициенты линейных трендов (°С/100 лет) годовых
и сезонных значений температуры воздуха на побережье Черного
и Азовского морей за многолетний период.

�
Сезон Одесса

1894–2013
Севастополь
1882–2013

Феодосия
1881–2013

Керчь
1873–2013

Геническ
1911–2013

Таганрог
1882–2013

Год 1,3 0,8 0,7 1,7 1,2 1,1
Зима 1,6 0,9 1,1 1,9 1,8 2,0
Весна 1,4 1,0 0,8 1,7 1,9 1,6
Лето 1,1 1,1 0,8 1,8 1,3 0,4
Осень 0,8 0,2 0,1 0,9 0,0 0,7

Примечание: жирным шрифтом выделены тренды, значимые на 95% 
уровне.

Вековые изменения температуры воды в прибрежной зоне Черного моря
(от устья Дуная до Северного Кавказа (Анапа, Новороссийск)) и Азовского
побережья имеют положительную тенденцию (0,4–1,2°С/100 лет), Табл. 2, 
Рис. 3. Основным фактором в климатических изменениях температуры
воды прибрежной зоны в Азовском и Черном морях является повышение
температуры воздуха. При этом, общая тенденция и фазы межгодовых ко-
лебаний средней температуры поверхности моря неплохо согласуются с
данными береговых наблюдений, за исключением юго-восточной части
Кавказского побережья Черного моря, где тренды годовых, сезонных и
месячных рядов незначимы или отрицательны [5].

Таблица 2.
Угловые коэффициенты линейных трендов (°С/100 лет) годовых
и сезонных значений температуры воды на побережье Черного
и Азовского морей за многолетний период

Сезон Одесса
1914–2013

Севастополь
1912–2013

Ялта
1900–2013

Феодосия
1923–2013

Анапа
1917–2006

Таганрог
1924–2013

Год 0,9 0,7 1,1 1,2 0,4 0,9
Зима 1,6 0,6 0,4 1,8 0,9 0,7
Весна 0,6 0,5 0,7 1,1 0,7 1,6
Лето 0,7 1,3 2,0 1,7 0,8 0,6
Осень 0,5 0,5 1,1 0,4 0,4 0,8

Примечание: жирным шрифтом выделены тренды, значимые на 95 %
уровне.
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Рис. 4. Многолетняя изменчивость суммы отрицательных температур воздуха в
Черном и Азовском морях

Повторяемость суровых зим в СЗЧ за период с ледового сезона
1925/26 гг. по сезон 1976/77 гг. составила 15 %, умеренных – 46 % и мяг-
ких – 39 % (Рис. 5а). За последние десятилетия (с ледового сезона 1977/78 
по 2013/14 гг.), после климатического сдвига 1976/77 гг., повторяемость
мягких зим заметно увеличилась (до 58 %), при уменьшении повторяемо-
сти суровых (до 8 %) и умеренных (до 34 %) зим [9]. Схожие изменения
характерны для Азовского моря и Керченского пролива, где за период
1977–2014 гг., по сравнению с 1924–1976 гг., повторяемость суровых зим
уменьшилась в 4 раза (с 25 до 6 %), а мягкие зимы стали наблюдаться по-
чти в 1,6 раза чаще (повторяемость таких зим увеличилась с 29 до 47 %).

Среднемесячная ледовитость Азовского моря за период 1977–2012 гг. 
по сравнению с 1950–1976 гг. уменьшилась в январе – на 6,9 тыс. км2, в
феврале-марте соответственно на 1,7 тыс. км2 и 2,3 тыс. км2. Кроме ледо-
витости за 1977–2014 гг., по сравнению с периодом 1924–1976 гг., в Азов-
ском море существенно сократилась площадь акватории, занятая припаем
(от 9,6 тыс. км2 в январе до 4,4–5,0 тыс. км2 в феврале-марте), Рис. 5б.

На большинстве пунктов побережья Черного и Азовского морей за весь
период ледовых наблюдений выявлены значимые отрицательные линейные
тренды в количестве дней со льдом и продолжительности ледового перио-
да, Табл. 3. Тенденция уменьшения числа дней со льдом за период 1925–
2012 гг. в СЗЧ составила от -4,1 … -4,7 суток/10 лет в Одессе, Очакове до -
7,0 суток/10 лет в Хорлах. В Азовском море и Керченском проливе число
дней со льдом сокращалось с величинами угловых коэффициентов трендов
от -3,7 … -4,5 суток/10 лет в Геническе, Керчи, Мариуполе до -5,4 …
-5,9 суток/10 лет в Бердянске и Мысовом. Продолжительность ледового
сезона, по данным наблюдений на прибрежных гидрометеостанциях СЗЧ,
за последние 80 лет она сокращалась с угловыми коэффициентами трендов
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Таблица 3.
Величины линейных трендов числа дней со льдом (сут/10 лет), 
продолжительности ледового сезона (сут/10 лет) и толщины льда
(см/10 лет) на МГ Азово-Черноморского бассейна за 1925–2014 гг.

Характеристика Одес-
са

Оча-
ков

Хор-
лы

Керчь Мысо-
вое

Гени-
ни-
ческ

Бер-
дянск

Мариу-
поль

Число дней со
льдом

-4,1 -4,7 -7,0 -4,5 -5,9 -3,7 -5,4 -4,5

Продолжитель-
ность ледового
сезона

-5,0 -5,4 -8,6 -6,7 -6,0 -3,2 -5,1 -3,3

Толщина льда * * * -1,3 * -0,9 -1,9 -3,7

Примечание: жирным шрифтом отмечены оценки тренда, значимые
на 95 % уровне, * – толщина льда измеряется нерегулярно.

Результаты исследования статистических связей ледовых характери-
стик Азовского и Черноморского бассейнов с индексами атмосферной
циркуляции, характеризующими изменчивость климатических процессов в
Атлантико-Европейском регионе и, соответственно, погодные условия на
Черном и Азовском морях в холодный период года приведены в Табл. 4.
Наибольшие значимые положительные корреляции (0,30–0,50) характерны
для всех основных ледовых показателей на всех пунктах Азово-
Черноморского бассейна со Скандинавским колебанием (SCAND), харак-
теризующим барический градиент между Скандинавским полуостровом и
югом Европы, Рис. 6.

Всего совместное влияние Северо-Атлантического и Скандинавского
колебания объясняет не менее 50–70 % изменчивости ледовых условий
Азово-Черноморского бассейна [9]. При положительных значениях индек-
са SCAND происходит развитие блокирующих антициклонов над Сканди-
навским полуостровом, препятствующих западно-восточному переносу в
тропосфере, и в Азово-Черноморский регион происходит заток холодных
воздушных масс с Кольского полуострова и Баренцева моря [14]. В резуль-
тате формируются отрицательные аномалии температуры воздуха, и, как
следствие, увеличивается ледовитость Азово-Черноморского бассейна.

�
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Таблица 4.
Коэффициенты корреляции между суммой среднесуточных темпера-
тур воздуха СЗЧ (Σ(-TBl)°), Азовского моря и Керченского пролива
(Σ(-TAz)°), максимальной ледовитостью Азовского моря (ICAz, тыс.
км2), максимальной площадью Азовского моря занятой припаем (FIAz,
тыс. км2), числом дней со льдом (сут.), максимальной толщиной льда
(см) на МГ Азово-Черноморского бассейна и зимними (с декабря по
март) индексами атмосферной циркуляции за 1950–2014 гг.

Индек-
сы (XII–

III)
Σ(-TBl)° Σ(-TAz)° ICAz FIAz

Число дней со льдом Толщина
льда (см)

Одес-
са

Хор-
лы

Гени-
ческ

Мариу-
поль

Гени-
ческ

Мари-
уполь

NAO -0,27 -0,19 -0,43 -0,24 -0,28 -0,30 -0,32 -0,33 -0,19 -0,27
ЕATL/
WRUS

0,08 0,04 0,20 0,07 0,0 0,21 0,02 0,11 0,05 0,01

SCAND 0,22 0,27 0,49 0,33 0,30 0,37 0,50 0,43 0,50 0,59
EA -0,18 -0,25 -0,42 -0,36 -0,14 -0,31 -0,13 -0,15 -0,22 -0,12

Примечание: NAO – индекс Северо-Атлантического колебания, 
EATL/WRUS – Евразийское колебание, SCAND – Скандинавское и EA –
Северо-Атлантического колебания. Жирным шрифтом отмечены коэффи-
циенты корреляции, значимые на 95 % уровне.

Рис. 6. Многолетнее изменение толщины льда (см) в Азовском море (МГ Мари-
уполь) и зимнего индекса Скандинавского колебания (SCAND)
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Анализ величин составляющих водного баланса Черного моря за раз-
личные периоды показал, что региональные особенности глобальных кли-
матических изменений в бассейне Черного моря за 1977–2006 гг. проявля-
лись в значимом росте осадков, выпадающих на поверхность моря, 
увеличении речного стока, уменьшении испарения и, в итоге, привели к
увеличению бюджета пресных вод Черного моря, Табл. 5.

По данным наблюдений на морских береговых станциях северо-
западной части и крымского побережья Черного моря установлено [5], что
с 50-х годов ХХ века до 2013 года соленость прибрежных вод уменьши-
лась, в среднем, почти на 1,0 ‰. Характер сезонной и межгодовой измен-
чивости солености существенно различается в зависимости от близости
пунктов наблюдений к основным источникам пресных или распресненных
вод. Многолетние изменения солености на всех анализируемых станциях
описываются значимыми отрицательными линейными трендами, при этом
максимальные угловые коэффициенты соответствуют источникам рас-
преснения (устье Дуная и Днепро-Бугский лиман). В последующие годы
(2007–2013 гг.) произошло сокращение величин пресного баланса Черного
моря на 67 км3/год, прежде всего, за счет уменьшения количества осадков,
выпавших на поверхность моря.   

Таблица 5.
Осредненные по периодам величины (в км3) составляющих водного
баланса Черного и Азовского морей

Черное море Азовское море

Компоненты
Период осреднения

Компоненты
Период осреднения

1958–
2013

1977–
2006

2007–
2013

1952–
2013

1977–
2006

2007–
2013

рQ 355 357 339 рQ 33,9 35,6 28,1

оcQ 414 426 368 оcQ 16,7 17,7 16,1

F 356 369 302 F 18,2 22,7 13,6
н
БQ 205 201 226 bsQ 33,4 32,7 34,1

в
БQ 574 584 543 asQ 47,2 48,4 43,8

иcQ 413 414 405 иcQ 32,3 30,6 30,6
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В Азовском море изменчивость составляющих водного баланса на меж-
годовых и десятилетних масштабах, вследствие климатических причин и
антропогенного воздействия (безвозвратных изъятий стока рек, впадающих
в море) всегда являлось определяющим для халинного режима и биотиче-
ских условий моря. Следует отметить, что в период 1969–1976 гг. произо-
шло резкое осолонение Азовского моря вследствие как климатообуслов-
ленной депрессии стока, так и большого его антропогенного изъятия. 
Результатом таких процессов явился кризис экосистемы моря и резкое
снижение его биопродуктивности [2]. В период 1977–2006 гг. региональ-
ные особенности климатических изменений (увеличение стока р. Кубани, 
уменьшение испарения, увеличение количества атмосферных осадков, вы-
падающих на поверхность моря, уменьшение поступления солей с адвек-
цией черноморских и сивашских вод) проявились в уменьшении солености
Азовского моря к 2006 г. до величин, характерных до зарегулирования
стока рек в море (10,0–0,5 ‰) [10].

В 2007–2013 гг. в результате сокращения стока рек и количества осад-
ков начался постепенный процесс осолонения Азовского моря, Рис. 7.
В настоящее время соленость на береговых пунктах здесь повысилась на
2,0 ‰, и при сохранении существующей тенденции не исключено повыше-
ние солености моря до уровня экологического кризиса середины 70-х го-
дов прошлого века.

�

Рис. 7. Многолетний ход солености в Бердянске (‰) и бюджета пресных вод
Азовского моря (км3/год)
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Водообмен через Керченский пролив. По данным натурных наблюдений
в северной узости пролива за период 1975–2013 гг. повторяемость устой-
чивых азовских течений составила 31 % от общего числа случаев. Такой
тип течений возникает при ветрах северных направлений и определяется
динамикой стока основных рек в Азовское море. При полях ветра южных
румбов развивается, главным образом, черноморский тип течений, его по-
вторяемость составила 28 %. Смешанные течения переменных направле-
ний, возникающие либо при смене поля ветра, либо при малоградиентном
поле атмосферного давления, наблюдались в 41 % случаев. 

Преобладающий перенос вод в северной узости пролива, с учетом сме-
шанных потоков (51 % от общего числа наблюдений) за период 1975–
2013 гг. отмечался из Азовского моря в Черное море. Ранее (в 1962–
1974 гг.) по данным [1, 4] повторяемость его была существенно выше –
62 %. На долю черноморского потока за 1975–2013 гг. приходилось около
49 % (в 1962–1974 гг. – 38 %) случаев от общего числа наблюдений. Сред-
негодовая скорость азовских течений составила 14 см/с, черноморских –
15 см/с. В 1962–1974 гг. скорость азовских и особенно черноморских тече-
ний была больше – 16 и 17 см/с, соответственно.

Расход воды черноморских течений в северной узости пролива в сред-
нем за период 1975–2013 гг. составлял около 3740 м3/c, что существенно
меньше, чем за 1962–1974 гг. (4300 м3/c). Максимальные расходы черно-
морских течений (> 10000 м3/c) за 1975–2013 гг. наблюдались 7 раз. В
1962–1974 гг. расходы черноморских течений > 10000 м3/c наблюдались
чаще – зафиксировано 13 случаев таких расходов. Расходы воды азовских
течений за 1975–2013 гг. в среднем составляли 3830 м3/c и близки к вели-
чине за период 1962–1974 гг. (3920 м3/c). В пяти случаях расходы превыси-
ли 10000 м3/c, а 15.11.2006 г. получен наибольший расход (15127 м3/c) при
азовских течениях за весь многолетний период наблюдений в северной
узости Керченского пролива.  

Сравнение данных натурных наблюдений в северной узости пролива за
1975–2013 гг. с данными за 1962–1974 гг. показало снижение интенсивно-
сти водообмена через северную узость Керченского пролива, прежде всего,
уменьшение скоростей и величин расходов черноморских течений при не-
котором увеличении их повторяемости. Такие изменения обусловлены
следующими причинами: снижением ветровой интенсивности [3, 4] и
условиями проведения морских работ в последние десятилетия (наблюде-
ния за течениями на разрезе порт Крым – порт Кавказ в настоящее время
выполняются на маломерных судах в тихую погоду).

Выполненные расчеты компонент водообмена по эмпирическим фор-
мулам ГОИН [3, 5, 6] показали, что после зарегулирования стока рек в мо-
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ре водность азовского потока за период 1952–2013 гг. по сравнению с пе-
риодом до 1951 г. в среднем уменьшилась на 5,6 км3 и сопоставима с вели-
чиной безвозвратного изъятия стока рек в Азовское море. Величина чер-
номорского потока за рассматриваемый период возросла на 0,6 км3.
Значимых линейных трендов в потоках через Керченский пролив за период
1952–2013 гг. не выявлено. За 1923–2013 гг. в оттоке азовских вод выявлен
значимый отрицательный тренд (-0,085 км3/год), а в притоке черноморских
вод незначимый положительный тренд (0,013 км3/год), Рис. 8. 

�
Рис. 8. Многолетний ход составляющих водообмена через Керченский пролив
(км3/год). 

Современные термохалинные условия залива Сиваш. Залив Сиваш
представляет собой обширный (площадь залива ~2540 км2) мелководный
(глубины 0,5–3 м) соленый залив Азовского моря [7, 8]. Чонгарский полу-
остров разделяет залив Сиваш на два больших водоема – Западный и Во-
сточный Сиваш, общей площадью 1110 и 1433 км2 соответственно [7]. 
Площадь непосредственно водного зеркала составляет 581 км2 для Запад-
ного Сиваша и около 1300 км2 для Восточного, остальная площадь прихо-
дится на острова и засухи. Объем воды в зал. Сиваш в зимние месяцы со-
ставляет 1,93 млрд. м3 [12]. Водообмен залива Сиваш с Азовским морем
осуществляется через пролив Генический (Тонкий).

Начиная с 1970 года, с развитием орошаемого земледелия в северном
Крыму в зал. Сиваш регулярно сбрасывается часть стоков с полей ороше-
ния (~0,6 км3/год) [12]. Увеличение количества атмосферных осадков и
стока рек, обусловленное региональными проявлениями глобальных кли-
матических изменений, дало дополнительно в приходную часть водного
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баланса залива Сиваш еще ∼0,3 км3/год. В результате за 1970–2006 гг. про-
изошли  существенные изменения в водообмене Сиваша с Азовским морем
через Генический пролив [8]. Средняя величина стока сивашских вод в
море за 1970–2006 гг. по сравнению с предыдущим периодом (1936–
1969 гг.) увеличилась на 0,18 км3, а притока азовских вод в залив умень-
шилась на 0,53 км3, величину сопоставимую с объемом сброса дренажных
вод, Рис. 9. Вследствие сокращения притока азовских вод в Сиваш и
уменьшения их солености из-за распреснения Азовского моря 1977–
2006 гг., поступление солей в залив через Генический пролив в среднем за
последние 40 лет по сравнению с 1936–1969 гг. сократилось на 5,4 млн.
т/год. В итоге средняя соленость Сиваша по данным [12] снизилась с
141,00 ‰ в 1955 г. до 22,60 ‰ к 1989 г, а в 1997 г. достигла минимального
значения 17,00 ‰, Рис. 10. В результате Сивашское месторождение мине-
ральных солей практически утратило свое промышленное значение. 

С 2007 г. по 2013 г. начался процесс постепенного осолонения зал. Во-
сточный Сиваш вследствие климатических причин (уменьшения стока рек
и количества выпадающих атмосферных осадков на поверхность залива).
Прекращение с 2014 г. орошаемого земледелия в Северном Крыму (из-за
перекрытия подачи воды Украиной через Северо-Крымский канал) уско-
рило процесс осолонения зал. Сиваш. Выполненные Севастопольским от-
делением ФГБУ  «ГОИН» в летний и осенний сезоны 2015 г. экспедицион-
ные исследования термохалинных условий в южной части зал. Восточный
Сиваш показали, что в настоящее время соленость в южном плесе повыси-
лась до 60,00–70,00 ‰ т.е. увеличилась с 1997 г. почти в 3 раза.

Выводы
На большей части станций побережья Черного и Азовского морей с про-

должительностью наблюдений 120–130 лет повышение температуры возду-
ха составило 0,7–1,7°С, что несколько превышает глобальные оценки. На
сезонных масштабах наиболее интенсивное потепление происходит в зим-
ний сезон, весной и летом, а осенью (за исключением ноября) температура
воздуха понижается, или тренд отсутствует.

Вековые изменения температуры воды в прибрежной зоне Черного мо-
ря (за исключением юго-восточной части) и Азовского побережья имеют
положительную тенденцию (0,4–1,2°С/100 лет). Основным фактором в
климатических изменениях температуры воды прибрежной зоны в Азов-
ском и Черном морях является термический фон атмосферы.
�
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Рис. 9. Многолетний ход составляющих водообмена через Генический пролив
(км3/год)

Рис. 10. Многолетний ход солености воды в южном (с. Соляное) и северном
(МГП Чонгарский мост) плесах зал. Восточный Сиваш.

Потепление в зимний сезон, связанное с глобальными климатическими
изменениями, привело к существенному смягчению ледовых условий Азо-
во-Черноморского региона. Для большинства пунктов побережья Черного
и Азовского морей за весь период ледовых наблюдений характерны значи-
мые отрицательные линейные тренды в количестве дней со льдом и про-
должительности ледового периода.

Основные закономерности региональных климатических изменений для
побережья и открытых районов Черного и Азовского морей за 1977–
2006 гг. заключаются в следующем: выявлены значимые положительные
линейные тренды температуры воздуха и воды, атмосферных осадков, ве-
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личин баланса пресных вод и значимые отрицательные тренды характери-
стик ледовитости и солености. 

В последние годы (2007–2013 гг.) наблюдалось продолжение потепле-
ния воздуха и вод прибрежной зоны, но произошло сокращение величин
пресного баланса морей, прежде всего, за счет уменьшения стока рек и
количества осадков, выпадающих на поверхность моря, и отмечался рост
солености Азовского моря и зал. Сиваш.

MODERN HYDROMETEOROLOGICAL CONDITIONS 
IN THE BLACK AND AZOV SEAS

Dyakov N.N., Lipchenko A.E., Ryabinin A.I.

On the basis of long-term observations for the coastal network of hydrome-
teorological stations and marine expeditions modern hydrometeorological condi-
tions of the shelf zone of the Azov-Black Sea basins are presented. The basis of 
statistical evaluations trends of long-term changes in hydrometeorological char-
acteristics of Azov and Black Seas in the modern global warming on decadal 
and century-lenght scales are identified. Long-term variability of the compo-
nents of the water balance of the seas including water exchange through the 
Kerch Strait is estimated.
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УДК 551.465.71 

СОВРЕМЕННЫЙ МЕТОД РАСЧЕТА ВОДНОГО БАЛАНСА
ЧЕРНОГО МОРЯ

А.Е. Липченко, Н.Н. Дьяков

Севастопольское отделение Государственного
океанографического института имени Н.Н. Зубова

На основе многолетних наблюдений на морских прибрежных гидрометеорологи-
ческих станциях и массивов данных реанализа, используя разработанную новую ме-
тодику, выполнены расчеты величин водного баланса Черного моря за 1958–2013 гг. 
Выявлено, что традиционные методы расчета количества атмосферных осадков, вы-
падающих на поверхность Черного моря, основанные только на данных наблюдений
береговых гидрометеорологических станций его северного побережья, существенно
занижают количество осадков на сезонных и многолетних масштабах. Показано хо-
рошее соответствие рассчитанных месячных величин составляющих водообмена
через пролив Босфор с данными инструментальных измерений течений в проливе.

Введение
Водный баланс является важнейшим режимообразующим комплексным

фактором Черного моря. Изменчивость величин водного баланса на меж-
годовых и сезонных масштабах оказывает существенное воздействие на
природные условия побережья и биотические ресурсы моря, термохалин-
ную структуру и циркуляцию его вод. В связи с этим, актуальной является
задача уточнения воднобалансовых характеристик, разработки надежных
методик вычисления месячных, сезонных и годовых величин водного ба-
ланса Черного моря. Интенсивное развитие средств дистанционного зон-
дирования атмосферы и океана, значительное улучшение качества и до-
ступность ретроспективных данных (реанализов) параметров атмосферы и
океана ведущих национальных и мировых центров, позволяет в настоящее
время решать эту задачу. 

Наиболее полные многолетние исследования водно-балансовых харак-
теристик Черного моря были проведены в конце прошлого столетия кол-
лективом ГОИН`а, где и была предложена методика расчета водного ба-
ланса [3] широко применявшаяся длительное время. В настоящее время в
Севастопольском отделении ГОИН`а на основе использования данных раз-
личных реанализов и спутниковой информации выполнен цикл исследова-
ний по совершенствованию этой традиционной методики расчета водного
баланса моря. 
�
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Результаты и их обсуждение
Уравнение водного баланса Черного моря, согласно [3] может быть за-

писано в виде:

(Qp + Qo + QнБ + QA) – (Qи +  QвБ + QЧ) = ± ∆В, (1)

где Qp – суммарный речной сток в море; Qo – атмосферные осадки на
поверхность моря; QнБ – приток мраморноморских вод через пролив Бос-
фор с нижним течением; QA – приток азовских вод через Керченский про-
лив; Qи – испарение с поверхности моря; QвБ – сток вод через пролив Бос-
фор с верхним течением; Qч – отток черноморских вод в Азовское море
через Керченский пролив; ∆В – изменение объема моря.

Одной из основных причин изменения объема вод Черного моря является
изменчивость величин составляющих водообмена через проливы (Босфор-
ский и Керченский), а также бюджета пресных вод моря (т. н. пресного ба-
ланса), т.е. разницы между приходом пресных вод (осадки и сток рек) и их
расходом за счет испарения. Точность итоговой величины водного баланса
зависит от точности определения этих величин и уровня Черного моря. Раз-
витие современных гидродинамических моделей, увеличение количества
систематизированных гидрометеорологических наблюдений, включая спут-
никовую альтиметрическую информацию и данные реанализов параметров
атмосферы и океана центров данных, в настоящее время позволяют суще-
ственно увеличить точность расчетов компонент водного баланса.

С целью уточнения количества выпадающих на поверхность Черного
моря атмосферных осадков, нами ранее был проведен их мониторинг [7,
8], который позволил уточнить месячные и годовые объемы осадков, вы-
падающие на поверхность моря, а также определить особенности их про-
странственного распределения. Был проведен сравнительный анализ мно-
голетних ежедневных данных прогноза количества осадков над Черным
морем (реанализа NCEP/NCAR) и расчетными величинами, полученными
методом модульных коэффициентов по традиционной методике ГОИН [3]. 

Дополнительно для анализа выпадающих осадков на поверхность моря
были привлечены данные массивов GPCP (Global Precipitation Climatology 
Project), GPCC (Global Precipitation Climatology Centre) и TRMM (амери-
канский массив данных в 0,25-ти градусной координатной сетке, объеди-
няющий оперативные спутниковые данные NASA и GPCC). В результате
расчетов за период 1958–2013 гг. среднемноголетнее значение годовой
суммы выпавших осадков на поверхность Черного моря, рассчитанное ме-
тодом модульных коэффициентов, с использованием массива данных
GPCC, TRMM, реанализа NCEP/NCAR, составило 657, 842, 963 и 1132 мм
соответственно. 
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Заметно, что применение метода модульных коэффициентов дает зна-
чительно меньшее количество годовых объемов осадков по сравнению с
данными TRMM и GPCC при сходстве многолетней изменчивости выпа-
дающих на поверхность моря осадков, Рис. 1. Причина такого занижения
подробно рассмотрена в [7,8] и связана с применением для расчета осадков
косвенного метода модульных коэффициентов с использованием ограни-
ченного числа данных измерений береговых станций Черного моря, а так-
же отсутствием измерений в открытой части моря. Количество осадков, 
полученных с использованием данных всех прибрежных наблюдений
(GPCС) и спутниковой информации (TRMM), достаточно близки между
собой, а максимальное количество дает прогностическая модель
NCEP/NCAR. В использованном нами для расчета массиве спутниковых
данных количества осадков над открытой частью Черного моря (TRMM) 
содержится их корректировка по данным GPCС, основанных на  наиболее
полном ряде измерений атмосферных осадков на сети береговых гидроме-
теостанций Черного моря. Прогностическая же модель NCEP/NCAR завы-
шает количество осадков, особенно в районах с их небольшой интенсивно-
стью, что было показано в [8].

�
Рис. 1. Изменчивость годовых объемов атмосферных осадков выпавших на по-
верхность моря за 1958–2012 гг., рассчитанная методом модульных коэффици-
ентов [3] и используя данные TRMM и GPCC.

Для анализа сезонной изменчивости количества осадков, выпадающих
на поверхность моря, а также особенностей пространственной изменчиво-
сти атмосферных осадков в прибрежной зоне и открытых районов Черного
моря нами были использованы данные TRMM (продукт 3B43RT V.7),
скорректированные по массиву наблюдений на береговых станций (GPCC). 
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ющих на поверхность моря атмосферных осадков, является использование
в расчетах данных ограниченного числа метеостанций расположенных
только на северном и восточном побережье Черного моря, отсутствие пря-
мых измерений в открытом море. Появление методов дистанционного зон-
дирования моря и их совершенствование, особенно в последние годы, поз-
воляет сегодня с приемлемой точностью рассчитывать потоки скрытого
тепла (“latent heat flux”, сокр. LHF) в приводном слое атмосферы. 

Нами были проанализированы потоки скрытого тепла с поверхности
Черного моря на основе массива данных реанализов: Европейского центра
среднесрочных прогнозов (ECMWF) – ERA-40 на 2,5 градуcной сетке и
ERA-Interium (на 0,75 градусной сетке); реанализа Японского метеороло-
гического агентства (JMA) JRA-55 на 1,25-градусной координатной сетке и
данных спутникового мониторинга HOAPS (The Hamburg Ocean 
Atmosphere Parameters and Fluxes from Satellite Data). На основе этих дан-
ных были рассчитаны месячные и годовые величины испарения с поверх-
ности моря за период 1958–2013 гг. Среднемноголетняя величина годового
объема испарения с поверхности Черного моря за этот период по данным
расчета с использованием модульных коэффициентов, массива данных
реанализа ERA и JRA составила 345, 309 и 413 км3 соответственно. Расчет
с использованием данных HOAPS за период с 1988 по 2008 год дал наибо-
лее низкое значение годового объема испарения – 285 км3

Корреляционный анализ между многолетним рядом месячных сумм ис-
парения, рассчитанных нами на основе реанализа данных потоков скрыто-
го тепла (LHF) и данных гидрометеорологических станций побережья Чер-
ного моря (метод модульных коэффициентов), показал наилучшее
соответствие для данных HOAPP и реанализа JRA-55, коэффициент корре-
ляции 0,92 и 0,88 соответственно. Реанализ JRA-55 дает максимальные
величины испарения и, по-видимому, как и ожидалось, отражает тот факт, 
что испарение над открытой частью моря больше чем у берега за счет бо-
лее высоких скоростей ветра в приводном слое и более высокой темпера-
туры воды (в методе модульных коэффициентов ГОИН испарение рассчи-
тывается на основании данных береговых метеостанций о скорости ветра и
температуре поверхностного слоя воды у берега). При этом японский мас-
сив данных LHF имеет ряд преимуществ: достаточно продолжительный
ряд (с 1958 г.), а также то, что данные выкладываются на интернет-сайте в
оперативном режиме. Учитывая вышесказанное, для расчета испарения
использовался массив данных LHF реанализа JRA-55. 

Для надежной оценки объема стока рек, как одной из составляющих
пресного баланса Черного моря, необходимы прямые измерения расходов
всех крупных рек, впадающих в бассейн, при этом возникают сложности с
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получением информации о стоках рек Турции, и ряда рек Кавказа. Исполь-
зуя последнюю информацию по стоку рек Турции и Кавказа из [4] нами
были скорректированы среднемноголетние значения стока рек и коэффи-
циенты связи в уравнениях регрессии стока малых рек в программе расчета
ГОИН`а и пересчитаны данные, опубликованные в [3]. В результате сток
рек несколько увеличился. Среднемноголетний годовой объем стока рек по
скорректированным данным увеличился на 15 км3 и составил величину
355 км3.

В связи с тем, что изменение объема моря напрямую связано с измене-
ниями его уровня, то от точности определения приращений уровня моря
зависит точность определения величины водного баланса. Расчеты водного
баланса, приведенные в [3], выполнялись на основе ограниченного числа
данных измерений уровня на береговых морских гидрометеостанциях,  
расположенных на территории СССР. Развитие альтиметрических дистан-
ционных спутниковых методов, их постоянное совершенствование, приве-
ло к появлению качественных данных об изменениях уровня морей и океа-
нов. Для уточнения среднемесячных изменений уровня Черного моря был
использован массив спутниковых альтиметрических наблюдений
(AVISO+) аномалий уровня Черного моря, начиная с 1993 года. Сопостав-
ление данных альтиметрических наблюдений и измерений уровня моря, 
выполненных на прибрежных гидрометеостанциях показал их хорошее
соответствие (коэффициент линейной корреляции 0,92), Рис. 3.

�
Рис. 3. Годовая изменчивость месячных аномалий уровня моря по данным из-
мерений береговых гидрометеорологических станций (МГ) и данным AVISO за
период 1993–2012 гг. 

�
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Водообмен через пролив Босфор. Расчет составляющих водообмена че-
рез пролив, согласно [3] осуществлялся по формулам:

QБ = QнБ – QвБ = ∆h + QK – F (2)

QвБ = f1(QБ); QнБ = f2(QБ) (3)

где ∆h – изменение среднего уровня моря; QK = (Qа – Qч) – результиру-
ющий поток через Керченский пролив; F = (Qр + Qо – Qи) – бюджет прес-
ных вод.

Эмпирические зависимости (3) были получены Богдановой А.К. [1] и
уточнены в [3]. В этих уравнениях не учитывался ряд параметров: гидрав-
лические свойства пролива, перепад уровня морей на его концах, ветровые
эффекты. В [9] были выполнены расчеты верхне- и нижнебосфорского по-
токов в рамках численной модели, включающей гидравлическую модель
пролива, с учетом его свойств и перепада уровня моря на его концах и по-
лучены новые более надежные уравнения связи результирующего потока с
верхнебосфорским и нижнебосфорским. Эти зависимости были использо-
ваны нами в обновленной методике расчета водного баланса Черного моря. 

Сопоставление данных натурных наблюдений, выполненных в север-
ной узости Керченского пролива (разрез порт Крым – порт Кавказ), с вели-
чинами составляющих водообмена через пролив, полученных расчетными
методами (в зависимости от стока рек в Азовское море или величины
бюджета пресных вод этого моря [2]), показали, что расчетные величины
составляющих водообмена существенно меньше (в 1,6–1,7 раза) значений, 
полученных по эмпирическим данным, но результирующее значение водо-
обмена через Керченский пролив (13,3 км3 за 1958–2013 гг.) близко к вели-
чине, полученной по натурным данным.

Расчет воднобалансовых характеристик Черного моря по разработанной
нами методике (использование данных береговых метеостанций, реанали-
зов и спутниковой информации), по сравнению с использованием в вычис-
лениях только наблюдений на береговых метеостанциях в северной части
моря [3], выявил значительное увеличение величин бюджета пресных вод.
Среднемноголетняя (1958–2013 гг.) годовая величина пресного баланса, 
рассчитанная по традиционной методике ГОИН [3] составила 253 км3. Рас-
четы по новой методике дали величину 357 км3. На Рис. 4–5 представлены
результаты многолетнего и сезонного хода величин пресного баланса рас-
считанного по двум методикам.

�
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�
Рис. 4. Изменчивость годовых объемов бюджета пресных вод за 1958–2012 гг., 
рассчитанных по новой методике (с применением данных реанализов и спутни-
ковой информации) и методике ГОИН (метод модульных коэффициентов). 

Рис. 5. Внутригодовое распределение среднемноголетних месячных величин
бюджета пресных вод за 1958 – 2012 гг. 

�
Заметно увеличение величин пресного баланса, рассчитанных по новой

методике, как на годовых масштабах, так и на сезонных (практически во
все месяцы года, кроме февраля-марта), Табл. 1. 

�
� �
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Таблица 1.
Среднемноголетние (1958–2012 гг) величины составляющих водного
баланса Черного моря (км3/год) рассчитанные различными методами

Метод/Компоненты баланса Qо Qр Qи F QвБ QнБ Qа Qч

Метод модульных коэффициентов [3] 260 337 345 253 397 132 47 34
Метод с применением данных
реанализа

415 355 413 357 574 205 47 34

Во внутригодовом ходе среднемноголетних месячных величин водного
баланса, рассчитанных по новой методике, отмечается хорошее соответ-
ствие между изменчивостью пресного баланса и потоками через Босфор, 
Рис. 6. 

�
Рис. 6. Внутригодовое распределение среднемноголетних месячных величин
составляющих водного баланса Черного моря, рассчитанных по данным реана-
лиза и альтиметрических наблюдений за 1993–2012 гг. 

Прирост объема (баланса) вод Черного моря максимален с февраля по
май месяц и составляет величину около 30 км3. В апреле наблюдается мак-
симальное поступление пресных вод в море и максимальный сток черно-
морских вод через пролив Босфор. Уровень Черного моря достигает мак-
симального значения в мае, при этом, как правило, наблюдается
превышение скорости прироста объема воды в бассейне моря над скоро-
стью ее расхода через узкий пролив Босфор.
�
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пресных вод с реками и атмосферными осадками. Следует отметить, что в
Средиземном море, являющимся бассейном испарения, в этот период так-
же наблюдаются отрицательные величины пресного баланса и минималь-
ные значения уровня этого моря. Следует отметить, что значения уровня
Черного моря в этот период года остаются более высокими, чем в Среди-
земном море. Все это способствует интенсивному стоку Черноморских вод
через пролив в июле-сентябре, причем в августе месяце верхнебосфорский
поток превышает нижнебосфорский. Вышеописанный механизм водооб-
мена через полив Босфор, полученный расчетными методами, неплохо со-
гласуется с данными инструментальных измерений течений в проливе [5].

На Рис. 7а сравнивается результирующий босфорский поток по данным
измерений с рассчитанным по методике СО ГОИН, а на Рис. 7б с рассчи-
танным по новой методике. Заметно, что применение новой методики рас-
чета с привлечением данных реанализа и альтиметрии, значительно улуч-
шило соответствие расчетных данных экспериментальным. Следует
отметить, что проверка достоверности получаемых различными авторами
расчетных величин водного баланса Черного моря, его составляющих,
сталкивается с трудностями в связи с небольшим количеством и самое
главное отсутствием регулярных инструментальных измерений водообме-
на через пролив Босфор. 

Выводы
Разработан новый метод расчета составляющих водного баланса Черного

моря, основанный на комплексном использовании прибрежных наблюдений
на МГ, данных ретроспективного анализа и спутниковой информации. 

Выполненные расчеты компонентов водного баланса за 1958–2012 гг. и
сравнение полученных результатов с данными определений по методике
[3] показали, что основные различия связаны с атмосферными осадками, 
выпадающими на поверхность Черного моря. Их среднемноголетнее годо-
вое количество оказалось значительно выше (на 60 %) ранее полученных
величин, что в итоге привело к возрастанию месячных и годовых величин
пресного баланса моря. Среднемноголетний годовой сток рек, по сравне-
нию с ранее полученными данными, увеличился на 5 %, а величины испа-
рения на 20 %. В результате среднемноголетняя величина годового бюдже-
та пресных вод возросла на 42 %, а величины верхнебосфорского, 
нижнебосфорского и результирующей составляющих водообмена через
пролив Босфор соответственно увеличились на 30 %, 35 % и 28 %.

Выявлено хорошее соответствие рассчитанных величин босфорских по-
токов результатам их инструментальных измерений [5], что подтверждает
близость полученных нами оценок месячных величин водно-балансовых
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характеристик их истинным значениям. Методика расчета водного баланса
Черного моря, разработанная в СО ФГБУ «ГОИН» может быть рекомендо-
вана в водно-балансовых и других гидрологических исследованиях Черно-
го моря.

�
MODERN METHOD OF CALCULATING THE WATER 

BALANCE OF THE BLACK SEA

Lipchenko A.E., Dyakov N.N.

Based on many years of observations at coastal hydrometeorological stations 
and massifs reanalysis data, using a new technique developed by the calculations 
were performed quantities of water balance of the Black Sea for 1958–2013
years. It was revealed that the traditional methods of calculating the amount of 
precipitation falling on the surface of the Black Sea, based only on observations 
of coastal hydrometeorological stations of its northern coast, significantly under-
estimate the amount of precipitation on seasonal and multi-year scale. A good 
agreement between calculated monthly values Bosporus flows data of instru-
mental measurements of currents in the strait.

�
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УДК 561.465

РАСЧЕТЫ УРОВНЯ И ВЕТРОВОГО ВОЛНЕНИЯ В
ТАГАНРОГСКОМ ЗАЛИВЕ НА ОСНОВЕ СОВМЕСТНОЙ МОДЕЛИ

Фомин В.В.

Севастопольское отделение Государственного
океанографического института имени Н.Н.Зубова

С использованием совместной численной модели проведены расчеты уровня и
ветрового волнения в Таганрогском заливе. Модель реализована на неструктуриро-
ванной сетке с высоким пространственным разрешением. В качестве форсинга ис-
пользованы данные атмосферной модели, соответствующие экстремальному штор-
му 24–25 сентября 2014 г. Показано, что наибольшие затопления происходят в
западной и северной частях дельты Дона. Учет взаимодействия штормового нагона
и ветрового волнения увеличивает площадь затопления дельты и приводит к интен-
сификации ветрового волнения в заливе вследствие общего подъема уровня моря.

Сгонно-нагонные колебания уровня и ветровое волнение являются од-
ними из наиболее важных гидрологических характеристик, определяющих
динамику Азовского моря на синоптических масштабах. В Таганрогском
заливе под воздействием сильных и продолжительных ветров западных
румбов могут формироваться экстремальные штормовые нагоны высотой
2–3 м [1, 2] вызывающие наводнения в дельте Дона. За последние 20 лет
имели место несколько таких случаев: 12 апреля 1997 г; 1 марта 2005 г; 
30 сентября 2010 г; 24 марта 2013 г; 24 сентября 2014 г. Два последних
случая подробно описаны в [2, 3]. 

В работах [5, 9] реализована технология численного моделирования
штормовых нагонов и ветрового волнения в Азовском море, использующая
совместную модель ADCIRC+SWAN [8]. Валидация модели показала, что
она адекватно описывает вариации уровня Азовского моря в период интен-
сивных штормов. 

В данной работе указанная технология применяется для исследования
характеристик штормовых нагонов и ветрового волнения в Таганрогском
заливе в период экстремального шторма 24–25 сентября 2014 г. Для этого
используется неструктурированная расчетная сетка высокого разрешения, 
которая подробно описывает батиметрию и топографию дельты Дона, что
дает возможность моделировать процессы осушения дна и затопления су-
ши. 
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Описание модели
Совместная модель ADCIRC+SWAN объединяет две модели – ADCIRC 

(Advanced Circulation Model for Shelves, Coasts and Estuaries) [13, 14] и
SWAN (Simulation Waves Nearshore) [6, 15], которые широко используются
для расчета штормовых нагонов и ветрового волнения. Исходные уравне-
ния модели ADCIRC для осредненных по глубине характеристик имеют
вид:
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Здесь x, y, t – горизонтальные координаты и время; U, V – средние по
глубине компоненты вектора скорости течений по осям x и y соответствен-
но; η – отклонение свободной поверхности моря от невозмущенного со-
стояния; f – параметр Кориолиса; g – ускорение силы тяжести; Pa – атмо-
сферное давление; ρ0 – средняя плотность морской воды; H = h + η –
динамическая глубина моря; h – глубина моря; Mx, My – горизонтальная
турбулентная вязкость; Dx, Dy – слагаемые, полученные в результате диф-
ференциальных преобразований исходной системы уравнений [14]; τbx,
τby – компоненты напряжений донного трения; τ0 – весовой множитель, 
влияющий на фазовые характеристики и устойчивость численного алго-
ритма;;

UHQx = , VHQy = – компоненты вектора полных потоков. 

�
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В системе уравнений (1) – (3) введены следующие обозначения:

wavesxwindsxsx ,, τττ += , wavesywindsysy ,, τττ += , (4)

22
, yxxaawindsx WWWC += ρτ , 22

, yxyaawindsy WWWC += ρτ , (5)

22
0 VUUCdbx += ρτ , 22

0 VUVCdby += ρτ , (6)

где (τsx, wind, τsy, wind) и (τsx, wave, τsy, wave) – компоненты напряжений трения, 
обусловленные ветром и волнами соответственно; ρа – плотность воздуха; 
Wx, Wy – компоненты вектора скорости приводного ветра; Ca – коэффици-
ент поверхностного трения; Cd – коэффициент донного трения.

Коэффициенты поверхностного и донного трения в (5), (6) задаются со-
отношениями

( )22067,075,0001,0 yxa WWC ++= , 312 HgnCd = , (7)

где n – параметр шероховатости Маннинга. В общем случае n является
функцией пространственных координат и определяется типом подстилаю-
щей поверхности и свойствами почвенно-растительного покрова.

В основу модели SWAN положена концепция частотно-углового спек-
тра ),,,,( ωϕtyxΕ , где ϕ, ω – угловая и частотная переменные. Эволюци-
онное уравнение для определения спектральной плотности волнового дей-
ствия ωΕΝ = имеет вид
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где cx, cy, cϕ, cω – скорости переноса волновой энергии, определяемые на
основе метода геометрической оптики; величина S – источники и стоки
волновой энергии [11]. 

В SWAN волновые характеристики вычисляются на основе полей ско-
рости ветра, а также полей течений и уровня моря, получаемых из
ADCIRC. В свою очередь, в ADCIRC используются волновые напряжения
из SWAN, которые определяются соотношениями
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где Sxx, Sxy, Syy – компоненты тензора радиационных напряжений.
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Для параметризации донного трения в SWAN применяется метод Гран-
та-Мадсена [9], в котором масштаб шероховатости дна kN согласован с
донным трением в ADCIRC и определяется формулой [12]
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61
4,01exp30 . (10)

Программные коды ADCIRC и SWAN выполняются последовательно
на одной и той же неструктурированной сетке и используют один и тот же
набор процессоров. В обеих моделях применяется интерфейс передачи со-
общений MPI (Message Passing Interface), что дает возможность использо-
вать параллельные вычисления.

Следует отметить, что совместная модель позволяет рассматривать
полный уровень моря (TSL) в виде суммы TSL = SL + CW. Здесь первая
компонента (SL) – вариации, обусловленные суммарным действием каса-
тельных напряжений ветра, градиентов атмосферного давления и волновых
напряжений, т.е. η из ADCIRC. Вторая компонента (CW) – высота гребней
ветровых волн, которая дает положительную добавку к SL. В первом при-
ближении CW можно оценить как 2sH , где EsH 4= – высота значи-

тельных волн (SWH) из модели SWAN. С прикладной точки зрения, TSL
дает более адекватную оценку вариаций уровня моря, поскольку включает
низкочастотную и высокочастотную составляющие. 

Анализ результатов численных экспериментов
В численных экспериментах  использовалась неструктурированная рас-

четная сетка из 178 565 узлов (348 735 треугольных элементов), которая
включает Азовское море и Керченский пролив (Рис. 1). Размер сторон тре-
угольных ячеек изменялся в пределах 50–800 м. Шаги интегрирования по
времени в ADCIRC и SWAN составляли 1 и 600, с соответственно. Угловое
разрешение в SWAN принималось равным 10°. По частотной координате
применялась сетка с 40 узлами в диапазоне частот 0,03 – 1,4 Гц. Использо-
валось два значения параметра Маннинга: 0,025 – для морского дна; 0,10 –
для суши. С целью повышения устойчивости численного алгоритма весо-
вой множитель τ0 в уравнении (3) задавался в виде

HVUCd
22

0 5,103,0 ++=τ .
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Рис. 1. Неструктурированная расчетная сетка.

Модель ADCIRC содержит два настроечных параметра: Hmin – глубина
моря, при которой расчетная ячейка считается закрытой и не используется
в вычислениях; Umin – пороговое значение скорости течений, при котором
ячейка открывается для заполнения. Следуя рекомендациям [7], эти пара-
метры принимались равными 0,1 м и 0,01 м/c, соответственно. 

На южной границе Керченского пролива использовалось условие сво-
бодного прохождения. Поскольку в настоящей работе исследовались толь-
ко морские наводнения, то влияние речного стока на затопление дельты
Дона не учитывалось. Как показали предварительные численные экспери-
менты, при средних величинах расхода воды р. Дон (~700 м3/c) [4] речной
сток не оказывает заметного влияния на исследуемые ниже процессы. 

Была выполнена серия численных экспериментов по моделированию
ветрового волнения и уровня Азовского моря для экстремальной штормо-
вой ситуации, которая возникла 24–25 сентября 2014 г. и была вызвана
прохождением над морем быстрого и достаточно глубокого циклона, кото-
рый сформировался в западной части Черного моря. 

В качестве атмосферного форсинга использовались поля приводного
ветра и атмосферного давления из региональной модели WRF (сайт
ecobase.org.ua) за 20–28 сентября 2014 г с шагом 7 км по пространству и
дискретностью 3 ч по времени. По данным WRF максимальная скорость
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ветра в Таганрогском заливе в указанный период времени изменялась в
пределах от 17 м/c в районе дельты Дона до 21 м/c в Должанском проливе.

На Рис. 2 показан временной ход скорости и направления ветра из моде-
ли WRF для района дельты Дона за период 20–28 сентября 2014 г. Здесь
направление ветра отсчитывается относительно x-оси, направленной на во-
сток, против часовой стрелки. Как видно, в первые 90 ч преобладал восточ-
ный и юго-восточный ветер со скоростью ~7,5 м/с. Далее в течение суток
скорость ветра увеличилась до 17 м/c. Затем произошла резкая смена
направления ветра с юго-восточного на западное, что создало благоприятные
условия для формирования в вершине залива сильного штормового нагона.

Рис. 2. Модельные значения скорости и направления ветра в районе дельты До-
на в период 20–28 сентября 2014 г.

Численные эксперименты проводились с нулевыми начальными усло-
виями. В первом эксперименте (E1) связи между ADCIRC и SWAN не
включались и, таким образом, механизмы взаимодействия между течения-
ми, уровнем моря и ветровым волнением не учитывались. Во втором экс-
перименте (E2) эти механизмы были учтены. Кроме того, в эксперименте
E1 задавался постоянный масштаб шероховатости дна kN = 0,01 м, а в экс-
перименте E2 для параметра kN использовалась формула (10). 
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Анализ результатов численных экспериментов показал, что на протя-
жении первых 3,5 сут. в заливе происходил общий спад уровня моря и на
его фоне возникали затухающие колебания. Далее 24 сентября в первой
половине дня начался подъем уровня моря, обусловленный резкой сменой
направления ветра со сгонного на нагонное. Начиная с 25 сентября, ско-
рость ветра стала уменьшаться, что привело к постепенному спаду уровня
в заливе.

На Рис. 3–6 показана конфигурация дельты Дона для 4-х характерных
моментов времени. При построении этих полей использовалась следующая
процедура. В каждый момент времени динамическая глубина H во всех
узлах сетки сопоставлялась с константой Hmin. Если одновременно для всех
3-х узлов ячейки сетки выполнялось условие H > Hmin, то эта ячейка счита-
лась затопленной. Как видно, заметные очаги затопления в дельте Дона
начинают возникать, начиная с  25 сентября. При этом большему затопле-
нию подвержены западная и  северная части дельты.

Рис. 3.
Конфигурация дельты
Дона 24 сентября 2014 г
в 00:00.

Рис. 4.
Конфигурация дельты
Дона 25 сентября 2014 г
в 00:00



�
�

261

�

�

�

�

Рис. 5.
Конфигурация дель-
ты Дона 25 сентября
2014 г в 12:00 

Рис. 6.
Конфигурация дель-
ты Дона 27 сентября
2014 г в 00:00

Для количественной оценки изменения во времени площади затопления
дельты Дона рассматривался интегральный показатель
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Здесь величина S(t) – площадь суши в момент времени t; S(0) – площадь
суши в начальный момент времени. Hmin – минимальная глубина в алго-
ритме затопления-осушения модели ADCIRC. Интегрирование проводится
по области Ω, западная граница которой показана на Рис. 1 вертикальной
штриховой линией. Показатель FI дает в процентном выражении измене-
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ние во времени суммы площадей всех участков суши, которые входят в
дельту. Если происходит осушение дна, то S(t) > S(0) и показатель FI ста-
новится отрицательным.

На Рис. 7 приведена зависимость показателя затопления дельты Дона от
времени для периода 20–28 сентября 2015 г. Черная кривая – эксперимент
E2, серая кривая – эксперимент E1. Как видно, с 20 по 23 сентября включи-
тельно в районе дельты преобладали сгонные процессы, что проявлялось в
периодическом увеличении площади суши на 5–8 %. Далее, после смены
направления ветра, началось резкое затопление дельты и в течение следу-
ющих суток площадь дельты сократилась примерно на 40 %. После этого
скорость затопления уменьшилась и в продолжении следующих двух суток
площадь суши сократилась еще на 10%. Сопоставление кривых на Рис. 7
показывает, что учет механизмов взаимодействия ускоряет процесс затоп-
ления и увеличивает площадь  затопления дельты на  4 %. 

�
Рис. 7. Зависимость показателя затопления дельты Дона FI от времени для пе-
риода 20–28 сентября 2014 г.

Для оценки средних по области Ω значений SL, SWH, TSL использовал-
ся функционал вида

�
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На Рис. 8 приведены зависимости SL от времени для эксперимента E2
(черная кривая) и E1(серая кривая). В эксперименте E2 значения SL во
всех точках на 5–6 см больше соответствующих максимумов SL в экспе-
рименте E1. Таким образом, для рассматриваемой акватории вклад волно-
вых напряжений в возвышение уровня моря незначителен, что вполне со-
гласуется с классическими представлениями о малой величине волнового
нагона в бассейнах с отмелым дном, каковым является Таганрогский залив. 

�

Рис. 8. Зависимость SL (м) от времени для периода 20–28 сентября 2014 г.

На Рис. 9 представлены зависимости SWH от времени для эксперимен-
тов E2 (черная кривая) и E1(серая кривая). Как видно, для штормового пе-
риода (24–25 сентября) эксперимент E2 дает более интенсивное ветровое
волнение по сравнению с экспериментом E1. Максимум SWH в экспери-
менте E2 на  35% больше соответствующего максимума в эксперименте
E1. Для выяснения причины возникновения этого эффекта был выполнен
дополнительный численный эксперимент (E3) в котором, в отличие от E2 в
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модели SWAN не учитывался уровень моря η. Зависимость SWH от вре-
мени для эксперимента E3 показана штриховой кривой. Она практически
совпадает с кривой для эксперимента E1. 

Физический смысл этого результата вполне очевиден. Для Таганрогско-
го залива типичны участки дна с глубинами ~ 2 м, где ветровое волнение
не может быть значительным вследствие сильных диссипативных эффек-
тов. В тоже время при подъемах уровня моря на 1,5–2 м и более динамиче-
ские глубины здесь могут увеличиваться в 2 раза. Очевидно, что ветровые
волны на глубинах 3–4 м будут иметь бóльшие высоты по сравнению с
ветровыми волнами на глубинах 2 м. Иными словами, штормовой нагон
создает условия для интенсификации ветрового волнения в заливе вслед-
ствие общего подъема уровня моря. 

Зависимость TSL от времени для эксперимента E2 показана на Рис. 10. 
Как видно, максимальное значение TSL= 2,25 м достигается 24 сентября
во второй половине дня. Это хорошо согласуется с измерениями на гидро-
метеорологической станции Таганрог, где максимальное повышение уров-
ня наблюдалось 24 сентября в 18 ч и составило 2,5 м. Сравнение кривых на
рис. 8 и 10 показывает, что в период максимального развития шторма
вклад ветрового волнения в полный уровень достигает 20%.

�

Рис. 9. Зависимость SWH от времени для периода 20–28 сентября 2014 г.

�
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Рис. 10. Зависимость TSL от времени для периода 20–28 сентября 2014 г.

Заключение
С помощью совместной модели ADCIRC+SWAN выполнено численное

моделирование колебаний уровня моря и ветрового волнения в Таганрог-
ском заливе с учетом механизмов затопления и осушения. Расчеты прове-
дены на неструктурированной сетке с высоким разрешением. В качестве
форсинга использованы поля ветра и атмосферного давления для синопти-
ческой ситуации 20–28 сентября 2014 г. из региональной атмосферной мо-
дели WRF.

Анализ результатов моделирования показал следующее. В период
шторма наибольшему затоплению подвержены западная и северная части
дельты Дона. Площадь затопления дельты превышает 50 %. Учет взаимо-
действия штормового нагона и ветрового волнения ускоряет процесс за-
топления, увеличивает площадь затопления дельты и приводит к интенси-
фикации ветрового волнения в вершине залива вследствие общего подъема
уровня моря. Волновые напряжения не вносят заметного вклада в величи-
ну штормового нагона.

Представленная в работе совместная модель может быть адаптирована
для задач оперативного прогноза штормовых нагонов и ветрового волне-
ния в Азовском море, включая прогноз затопления прибрежных террито-
рий. 

�

� �
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SEA LEVEL AND WIND WAVES CALCULATIONS IN 
TAGANROG BAY WITH THE USE OF COUPLING MODEL

Fomin V.V.

The level and wind waves calculations in Taganrog Bay were carried out 
with the use of a coupling numerical model. The model is implemented on an 
unstructured mesh with high spatial resolution. The data of atmospheric model
that correspond to the extreme storm on September 24–25, 2014, are used for the 
forcing. It is shown that the western and northern parts of the Don delta were 
more flooded. If interaction of  storm surge and wind waves are taken into 
consideration, the area of the delta flooding is increased and the intensification 
of wind-generated waves in the bay takes place as a result of the general rise of 
the sea level.

�
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УДК 551. 464:543.30

ВРЕМЕННАЯ И ПРОСТРАНСТВЕННАЯ ДИНАМИКА ФИЗИКО-
ХИМИЧЕСКИХ И МИКРОБИОТИЧЕСКИХ ХАРАКТЕРИСТИК
АЭРОЗОЛЕЙ ПРИЧЕРНОМОРСКОГО ПОБЕРЕЖЬЯ КРЫМА

Рябинин А.И.1, Мальченко Ю.А.1, Смирнова Л.Л.1,
Боброва С.А.1, Данилова Е.А.2

1 Севастопольское отделение Государственного
океанографического института имени Н.Н.Зубова

2 Институт ядерной физики АН Республики Узбекистан

Показаны результаты комплексного биогеохимического мониторинга потоков ве-
ществ, выпадающих из атмосферы, а также находящихся в составе взвешенных частиц
(аэрозолей), проведенного в 2010–2011 гг. на фоновой точке в г. Севастополе, а также
на морской платформе в районе п.Кацивели. В пробах аэрозолей и выпадений были
определены показатели гранулометрического состава (счетная и объемная концентра-
ция аэрозолей), химический состав аэрозолей (элементы: (Na, K, Rb, Cs, Cu, Ag, Au, 
Mg, Ca, Sr, Ba, Zn, Cd, Hg, Sc, La, Ce, Nd, Sm, Eu, Tb, Yb, Lu, Th, U, Hf, Ta, As, Sb, W, 
Cr, Mo, Se, Mn, Cl, Br, I, Fe, Co, Ni и формы фосфора). Кроме того, в отобранных про-
бах был определен состав биоты, участвующей в биогеохимическом круговороте ве-
ществ в прибрежных районах. Полученные результаты позволили выявить сезонные
особенности биогеохимических циклов с участием аэрозолей, а также видовой состав
биоты, участвующей в трансграничном переносе.

Многолетние исследования геохимической миграции морских атмосфер-
ных выпадений и аэрозолей, в т. ч. и в районах Черного моря, позволили вы-
явить, в частности, элементный состав этих объектов, их химико-
океанографическое и экологическое значение, как загрязняющих веществ [1–
10], а также микробиоты [11, 12]. 

В соответствии с сформулированной научной проблемой, в 2004–2009 гг. 
был проведен мониторинг объектов биосферы г.Севастополя [8]. В частности, 
была изучена временная изменчивость концентраций макро- и микроэлемен-
тов (Na, K, Rb, Cs, Cu, Ag, Au, Mg, Ca, Sr, Ba, Zn, Cd, Hg, Sc, La, Ce, Nd, Sm,
Eu, Tb, Yb, Lu, Th, U, Hf, Ta, As, Sb, W, Cr, Mo, Se, Mn, Cl, Br, I, Fe, Co, Ni) в
атмосферных выпадениях на водную поверхность. В 2007 г. работы по этой
же программе были выполнены на Южном берегу Крыма в районе пгт. Гурзуф
(ДОЦ «Артек»). Сравнение результатов, полученных на разнесенных в про-
странстве пунктах мониторинга, позволило выявить циклический, немонотон-
ный характер изменения химического и микробиологического состава атмо-
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сферных выпадений, имеющего, наряду с сезонным циклом, выраженные
компоненты, связанные с поступлением морских аэрозолей. Поступление эле-
ментов в атмосферный воздух, в зависимости от их соотношения, может про-
являться как в усилении терапевтического эффекта курортных регионов, так и
приводить к обратному эффекту [2]. Помимо этого, выпадение микроэлемен-
тов на водную поверхность источников питьевого водоснабжения, большин-
ство из которых хоть и расположены в охраняемых зонах, совершенно не за-
щищены от прямых выпадений токсичных элементов с атмосферными
осадками и аэрозолями. Также впервые (2008, 2009 гг.) в атмосферных выпа-
дениях в г. Севастополе была выявлена микробиота: споры, цисты, единичные
клетки и их ассоциации, а также плесневые грибы, цианобактерии семейства
Oscillatoriaceae, а доминирующие ассоциации микроводорослей (Trentepohlia
и Haematococcus), образующие красные и оранжевые пигменты, имели сезон-
ные и межгодовые различия. Грибы и лишайники концентрировали Hg, Cu,
Cr, Ni, Ca, U, Th, а нитчатые цианобактерии – As, Au, Mo, Ta, Br [8].

Изучение физико-химических и микробиотических характеристик аэрозо-
лей в современный период проявляется как важная задача океанографии и
экологии в связи с возникшими перед цивилизацией проблемами изменения
климата [10]. Аэрозоли активизируют в атмосфере парниковый эффект и, имея
сложный многоэлементный химический и микробиотический составы, участ-
вуют в трансграничном переносе загрязняющих веществ. Наиболее значимым
источником аэрозолей признана поверхность морей и океанов, которой по
оценке [10] генерируется аэрозолей до 1013 т/год, мигрирующих и в атмосферу
континентов. Поэтому изучение динамики указанных характеристик во вре-
мени и пространстве в береговых зонах Черного моря является практически
значимым для медико-географических проблем [2]. В СО ФГБУ «ГОИН» изу-
чение пространственно-временной динамики аэрозолей в Черном, Средизем-
ном, Карибском морях и Тихом океане изучались с применением нейтронно-
активационного и рентгенорадиометрического методов анализа в периоды
морских экспедиций [1,5] и в период мониторинга в Крыму, в которых резуль-
таты анализа представлены значениями концентраций в мкг/м3. Более 30 хи-
мических элементов впервые в аэрозолях в регионе г. Севастополя были опре-
делены такими методами совместно с микробиотическими показателями [12]
и в форме результатов химических анализов, представленных за период 2010
и 2011 гг. в единицах (нМ/м3).

В процессе миграции в приземных слоях атмосферы аэрозоли обогащаются
микробиотой и транспортируют микроорганизмы в воздушных потоках на
большие расстояния, сохраняя биоразнообразие в биосфере Земли. Микробио-
та в составе аэрозолей мигрирует в виде неактивных форм – цист, спор и жиз-
неспособных клеток. В проведенных ранее исследованиях было показано, что
аэрозоль может служить местом обитания фототрофных организмов – в ос-
новном зеленых микроводорослей и цианобактерий (нитчатые и одноклеточ-
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ные), которые устойчивы к экстремальным условиям обитания [12]. 0ни ис-
пользуют различные механизмы адаптации: образуют защитные пигменты, 
толстые клеточные стенки и защитные слизистые оболочки. В процессе ми-
грации зеленые водоросли родов Coelastrum, Trentepohlia образуют ассоциа-
ции с гифами микромицетов, отмечено взаимовыгодное партнерство зеленых
аэрофитных водорослей рода Trentepohlia с микромицетами – лишайники [11,
12].

Цели исследований
1. Систематизировать результаты измерения гранулометрического состава

аэрозолей атмосферы г. Севастополя и ЮБК.
2. Изучение закономерностей временной (различного масштаба) и про-

странственной динамики молярных концентраций (нМ/м3) многоэлементного
химического комплекса в пределах (Na – U) Периодической системы Д.И. 
Менделеева содержащегося в аэрозолях г. Севастополя и Южного Берега
Крыма (ФГБУН «МГИ» РАН) в 2010 и 2011 гг.

3. Оценить концентрации микроэлементов величинами (нМ/м3) в аэрозолях
открытых районов Средиземного и Карибского морей, Тихого и Атлантиче-
ского океанов. Пробы аэрозолей проанализированы многоэлементным
нейтронно-активационным методом (СО ФГБУ «ГОИН» и Институт океано-
логии им. П.П. Ширшова РАН).

4. Оценить зависимость концентраций элементов в аэрозолях от объемной
концентрации аэрозоля заданной размерной группы.

5. Исследовать состав микробиоты аэрозолей в 2010 и 2011 гг. в районе г. 
Севастополя.

Материалы и методы
1. Измерение гранулометрического состава аэрозолей выполнялось с ис-

пользованием лазерного измерителя дисперсности ИДЛ-1М, являющегося
совместной разработкой Института коллоидной химии и химии воды им. 
А.В. Думанского (г. Киев) и ФГБУ «ГОИН» им. Н.Н. Зубова [2]. Измерения
размерного спектра аэрозолей выполнялись в дневное время с дискретностью
равной 3 минутам. Всего за описываемый период было выполнено свыше
20000 измерений размерного спектра аэрозолей. Параллельно с измерением
гранулометрического состава аэрозолей выполнялся сбор метеоинформации с
автоматической метеостанции. Данные по основным метеопараметрам (тем-
пература воздуха, влажность, давление, направление и скорость ветра), с дис-
кретностью 5 мин. считывались с автоматической метеостанции, расположен-
ной в центре г. Севастополя, передающей данные на информационный портал.

Отбор проб аэрозолей для исследования химического и микробиологиче-
ского состава аэрозолей осуществлялся методом фильтрации атмосферного
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воздуха с применением фильтровальной установки, разработанной в ФГБУ
«ГОИН», позволяющей выполнять отбор проб на 3 фильтра типа АФА-РМП3, 
установленных параллельно. Общая скорость прокачки воздуха через устрой-
ство составляла 16 м3/час. Всего в 2010 и 2011 гг. было отобрано 84 пробы:  в
марте – апреле 2010 г. в г. Севастополе – 36 проб; в июле 2010 г. на морской
платформе в п. Кацивели – 6 проб;  в июле – августе 2011 г. в г. Севастополе –
42 пробы.

2. В марте – апреле 2010 г. отобраны 12 проб аэрозолей в г. Севастополе и
в июле 2010 г. 2 пробы аэрозолей на платформе в п. Кацивели (ФГБУН
«МГИ» РАН) на Южном берегу Крыма для нейтронно-активационного и
рентгенорадиометрического анализов на содержание химических элементов, в
июле – августе 2011 г. отобрано 14 проб аэрозолей для их аналогичного ана-
лиза ядерно-физическими методами и 14 проб аэрозолей для определения ор-
тофосфатов фотометрическим методом.

В 11 пробах аэрозолей Средиземного моря (1983 г. СО ГОИН) Cr, Co, Zn,
Ag, Sn, Hg пересчитаны концентрации с мкг/м3; в 8 пробах Тихого океана
(1984 и 1985 гг. СО ГОИН) у  Cr, Fe, Co, Zn, Se, Ag, Ba, Ce, Tb, Au также пере-
считаны как и у проб аэрозолей Черного и Средиземного морей. Пробы аэро-
золей Тихого и Атлантического океанов (1979 г. Институт океанологии им. 
П.П. Ширшова РАН) для Fe, Mg, K, Na, Zn, Mn, Cu, Ba, Cr, Rb, Hg, As, Th, Se,
Co, Cs, Sc, Hf, Sb, La, Ce, Nd, Sm, Eu, Tb, Yb, Lu, пересчитаны из нг/м3 в нМ/м3

[4, 6].Также пересчитаны 2 пробы Карибского моря (1984, 1985 гг. СО ГОИН)
[6].

Пробы аэрозолей отбирались фильтрацией воздуха в центре г. Севастополя
на высоте 103 м над уровнем моря по методике [2]. Анализ проб
осуществлялся на содержание комплекса химических элементов многоэле-
ментным нейтронно-активационным методом и рентгенорадиометрическим
методом (Sr) в Институте ядерной физики АН Республики Узбекистан по ме-
тодике [9]. Анализ проб на содержание фосфора осуществлен фотометриче-
ским методом.

3. Для микробиологических исследований фильтр помещали в стерильную
пробирку с физиологическим раствором (0,9 % хлористый натрий), состав
которого благоприятен для развития аэрофильных микроорганизмов, живу-
щих в среде со следовыми количествами питательных элементов. Инкубацию
суспензий проводили при естественном солнечном освещении при температу-
ре 18–20°С зимой и 25–28°С – летом. Морфологические особенности микро-
организмов исследовали методом «живой капли» с помощью световой микро-
скопии при различных увеличениях. Зеленые водоросли идентифицировали по
стандартным морфологическим признакам: организация колонии и тип деле-
ния клеток [11, 12].
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Результаты исследований:
1. Размерный спектр аэрозолей
Как показали результаты исследования гранулометрического состава, 

счетная концентрация аэрозолей имеет экспоненциальный характер распреде-
ления. В области крупных размеров частиц, они регистрировались лишь в
единичных случаях, независимо от места наблюдения и сезона. 

Рис. 1. Диаграмма изменения счетной концентрации аэрозолей в воздухе г. Сева-
стополя в 2010 г.

На Рис. 1 представлены средние значения счетной концентрации аэрозо-
лей. Также, на рисунке показаны экстремальные (максимальные) значения
показателей, наблюдавшиеся в единичных случаях во время проведения изме-
рений. Наиболее высокие средние значения объемной концентрации аэрозо-
лей были отмечены в весенний и раннеосенний период. Величина показателя в
июне и октябре, в 3–4 раза превышает наблюдавшееся в остальное время. От-
меченные сезонные особенности не характерны для показателя счетной кон-
центрации аэрозолей. Весенний максимум общего содержания аэрозольных
частиц смещен относительно максимума объемной концентрации на месяц и
наблюдается в апреле-мае, а осенний максимум вообще не наблюдается.
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Рис. 4. Диаграмма распределения направления ветра в период выполнения измере-
ний.

Рис. 5. График связи объемной концентрации с относительной влажностью и тем-
пературой воздуха.

Наиболее высокие коэффициенты корреляции (0,12 – 0,35) характерны для
температуры и влажности воздуха и содержания аэрозолей в диапазоне спек-
тральных групп 12–60 мкм. С учетом большого количества измерений (ок.
5000 измерений с дискретностью 3 мин) полученные зависимости могут счи-
таться статистически значимыми. Графики связи влажности, температуры и
объемной концентрации аэрозолей в размерной группе 15–30 мкм показаны на
Рис. 5.

Для аэрозолей размерами 15–30 мкм и относительной влажности воздуха
наблюдается прямая зависимость, близкая к линейной с достоверностью ап-
проксимации ~0,90. Для температуры воздуха характер зависимости более
сложный и линейной моделью может быть описан только на отдельных участ-
ках при отрицательном угловом коэффициенте. В целом, достоверность аппрок-
симации данных линейной модели составляет величину 0,45. Для параболиче-
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ринга и значениями экстремальных концентраций. По аналогии с диаграмма-
ми (Рис. 7) представлены на (Рис. 8) диаграммы концентраций исследуемых
нами элементов, входивших в состав аэрозолей над отдельными районами
Тихого и Атлантического океанов, которые определены в Институте океано-
логии им. П.П. Ширшова РАН [5], также в отдельных районах Тихого океана, 
Карибского и Средиземного морей – в СО ГОИН [1, 7]. Сравнение диаграмм
(Рис. 7 и 8) показывает, что содержание элементов в аэрозолях береговой зоны
Черного моря (Рис. 7) превышало содержание элементов в аэрозолях, иссле-
дованных в 70–80-тые годы ХХ столетия морей и океанов [1, 7, 11] на значи-
мые величины (до 1 и более порядков), что можно объяснять и разницей в гео-
графическом положении, длительностью различий во времени, химико-
физическим состоянии и, несомненно, влиянием различий в антропогенности. 
Перечисленные причины, естественно, порождают также экологические раз-
личия.

Химический многоэлементный состав аэрозолей Черного моря, определен-
ный нами в ходе выполнения работ, были сопоставлены с более ранними
наблюдениями, проводившимися в 1982 г. СО ГОИН [5], а также с данными
полученными в 2010 г. ФГБУ«ГОИН» [10]. Пересчитанные величины концен-
траций [5, 10] в значение величин нМ/м3 представлены ниже в Табл.1.

Таблица 1.
Концентрация элементов в аэрозолях Черного моря
в период экспедиций 1982 г. [5] и в 2010 г. [11]

Дата Концентрации элементов, нМ/м3

Cr Fe Co Zn Hg Ba
29.III.1982 г. 1.0 32.2 0.068 5.35 0.15 0.66
01.IV.1982 г. 1.0 35.8 0.034 5.05 0.10 0.073
05.IV.1982 г. 1.35 26.8 0 4.13 0.15 0.66
07.IV.1982 г. 0.0 16.1 0.051 9.94 0.10 0
10.IV.1982 г. 0.0 12.5 0 5.50 0.10 1.02
2010 г. 1.25–1.92 45.6–59.1 0.025–0.028 1.68–3.44 0.052–0.077 0.36–0.36

Сравнение данных свидетельствует, что уровень содержания Fe к настоя-
щему времени в аэрозолях возрастает до значимой величины
(59.1 нМ/м3), так же при этом возросло содержание Cr, хотя и менее значимо,
по сравнению с Fe, но снизилось за рассматриваемый период времени, содер-
жание Zn, Hg, Ba и в меньшей степени Co.
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3. Физико-химический состав аэрозолей в 2010–2011 гг.
Характеристики закономерностей связей концентраций элементов (нМ/м3)

в аэрозолях с размерными величинами аэрозолей в динамике 15– 30 мкм объ-
ёмной доли аэрозоля, на примере элементов Na, Ca, Zn, Hg, Fe, Cr, Ba, Cd, Eu,
Th, U, Ce. Эти данные представлены на Рис. 9 в форме диаграмм с осями –
объёмная концентрация аэрозолей (W) – концентрация элементов (нМ/м3) в
этой доле. При этом размерная группа (15–30 мкм) была принята в исследова-
нии диаграмм (Рис. 9а, б) в связи со значимой корреляцией с основными ме-
теорологическими параметрами и, практически, постоянном присутствии её
во всех измерениях размерного спектра аэрозолей.

Для четырех элементов из представленных на диаграммах Рис. 9 (Ca, Ba,
Cr, Cd), концентрации которых варьировали в широких пределах (360 – 110  
нМ/м3 для Ca, 0,51 – 0,04 нМ/м3 для Ba, 0,25 – 0,06 нМ/м3 для Cr, 0,0015 –
0,0002 нМ/м3 для Cd), характер связи концентрации с содержанием аэрозолей
в диапазоне 15–30 мкм носила нелинейный характер с достаточно высокой
доверительной вероятностью аппроксимации. Изменчивость концентраций
других элементов (Рис. 9а, б) с изменением размера аэрозолей изменялись
практически монотонно, уменьшаясь с увеличением размерности аэрозоля.
�
�
�
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Рис. 9а. Диаграммы зависимостей концентраций элементов (Fe, Na, Ca, Zn, Ba, Cr)
в аэрозолях от объемной концентрации частиц размерной группы 15–30 мкм этих
аэрозолей.
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Рис. 9б. Диаграммы зависимостей концентраций элементов (Hg, Ce, Th, U, Cd, Eu)
в аэрозолях от объемной концентрации частиц размерной группы 15–
30 мкм этих аэрозолей.
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4. Микробиота в составе аэрозолей
На фильтрах аэрозолей фотосинтезирующая микробиота представлена ци-

анобактериями, микроводорослями и их ассоциациями с микромицетами (Рис. 
10 (А, Б, В)).

Рис.10А, Б, В. Микроводоросли в аэрозолях на фильтрах (х 600): А– кокковидные циа-
нобактерии Synechococcus sp.; Б – сцеплянки, род Closterium; В – лишайники: симбиоз
зеленой водоросли, род Trentepohlia Martius и микромицет.

При теплых континентальных ветрах и переменной облачности в составе
аэрозолей встречаются популяции мелких кокковидных клеток, образующих
плотные бесформенные образования и цепочки (Рис.10,А). Единичные кокко-
видные клетки цианобактерий являются наиболее просто организованными
видами с пластичными механизмами адаптации, они встречаются на всех ис-
следованных фильтрах.

Зеленые водоросли, род Closterium (класс Conjugatophyceae) − сцеплянки
встречаются в пробах аэрозолей № 4, 5, 6, 9 (Табл. 2), как при низкой, так и
высокой влажности воздуха. Популяции сцеплянок формируют отдельные
цепочки, образованные рядами серповидных клеток (Рис. 10Б). Представители
рода Closterium − одиночные быстро размножающиеся клетки, объединенные
слизистым чехлом, который, позволяет сохранять достаточное количество
влаги длительный период времени.
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Споровые зеленые водоросли рода Trentepohlia распространены в среди-
земноморском и тропическом регионах, однако в составе лишайников они
способны мигрировать на большие расстояния. Лишайники – это симбиоз
микроводоросли (фитобионт) и микромицета (микобионт), (Рис. 10В). Основ-
ная функция разветвленной структуры гифов микобионта в лишайниках – за-
щищать фитобионт от интенсивного солнечного излучения и поставлять мик-
роэлементы, так же мигрирующие в атмосфере в составе аэрозолей. Функция
фитобионта – синтез из атмосферного азота и углекислого газа биогенных
соединений, необходимых для жизнедеятельности всего организма – лишай-
ника.

Лишайники относятся к медленнорастущим организмам и обладают высо-
кой толерантностью к УФ-излучению, токсичным химическим элементам, 
минимальным концентрациям воды и биогенных элементов [12]. В лишайни-
ках до 90 % продуктов фотосинтеза фотобионта используется микромицетом –
эдификатором симбиоза, гифы которого выполняют основные защитные
функции (Рис. 10 (А, Б, В)).

При миграции в составе аэрозоля водоросли изменяют морфологию и
окраску. Отмечено уменьшение размера клеток Closterium в 1.5–2.0 раза и об-
разование нитчатыми водорослями-фотобионтами рода Trentepohlia коротких
цепочек клеток в составе лишайников. Укорачивание цепочек зеленой водо-
росли и появление оранжевого пигмента свидетельствуют, что ее развитие
лимитируется неблагоприятными атмосферными факторами. Морфологиче-
ская характеристика микроводорослей, мигрирующих в составе аэрозолей
приведена в Табл. 2.

Таблица 2.
Характеристика микробиоты аэрозолей

Номер
пробы
аэрозоля
на филь-
тре

Доминирующие микро-
водоросли и их ассоциа-
ции

Размер особей и ассо-
циаций при микроско-
пировании, µ

Примечание

3 Популяции кокковид-
ных клеток Диаметр 7,2

Терригенный и
морской аэро-
золи

4
Популяции серповидных
клеток, цепочки кокко-
видных клеток

Ширина серповидной
клетки 80 – 100

Терригенный и
морской аэро-
золиДлина цепочки >1000

5
Популяции серповидных
клеток, гифы микро-
мицетов

Ширина серповидной
клетки 80 – 100

Терригенный и
морской аэро-
золиДлина цепочки >800

� �
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6 Популяции кокковид-
ных клеток Диаметр 7,2

Терригенный и
морской аэро-
золи

9

Ассоциации зеленых
водорослей с гифами
микромицетов – лишай-
ники, популяции серпо-
видных и кокковидных
клеток

Ширина лишайника 60

Морской аэро-
зольДлина 190 – 195

Грибные гифы формирующие лишайники, накапливают значительные
концентрации тяжелых металлов, редкоземельных элементов и урана: Zn, Cu, 
Cr, Ni, Mn, Hg, La, Ce, Sc, U.

Выводы
1. Содержание аэрозольных частиц всех изученных размерных групп в ат-

мосфере г. Севастополя в 2010–2011 гг. не являлось постоянным. На протяже-
нии суток наблюдалось многократное изменение размеров присутствующих в
период мониторинга аэрозолей.

2. Повышение счетной концентрации аэрозолей связано с изменением
освещенности и фазы фотосинтетической активности.

3. Исследована пространственно-временная изменчивость концентраций 40 
химических элементов в 28 пробах аэрозолей, отобранных в марте – апреле и
в июле 2010 г.,  в районе г. Севастополя (12 проб) и ЮБК (2 пробы) соответ-
ственно, а также в июле-августе 2011г. в районе г.Севастополя (14 проб). 
Установлено, что концентрации (нМ/м3) 39 элементов (Na, К, Rb, Cs, Cu, Ag,
Au, Mg, Ca, Sr, Ba, Zn, Cd, Hg, Sc, La, Ce, Sm, Eu, Tb, Yb, Lu, Hf, Ta, As, Sb-
121, Sb- 123, Cr, Se, Mo, W, Mn, Cl, Br, I, Fe, Co, Ni, Th, U) немонотонно изме-
нялись во времени в аэрозолях г. Севастополя, кроме концентрации I (июль –
август 2011 г.).

4. Влияние морской поверхности, как источника аэрозолей, наблюдается
также из сравнения их химического состава в городской черте и на фоновой
точке (ЮБК), удаленной от возможных техногенных и природных источников
загрязнения. В типично морских аэрозолях содержится больше легких щелоч-
ных элементов, тогда как в аэрозолях смешанной природы – щелочноземель-
ных элементов; 

5. В городских аэрозолях отмечается повышенное содержание тяжелых ме-
таллов (медь, цинк, кадмий), т.к. наряду с этими элементами, пробы аэрозо-
лей, отобранных в черте города, содержат более высокие концентрации, 
например, лантанидов и актинидов, что свидетельствует о наличии природных
источников, как этих элементов, так и тяжелых металлов в городских аэрозо-
лях;
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6. Установлено, что аэрозоли 2010 и 2011 гг. содержали более высокие
концентрации элементов по сравнению с аэрозолями (нМ/м3) Средиземного и
Карибского морей, Тихого и Атлантического океанов в 70–80-тых годах про-
шлого столетия.

7.  Для изученных микро- и макроэлементов имеется связь их концентра-
ции с содержанием аэрозолей размерной группы 15 – 30 мкм. Для ряда эле-
ментов (таких, как Zn, Hg, Ce, Fe и др.) возможна аппроксимация зависимости
линейным трендом с отрицательным угловым коэффициентом. С увеличением
размерности в группе 15 → 30 мкм наблюдается либо монотонное (линейное), 
либо немонотонное уменьшение концентрации элемента в аэрозолях.

8. Аэрозоли г. Севастополя содержат фототрофные организмы – зеленые
водоросли, представляющие роды Trentepohlia, Closterium и кокковидные ци-
анобактерии Synechococcus sp., которые устойчивы к экстремальным условиям
обитания. Образование лишайников и продуцирование окрашенных (оранже-
вых) пигментов, образование слизистых чехлов являются одним из способов
защиты микроорганизмов от повышенной солнечной радиации, значительного
перепада температуры и обезвоживания.

9. Необходимо продолжить мониторинг физических, химических и микро-
биотических характеристик приморских районов крымского и кавказского
побережья Черного и Азовского морей, характеризующихся повышенной ан-
тропогенной нагрузкой и имеющих важное рекреационное значение для ре-
шения актуальных экологических и океанографических задач.

�
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TEMPORARY AND SPATIAL DYNAMICS OF PHYSICAL AND 
CHEMICAL AND MICROBIOTIC CHARACTERISTICS OF 

AEROSOLS OF THE BLACK SEA COAST OF THE CRIMEA 

Ryabinin A.I., Malchenko Yu.A., Smirnova L.L., Bobrova S. A., Danilova E.A.

Results of the complex biogeochemical monitoring of streams of the substances 
which are dropping out of the atmosphere, and also being in structure of the 
weighed particles (aerosols), carried out in 2010-2011 on a background point in 
Sevastopol and also on a sea platform around the item of Katsiveli are shown. In 
tests of aerosols and losses indicators of particle size distribution (calculating and 
volume concentration of aerosols), a chemical composition of aerosols (elements 
were defined: (Na, K, Rb, Cs, Cu, Ag, Au, Mg, Ca, Sr, Ba, Zn, Cd, Hg, Sc, La, Ce, 
Nd, Sm, Eu, Tb, Yb, Lu, Th, U, Hf, Ta, As, Sb, W, Cr, Mo, Se, Mn, Cl, Br, I, Fe, 
Co, Ni and forms of phosphorus). Besides, in the selected tests the structure of the 
biota participating in biogeochemical circulation of substances in coastal areas were
defined. The received results allowed to reveal seasonal features of biogeochemical 
cycles with participation of aerosols, and also the specific structure of a biota partic-
ipating in cross-border transfer.
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УДК 551.465.153

ВАРИАЦИОННАЯ ИДЕНТИФИКАЦИЯ ВХОДНЫХ ПАРАМЕТРОВ
МОДЕЛИ ПЕРЕНОСА ПРИМЕСИ ПО ДАННЫМ ИЗМЕРЕНИЙ

Кочергин В.С., Кочергин С.В.

Морской гидрофизический институт РАН

Рассматривается модель переноса пассивной примеси в Азовском море. На её осно-
ве реализован вариационный алгоритм идентификации мощности источника загрязне-
ния. На тестовом примере показана работоспособность алгоритма поиска оптимально-
го распределения по пространству мощности источника, согласованного с данными
измерений. Тестовые расчеты проведены для акватории Казантипского залива при во-
сточном ветровом воздействии.

При изучении динамики распространения примесей необходимо использо-
вание как современных математических моделей [1], так и методов усвоения
данных измерений [2, 3], которые позволяют идентифицировать входные па-
раметры модели. Алгоритмы усвоения данных измерений основаны, как пра-
вило, на минимизации квадратичного функционала качества прогноза, харак-
теризующего отклонения модельного решения от измерений. При этом модель
переноса пассивной примеси выступает в качестве ограничений на вариации
входных параметров. В работе [4] всесторонне рассмотрен вариационный ал-
горитм идентификации мощности источника для двумерной модели, показана
его работоспособность при наличии измерений на периферии пятна загрязне-
ний в случае действия источника постоянной мощности. В данной работе та-
кой подход применен для модели переноса пассивной примеси в Азовском
море.

Рассмотрим следующую модель переноса пассивной примеси в σ - коор-
динатах
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где ∗C – множители Лагранжа, которые выбираются из решения следую-
щей сопряженной задачи
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В случае, когда данные измерений имеются на конечный момент времени
T в (8) задаем правую часть равную нулю, а при Tt = в (10) используется
условие

( )СCPCTt изм −== ∗: (11)

Из условия стационарности функционала (5) 0=Iδ и определения гради-
ента функционала имеем
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B
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Далее осуществляется спуск в направлении соответствующего градиента
функционала.

Численные эксперименты проводились с моделью [1] для акватории Азов-
ского моря. Для тестирования вариационного алгоритма идентификации мощ-
ности источника в заливе Казантип был проведен расчет на установление  мо-
дельного поля течений с постоянным ветром 10 м/с восточного направления. 
В результате моделирования также было получено пространственное распре-
деление коэффициентов HA и HK . Поля скоростей и коэффициентов турбу-
лентной диффузии использовались в качестве входной информации при инте-
грировании модели переноса пассивной примеси на срок 10 суток.
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Рис. 1. Поле концентрации при восточном ветровом воздействии.

Рис. 2. Данные измерений.

Моделирование распространения загрязнений от постоянно действующего
источника единичной мощности проводилось при различном ветровом воз-
действии. Программный код предусматривает задание источника как на по-
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верхности моря 1=SQ , так и на дне 1−=BQ . Рассмотрим случай 1−=BQ в
заливе Казантип при восточном ветре. При таком ветровом воздействии про-
исходит достаточно интенсивное «проветривание» залива, и примесь распро-
страняется в северо-западном направлении (Рис. 1). При ассимиляции в каче-
стве данных измерений используется информация с периферии области
загрязнения (Рис. 2). На Рис. 1–3 приведены шкалы значений полей концен-
трации, нормированных на соответствующие максимальные величины.

Рис. 3. Функция влияния.

Рис. 4. Падение нормированного Рис. 5. Идентификация в результате
функционала качества прогноза. итераций.
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В результате решения сопряженной задачи (8–10) при первой итерации
имеем распределение *C на момент времени 0=t (Рис. 3), которое характе-
ризует влияние невязок прогноза на мощность BQ в точке ( )00 , yx . В процес-
се итераций (Рис. 4) происходит падение нормированного функционала каче-
ства прогноза, и восстанавливается известное значение BQ (Рис. 5). 
Результаты численных экспериментов показали, что сходимость итерационно-
го процесса зависит от количества усваиваемой информации. В случае асси-
миляции всей информации о моделируемом поле на конечный момент време-
ни для достижения минимума функционала требуется одна итерация. 
Наибольшей информативностью обладают точки, расположенные ближе к
источнику загрязнения.

В [4] показано, что для идентификации ( )tQ необходима информация обо
всем поле концентрации на конечный момент времени. Учитывая возмож-
ность распределения данных измерений во времени, можно также утверждать, 
что для более точной идентификации ( )tQ необходимо располагать точки
измерений в области, прилегающей к источнику загрязнений. В целом прове-
денные численные эксперименты показали надежную работу вариационного
алгоритма идентификации мощности источника загрязнения, применительно к
модели переноса пассивной примеси в Азовском море.

�

�

�

VARIATIONAL IDENTIFICATION OF TRANSPORT MODEL 
INPUT PARAMETERS OF DATA MEASUREMENTS

Kochergin М.С., Kochergin С.В.

The transport model of passive admixture in the Azov Sea is considered. On the 
basis of her variational algorithm of identification power source pollution, based of 
this transport model. The performance of the algorithm for finding the optimal dis-
tribution power source in space, coordinated with the data measurements, is shown 
on the test. Our results were obtained for the Kazantip bay in the Asov Sea with the
east wind influence.

�



�
�

295

Литература
1. Иванов В.А., Фомин В.В. Математическое моделирование динамических

процессов в зоне море-суша. – Севастополь: ЭКОСИ–гидрофизика, 2008. 
363с.

2. Кочергин С.В., Кочергин В.С., Фомин В.В. Определение концентрации
пассивной примеси в Азовском море на основе решения серии сопряжен-
ных задач // «Экологическая безопасность прибрежной и шельфовой зон и
комплексное использование ресурсов шельфа», МГИ НАНУ, Севастополь
2012., Вып 26, том 2, с.112 – 118.

3. Marchuk G.I., Penenko V.V. Application of optimization methods to the prob-
lem of mathematical simulation of atmospheric processes and environment // 
Modelling and Optimization of Complex Systems / Ed. G.I. Marchuk. Proc. Of 
the IFIP-TC7 Working conf. New-York: Springer 1978. р. 240 – 252.

4. Кочергин В.С., Кочергин С.В. Использование вариационных принципов и
решения сопряженной задачи при идентификации входных параметров
модели переноса пассивной примеси // «Экологическая безопасность при-
брежной и шельфовой зон и комплексное использование ресурсов шель-
фа», МГИ НАНУ, Севастополь 2010, Вып. 22., с. 240 – 244.

�



�
�

296

УДК 556.54

ВЛИЯНИЕ МОРСКИХ ВОД, ПРОНИКАЮЩИХ В УСТЬЕ РЕКИ
СЕВЕРНАЯ ДВИНА, НА ХОЗЯЙСТВЕННУЮ ДЕЯТЕЛЬНОСТЬ

РЕГИОНА

Соломатов А.С.

В данной статье приводится описание негативного воздействия проникновения
морских вод в устье реки Северная Двина на экологические условия и хозяйственную
деятельность коммунальных служб города Архангельск. Проникновение морских вод в
устье реки – важный экологический фактор в природном комплексе устьевой области
реки. Поэтому возникает задача оперативного слежения за процессом осолонения вод в
устье Северной Двины и его прогнозирования.

Важность исследования проникновения морских вод в устье реки Северная
Двина связана с тем, что этот процесс оказывает большое влияние на экологи-
ческие условия и хозяйственную деятельность человека в этом регионе.

Проникновение морских вод в устье реки приводит к резкому ухудшению
качества речной воды вследствие ее осолонения. 

В результате осолонения вода на устьевом участке реки становится непри-
годной для использования в промышленном, хозяйственном и питьевом водо-
снабжении без специального умягчения и опреснения. Даже сравнительно
малая примесь проникающих в устье реки морских вод (2–4 % по объему) мо-
жет повысить минерализацию воды в районе ее забора настолько, что эту воду
нельзя использовать для всех видов водоснабжения. Поэтому значительное
проникновение морских вод в устье реки отнесено к разряду очень опасных
гидрометеорологических явлений. 

Инфильтрация морской воды в грунт на устьевом участке реки приводит к
осолонению грунтовых вод и пойменных водоемов, к засолонению почв, де-
лая их непригодными для земледелия, а на пойменных пастбищах  и лугах – к
резкому снижению урожайности трав и ухудшению их видового состава. Про-
никновение морских вод в районы дельты Северной Двины затрудняет хозяй-
ственное землепользование и мелиоративные работы. 

Проникновение более тяжелой морской воды нарушает нормальный гид-
родинамический режим движения речных наносов, приводит к их концентра-
ции в придонном слое и интенсивной аккумуляции на дне судоходных кана-
лов в устья реки Северная Двина. Для поддержания нормальных условий
судоходства в этом случае требуется увеличение объема дноуглубительных
работ, которые ведут  к усилению проникновения морских вод. 
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В зоне смешения речных и морских вод происходит процесс коагуляции и
флоккуляции взвешенных речных наносов, при котором наблюдаются объ-
единение частиц взвешенных наносов в комплексы – флоккулы (хлопья), ко-
торые интенсивно осаждаются. Флоккулы включают большое количество ор-
ганического материала и адсорбируют растворенные в воде вещества, в том
числе и вещества-загрязнители, содержащиеся в речной воде. Исследования
показали, что процессы флоккуляции и седиментации в зоне смешения речных
и морских вод создают своеобразный физико-химический фильтр на пути за-
грязняющих веществ при их выносе из устья реки в море.

Вторжение морских вод в устье реки Северная Двина губительно сказыва-
ется на жизнедеятельности пресноводной флоры и фауны, в том числе и на
бактериях, осуществляющих деструкцию техногенных веществ-загрязнителей, 
содержащихся в речной воде за счет сброса промышленных и бытовых стоков. 

Проникновение осолоненных морских вод ограничивает ареалы обитания, 
нереста и нагула ценных промысловых рыб в устьевой области  Северной
Двины. 

Вместе с морскими водами в устье реки могут проникать представители
морской фауны, в частности, морские черви-древоточцы, и при благоприят-
ных условиях поселяться там, нанося большие повреждения деревянным под-
водным сооружениям. Кроме того, морская вода сама по себе обладает более
высокими агрессивными свойствами, под влиянием которых ускоряется про-
цесс разрушения подводных гидротехнических сооружений в устьях рек.

При проникновении морских вод в устье реки в зимний период происходит
усиленное шугообразование вследствие смешения двух водных масс с различ-
ной соленостью и температурой замерзания. По этой причине в устье реки
формируется пояс более мощного и прочного льда. Скопление шуги подо
льдом и прочный ледовый пояс являются существенными препятствиями для
зимней навигации, поэтому характер и степень проникновения морских вод
необходимо учитывать при планировании зимних навигаций. 

Резкое уменьшение водности реки под влиянием климатических причин, 
перераспределение стока в самой устьевой области, увеличение безвозвратных
потерь на водопотребление в бассейне реки – все это может привести к усиле-
нию проникновения морских вод в устье реки и к связанным с этим явлением
отрицательным последствиям для природных условий и хозяйственной дея-
тельности человека. 

Таким образом, проникновение морских вод в устье реки – важный эколо-
гический фактор в природном комплексе устьевой области реки. 

Важное значение имеет проблема учета влияния проникновения морских
вод на водоснабжение для дельты реки Северная Двина, где это влияние ино-
гда приобретает особо опасный характер, связанный с нарушением нормаль-
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ного водоснабжения промышленных предприятий и населения города Архан-
гельска. Возникает задача оперативного слежения за процессом осолонения
вод в устье Северной Двины и его прогнозирования.

Средняя многолетняя дальность проникновения морских вод в Корабель-
ном рукаве составляет 15 км, в Мурманском – 10 км, в Никольском – 8 км. 
При такой дальности проникновения морских вод, осложнений в водоснабже-
нии в обжитой части дельты реки Северная Двина не происходит. Ситуация
опасного явления создается, когда фоновая дальность проникновения морских
вод в дельте превышает 20 км. Такие случаи в дельте реки Северная Двина
принято относить к категории сильных проникновений, в результате которых
создается угроза нормальному водоснабжению промышленных предприятий. 
В частности, при проникновении морских вод по протоке Маймакса на 28 км
от устьевого створа Корабельного рукава нарушалось нормальное водоснаб-
жение Архангельского гидролизного завода.

Впервые после ввода в эксплуатацию в 1969 г. Архангельской ТЭЦ, осе-
нью 1974 г. осолоненные воды проникли к ее водозабору и вызвали серьёзные
осложнения в работе, что было большой неожиданностью для энергетиков. 
Сложность в работе Архангельской ТЭЦ вызывает содержание хлоридов от
30 мг/л. При концентрации хлоридов более 33 мг/л на ТЭЦ вынуждены поль-
зоваться водой для разбавления из запасных ёмкостей, а если осолонение про-
должительное, то брать воду из водопровода. За рассматриваемые 45 лет
(1969–2014 гг) наблюдалось около 40 случаев осолонения, когда содержание
хлоридов в районе водозабора Архангельской ТЭЦ составляло 30 мг/л и бо-
лее. Случаи с осолонением распределены крайне неравномерно. Были годы, 
когда количество таких случаев достигало 5–7 в год (1992, 2001 гг.), а был
период, когда в течение 11 лет осолонения не наблюдались (1975–1986гг.). До
1985 г. каждый случай осолонения, когда содержание хлоридов составляло
30 мг/л и более, тщательно обследовался специалистами ФГБУ "Северное
УГМС". Глубокому проникновению осолонения, как правило, предшествова-
ло значительное повышение хлоридов в районе бывшего Гидролизного завода. 
Чаще всего информация о начале захода осолоненных вод поступала из хими-
ческой лаборатории Гидролизного завода и имела достаточную заблаговре-
менность для предупреждения о возможном дальнейшем проникновении соли
и принятия необходимых мер. С ликвидацией завода источник оперативной
информации был утрачен. 

Продолжительность осолонений в дельте реки Северная Двина колеблется
в широких пределах: от нескольких часов до 12 суток. В среднем она состав-
ляет у Архангельской ТЭЦ 3 суток. Наибольшая продолжительность была
отмечена в декабре 1992 г. – 9 суток. Средняя из максимальных концентраций
хлоридов у Архангельской ТЭЦ составляет 195 мг/л, в районе СЦБК –



�
�

299

329 мг/л. До 2014 г. максимальное содержание хлоридов было отмечено в де-
кабре 1992 г. и составило у Архангельской ТЭЦ 1700 мг/л,  на водозаборе
СЦБК почти 3000 мг/л.

Наиболее сильное проникновение осолоненных вод в русло реки было за-
фиксировано в 1974 и 1992 гг., когда в условиях малых расходов воды и наго-
на дальность проникновения осолоненных вод достигла 45 км от вершины
Двинского залива. В октябре 2014 г. осолонение в Кузнечихе превысило все
ранее наблюденные значения, а в феврале 2015 г. соль прошла к городскому
водозабору ОАО «Водоканал».

С изменением собственности Архангельской ТЭЦ, ликвидации Архангель-
ского гидролизного завода и Соломбальского ЦБК получать сведения об осо-
лонениях и предсказывать их стало сложнее. Прекратились учащенные взятия
проб и оценка вошедшей соли для изучения вопроса механизма ее захода по
рукавам. Данные о хлоридах прогнозисты ФГБУ «Северное УГМС» получают
от химической лаборатории  Архангельской ТЭЦ уже по факту.

INFLUENCE OF SEA WATER, PENETRATES INTO THE 
ESTUARY OF THE NORTHEM DVINA, ON THE ECONOMIK 

ACTIVITY OF THE REGION

Solomatov А.S.

This article describes the negative impact of the penetration of sea water at the
mouth of the Northern Dvina River on the environmental conditions and economic 
activities of public utility services of the city of Arkhangelsk. The penetration of sea 
water at the mouth of the river – an important environmental factor in the natural 
complex of the river mouth area. Therefore, the problem of operational monitoring 
of process water salinity at the mouth of the Northern Dvina and its prediction is 
arises.
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НОВЫЕ ФОРМЫ И СРЕДСТВА ПРЕДСТАВЛЕНИЯ
ГИДРОМЕТЕОРОЛОГИЧЕСКОЙ ИНФОРМАЦИИ

Вязилов Е.Д.1, Мельников Д.А.1, Чуняев Н.В.1

1 ВНИИГМИ-МЦД

Приведены примеры представления данных в виде интерактивных карт, матриц
информационной продукции, индикации значений параметров, монитора гидрометео-
рологической обстановки, объединения наблюденной и прогностической информации
на одном экране, регламентных отчетов (бюллетеней, климатических справочников), 
штормовых предупреждений и оповещений, средств поддержки решений, средств до-
ставки информации на сервера пользователей.

В 2014 г. введена в эксплуатацию Единая государственная система инфор-
мации об обстановке в Мировом океане (ЕСИМО, http://esimo.ru). В системе
интегрировано более 3500 информационных ресурсов от 37 центров и по-
ставщиков данных, представляющих 12 ведомств России, занимающихся мор-
ской деятельностью. Разработано более 15 прикладных сервисов, позволяю-
щих визуализировать данные. С помощью системы можно получить доступ к
метаданным, данным, документам; штормовым предупреждениям и оповеще-
ниям; погодным условиям на морях России; высотам приливов; метеограм-
мам – графиков изменения метеорологических параметров вдоль линии, про-
ложенной на карте; спутниковым изображениям; картам анализов и
прогнозов; климатическим обобщениям [1].

В области гидрометеорологии, как ни в какой другой области, произведена
практически полная оцифровка данных, собираемых как в режиме реального
времени, так и в отложенном режиме; автоматизированы основные процессы
сбора, первичной обработки, контроля, хранения, обмена, доступа и визуали-
зации данных. Все это открывает новые возможности по представлению гид-
рометеорологической информации. Но как реализовать это цифровое пре-
имущество, чтобы получить значимый эффект от результатов использования
гидрометеорологической информации в органах государственной власти и на
промышленных предприятиях? Для этого уже недостаточно просто передать
данные руководителю организации, необходимо помочь ему принять решения
в той или иной ситуации. Для этого руководитель должен получить не только
цифровые значения показателей, но и уровень опасности, сведения о воздей-
ствиях опасного явления на рассматриваемый объект, оценку возможного
ущерба, рекомендации для принятия превентивных мер и их стоимость, а так-
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же средства выбора альтернативных (наиболее эффективных) вариантов ре-
шений. Необходима персонификация подхода к руководителю предприятия -
каждому объекту свой состав показателей и свои критические значения.

Использование показателей с датчиков в реальном режиме времени позво-
ляют иметь данные о состоянии морской среды с дискретностью 10 минут и
менее. Появились возможности использования интегрированных данных, 
предоставляемых другими организациями – цифровыми партнерами. Практи-
чески Росгидромет может превратиться в цифровое предприятие, где инфор-
мация представляет не только результат его работы, но и предмет деятельно-
сти. Переход на полное автоматическое обслуживание пользователей
цифровой информацией – это серьезная трансформация существующих тех-
нологий сбора и обработки данных. Перспективы такой трансформации
напрямую зависят от готовности руководителей предприятий к восприятию
такой системы организации работы.

В качестве единого корпоративного хранилища данных необходимо ис-
пользовать ЕСИМО. Имеющиеся функциональные возможности у единой си-
стемы позволяют доставить руководителям предприятий нужную информа-
цию на любой объект, по любому району, в любой момент, в режиме
реального времени получения данных.

Схема информационного обслуживания представлена на Рис. 1. Новыми
формами отображения данных являются интерактивные карты; готовая про-
дукция в виде регулярно обновляемых («живых») веб-страниц; матрица ин-
формационной продукции по морям, параметрам, обобщениям в виде триады -
наблюдения, прогноз, климат; средства индикации значений параметров; ре-
зультаты объединения наблюденной и прогностической информации на одном
графике; доставка информации и использование стандартизованных про-
граммных интерфейсов; монитор обстановки с ключевыми показателями со-
стояния морской среды; средства поддержки решений.
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Рис. 1. Схема информационного обслуживания.

Интерактивные карты. В настоящее время наиболее распространенной
формой представления гидрометеорологической информации являются интер-
активные карты. С помощью карт можно быстро подобрать необходимые ба-
зовые и тематические слои для наглядного отображения сложившейся обста-
новки, Рис. 2. При этом с помощью такой карты можно увидеть значения
параметров в отдельных точках (станциях, узлах сетки, др.). Кроме того, с
карты можно запросить атрибутивную информацию об объектах, представ-
ленных на ней. Важным моментом работы с картой является возможность ви-
зуализации исходного информационного ресурса, на основе которого постро-
ена карта, в виде графика и таблицы.
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Рис. 2. Интерактивные карты (продукция).

Интерактивная продукция. Необходимо постоянно сохранять адреса в Ин-
тернете для ранее подготовленной информационной продукции. Она будет
представлять «живую» продукцию, актуальную во времени, которую можно
включать в цифровые учебные пособия, научные статьи, разного рода презента-
ции и другие электронные документы. Сейчас типовой адрес продукции выгля-
дит следующим образом: http://esimo.ru/dataview/viewresource? resourceId=
RU_RIHMI-WDC_2656, где RU_RIHMI-WDC_2656 – идентификатор ресурса. 
Графики и таблицы перестраиваются после ввода новой порции данных.

Матрица информационной продукции. Для сотрудников оперативных де-
журных смен синоптических групп в Ситуационных центрах, Гидрометцентре
России, в управлениях гидрометеорологической службы актуальной проблемой
является необходимость быстрого просмотра множества интерактивных карт, 
полученных по различным информационным ресурсам от различных поставщи-
ков данных. Для этой цели наиболее компактной схемой представления катало-
га информационной продукции является матрица (Рис. 3). При этом в этой мат-
рице есть возможность получить продукцию по 13 морям России, параметрам, 
обобщениям в виде триады – наблюдения, прогноз, климат.
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Рис. 3. Матрица информационной продукции.

Средства индикации значений параметров. Достаточно сложно выде-
лить критические значения в большом объеме данных. Необходимо автомати-
чески найти и подсветить критические значения. Если значение какого-либо
параметра превышает критическое, то ссылка на ресурс, в котором находится
этот параметр, индицируется цветом (желтый, красный, малиновый), Рис. 4а. 
Если значение параметра превышает критическое, то диапазон этих значений
индицируется соответствующим цветом, Рис. 4б.
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Рис. 4. Индикация на уровне информационных ресурсов.

Монитор гидрометеорологической обстановки. Разрабатывается еще
один вариант монитора обстановки, который показывает состояние парамет-
ров среды в виде приборов (термометр, барометр-анероид, флюгер, водомер-
ная рейка, другие). После настройки монитор автоматически отражает состоя-
ние погодных условий в виде светофора на приборе (зеленый, желтый, 
красный, малиновый) для текущих и прогностических данных. Такой монитор
обстановки может реализовываться и на смартфоне.

Объединение наблюденной и прогностической информации. Пользова-
тель должен видеть исторические данные, текущее значение и прогноз. Для
этого необходимо создать производный ИР, определить параметры и станции, 
которые есть в ресурсах с оперативными сообщениями и прогностическими
данными; выбрать в прогностических данных ближайший узел по координа-
там станции, Рис. 5.
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Рис. 5. Пример объединения данных наблюдений и прогностической информации.

Регламентные отчеты (бюллетени, климатические справочники). На
основе интегрированной информации можно готовить различные обобщения, 
в виде ежедневных бюллетеней. Заранее подготовленная информационная
продукция может быть оформлена в виде климатических справочников, 
например, http://esimo.ru/portal/portal/esimo-user/services/climate.

Штормовые предупреждения и оповещения. Представление сведений об
опасных природных явлениях позволяет получить на карте местоположение
источника сообщения и текст сообщения при клике на место расположения
опасного явления (http://esimo.ru/portal/portal/esimo-user/services/rssstorms), 
Рис. 6. Список штормовых сообщений включает штормовые предупреждения
WAFOR, WAREP, SIGMET с информацией о тайфунах; предупреждениях о
цунами, речных паводках, прибрежных затоплениях, других опасных явлени-
ях.
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Рис. 6. Карта расположения опасных явлений.

Метеоагент. Лицо, принимающее решение (ЛПР), должно заходить на ин-
тернет-ресурс, а система сама должна автоматически доводить ему информа-
цию о сложившихся условиях, особенно об опасных природных явлениях
(Рис. 7). ЛПР должно автоматически информироваться о критических значе-
ниях показателей природной среды с помощью программы-агента, работаю-
щей на мобильном интернет-устройстве ЛПР. При этом ЛПР уделяет внима-
ние обстановке, когда объект находится в опасности.

Рис. 7.
Сообщение
на смартфоне
об опасном при-
родном явлении.



�
�

309

Поддержка решений. Принятие решений – это процесс, включающий
оценку сложившейся ситуации, выработку вариантов решений и выбор одного
из них. На сегодняшний день применяемые средства автоматизируют, как
правило, только первый этап этого процесса. Основной идеей поддержки ре-
шений с использованием гидрометеорологической информации является сле-
дующее. Зная условия среды, можно заранее определить перечень возможных
воздействий среды на промышленные объекты [3], зная воздействия, можно
заранее определить рекомендации для принятия превентивных мер на различ-
ных уровнях управления [2]. Для создания систем поддержки принятия реше-
ний необходимо собрать и формализовать информацию о возможных воздей-
ствиях и рекомендациях; развить базу данных пороговых значений
параметров среды для отдельных объектов экономики и технологических про-
цессов; разработать средства выделения ситуаций по индикаторам состояния
для различных объектов экономики; создать модели для оценки воздействий и
возможного ущерба, уточнения рекомендаций. Необходимо преобразовать
измеренные значения параметров среды в управленческие показатели с помо-
щью инструментов анализа данных. При поддержке решений должны активно
использоваться различного рода модели прогноза гидрометеорологических
условий, расчета воздействий природных условий на объекты экономики, рас-
чета ущербов и затрат на превентивные мероприятия [4, 5]. Система поддерж-
ки решений ориентирована на предоставление сведений о воздействиях и ре-
комендациях, связанных с обеспечением безопасности личности и имущества
широкому кругу населения в круглосуточном режиме. Каждый пользователь
должен иметь возможность в любой момент быстро получить информацию в
ситуациях, связанных с реальной или потенциальной угрозой для его жизни, 
здоровья или собственности. 

Доставка информации по заданному адресу электронной почты или ftp-
сервер. С помощью этого сервиса любой пользователь сможет получить необ-
ходимую ему информацию для своей работы. Необходимо развитие стандар-
тов на интерфейсы прикладного программирования (API) для взаимодействия
с базами данных ЕСИМО. В скором времени интернет-устройства руководи-
теля будут общаться с помощью таких API или web-сервисов с базами данных
ЕСИМО для уточнения складывающейся гидрометеорологической обстанов-
ки, получения сведений о возможных воздействиях опасных явлений на насе-
ление и промышленные предприятия.



�
�

310

Выводы
Развитие новых форм представления гидрометеорологической информации

должно обеспечить поддержку всех уровней управления (операционного, так-
тического и стратегического) с целью повышения эффективности использова-
ния гидрометеорологической информации. Развитие должно базироваться на
едином хранилище данных для консолидации и интеграции информации из
систем сбора данных, обработки и получения информационной продукции.

Наиболее перспективными средствами информационного обслуживания
являются приложения «Монитор обстановки», «Метеоагент», система под-
держки принятия решений. При этом необходимо перейти от понятия «задача
обработки данных» к понятию «бизнес-функция управления промышленным
объектом», которая относится не к системе обработки, а к системе управления
и определяет полный комплекс процессов мониторинга состояния среды, про-
гноза, получения климатических оценок и включает конечную стадию исполь-
зования информации - поддержку решений.

ЛПР должно быть освобождено от рутинной работы по отслеживанию со-
стояния гидрометеорологической обстановки, а, следовательно, у него по-
явится больше времени для ее творческого анализа, он сможет принимать ре-
шения, используя для этого больше имеющихся сведений. За ЛПР останется
право проводить содержательный анализ полученных вариантов решений, 
корректировать их, утверждать наилучший в качестве решения и контролиро-
вать их исполнение.

NEW FORMS AND TOOLS OF PRESENTATION 
HYDROMETEOROLOGICAL INFORMATION

Viazilov E.D., Melnikov D.A., Chunyaev N.V.

Examples are given on hydrometeorological information presented in the form
of interactive maps, matrices of information products, indication of critical values of 
parameters, monitoring data of hydrometeorological conditions, combining
observation and forecast information on a single screen, routine reports (bulletins, 
climate handbooks), storm warnings and alerts, decision support tools, the tools of 
delivery information on the servers of users.
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УДК 551.46.09

ПРИКЛАДНЫЕ ИССЛЕДОВАНИЯ ГИДРОАКУСТИЧЕСКИХ ПОЛЕЙ
В АРКТИЧЕСКИХ МОРЯХ

Балакин Р.А., Голавский В.Э., Тимец В.М.

Арктический и Антарктический научно-исследовательский институт

В статье описываются цель и задачи выполнения прикладных исследований гидро-
акустических полей в арктических морях и методики их проведения. В результате ис-
следований получены вертикальные профили распределения скорости звука в различ-
ных районах арктических морей. Полученные данные используются при разработке
экспериментального образца информационно-телекоммуникационной системы с гид-
роакустическим каналом связи.

В настоящее время в ФГБУ «ААНИИ» ведутся прикладные научные ис-
следования (ПНИ) по теме «Создание научно-технического задела в области
информационно-телекоммуникационных систем с гидроакустическим кана-
лом связи для контроля и оперативной диагностики технически сложных под-
водных объектов в Арктике и Антарктике». Работа выполняется по Соглаше-
нию о предоставлении субсидии из Минобрнауки № 14.607.21.0009 от
05.06.2014, уникальный идентификатор проекта RFMEFI60714X0009, в рам-
ках федеральной целевой программы «Исследования и разработки по приори-
тетным направлениям развития научно-технологического комплекса России
на 2014–2020 годы».

Разрабатываемая информационно-телекоммуникационная система с гидро-
акустическим каналом связи предназначается для дистанционного контроля и
оперативной диагностики в арктических морях технически сложных подвод-
ных объектов, таких как морские нефте-газодобывающие платформы, трубо-
проводы, автономные буйковые и донные станции для мониторинга и науч-
ных исследований морской среды. В связи с освоением месторождений
углеводородов на шельфе таких объектов в арктических морях становится все
больше. Очевидно, что для контроля и оперативной диагностики их состоя-
ния, отслеживания технологических режимов, принятия мер при аварийных
ситуациях и управления ими, а также для передачи информации о состоянии
окружающей среды требуется обеспечить надежную связь с подводными бло-
ками этих объектов. Применение телекоммуникационных кабелей в условиях
Арктики неэффективно из-за высокой стоимости самого кабеля, технически
сложных и дорогостоящих операций по его прокладке, поиску неисправностей
и ремонту кабельной линии. При этом эксплуатационная надежность теле-
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коммуникационных кабелей в мелководных арктических морях довольно низ-
кая, что обусловлено воздействием на них ледовых образований (торосов, 
стамух, айсбергов).

Альтернативным вариантом решения проблем, связанных с использовани-
ем кабельных линий, является использование телекоммуникационной системы
с гидроакустическим каналом связи. 

Разрабатываемая информационно-телекоммуникационная система состоит
из двух модулей – ведомого и ведущего, осуществляющих связь между кон-
тролируемым подводным объектом, например, трубопроводом  и диспетчер-
ским пунктом, (Рис. 1).

Рис. 1. Структура информационно–телекоммуникационной системы с гидроаку-
стическим каналом связи.

Однако при использовании телекоммуникационной системы с гидроаку-
стическим каналом связи имеются свои сложности. Возможность использова-
ния гидроакустического канала связи в условиях мелководного арктического
шельфа с сильно неоднородным ледяным покровом затруднена известными
явлениями многолучевого распространения и реверберации акустического
сигнала. В результате многолучевого распространения к приемнику от пере-
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датчика приходит несколько сигналов, но с различными временными задерж-
ками. Сигналы интерферируют между собой, создают взаимные помехи и
препятствуют правильному восприятию информационного сигнала. Ревербе-
рация проявляется как многократное эхо. Другими факторами, ограничиваю-
щими дальность связи, являются рефракция лучей и аномально высокое по-
глощение энергии при отражениях от ледяного покрова и дна моря [3].

При этом, чем выше скорость передачи цифровых данных, тем сложнее за-
дача выделения полезного сигнала на фоне многолучевых и реверберацион-
ных помех. Для преодоления многолучевого распространения и реверберации
требуется решить задачу разделения отдельных лучей различными аппарат-
ными и алгоритмическими средствами.

Таким образом, в результате выполнения ПНИ должно быть получено
принципиальное решение и разработана технология гидроакустической связи
с приемлемыми технико-экономическими показателями, конкурентоспособ-
ными на российском и зарубежных рынках. Конкурентоспособный уровень
требований к параметрам системы составляет: по скорости передачи данных
не менее 2400 бит/с, дальности связи не менее 3000 м, количеству допустимых
искажений информации не более 1·10-5 бит/с [4].

Очевидно, что разработка такой системы требует знания характеристик
гидроакустических полей в том регионе, где предполагается ее применение, то
есть в арктических морях. Основными параметрами, позволяющими получить
характеристики многолучевости и реверберации, являются тип статистическо-
го распределения энергии лучей в точке приема, временные задержки лучей и
длительность реверберации. По характеру распределения энергии звуковых
лучей различают Рэлеевский и Райсовский законы статистического распреде-
ления [1]. Тип распределения решающим образом влияет на характер много-
лучевости и, соответственно, на выбор методов помехозащиты канала связи. 
Рэлеевский закон характеризуется равновероятным распределением амплиту-
ды лучей, приходящих с разных направлений и случайным распределением
фазы в пределах от 0° до 360°. Положительная и отрицательная интерферен-
ция лучей имеют одинаковую вероятность, в том числе вероятность взаимной
компенсации, приводящей к замираниям суммарного сигнала (фединг). Зами-
рание сигнала до уровня ниже окружающих шумов моря создают труднопре-
одолимые препятствия для акустической связи. 

Помимо замираний, существенным препятствием для связи является также
неопределенность фазы несущей частоты суммарного сигнала, исключающая
возможность применения наиболее эффективной фазовой модуляции.

Райсовский закон распределения энергии отдельных лучей предполагает
наличие одного доминантного луча с преобладающей амплитудой. Наличие
такого луча исключает возможность полных замираний суммарного сигнала и
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обеспечивает преобладание одной определенной фазы несущей, позволяющей
демодуляцию сигнала фазочувствительным детектором. Какой из двух воз-
можных законов распределения амплитуд наблюдается в реальном акустиче-
ском канале, зависит от гидрологических условий и от дистанционности кана-
ла связи. С увеличением дистанции вероятность существования доминантного
луча снижается. Однако существуют методы, позволяющие выделять доми-
нантный луч по определенным критериям, например, по углу прихода или по
временной задержке. Выбор такого метода или совокупности нескольких ме-
тодов выделения доминантного луча и составляет основной способ борьбы с
помехами от многолучевости и реверберации. Существуют и другие способы
помехозащиты, например, применение избыточных самокорректирующихся
кодов или повторная передача данных, но эти способы являются лишь допол-
няющими, которые не эффективны без применения методов выделения от-
дельных звуковых лучей и соответствующих методов модуляции.

На распространение звука в морской воде существенное влияние оказывает
рефракция, т.е. искривление траектории звуковых лучей вследствие изменения
скорости звука в морской среде. Поскольку скорость звука зависит от темпе-
ратуры, солености и гидростатического давления, изменчивость которых по
горизонтали существенно меньше, чем по вертикали, то определяющим фак-
тором для получения лучевой картины является вертикальный профиль рас-
пределения этих физических величин. При этом характер изменения скорости
звука по глубине соответствует в основном характеру распределения темпера-
туры; изменение солености и гидростатического давления оказывают, как
правило, меньшее влияние.

При различных типах вертикального распределения скорости звука, зави-
сящих от сезонов года и районов моря, рефракция лучей может быть как по-
ложительной, так и отрицательной [5].

Положительная рефракция соответствует искривлению лучей вверх, в сто-
рону поверхности моря, и наблюдается при положительном градиенте скоро-
сти звука. При спокойной поверхности моря, свободной ото льда, возможно
многоскачковое распространение акустического сигнала на большие расстоя-
ния путем многократных отражений от поверхности воды без потерь. В зонах
между точками выхода лучей на поверхность (каустиками) существуют зоны
акустической тени, в которых прием сигналов затруднен или невозможен. 
Пример лучевой картины при положительной рефракции приведен на Рис. 2
[5].
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Таким образом, в ходе выполнения ПНИ для разработки эксперименталь-
ного образца информационно-телекоммуникационной системы с гидроаку-
стическим каналом связи было необходимо выполнить исследования гидро-
акустических полей в арктических морях и установить зависимость их
характеристик от гидрологических и ледовых условий. Такие эксперимен-
тальные (натурные) исследования проводились в 2014 и 2015 годах с борта
научно-экспедиционных судов (НЭС) «Академик Федоров» (Рис. 4), «Акаде-
мик Трешников» (Рис. 5), атомного ледокола «Ямал» и других, а также непо-
средственно с поверхности льда.

Согласно приоритетности задач, определяемых техническими требования-
ми к разрабатываемой аппаратуре, были проведены исследования следующих
характеристик гидроакустических полей:
• вертикального распределения температуры и солености воды с последую-

щим расчетом профиля скорости звука;
• шумов моря в диапазоне рабочих частот 60–80 кГц;
• коэффициентов пространственной корреляции шумов по вертикали и по

горизонтали;
• статистики распределения энергии лучей в точке приема многолучевого

сигнала;
• коэффициентов отражения звуковых лучей от ледяного покрова и от дна

моря;
• коэффициента затухания амплитуды лучей в зависимости от дальности

связи в диапазоне рабочих частот.
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Рис. 4. НЭС «Академик Федоров».

Рис. 5. НЭС «Академик Трешников».

Для каждого вида исследований были разработаны соответствующие ме-
тодики, позволившие решать поставленные задачи. Часть исследований про-
водилась непосредственно с борта судна, другая часть выполнялась с поверх-
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ности дрейфующих ледяных полей. С борта судна проводились измерения
вертикального распределения температуры и солености воды с помощью
штатного судового оборудования и различных гидрологических зондов (типа
SBE-19 и SBE-911) и обрывных зондов (типа XBT и XCTD). 

Для каждой станции затем был получен вертикальный профиль распреде-
ления скорости звука, некоторые из которых представлены на Рис. 6–9. Ско-
рость звука рассчитывалась по ГСССД 202-2002 [2]. Полученные данные поз-
воляют выделить несколько типичных профилей скорости звука. Как видно на
Рис. 6–9 для различных районов Северного Ледовитого океана и арктических
морей, вертикальные профили скорости звука могут существенно различаться.

Рис. 6. Вертикальные профили скорости звука на некоторых станциях в экспедици-
онном рейсе НЭС «Академик Федоров» 2014 г.

Полученные данные о вертикальных распределениях скорости звука поз-
воляют строить лучевые картины для арктических морей с целью определения
оптимальных параметров расположения приемного и передающего модулей
телекоммуникационной системы с гидроакустическим каналом связи. Напри-
мер, вертикальные профили скорости звука в Карском море, представленные
на Рис. 7, дают основание полагать, что на глубине 350 м (слева) и 440 м
(справа) будет наблюдаться подводный звуковой канал (ПЗК). Профиль ско-
рости звука на Рис. 9а показывает ПЗК на глубине 50 м, а на Рис. 9б – 30 м. 
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а) б)
Рис. 7. Вертикальные профили скорости звука в Карском море в июле 2014 г.

а) б)
Рис. 8. Вертикальные профили скорости звука в центральной части Северного Ле-
довитого океана в августе 2014 г.

а) б)
Рис. 9. Вертикальные профили скорости звука в море Лаптевых (а) и Восточно-
Сибирском (б) в сентябре 2014 г.
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Очень важно для решения задачи определить соотношение между долями
когерентной и диффузной составляющих сигнала в зависимости от гидроло-
гических и ледовых условий, а также от дальности связи и заглубления излу-
чающей и приемной антенн.

Шумы моря и коэффициенты пространственной корреляции шумов изме-
рялись с поверхности ледяных полей. Для измерений использовались пьезоке-
рамические гидрофоны с встроенными широкополосными усилителями, кото-
рые опускались в воду через пробуренные лунки на различную глубину. 
Регистрация шумов проводилась на ноутбук, используя штатную двухканаль-
ную звуковую карту и программное обеспечение «PowerGraph-3».

Для обеспечения исследований на ледяном покрове использовалось общее
экспедиционное оборудование и аппаратура, предназначенные для комплекс-
ных исследований характеристик ледяного покрова. В состав оборудования
входили переносные электростанции, ледовые буры, палатки для размещения
обслуживающего персонала и аппаратуры, снегоходы типа «Буран», УКВ-
радиостанции для связи с обеспечивающим судном. Продолжительность ком-
плексных исследований в одной точке составляет от 2 до 5 суток. Суммарное
количество точек наблюдений за один сезон составляет около 6–8.

Для измерения статистики энергии звуковых лучей применялись излучаю-
щий и приемный гидрофоны, разнесенные по базе от 300 до 500м. Излучаю-
щий гидрофон подключался к генератору сигналов специальной формы, а
связка из двух приемных гидрофонов, удаленных по вертикали на расстоянии
1м, подключалась к запоминающему двухканальному осциллографу, имею-
щему сопряжение с компьютером.

Измерение коэффициентов отражения акустических лучей от поверхности
ледяного покрова и от дна проводилось также с помощью двух разнесенных
излучающего и приемного гидрофонов в импульсном режиме. Короткие им-
пульсные посылки длительностью 0,1 мс, излучаемые с периодом 50 мс, на
экране осциллографа показывали суммарную картину приходящих акустиче-
ских лучей, что давало возможность оценивать их амплитуду, временные за-
держки и длительность реверберации.

Коэффициенты затухания звука в зависимости от частоты и дальности ка-
нала связи измерялись в непрерывном режиме излучения передающего гидро-
фона и регистрации сигнала приемным гидрофоном. Среднее значение ампли-
туды принимаемого сигнала на каждой из несущих частот позволяет
рассчитать коэффициент затухания, а глубина и спектр относительно низких
частот амплитудной модуляции получить оценку характера многолучевости и
соотношения амплитуд когерентной и диффузно-рассеянной составляющих
суммарного сигнала.
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Полученные в 2014–2015 гг. результаты исследований гидроакустических
полей в арктических морях обрабатываются и будут использованы при разра-
ботке экспериментального образца информационно-телекоммуникационной
системы с гидроакустическим каналом связи.

APPLIED RESEARCHES OF HYDROACOUSTIC FIELDS 
IN THE  ARCTIC SEAS

Balakin R.A., Golavskii V.E., Timets V.M.

This article describes the purpose and objectives of the implementation of ap-
plied researches of hydroacoustic fields in the Arctic seas and methods of their im-
plementation. As a result of research presented are vertical profiles of the sound 
speed in different areas of the Arctic seas. This data are used to develop an experi-
mental sample of the telecommunication system with hydroacoustic communication 
channel.

Литература
1. А. Bouzoualegh et al.: Modeling and Simulation of Underwater Acoustic Com-

muni-cation based on Stateflow and Simulink Models, SETIT 2005, Tunisia, 
March 2005.

2. ГСССД 202-2002. Морская вода. Скорость звука при соленостях 0…40 
промиле, температурах 0…40 град. С и избыточных давлениях 0…60 МПа.

3. Глушко Е.В., Кебкал А.Г. Об интеграции системы цифровой гидроакусти-
ческой связи с подводными измерительными устройствами. / Труды XI 
Всероссийской конференции «Прикладные технологии гидроакустики и
гидрофизики», СПб: Наука, 2012, с. 471-473

4. Островский А.Г., Зацепин А.Г., Иванов В.Н., Низов С.С., Соловьев В.А., 
Тимашкевич Г.К., Цибульский А.Л., Швоев Д.А., Кебкал К.Г. Заякоренная
профилирующая океанская обсерватория // Подводные исследования и ро-
бототехника. 2009. № 2.

5. Свердлин Г.М. Прикладная гидроакустика, Ленинград: «Судостроение», 
1990.

�



�
�

323

УДК 551.46.062

МЕЖДЕКАДНЫЕ ОСЦИЛЛЯЦИИ ТЕПЛОСОДЕРЖАНИЯ  
ВЕРХНЕГО ДЕЯТЕЛЬНОГО СЛОЯ ОКЕАНА В КОНТЕКСТЕ

КОРОТКОПЕРИОДНОЙ ИЗМЕНЧИВОСТИ
СОВРЕМЕННОГО КЛИМАТА

Бышев В.И.1, Нейман В.Г.1, Анисимов М.В.1, Гусев А.В.2, Романов Ю.А.1,
Серых И.В.1, Сидорова А.Н.1, Фигуркин А.Л.3, Анисимов И.М.1

1 Институт океанологии им. П.П. Ширшова РАН,
2 Институт вычислительной математики РАН,

3 Тихоокеанский институт рыбного хозяйства и океанографии

Получены новые подтверждения того, что известные короткопериодные (межгодо-
вые и междекадные) вариации в динамике современной климатической системы отно-
сятся, по всей вероятности, к категории автоколебаний. Такой тип изменчивости дина-
мики природных процессов по определению характеризует их флуктуации на
собственных частотах, не обязательно совпадающих с частотой вынуждающего сигна-
ла. Хотя причина возникновения этих вариаций в полной мере пока не выяснена, уда-
лось определить их физическую природу, заключающуюся в квазипериодическом
внутрисистемном перераспределении тепла в процессе климатического взаимодей-
ствия океанов, атмосферы и суши.

Введение
Изменчивость современного климата относится к числу основных нере-

шенных проблем в области наук о Земле [IPCC, 2007]. Важнейшим моментом
в выборе подходов к решению этой проблемы является постановка вопроса о
соотношении и вкладах в эту изменчивость антропогенных и естественных
факторов. Если выбрать в качестве носителя этой изменчивости приповерх-
ностную температуру воздуха (ПТВ), то можно с определенным основанием
предположить, что известный положительный линейный тренд средней гло-
бальной ПТВ связан с антропогенным эффектом [IPCC, 2013]. В то же время
прослеживающиеся на энергетических спектрах колебаний ПТВ статистиче-
ски значимые всплески на межгодовых и мультидекадных частотах [Бышев и
др., 2010] трудно объяснить чем-либо иным, кроме как проявлением есте-
ственной изменчивости внутренней динамики климатической системы.

На фоне кажущейся, на первый взгляд, хаотичности проявления коротко-
периодной климатической изменчивости, при определенном подходе к ее ана-
лизу удается обнаружить признаки существования некоторых квази-
детерминированных «фазовых» состояний глобального климата [Мохов и др.,
2008]. По аналогии с принятой в практике численного моделирования процес-
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сов окружающей среды терминологией, такие циклически возникающие муль-
тидекадные фазы состояния климатической системы было предложено соот-
ветствующим образом идентифицировать и называть климатическими сцена-
риями [Бышев и др. , 2011; Панин и др., 2015].

Обнаружение и систематизация фазовой структуры изменчивости совре-
менного климата позволили сделать заключение о том, что на территории Ев-
ропы и северо-западной Азии в течение последних 100 лет выделялись отно-
сительно устойчивые эпизоды (по 25–35 лет) усиления и ослабления
континентальности климата со всеми вытекающими отсюда последствиями
типа колебаний водности рек, уровня Каспийского моря, экстремальных се-
зонных температур воздуха и т.п. [Кононова, 2015; Панин и др., 2015; 
Lebedev, Kostianoy, 2008].

Далее потребовалось всестороннее изучение причин и следствий межгодо-
вых и мультидекадных изменений глобальной атмосферы и Мирового океана, 
а также получение новых доказательств физической согласованности опреде-
ленного чередования их фазовых состояний. При этом помимо всего прочего, 
следует учитывать имеющиеся свидетельства того, что в климатическом от-
ношении на межгодовом временном масштабе ведущая роль в этих процессах
очевидно принадлежит атмосфере, а на мультидекадном – океану [Барнетт
1980; Монин 1977; Gulev et al., 2013]. Дополнительным подтверждением этой
гипотезы послужили выявленные по сути эмпирическим путем факты наличия
очагов выхолаживания ВДС в северных частях Атлантического и Тихого оке-
анов [Бышев и др., 2009] в период 1975–1999 гг., отождествляемый [IPCC, 
1995; 2001; 2007; 2013] с началом и развитием современного глобального по-
тепления. Заметим, что указанные процессы проходили на фоне известного
положительного векового тренда теплосодержания Мирового океана [IPCC, 
2013; Levitus et al., 2008; Liman et al., 2010], который дает основание полагать
о планетарной значимости перемежающихся тепловых потоков между океа-
ном и атмосферой. Другими словами, есть основание полагать, что климати-
ческий сигнал Мирового океана может реализовываться в атмосфере не толь-
ко в глобальном, но и в региональном масштабах. Причем для отдельных
областей планеты в определенные периоды региональный сигнал по своей
энергетической значимости, по-видимому, играет преобладающую климати-
ческую роль.

В качестве весьма убедительного подкрепления этой аргументации следует
упомянуть независимые результаты анализа материалов таких крупных гид-
рофизических экспериментов, как МЕГАПОЛИГОН (1987 г., Тихий океан) и
Атлантэкс-90 (1990 г., Атлантика), подтвердивших существование в послед-
ней четверти прошлого столетия интенсивной тепловой разгрузки в некото-
рых энергоактивных районах океана [Бышев, Кооль, Снопков, 1992; Бышев и
др. 1993; Бышев, Снопков, 1990]. В дополнение к этому, с помощью получен-
ных недавно соответствующих результатов численного моделирования термо-
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халинной циркуляции вод Северной Атлантики [Мошонкин и др., 2004] уда-
лось еще раз убедиться в том, что в указанный период имело место сокраще-
ние теплосодержания ВДС в Исландском энергоактивном районе [Анисимов и
др., 2012].

Независимые свидетельства адекватности наших представлений о реально-
сти мультидекадной фазовой структуры изменчивости современного климата
можно обнаружить в значительном количестве публикаций зарубежных кол-
лег, посвященных, так называемому, климатическому сдвигу в Тихоокеанском
и Северо-Американском регионах [Minobe, 1999; Stephens et al., 2001; 
Swanson, Tsonis, 2009; Tsonis et al., 2007; Wang et al., 2009] в середине 70-х гг. 
прошлого столетия, совпадающему по нашему определению [Бышев и др., 
2011] со сменой очередной фазы климата в выше названных областях. Значи-
тельный интерес в этом отношении представляет работа [Lee, McPhaden, 
2008], в которой содержится информация о климатических фазовых измене-
ниях на рубеже ХХI столетия в Тихоокеанском и Индоокеанском регионах, а
также исследование [Nakamura, 2013], обратившее внимание на квазисин-
хронность климатических изменений, имевших место в Гренландском и Охот-
ском морях. Эти и многие другие, им подобные по тематике, работы убеди-
тельно характеризуют глобальные и квазисинхронные мультидекадные
изменения современного климата на всем пространстве Северного полушария.

Поиски причин наблюдаемых резких изменений состояния природной сре-
ды неизбежно заставляют обратиться к Мировому океану как наиболее емко-
му и активному аккумулятору тепла с обратными связями в составе глобаль-
ной климатической системы. В результате основной задачей этой работы
стало определение степени согласованности изменений пространственно-
временных характеристик океана и атмосферы на внутривековых масштабах в
качестве определенного шага на пути к выяснению природы короткопериод-
ной изменчивости современного климата.

Признаки автоколебаний в динамике
глобальной климатической системы

На Рис. 1 показано рассчитанное в работе изменение среднегодовых ано-
малий приповерхностной температуры воздуха в период с 1900 г. по 2002 г. в
зоне 30°–60° с.ш. [Бышев, Нейман, Романов, 2006] и в каждом из шести секто-
ров Северного полушария. На фоне векового нелинейного тренда четко про-
слеживаются внутридекадные (2–8 лет) возмущения и внутривековые квази-
циклические колебания с периодом 20–50 лет.
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Рис. 1. Изменение среднегодовых аномалий приземной температуры воздуха с 1900 
по 2002 гг. в зоне 30°–60° с.ш. Северного полушария и в шести его секторах: Ат-
лантическом (60° з.д.–0° д.), Европейском (0°–60° в.д.), Сибирском (60°–120° в.д.), 
Дальневосточном (120°–170° в.д., Тихоокеанском (170° в.д.–120° з.д.) и Американ-
ском (120°–60° з.д.). Тонкие линии - исходный ряд среднегодовых значений, полу-
жирные линии –11-летние скользящие средние, жирные линии – нелинейные трен-
ды. Шкала ординат – аномалии температуры Т°С; шкала абцисс – годы.



�
�

327

Обращает на себя внимание тот факт, что характер нелинейных трендов
приповерхностной температуры над океанами и континентами является раз-
нонаправленным. Над сушей ветви параболических зависимостей, описывае-
мых полиномом второй степени, являются восходящими (положительный знак
второй производной), а над океанами они имеют вид спадающих кривых. Это
означает, что над Тихим и Атлантическим океанами рост температуры возду-
ха в середине ХХ столетия был выражен заметно ярче, чем над материками. В
первой половине прошлого века над океанами происходило ускорение роста
приземной температуры (наиболее заметное над Тихим океаном), а над мате-
риками наблюдалось замедление роста и даже некоторое понижение темпера-
туры (в Сибирском и Европейском секторах). Во второй половине века быст-
рый рост температуры отмечался уже над материками, а над океанами он
существенно замедлялся [Груза и др., 2015].

Рис. 2. Характеристики линейного и нелинейного трендов аномалий приземной
температуры в Северном полушарии в XX столетии. (А) – линейный тренд
(10-3 (град)/(год)); (В) – вторая производная полинома второй степени, аппрокси-
мирующего нелинейный тренд (2х10-6 (град)/(год)2). Непрерывными линиями пока-
заны положительные значения производных, пунктиром – отрицательные. Затене-
ны области экстремальных величин.
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На Рис. 2 представлены характеристики пространственного распределения
значений линейного (А) и нелинейного (В) трендов аномалий приповерхност-
ной температуры в Северном полушарии в ХХ столетии. На карте линейного
тренда фактически повсеместно показан рост температуры с экстремумами в
центральной части Евроазиатского континента и на северо-западе Северной
Америки. Отрицательные линейные тренды невелики и отмечаются, напри-
мер, на юге Гренландии. Эти результаты вполне согласуются с представлени-
ем о характеристиках современного глобального потепления [IPCC, 2007; 
2013]. Структура второй производной свидетельствует о противоположных
тенденциях в эволюции аномалий поля температуры над океанами и конти-
нентами. Над сушей преобладают положительные значения второй производ-
ной, т. е. наблюдается замедление роста температуры в начале и его ускорение
в конце прошлого столетия. Для Атлантики и для большой части Тихого океа-
на, напротив, характерна отрицательная вторая производная, т. е. имеет место
ускорение роста температуры в начале века и замедление в его конце.

Эти результаты позволили сформулировать гипотезу о том, что на внутри-
вековых масштабах короткопериодные изменения климата в определенной
степени связаны посредством системы атмосферной циркуляции с процессом
квазициклического глобального перераспределения тепла в пределах клима-
тической системы, в которой океан играет роль внутрисистемного источника
тепловой энергии, а материки – её стока [Монин, 1969].

Интенсивность воздействия океана на климатические характеристики ма-
териков принято характеризовать уровнем «индекса континентальности» (ИК) 
климата. Величина ИК является критерием, отражающим, в частности, сте-
пень влияния океана на такой климатически важный фактор, как температур-
но-влажностный режим приземного слоя атмосферы над континентом. ИК
обычно выражается функцией амплитуды годового хода температуры воздуха, 
за которую мы приняли внутригодовую дисперсию её среднемесячных значе-
ний.

Динамика указанного фактора в течение прошлого столетия была такова, 
что в его начале в средних широтах Северного полушария в 4-х континен-
тальных секторах отмечались относительно низкие значения ИК. Затем на
протяжении первой половины века над материками наблюдался рост, который
в дальнейшем прекратился и сменился понижением ИК, что продолжалось до
последнего времени. Одновременно результаты анализа [Бышев и др., 2009] 
показали, что тенденции изменений среднегодовой температуры воздуха на
континентах на вековом масштабе оказались по знаку противоположными
названным выше вариациям ИК (Рис. 3). Фазы роста приземной температуры
воздуха в течение ХХ столетия сопровождались понижением её соответству-
ющих дисперсий и наоборот. Наиболее рельефно указанная особенность ди-
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намики системы океан-атмосфера-материки проявилась на протяжении не-
скольких последних десятилетий, отождествляемых с периодом современного
глобального потепления.

Коэффициент корреляции между изменениями анализируемых параметров, 
очевидно, должен быть отрицательным, как это и следует из результатов
наших оценок. Такой тип корреляционной зависимости между вековыми
трендами среднегодовых аномалий температуры и её внутригодовой диспер-
сией отражает особенности динамики многокомпонентного комплекса клима-
тически значимых процессов, к числу которых относятся изменения влажно-
сти воздуха, общей облачности, альбедо подстилающей поверхности и др. 
[Елисеев, Мохов, Гусева, 2006].

Рис. 3. Вековые нелинейные тренды аномалий (°С – шкала слева) приземной тем-
пературы (непрерывные линии) и дисперсии (°С2-шкала справа) внутригодовых
изменений приземной температуры (пунктирные линии) для шести секторов север-
ного полушария: Атлантический, 600 з.д.–00;Европейский, 00–600 в.д.; Сибирский, 
600–1200 в.д.; Дальневосточный, 120–1700в.д., Тихоокеанский, 1700 в.д.–1200 з.д.; 
Американский, 1200–600 з.д. в зоне 300–600 с.ш. Числа – величины корреляции
двух характеристик с уровнем значимости 99 %.
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В океанах, в отличие от ситуации на континентах, наблюдается высокая
положительная корреляция вековых тенденций среднегодовых аномалий и
дисперсией внутригодовых вариаций ТПО. Это определяется тем, что анома-
лии ТПО формируются за счёт непосредственного воздействия термической и
динамической конвекции в холодный период года: при аккумуляции тепла
происходит увеличение стратификации верхнего слоя океана, а при теплоот-
даче стратификация убывает в связи с интенсивностью вертикальной плот-
ностной конвекции в зимних условиях. В результате разность ТПО между се-
зонами ведёт себя согласованно с характером изменения аномалий ТПО, а
связь между годовыми аномалиями температуры и её внутригодовой диспер-
сией в океане (Рис.3) оказывается высокой и положительной.

Изменчивость теплосодержания верхнего деятельного слоя
в ряде информативных районов Мирового океана

Изучение особенностей внутривековых изменений атмосферной циркуля-
ции и аномалий приповерхностной температуры [Мохов и др. 2008; Панин и
др., 2015] позволяет интерпретировать наблюдаемые междекадные квазицик-
лические колебания в динамике климатической системы как фазы усиления и
ослабления теплообмена океана с атмосферой. Естественно, что чередования
фаз теплонакопления и тепловой разгрузки океана должны сопровождаться
вполне характерными признаками. Прежде всего, очевидно, что накануне теп-
ловой разгрузки океан обладает повышенным теплозапасом, о чём могут сви-
детельствовать соответствующие особенности вертикальной термической
структуры его верхней толщи и топографии деятельного слоя.

С этой позиции в работе рассмотрена более чем полувековая эволюция
термической структуры ВДС в северо-западной части Тихого океана (СЗТО), 
на обширной территории, условно ограниченной координатами (30°–62° с.ш., 
130°–180° в.д.). В период 1960–2015 гг. советскими, российскими и зарубеж-
ными океанологическими экспедициями в этом регионе было выполнено бо-
лее 1 млн. гидрологических станций, которые составили принятую нами в об-
работку базу данных [Boyer et al., 2009]. По этим данным рассчитаны средние
вертикальные распределения температуры воды верхнего 1000-метрового слоя
для трех структурных зон (субтропической, субарктической и зоны смеше-
ния). В пределах каждой из этих зон получены по три средних профиля тем-
пературы (Рис. 4), относящихся к трем гипотетическим климатическим сцена-
риям, рассмотренным в работе [Бышев и др., 2011].

По данным упомянутых измерений ВДС в районе СЗТО характеризовался
формированием в пределах крупномасштабных междекадных положительных
и отрицательных аномалий температуры воды. В субтропической зоне (37°–
39 с.ш.; 150°–165° в.д.) и в зоне смешения (41°–43° с.ш.; 150°–165° в.д.) поло-
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жительные аномалии температуры соответствовали временным интервалам
1960–1974 гг. и 2000–2014 гг., а отрицательные – периоду 1975–1999 гг. В
субарктической структуре (47°–49° с.ш.; 154°–165° в.д.) вод изменчивость
аномалий в поле температуры наблюдалась в целом в противофазе по отноше-
нию к двум другим структурам.

Рассчитанные величины сокращения теплосодержания ВДС в субтропиче-
ской зоне и в зоне смешения в период 1975–1999 гг., в предположении, что
тепло из океана перешло в атмосферу, позволили оценить мощность этих двух
океанических источников в 5,60 Вт/м2 и 3,74 Вт/м2, соответственно. Наблю-
давшееся повышение теплосодержания ВДС в период 2000–2014 гг., которое, 
по-видимому, продолжается до сих пор, свидетельствует о том, что океан в
настоящее время в СЗТО аккумулирует тепло. Если скорость теплонакопления
в этом процессе считать постоянной, то через 3–5 лет теплосодержание ВДС
достигнет того состояния, которое было накануне фазы тепловой разгрузки
океана (1975–1999 гг.).

Процесс тепловой разгрузки океана был зафиксирован в этом регионе и в
результате специальных наблюдений, выполненных в апреле-ноябре 1987 гг., 
[Эксперимент МЕГАПОЛИГОН, 1992]. Анализ этих наблюдений показал, что
в период выполнения эксперимента бюджет тепла в районе взаимодействия
Куросио - Ойясио был отрицательным [Бышев, Снопков, 1990]. Турбулентные
потоки явного и скрытого тепла из океана в атмосферу, а также эффективное
длинноволновое излучение превышали приход тепла к поверхности океана за
счёт коротковолновой солнечной радиации. Кроме того, были обнаружены и
другие сопутствующие признаки выхолаживания океанской поверхности, 
включая аномальную облачность.

Для дополнительного анализа внутривековой эволюции термохалинной
структуры верхнего деятельного слоя северных частей Атлантического и Ти-
хого океанов, а также Южного океана были использованы результаты числен-
ных расчетов циркуляции вод Мирового океана по модели Института вычис-
лительной математики РАН [Гусев, Дианский, 2014]. Причём для Северной
Атлантики вычисления проведены с разрешением (1/4)º х (1/4)º и охватывали
период с 1958 г. по 2006 г. [Мошонкин и др., 2004], а для Северной Пацифики
и Южного океана – с разрешением (1˚х 1˚) для временного интервала 1948–
2007 гг.

Примененная в работе модель относится к классу σ-моделей океана, в ко-
торых вертикальная координата масштабируется его глубиной. В основе мо-
дели лежит система примитивных уравнений в приближениях гидростатики и
Буссинеска, записанная в обобщенных ортогональных координатах по гори-
зонтали и в σ-системе координат по вертикали. Прогностическими перемен-
ными модели служат горизонтальные компоненты вектора скорости, потенци-
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альная температура, соленость и отклонение уровня океана от невозмущенной
поверхности. Для расчета плотности используется уравнение состояния, учи-
тывающее сжимаемость морской воды и специально предназначенное для мо-
делей циркуляции океана.

Рис. 4. Средние вертикальные распределения температуры воды в верхнем 1000-
метровом слое для трех структурных зон на северо-западе Тихого океана (СЗТО): 
субтропическая (1), субарктическая (2) и смешения (3). Средние профили пред-
ставлены для периодов: 1960–1974 гг. (непрерывная кривая),1975–1999 гг. 
(штрих-пунктирная), и 2000–2014 (пунктирная).

Для численной реализации модели используется метод расщепления по
физическим процессам и пространственным координатам, что является ее от-
личительной особенностью от других известных моделей. Метод расщепления
позволяет эффективно реализовывать неявные и малодиссипативные полуне-
явные схемы интегрирования, которые дают возможность использовать шаг
по времени в несколько раз больший, чем в моделях океана, основанных на
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явных схемах с аналогичными пространственным разрешением и коэффици-
ентами вязкости и диффузии. В качестве граничных условий на поверхности
океана задаются потоки тепла, солености и импульса. Для температуры и со-
лености на боковых границах и дне ставится условие отсутствия нормальных
по отношению к ним потоков. На границах для скорости ставится условие не
протекания, дополненное условиями свободного скольжения на боковых гра-
ницах и квадратичного трения на дне.

Обсуждение результатов модельных расчетов
Ранее нами были обнаружены признаки тесной связи мультидекадной фа-

зовой структуры климата в Северной Атлантике с изменчивостью мощности и
теплосодержания ВДС в данном регионе [Анисимов и др., 2012]. Данный факт
свидетельствует о том, что параметры временной эволюции этого слоя могут
дать вполне определенное представление о качественной и количественной
характеристиках изменчивости теплообмена океана с атмосферой. В свою
очередь такой вывод привел к постановке вопроса о возможном существова-
нии вышеуказанной связи не только в региональном, но и в планетарном мас-
штабе.

То, что крупномасштабный теплообмен океана с атмосферой имеет ярко
выраженный сезонный ход, наглядно иллюстрируется (Рис. 5) различиями
глобальной топографии нижней границы ВДС для летнего и зимнего сезонов. 
Зимой в Северном полушарии (Рис.5а) фактически повсеместно в умеренных
и высоких широтах, как в Тихом, так и в Атлантическом океане, очевидно в
результате возникновения и развития зимней плотностной конвекции, мощ-
ность верхнего перемешанного слоя существенно возрастает в сравнении с
теплым периодом (Рис. 5б). Принимая это во внимание, можно заметить, что
максимальная вертикальная плотностная конвекция в океане приурочена лишь
к определенным локализованным областям, вследствие чего пространственное
распределение мощности ВДС имеет анизотропный характер. При этом надо
полагать, что показанная на рисунках крупномасштабная пространственная
структура ВДС, фактически отражающая структуру  перемежающейся кон-
векции, прежде всего, определяется климатическим эффектом широтной зо-
нальности. В то же время отдельные детали этой структуры, по-видимому, 
обусловлены неоднородностями в поле температуры, связанными с наличием
фронтальных зон, вихревых образований, меандров течений и прочих гидро-
физических аномалий, а также с положением обобщенных траекторий распро-
странения над океаном холодных арктических и континентальных воздушных
масс.
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Рис. 5. Топография верхнего деятельного слоя Мирового океана: а) в холодную по-
ловину года Северного полушария, б) в тёплую половину года Северного полуша-
рия.

Осредненные вертикальные профили температуры в слое 0–800 м дают
определенные качественные и количественные представления о произошед-
ших изменениях. Характеристики эволюции вертикальной термической
структуры вод (Рис. 6) в слое 0–800 м, относящиеся к периодам существова-
ния конкретных климатических сценариев 1958–1974, 1975–1999 и 2000–
2006 гг. [Бышев и др. 2011] свидетельствуют о том, что во второй половине
ХХ века мультидекадная изменчивость океана в регионе одного из ключевых
информативных районов Северной Атлантики характеризовалась следующи-
ми особенностями. До середины 70-х годов теплосодержание ВДС было отно-
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сительно высоким, т.е. в целом в предшествующий период этот слой прогре-
вался и аккумулировал тепло. Далее в период с середины 70-х до конца 90-х
годов, наблюдалось заметное понижение средней температуры ВДС, а в нача-
ле ХХI столетия температура воды в нем вновь стала повышаться.

Эволюция распределения солёности и потенциальной плотности в ВДС
этого района Северной Атлантики в период с 1958 по 2006 г., полностью со-
гласуется с соответствующими расчетными данными по температуре. По-
скольку рассматриваемый район примечателен циклическим возникновением
условий, благоприятствующих формированию холодных поверхностных вод
повышенной плотности, то выявленная в работе эволюция полей температуры
и условной плотности позволяет сделать вывод о том, что здесь с середины
70-х годов и до конца 90-х годов процесс глубокой конвекции был интенси-
фицирован, то есть океан в это время отдавал тепло атмосфере. До и после
этого периода конвекционные процессы в этом районе были ослаблены, а глу-
бокая конвекция, судя по данным модельных расчетов вертикального распре-
деления плотности в океане, практически не возникала.

Аналогичные результаты по ВДС были получены и для центральной части
Северной Пацифики. На Рис. 7 можно видеть, что до середины 70-х годов в
верхнем деятельном слое этого региона наблюдался прогрев вод, затем имело
место их выхолаживание, продолжавшееся, примерно, до начала ХХI столе-
тия, после чего вновь наметилась тенденция к повышению температуры вод
ВДС. Качественно и количественно фазовый характер мультидекадной эво-
люции термической структуры океана отчетливо иллюстрируется средними за
некоторые временные интервалы вертикальными распределениями темпера-
туры в слое 0–600 м (Рис. 7б). Как уже говорилось, эти интервалы нами подо-
браны в соответствии с обнаруженной ранее фазовой структурой изменчиво-
сти современного климата в Северном полушарии [Бышев и др. 2011]. 

Таким образом, можно видеть, что изменение теплосодержания ВДС в Се-
верной Атлантике (0–800 м) в период с 1958 по 2006 год и в Северной Паци-
фике (0–600 м) в период с 1948 по 2007 год демонстрирует три примерно сов-
падающие по времени чередующиеся фазы теплонакопления и тепловой
разгрузки обоих океанов.

Причем наиболее примечательным фактом является то, что последняя из
названных фаз (1975–1999 гг.) оказалась, практически с точностью до года, 
одинаковой по времени в обоих океанах, свидетельствуя о квазисинхронности
рассматриваемого глобального процесса [Minobe, 1997; Minobe, 1999; Stephens 
et al., 2001; Swanson, Tsonis, 2009; Tsonis et al., 2007; Wang et al., 2009, 
Akasofu, 2010; Бышев и др., 2011; Анисимов и др., 2012]. Того самого процес-
са очередного мультидекадного перераспределения тепла в климатической
системе Земли, к которому привязаны по времени начало и развитие известно-
го глобального потепления на континентах [IPCC, 1995, 2001, 2007, 2013].
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Наряду с глобальным характером рассматриваемой мультидекадной ос-
цилляции теплосодержания океана, получившей сокращенное название
МОСТОК, нельзя не обратить внимание и на региональные особенности из-
менчивости температуры воды в Атлантике (Рис. 6) и в Тихом океане (Рис. 7). 
В частности, надо отметить, что на протяжении второй половины прошлого
столетия ТПО изменялась более существенно в Тихом океане, а теплосодер-
жание – в Атлантике. Это различие, по-видимому, связано с тем, что в Север-
ной Атлантике имеет место глубокая конвекция (до 1000–1200 м), а в Тихом
океане более значительная плотностная стратификация препятствовует разви-
тию конвекции глубже 300–400 м. Из этого следует, что об интенсивности
теплоотдачи океана в атмосферу можно судить не столько по изменению ано-
малий ТПО, сколько по сокращению теплосодержания ВДС.

Рис. 6. Эволюция термической структуры верхнего деятельного слоя в Северной
Атлантике (55°–65° с.ш., 40°–30° з.д.) в холодную половину года (а) в период 1958–
2006 гг. Вертикальное распределение температуры (б) в три фазы климата. Измене-
ние теплосодержания (в) верхнего 800-метрового слоя в течение периода 1958–
2006 гг.
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Рис. 7. Эволюция термической структуры верхнего деятельного слоя в Северной
Пацифике (35°–45° с.ш., 175°–135° з.д.) в холодную половину года (а) в период
1948–2007 гг. Вертикальные профили температуры (б) для трёх фаз климата. 
Изменение теплосодержания (в) верхнего 800-метрового слоя в течение периода
1948–2007 гг.
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Рис. 8. Cхема расположения информативных районов Мирового океана, для кото-
рых проведено моделирование эволюции (1950–2015 гг.) термической структуры
ВДС, результаты которого показаны на врезках.

Диагностические оценки эволюции теплосодержания верхнего деятельного
слоя были выполнены также для ряда районов Южного океана. На Рис. 8 по-
казаны расположение этих информативных районов и эволюция термической
структуры ВДС в морях: Уэдделла (67,5–62,5° ю.ш.; 45–40° з.д.), Тасмановом
(55–50° ю.ш.; 145–150° в.д.) и Беллинсгаузена (62,5–57,5° ю.ш.; 112,5–
107,5° з.д.). Заметим, что все эти регионы приурочены к соответствующим
глубоководным котловинам, каждая из которых служит как бы дополнитель-
ным естественным геоморфологическим резервуаром океанического тепла, 
вносящего, в конечном счете, свой вклад в региональный тепловой обмен с
атмосферой. 

Примечательно, что активная фаза глобального потепления климата на
континентах (1975–1999 гг.) в каждом из рассмотренных районов Южного
океана, также как и в северном полушарии, сопровождалась тепловой разгруз-
кой океана, проявившейся в сокращении теплосодержания  подповерхностно-
го  промежуточного  слоя. 

�
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Заключение
Данные многолетних гидрологических наблюдений и результаты модели-

рования эволюции теплосодержания верхнего деятельного слоя Атлантики,  
Тихого и Южного океанов показали, что ВДС в ряде регионов испытывает
квазисинхронные мультидекадные фазовые изменения, в ходе которых
наблюдаются чередующиеся эпизоды аккумуляции тепла и тепловой разгруз-
ки океана продолжительностью 25–35 лет. На основе этого результата может
быть сформулирована гипотеза о том, что обнаруженная мультидекадная ос-
цилляция теплосодержания океана (МОСТОК) оказывает определенное влия-
ние на формирование соответствующей по временному масштабу глобальной
атмосферной осцилляции, проявляющейся в виде короткопериодной фазовой
изменчивости современного климата в Северном полушарии [Бышев и др.,
2014]. Наблюдавшееся региональное выхолаживание верхнего деятельного
слоя океана в определенной фазе  его термодинамического состояния, судя по
всему, сопровождалось переходом океанского тепла и влаги в атмосферу, что
способствовало смягчению и потеплению климата на континентах, как это
происходило, в частности, в период климатического сценария 1975–1999 гг. 
Есть основания полагать, что в фазы МОСТОК, когда ВДС океана аккумули-
рует тепло, климат на материках в целом становится более континентальным, 
что и наблюдалось до середины 70-х годов прошлого века и прослеживается в
начале текущего столетия.

Наиболее краткая формулировка основного содержания высказанной рабо-
чей гипотезы о тесной связи внутривековых осцилляций в гидросфере и атмо-
сфере сводится к тому, что выявленное чередования фаз аккумуляции и поте-
ри тепла в ВДС океана сопровождается сменой знака тепловых потоков в
пределах климатической системы  и является существенным фактором фор-
мирования мультидекадной изменчивости современного климата.

�
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MULTIDECADE OSCILLATIONS OF OCEAN UPPER ACTIVE 
LAYER HEAT CONTENT WITHIN CONTEXT OF THE RECENT 

CLIMATE SHORT TERM VARIANCE

Byshev V.I., Neiman V.G., Anisimov M.V., Gusev A.V., Romanov Ju.A., 
Serykh I.V., Sidorova A.N., Figurkin A.L., Anisimov I.M.

New confirmations that known short-period (interannual and interdecade) varia-
tions in dynamics of modern climatic system belong, most likely, to the category of 
self-oscillations are received. Such kind of environmental processes, by determina-
tion, is characterized by fluctuations on its own frequencies, which unnecessary 
coincide with the frequency of a forcing signal. Though the source of such fluctua-
tions is still not clear at least their physical nature was found as quasi-periodical 
inner heat content redistribution during the process of ocean-atmosphere-land cli-
matic interplay.
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УДК 551.465          

О НЕКОТОРЫХ ПРОБЛЕМАХ СОВРЕМЕННОЙ ОКЕАНОЛОГИИ

Грузинов В.М., Борисов Е.В.

Государственный океанографический институт им. Н.Н. Зубова РФ.

Аннотация

В статье рассмотрены некоторые проблемы современной океанологии, связанные с
применением численных и статистических методов исследования и прогнозирования
динамики морских водных объектов с точки зрения возможной научной кооперации.

С момента основания Гидрометеорологической службы перед ней стави-
лась практическая задача прогноза погоды, климата или их отдельных элемен-
тов. Прогнозами занимались и занимаются специальные оперативные подраз-
деления, а наблюдения за погодой выполнялись и выполняются
наблюдателями на сети гидрометеорологических станций. Так как океан пред-
ставляет собой в принципе такую же оболочку планеты, как и атмосфера, с
той лишь разницей, что занимает меньший объём при значительно большей
плотности среды, то понятия погоды и климата ему тоже свойственны, как и
атмосфере. Соответственно, он попал в область интересов службы погоды. 
Для решения этой задачи наука предоставила две методологии, основанные на
разных подходах к математической имитации природных процессов в сплош-
ной среде. Первый  основан на прикладных методах теории вероятностей и
математической статистики. Этот подход базируется на трактовке природных
процессов как последовательности случайных событий и, соответственно, аб-
страгируется от рассмотрения причинно-следственных связей, или рассматри-
вает их как случайные. Естественно, он имеет свой диапазон применимости и
предъявляет свои требования к исходной информации. Часть этих требований
относится к представительности, регулярности и точности наблюдений, а дру-
гая часть связана с ограничениями и возможностями самой методологии, опи-
рающейся на предполагаемую стационарность (в широком смысле) и полноту
получаемой информации. Дискретность информации в пространстве и време-
ни, её представительность и точность естественным образом связаны с прак-
тикой морской деятельности. А её стационарность и полнота определяют
применимость методологии, используемой для прогноза. Наибольшие успехи
её применения на практике связаны с прогнозом приливных и непериодиче-
ских колебаний уровня моря (Герман, Левиков, 1987).
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Вторая методология базируется на принципе причинности в формировании
природных процессов и опирается на достижения соответствующих разделов
физики, в частности – классической гидродинамики. Успехи её применения
связаны с решением уравнений математической физики. Не имея современ-
ных вычислительных средств, специалисты пользовались аналитическими
методами их решения, что часто не давало желаемых результатов. В наше
время практика оперативного прогнозирования гидротермодинамики природ-
ных водных объектов базируется на применении численных методов решения
системы уравнений гидродинамики Рейнольдса и в связи с появлением совре-
менных компьютеров развивается наиболее быстрыми темпами. Уравнения
гидродинамики представляют собой кодированное изложение законов меха-
ники сплошных сред и поэтому основаны на строгом учёте причинно-
следственных связей в процессе формирования различных явлений в рассмат-
риваемой среде. Кроме того, по мнению специалистов, дифференциальные
уравнения второго порядка, образующие систему уравнений гидродинамики, 
представляют собой удобный и достаточно гибкий инструмент для имитации
прогнозируемых процессов и не связаны с положениями, ограничивающими
применимость методов статистики. Но они предъявляют свои требования к
исходной информации, которые в отдельных случаях являются не менее жёст-
кими и трудновыполнимыми. Наиболее впечатляющие успехи применения
этой методологии связаны с расчётом трёхмерных полей температуры, солё-
ности и течений в Мировом океане и с оперативным прогнозом уровня, тече-
ний, ветрового волнения и ледовой обстановки в таких динамически активных
районах как прибрежные воды Арктики, другие окраинные и внутренние мо-
ря. Существуют глобальные комбинированные численные модели гидротер-
модинамики атмосферы и океана. Созданы и успешно применяются матема-
тические модели, в которых имеются блоки, построенные на основе
применения теории вероятностей и математической статистики. К ним, 
например, относятся модели прогноза морского ветрового волнения. Есть и
уже действуют объединённые системы математических моделей, позволяю-
щих прогнозировать не только гидротермодинамику бассейна, ветровое вол-
нение, но и нарастание, таяние и движение льдов,  трансформацию береговой
линии,  перемещение взвесей различного происхождения и загрязняющих ве-
ществ. Это весьма сложные численные системы, требующие высокой профес-
сиональной подготовки пользователей. Однако существует и общий закон, 
утверждающий, что чем сложнее система, тем выше вероятность ошибки в
процессе её эксплуатации. В нашей области знаний эти ошибки заложены как
внутри самой системы, так и в способах учёта влияния внешней области
(начальные и граничные условия, потоки массы, тепла и солей и способы опи-
сания взаимодействия различных элементов системы). При всём этом и сама
гидродинамика как наука, и методы, основанные на применении теории веро-
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ятностей и математической статистики, продолжают развиваться. Проблемы
были и остаются, и решать их лучше вместе, чем порознь, ибо проблемы эти
по мере совершенствования компьютерной техники множатся и становятся
лишь более серьёзными. Слово «вместе» может означать не только работу по
совместным междуведомственным, но и по международным программам. 

Рассмотрим два вида проблем, связанных с гидрометеорологическим обес-
печением морской деятельности. К первому отнесём естественную недоста-
точность количества наблюдений, которая выражается в искажениях реально-
го распределения в пространстве и времени наблюдаемых элементов погоды и
климата. Поэтому интерес к изучению малоисследованных районов океанов и
морей был и остаётся одной из важнейших практических задач. Второй вид
проблем связан с недостатками методов, применяемых для обработки данных
в процессе прогнозирования, и традиционно был предметом изучения специа-
листов, занятых разработкой соответствующих методов оценки их качества. 
Среди этих проблем есть такие, которые имеют общий характер и требуют
совместных усилий для их решения. Основным источником недоразумений и
ошибок современного численного моделирования динамики океана или моря
является суммарный характер получаемых результатов расчёта, представляю-
щих собой общий результат взаимодействия всех процессов. В этом смысле
водная среда напоминает кипящую плазму, в которой все явления существуют
одновременно и взаимодействуют между собой. Для оценки достоверности
полученного решения необходимо либо сравнить его с данными наблюдений, 
либо провести анализ с использованием физической классификации процес-
сов. Но для сравнения необходимо соответствующим образом обработать
данные наблюдений, что подразумевает их фильтрацию в соответствии со
структурой применяемой численной схемы. Данных наблюдений, допускаю-
щих такую фильтрацию, мы обычно не имеем. Анализ на основе физической
классификации имеет свои сложности, ибо надёжно выделить отдельные про-
цессы из общей массы не всегда возможно. Г.И. Марчук, вероятно, был пер-
вым, кто предложил моделировать отдельные процессы, формирующиеся в
морской среде, с последующим суммированием. Этот принцип применяется, 
например, в модели INMOM (Дианский и др., 2013). Однако практика приме-
нения этого принципа тоже имеет свои проблемы. Например, можно с полным
основанием сомневаться, что все моделируемые элементарные процессы дей-
ствительно реализуются на конкретном отрезке времени в конкретном районе. 
Каждый из них имеет свою вероятность появления. Кроме того, между этими
процессами существует взаимодействие, учёт которого тоже может оказаться
важным. Как построить схему решения задачи с учётом физического меха-
низма взаимодействия элементарных процессов, формирующих динамику
реальных морских водных объектов?  
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Начнём с проблемы, которая имеет общий практический характер и, в
принципе, вполне решаема. Однако её решение связано с переработкой прак-
тически всех пособий и учебников по океанологии. Наиболее яркий пример её
существования заимствуем у Ю.Н. Жукова (Жуков, 2015). Допустим, что име-
ется два круга, радиусы которых равны 1 и 3 см. Площади этих кругов равны
3,1416 и 28,2744 см2, соответственно. Теперь определим средний радиус и
среднюю площадь круга по формулам арифметического осреднения, которое
применяется при составлении гидрометеорологических пособий и в процессе
климатического анализа. Они равны 2 см и 15,708 см2. Но реальная площадь
круга радиусом 2 см равна 12,5664 см2, а круга с радиусом 2 см площадью
15,708 см2 не существует. Таким образом, при осреднении теряется важней-
шая геометрическая характеристика объекта. Это и есть результат раздельного
осреднения с последующим расчётом среднего значения параметра, нелиней-
но связанного с осредняемыми  исходными величинами. Однако перечень во-
просов, возникающих в связи с проблемой осреднения нелинейно связанных
характеристик, очень широк. 

Отказ от соответствующего осреднения данных наблюдений не решает
этой проблемы. Например, при сравнении результатов расчётов с данными
наблюдений требуется оценить их соответствие. Численные расчёты всегда
подразумевают некоторое осреднение результатов, связанное с совместным
влиянием схемной и параметризованной физической вязкости, с детализацией
задания граничных условий и т.д. Следовательно, сравниваемые результаты
расчётов и данные наблюдений должны быть приведены к некоторому едино-
му знаменателю. Кроме того, в научной литературе часто встречаются попыт-
ки использовать результаты лабораторного моделирования в качестве основы
для построения эмпирических формул параметризации изучаемого процесса. 
К таковым, например, относится процесс турбулентной диффузии загрязняю-
щих веществ в морской среде. Известно, что идентификация процессов диф-
фузии в лабораторной ёмкости и в естественной среде возможна лишь при
отношении масштабов лабораторной модели к масштабам естественного про-
цесса в пределе до 1/400. Поэтому прямое сравнение в данном случае возмож-
но лишь в некотором качественном смысле. А данные наблюдений, проведен-
ных в одной точке в течение нескольких минут, вообще не соответствуют
модельным расчётам.   

Другая проблема, относящаяся к точности статистических оценок, тоже
связана с осреднением результатов измерений. Точность определения средней
величины по результатам измерений случайного нормально распределённого
процесса составляет δ = tσ/√n, где t – критерий Стьюдента, σ – среднеквадра-
тическое отклонение, n – количество данных, участвующих в осреднении. Ор-
битальные скорости измеренного ветрового волнения составляют hω, то есть
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равны произведению высоты волны на её частоту. Поскольку ветровое волне-
ние в океане есть нормально распределённый случайный процесс, то к оценке
средней величины скорости течения в волновом поле применимы правила ста-
тистики. Средняя величина орбитальной скорости волн средней высоты 1м и
при среднем периоде 2сек составляет 1х(2π/2) = 3,14м/с, что близко к вели-
чине σ. При заданной надёжности оценки среднего, равной 0,475 (с довери-
тельной  вероятностью 95 %) t = 1,96. Если n, как принято, считать равным
100, то ошибка определения средней скорости составит около 60 см/с. Это, 
естественно, очень грубая оценка, но при определяемых значениях средней
скорости в пределах нескольких десятков см/с такая точность вряд ли удовле-
творит любого пользователя. Понятно, что  осреднение в процессе численных
расчётов производится по более сложной схеме, но точность модельных рас-
чётов скорости течения, солёности, температуры и уровня моря до сих пор не
оценивается. Нет даже оценок требуемой точности расчётов, на которые сле-
довало бы ориентироваться. Такие оценки проводились в рамках международ-
ной программы WOCE, но касались они только необходимой точности изме-
рений для климатических оценок, но не оценок необходимой точности
математического моделирования.   

Обратимся к проблеме, связанной с осреднением при проведении климати-
ческого анализа  гидрологических фронтов. Использование спутниковых ме-
тодов позволяет более адекватно характеризовать их географическое положе-
ние, которое интересует не только климатологов, но и представителей многих
отраслей морской деятельности. Положение и характеристики гидрологиче-
ских фронтов являются важными показателями формирования климатических
процессов.  Однако спутники дают информацию о распределении температу-
ры и не дают информации о распределении солёности воды в  тонком поверх-
ностном слое водного объекта. В тех случаях, когда важна не столько темпе-
ратура, сколько плотность морской воды, мы снова попадаем в область
ошибок, о которых говорилось выше. В процессе климатического анализа тре-
буется получить некоторое среднее  распределение температуры в области
гидрологического фронта. При наложении изменяющихся во времени и про-
странстве полей происходит размывание изображения. Гидрологический
фронт определяется как область максимальных градиентов температуры на
карте её горизонтального распределения. С одной стороны, принятого мини-
мального значения градиента температуры (или другой характеристики), 
начиная с которого существование фронта можно считать доказанным, пока
не существует. Определение гидрологического фронта условно, так что при-
мем некоторое характерное предельное значение градиента для определения
фронта, которое не будет вызывать сомнений. При размывании осредняемого
изображения горизонтального распределения температуры происходит есте-
ственное понижение значений её горизонтального градиента, что в пределе
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ведёт к исчезновению фронта. Это и понятно: представим себе, что реальное
распределение температуры в зоне гидрологического фронта аппроксимиру-
ется ступенькой Хевисайда, которая, сохраняя свою форму, меняет своё поло-
жение в пространстве в некоторых пределах. В процессе осреднения она
(фронт) растянется и исчезнет, но физически фронт  продолжает существо-
вать. Значит, всё зависит от цели исследования: если нам нужно осреднённое
распределение температуры (распределения  хлорофилла или концентрации
взвеси) для климатических обобщений, то вопросов не возникает. Но если нам
нужен сам гидрологический фронт, то нужно находить соответствующий спо-
соб обработки изображения. Как это связано с применением численного моде-
лирования – другой вопрос: ведь в зоне гидрологического фронта формируют-
ся свои особые процессы взаимодействия океана и атмосферы.  

Рассмотрим некоторые явления, которые трудно адекватно отразить в
рамках современных численных схем. Наиболее сложной с этой точки зрения
является физически адекватная параметризация турбулентного обмена. К со-
жалению, этот вопрос не решён на фундаментальном уровне, поэтому выбор
коэффициентов турбулентной вязкости и диффузии обычно диктуется скорее
требованиями подгонки результатов расчётов под результаты наблюдений, 
чем положениями научного обоснования. Типичным в этом смысле является
использование в численных схемах повышенных значений коэффициентов
вертикальной диффузии температуры и солёности для учёта явления конвек-
ции (Дианский и др., 2013). В классической гидродинамике известна гипотеза
Шмидта, согласно которой коэффициент диффузии является параметром, вы-
полняющим функцию ядра сглаживания решения уравнения диффузии. Сле-
довательно, используя его для учёта конвекции, мы должны заранее предпола-
гать, что определяемая характеристика в соответствующем слое воды будет
если не постоянной по вертикали, то, по крайней мере, слабо или «гладко» 
изменяющейся с глубиной. Но, с другой стороны, хорошо известно, что имен-
но конвекция в верхнем слое океана (моря) ответственна за формирование
ступенчатой структуры вертикального распределения температуры и солёно-
сти (Шумилов и др., 1973). Как такая структура влияет на процессы верти-
кального обмена в реальности и на результаты численных расчётов – пока
можно лишь предполагать. Существует некоторое предельное значение скачка
плотности воды на границе двух слоёв, когда вертикальный поток кинетиче-
ской энергии этих слоёв начинает идти на генерацию внутренних волн, что
подавляет вертикальную диффузию и увеличивает динамическую устойчи-
вость ступенчатой структуры. Такие оценки существуют, в частности, по чис-
лу Ричардсона, но их не применяют при моделировании. Используемые пара-
болические дифференциальные уравнения диффузии тепла и солей в
принципе не имеют решений ступенчатого типа. Но такое решение имеет так
называемое «телеграфное» уравнение, которое получается при комплексных



�
�

350

величинах коэффициента диффузии (Монин, Яглом, 1965; Иваненков, Удо-
венко, 1980). С другой стороны, численное решение уравнений гидродинами-
ки в комплексном пространстве имеет свои сложности. Альтернативы такому
подходу можно было бы обсудить, ибо это не только интересно само по себе, 
но и важно с общей физической точки зрения. Для начала можно было бы
вернуться к изучению процесса конвекции в верхнем слое, который по обще-
му мнению специалистов является наиболее эффективным механизмом верти-
кального обмена. Наиболее полно и последовательно процесс вертикальной
конвекции в верхнем слое океана обсуждается в монографии Булгакова (Бул-
гаков, 1975). Существует ряд публикаций, посвящённых изучению так назы-
ваемой пальчиковой конвекции и других её разновидностей. Результаты экс-
периментов показывают, что конвекция развивается  быстро, однако его связь
с внешними условиями не очевидна (Шумилов и др., 1973). Опыт, накоплен-
ный в процессе экспериментального изучения процессов в верхнем слое, ука-
зывает на возможность послойной аппроксимации турбулентного обмена. В
этом случае турбулентность рассматривается как механизм квази-
изопикнического обмена в зоне ступенчатого строения верхнего слоя. Но та-
кой вариант описания турбулентного обмена существует только на уровне
аналитического идеализированного описания и не используется в рамках опе-
ративного моделирования.       

Следующая проблема касается учёта свойств тонкого поверхностного слоя
океана в процессе его взаимодействия с атмосферой и более глубокими слоя-
ми воды. Наиболее подробно физика тонкого верхнего слоя океана, включая
технические средства отбора поверхностных проб воды и проблемы и методы
математического моделирования этого слоя, обсуждалась в докторской дис-
сертации В.Б. Лапшина (Лапшин, 1999). В частности, им описаны несколько
новых видов конвекции, формирующейся на поверхности океана. Дальнейшее
развитие интереса к тонкому поверхностному слою незаметно перешло в об-
ласть химии и биохимии. Однако по нашему мнению, область, связанная с
проблемой загрязнения природной среды, не исчерпывает практической важ-
ности изучения проблем, непосредственно связанных с взаимодействием ат-
мосферы и океана. Ведь дело не только в удачной параметризации трения вет-
ра, приемлемой с точки зрения применения численных методов расчёта
гидродинамики океана. Это взаимодействие существенно в  широком диапа-
зоне пространственно-временных масштабов. 

Уже упоминались успехи в области применения статистических методов
для прогноза колебаний уровня в прибрежной зоне (Герман, Левиков, 1988). 
Отдавая должное авторам методов, применяемых в этой области, отметим, что
эти успехи в основном касаются прогнозов уровня в точке, в которой установ-
лен измеритель уровня, что даёт возможность формировать временные ряды. 
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Пространственные связи удаётся выделить в исключительно редких случаях. 
Численные методы прогноза уровня моря, в том числе и в прибрежной зоне, 
лишены этого недостатка. Однако в последнее время возникли вопросы, отно-
сящиеся как к физическому пониманию процесса приливов, так и к основным
постулатам их теории. Дело в том, что в истории исследования явления при-
ливов и развития методов их прогнозирования известны ныне забытые методы
кинематического анализа приливов. Не будем вдаваться в обсуждение основ
теории этих методов, но отметим, что в них не постулируется, например, 
необходимость считать амфидромические точки неподвижными. Оказалось, 
что амфидромические точки могут быть подвижными. Согласно динамиче-
ской теории приливов, эти точки являются одним из основных признаков при-
ливных волн, для которых характерны элементы как поступательного, так и
вращательного движения. В   смещении поверхности моря по сложным за-
мкнутым траекториям приливного движения имеются устойчивые (по време-
ни и пространству) точки, в которых это смещение отсутствует – амфидроми-
ческие (узловые) точки. В классической теории они считаются
неподвижными, но оказалось, что в некоторых прибрежных районах со слож-
ной геометрией границ они смещаются в пространстве. Кроме того, принято
говорить о приливных волнах. Всем ясно, что они длинные, поскольку их
длина намного превосходит глубину океана, не говоря уже о море. Однако
фазовая и орбитальная скорости длинных волн должны падать с приближени-
ем к берегу, поскольку уменьшается глубина моря. Это тоже один из основ-
ных признаков длинных волн (Рабинович, 1993). А в приливных «волнах» 
происходит наоборот – скорости с приближением к берегу растут. Так что же
такое приливы? С одной стороны, существование возвращающей силы в при-
ливных движениях бесспорно, что обязательно как признак волнового движе-
ния, а с другой стороны, трудно представить себе длинные волны, ускоряю-
щиеся на мелководье. Если в приливах основной действующей
(возвращающей) силой является гравитация, то в инерционных колебаниях
морских вод, наблюдающихся во всех морях и океанах  существование такой
силы спорно. Результаты работ наших и иностранных специалистов в области
изучения инерционных колебаний указывают на формирование  в верхнем
слое так называемых околоинерционных волн, близких по частоте к инерци-
онным колебаниям, которые изменяют частоту при прохождении через гео-
строфические и вихревые структуры, что отличает их других длинных волн, 
не меняющих частоту даже при отражении от берега. В этой области динами-
ки морских вод накопилось много противоречий, которые следовало бы раз-
решить (Монин и др., 1974).  
Далее, динамикой зоны обрушения ветровых волн занимаются немногие спе-
циалисты, несмотря на огромный практический интерес к этой теме, связан-
ный со строительством береговых сооружений. Эта зона является источником
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ряда явлений, плохо или вообще не изученных в прикладной океанологии. 
Достаточно назвать такие явления как разрывные течения или формирование
при шторме в зоне наката мощных вдольбереговых волн, достигающих в от-
дельных местах амплитуды в несколько метров на периодах в диапазоне от
нескольких секунд до десятков секунд и называемых в Японии абика, а в Ис-
пании – риссага (Рабинович, 1993). Мы не имеем даже карт тех мест на нашем
морском побережье, где такие волны вообще возможны или наблюдались.
Разнообразие подобных явлений велико и всё ещё плохо изучено.

Выше приведен пример нарушения теории длинных волн, каковыми стано-
вятся любые волны на линии берега. Теория требует, чтобы фронт волны, 
набегающей на берег, был параллелен берегу. Так оно обычно и происходит. 
Фотография иллюстрирует явное нарушение этого правила. Может быть, су-
ществует более общее правило, допускающее возможность иного поведения
волнового фронта?

Учёт динамики длинных волн в прибрежных районах морей осуществляет-
ся с учётом свойств, связанных с их отражением от берегов реальной геомет-
рии. Эти особенности учитываются при формировании граничных условий
путём введения множителя, зависящего от частоты отражаемых волн. Резуль-
таты расчётов убедительно показывают, что динамика уровня моря на часто-
тах длинных волн и генерирующих сил, обусловленных действием ветра, су-
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щественно зависит от отражающей способности берега (Рабинович, 1993; 
Герман, Левиков, 1988). Однако результаты численного моделирования дина-
мики окраинных морей рождают сомнения относительно учёта этой зависимо-
сти.                  

Затронута лишь часть проблем современной океанологии. На самом деле
их значительно больше. Некоторые из них рождаются в процессе развития
численных методов решения прикладных задач, представляющих собой мощ-
ный инструмент, позволяющий получить желаемый результат, в общем-то не
тратя силы на его анализ. Но этот результат представляет смесь всех процес-
сов, формирующих его, и, получив «картинку», мы слабо представляем себе, 
что в ней присутствует и как она получена. Чтобы не полагаться на везение, 
нужно держать процесс расчёта под контролем, накапливая опыт аналитиче-
ского осмысления результатов. Современные численные схемы гидродинами-
ческих расчётов очень сложны, тем сложнее анализ в процессе их применения. 
Естественно, нужен обмен опытом, нужно объединение специалистов, реша-
ющих аналогичные задачи. Численные методы дают информацию, имеющую
объём, который на порядки превосходит объём любых современных наблюде-
ний. И эта информация не сохраняется и неизбежно теряется. Нужно усваи-
вать эту информацию, разрушая невидимый барьер, отделяющий численные
расчеты от глубокого аналитического исследования полученных результатов и
от реальной оценки их надёжности. 
�
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Some problems of modern oceanography related to the use of numerical model-
ing and statistical methods for investigation and forecasting of sea water dynamics 
are discussed in view to the possible scientific cooperation.
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