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Введение

Актуальность темы исследования. Исследование ветрового волнения

в океане имеет важное значение с практической точки зрения, в первую очередь,

для обеспечения безопасности судоходства, добычи морских ресурсов и плани

рования инженерных сооружений. Кроме того, многообразие механизмов вза

имодействия ветровых волн с другими компонентами климатической системы

способствует развитию научного интереса к данному явлению на протяжении

последних десятилей. Ветровое волнение оказывает влияние на турбулетность

и формирование структуры верхнего слоя океана, является источником атмо

сферных аэрозолей и может влиять на количественные характеристики тепло-

и газообмена между атмосферой и океаном. Данный процесс может выступать

в качестве индикатора воздействия динамики приводной атмосферы на океан,

в том числе в климатической перспективе.

В настоящее время одним из широко используемых инструментов исследо

вания океана и атмосферы является численное моделирование. Помимо разви

тия параметризаций отдельных физических процессов и оптимизации числен

ных схем в моделях, существует тенденция к увеличению пространственного

разрешения. Однако остается открытым вопрос о том, каким образом и до ка

кой степени увеличение разрешения моделей оказывает влияние на воспроизве

дение средних и экстремальных характеристик ветрового волнения в океанских

бассейнах.

Известно, что межгодовая изменчивость ветрового волнения напрямую

связана с усредненными характеристиками динамики атмосферы. В то же вре

мя волны интегрируют сигналы о процессах различных масштабов в атмосфере

и могут переносить энергию и импульс на большие расстояния. Количественная

оценка относительного вклада атмосферных процессов различных простран

ственно-временных масштабов в формирование средних и экстремальных ха

рактеристик волнения остаются недостаточно изученными. Данная диагности
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ка необходима в том числе для оценки неопределенностей и интерпретации про

гнозов ветрового волнения в будущем климате, поскольку известно, что зональ

ная структура и интенсивность струйных течений и шторм-треков в атмосфере,

а также динамика отдельных атмосферных вихрей воспроизводятся в климати

ческих моделях с разной степенью достоверности.

Среди эффектов, оказываемых ветровым волнением на другие компонен

ты климатической системы, в последние годы все чаще обсуждается роль вет

ровых волн в турбулентном перемешивании в верхнем слое океана. В частно

сти, показано, что учет ветрового волнения в численных океанских моделях

приводит к более корректному воспроизведению характеристик вертикального

перемешивания. Особенно важную роль это играет для тех регионов, где в моде

лях наблюдаются значительные отклонения температуры поверхности океана

и глубины перемешанного слоя от данных натурных наблюдений. Кроме того,

существуют неопределенности в оценках глобального энергетического бюджета

и эффективности перемешивания в океане, что особенно актуально для клима

тических режимов, отличных от современных.

Таким образом, существуют открытые вопросы, связанные как с механиз

мами, определяющими климатическую динамику ветрового волнения, так и с

количественными характеристиками и некоторыми фундаментальными аспек

тами взаимодействия ветровых волн с атмосферой и океаном на различных

масштабах, что обеспечивает актуальность дальнейших исследований в данной

области.

Целью работы является исследование отклика ветрового волнения на

процессы различных пространственно-временных масштабов в атмосфере, а

также роли ветровых волн в вертикальном турбулентном перемешивании в верх

нем слое океана в климатической перспективе.

Для достижения данной цели в работе решались следующие задачи:

1. Построить конфигурации атмосферной и волновой моделей и провести
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долгопериодный высокоразрешающий (14 км) численный эксперимент по

восстановлению характеристик ветрового волнения в северной части Ат

лантического океана.

2. Получить региональную количественную оценку влияния пространствен

ного разрешения атмосферного форсинга на воспроизведение климатиче

ских характеристик ветрового волнения на основе проведенного экспери

мента.

3. Оценить вклад атмосферных процессов различных пространственно-вре

менных масштабов в формирование средних и экстремальных характери

стик ветрового волнения, а также их межгодовой изменчивости.

4. Оценить, каким образом учет ветрового волнения в модели океанской цир

куляции влияет на динамические и термодинамические характеристики

верхнего слоя океана.

5. Оценить отклик вертикальной турбулентной диффузии, индуцированной

ветровыми волнами, на изменение режимов крупномасштабной циркуля

ции атмосферы.

Научная новизна. В работе впервые создана климатология ветрового

волнения для Северной Атлантики для периода 1979-2016 гг. с высоким про

странственным разрешением (14 км) на основе негидростатической атмосфер

ной и спектральной волновой моделей и выполнена количественная оценка вли

яния пространственного разрешения на воспроизведение характеристик ветро

вого волнения. Предложена методика выделения влияния атмосферных про

цессов различных масштабов на формирование ветрового волнения. Получена

количественная оценка вклада синоптических и мезомасштабных процессов, а

также низкочастотной атмосферной изменчивости в формирование климатиче

ской динамики ветрового волнения. На основе идеализированных численных

экспериментов показан отклик ветрового волнения и связанного с ним турбу
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лентного перемешивания в верхнем слое океана на изменение крупномасштаб

ных режимов атмосферной циркуляции.

Теоретическая и практическая значимость работы заключается в

возможности использования полученных результатов при интерпретации буду

щих прогнозов ветрового волнения, что потенциально имеет практическое при

ложение в виде планирования морской инфраструктуры. Полученные в работе

закономерности могут быть использованы при разработке статистических мо

делей для долгосрочных прогнозов волнения.

Методология и методы исследования. В работе использовалась чис

ленная спектральная волновая модель третьего поколения WAVEWATCH III,

модель общей циркуляции океана NEMO, негидростатическая региональная ат

мосферная модель WRF-ARW и атмосферная модель Isca, основанная на систе

ме базовых уравнений. Кроме того, были использованы данные буйковых на

блюдений NDBC и спутниковой альтиметрии Globwave. Для анализа получен

ных результатов применялись стандартные статистические методы. Обработ

ка данных проводилась с использованием языков программирования Fortran,

Python, Matlab, NCAR command language.

Положения, выносимые на защиту:

1. Конфигурации численных моделей для долгопериодного высокоразреша

ющего (14 км) эксперимента во восстановлению характеристик приводно

го ветра и волнения в северной части Атлантического океана.

2. Использование высокого разрешения (14 км) атмосферного форсинга в

спектральной модели волнения приводит к увеличению средних и экстре

мальных высот волн до 15% в субполярной Атлантике.

3. Синоптическая мода атмосферной изменчивости (2-10 суток) определяет

межгодовую изменчивость ветрового волнения в западной части Атлан

тического океана. Существует обратная статистическая связь между ано

малиями высот волн и кинетической энергии вихрей в противоположных
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частях бассейна.

4. При включении ветрового волнения в модель океанской циркуляции мак

симальный отлик океана наблюдается в районах наиболее интенсивных

течений.

5. Изменение режимов крупномасштабной циркуляции атмосферы приводит

к интенсификации и меридиональным сдвигам максимумов вертикальной

турбулентной диффузии, индуцированной ветровым волнением.

Степень достоверности и апробация результатов. Достоверность

полученных результатов обеспечивается сочетанием современных методов гид

родинамического численного моделирования и анализа данных натурных на

блюдений. Используемые методы и рабочие гипотезы не противоречат физиче

ским законам, значимость полученных выводов оценивается с помощью стати

стических методов. В работе приведен подробный анализ возможных неопреде

ленностей, связанных с полученными результатами. Защищаемые положения не

противоречат современным представлениям о динамике океана и атмосферы, а

также материалам опубликованных научных работ по данной тематике.

Основные результаты диссертации докладывались на следующих конфе

ренциях:

Международная научная конференция по прогнозированию и восстановлению

характеристик ветрового волнения «14th International Workshop on Wave

Hindcasting and Forecasting», Ки-Уэст, Флорида, США, ноябрь 2015 г. (уст

ный доклад).

Международная Летняя Суперкомпьютерная Академия, МГУ им. Ломоносова,

Москва, июль 2016 г. (устный доклад).

Международная научная конференция «Наука будущего», Казань, сентябрь 2016

г. (постерный доклад).

Молодежная научная конференция «Комплексные исследования Мирового океа
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на», Москва, апрель 2017 г. (устный доклад).

Семинар группы моделирования океана, Университет Мельбурна, Мельбурн, Ав

стралия, март 2018 г. (устный доклад).

Ежегодная Ассамблея Европейского Геофизического Союза EGU, Вена, Австрия,

апрель 2018 г. (устный доклад).

Международная конференция «Турбулентность, динамика атмосферы и клима

та», посвященная столетию со дня рождения академика А. М. Обухова,

Москва, май 2018 г. (устный доклад).

Международный научный семинар по численному моделированию океана с помо

щью модели NEMO «DRAKKAR 2019». Гренобль, Франция, январь 2019

г. (устный доклад).

Международная научная конференция по ветровому волнению «Waves In Shallow

Water Environment - WISE»: Институт Морских Исследований, Венеция,

Италия, май 2016 г. (постерный доклад); Университет Виктории, Викто

рия, Канада, май 2017 г. (постерный доклад); Саппоро, Япония, май 2019

г. (устный доклад).

Международная научная школа по волнам, турбулентности и неустойчивостям в

геофизике и астрофизике «Waves, Instabilities and Turbulence in Geophysical

and Astrophysical Flows – WITGAF 2019», Каржез, Франция, июль 2019 г.

(постерный доклад).

По теме диссертации опубликовано четыре статьи в журналах, входящих
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North Atlantic with WAVEWATCH III // Ocean Dynamics. 2018. V. 68. P.

1593–1604.

3. Markina M.Y., Studholme J.H., and Gulev S.K. Ocean Wind Wave Climate

Responses to Wintertime North Atlantic Atmospheric Transient Eddies and

Low-Frequency Flow // Journal of Climate. 2019. V. 32. No. 17. P. 5619–5638.

4. Markina M.Y., Gavrikov A., Gulev S. K., 2019: WAVEWATCH III –WRF

high-resolution wind wave hindcast in the North Atlantic: wave model configuration

and wave climate in 1979-2000 // Journal of Physics: Conference Series in

Earth and Environmental Sciences. “Turbulence, Atmospheric Dynamics and

Climate”. V. 231. P. 012035.

Личный вклад автора. В диссертационной работе представлены резуль

таты исследований, вклад автора в которых был ключевым на всех этапах от

постановки задачи до реализации работы. Автором были самостоятельно опре

делены и сформулированы ключевые научные вопросы, разработаны и приме

нены аналитические методы, включая написание и реализацию программных

алгоритмов. Спектральная волновая модель третьего поколения WAVEWATCH

III, разработанная международной группой исследователей и инженеров, была

адаптирована автором для использования ветра высокого разрешения совмест

но с А.В. Бабаниным и Ч. Лиу в рамках стажировки в Университете Мель

бурна. Эксперименты с атмосферной моделью WRF были выполнены в сотруд

ничестве с А.В. Гавриковым. Концепция модельных экспериментов, представ

ленная в Главе 3, а также результаты экспериментов с атмосферной моделью

Isca и океанской моделью NEMO, обсуждаемые в Главе 4, были получены в

сотрудничестве с Д.Х.П. Стадхолмом (Йельский Университет). Анализ резуль

татов моделирования, представленный в диссертационной работе, полностью

выполнен автором. Работа над диссертацией осуществлялась под руководством

член-корр. РАН, д. ф.-м. н. Гулева С.К. Автор также обсуждала промежуточ

ные результаты работы с А.В. Бабаниным (Университет Мельбурна), Б. Барнье
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Глава 1

Современное состояние исследования ветрового

волнения и его взаимодействия с компонентами

климатической системы

1.1. Краткое теоретическое описание ветрового волнения

и его представление в численных спектральных

моделях

В классической гидродинамике при описании движения поверхностных

гравитационных волн жидкость считается несжимаемой, и движение бездивер

гентным [Монин, 1988]. Из данных приближений следует условие потенциаль

ности поля скорости, которое при подстановке в уравнение неразрывности дает

уравнение Лапласа (∇2Φ = 0, где Φ - потенциал скорости). Кроме того, усло

вие потенциальности позволяет получить из уравнений движения Эйлера закон

Бернулли:

𝜕Φ

𝜕𝑡
+

1

2

(︀
𝑢2 + 𝑣2 + 𝑤2

)︀
+

𝑝

𝜌
+ 𝑔𝑧 = 0. (1.1)

На дне океана должно выполняться условие непротекания:

𝜕Φ

𝜕𝑛
= 0. (1.2)

Кинематическое условие на свободной поверхности 𝑧 = 𝜂(𝑥, 𝑦, 𝑡) имеет вид:

𝜕Φ

𝜕𝑥

𝜕𝜂

𝜕𝑥
+

𝜕Φ

𝜕𝑦

𝜕𝜂

𝜕𝑦
− 𝜕Φ

𝜕𝑧
+

𝜕𝜂

𝜕𝑡
= 0. (1.3)

Динамическое условие:

𝑔𝜂 +
𝜕Φ

𝜕𝑡
+

1

2

(︂
𝜕2Φ

𝜕𝑥2
+

𝜕2Φ

𝜕𝑦2
+

𝜕2Φ

𝜕𝑧2

)︂
= 0, (1.4)
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где 𝑡 - время, 𝑢, 𝑣, 𝑤 - компоненты скорости в направлениях 𝑥, 𝑦 и 𝑧, 𝑝 -

давление, 𝜌 - плотность, 𝑔 - ускорение свободного падения, 𝑛 - единичный вектор

нормали к поверхности, 𝑧 = 𝜂(𝑥, 𝑦, 𝑡) - возвышение свободной поверхности. Для

упрощения поставленной задачи часто используется приближение бесконечно

малой амплитуды (для которой скорость частиц воды, возвышение свободной

поверхности и их производные есть малые величины) для плоскопараллельных

движений [Кондрин, 2004].

Одной из важнейших идей для развития современной теории морского вол

нения стало предложенное в 1937 г. В.М. Маккавеевым уравнение энергетиче

ского баланса волн, в котором рост и затухание регулярных волн объясняется

на основе применения закона сохранения энергии [Маккавеев, 1937]. Данные

идеи получили дальнейшее развитие в работах советских ученых и заложили

основу для расчета и прогнозирования высот волн [Крылов, 1956, Шулейкин,

1960]. В работах [Longuet-Higgins and Deacon, 1957, Pierson et al., 1955] было

впервые предложено спектральное представление ветрового волнения, и начи

ная с 60-х годов прошлого века для численного моделирования ветрового вол

нения в океанских бассейнах стали применяться спектральные модели [Gelci

et al., 1957], которые активно развиваются и используются в настоящее время.

В спектральных моделях поверхность океана представлена в виде суперпозиции

синусоидальных волн, каждая из которых характеризуется волновым вектором

k (𝑘=2𝜋/𝜆, где 𝜆 - длина волны) и относительной угловой частотой 𝜎. Относи

тельная (𝜎) и абсолютная (𝜔) угловая частота (в системе отчета, связанной со

средним течением и фиксированной системе отсчета соответственно) связаны

между собой следующим соотношением:

𝜔 = 𝜎 + k ·U , (1.5)

где U - скорость течения.

Большинство прогностических волновых моделей предполагают линейность
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каждой из волновых компонент, и волновые свойства относятся либо к отдель

ной компоненте k=(𝑘𝑥, 𝑘𝑦) либо к паре (𝜎, 𝜃), где 𝜃 – направление волнового

вектора, перпендикулярное фронту распространения волны. Волновое число

(модуль волнового вектора) и угловая частота 𝜎 связаны между собой диспер

сионным соотношением, которое для глубокой воды имеет вид:

𝜎 =
√︀

gk · 𝑡ℎ(𝑘𝑑), (1.6)

где g – ускорение свободного падения, d – средняя глубина.

В спектральных волновых моделях применяется равномерное распределе

ние фаз волновых компонент, и таким образом спектр содержит информацию

только об амплитуде волн. Данные амплитуды переводятся в квадратичные

волновые метрики, которые могут быть представлены через спектральную плот

ность энергии 𝜌𝑤gE(k), импульс 𝑀𝑤(k)=𝜌𝑤𝑔𝐸(k)/𝜎 или действие 𝐴(k)=gE (k)/𝜎,

где 𝜌𝑤 - плотность воды, E(k) - спектр дисперсии возмущений свободной по

верхности. При интегрировании данного спектра можно рассчитать значимую

высоту волны (𝐻𝑠=4
√
𝐸), которая представляет собой одну из важнейших ха

рактеристик, получаемых по результатам численного моделирования.

В основе современных спектральных моделей лежит уравнение баланса

волновой энергии или волнового действия в спектральной форме [Komen et al.,

1994]:

𝑑𝑁(k)

𝑑𝑡
=

𝜕𝑁(k)

𝜕𝑡
+ ∇ · [(𝐶𝑔 + 𝑈𝑎(k))𝑁(k)] + ∇𝑘 · [𝐶𝑘𝑁(k)] = 𝑆𝑡𝑜𝑡(k). (1.7)

В данном случае 𝑁(k) = 𝐴(k)/𝑔 = 𝐸(k)/𝜎 - спектральная плотность вол

нового действия, 𝐶𝑔 =
k(𝜕𝜎𝜕𝑘 )

𝑘 - групповая скорость, 𝑈𝑎(k) - скорость адвекции,

зависящая от профиля течений [Andrews and Mcintyre, 1978], а также от ампли

туд всех волновых компонент [Willebrand, 1975], ∇ · () - классический оператор

дивергенции, ∇𝑘 · () - оператор дивергенции в спектральном пространстве; 𝐶𝑘 –

спектральная скорость адвекции, представляющая собой рефракцию (разворот

фронта волны по направлению к берегу на мелководье) и изменение длины вол

ны («shoaling» в зарубежной литературе), 𝑆𝑡𝑜𝑡 - потоки энергии, вносящие вклад
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в эволюцию ветровых волн. Правую часть уравнения 1.7 можно представить в

виде:

𝑆𝑡𝑜𝑡 = 𝑆𝑖𝑛 + 𝑆𝑑𝑠 + 𝑆𝑛𝑙. (1.8)

Слагаемые в правой части выражения 1.8 представляют собой генерацию

(𝑆𝑖𝑛) и диссипацию (𝑆𝑑𝑠) волновой энергии под воздействием различных процес

сов, а также нелинейные волновые взаимодействия (𝑆𝑛𝑙). Для последнего сла

гаемого 𝑆𝑛𝑙 существует строгое теоретическое описание, основанное на кинети

ческом уравнении [Захаров и Филоненко, 1966, Badulin et al., 2005, Hasselmann,

1962, 1963a,b, Zakharov, 1999, Zakharov et al., 1992], которое однако еще предсто

ит внедрить в модели реальных океанских бассейнов, где в настоящий момент

используются упрощенные схемы [Hasselmann and Hasselmann, 1985, Tolman,

2004, 2013]. Следует отметить, что несмотря на ряд приближений, используемых

при описании роста (𝑆𝑖𝑛) и диссипации (𝑆𝑑𝑠) ветрового волнения в моделях, а

также ограничения, касающиеся непосредственно спектрального описания мор

ской поверхности [Cavaleri, 2006], данный принципиальный подход позволяет

получить достоверное количественное описание основных параметров ветрово

го волнения и широко используется для их диагноза и прогноза в океанских

бассейнах [Абузяров, 1981, Зеленько и др., 2014, Нестеров, 2013, Cavaleri et al.,

2007].

Рост ветровых волн происходит за счет передачи энергии и импульса от

воздушных потоков в атмосфере к морской поверхности посредством давления

воздуха и касательного сдвигового напряжения, возникающего вследствие вер

тикального градиента скорости в пограничных слоях воздуха и воды [Ле Блон

и Майсек, 1981]. Существуют оценки, согласно которым на рост волн идет по

рядка нескольких процентов энергии ветра, диссипируемой в приводном слое,

что составляет в среднем 50 – 70 мВт·м−2 [Голицын, 2009]. Вертикальный тур

булентный поток горизонтальной компоненты импульса на границе океан-атмо
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сфера параметризуется на основе следующего соотношения (например, [Phillips,

1966]):

𝜏 = 𝜌𝑎𝑢′𝑤′ = 𝜌𝑎𝑢
2
* = 𝐶𝐷𝜌𝑎𝑈

2
10, (1.9)

где 𝜏 - напряжение трения,𝑢′, 𝑤′ – пульсации горизонтальной и вертикаль

ной компонент скорости ветра, 𝑢* - динамическая скорость (или скорость тре

ния), 𝜌𝑎 - плотность воздуха, 𝑈10 – скорость ветра на 10 м, 𝐶𝐷 - коэффициент

сопротивления. В общем виде данное соотношение используется при расчете

функции источника волновой энергии в спектральных волновых моделях (сла

гаемое 𝑆𝑖𝑛 в уравнении 1.8; [Janssen, 2004]):

𝐴 =
𝜌𝑎
𝜌𝑤

· 𝛽𝑚𝑎𝑥

𝜅2
𝑒𝑍 · 𝑍4

(︁𝑢*
𝑐

+ 𝑧𝛼

)︁2

· 𝑐𝑜𝑠𝑝𝑖𝑛(𝜃𝑤𝑖𝑛𝑑 − 𝜃𝑤𝑎𝑣𝑒). (1.10)

𝑆𝑖𝑛(𝑘, 𝜃) = 𝐴 · 𝐸(𝑘, 𝜃), (1.11)

где 𝜌𝑎 и 𝜌𝑤 - плотность воздуха и воды соответственно, 𝛽𝑚𝑎𝑥 – безразмер

ный параметр роста волн, 𝜅 – постоянная Кармана, 𝑧𝛼 – коэффициент, зави

сящий от возраста волн, 𝑝𝑖𝑛 – постоянная, контролирующая распределение 𝑆𝑖𝑛

по частотам, 𝑐 – фазовая скорость волн (𝜎/𝑘), 𝜃𝑤𝑖𝑛𝑑 и 𝜃𝑤𝑎𝑣𝑒 – направление вет

ра и волн соответственно, 𝑍 – параметр, рассчитываемый на основе разницы

направлений между ветром и волнами, динамической скоростью ветра, посто

янной Кармана и других параметров, 𝐸(𝑘, 𝜃) – энергетический спектр. Таким

образом, значения компонент скорости ветра на поверхности океана определяют

величину напряжения трения ветра, которое в свою очередь определяет значе

ние коэффициента 𝐴, стоящего перед энергией волн для различных волновых

чисел и направлений 𝐸(𝑘, 𝜃).

Качество результатов моделирования ветрового волнения в значительной

степени определяется качеством используемых данных о приводном ветре и их

пространственным разрешением. В большинстве исследований в качестве гра
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ничных условий для численного моделирования ветрового волнения в реальных

океанских бассейнах используется информация о ветре из атмосферных реана

лизов (например, [Caires and Sterl, 2005, Chawla et al., 2013, Cox and Swail,

2001, Dodet et al., 2010, Rascle and Ardhuin, 2013], которые представляют собой

динамически согласованные поля атмосферных характеристик, основанные на

численных моделях с усвоением данных натурных наблюдений. За последние

два десятилетия, пространственное разрешение атмосферных реанализов уве

личилось с 2 до 0.33∘ и менее, что привело к значительному улучшению каче

ства воспроизведения синоптических процессов в атмосфере (например, [Hodges

et al., 2011, Jung et al., 2006, Tilinina et al., 2014, 2013]), в то время как качество

воспроизведения мезомасштабных атмосферных процессов все еще оставляет

желать лучшего [Condron et al., 2006, Zappa et al., 2014]. Мезомасштабные про

цессы, соответствующие мезо-𝛼 и мезо-𝛽 масштабам [Orlanski, 1975], например,

такие как тропические депрессии, атмосферные фронты, линии шквалов, ме

зомасштабные конвективные системы (MCS) и полярные мезоциклоны в числе

прочего часто ассоциируются с экстремальными погодными условиями и высо

кими скоростями ветра, и значит могут важную роль в формировании ветрового

волнения. Данная закономерность особенно сильно проявляется в прибрежных

районах, где мезомасштабные процессы в значительной степени определяют

поведение мелкомасштабных локальных океанических структур (например, ло

кальные фронтальные зоны) [Colle and Mass, 1998, Mass et al., 2002]. Высокое

разрешение также играет большую роль для интенсивных внетропических цик

лонов [Cavaleri, 2009], характеризующихся высокими скоростями ветра, которые

могут влиять на формирование экстремальных высот волн. В некоторых иссле

дованиях утверждается, что увеличение пространственного разрешения с 80

км до 10-15 км существенно влияет на результат моделирования атмосферных

характеристик, в то время как дальнейшее увеличение разрешения не обяза

тельно вносит существенный вклад [Buckley and Leslie, 2000, Mass et al., 2002,

Mentaschi et al., 2015]. Однако влияние увеличения пространственного разреше
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ния атмосферного форсинга, и в частности воспроизведения мезомасштабных

атмосферных процессов, на качество моделирования ветрового волнения до сих

пор остается недостаточно изученным.

1.2. Формирование климатической динамики ветрового

волнения

Ветровые волны в океане интегрируют сигналы о процессах различных

масштабов в атмосфере [Gulev and Grigorieva, 2006, Mart́inez-Asensio et al., 2016,

Semedo et al., 2014] и могут переносить энергию и импульс на большие расстоя

ния [Ardhuin et al., 2009, Delpey et al., 2010, Snodgrass et al., 1966]. Ветровые вол

ны могут выступать в качестве индикатора климатической изменчивости и ин

тенсивности крупномасштабной динамики атмосферы. Отклик волнового кли

мата на атмосферное воздействие имеет разнообразные проявления, поскольку

волны в открытом океане представляют собой смесь локально формируемых

ветровых волн, а также волн зыби, сформировавшихся в других районах и не

подвергающихся влиянию местных метеорологических условий [Young et al.,

2011]. Таким образом, климатические характеристики ветрового волнения от

ражают как местные тенденции скорости ветра, так и частоту и интенсивность

крупномасштабных атмосферных процессов.

Наиболее интенсивное ветровое волнение в океане наблюдается в областях

с высокими скоростями ветра в средних широтах. В общем случае это объяс

няется динамикой шторм-трека 1, связанного с областями сильной бароклинно

сти в атмосфере и определяемой поведением струйных течений. В большинстве
1 В данной работе под шторм-треком понимается регион с высокой активностью бароклинных волн в

атмосфере в средних широтах [Blackmon, 1976, Blackmon et al., 1977]; в данном случае шторм-трек опреде

ляется как область с наибольшими значениями стандартных отклонений аномалий геопотенциальных высот

в средней тропосфере (500гПа), отфильтрованных для синоптического диапазона изменчивости. В случае

использования других определений об этом отдельно упоминается в тексте. Для обозначения отдельных

траекторий в работе используется термин «траектории циклонов».
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работ на данную тему показана прямая статистическая связь между клима

тической динамикой ветрового волнения и значениями крупномасштабных ат

мосферных индексов (например, [Camus et al., 2014, Shimura et al., 2013, The

WASA Group, 1998], характеризующих крупномасштабные градиенты давления

и соответственно среднее состояние атмосферы; также в отдельных работах вы

явлена связь между межгодовой изменчивостью высот волн и непосредственно

интенсивностью шторм-трека [Lozano and Swail, 2002].

Сдвиг шторм-трека в сторону полюса в северном полушарии является од

ним из наиболее широко обсуждаемых климатических изменений (например,

[Booth et al., 2017, Tamarin-Brodsky and Kaspi, 2017]), выявленных как в дан

ных наблюдений [Bender et al., 2012], так и в численных экспериментах по вос

произведению потепления климата в будущем времени [Bengtsson et al., 2006,

Fan et al., 2013, Mbengue and Schneider, 2017, Pinto et al., 2007, Woollings and

Blackburn, 2012, Woollings et al., 2012]. В основе данного сдвига лежит отклик

на изменение меридионального градиента температуры воздуха в тропосфере

и связанного с ним вертикального сдвига скорости ветра. Кроме того, наблюда

ется сдвиг струйного течения в сторону полюса [Woollings and Blackburn, 2012],

а также усиление и сдвиг в сторону полюса (и вверх) максимума кинетической

энергии вихрей и потока импульса [Lorenz and DeWeaver, 2007]. В работе [Yin,

2005] получено, что западные ветры в средних широтах также демонстрируют

сдвиг в сторону полюса. Средние оценки по ансамблю климатических моделей

показывают усиление активности шторм-трека в восточной части Северной Ат

лантики, при усилении активности бароклинных волн в атмосфере до 5%-8% к

концу 21 века [Ulbrich et al., 2013, 2008]. Однако, между моделями существует

значительный разброс [Harvey et al., 2012, Zappa et al., 2013]. Неопределенности

в изменчивости шторм-трека отражаются в воспроизведении ветрового волне

ния и таким образом ограничивают достоверность прогнозов волнового климата

в будущем времени [Fan et al., 2013, Hemer et al., 2013].

Вне средних широт климатическая динамика ветрового волнения может
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определяться другими типами атмосферных процессов. Так, в тропических ши

ротах в летнее время общее пространственное распределение высот волн опре

деляется пассатными ветрами, и кроме того, может локально зависеть от ин

тенсивности и частоты тропических циклонов (например, [Phibbs and Toumi,

2014, Teague et al., 2007], для которых в ряде работ прогнозируется увеличение

интенсивности и уменьшения частоты возникновения в течение 21 века (напри

мер, [Bender et al., 2010, Knutson et al., 2013, Studholme and Gulev, 2018]. Для

внетропических широт в последние десятилетия в ряде работ было выявлено

увеличение средних и экстремальных высот волн в зимний и летний период

[Waseda et al., 2018, Young et al., 2011, Young and Ribal, 2019], также в тече

ние 21 века прогнозируется увеличение высот волн в субполярных и полярных

широтах [Casas-Prat et al., 2018, Khon et al., 2014]. Прогнозируемые изменения

объясняются многосторонним откликом волн одновременно на сокращение пло

щади морских льдов, а также изменения в скоростях приводного ветра.

Относительный вклад атмосферных процессов различных пространственно

временных масштабов, и в частности, вклад низкочастотной и синоптической

изменчивости в формирование климатической динамики ветрового волнения,

является критически важным при обсуждении прогнозов для ветровых волн в

будущем климате. В частности, остается нерешенным вопрос о том, насколько

хорошо в климатических моделях CMIP5 представлено поведение отдельных

атмосферных вихрей. Так, большинство моделей достоверно воспроизводят ко

личество внетропических циклонов, однако в большинстве из них шторм-трек

имеет либо слишком зональную структуру, либо смещен на юг в центральной

части Северной Атлантики [Zappa et al., 2013]. Модели CMIP5 также склонны

недооценивать интенсивность циклонов, особенно в зимний сезон [Zappa et al.,

2013]. Неопределенности в оценках циклонической активности в Северном полу

шарии достигают наибольших значений в восточной части Северной Атланти

ки, где в 40% моделей CMIP5 отклик интенсивности шторм-трека на заданные

сценарии потепления климата превышает половину межгодовой изменчивости
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[Harvey et al., 2012]. В частности, прогнозы по различным моделям не всегда

согласуются для района к югу от Исландии, где наблюдаются максимальные

климатологические значения высот волн.

1.3. Ветровое волнение как компонент климатической

системы

Ветровое волнение все чаще признается фундаментальным процессом для

климатической системы в широком диапазоне пространственных и временных

масштабов, поскольку оказывает влияние на изменение величин потоков теп

ла и импульса между океаном и атмосферой, является источником атмосфер

ных аэрозолей, формирующихся через пузыри и брызги при обрушении волн,

влияет на формирование и разрушение морского льда, а также тесно связа

но с процессами турбулетного перемешивания в верхнем слое океана [Cavaleri

et al., 2012]. Все это находит отражение в развитии численного моделирования

взаимодействия волн с другими компонентами климатической системы: в на

стоящее время происходит объединение волновых моделей с моделями общей

циркуляции океана (например, [Bennis et al., 2011, Mellor et al., 2008, Sullivan

and McWilliams, 2010], а также разрабатываются модели динамики ветрового

волнения для областей, частично покрытых льдом [Meylan et al., 2014, Wang

and Shen, 2010]. Учет ветрового волнения в объединенных моделях океана и

атмосферы приводит к улучшению качества оперативных прогнозов погоды,

[Janssen, 2004, Janssen et al., 2013, Janssen, 2012], и поэтому блок ветрового вол

нения, наряду с атмосферой, океаном и льдом, является одним из компонентов

объединенной модели Земной системы [Janssen and Bidlot, 2018].

При учете волн в объединенных численных моделях, одним из важнейших

следствий для динамики атмосферы является более корректное вопроизведе

ние температуры в поверхностном слое океана, проявляющееся в частности в

уменьшении отклонений вертикального профиля температуры в результатах
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моделирования от данных натурных наблюдений, наблюдаемого на глобальном

масштабе [Babanin et al., 2009, Breivik et al., 2015, Stoney et al., 2018]. Более

достоверное воспроизведение температуры поверхности океана (ТПО) приво

дит к получению более корректных значений потоков тепла и импульса между

океаном и атмосферой, что положительно сказывается на воспроизведении мус

сонов [Song et al., 2012, Zou et al., 2017] и тропических циклонов [Aijaz et al.,

2017, Fan et al., 2009a,b, Li et al., 2014], и в частности, их интенсивности [Stoney

et al., 2017, Zambon et al., 2014].

Как было сказано выше (раздел 1.2), пространственное распределение вы

сот волн на глобальном масштабе определяется главным образом крупномас

штабной циркуляцией атмосферы и процессами синоптических масштабов (𝐿 ∼

102...103 км и 𝑇 ∼ 100 суток), в то время как сами по себе поверхностные грави

тационные волны относятся к мелкомасштабным движениям (𝐿 ∼ 10−1...103 м;

𝑇 ∼ 10 с...100 суток) [Монин, 1982]. Таким образом, ветровое волнение напря

мую не может оказывать значительного влияния на динамику окена на масшта

бах больше высоты волны (𝐻𝑠). Однако связанный с ветровыми волнами дрейф

Стокса, который представляет собой разницу между Лагранжевыми и Эйлеро

выми скоростями перемещения частиц воды [Stokes, 1847], проникает на глубину

порядка половины длины волны (∼ 𝜆/2). Для постоянной плотности уравнение

Навье-Стокса (нормированное на плотность) принимает вид [Leibovich, 1980]:

𝜕𝑢

𝜕𝑡
+𝑢 ·∇𝑢+ 2Ω×𝑢+ 2Ω×𝑢𝑠 +∇(𝜋+𝑢 ·𝑢𝑠) = 𝑢𝑠× (∇×𝑢) + 𝜈∇2𝑢, (1.12)

𝜋 =
1

𝜌
𝑃 − 1

2
𝑢𝜉

2 + (Ω× 𝜉) · 𝑢𝜉, (1.13)

где 𝑢 - скорость, Ω - угловая скорость вращения Земли, 𝑢𝑠 - дрейф Стокса,

𝜈 - коэффициент кинематической вязкости, 𝜉 - вертикальное смещение относи

тельно среднего уровня, 𝑃 - давление жидкости. Первое слагаемое в правой

части - «сила завихренности», которую можно представить как 𝑢𝑠 × 𝜔 (где

𝜔 = ∇×𝑢 - завихренность), - существует только в присутствии дрейфа Стокса
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в уравнении движения. Таким образом, работа дрейфа Стокса против верти

кального сдвига скоростей течений деформирует значения абсолютной завих

ренности в горизонтальные вихри, представляющие собой циркуляцию Лэнгмю

ра [Craik and Leibovich, 1976, McWilliams et al., 1997, Teixeira and Belcher, 2002],

вертикальные масштабы которой в открытом океане могут достигать десятков

метров. В работе [Belcher et al., 2012] показано, что циркуляция Лэнгмюра яв

ляется важным недооцененным источником вертикального перемешивания в

океане, и ее учет в моделях приводит к уменьшению отклонений температу

ры поверхности океана и глубины перемешанного слоя относительно натурных

данных [Breivik et al., 2015, Fan and Griffies, 2014, Li et al., 2016, 2017, Noh

et al., 2016]. Впоследствие для представления данного процесса в океанских

моделях было предложено множество параметризаций, многие из которых ос

нованы на исследованиях с помощью моделирования больших вихрей ("large

eddy simulation"в зарубежной литературе [Ali et al., 2019, Grant and Belcher,

2009, Harcourt and D’Asaro, 2008, McWilliams et al., 1997, Skyllingstad and Denbo,

1995, Van Roekel et al., 2012]). Кроме того, показано, что наличие циркуляции

Лэнгмюра приводит к усилению бароклинной неуйстойчивости в субмезомас

штабных фронтальных зонах в океане [Suzuki et al., 2016].

Помимо циркуляции Лэнгмюра, существует также ряд других механизмов,

с помощью которых волны влияют на перемешивание в верхнем слое океана.

Так, измерения и численные эксперименты показывают, что сильная генера

ция турбулентности происходит через обрушения гребней волн, что затрагива

ет масштаб порядка высоты волны (∼ 𝐻𝑠), однако не является доминирующим

процессом в более глубоких слоях [Melville et al., 2002, Sullivan et al., 2007,

Terray et al., 1996]. Слагаемое (2Ω × 𝑢𝑠) в уравнении 1.12, представляющее

собой воздействие силы Кориолиса на дрейф Стокса, также приводит к изме

нению структуры завихренности в верхнем слое океана и таким образом явля

ется дополнительным источником вертикального перемешивания [Hasselmann,

1970]. Кроме того, предложен механизм формирования турбулентности за счет
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связанных с ветровыми волнами орбитальных движений частиц воды [Babanin,

2006]. Данный механизм основан на предположении о том, что приближение

невязкой и несжимаемой жидкости и потенциальности движения не всегда со

блюдается в реальном океане, и находит подтверждение в экспериментальных

исследованиях [Babanin et al., 2005, Babanin, 2006], а также в свидетельствах об

улучшении воспроизведения перемешивания в открытом океане в случае учета

данного механизма при численном моделировании [Wu et al., 2015].

Все вышеперечисленные процессы вносят вклад в формирование турбулет

ности в верхнем слое океана, и их включение в модели приводит к улучшению

воспроизведения характеристик вертикального перемешивания в верхнем слое

океана. В работе [Wunch and Ferrari, 2004] поднимается вопрос о неопределенно

стях в оценке глобального энергетического бюджета и эффективности переме

шивания в океане, которые являются особенно актуальными при исследовании

климатических режимов, отличных от современных [Ivey et al., 2008].

Таким образом, несмотря на значительный прогресс в исследованиях вет

рового волнения, остаются открытые вопросы, связанные как с механизмами,

определяющими климатическую динамику ветрового волнения, так и с количе

ственными характеристиками и некоторыми фундаментальными аспектами вза

имодействия ветровых волн с атмосферой и океаном на различных масштабах,

что обеспечивает актуальность дальнейших исследований в данной области.

Для исследования отклика верхнего слоя океана на процессы различных

пространственно-временных масштабов в атмосфере в работе использована иерар

хия атмосферных моделей. Так, для оценки влияния мезомасштабных процес

сов и роли пространственного разрешения атмосферного форсинга в воспроиз

ведении ветрового волнения в реальном океанском бассейне (Глава 2) исполь

зуется негидростатическая региональная атмосферная модель с современными

представлениями о параметризациях процессов конвекции, микрофизики обла

ков и с высоким пространственным разрешением. Для исследования вопроса об

относительной роли атмосферных процессов различных масштабов в формиро
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вании климатической динамики ветрового волнения (Глава 3) используются

данные атмосферного реанализа, основанного на глобальной спектральной гид

ростатической атмосферной модели, объединенной с полноценной моделью оке

ана. И наконец для исследования роли ветровых волн в контексте глобального

климата и формировании динамической и термодинамической структуры океа

на, а также отклика вертикального турбулентного перемешивания, вызванного

ветровым волнением, на изменение крупномасштабной динамики атмосферы

(Глава 4), в работе использована относительно простая атмосферная модель,

которая основана на базовой системе уравнений гидродинамики (так называе

мых примитивных уравнениях) и использующей наиболее простое представле

ние океана и конвекции в атмосфере.
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Глава 2

Влияние характеристик атмосферного форсинга

на воспроизведение динамики ветрового

волнения в спектральной модели

2.1. Введение

В последние годы для анализа изменчивости волнового климата и оцен

ки статистики экстремальных волн используются глобальные и региональные

ретроспективные прогнозы ветрового волнения, полученные с помощью числен

ных моделей [Caires and Sterl, 2005, Chawla et al., 2013, Cox and Swail, 2001, Guo

and Sheng, 2015, Rascle and Ardhuin, 2013]. Ключевым фактором, определяю

щим достоверность данных прогнозов, является пространственное разрешение

и качество граничных условий (атмосферного форсинга): поскольу передача

импульса от ветра к поверхности океана является главным источником энергии

для образования волн, то неточности в полях ветра наследуются в результатах

моделирования волнения [Cavaleri, 2009]. На втором и третьем местах находят

ся используемые в волновых моделях схемы параметризации основных физиче

ских процессов, а также численные схемы, используемые при интегрировании

уравнения волнового действия [Ardhuin et al., 2010, 2011, Bidlot et al., 2007].

Помимо самого по себе пространственного разрешения, негидростатиче

ские эффекты, связанные с явной формой записи уравнения движения для

вертикальной координаты в моделях, также могут оказывать влияние на вос

произведение приземного ветра. В этом отношении открываются перспективы

использования региональных негидростатических атмосферных моделей в каче

стве источника форсинга волновых моделей. Однако для применения региональ

ных атмосферных моделей в этом качестве требуется серьезный анализ влияния
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граничных условий на качество воспроизведения атмосферных характеристик,

что особенно важно при проведении долгосрочных численных экспериментов.

Использование высокоразрешающего атмосферного форсинга приводит к

изменению пространственной структуры приводного ветра, а также средних и

экстремальных значений. Для корректного воспроизведения ветрового волне

ния с новым атмосферным форсингом необходима определенная корректиров

ка в конфигурации спектральной волновой модели, в частности это касается

используемой в данной работе модели WAVEWATCH III [The WW3DG, 2016].

Главной целью Главы 2 является оценка влияния использования высокого

разрешения в численных моделях на воспроизведение ветро-волновых характе

ристик на примере акватории северной части Атлантического океана. В част

ности, решаются следующие задачи:

1. Разработать устойчивые конфигурации атмосферной и волновой моделей

для проведения долгопериодных численных экспериментов по восстанов

лению ветро-волновых характеристик с высоким пространственным раз

решением.

2. Выполнить диагностику средних и экстремальных характеристик ветро

вого волнения по результатам высокоразрешающего численного экспери

мента.

3. Проанализировать, каким образом использование атмосферного форсин

га высокого разрешения влияет на воспроизведение средних и экстремаль

ных характеристик ветрового волнения и их межгодовой изменчивости в

численной спектральной модели.

Результаты, представленные в данной главе и соответствующих публика

циях, представляют собой первую известную автору успешную попытку прове

дения долгопериодных (37 лет: 1979-2016 гг.) высокоразрешающих численных
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экспериментов с использованием ветра из негидростатической модели атмосфе

ры в качестве форсинга спектральной волновой модели для такой обширной

акватории, как северная часть Атлантического океана.

В разделе 2.2 описываются конфигурации атмосферной и волновой моде

лей, разработанные для проведения высокоразрешающего численного экспери

мента, а также их валидация. В разделе, посвященном атмосферной модели, де

лается акцент на эффект от процедуры спектральной релаксации, необходимой

при проведении долгопериодных экспериментов. В разделе, посвященном вол

новой модели, особое внимание уделяется адаптации модели к использованию

ветра высокого разрешения из атмосферной модели. В разделе 2.3 обсуждаются

локальные эффекты от использования высокого разрешения в моделях, а так

же различия в климатологии средних значений и экстремальных высот волн.

В разделе 2.4 обсуждаются основные выводы Главы 2.

2.2. Конфигурация численных модельных экспериментов

В таблице 2.1 показаны особенности проведенных экспериментов: АТМ и

ВВ обсуждаются в разделах с описанием конфигурации атмосферной и волно

вой моделей соответственно; СА основан на конфигурациях моделей, получен

ных в экспериментах АТМ и ВВ. Валидация экспериментов АТМ и ВВ прово

дилась путем сравнения результатов моделирования (скоростей ветра на 10 м и

высот волн) с треми массивами натурных данных: реанализом ERA-Interim [Dee

et al., 2011], спутниковой альтиметрии GLOBWAVE [http://globwave.ifremer.fr] и

данными Национального центра данных буев NDBC [http://www.ndbc.noaa.gov/].

При валидации были использованы буи, предоставляющие информацию как о

скорости ветра, так и высотах волн, используемые данные имели временную

дискретность от 1 до 6 часов. Для получения наиболее надежной выборки бы

ли использованы только те буи, где доля непропущенных значений превышает

70%. Детальная валидация результатов численных экспериментов с использо
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Таблица 2.1. Описание численных экспериментов с атмосферной и волновой моделями.

Эксперимент Назначение

Особенности

экспериментов

с атмосферной

моделью WRF

Особенности

экспериментов

с волновой моделью

WAVEWATCH III

АТМ
Разработка конфигурации

атмосферной модели

Тестирование

спектральной

релаксации

Стандартная функция

источников и стоков

волновой энергии ST4

ВВ
Разработка конфигурации

волновой модели

Использование

спектральной

релаксации

Адаптация функции

источников и стоков

волновой энергии ST6

СА
Итоговый долгопериодный

расчет для 1979-2016 гг.

Использование

спектральной

релаксации

Адаптированная

функция источников

и стоков энергии ST6

ванием всех трех массивов данных проводилась для 2010 года.

При сравнении с данными спутниковой альтиметрии в качестве диагности

ки были использованы нормализованные отклонения скоростей ветра и высот

волн:

𝑁𝐵𝐼𝐴𝑆 =
(𝑦 − 𝑥)√︁
1
𝑛

∑︀𝑛
𝑖=1 𝑥

2
𝑖

, (2.1)

где 𝑦 - результаты моделирования, 𝑥 – спутниковые данные, 𝑛 - количество

точек. Данная диагностика использутся при стандартных процедурах калиб

ровки результатов моделирования относительно данных спутниковых наблюде

ний [Ardhuin et al., 2010]. Предварительно данные альтиметрии были сглажены

вдоль траекторий движения спутника с использованием скользящего среднего

по 5 точкам [Stopa et al., 2016]. Результаты моделирования были соотнесены

с данными альтиметра с использованием билинейной интерполяции, для сопо

ставления по времени было использовано пороговое значение 30 минут.

Начало экспериментов АТМ и ВВ - 00:00 часов 1 января 2010 года, и далее

эксперимент продолжался непрерывно для 1 года с временной дискретностью

выходных данных 3 часа. Начало эксперимента СА - 00:00 часов 1 января 1979

года, и далее эксперимент продолжался непрерывно для 37 лет с временной
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дискретностью выходных данных 3 часа. Для исследования влияния простран

ственного разрешения на характеристики ветрового волнения для эксперимен

тов АТМ и СА были выполнены по две реализации с пространственным раз

решением 0.7∘ (низкое разрешение, далее называемое НР) и 0.125∘ (высокое

разрешение, далее называемое ВР). Период разгона волновой модели (первые

семь суток) во всех случаях исключен из дальнейшего анализа.

При обсуждении экстремальных значений в Главе 2 используются значе

ния 95-го персентиля эмпирического распределения анализируемой характери

стики.

2.2.1. Конфигурация атмосферной модели

В данном исследовании была использована версия 3.8.1 региональной негид

ростатической атмосферной модели WRF-ARW (далее называемая WRF) [Skamarock

et al., 2008], где используется вертикальная орографическая 𝜂-координата, свя

занная с гидростатическим давлением и рельефом:

𝜂 =
𝑝𝑑ℎ − 𝑝𝑑ℎ𝑡

𝜇𝑑
, (2.2)

где 𝜇𝑑 - масса сухого воздуха внутри вертикального столба в модельном домене

(𝑥, 𝑦), 𝑝𝑑ℎ и 𝑝𝑑ℎ𝑡 - гидростатическое давление в данной точке и на верхней гра

нице области в сухой атмосфере. Таким образом, переменные записываются в

виде:

V = 𝜇𝑑v = (𝑈, 𝑉,𝑊 ), (2.3)

Ω = 𝜇𝑑�̇�, (2.4)

Θ = 𝜇𝑑𝜃. (2.5)
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v = (𝑢, 𝑣, 𝑤) - ковариантные скорости в горизональных и вертикальном на

првалениях соответственно, 𝜔 = �̇� – контравариантная вертикальная скорость,

𝜃 – потенциальная температура. Система уравнений Эйлера в дивергентной

(потоковой) форме с учетом влажности представлена в модели в следующем

виде:

𝜕𝑈

𝜕𝑡
+ (∇ · V𝑢) + 𝜇𝑑𝛼

𝜕𝑝

𝜕𝑥
+

𝛼

𝛼𝑑

𝜕𝑝

𝜕𝜂

𝜕𝜑

𝜕𝑥
= 𝐹𝑈 , (2.6)

𝜕𝑉

𝜕𝑡
+ (∇ · V𝑣) + 𝜇𝑑𝛼

𝜕𝑝

𝜕𝑦
+

𝛼

𝛼𝑑

𝜕𝑝

𝜕𝜂

𝜕𝜑

𝜕𝑦
= 𝐹𝑉 , (2.7)

𝜕𝑊

𝜕𝑡
+ (∇ · V𝑤) − 𝑔

[︂(︂
𝛼

𝛼𝑑

)︂
𝜕𝑝

𝜕𝜂
− 𝜇𝑑

]︂
= 𝐹𝑊 , (2.8)

𝜕Θ

𝜕𝑡
+ (∇ · V𝜃) = 𝐹𝜃, (2.9)

𝜕𝜇𝑑

𝜕𝑡
+ (∇ · V) = 0, (2.10)

𝜕𝜑

𝜕𝑡
+ 𝜇−1

𝑑 [(V · ∇𝜑) − 𝑔𝑊 ] = 0, (2.11)

𝜕𝑄𝑚

𝜕𝑡
+ (∇ · V𝑞𝑚) = 𝐹𝑄𝑚

, (2.12)

где 𝐹* - все члены с источниками и ускорением Кориолиса, 𝜑 = 𝑔𝑧 - гео

потенциал, 𝑝 – давление, 𝑞𝑚 - общее отношение массы влаги к полной мас

се воздуха, 𝑄𝑚 - генерализованная переменная для влажности 𝛼𝑑 = 1/𝜌𝑑 –

удельный объем сухого воздуха, 𝛼 - удельный объем воздуха, содержащего

водяной пар и гидрометеоры 𝛼 = 𝛼𝑑(1 + 𝑞𝑣 + 𝑞𝑐 + 𝑞𝑟 + 𝑞𝑖 + ...)−1, где 𝑞* - от

ношение смеси водяного пара, облачности, дождя, льда и т. д. Аналогично

𝜃𝑚 = 𝜃(1 +
(︁
𝑅𝑣

𝑅𝑑

)︁
𝑞𝑣) ≈ 𝜃(1 + 1.61𝑞𝑣), 𝑄𝑚 = 𝜇𝑑𝑞𝑚, 𝑞𝑚 = 𝑞𝑣, 𝑞𝑐, 𝑞𝑖... . Также
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используется диагностическое уравнение:

𝜕𝜑

𝜕𝜂
= −𝛼𝑑𝜇𝑑, (2.13)

и уравнение состояния для полного давления (сухого воздуха и водяного пара):

𝑝 = 𝑝0

(︂
𝑅𝑑𝜃𝑚
𝑝0𝛼𝑑

)︂𝛾

. (2.14)

В уравнениях 2.6 – 2.10 приняты следующие обозначения:

∇ · V𝑎 =
𝜕(𝑈𝑎)

𝜕𝑥
+

𝜕(𝑉 𝑎)

𝜕𝑦
+

𝜕(Ω𝑎)

𝜕𝜂
, (2.15)

V · ∇𝑎 = 𝑈
𝜕𝑎

𝜕𝑥
+ 𝑉

𝜕𝑎

𝜕𝑦
+ Ω

𝜕𝑎

𝜕𝜂
, (2.16)

где 𝑎 – переменная в общем виде, 𝛾 =
𝑐𝑝
𝑐𝑣

= 1.4 – показатель адиабаты, 𝑅𝑑 –

универсальная газовая постоянная для сухого воздуха, 𝑝0 –давление на нулевом

уровне (как правило используется значение 105 Па).

В таблице 2.2 представлены конфигурации модели для проведенных экс

периментов в высоком и низком разрешениях. Параметр шероховатости над

океаном определяется в зависимости от ветра на поверхности океана согласно

формуле Чарнока [Charnock, 1955]. Для параметризации потоков на границе

океан-атмосфера используется схема COARE 3 [Fairall et al., 2003]. Численные

эксперименты выполнены для акватории северной части Атлантического океана

(20∘ - 80∘ с. ш., 90∘ з.д.-20∘ в.д., рис. 2.3). В качестве граничных условий в ат

мосферной модели используются данные атмосферного реанализа ERA-Interim

[Dee et al., 2011], широко применяемого для анализа климатической изменчи

вости [Stopa and Cheung, 2014], а также для форсинга глобальных океанских

моделей [Balmaseda et al., 2015].

Во всех экспериментах в атмосферной модели было задано 50 вертикаль

ных 𝜂-уровней с верхним уровнем на высоте 50 гПа и нижним уровнем, нахо

дящихся у поверхности моря на высоте около 10 метров.
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Таблица 2.2. Конфигурация модели WRF в экспериментах с высоким (ВР) и низким (НР)

пространственным разрешением

Конфигурация HP BP
Пространственное

разрешение
0.7∘ (∼80 км) 0.125∘ (∼14 км)

Количество

вертикальных уровней
50

Схема

параметризации

микрофизики
WSM3 [Hong et al., 2004] WSM6 [Hong and Lim, 2006]

Схема

параметризации

облачности
Kain-Fritsch [Kain, 2004, Kain and Fritsch, 1990]

Схема

параметризации

планетарного

пограничного

слоя (ППС)

YSU [Hong et al., 2006]

Схема

поверхностного

слоя
MM5 [Beljaars, 1995]

Схема

параметризации

радиации

(коротко- и

длинноволновой)

RRTMG [Iacono et al., 2008]
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2.2.2. Спектральная релаксация в атмосферной модели

Главной особенностью численных экспериментов с атмосферной моделью,

необходимой для проведения долгопериодного (более 1 недели) эксперимента,

является использование техники спектральной внутренней релаксации («spectral

nudging» в зарубежной литературе; [von Storch et al., 2000]). Данный алгоритм

позволяет удерживать крупномасштабную динамику атмосферы максимально

близко к задаваемым граничными условиями, и в то же время воспроизводить

мезомасштабную динамику атмосферы, отсутствующую в реанализе за счет

низкого пространственного разрешения. Данная процедура часто называется в

литературе динамическим масштабированием («dynamical downscaling» в зару

бежной литературе).

Алгоритм спектральной релаксации позволяет внести поправку для круп

номасштабной динамики внутри вычислительного домена применительно к за

данным граничным условиям. Процедура состоит во внедрении дополнительно

го члена в соотношение для производной прогностической переменной по вре

мени, приводящего к релаксации решения уравнения модели до значений, соот

ветствующих внешнему вычислительному домену (в данном случае реанализу

ERA-Interim) для выбранного спектрального диапазона [Miguez-Macho et al.,

2004]:

𝑑𝑄

𝑑𝑡
= 𝐿(𝑄) −

∑︁
|𝑛≤𝑁 |

∑︁
|𝑚≤𝑀 |

𝐾𝑚𝑛(𝑄𝑚𝑛 −𝑄𝑜𝑚𝑛)𝑒𝑖𝑘𝑚𝑥𝑒𝑖𝑘𝑛𝑦, (2.17)

где 𝑄 – переменная, для которой применяется алгоритм релаксации, 𝐿 –

оператор модели, 𝑄0– значение переменной во внешнем домене, 𝑄𝑚𝑛 и 𝑄𝑜𝑚𝑛 -

спектральные коэффициенты для 𝑄 и 𝑄0 соответственно. Коэффициенты ре

лаксации могут отличаться для 𝑚 и 𝑛 (волновые числа в направлениях 𝑥 и 𝑦

соответственно), а также для различных высот; 𝑘𝑚 и 𝑘𝑛 представляют собой

волновые числа и зависят от размеров домена, 𝐷𝑥 и 𝐷𝑦, и описываются следу
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ющим соотношением:

𝑘𝑚 =
2𝜋𝑚

𝐷𝑥
; 𝑘𝑛 =

2𝜋𝑛

𝐷𝑦
. (2.18)

Спектральное разложение применяется к полю (𝑄−𝑄0), которое является ква

зипериодическим, со значениями около границ близкими к нулю. Член релакса

ции (второе слагаемое в правой части в уравнении (2.17):
∑︀

|𝑛≤𝑁 |
∑︀

|𝑚≤𝑀 |𝐾𝑚𝑛(𝑄𝑚𝑛−

𝑄𝑜𝑚𝑛)𝑒𝑖𝑘𝑚𝑥𝑒𝑖𝑘𝑛𝑦) с коэффициентами для выбранного спектрального диапазона

трансформируется из пространства волновых чисел в физическое пространство

и добавляется к производной прогностической переменной 𝑄 по времени. Про

цедура релаксации затрагивает только тот же спектральный диапазон, что пе

ременная 𝑄.

В данном исследовании процедура спектральной релаксации была исполь

зована для зональной и меридиональной компонент ветра, температуры возду

ха и аномалии высоты геопотенциала. Интенсивность спектральной релаксации

играет важную роль, поскольку излишне высокие значения могут привести к

недооценке экстремальных событий. В данной работе для интенсивности спек

тральной релаксации были использованы значения аналогично используемым

в работах [Glisan et al., 2013, Otte et al., 2012, Tang et al., 2017].

Применение спектральной релаксации к вычислительному домену моде

ли осуществляется для определенного диапазона длин волн и от верхнего до

определенного пользователем вертикального уровня. В работе спектральная ре

лаксация была использована для длины волны более 1100 км: более крупные

атмосферные возмущения соответствуют граничным условиям (т.е. в данном

случае реанализу ERA-Interim), в то время как динамические процессы мень

шего масштаба рассчитываются с помощью динамического ядра WRF. Выбор

порогового значения длины волны главным образом обусловлен пространствен

ным разрешением реанализа ERA-Interim (0.7∘), что позволяет модели достаточ

но точно воспроизвести динамику атмосферы в масштабах до 1100 км. Спек

тральная релаксация осуществлялось от высоты планетарного пограничного
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слоя (ППС), рассчитываемого на каждом шаге по времени в модели согласно

схеме YSU [Banks et al., 2016, Hong et al., 2006].

На рисунке 2.1 показаны временные ряды пространственных корреляций

и среднеквадратичных ошибок для WRF c релаксацией и без нее. Из рисунка

очевидно, что использование релаксации приводит к существенному улучшению

качества воспроизведения приводного ветра в модели WRF. Пространственный

коэффициент корреляции между экспериментами с релаксацией и реанализом

ERA-Interim варьируется от 0.78 до 0.96 со средним значением 0.9. Кроме то

го, показаны незначительные различия между экспериментами с различными

настройками релаксации. Так, при изменении длины волны до 700 км и высо

ты до средней тропосферы, полученные результаты незначительно отличаются

от представленных для 1100 км и ППС: значения пространственного коэффи

циента корреляции в течение всех сезонов изменяется в пределах +/- 0.03, а

среднеквадратическая ошибка - в пределах +/- 0.2 мс−1.

Таким образом, все эксперименты со спектральной релаксацией демонстри

рует гораздо более высокие корреляции с реанализом, чем контрольный экспе

римент (без релаксации), который в среднем равен 0.5 и изменяется от 0.2 до

0.7. Эксперимент без использования релаксации и усваивающий исключительно

боковые граничные условия, демонстрирует достоверные результаты в течение

первой недели интегрирования (рис. 2.1), затем решение модели искажается

из-за взаимодействия динамики модели внутри домена с боковой границей сет

ки (похожее поведение модели описано в работе [Miguez-Macho et al., 2004]),

что приводит к значительному дрейфу модели, когда решение внутри домена

сильно отличается от поведения реанализа.

Для иллюстрации влияния спектральной релаксации в WRF на простран

ственное распределение скорости ветра по Северной Атлантике, на рисунке 2.2

показана средняя скорость ветра по результатам моделирования со спектраль

ной релаксацией и без нее в апреле 2010 года (рис. 2.2 а и б соответственно).

Результаты эксперимента без релаксации демонстрируют сильные отклонения
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а.

б.

Рис. 2.1. Временные ряды пространственной корреляции (a) и среднеквадратичной ошибки

(б) скорости ветра на 10 м между результатами моделирования WRF с различными конфигу

рациями релаксации и контрольным экспериментом без релаксации (показано серой кривой)

в сравнении с реанализом ERA-Interim.

от реанализа ERA-Interim (2.2 в), значения средней разности могут достигать

10 мс−1 у побережья Гренландии (таким образом демонстрируя более интенсив

ную мезомасштабную динамику и более выраженные стоковые ветры) и до -5

мс−1 в морях у побережья Скандинавии (таким образом потенциально занижая

локальную циклоническую активность). Эксперимент с релаксацией значитель

но лучше согласован с данными реанализа, с отклонениями до +/- 1 мс−1 (2.2

г).

2.2.3. Валидация атмосферной модели

Помимо сравнения с реанализом ERA-Interim (рисунок 2.1), было также

проведено сравнение скорости ветра на 10 м с данными спутниковых наблю
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б.а.

в. г.

Рис. 2.2. Средняя скорость приводного ветра в апреле 2010 года по результатам моделиро

вания WRF с использованием спектральной релаксации (б) и без него (а) и их разности с

реанализом ERA-Interim: (в) и (г) соответственно.

дений Jason-2, представленное на рисунке 2.3. Нормализованное отклонение

скоростей ветра на большей части акватории Северной Атлантики лежит в пре

делах +/- 5% и не показывает пространственных закономерностей. Детальная

валидация других характеристик полученного массива данных (например, та

ких как температура воздуха на 2 м, осадков, потоков тепла) также показала

хорошее согласие с данными реанализов и натурных наблюдений (не представ

лено).

2.2.4. Конфигурация волновой модели

Для моделирования ветрового волнения была использована спектральная

модель третьего поколения WAVEWATCH III версии 5.16 ([The WW3DG, 2016],
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Рис. 2.3. Нормализованное отклонение скорости ветра [%] по результатам моделирования

WRF в сравнении с данными спутниковой альтиметрии Jason-2 в 2010 году.

далее в работе используется обозначение WW3). В настоящее время данная

модель активно развивается и используется международным научным сообще

ством и представляет собой удобную основу для использования наиболее со

временных представлений о физике океанских волн, а также новых численных

методов [Tolman, 2010]. Модель основана на уравнении для спектральной плот

ности волнового действия (1.7) для 𝑁(𝑘, 𝜃, 𝜆, 𝜑, 𝑡) (где 𝑘 - волновое число, 𝜃 -

направление распространения, 𝜆 и 𝜑 - географические широта и долгота соот

вественно, 𝑡 - время), которое в сферической системе координат представлено

в виде [The WW3DG, 2016]:

𝜕𝑁

𝜕𝑡
+

1

𝑐𝑜𝑠𝜑

𝜕

𝜕𝜑
�̇�𝑁𝑐𝑜𝑠𝜃 +

𝜕

𝜕𝜆
�̇�𝑁 +

𝜕

𝜕𝑘
�̇�𝑁 +

𝜕

𝜕𝜃
𝜃𝑔𝑁 =

𝑆𝑡𝑜𝑡

𝜎
, (2.19)

�̇� =
𝑐𝑔𝑐𝑜𝑠𝜃 + 𝑈𝜑

𝑅
, (2.20)

�̇� =
𝑐𝑔𝑠𝑖𝑛𝜃 + 𝑈𝜆

𝑅𝑐𝑜𝑠𝜑
, (2.21)
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�̇� = −𝜕𝜎

𝜕𝑑

𝜕𝑑

𝜕𝑠
− 𝑘 · 𝜕𝑈

𝜕𝑠
, (2.22)

𝜃𝑔 = 𝜃 − 𝑐𝑔𝑡𝑔𝜑𝑐𝑜𝑠𝜃

𝑅
, (2.23)

𝜃 = −1

𝑘

[︂
𝜕𝜎

𝜕𝑑

𝜕𝑑

𝜕𝑚
+ 𝑘 · 𝜕𝑈

𝜕𝑚

]︂
, (2.24)

где 𝑐g - групповая скорость волн, 𝑠 - координата в направлении 𝜃, 𝑚 -

координата, перпендикулярная к 𝑠, 𝑅 - радиус Земли, 𝑈𝜑 и 𝑈𝜆 - компоненты

скорости течений, 𝑆𝑡𝑜𝑡 определяется отношением (1.8).

В эксперименте АТМ использована схема накачки и диссипации волновой

энергии ST4 [Ardhuin et al., 2010, Leckler et al., 2013], в экспериментах ВВ и СА

используется схема ST6 [Liu et al., 2019, Rogers et al., 2012, Zieger et al., 2015].

Схема ST4 является наиболее широко применяемой для исследований ветрово

го волнения (например, [Casas-Prat et al., 2018, Chawla et al., 2013, Rascle and

Ardhuin, 2013] и используется в данной работе для первичной оценки качества

моделирования с оригинальным атмосферным форсингом WRF (эксперимент

АТМ ). Следует отметить, что обе схемы (ST4 и ST6) демонстрируют хорошие

результаты при сравнении с данными натурных наблюдений [Stopa et al., 2016],

однако в ST6 учитывается большее количество процессов, связанных с дина

микой волнения в условиях сильных штормов, чем и обусловлен ее выбор для

итогового эксперимента СА.

Схема ST4 основана на использовании функции источников волновой энер

гии, выражение для которой приведено в Главе 1 (1.10), в то время как ST6

основана на использовании следующих соотношений:

𝑆𝑖𝑛 =
𝜌𝑎
𝜌𝑤

𝜎𝛾(𝑘, 𝜃)𝑁(𝑘, 𝜃), (2.25)

𝛾(𝑘, 𝜃) = 𝐺
√︀

𝐵𝑛𝑊, (2.26)
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𝐺 = 2.8 −
(︁

1 + 𝑡ℎ(10
√︀

𝐵𝑛𝑊 − 11)
)︁
, (2.27)

𝐵𝑛 = 𝐴(𝑘)𝑁(𝑘)𝜎𝑘3, (2.28)

𝑊 =

(︂
𝑈

𝑐
− 1

)︂2

. (2.29)

В уравнениях (2.25-2.29) 𝜌𝑎 и 𝜌𝑤 - плотность воздуха и воды соответствен

но, 𝑈 - скорость ветра, 𝑐 - фазовая скорость распространения волнения, 𝜎 -

угловая частота, 𝑘 - волновое число. Спектральное насыщение 2.28, согласно

[Phillips, 1984] представляет собой спектральную метрику для крутизны вол

нения. Величина, обратная ширине распределения энергии волн, определяется

как:

𝐴−1(𝑘) =

2𝜋∫︁
0

[𝑁(𝑘, 𝜃)/𝑁𝑚𝑎𝑥(𝑘)] 𝑑𝜃, (2.30)

где 𝑁𝑚𝑎𝑥(𝑘 {𝑁(𝑘, 𝜃)} для всех направлений 𝜃 ∈ [0, 2𝜋] [Бабанин и Соловьев,

1987]

Интенсивность роста волн (2.26) параметризуется с использованием ветра

на высоте 10 м согласно отношению, предложенному в работе [Donelan et al.,

2006]. В волновых моделях как правило используется скорость трения 𝑢* =

𝜏/𝜌𝑎. Для скорости ветра используется следующее отношение: 𝑈 = 28𝑢* [Komen

et al., 1984, Snyder et al., 1981].

𝑊1 = 𝑚𝑎𝑥2
{︂

0,
𝑈

𝑐
𝑐𝑜𝑠(𝜃 − 𝜃𝑤) − 1

}︂
, (2.31)

𝑊2 = 𝑚𝑖𝑛2

{︂
0,

𝑈

𝑐
𝑐𝑜𝑠(𝜃 − 𝜃𝑤) − 1

}︂
. (2.32)

Пространственное распределение 𝑊 представлено как сумма ветра в на

правлении распространения волн 2.31 и противоположного 2.32 ветра таким
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образом, что они дополняют друг друга:

𝑊 = 𝑊1 − 𝑎0𝑊2, (2.33)

где 𝑎0 - константа, полученная в результате натурных наблюдений.

При проведении адаптации волновой модели к использованию ветра высо

кого разрешения (эксперимент ВВ), а также в итоговом долгопериодном чис

ленном эксперименте (эксперимент СА) была использована функция источника

ST6, которая является одной из самых современных схем, наиболее аккуратно

учитывающей процессы, важные для динамики волнения при сильных штор

мах, а именно учитывается зависимость роста волны от ее крутизны, разде

ления воздушного потока над волнами и уменьшение их роста при высоких

скоростях ветра, а также диссипация волн зыби благодаря турбулентности в

верхнем слое океана. Отношение для передачи энергии от ветра к волнам в

ST6 основано на результатах натурных экспериментов и подробно описано в

работе [Donelan et al., 2006].

Для параметризации нелинейных волновых взаимодействий была исполь

зована схема DIA [Hasselmann and Hasselmann, 1985]. Схема параметризации

взаимодействия волн с морским льдом IC0 [Tolman, 2003], используемая в дан

ной работе, предполагает экспоненциальное затухание волн в акваториях, ча

стично покрытых морским льдом. Точки расчетной области рассматриваются

моделью как частично покрытые льдом, когда сплоченность морского льда,

выраженная в процентном соотношении, составляет в них от 25% до 75%. Точ

ки со сплоченностью льда ниже 25% рассматриваются моделью как открытая

вода, в то время как в точках со сплоченностью морского льда выше 75% волно

вая энергия равна нулю, и такие точки рассматриваются моделью так же, как

твердая граница вдоль береговой линии. В качестве граничных условий исполь

зуется информация о сплоченности морского льда с временным разрешением

12 часов из реанализа ERA-Interim.

Модельный эксперимент с волновой моделью осуществлялся с использова
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нием вложенных сеток. Внешний домен покрывал акваторию Северной Атлан

тики от 0∘до 80∘с.ш. и от 100∘з.д. до 20∘в.д. с пространственным разрешением

1∘, в то время как вложенная сетка покрывала акваторию от 20∘до 80∘с.ш. и от

95∘з.д. до 15∘в.д. с пространственным разрешением 0.2∘и спектральным разре

шением 36 направлений и 25 частот, начиняющихся от 0.04 Гц с шагом 1.1.

В качестве граничных условий в волновой модели использовались резуль

таты эксперимента с атмосферной моделью WRF в высоком и низком разреше

нии, подробно описанные в предыдущем разделе. Шаг по времени для интегри

рования полного уравнения баланса спектральной волновой энергии в модели

составил 15 минут для экспериментов в низком и 6 минут для экспериментов в

высоком разрешении.

Течения в поверхностном слое океана могут играть важную роль для роста

волн, особенно в районах с сильными течениями [Ardhuin et al., 2012, Benetazzo

et al., 2013, Holthuijsen and Tolman, 1991, Kudryavtsev et al., 1995]. В экспери

менте АТМ, где основной акцент делается на атмосферную модель, океанские

течения не учитываются, однако в экспериментах ВВ и СА использована ин

формация о скоростях течений на поверхности океана из реанализа ORAS5 [Zuo

et al., 2014, 2017, 2019]. Используемые данные имеют пространственное разре

шение 0.25∘и среднемесячную временную дискретность.

2.2.5. Адаптация волновой модели для использования

высокоразрешающего атмосферного форсинга

В используемой схеме ST6 предусмотрена калибровка при использовании

атмосферного форсинга, отличного от реанализа NCEP CFSR [Saha et al., 2010],

которая производится путем корректировки коэффициента сопротивления [Hwang,

2001]:

𝐶𝑑 × 104 = 8.058 + 0.967𝑈10 − 0.016𝑈 2
10. (2.34)
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Для использования граничных условий из негидростатической модели WRF

был проведен ряд тестов на чувствительность, в результате которых правая

часть уравнения 2.34 была скорректирована, и ее значение составило на 15%

выше рекомендуемого для реанализа NCEP CFSR (таким образом в модели

при расчете коэффициента сопротивления из скорости ветра правая часть 2.34

домножается на 1.15). На рисунке 2.4 показано, что проведенная калибровка

позволила улучшить воспроизведение высот ветровых волн в модели в среднем

с -30% до -7% в сравнении с данными спутниковых наблюдений. Дополнитель

ное увеличение коэффициента сопротивления (не представлено) не приводит к

дальнейшему улучшению соответствия с данными наблюдений, и поэтому бы

ло принято решение использовать полученное значение 1.15 для проведения

дальнейших экспериментов.

2.2.6. Валидация спектральных характеристик волновой модели

В спектральных волновых моделях результатом расчета в каждой точке

вычислительной области является частотно-направленный спектр, который из

меняется по мере развития и затухания волнения в зависимости от количества

энергии, передаваемой воздушным потоком волнам в различных диапазонах

частот, внутреннего энергообмена, диссипации энергии и дисперсии фазовых

скоростей спектральных составляющих [Давидан и др., 1978]. Все дальнейшие

волновые характеристики рассчитываются из данных спектров (моментальный

направленный спектр для 18:00 5 февраля 2010 показан на рисунке 2.5a). Од

ним из самых надежных источником информации о натурных наблюдениях за

направленными спектрами являются буи, и в данном исследовании для верифи

кации результатов моделирования для отдельных компонент волнения исполь

зовались данные буев NDBC.

Поскольку направленные спектры в большинстве случаев имеют более од

ного пика (рис. 2.5), для того, чтобы найти соответствующие пики в выходных

данных модели и данных наблюдений и сравнить высоты этих компонент, в
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а.

б.

Рис. 2.4. Нормализованное отклонение значимой высоты волны для стандартных парамет

ров, используемых в схеме ST6 до корректировки (а) и для схемы ST6, настроенной для

использования ветра WRF (б) [%] в сравнении с данными спутниковой альтиметрии Jason-2,

соотнесенных с результатами моделирования в 2-x градусных квадратах в 2010 году. Точками

на нижнем рисунке показано местоположение буев, используемых для дальнейшей верифи

кации модели.

данном исследовании была использована комбинация двух методов. На первом

этапе направленные спектры разбивались на отдельные области согласно ал

горитму [Tracy et al., 2007]. На втором этапе для поиска соответствия между

пиками спектра по данным буя и по результатам моделирования был использо

ван алгоритм, описанный в работе [Delpey et al., 2010]. Характеристики спек

тральных пиков и разностей направлений (𝐷) позволяют находить соответствие

между пиками в буях и модели, для чего используется следующее выражение:

𝐷(𝑓𝑚, 𝜃𝑚) =
1

𝑓𝑚

[︁
(𝑓𝑚𝑐𝑜𝑠𝜃𝑚 − 𝑓𝑏𝑐𝑜𝑠𝜃𝑏)

2 + (𝑓𝑚𝑠𝑖𝑛𝜃𝑚 − 𝑓𝑏𝑠𝑖𝑛𝜃𝑏)
2
]︁ 1

2

, (2.35)
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где 𝑓 - частота пика спектра, а 𝜃 - направления волн по данным буйковых на

блюдений (𝑏) и модели (𝑚) соответственно. Пороговое значение 𝐷 = 0.3 [Delpey

et al., 2010] позволяет определить, что данные спектральные пики по данным

буйковых наблюдений и модели следует рассматривать как одни и те же вол

новые системы. Результаты валидации WW3 для ветровых волн и зыби пред

а. б.

Рис. 2.5. Мгновенные направленные спектры для 18:00 5 февраля 2010 года по данным буя

NDBC №44018 (а) и по результатам моделирования WW3 (б).

ставлены на рисунке 2.6 в форме диаграммы Тейлора, где в графическом ви

де представлены результаты сравнения между временными рядами из данных

буев NDBC и результатами эксперимента ВВ в зимний сезон 2010 г. (январь

март, ЯФМ) в точках, местоположение которых представлено на рисунке 2.4б;

каждая точка на диаграмме соответствует сравнению между временным рядом

высот волн по результатам численного моделирования и по данными буйко

вых наблюдений. На диаграмме Тейлора показаны значения нормализованно

го стандартного отклонения (стандартное отклонение временного ряда 𝐻𝑠 по

результатам моделирования, нормализованное на стандартное отклонение вре

менного ряда 𝐻𝑠 по данным буйковых наблюдений), коэффициента корреляции

и среднеквадратической ошибки.
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Оба волновых компонента демонстрируют хорошее согласие с данными

буйковых наблюдений с коэффициентом корреляции, составляющим в среднем

0.9 для ветрового волнения и 0.85 для зыби. Ветровые волны представлены луч

ше, чем зыбь, что вероятно связано с недооценкой влияния зыби, формируемой

вне границ вычислительного домена модели.

а. б.

Рис. 2.6. Диаграмма Тейлора для высот ветровых волн (а) и зыби (б) по данным буев NBDC

и результата моделирования WW3-WRF в 2010 году (ЯФМ). Полуокружности с центром в

точке REF представляют значения среднеквадратических ошибок с шагом 0.25 м.

2.3. Влияние высокого разрешения атмосферного

форсинга на воспроизведение ветровых волн

2.3.1. Локальные эффекты

На рисунке 2.7 показаны временные ряды (а,в) и квантильные (Q-Q) гра

фики (б,г) для скоростей ветра и высот волн по результатам эксперимента АТМ

в высоком (ВР) и низком (НР) разрешении для буя №44065 в северо-западной

части Атлантического океана. В данном регионе эксперимент с высоким раз

решением показывает большую достоверность как средних величин, так и наи

более высоких значений скорости ветра и высот волн. Кроме того, интересно

отметить, что в экспериментах в низком разрешении существует плато в обла
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сти низких значений высот волн, что говорит о том, что в волновой модели

существует некоторое пороговое значение, после насыщения которого начина

ется рост волнения. Стоит также отметить, что при увеличении разрешения

модель не всегда с точностью воспроизводит пики высот волн, что вероятно

объясняется несовершенством представления в модели процессов, важных для

роста волн.

На рисунке 2.7б показано, что скорость ветра в обоих экспериментах начи

нает отклоняться от данных буйковых наблюдений со значения 25-го перценти

ля. Примечательно, что в эксперименте АТМ(НР) недооценка скорости ветра

по данным буя постепенно возрастает с увеличением перцентилей распределе

ния и составляет более 7 мс−1 для значений 75-го перцентиля. В то же время

квантильный график для эксперимента АТМ(ВР) показывает, что недооцен

ка скорости ветра возрастает только в диапазоне более низких перцентилей

(5 мс−1 для значений 50-го перцентиля) и остается довольно стабильной (1-2

мс−1) в диапазоне более высоких перцентилей, включая экстремальные значе

ния. Данная закономерность наглядно демонстрирует региональное улучшение

воспроизведения приводного ветра в эксперименте с высоким разрешением в

атмосферной модели.

Для высот волн разности между результатами моделирования в экспери

менте АТМ(НР) и измеренными значениями в буе увеличиваются в диапазоне

более низких перцентилей, что говорит о том, что даже достоверное воспро

изведение ветра может привести к недооценке низких волн. В то же время

в среднем и высоком диапазонах перцентилей отклонения между волнами по

результатам моделирования и зарегистрированных в буе остаются довольно ста

бильными (от 0.3 до 0.6 м) и при высоких значениях высот волн значения обоих

модельных экспериментов сходятся и демонстрируют похожие значения, таким

образом наибольшие разности между экспериментами АТМ(ВР) и АТМ(НР)

наблюдается в средней части распределения. Для эксперимента АТМ(ВР) раз

личия между волнами по результатам WW3 и данным буя меньше эксперимен
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та АТМ(НР) на 0.15-0.35 м. Более того, эксперимент АТМ(ВР) демонстрирует

довольно точное совпадение в областях высоких волн, соответствующих 99-му

перцентилю.

а. б.

в. г.

Рис. 2.7. Временные ряды (а,в) и квантильные графики (б,г) для сравнения скорости вет

ра (а,б) и высот волн (в,г) по данным буя NDBC №44065 и результатам моделирования в

феврале 2010 года (каждая точка представляет значения перцентилей от 1 до 100 с шагом 1

перцентиль; 50-й, 75-й и 90-й перцентили по данным буя отмечены пунктирными линиями);

результаты эксперимента в высоком разрешении показаны красным, низкого – синим.

Ранее было отмечено, что увеличение пространственного разрешения моде

ли не обязательно приводит к значительному улучшению статистических срав

нительных характеристик, и в некоторых случаях может даже приводить к

менее достоверным значениям статистических показателей в отдельных точках

[Cavaleri, 2009]. Для анализа сравнения результатов модельных экспериментов

со всеми имеющимися данными натурных наблюдений NDBC (№ 41004, 41010,

44005, 44013, 44025 и 44065) в данном регионе, на рисунке 2.8 представлены диа

граммы Тейлора для буев, местоположение которых показано на рисунке 2.4.
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Коэффициенты корреляции между моделью и данными буя несколько выше

для волн по сравнению с аналогичной статистикой для скорости ветра (0.85-0.97

для волн против 0.8-0.92 для ветра). Эксперимент СА(ВР) показывает несколь

ко более сильные корреляции по сравнению с СА(НР) как для скорости вет

ра, так и для ветровых волн. Также для обоих экспериментов нормированное

стандартное отклонение 𝜎 = 𝑆𝑇𝐷𝑚𝑜𝑑𝑒𝑙/𝑆𝑇𝐷𝑜𝑏𝑠 для высот волн меньше 1. Для

скорости ветра в некоторых случаях 𝜎 превышает единицу на 0.01-0.04.

а. б.

ВР
НР

ВР
НР

Рис. 2.8. Диаграмма Тейлора для скоростей ветра (а) и высот волн (б) по результатам экс

перимента АТМ с различным пространственным разрешением в сравнении с буями NDBC

в феврале 2010 года; результаты эксперимента в высоком разрешении показаны красным,

низкого – синим.

2.3.2. Пространственное распределение скоростей ветра и

характеристик ветрового волнения

Для иллюстрации влияния высокого разрешения атмосферного форсинга

на воспроизведение ветрового волнения, на рисунке 2.9 представлены мгновен

ные значения скоростей ветра и высот волн 16 декабря 1994 года по результатам

экспериментов в высоком (вверху) и низком (внизу) разрешении. Главной осо

бенностью высокоразрешающих экспериментов, заметной на данном рисунке,

является повышение детализации полей атмосферного форсинга и воспроизво

димых характеристик ветрового волнения, которое в отдельных регионах может
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приводить к повышению средних и экстремальных значений, что более подроб

но будет рассмотрено далее.

а. б.

в. г.

Рис. 2.9. Значимые высоты волн (а,в) и скорости ветра (б,г) 16 декабря 1994 г. в 18:00 (по

Гринвичу) по результатам моделирования в высоком (а,б) и низком (в,г) разрешении (экспе

рименты СА(ВР) и СА(НР).

Значения средних и экстремальных скоростей ветра для зимних сезонов

(январь-март, ЯФМ) с 1979 по 2016 по результатам численного эксперимента с

высоким разрешением показаны на рисунке 2.10 (а и в соответственно). Для

оценки влияния разрешения на воспроизведение данной характеристики, на

рис. 2.10 б и г соответственно представлены различия между экспериментами

с разным пространственным разрешением. Наибольшие средние значения ско

ростей ветра достигают 18.2 мс−1 и расположены в восточной части бассейна

в средних широтах с локальными максимумами у восточного побережья Грен

ландии, для экстремальных скоростей значения составляют до 23.6 мс−1.

Интересной особенностью перехода к высокому разрешению является прак
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тически повсеместное увеличение скоростей ветра в прибрежной зоне (до 2

мс−1). Сильное влияние увеличения пространственного разрешения на воспро

изведение атмосферной динамики у юго-восточного побережья Гренландии бы

ло также отмечено в работе [Gutjahr and Heinemann, 2018]. Расположение дан

ного массива суши в конце североатлантического шторм-трека в сочетании со

сложным рельефом обуславливает сложную динамику атмосферы, где мезо

масштабные динамические системы взаимодействуют с высокими и крутыми

горами. В указанной работе сделан вывод о необходимости пространственного

разрешения атмосферной модели 15 и менее километров для корректного вос

произведения катабатических и других ветров, связанных с рельефом в данном

регионе.

а. б.

в. г.

Рис. 2.10. Средние (а) и экстремальные (в) скорости ветра в зимний сезон 1979-2016 гг (ЯФМ)

по результатам эксперимента с высоким разрешением и их разности с экспериментом с низ

ким разрешением (рисунки б и г соответственно).

Значения средних и экстремальных высот волн для зимних сезонов (ЯФМ)
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с 1979 по 2016 по результатам численного эксперимента с высоким разрешением

показаны на рисунке 2.11 (а и в соответственно). Пространственное распределе

ние высот волн в целом отражает распределение скорости ветра (рис. 2.10 а, в)

с наибольшими средними значениями до 4.9 м и экстремальными значениями

до 7.6 м, расположенными в восточной части средних широт, что соответствует

климатологическим значениям, обсуждаемым в ряде работ (например, [Gulev

et al., 2003, Semedo et al., 2011]. Для высот волн увеличение разрешения атмо

сферного форсинга проявляется главным образом вдоль юго-восточного побе

режья Гренландии (до 0.6 м в средних значениях) и прилегающих областях,

что вероятно связано с разрешением стоковых ветров и более достоверным вос

произведением циклонической динамики в данном районе. Похожая картина

наблюдается для экстремальных значений – с разностями высот волн до 1 м у

побережья Гренландии и до 0.4 м в открытых частях океана.

В области островов Карибского архипелага наблюдаются отрицательные

разности высот волн при разностях скоростей ветра близких к нулю, что веро

ятно является следствием более достоверного воспроизведения затухания волн

при подходе к берегам островов архипелага в эксперименте в высоком разреше

нии за счет более детального описания береговой линии.

2.3.3. Компоненты ветрового волнения

Валидация для отдельных компонент волнения, представленная на рисун

ке 2.6, относится к прибрежным областям у побережья Северной Америки, и

демонстрирует соответствие результатов моделирования данным буйковых на

блюдений. Пространственные распределения высот ветровых волн и зыби со

ответствуют реанализам, однако абсолютные значения данных характеристик

могут отличаться, что вероятно связано с процедурой разделения спектра на

области ветрового волнения и зыби в модели. Для корректировки данных значе

ний в реанализах используется усвоение данных спутниковых наблюдений для

отдельных компонент волнения. В связи с данным ограничением в обсуждении
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а. б.

в. г.

Рис. 2.11. Средние (а) и экстремальные (в) высоты волн в зимний сезон 1979-2016 гг (ЯФМ)

по результатам эксперимента с высоким разрешением и их разности с экспериментом с низ

ким разрешением (рисунки б и г соответственно).

результатов для отдельных компонент волнения рассматриваются главным об

разом разности и относительные характеристики.

Пространственное распределение разностей между экспериментами и вы

соком и низком разрешении для ветровых волн (рис. 2.12) соответствует по

лученным для значимой высоты волны, представленной на рисунке 2.11. Для

средних высот волн зыби (рисунок 2.13) наблюдаются отрицательные значения

отклонений вдоль побережья Северной Америки, в особенности около о. Нью

фаундленд, а также в Северном море и в областях около Азорских островов у

западного побережья Африки. Также наблюдаются положительные разности у

юго-восточного побережья Гренландии (рис. 2.13 б), особенно сильно проявля

ющиеся для экстремальных значений (рис. 2.13 г).

Для периодов ветрового волнения наибольшие значения наблюдаются в
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а. б.

в. г.

Рис. 2.12. Средние (а) и экстремальные (в) высоты ветровых волн в зимний сезон 1979-2016 гг

(ЯФМ) по результатам эксперимента с высоким разрешением и их разности с экспериментом

с низким разрешением (рисунки б и г соответственно).

восточной части бассейна, где составляют до 11.7 с для средних и 14.9 с для

экстремальных значений (рис. 2.14 а,в). В экспериментах с высоким разреше

нием значения периодов в центральной части океана выше как для средних

(до 0.5 с), так и для экстремальных (до 0.8 с) значений. Поскольку распреде

ление разностей пространственно однородно, можно интерпретировать это как

следствие общего увеличения высоты волн в данных районах. В прибрежных

областях разности практически равны нулю, однако в Северном море и у побе

режья Северной Америки около о. Ньюфаундленд разности отрицательные и

составляют до -0.6 с для средних и -1 с для экстремальных значений, что может

говорить о большей относительной роли ветровых волн по сравнению с зыбью

в экспериментах с высоким разрешением в отдельных районах.

Пространственное распределение разностей для летнего периода (не пред
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Рис. 2.13. Средние (а) и экстремальные (в) высоты волн зыби в зимний сезон 1979-2016 гг

(ЯФМ) по результатам эксперимента с высоким разрешением и их разности с экспериментом

с низким разрешением (рисунки б и г соответственно).

ставлено) аналогично разностям для зим с меньшими абсолютными значениями

и разностями.

2.3.4. Региональные гистограммы

Для более детального анализа эмпирических распределений высот волн и

скоростей ветра в экспериментах с высоким и низким разрешением, были выде

лены 4 характерных региона: у побережья Гренландии (где наблюдаются мак

симальные разности в средних и экстремальных значениях), у побережья Се

верной Америки (высокие разности для экстремальных значений), у побережья

Исландии и Британских островов (высокие абсолютные значения климатологи

ческих величин). В зимнее время во всех перечисленных регионах наблюдается

увеличение доли высоких скоростей ветра и высот волн. В качестве наиболее
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Рис. 2.14. Средние (а) и экстремальные (в) периоды волн в зимний сезон 1979-2016 гг (ЯФМ)

по результатам эксперимента с высоким разрешением и их разности с экспериментом с низ

ким разрешением (рисунки б и г соответственно).

наглядного примера на рисунке 2.15 представлены гистограммы для региона

на юго-востоке от Гренландии, где кроме очевидного увеличения доли высоких

волн и скоростей ветра в высоком разрешении, наблюдается также уменьшение

доли низких значений и изменение формы и характеристик функции распреде

ления.

Для летнего периода средние значения для высокого и низкого разрешения

отличаются не так значительно, как в зимний период. Кроме того, в отличие

от зимнего периода, наблюдаются существенные региональные различия. В то

время как у побережья Гренландии (не показано) качественная картина фак

тически повторяет зимнюю (рис. 2.15), у побережья Великобритании (рис. 2.16

в, г), Исландии и Северной Америки (не показано) наблюдается обратная ситу

ация. При отсутствии увеличения доли высоких скоростей ветра, наблюдается
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Рис. 2.15. Гистограммы скоростей ветра (а) и значимых высот волн (б) у побережья Грен

ландии в 5-градусном квадрате с центром, показанным точками на рис. 2.10а, 2.11а в зимний

период (ЯФМ) 1979-2016 гг.; красным и синим показаны эксперименты в высоком и низком

разрешении соответственно.

увеличение доли высоких волн. Поскольку ветровые волны способны распро

страняться на большие расстояния (до тысяч километров, [Barber and Ursell,

1948]) и таким образом, отсутствие схожих сигналов в ветре и волнах в данных

регионах может говорить о влиянии зыби, приходящей из отдаленных частей

бассейна. В зимнее время за счёт повсеместно более интенсивной динамики ат

мосферы, данный сигнал не прослеживается, в то время как в летний период

в данных регионах наблюдается преобладание волн, сформировавшихся не ло

кально.

2.3.5. Межгодовая изменчивость

Для исследования регионального влияния пространственного разрешения

и межгодовой изменчивости средних и экстремальных скоростей ветра и высот

волн, на рисунках 2.17 и 2.18 представлены временные ряды данных характери

стик в регионах с наибольшими различиями между экспериментами в высоком

и низком пространственном разрешениях. Так, у побережья Гренландии (рис.

2.17) для скоростей ветра разность между средними значениями составляет до
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Рис. 2.16. Гистограммы скоростей ветра (а) и значимых высот волн (б) у побережья Британ

ских островов в 5-градусном квадрате с центром, показанным точками на рис. 2.10а, 2.11а в

зимний период (ЯФМ) 1979-2016 гг.; красным и синим показаны эксперименты в высоком и

низком разрешении соответственно.

0.36 мс−1, для экстремальных до 0.79 мс−1. Для высот волн средняя разность

между средними значениями достигает 0.31 м (максимум – 0.41 м), для экстре

мальных волн средняя разность составляет 0.51 м (до 0.76 м). Таким образом

увеличение средних и экстремальных характеристик ветрового волнения в ре

гионе связано главным образом с увеличением экстремальных характеристик

скоростей ветра (что также показано на рисунке 2.15). Кроме того, данный

регион находится под влиянием зыби, которая не находится в прямой связи с

локальными характеристиками ветра и формируется главным образом в цен

тральной и восточной частях бассейна.

Для района у побережья Северной Америки (рис. 2.18) разности между

экспериментами в высоком и низком разрешениях находятся в пределах точ

ности заякоренных буев NDBC (+/- 0.2 м для волн и +/- 1 мс−1 для ветра) и

составляет для скоростей ветра до 0.14 мс−1 для средних и до 0.26 мс−1 для экс

тремальных значений. Для высот волн разность между средними значениями
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Рис. 2.17. Временные ряды средних и экстремальных скоростей ветра (а) и высот волн (б)

на участках у побережья Гренландии в 5-градусном квадрате с центром в точке, показанной

на рис. 2.10а, 2.11а; красным и синим цветами показаны соответственно эксперименты в

высоком и низком разрешении; сплошная линия соответствует средним, пунктирная линия

– экстремальным значениям соответственно.

а.

б.

Рис. 2.18. Временные ряды средних и экстремальных скоростей ветра (а) и высот волн (б)

на участках у побережья Северной Америки; легенда аналогична рис. 2.17.

достигает до 0.11 м, для экстремальных волн разность достигает 0.36 м. Одна

ко, несмотря на небольшие значения разностей, наблюдается систематический
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рост экстремальных высот волн при наличии слабого увеличения средних и экс

тремальных скоростей ветра в эксперименте с высоким разрешением в течение

всего рассматриваемого периода.

2.4. Выводы

Одним из основных результатов Главы 2 является проведение долгопе

риодного (1979-2016 гг.) численного эксперимента с высоким разрешением на

акватории северной части Атлантического океана, для которого разработана

оригинальная конфигурация атмосферной и волновой моделей. На основе ре

зультатов данного эксперимента показано, что увеличение пространственного

разрешения с 80 до 14 км позволяет улучшить воспроизведение экстремальных

значений скоростей ветра и высот волн, причем абсолютные значения данных

характеристик главным образом увеличиваются.

Влияние атмосферного форсинга на характеристики ветрового волнения

в Северной Атлантике неоднородно, и в большей степени проявляется в при

брежных районах, в особенности вблизи восточного побережья Гренландии,

Северного моря и в субполярных широтах, где различия между результатами

экспериментов в высоком и низком разрешении могут составлять до 20% от

средних значений (до 2 мс−1 для скорости ветра и 0.6 м для значимых высот

волн в зимний сезон). Вблизи побережья Гренландии данный эффект объясня

ется сильной недооценкой величин стоковых ветров в эксперименте с низким

разрешением, пространственные масштабы которых могут достигать 500 км от

береговой линии [Oltmanns et al., 2014].

Проведенный численный эксперимент открывает большие возможности

для дальнейшего анализа экстремальных значений, а также исследования фор

мирования и совместной динамики атмосферных циклонов и ветрового волне

ния в данном регионе.
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Глава 3

Роль атмосферных процессов различных

масштабов в формировании климатической

динамики ветрового волнения

3.1. Введение

Северная часть Атлантического океана характеризуется высокими значе

ниями высот ветровых волн и высокой сезонной изменчивостью с максимумом

в зимнее время [Gulev and Hasse, 1998, Gulev et al., 2003, Gulev and Grigorieva,

2006, Hanley et al., 2010, Semedo et al., 2008, 2011]. Во многих работах выделя

ется прямая статистическая связь между изменчивостью ветрового волнения и

индексом Северо-Атлантического колебания (САК), которая выражается в уве

личении средних и экстремальных высот волн в годы с наибольшими значения

ми индекса [Bacon and Carter, 1993, Gulev and Hasse, 1999, Gulev and Grigorieva,

2006, Shimura et al., 2013, Wang et al., 2004, Wang and Swail, 2001, Woolf et al.,

2002]. Однако, как обсуждалось в Главе 1, характеристики крупномасштабной

динамики атмосферы не отражают относительный вклад мезомасштабных, си

ноптических и низкочастотных атмосферных процессов в формировании кли

матической динамики ветрового волнения и его экстремальных характеристик,

в то время как такая оценка необходима для понимания современного климата

ветрового волнения и прогнозирования его будущих изменений.

В Главе 3 анализируются отклики ветрового волнения на изменчивость ат

мосферных процессов различных масштабов на примере северной части Атлан

тического океана в зимний период. С помощью спектральной полосовой филь

трации выделяются различные моды атмосферной изменчивости, и на основе

численного моделирования анализируются отклики средних и экстремальных
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характеристик ветрового волнения на поверхности океана. Полученные резуль

таты используются для исследования связи наблюдаемого волнового климата

с изменчивостью атмосферных процессов различных масштабов. В разделе 3.2

описана конфигурация численных экспериментов, используемые данные и ме

тодика проводимого анализа. В разделе 3.3 анализируются отклики ветровых

волн на различные масштабы атмосферного воздействия по результатам чис

ленных экспериментов. В разделе 3.4 обсуждается вклад различных масштабов

атмосферных процессов в изменчивость волнового климата в северной Атлан

тике. В разделе 3.5 кратко сформулированы основные выводы.

3.2. Конфигурация численных модельных экспериментов

3.2.1. Волновая модель

В данном эксперименте вычислительный домен модели WAVEWATCH III

(WW3, [The WW3DG, 2016]) покрывал акваторию Северной Атлантики от 0 до

80∘ с.ш. и от 90∘ з.д. до 15∘ в.д. Для заданного вычислительного домена влияние

зыби, приходящей из Южного полушария пренебрежимо мало [Alves, 2006]. Для

параметризации накачки и диссипации волновой энергии в модели использова

лась схема ST4 [Ardhuin et al., 2010], для представления нелинейных волновых

взаимодействий использовалась схема DIA [Hasselmann and Hasselmann, 1985].

Шаг по времени для интегрирования полного уравнения баланса спектральной

волновой энергии в модели составил 15 минут. Эксперименты проводились для

зимнего сезона (определяемого в данной главе как период с декабря по февраль)

в период с 1980 по 2016 год. Для учета разгона модели эксперимент для каждого

года начинался за две недели до начала зимнего сезона (т.е. в середине ноября),

и данный период исключен из дальнейшего рассмотрения. Используемая кон

фигурация волновой модели была использована в ряде работ по исследованию

волнового климата (например, [Chawla et al., 2013, Rascle and Ardhuin, 2013].

Пространственное разрешение волновой модели составило 0.7∘, что соот
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ветствует пространственному разрешению атмосферного форсинга из реанали

за ERA-Interim Европейского центра среднесрочных прогнозов погоды (ECMWF)

[Dee et al., 2011]. Как уже было отмечено в Главе 2, реанализ ERA-Interim ши

роко используется для исследований изменчивости климата ветрового волне

ния [Stopa and Cheung, 2014] благодаря постоянной конфигурации модели и

системы усвоения данных натурных наблюдений для периода, начиная с 1979

года по настоящее время. Для описания взаимодействия волн с морским льдом

используется схема IC0 [Tolman, 2003], описанная в разделе 2.2.4. В качестве

граничных условий используется информация о концентрации морского льда с

временным разрешением 12 часов из реанализа ERA-Interim.

Далее в Главе 3 для обозначения результатов контрольного эксперимента с

атмосферным форсингом из реанализа ERA-Interim используется обозначение

КОНТР. В трех дальнейших экспериментах для компонент скорости ветра на

10 м применена спектральная полосовая фильтрация Ланцоша [Duchon, 1979,

Lanczos, 1956], позволившая выделить значения приземного ветра, соответству

ющие изменчивости с масштабами менее 2 суток, 2-10 суток и более 10 суток

соответственно. Похожее разложение использовалось ранее в работах [Ayrault

et al., 1995, Foussard et al., 2019, Gulev et al., 2002] с вариациями диапазона

синоптического масштаба изменчивости.

Перед спектральной полосовой фильтрацией Ланцоша происходит выбор

граничной частоты 𝑓𝑐, выше которой все частоты должны быть срезаны, а все

частоты ниже должны быть пропущены через фильтр без искажения амплиту

ды или фазы. Исходная последовательность данных 𝑥𝑡 (где 𝑡 – время) преоб

разуется в последовательность 𝑦𝑡 на основе следующего линейного отношения:

𝑦𝑡 =
∞∑︁

𝑘=−∞

𝜔𝑘𝑥𝑡−𝑘, (3.1)

где 𝜔𝑘 – весовые функции. Применяя преобразование Фурье к выражению

(3.1), получаем частоту 𝑓 и отношение между функциями частотной плотности
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амплитуд Фурье для исходного ряда 𝑋(𝑓) и полученного ряда 𝑌 (𝑓) [Jenkins

and Watts, 1968]:

𝑌 (𝑓) = 𝑅(𝑓) ·𝑋(𝑓), (3.2)

где 𝑅(𝑓) – функция частотного отклика, которая вместе с весовой функцией

образуют пару преобразований Фурье:

𝑅(𝑓) =
∞∑︁

𝑘=−∞

𝜔𝑘𝑒
𝑖2𝜋𝑓𝑘Δ, (3.3)

𝜔𝑘 =
1

2𝑓𝑁

𝑓𝑁∫︁
−𝑓𝑁

𝑅(𝑓)𝑒𝑖2𝜋𝑓𝑘Δ𝑑𝑓 ; 𝑘 − ...,−1, 0, 1, ..., (3.4)

где Δ - интервал выборки, 𝑓𝑁 – частота Найквиста, равная половине частоты

дискретизации данных.

Далее в работе используются следующие обозначения: результаты экспе

риментов с атмосферным форсингом, соответствующим изменчивости синопти

ческого масштаба (в данной работе определенной как 2-10 суток; аналогичный

диапазон был использован в ряде работ, как например [Hoskins and Hodges,

2002]) обозначены как СИНОП, эксперименты с форсингом высокочастотной

субсиноптической компонентой (менее 2 суток) – как СУБС, с низкочастотной

изменчивостью (более 10 суток) – как НЧ.

В данной главе анализируются значимые высоты волн (𝐻𝑠) и средние на

правления волн (𝜃), полученные в результате численных экспериментов со спек

тральной волновой моделью. В разделе, посвященном анализу совместной из

менчивости волнового климата и атмосферных характеристик, обсуждаются

средние и экстремальные характеристики. Под последними понимаются высо

ты 95-го персентиля эмпирического распределения высот волн. Помимо этого, в

главе также обсуждаются максимальные значения, которые определяются как

усредненные по времени за период 1980-2016 гг. (декабрь-февраль) максималь

ные значения высот волн. В данной работе они выступают для оценки верхней
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границы полученных значений, в то время как в литературе данный параметр

широко используется в том числе для анализа экстремальных событий [Caires

and Sterl, 2005, Janssen, 2015, Lopatoukhin et al., 2000].

3.2.2. Диагностика результатов численных экспериментов

В качестве эйлеровой меры интенсивности атмосферных динамических

процессов на различных масштабах используется величина кинетической энер

гии вихрей (далее обозначаемой как КЭВ; в зарубежной литературе использу

ется термин «eddy kinetic energy» (EKE), [Lorenz, 1955, Orlanski and Katzfey,

1991]). Данная величина была рассчитана на основе 6-часовых полей ветра из

реанализа, отфильтрованных для выявления изменчивости менее 2 суток, 2-10

суток и более 10 суток [Blackmon, 1976, Blackmon et al., 1977, Hoskins and Hodges,

2002, Schneider et al., 2015, Woollings et al., 2016]. Величина кинетической энер

гии вихрей (КЭВ) определяется следующим выражением:

КЭВ =

200ℎ𝑃𝑎∫︁
800ℎ𝑃𝑎

(︁
𝑢′2 + 𝑣′2

)︁
𝑑𝑝/2𝑔, (3.5)

где 𝑢′ и 𝑣′ - отфильтрованные зональные и меридиональные компоненты

скорости ветра, 𝑝 - давление (вертикальная координата), 𝑔 - ускорение свобод

ного падения. Изменчивость от 2 до 10 суток соответствует синоптическим про

цессам, тогда как остаточная изменчивость масштаба менее 2 суток и более

10 суток выступает в качестве высокочастотных (субсиноптические процессы)

и низкочастотных мод атмосферного воздействия. Далее полученные значения

интегрируются по вертикали от уровня 800 до 200 гПа (аналогичный подход ис

пользуется в работе [Mbengue et al., 2019]). Поскольку динамика шторм-трека

связана со множеством процессов, фундаментальных для поддержания клима

тического равновесия, существует множество метрик, характеризующих ее ин

тенсивность. В частности, помимо обсуждаемой выше величины вертикально

проинтегрированной кинетической энергии вихрей интенсивность шторм-трека
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может также оцениваться на основе меридионального потока тепла, связанного

с вихрями (𝑣′𝜃′), а также конвергенции потоков импульса, связанных с вихрями

в верхней тропосфере (−∇𝑢′𝑣′). В общем случае все эти показатели отражают

бароклинную активность в атмосфере и связанные с ней вихревые образования

[Chang et al., 2002, Mbengue and Schneider, 2013]. Поскольку в данной работе

главным образом нас интересует динамика приземной тропосферы и в частно

сти ветер у поверхности океана, используемая в работе характеристика шторм

трека является логичным выбором из всех доступных вариантов.

На рисунке 3.1 показаны средние значения кинетической энергии вихрей,

рассчитанные для отфильтрованных компонент скорости ветра для различных

диапазонов, согласно соотношению (3.5). Максимальные величины кинетиче

ской энергии для синоптического диапазона атмосферной изменчивости к во

стоку от о. Ньюфаундленд составляют ∼5.2 ·105Дж·м−2 и связаны с областью

интенсивного формирования и развития циклонов в Северной Атлантике. Про

странственная структура высокочастотной моды изменчивости (СУБС ) кинети

ческой энергии вихрей (рис. 3.1в) схожа с синоптической, однако с абсолютными

значениями примерно в два раза меньше. При использовании процедуры спек

тральной полосовой фильтрации, быстро распространяющиеся циклоны могут

попадать в субсиноптический диапазон [Rudeva and Gulev, 2011].

Низкочастотная мода изменчивости кинетической энергии (рис. 3.1 а) ха

рактеризуется наибольшими величинами (до ∼30 ·105Дж·м−2). Регион с макси

мальными значениями совпадает с аналогичными районами для синоптической

(СИНОП ) и высокочастотной моды изменчивости (СУБС ), однако в отличие

от них имеет второй максимум в восточной части субтропиков. Распределе

ние кинетической энергии, связанной с вихрями, представляет собой эйлеров

подход к описанию шторм-трека. В данном случае он в целом повторяет про

странственное распределение плотности траекторий циклонов – лагранжевой

характеристики, также часто используемой в исследованиях динамики шторм

трека. Плотность траекторий циклонов, показанная на рисунке 3.1б, рассчитана
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Рис. 3.1. Средняя сезонная кинетическая энергия вихрей [·105Дж·м−2] для диапазонов из

менчивости >10 суток (а), 2-10 суток (б) и <2 суток (в). Для демонстрации связи между

эйлеровой и лагранжевой характеристиками шторм-трека, поверх синоптического диапазона

изменчивости КЭВ цветом показана плотность траекторий циклонов в 2-градусных квадра

тах в зимний период (декабрь-февраль) 1980-2016 гг.
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по данным реанализа ERA-Interim на основе методологии, описанной в работах

[Hodges, 1995, Hoskins and Hodges, 2002, Roberts et al., 2014] и была предостав

лена Университетом Рединга; данные результаты согласованы с различными

климатологиями траекторий циклонов, рассчитанных по другим алгоритмам

[Neu et al., 2013, Rudeva and Gulev, 2011, Tilinina et al., 2013]. Тесная связь

между эйлеровыми и лагранжевыми характеристиками шторм-трека в данным

регионе очень важна с точки зрения формирования ветровых волн [Gulev and

Grigorieva, 2006]. Локальный максимум плотности траекторий циклонов у юго

восточного побережья Гренландии вероятно связан с полярными мезоциклона

ми [Stoll et al., 2018] или другими циклоническими структурами [V̊age et al.,

2009], которые не отражены в средних климатологических значениях кинетиче

ской энергии вихрей.

3.3. Отклик волнового климата на атмосферные процессы

различных масштабов

3.3.1. Климатологии

Климатология средних и максимальных высот волн и средних направле

ний (декабрь-февраль 1980-2016 гг.) по результатам контрольного эксперимента

с ветром из реанализа ERA-Interim показана на рис. 3.2. Наибольшие значения

средних высот волн составляют около 4.7 м в северо-восточной части Северной

Атлантики, что согласуется с данными визуальных наблюдений VOS [Gulev

and Hasse, 1998, Gulev et al., 2003], со спутниковыми данными [Young et al.,

2017, Zieger et al., 2009], а также с данными о ветровом волнении из реанализа

ERA-Interim [Dee et al., 2011]. Пространственная корреляция результатов мо

делирования с волнами из ERA-Interim составляет в среднем 0.97 для зимних

сезонов в течение всего периода.

Кроме того, поскольку при моделировании волнения в прибрежных райо
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Рис. 3.2. Средние (а) и максимальные (б) высоты волн по результатам контрольного экспе

римента (КОНТР); красными и черными стрелками показаны средние направления волн и

ветра соответственно в зимний период в 1980-2016 гг. Точками на рис. 3.2а показаны место

положения буев, используемых в дальнейшем анализе.

нах часто наблюдается недооценка абсолютных значений высот волн [Stopa and

Cheung, 2014], было проведено сравнение с данными буев Национального центра

данных по буям (National Data Buoy Center, NDBC, [http://www.ndbc.noaa.gov/]),

показанное на рисунке 3.3. Результаты контрольного эксперимента демонстри

руют хорошую согласованность с данными буев NDBC в прибрежных районах

со средним значением коэффициентом корреляции 0.92 (и изменяющимся в пре

делах от 0.9 до 0.95). Таким образом, результаты моделирования согласованы

с данными реанализа и натурных наблюдений, и могут быть использованы для

дальнейшего анализа.

Область наибольших значений средних высот волн смещена к северо-восто

ку от максимума штормовой активности в Северной Атлантике (рис. 3.2 a), что

согласуется со средним направлением и пространственными масштабами рас

пространения зыби, которая вносит значительный вклад в общую высоту волн

в данном регионе [Chen et al., 2002, Semedo et al., 2011]. В областях интенсив

ного формирования ветрового волнения (в западной части тропиков и в сред

них широтах) среднее направление распространения волн (показано красными

стрелками на рис. 3.2а) наиболее сильно согласовано со средним направлением

ветра (показано черными стрелками на рис. 3.2а).
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Рис. 3.3. Диаграмма Тейлора для сравнения значимых высот волн по результатам модели

рования в контрольном эксперименте и по данным буев NDBC в период с 1 декабря 2009 по

28 февраля 2000 г. Полуокружности с центром в точке REF представляют значения средне

квадратических ошибок с шагом 0.25 м.

Пространственное распределение максимальных высот волн (рис. 3.2 б)

имеет более зашумленную структуру, чем средние значения (рис. 3.2а), что в

некоторой степени отражает роль атмосферных процессов синоптического и

субсиноптического масштабов в формировании экстремальных волн в регионе.

Так, наблюдается несколько локальных максимумов высот волн в восточной

части средних широт, где значения достигают до 15.9 м, а также максимум в

море Лабрадор с высотами волн до 14 м.

Для демонстрации особенности постановки экспериментов, на рисунке 3.4

показаны высоты и направления волн при различном атмосферном воздействии

в экспериментах СУБС, СИНОП, НЧ и КОНТР для 12:00 (по Гринвичу) 30 де

кабря 2000 года. Низкочастотная мода имеет наиболее гладкое пространствен

ное распределение и характеризуется самыми высокими значениями скоростей

ветра, что приводит к появлению обширных областей с большими высотами

волн (рис. 3.4 в). Атмосферные воздействия синоптического и субсиноптическо

го масштабов затрагивают в основном более ограниченные области (рис. 3.4 б

и 3.4 а). Контрольный эксперимент с оригинальными полями ветра из реана

лиза (рис. 3.4 г) отражает одновременное влияние низко- и высокочастотного
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атмосферного воздействия.

а. б.

в. г.

СУБС СИНОП

НЧ КОНТР

Рис. 3.4. Мгновенные значения высот волн для 12:00 30 декабря 2000 года по результатам

экспериментов (а) СУБС, (б) СИНОП, (в) НЧ и (г) КОНТР.

На рисунке 3.5 показаны среднеклиматические значения высот и направле

ний волн для проведенных экспериментов СУБС, СИНОП и НЧ и их разности

с контрольным экспериментом. Процессы синоптического масштаба (СИНОП ),

преимущественно связанные с циклонической активностью, оказывают наибо

лее сильное влияние в средних широтах и приводят к формированию волн высо

тами до 2 м (рис. 3.5 б). Высокочастотная мода атмосферного форсинга (СУБС )

достигает наибольших значений в том же районе, однако наблюдаемые высоты

волн вдвое меньше, чем для синоптической моды (рис. 3.5 а). Пространственное

распределение высот волн в тропиках (со значениями до 2.5 м в западной части

бассейна; рис. 3.5 в) фактически определяется низкочастотной модой атмосфер

ной изменчивости (НЧ, рис. 3.5 в, е), что связано с влиянием пассатных ветров.

Кроме того, низкочастотная мода (НЧ ) оказывает сильное влияние на восточ

ную часть Северной Атлантики, где высоты волн достигают до 3 м. Таким
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образом, область наибольших значений высот волн в восточной части бассейна

(рис. 3.2) объясняется влиянием главным образом низкочастотной моды атмо

сферной изменчивости, однако синоптическая и высокочастотная моды также

вносят значительный вклад.

В экспериментах СУБС и СИНОП направления волн имеют дивергент

ную структуру с центром в областях максимальной интенсивности шторм-тре

ка (рис. 3.5 а, б и рис. 3.1), что отражает циклоническое происхождение полей

ветра, используемых в качестве граничных условий. Разности высот волн с кон

трольным экспериментом (рис. 3.5 г, д) отрицательны на всей акватории, с наи

большими отрицательными значениями в восточной части бассейна. Для экспе

римента НЧ наибольшие разности с контрольным экспериментом приурочены

к средним широтам (рис. 3.5 е), однако их значения ниже, чем для эксперимен

тов СУБС и СИНОП (рис. 3.5 г, д). Данные пространственные распределения

разностей показывают связь между волнами, формируемыми синоптическими

и субсиноптическими процессами в атмосфере, и районами наибольшей интен

сивности шторм-трека. Кроме того, рис. 3.5 подчеркивает доминирующую роль

низкочастотной атмосферной изменчивости в формировании климата ветрово

го волнения.

На рисунке 3.6 представлены максимальные высоты волн для проведенных

экспериментов СУБС, СИНОП и НЧ и их разности с контрольным эксперимен

том. По сравнению со средними значениями, максимальные высоты волн имеют

более зашумленное пространственное распределение (рис. 3.5 а,б,в). Наиболь

шие высоты наблюдаются в море Лабрадор (эксперимент СИНОП ) и в море

Ирмингера (эксперимент НЧ ) у восточного побережья Гренландии. Интересно

отметить, что данные области никак не выделяются в средних характеристиках

(рис. 3.5 б, в). Сравнимые по величине значения максимальных высот волн в экс

периментах СУБС, СИНОП и НЧ (8 м, 9.6 м и 8 м соответственно) позволяют

предположить, что атмосферные динамические процессы в рассматриваемых

диапазонах временных масштабов, от мезомасштабной и синоптической измен
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Рис. 3.5. Среднеклиматические значения высот волн по результатам экспериментов

(а) СУБС, (б) СИНОП, (в) НЧ и их разности с контрольным экспериментом: (г)

[СУБС -КОНТР ]; (д) [СИНОП -КОНТР ]; (е) [НЧ -КОНТР ].

чивости до низкочастотных колебаний, могут оказывать сравнимое влияние на

экстремальные волны. Наиболее сильные различия с контрольным эксперимен

том наблюдаются для эксперимента СУБС, поскольку данная мода атмосфер

ной изменчивости изначально имеет наименьшую интенсивность (рис. 3.1а), и,

следовательно, приводит к формированию наименее высоких волн. Разность

между СУБС и контрольным экспериментом составляет до 16.5 м у северо

восточного побережья Британских островов (рис. 3.6 г). Для экспериментов

СИНОП и НЧ различия с контрольным экспериментом составляют до 10 м

(рис. 3.6 д, е) и также наблюдаются в северо-восточной части бассейна.

Поскольку эксперименты СУБС, СИНОП и НЧ характеризуются различ

ными средними и при этом схожими максимальными значениями, характери

стики эмпирических распределений плотности вероятности высот волн будут от

личаться. Для иллюстрации региональных различий в данных распределениях,

на рисунке 3.7 показаны гистограммы для высот волн на западной и восточной

границах бассейна (местоположение точек показано на рисунке 3.2 а). Выде

ление синоптического диапазона изменчивости (то есть фактически влияния
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Рис. 3.6. Максимальные значения высот волн по результатам экспериментов (а) СУБС, (б)

СИНОП, (в) НЧ и их разности с контрольным экспериментом: (г) [СУБС -КОНТР ]; (д)

[СИНОП -КОНТР ]; (е) [НЧ -КОНТР ].

шторм-трека) ведет к формированию наиболее сильного ветрового волнения

среди всех других экспериментов у побережья Северной Америки (рис. 3.7б). В

то же время в восточной части бассейна синоптическая мода атмосферной из

менчивости хоть и играет важную роль, но уступает преобладающему влиянию

низкочастотной моды (рис. 3.7а). Следует также отметить, что синоптические

процессы вносят вклад в основном в формирование относительно невысоких

волн (до 4 м) вблизи Британских островов (при значениях до 10 м в контроль

ном эксперименте; рис. 3.7а), в то время как у побережья Северной Америки

циклоническая активность приводит к формированию волн во всем диапазоне

значений, наблюдаемых в контрольном эксперименте (рис.3.7 б).

3.3.2. Нелинейные эффекты при анализе волнового климата с

фильтрацией атмосферного форсинга

Результаты контрольного эксперимента близки к алгебраической сумме

экспериментов с разложением форсинга, однако точное равенство не соблюда
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а. б.
СУБС
СИНОП
НЧ
КОНТР

СУБС
СИНОП
НЧ
КОНТР

Рис. 3.7. Гистограммы высот волн по результатам экспериментов СУБС, СИНОП, НЧ и

контрольного эксперимента на восточной (а) и западной (б) границе бассейна в точках, по

казанных на рис. 3.2а.

ется (т. е. КОНТР≈СУБС + СИНОП + НЧ ). Данное неравенство следует

из нелинейности процессов роста и взаимодействия ветровых волн. Кроме того,

при использовании спектральной фильтрации полей ветра неизбежно возникает

небольшое перекрытие между двумя соседними отфильтрованными диапазона

ми (так называемый эффект сглаживания). В данном случае, для скорости вет

ра суммарный эффект от сглаживания между различными диапазонами менее

1% во всем регионе (рис. 3.8 а). В тропической области вдоль восточной границы

бассейна, разность между контрольным экспериментом и суммой (СУБС + СИ

НОП + НЧ ) достигает наибольших значений до 4% от абсолютных значений

скорости ветра в контрольном эксперименте. Однако принимая во внимание,

что среднеклиматические значения скорости ветра в данном районе составля

ют до 3 мс−1, можно сделать вывод о пренебрежимо малом влиянии эффекта

сглаживания при спектральной фильтрации полей атмосферного форсинга для

результатов, представленных в Главе 3.

Для высот волн несогласованность между контрольным экспериментом и

суммой экспериментов с различным форсингом (рис. 3.8б) изменяется от -90%

до 58% при среднем значении -8.5%. Таким образом, на большей части аквато

рии средняя разность между алгебраической суммой СУБС, СИНОП и НЧ и

контрольным экспериментом имеет слабые отрицательные значения, в то вре
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мя как у побережья Северной Америки наблюдаются положительные значения.

Данная закономерность объясняется различными причинами в зависимости от

широтного положения. Так, в тропиках положительные разности вероятно явля

ются следствием устойчивых пассатных ветров в эксперименте НЧ. В средних

широтах, где влияние низкочастотной компоненты атмосферного форсинга в

западной части бассейна выражено относительно слабо, положительные разно

сти вероятно являются следствием атмосферного воздействия синоптического

и субсиноптического масштабов (например, см. рис. 3.5 а и соответствующее

обсуждение).

а.

б.

Рис. 3.8. Разности между суммами скоростей ветра (а) и высот волн (б) в экспериментах с

различным форсингом и результатами контрольного эксперимента (т. е. [СУБС + СИНОП

+ НЧ ] - [КОНТР ]).
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Преобладание невысоких отрицательных разностей вдоль восточной гра

ницы бассейна вероятно объясняется совместным влиянием на рост волн ат

мосферных процессов во всем диапазоне рассматриваемых пространственно

временных масштабов (рис. 3.8 б). Из-за нелинейности процесса роста волн

[Cavaleri and Malanotte-Rizzoli, 1981, Miles, 1957], недооценка (СУБС + СИНОП

+ НЧ ) относительно контрольного эксперимента (КОНТР) в восточной части

средних широт представляется ожидаемым и логичным результатом. В восточ

ной части тропиков, а также в экваториальной области высоты волн в контроль

ном эксперименте (КОНТР) значительно ниже суммы (СУБС+СИНОП+НЧ ),

и разность достигает 1 м от среднеклиматических значений (рис. 3.2 а). Веро

ятно, это связано с продолжительным атмосферным воздействием и высокими

скоростями ветра в эксперименте НЧ, что в результате приводит к превышению

высот волн в экспериментах (СУБС+СИНОП+НЧ ) относительно контрольно

го эксперимента. Аналогичная интерпретация справедлива для Мексиканского

залива.

3.3.3. Относительный вклад атмосферных динамических процессов

различных пространственно-временных масштабов в

климатическую динамику ветрового волнения

Для оценки вклада различных компонент атмосферной изменчивости в

формирование средних и экстремальных характеристик ветрового волнения,

на рисунке 3.9 представлено отношение каждого из этих компонентов к ре

зультатам контрольного эксперимента (т.е СУБС /КОНТР, СИНОП /КОНТР,

НЧ /КОНТР). Данные отношения интерпретируются как оценка максимально

возможного вклада различных масштабов атмосферных процессов в формиро

вание ветровых волн. Поскольку сумма результатов экспериментов с различ

ным форсингом не равна 100% на большей части акватории, данная диагно

стика дополняет анализ разностей между контрольным экспериментом и экс

периментами с различным форсингом, обсуждаемый выше (см. обсуждение,
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относящееся к рисункам рис. 3.5 г, д, е и рис. 3.6 г, д, е.)

Вклад различных мод атмосферной изменчивости в регионе с наибольши

ми среднеклиматическими значениями высот волн в северо-восточной части

Северной Атлантики, составляет 70%, 30% и 20% для экспериментов НЧ, СИ

НОП и СУБС соответственно. Однако, при рассмотрении максимальных высот

волн, данное соотношение меняется и составляет до 60% для низкочастотной и

50% и 40% для синоптической и высокочастотной мод соответственно. Влияние

синоптической моды (рис. 3.9 б, д) наиболее сильно проявляется у североаме

риканского побережья и в море Лабрадор, и волны в эксперименте СИНОП

составляют до 80% от среднеклиматических и до 90% от максимальных зна

чений в контрольном эксперименте. В то же время данный регион в меньшей

степени зависит от низкочастотной изменчивости атмосферы (рис. 3.9 в, е), что

объясняется преобладающими ветрами восточного направления, которые не мо

гут обеспечить необходимой длины разгона у побережья Северной Америки в

эксперименте НЧ. Высокочастотная компонента атмосферной изменчивости не

вносит существенного вклада в средние характеристики (рис. 3.9 а), однако

оказывает значительное влияние на максимальные высоты волн (рис. 3.9 г) в

областях наибольшей интенсивности шторм-трека (рис. 3.1 ) и, в частности, у

побережья Северной Америки в районе Гольфстрима.

Для получения количественной оценки вклада различных компонент ат

мосферного форсинга в общую изменчивость высот волн, на рисунке 3.10 по

казаны отношения между среднеквадратическими отклонениями высот волн

(𝜎) в экспериментах СУБС, СИНОП и НЧ и результатами контрольного экс

перимента. Наибольшие значения отношений между среднеквадратическими

отклонениями наблюдаются для эксперимента НЧ (рис. 3.10 в), что отражает

доминирующую роль низкочастотной компоненты атмосферного форсинга для

изменчивости высот волн в тропиках и окраинных морях.

В открытых областях океана в средних широтах изменчивость высот волн

главным образом определяется синоптической и низкочастотной модами атмо
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а. б. в.

г. д. е.

Рис. 3.9. Отношение между средними (а, б, в) и максимальными (г, д, е) высотами волн по ре

зультатам моделирования с различным форсингом и результатами контрольного эксперимен

та: [СУБС ]/[КОНТР ]·100% (а),(г); [СИНОП ]/[КОНТР ]·100% (б),(д); [НЧ ]/[КОНТР ]·100%

(в),(е).

а. б. в.

Рис. 3.10. Отношение между среднеквадратическими отклонениями высот волн по

результатам моделирования с различным форсингом и контрольным экспериментом:

𝜎[СУБС ]/𝜎[КОНТР ]·100% (а); 𝜎[СИНОП ]/𝜎[КОНТР ]·100% (б); 𝜎[НЧ ]/𝜎[КОНТР ]·100% (в).

сферного воздействия, причем синоптическая играет доминирующую роль в за

падной, а низкочастотная - в восточной части бассейна. Среднеквадратические

отклонения для результатов эксперимента НЧ могут достигать значений для

контрольного эксперимента (отношение между среднеквадратическими откло

нениями составляет до 100%) около Британских островов, в то время как вдоль
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побережья Северной Америки процессы синоптического масштаба определяют

до 70% от общей изменчивости (рис. 3.10 б). Отношение между среднеквадрати

ческими отклонениями высот волн для эксперимента СУБС и для контрольного

эксперимента достигает максимальных значений в Северном и Средиземном мо

рях и Мексиканском и Гвинейском заливах, а также имеет локальный максимум

у побережья Северной Америки. Поскольку вклад высокочастотной моды очень

мал в сравнении с синоптической и низкочастотной и практически однороден

по всему бассейну (рис. 3.10а), дальнейший анализ сосредоточен на исследова

нии отклика климатической динамики ветрового волнения на синоптическую и

низкочастотную моды атмосферного воздействия.

3.4. Связь волнового климата и межгодовой

изменчивости атмосферы на разных масштабах

Для исследования вклада синоптической и низкочастотной моды атмо

сферной изменчивости в формирование волн на поверхности океана, в каче

стве меры интенсивности атмосферных динамических процессов, вызывающих

наибольший отклик в ветровом волнении, анализируется величина вертикаль

но проинтегрированной кинетической энергии вихрей, рассчитанной на основе

зональной и меридиональной компонент ветра (отношение (3.5)), отфильтрован

ных для синоптического (2-10 день) и низкочастотного (> 10 день) диапазонов

изменчивости (здесь и далее используется обозначение КЭВсиноп и КЭВнч соот

ветственно; пространственное распределение данных величин показано на рис.

3.1 б,в). Данные величины используются в качестве метрик интенсивности атмо

сферных динамических процессов с наибольшим влиянием на динамику высот

волн в Северной Атлантике. Далее в работе исследуется совместная изменчи

вость данных характеристик со средними высотами и направлениями волн из

контрольного эксперимента (т.е. КЭВсиноп и 𝐻𝑠, а также КЭВнч и 𝐻𝑠). Для дан

ной цели использован канонический корреляционный анализ (ККА, [von Storch
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and Zwiers, 1999]) для временных рядов (с исключенным трендом) КЭВ и высот

и направлений волн для зимнего периода (декабрь-февраль).

Канонический корреляционный анализ в некотором смысле cхож с анали

зом эмпирических ортогональных функций (ЭОФ). В то время как ЭОФ анализ

используется при исследовании изменчивости вектора случайных величин X,

канонический корреляционный анализ используется для исследования структу

ры корреляции между парой векторов случайных переменных X и Y. Так, одна

из интерпретаций первой ЭОФ e1 вектора случайных величин X состоит в том,

что X𝑇e1 - линейная комбинация элементов вектора с максимальной дисперси

ей (при условии что ||e𝑛|| = 1). Вторая ЭОФ e2 дает линейную комбинацию

X𝑇e2 с максимальной дисперсией, не коррелированную с X𝑇e1 (и так далее).

Целью канонического корреляционного анализа является поиск пары f𝑛𝑋 и f𝑛𝑌
1(при условии, что ||f𝑛𝑋 || = ||f𝑛𝑌 || = 1; где n-порядковый номер ЭОФ), при кото

рых корреляция между линейными комбинациями X𝑇e𝑛 и Y𝑇e𝑛 максимальна

(von Storch and Zwiers, 1999).

Для анализа канонических корреляций были использованы первые пять

эмпирических ортогональных функций (ЭОФ; [Lorenz, 1956]), которые описы

вают от 75.3% до 87.2% общей изменчивости для различных переменных. На ри

сунке 3.11 показаны значения ЭОФ для средних сезонных КЭВсиноп и КЭВнч,

высот волн (𝐻𝑠) и средних направлений волн (𝜃). ЭОФ для синоптической и

низкочастотной мод КЭВ обнаруживают сходные пространственные закономер

ности с Hs, причем для всех трех характеристик значительная часть изменчи

вости определена в первых двух ЭОФ. Так, первая мода содержит 40.6% и

31.5% изменчивости в КЭВнч и КЭВсиноп, соответственно, и 43% изменчиво

сти в высотах волн. Вторая ЭОФ соответствует 26.2% и 17.9% изменчивости

в КЭВнч и КЭВсиноп, соответственно, и 30.7% изменчивости в высотах волн

(𝐻𝑠), дальнейшие моды несут в себе значительно меньшие доли изменчивости.

Что касается средних направлений волн, первая ЭОФ составляет 29.5%, а вто
1 Далее в тексте f𝑛𝑋 и f𝑛𝑌 называются каноническими парами.
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рая ЭОФ – 14.5% изменчивости 𝜃. Коэффициент корреляции между первыми

главными компонентами 𝐻𝑠 и КЭВ составляет 0.78 для синоптической моды и

0.92 для низкочастотной моды КЭВ, что говорит о связи между этими двумя

характеристиками (в обоих случаях p-значение <0.00001).

а.    ЭОФ1 [КЭВсиноп]: 31.5% б.     ЭОФ2 [КЭВсиноп]: 17.9%

в.      ЭОФ1 [КЭВнч]: 40.6%

д.   ЭОФ1 [Hs/θ]: 43.0/29.5%

г.       ЭОФ2 [КЭВнч]: 26.2%

е.     ЭОФ2 [Hs/θ]: 30.7/14.5%

Рис. 3.11. Две первые ЭОФ для среднесезонной интенсивности шторм-трека (рассчитанной

по формуле (3.5)) (а-г) и две первые ЭОФ для высот и среднего направления волн (д,е). (а,

б) соответствуют значениям первых двух ЭОФ для синоптической моды изменчивости КЭВ

(2-10 суток), (в,г) соответствуют значениям первых двух ЭОФ для низкочастотной моды

изменчивости КЭВ (>10 суток).

Канонический корреляционный анализ был проведен для следующих пар
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Таблица 3.1. Коэффициенты канонических корреляций для двух первых канонических пар

для высот волн и среднего направления волн и синоптической и низкочастотной мод кине

тической энергии вихрей.

Коэффициенты

канонических

корреляций

1-ая каноническая пара 2-ая каноническая пара

КЭВнч и 𝐻𝑠 0.95 0.86

КЭВсиноп и 𝐻𝑠 0.90 0.75

КЭВнч и 𝜃 0.96 0.95

КЭВсиноп и 𝜃 0.85 0.77

параметров: [КЭВсиноп и 𝐻𝑠], [КЭВсиноп и 𝜃] (первая и вторая пары канониче

ских переменных представлены на рис. 3.12 а и б соответственно), [КЭВнч и 𝐻𝑠]

и [КЭВнч и 𝜃] (первая и вторая пары канонических переменных представлены

на рис. 3.12 в и г соответственно). Поскольку канонические переменные для

[КЭВ и 𝜃] и [КЭВ и 𝐻𝑠] имеют очень похожую пространственную структуру

(не показано), далее в работе при анализе канонических корреляций для КЭВ

обсуждаются значения, полученные для [КЭВ и 𝐻𝑠] (рис. 3.12).

Коэффициенты корреляции между первыми двумя каноническими пара

ми для высот волн, среднего направления волн и КЭВ (синоптической и низ

кочастотной мод) представлены в таблице 3.1. Коэффициент корреляции для

первой канонической пары составляет 0.90 для КЭВсиноп (рис. 3.12 а) и 0.95

для КЭВнч (рис. 3.12 в). Полученные пространственные закономерности для

КЭВсиноп согласуются с результатами [Lozano and Swail, 2002]. Интересно так

же отметить, что максимальные абсолютные значения канонических пар для

𝐻𝑠 и для КЭВсиноп и КЭВнч имеют схожее местоположение (рис.3.12).

Первые канонические пары для синоптической и низкочастотной мод КЭВ

(рис. 3.12 а, в) можно интерпретировать как связь между аномалиями высот
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волн в северо-восточной части Северной Атлантики (т. е. в Норвежском и Се

верном морях) и аномалиями высот волн противоположного знака в восточ

ной части Северной Атлантики, причем поведение обеих аномалий обусловлено

меридиональным смещением шторм-трека. Основное различие между канони

ческими парами для синоптической и низкочастотной мод КЭВ заключается в

смещении максимальных значений КЭВсиноп к востоку относительно КЭВнч по

всему бассейну. В целом, низкочастотная мода имеет более зональное простран

ственное распределение, чем синоптическая. Данный вывод также справедлив

для вторых канонических пар, обсуждаемых далее.

В отличие от схожих первых пар, вторые канонические пары для КЭВсиноп

и КЭВнч имеют значительные расхождения (рис. 3.12 б, г). Так, вторая кано

ническая пара для синоптической изменчивости (рис. 3.12 б) вероятно связана

с интенсивностью шторм-трека, так как области с положительными значени

ями КЭВсиноп в восточной части бассейна связаны с отрицательными анома

лиями высот волн. Область отрицательных аномалий КЭВсиноп у побережья

Северной Америки характеризуется значениями почти на порядок ниже, чем

положительные аномалии в восточной части бассейна, и также связана с ано

малиями высот волн противоположного знака. Положительные аномалии высот

волн в западной и центральной Северной Атлантике (к югу от Исландии) тесно

связаны с циклогенезом в восточной части бассейна. Таким образом, аномалии

активности шторм-трека в западной части Северной Атлантики наблюдаются

одновременно с аномалиями ветровых волн в восточной части бассейна.

Вторая каноническая пара для КЭВнч (рис. 3.12 г) отражает усиление

зонального потока, что связано с более низкими высотами волн в средних ши

ротах в восточной части бассейна. Таким образом, отрицательные аномалии

высот волн в средних широтах в восточной части бассейна можно рассматри

вать как результат пониженной активности шторм-трека (рис. 3.12 б) или же

более зонального потока для низкочастотной моды атмосферной изменчивости

(рис. 3.12 г). Канонические переменные для 95-го персентиля высот волн (не
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показано) имеют схожее поведение со средними значениями, и значит представ

ленные интерпретации справедливы также для экстремальных волн.

Канонические пары для среднего направления волн (𝜃), показанные на

рисунке 3.12 с помощью векторов, показывают сильную связь с канонически

ми парами для высокочастотной и синоптической мод атмосферной изменчиво

сти. Высокие значения канонических пар для КЭВ связаны с распространением

волн в восточном направлении в то время как низкие значения КЭВ связаны с

распространением волн в западном направлении. Интересно отметить, что на

правления волн намного сильнее соответствуют атмосферной изменчивости, в

то время как максимальные значения канонических пар для высот волн смеще

ны на восток относительно максимальных значений для КЭВ.

В заключение проводится анализ отклика ветровых волн на атмосферную

изменчивость в районах с наибольшей связью между ветровым волнением и си

ноптической и низкочастотной модами шторм-трека (выявленных с помощью

канонического корреляционного анализа, результаты которого подробно обсуж

даются выше). На рисунках 3.13 б, в, д, е показаны аномалии эмпирических рас

пределений высот волн, нормализованные на стандартные отклонения высот

волн для промежутков с шагом 1 м. Данные диаграммы соответствуют осред

ненным значениям в 2-градусных квадратах с центрами в точках, показанных

фиолетовым и синим на рис. 3.12 в, г, соответственно. Данные местоположения

соответствуют минимальным и максимальным значениям первой и второй пар

канонических переменных для 𝐻𝑠 (рисунки 3.12 б,д (в,е) соответственно). На

рисунке 3.13 аномалии эмпирических распределений высот волн отсортированы

по годам таким образом, чтобы значения главных компонент, полученных при

анализе ЭОФ для высот волн, возрастали. Значения главных компонент для

первой и второй ЭОФ приведены на рисунках 3.13 а и г соответственно.

В годы с наименьшими значениями первой главной компоненты для 𝐻𝑠

(т. е. 2010, 2001, 1996, 2013, 1982 и 2011 гг.) в восточной части Северной Атлан

тики наблюдается увеличение доли высоких волн (рис. 3.13 в). Одновременно
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а. б.

в. г.

Рис. 3.12. Первая (а) и вторая (б) канонические пары для кинетической энергии вихрей,

ветровых волн и среднего направления волн для для [КЭВсиноп и 𝜃] и [КЭВсиноп и 𝐻𝑠];

аналогично, первая (в) и вторая (г) канонические пары для [КЭВнч и 𝜃] и [КЭВнч и 𝐻𝑠].

Сплошные (пунктирные) линии соответствуют положительным (отрицательным) значениям

канонических пар, полученных в результате ККА для [КЭВ и 𝐻𝑠]. Точками показано распо

ложение максимальных (синим) и минимальных (фиолетовым) значений канонических пар

для высоты волн (𝐻𝑠) из ККА для [КЭВнч и 𝐻𝑠].

в северо-восточной части Северной Атлантики наблюдается уменьшение доли

высоких волн (рис. 3.13 б). Противоположная картина наблюдается в годы с

высокими значениями главной компоненты для первой ЭОФ (т. е. в 1993, 1989,

1981, 2015 и 2012 гг.): в северо-восточной части Северной Атлантики (рис. 3.13

б) волны становятся выше. В то же время, в восточной части Северной Атлан

тики (рис. 3.13 в) наблюдается уменьшение доли высоких волн.

Для главной компоненты второй ЭОФ аномалии эмпирических распреде

лений демонстрируют зашумленное поведение для центральной части Северной
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а. б. в.

г. д. е.

Рис. 3.13. Нормализованные аномалии эмпирического распределения высот волн (𝐻𝑠) в зим

ний период (декабрь-февраль) в двухградусных квадратах, с центрами в точках, показанных

соответствующими буквами на рис. 3.12 (в,г). Годы ранжированы согласно значениям пер

вых двух главных компонент, показанных на рисунках (а,г) соответственно. Черные точки

соответствуют значениям 95 персентиля высот волн.

Атлантики (рис. 3.13 е), в то время как в северо-восточной части Северной Ат

лантики (рис. 3.13 д) поведение аномалий схоже с рис. 3.13 б. В годы с самыми

высокими значениями главной компоненты второй ЭОФ (то есть в 2014, 1990,

1994, 1995 и 2016 годах) наблюдается увеличение доли высоких волн, в то время

как при низких значениях главной компоненты наблюдается обратное измене

ние в распределении высот волн – а именно, увеличение доли низких значений.

Изменения экстремальных волн (высота волн 5% обеспеченности) в целом
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согласуется с изменениями в распределении волн (рис. 3.13 б, в, д, е). Значения

высот волн 5% обеспеченности изменяются в диапазоне до 5 м при всех на

блюдаемых режимах. Между тем, максимальные значения высот волн сильно

зависят от выборки; следовательно, они не обязательно соответствуют измене

ниям в распределении волн, как это наблюдается, например, в 1990 (рис. 3.13

б), 1998 (рис. 3.13 в) и 2008 годах (рис. 3.13 д).

3.5. Выводы

В Главе 3 анализируется отклик ветрового волнения на атмосферные про

цессы различных масштабов на примере акватории Северной Атлантики для

зимнего сезона. Выполнен ряд численных экспериментов со спектральной вол

новой моделью, где в качестве атмосферного форсинга были заданы поля ветра,

соответствующие различным диапазонам изменчивости: высокочастотной (ме

нее 2 суток), синоптической (2-10 суток) и низкочастотной (более 10 суток),

выделенные с использованием спектральной полосовой фильтрации Ланцоша.

Область наибольших средних высот волн смещена к северо-востоку от об

ласти максимальной интенсивности динамики тропосферы. Получено, что атмо

сферные воздействия субсиноптического и синоптического масштабов оказыва

ют наиболее сильное влияние на формирование ветрового волнения в западной

части бассейна (у побережья Северной Америки, а также в море Лабрадор),

где высоты волн, сформированные воздействием каждой из этих компонент

атмосферного форсинга, составляют до 70% от высот волны по результатам

контрольного эксперимента с оригинальным форсингом из реанализа без ис

пользования дальнейшей фильтрации. Между тем в средних широтах форми

рование ветрового волнения происходит под совместным влиянием как атмо

сферной изменчивости синоптического масштаба (главным образом связанной

с циклонической активностью), так и более низкочастотных атмосферных воз

действий, таких как западные ветры умеренного пояса. Изменчивость с масшта
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бом меньше синоптического (менее 2 суток) не оказывает существенного влия

ния на средние характеристики ветрового волнения, однако может существенно

влиять на максимальные характеристики, что в большей степени проявляется

вдоль североамериканского побережья в районе Гольфстрима.
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Глава 4

Ветровое волнение и турбулентное

перемешивание в верхнем слое океана при

различных климатических состояниях

4.1. Введение

Характеристики верхнего перемешанного слоя океана являются ключевы

ми для всей климатической системы и отражают интенсивность взаимодействия

океана и атмосферы, а также оказывают влияние на способность океана погло

щать тепло и газы. В ряде работ показано, что учет эффектов, связанных с

ветровым волнением, в численных моделях приводит к более корретному вос

произведению характеристик перемешивания в верхнем слое океана [Babanin

et al., 2009, Belcher et al., 2012, Breivik et al., 2015, Craig and Banner, 1994, Fan

and Griffies, 2014, Grant and Belcher, 2009, Li et al., 2016, Walsh et al., 2017, Wu

et al., 2015].

Главной целью Главы 4 является исследование вклада ветрового волнения

в воспроизведение океанских характеристик при различных режимах крупно

масштабной циркуляции атмосферы. В частности, решаются следующие зада

чи:

1. Разработать конфигурацию численных экспериментов с атмосферной, вол

новой и океанской моделями для исследования отклика верхнего слоя оке

ана на изменение крупномаштабной циркуляции атмосферы.

2. Получить количественную оценку и предложить физическую интерпрета

цию влияния учета ветровых волн в модели океана на воспроизведение

вертикальных профилей океанских характеристик.
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3. Выявить закономерности отлика ветрового волнения и связанного с ним

турбулентного перемешивания на изменение режимов крупномасштабной

циркуляции атмосферы.

В данной главе для исследования отклика климатической системы на за

даваемые возмущения используется идеализированное представление океана и

атмосферы на аквапланете, где отсутствуют континенты. Такое упрощение поз

воляет задавать изменения крупномасштабной циркуляции атмосферы и иссле

довать соответствующий отклик верхнего слоя океана. Данный подход эффек

тивно используется в научном сообществе для исследования динамики клима

тической системы и выделения роли различных процессов в перераспределении

тепла и энергии (например, [Enderton and Marshall, 2009, Marshall et al., 2007,

Medeiros et al., 2016, Neale and Hoskins, 2000, Salameh et al., 2018]).

В разделе 4.2 обсуждается формулировка и конфигурация проведенных

экспериментов с моделью общей циркуляции атмосферы, спектральной моде

лью ветрового волнения и моделью общей циркуляции океана. В разделе 4.3

рассматриваются особенности состояния атмосферы и океана в контрольном

эксперименте, где в качестве граничных условий в атмосферной модели задана

ТПО, меридиональный градиент которой характерен для современного климата

Земли. В разделе 4.4 обсуждается вклад ветровых волн в изменение термодина

мических свойств океана и его циркуляции на основе результатов контрольных

экспериментов с учетом и без учета ветрового волнения. В разделе 4.5 обсуж

даются особенности полученных режимов атмосферной циркуляции и вклад

учета ветрового волнения в моделях в изменение глубины перемешанного слоя

в океане. В разделе 4.6 обсуждаются возможности интерпретации полученных

результатов в контекте Южного океана, находящегося под минимальным вли

янием континентов. Раздел 4.7 содержит краткие выводы по данной главе. В

завершении Главы 4 в разделе 4.8 обсуждаются потенциальные неопределенно

сти, связанные с результатами, полученными в диссертационной работе.
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4.2. Конфигурация численных модельных экспериментов

В главе представлены результаты численных экспериментов с использо

ванием модели общей циркуляции атмосферы (ОЦА), спектральной волновой

модели и модели общей циркуляции океана (ОЦО) для аквапланеты, полно

стью покрытой океаном. Поскольку глобальная циркуляция атмосферы частич

но обусловлена температурой поверхности океана, задание возмущений в гра

диентах ТПО в атмосферной модели позволяют воспроизводить различные ре

жимы крупномасштабной атмосферной циркуляции (изменение интенсивности

струйных течений, сдвиг границ циркуляции Хэдли и т.д.). Во избежание кон

вергенции массы в океанской модели, и нереалистичного воспроизведения волн

с вычислительной сеткой в сферических координатах на глобальном домене, на

полюсах были заданы острова размером 10∘широты. Для всех моделей анализ

проводится для 720 суток после достижения ими разгона.

4.2.1. Модель атмосферы

Для воспроизведения различных режимов циркуляции атмосферы была

использована глобальная спектральная атмосферная модель Isca, разработан

ная в университете Эксетера [Vallis et al., 2018] и имеющая гибкую структу

ру, аналогичную используемой в Лаборатории геофизической гидродинамики

(Geophysical Fluid Dynamics Laboratory, GFDL) Принстонского университета

[https://www.gfdl.noaa.gov/fms/]. Динамическое ядро модели состоит из базо

вой системы уравнений гидродинамики с учетом влажности:

𝜕𝑢

𝜕𝑡
+ 𝑢

𝜕𝑢

𝜕𝑥
+ 𝑣

𝜕𝑢

𝜕𝑦
+ 𝜔

𝜕𝑢

𝜕𝑝
= 𝑓𝑣 +

𝑢𝑣𝑡𝑔𝜃

𝑎
− 1

𝑎𝑐𝑜𝑠𝜃

𝜕Φ

𝜕𝜆
− 𝑆𝑢, (4.1)

𝜕𝑣

𝜕𝑡
+ v · ∇𝑣 + 𝜔

𝜕𝑣

𝜕𝑝
= −𝑓𝑢− 𝑢2𝑡𝑔𝜃

𝑎
− 1

𝑎

𝜕Φ

𝜕𝜃
− 𝑆𝑣, (4.2)
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𝜕𝑇

𝜕𝑡
+ v · ∇𝑇 + 𝜔

𝜕𝑇

𝜕𝑝
=

𝜅𝑇𝜔

𝑝
+ 𝑄𝑅 + 𝑄𝐶 + 𝑄𝐵, (4.3)

𝜕Φ

𝜕𝑙𝑛𝑝
= −𝑅𝑑𝑇𝑣, (4.4)

∇ · v +
𝜕𝜔

𝜕𝑝
= 0, (4.5)

𝜕𝑞

𝜕𝑡
+ v · ∇𝑞 + 𝜔

𝜕𝑞

𝜕𝑝
= 𝜀𝑤, (4.6)

где 𝜔 = 𝑑𝑝
𝑑𝑡 - аналог вертикальной скорости в изобарической системе коор

динат, 𝑇 – температура, 𝑇𝑣 = 𝑇

1−(1−𝑅𝑑
𝑅𝑣

)𝑞
- виртуальная температура, Φ - геопотен

циал, 𝑅𝑑 и 𝑅𝑣 - унивесальная газовая постоянная для сухого воздуха и водяного

пара соответственно, 𝜅 = 𝑅
𝑐𝑝

, 𝑐𝑝 - теплоемкость сухого воздуха при постоянном

давлении, 𝑞 - удельная влажность, 𝜀𝑤 - притоки/стоки влаги, обусловленные

конденсацией и турбулетностью. Кроме того, в уравнениях присутствуют сла

гаемые, рассчитанные с помощью параметризаций: 𝑆𝑢, 𝑆𝑣 и 𝑄𝐵 представля

ют турбулетные потоки импульса и тепла соотвественно, 𝑄𝑅 - радиационный

нагрев/выхолаживание, 𝑄𝐶 - конвективный нагрев/выхолаживание.

В работе используется конфигурация модели с 41 вертикальным уровнем,

неравномерно распределенным в пространстве, и горизонтальное разрешение

T42 (что приблизительно соответствует разрешению 2.8∘). Нижний уровень мо

дели приблизительно соответствует высоте 30 м. В модели используются на

стройки, аналогичные описанным в работах [Thomson and Vallis, 2018a,b]. Ради

ационный перенос осуществляется с использованием схемы быстрого радиаци

онного переноса (RRTM; [Clough et al., 2005]) с постоянным по времени зонально

симметричным распределением озона [Jucker and Gerber, 2017]. Формулировка

пограничного слоя основана на теории подобия Монина-Обухова, параметриза

ция атмосферной конвекции осуществляется по схеме Беттса-Миллера [Betts

and Miller, 1986].
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В качестве граничных условий на верхней границе в модели задан поток

приходящей солнечной радиации, соответствующий середине зимы в Южном

полушарии - 20 июля. На нижней границе модели заданы зонально симметрич

ные профили ТПО, где температура изменяется от 300К до 273К и соответству

ет среднему меридиональному градиенту ТПО в современном климате Земли.

Эксперимент для атмосферы проводится для периода 1080 дней. Первые 360

дней представляют собой время разгона модели, необходимое для развития цир

куляции атмосферы, характерной для современной Земли (без учета влияния

рельефа), и исключены из дальнейшего анализа. На рисунке 4.1 представле

ны мгновенные значения скорости ветра в периоде после разгона модели. В

модели воспроизводится реалистичная циркуляция атмосферы без учета влия

ния континентов, в средних широтах развивается бароклинная активность, и в

экспериментах с разрешением 0.7∘ и менее также воспроизводятся тропические

циклоны.

Рис. 4.1. Мгновенные значения скорости ветра в период после разгона атмосферной модели.

Для поддержания исходного профиля ТПО в атмосферной модели исполь

зуется простая формулировка модели перемешанного слоя постоянной глубины.

Горизонтальный перенос тепла динамически контролируется потоком тепла в

перемешанном слое океана, заданным следующим уравнением для температуры
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[Vallis et al., 2018]:

𝑐
𝜕𝑇

𝜕𝑡
= 𝑆𝑊 + 𝐿𝑊 − 𝑆𝑒𝑛𝑠− 𝐿𝑎𝑡𝑒𝑛𝑡 + 𝑄, (4.7)

где 𝑐 - теплоемкость перемешанного слоя, 𝑇 - температура перемешанного

слоя, 𝑡 - время. 𝑆𝑊 , 𝐿𝑊 , 𝑆𝑒𝑛𝑠 и 𝐿𝑎𝑡𝑒𝑛𝑡 представляют собой суммарный поток

коротковолновой и длинноволновой радиации и потоки явного и скрытого теп

ла соответственно. Общий поток тепла рассчитывается по методике, описанной

в работе [Russell et al., 1985] таким образом, чтобы предотвратить дрейф ТПО

в модели от заранее заданного поля ТПО. Значения альбедо составляет 0.25,

параметр шероховатости составляет 2 ·10−4 м, глубина постоянного перемешан

ного слоя - 50 м. Шаг по времени в модели составляет 300 секунд, и схемы

расчета радиации вызываются каждые 1800 секунд.

4.2.2. Океанская модель

Для моделирования циркуляции океана была использована модель Евро

пейского консорциума Nemo версии 4.0 [Madec et al., 2016], объединенная с

моделью эволюции морского льда LIM 3.6 [Rousset et al., 2015, Vancoppenolle

et al., 2009]. Модель NEMO основана на базовой системе уравнений гидродина

мики: уравнениях Рейнольдса для трех компонент скорости течений, а также

уравнений переноса для температуры и солености [Reffray et al., 2015]:

𝑐
𝜕𝑢𝑖
𝜕𝑡

+ 𝑢𝑗
𝜕(𝑢𝑖)

𝜕𝑥𝑗
= − 1

𝜌0

𝜕𝑃

𝜕𝑥𝑖
− 𝜕

𝜕𝑥𝑗

(︂
𝑢′𝑗𝑢

′
𝑖 − 𝜈𝑚𝑜𝑙

𝜕𝑢𝑖
𝜕𝑥𝑗

)︂
+ 𝑓𝑖, (4.8)

𝜕𝑇

𝜕𝑡
+ 𝑢𝑗

(𝜕(𝑇 )

𝜕𝑥𝑗
= − 𝜕

𝜕𝑥𝑗

(︂
𝑢′𝑗𝑇

′ −𝐾𝑚𝑜𝑙
𝜕𝑇

𝜕𝑥𝑗

)︂
+

1

𝜌0𝑐𝑝

𝜕𝐼(𝐹𝑠𝑜𝑙, 𝑧)

𝜕𝑧
, (4.9)

𝜕𝑆

𝜕𝑡
+ 𝑢𝑗

(𝜕(𝑆)

𝜕𝑥𝑗
= − 𝜕

𝜕𝑥𝑗

(︂
𝑢′𝑗𝑆

′ −𝐾𝑚𝑜𝑙
𝜕𝑆

𝜕𝑥𝑗

)︂
+ 𝐸𝑓 − 𝑃𝑓 , (4.10)

где 𝑢𝑖{𝑖=1,2} – горизонтальные компоненты скорости, 𝑇 - температура, 𝑆

– соленость, 𝑢𝑗{𝑗=1,3} – горизонтальные и вертикальные направления, 𝑓𝑖{𝑖=1,2} –
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компоненты силы Кориолиса, 𝑃 – давление, 𝐼 – поток нисходящей солнечной ра

диации, 𝐹𝑠𝑜𝑙 – поток тепла, поступающий в атмосферу Земли, 𝜌0 – плотность, 𝑐𝑝

- удельная теплоемкость, 𝐸𝑓 и 𝑃𝑓 - потоки испарения и осадков соответственно,

𝜈𝑚𝑜𝑙 – молекулярная вязкость, 𝐾𝑚𝑜𝑙 – коэффициент молекулярной диффузии.

Слагаемые 𝑢′𝑗𝑢
′
𝑖 представляют собой напряжения Рейнольдса, 𝑢′𝑗𝑇 ′ и 𝑢′𝑗𝑆

′ - тур

булентные потоки переноса скалярных величин (температуры и солености).

Вертикальные члены, которые остаются при масштабном анализе уравне

ний (4.8-4.10) параметризуются в модели следующим образом:

𝑢′𝑖𝑤
′ = −𝜈𝑡

𝜕𝑢𝑖
𝜕𝑧

, (4.11)

𝑇 ′𝑤′ = −𝐾𝑡
𝜕𝑇

𝜕𝑧
, (4.12)

𝑆 ′𝑤′ = −𝐾𝑡
𝜕𝑆

𝜕𝑧
, (4.13)

где 𝜈𝑡 и 𝐾𝑡 – коэффициенты вертикальной турбулентной вязкости и диф

фузии соответственно. Для оценки величины данных коэффициентов использу

ются значения турбулентной кинетической энергии 𝑘 и длины пути смешения

𝑙:

𝜈𝑡 = 𝐶𝜇

√
𝑘𝑙, (4.14)

𝐾𝑡 = 𝐶 ′
𝜇

√
𝑘𝑙, (4.15)

где 𝐶𝜇 и 𝐶 ′
𝜇 представляют собой константы, а также могут быть пред

ставлены через функции устойчивости, определяемые в зависимости от числа

Ричардсона.

При разгоне модели в качестве начальных условий были аналитически

заданы профили температуры, характерные для тропиков в Тихом океане, а

также постоянная соленость 35.5 епс. Горизонтальное пространственное раз

решение составило 2∘. В модели был использован 31 вертикальный уровень,
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распределенный таким образом, чтобы разрешение было наиболее высоким у

поверхности, и дальше постепенно убывало до глубины 5000 м, которая была за

дана постоянной во всем бассейне. Шаг по времени для интегрирования модели

составил 1 час. Разгон модели осуществлялся для периода 1000 лет, после чего

дрейф придонной температуры составлял менее 0.1∘C 100 лет−1, и устанавли

вался стабильный режим океанской циркуляции для заданного атмосферного

форсинга [Marshall et al., 2007].

В качестве граничных условий использовалась информация об атмосфе

ре, полученная из результатов моделирования с помощью атмосферной модели

Isca: коротковолновая и длинноволновая радиация, потоки явного и скрытого

тепла, осадки (твердая и жидкая фазы), температура, удельная влажность и

скорость ветра на 10 м. Далее в модели данная информация была использована

для расчета значений потоков тепла, импульса и влаги на поверхности океана

на основе балк-формул, используемых в Национальном центре атмосферных

исследований США (NCAR; [Large and Yeager, 2009]).

В таблице 4.1 представлен список проведенных численных экспериментов,

результаты которых обсуждаются далее в работе. При оценке влияния учета

ветровых волн в модели на формирование профиля океанских характеристик

обсуждаются результаты двух контрольных экспериментов, выделенных в таб

лице 4.1 (с волнами и без волн:T300волны и T300без волн соотвественно). При об

суждении изменчивости глубины перемешанного слоя в океане при различных

режимах атмосферной циркуляции используются результаты экспериментов,

представленных в таблице красным. При оценке влияния волн на изменчивость

глубины перемешанного слоя рассматриваются разности между эксперимента

ми, выделенными в таблице красным и синим соответственно.

4.2.3. Параметризация волновых процессов в океанской модели

Для параметризации вертикальной турбулентности в NEMO была исполь

зована схема TKE [Bougeault and Lacarrere, 1989, Gaspar et al., 1990, Madec et al.,
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Таблица 4.1. Описание численных экспериментов с океанской моделью.

Эксперимент
Изменение ТПО в атмосфере

(максимум - минимум)
Учет влияния ветрового волнения

T290волны 290 К - 273 К да
T295волны 295 К - 273 К да
T300волны 300 К - 273 К да
T305волны 305 К - 273 К да
T310волны 310 К - 273 К да

T290без волн 290 К - 273 К нет
T295без волн 295 К - 273 К нет
T300без волн 300 К - 273 К нет
T305без волн 305 К - 273 К нет
T310без волн 310 К - 273 К нет

1998], основанная на прогностическом уравнении для турбулентной кинетиче

ской энергии и предположении о замыкании для различных масштабов турбу

лентности. Эволюция по времени турбулентной кинетической энергии опреде

ляется ее генерацией через вертикальный сдвиг скоростей течений, балансиру

ющийся стратификацией, а также вертикальной диффузией и диссипацией по

типу Колмогорова [Колмогоров, 1942]. В общем случае, параметризации волно

вых процессов в модели реализуются через добавку к генерации турбулентно

сти за счет вертикального сдвига скоростей течении, компонент, связанных с

ветровым волнением.

Баланс турбулентной кинетической энергии в модели представлен следую

щим выражением:

𝜕𝑘

𝜕𝑡
= 𝐷𝑘 + 𝑃 + 𝐺− 𝜀, (4.16)

где 𝐷𝑘 - турбулентный и вязкий перенос, 𝑃 – генерация турбулентности

из-за вертикального сдвига течений, 𝐺 – генерация турбулентности потоком
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плавучести, 𝜀 – диссипация турбулентной кинетической энергии.

𝐷𝑘 =
𝜕

𝜕𝑧

𝜈𝑡
𝜎𝑘

𝜕𝑘

𝜕𝑧
, (4.17)

𝐺 = 𝜈𝑡𝑁
2, (4.18)

𝜀 =
(︀
𝐶0

𝜇

)︀3𝑘3/2
𝑙

, (4.19)

где 𝜎𝑘 - число Шмидта (отношение между коэффициентом кинематической

вязкости и коэффициентом диффузии), заданное постоянным, 𝜈𝑡 - коэффициент

вертикальной турбулетной вязкости, 𝑁 - частота Брендта-Вяйсяля, 𝑙 - длина

пути смешения, 𝐶0
𝜇 - константа, задаваемая в модели. Таким образом в стацио

нарных условиях (𝜕𝑘𝜕𝑡 = 0) формирование ТКЭ за счет сдвига течений и потока

плавучести уравновешивают диссипацию турбулентной кинетической энергии.

При учете влияния волн, слагаемое для генерации турбулентности из-за вер

тикального сдвига течений может быть представлено в виде суммы непосред

ственно вклада фонового сдвига течений, вклада волн в отсутствии обрушения

и вклада циркуляции Лэнгмюра соответственно:

𝑃 = 𝑃𝑠ℎ𝑒𝑎𝑟 + 𝑃𝑤𝑎𝑣𝑒 + 𝑃𝐿𝐶 , (4.20)

где генерация турбулентности за счет вертикального сдвига скоростей фоновых

течений:

𝑃𝑠ℎ𝑒𝑎𝑟 = 𝜈𝑡

[︃(︂
𝜕𝑢

𝜕𝑧

)︂2

+

(︂
𝜕𝑣

𝜕𝑧

)︂2
]︃
, (4.21)

и циркуляция Лэнгмюра представлена в виде [Axell, 2002, D’Alessio et al., 1998]:

𝑃𝐿𝐶(𝑧) =
𝑤3

𝐿𝐶

𝐻𝐿𝐶
, (4.22)

𝑤𝐿𝐶(𝑧) =

⎧⎪⎨⎪⎩𝑐𝐿𝐶𝑢𝑠𝑠𝑖𝑛
(︁
− 𝜋𝑧

𝐻𝐿𝐶

)︁
при 𝐻𝐿𝐶 ≥ −𝑧

0 в других случаях,
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где 𝑤𝐿𝐶 – вертикальный профиль скорости для ячеек Лэнгмюра, 𝐻𝐿𝐶 – их

глубина. 𝐻𝐿𝐶 как правило близка к глубине перемешанного слоя и определяется

как глубина, до которой может опуститься частица с кинетической энергией
1
2𝑢

2
𝑠 без внешних воздействий исключительно за счет перехода кинетической

энергии в потенциальную энергию:

−
0∫︁

−𝐻𝐿𝐶

𝑁 2(𝑧)𝑧𝑑𝑧 =
1

2
𝑢2𝑠, (4.23)

где 𝑁 – частота Брента-Вяйсяля. В случае отсутствия информации о вет

ровом волнении 𝑤𝐿𝐶 пропорциональна дрейфу Стокса 𝑢𝑠 = 0.377|𝜏 |1/2, где 𝜏 –

касательное напряжение ветра на поверхности океана.

Помимо учета волновых процессов в общем сдвиге скоростей течений (сла

гаемое (2) в правой части уравнения (4.16)), волновые процессы в океанской

модели также могут учитываться при задании граничных условий. Так, в зави

симости от состояния поверхности океана изменяется параметр Чарнока (рас

считываемый в волновой модели), что приводит к изменению коэффициента

сопротивления (𝐶𝐷) и соответственно величины потока импульса из атмосфе

ры в океан. Кроме того, поскольку состояние полностью развитого волнения

(когда приток энергии от ветра и перенос энергии между различными волновы

ми компонентами уравновешивает диссипацию волновой энергии; [Pierson and

Moskowitz, 1964]) в реальном океане наблюдается достаточно редко [Janssen

et al., 2013], поток импульса под слоем, вовлеченным в волновые процессы, мо

жет отличаться от потока импульса на поверхности океана. Таким образом,

величина напряжения под этим слоем определяется разностью между полным

ветровым напряжением, напряжением, затрачиваемым на рост волн, и импуль

сом, передаваемым в океан в процессе обрушения волн (т.е. 𝜏𝑜𝑐 = 𝜏𝑎− 𝜏𝑖𝑛− 𝜏𝑑𝑠).

101



Данное выражение может быть переписано для волновой энергии:

𝜏𝑜𝑐 = 𝜏𝑎 − 𝜌𝑤𝑔

2𝜋∫︁
0

∞∫︁
0

𝑘

𝜔
(𝑆𝑖𝑛 + 𝑆𝑑𝑠) 𝑑𝜔𝑑𝜃. (4.24)

Вклад обрушения волн в модели реализуется через задание граничного

условия Дирихле для уравнения баланса турбулентной кинетической энергии

(4.16), описанного в работе [Mellor and Blumberg, 2004]. Длина пути смеше

ния задается постоянной и определяемой высотой волны в слое перемешива

ния (∼ 𝐻𝑠/2). Таким образом, при балансе между турбулентной диффузией

и диссипацией в данном слое, уравнение (4.16) имеет простое решение в виде

экспоненты.

В используемой конфигурации модели включены все вышеперечисленные

эффекты ветрового волнения, поскольку установлено, что в таком случае полу

чается лучшее совпадение результатов моделирования с данными наблюдений

[Breivik et al., 2015].

4.2.4. Модель ветрового волнения

Расчет волн на поверхности океана производился с помощью модели WW3

[The WW3DG, 2016] с параметризацией накачки и диссипации волновой энер

гии ST4 [Ardhuin et al., 2010]. Вычислительный домен модели покрывал планету

от 80∘ с.ш. до 80∘ ю.ш. с постоянной глубиной 5000 м. Пространственное раз

решение модели составило 2∘, шаг по времени для интегрирования уравнения

волнового действия составлял 20 минут.

В качестве граничных условий использовался ветер на 10 м из атмосфер

ной модели Isca, расчет проводился для 770 суток, где первые 10 дней состав

ляли разгон модели и были исключены из дальнейшего анализа. На рисунке

4.2 показаны мгновенные значения высот волн в период после разгона модели.

Поле ветрового волнения в целом отражает распределение скоростей ветра и

имеет наибольшие значения в средних широтах обоих полушарий.
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Рис. 4.2. Мгновенные значения высот волн в период после разгона волновой модели.

Параметризация эффектов «перемешивания без обрушения»

Помимо оценки влияния волн на состояние океана через изменение непо

средственно вертикальной турбулентной диффузии, а также изменение верти

кального сдвига скоростей течений в океанской модели, можно оценить переме

шивание, вызванное ветровым волнением, в отсутствие обрушения, на основе

направленных энергетических спектров ветрового волнения, полученных в ре

зультате моделирования. На глубокой воде амплитуда синусоидальной волны

экспоненциально затухает с глубиной:

𝑎(𝑧) = 𝑎0𝑒
−𝑘𝑧, (4.25)

где 𝑎0 – амплитуда на поверхности, 𝑎 – амплитуда на глубине 𝑧, 𝑘 – вол

новое число. Длина волны не меняется с глубиной и характеризует глубину

проникновения волновых колебаний (∼ 𝜆/2).

В концепции, предложенной в работе [Babanin, 2006] и описанной в Главе 1,

предполагается, что глубина слоя, находящегося под влиянием перемешивания

в отсутствии обрушения волн может быть определена через критическое зна

чение числа Рейнольдса, зависящего от амплитуды волн, и представляющего
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собой переход орбитального движения частиц воды от ламинарного режима к

турбулентному. Число Рейнольдса, зависящее от амплитуды волн, определяется

следующим выражением:

𝑅𝑒 =
𝑎𝑉

𝜈
=

𝑎2𝜔

𝜈
;𝑉 = 𝜔𝑎, (4.26)

где 𝑉 – скорость движения орбитальных частиц воды, 𝜈 – коэффициент

кинематической вязкости, 𝜔 - угловая частота. При использовании дисперсион

ного соотношения 𝜔2 = 𝑔𝑘 , выражение (4.26) можно представить в следующем

виде:

𝑅𝑒 =
𝑎2
√
𝑔𝑘

𝜈
=

√︀
2𝑔𝜋

𝑎2

𝜈
√
𝜆
. (4.27)

Таким образом, согласно выражению (4.25) для заданной длины волны чис

ло Рейнольдса, связанное с квадратом амплитуды волны (выражения (4.26-4.27)),

экспоненциально затухает с глубиной:

𝑅𝑒𝜆(𝑧) ∼ 𝑎(𝑧)2 ∼ 𝑒−2𝑘𝑧. (4.28)

В работе [Qiao et al., 2004] используется другой подход - с параметриза

цией турбулентных напряжений Рейнольдса, связанных с ветровым волнением,

через вертикальную турбулетную диффузию, связанную с волнами, параметри

зуемую через спектр волновой энергии:

𝐵𝑣 =

∫︁∫︁
k

𝐸(k)𝑒2𝑘𝑧𝑑k
𝜕

𝜕𝑧
·

⎡⎣∫︁∫︁
k

𝜔2𝐸(k)𝑒2𝑘𝑧𝑑k

⎤⎦ 1
2

, (4.29)

где 𝐸(k) – направленный спектр волнения, получаемый из результатов

численного моделирования волнения с помощью спектральных волновых моде

лей. В качестве метрики распространения влияния волн на перемешивание в

работе используется пороговое значение вертикальной диффузии, связанной с

волнами, равное 0.005 м2с−1 аналогично [Qiao et al., 2004]. Несмотря на другой
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подход к описанию механизма, выражение (4.29) также связано с экспоненци

альным затуханием с глубиной перемешивания в отсутствии обрушения волн,

как и полученное в работе [Babanin, 2006].

На данный момент существует несколько способов включения данного ис

точника вертикальной турбулентности в модели океанской циркуляции [Hu and

Wang, 2010, Pleskachevsky et al., 2011], однако на данный момент в модели

NEMO реализована только параметризация [Qiao et al., 2010]. Поскольку ре

ализованная на данный момент схема в модели NEMO недостаточно хорошо

согласуется с остальными источниками перемешивания [Qiao et al., 2016], в ра

боте для оценки глубины проникновения перемешивания, связанного с волнами,

используется отношение (4.29).

4.3. Состояние океана и атмосферы в контрольном

эксперименте

Для исследования состояния океана и атмосферы на аквапланете, на ри

сунках 4.3 и 4.4 показаны средние зональные характеристики атмосферы и оке

ана в контрольном эксперименте без волн (T300без волн). Поскольку в океанской

модели в качестве граничных условий используются потоки импульса и тепла

из атмосферы, условия в океане симметричны атмосферным условиям. Так, в

областях наиболее высоких температур поверхности воздуха в приземном слое

атмосферы (рис. 4.3а), потоки тепла из атмосферы в океан также достигают

высоких значений, что в конечном итоге приводит к увеличению температуры

поверхности океана (рис. 4.3в). При движении в более высокие слои атмосферы

- как и при движении вглубь океана – температуры уменьшаются.

Минимальные значения солености на аквапланете (рис. 4.3 г) в целом от

ражают области с наибольшей удельной влажностью воздуха в атмосфере (рис.

4.3б), и область максимальных потоков пресной воды из атмосферы (выражен

ной в виде осадков). Помимо осадков, в отсутствии пресного стока с континен
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а. б.

в. г.

Рис. 4.3. Зонально осредненные величины температуры воздуха в атмосфере (а) и вод в

океане (в); удельной влажности воздуха и осадков в атмосфере (б) и солености в океане (г).

тов на распределение солености также оказывает влияние испарение. Таким

образом, область высоких значений солености в субтропических и умеренных

широтах северного полушария (отражающего в данном эксперименте летний

период) вероятно связано с высокими температурами воздуха, и как следствие

высокой испаряемостью.

В поле средних зональных скоростей ветра наибольшие значения наблю

даются на высотах 275-100 гПа, что соответствует струйным течениям в ат

мосфере (также показанным далее для разных режимов на рисунке 4.7б). Бо

лее сильное струйное течение со средними зональными скоростями до 50 мс−1

(рис. 4.4а) наблюдается в южном полушарии, которое в данном эксперименте

соответствует зимнему периоду, и связано с более сильными меридиональными

термическими градиентами в атмосфере. Зональные скорости ветра в призем
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ном слое почти на порядок ниже, и наибольшие величины достигают 10 мс−1 в

районе 10∘ ю.ш. Распределение средних зональных скоростей течений в океане

симметрично атмосферным характеристикам – с наибольшими значениями для

течения в западном направлении (со скоростями до 2 мс−1) в экваториальной

области южного полушария. В субтропических и умеренных широтах обоих по

лушарий наблюдаются течения в восточном направлении, характеризующиеся

скоростями в 3 раза меньше, что соответствует локальным максимумам скоро

сти ветра в восточном направлении в атмосфере. Области от 10∘ ю.ш. до 10∘

с.ш. соответствуют экваториальным течениям, наблюдаемым на Земле. Однако

на аквапланете вертикальная структура данных течений является прямым от

ражением влияния атмосферного форсинга при отсутствии континентов и волн

Кельвина в данной конфигурации эксперимента. С точки зрения общей цир

куляции океана, в эксперименте на аквапланете отсутствуют также океанские

круговороты и западные пограничные течения, которые на Земле частично обу

словлены существованием континентов.

В отсутствии сезонного хода, в атмосфере наблюдается одна сильная ячей

ка меридиональной циркуляции, смещенная к югу относительно экватора (рис.

4.4б), которая по абсолютным значениям схожа с усредненным меридиональ

ным потоком массы в атмосфере Земли зимой южного полушария [Гилл, 1986],

а также симметричная ей меридиональная ячейка в океане (рис. 4.4г).

4.4. Вклад ветровых волн в изменение

термодинамических и динамических свойств океана

Для оценки вклада прямого учета ветровых волн в модели NEMO в изме

нение океанских характеристик, проведен анализ контрольных экспериментов

с волнами и без (T300волны и T300без волн в таблице 4.1), результаты которого

представлены на рисунке 4.5. Интересно, что учет волнения в модели оказывает

влияние на все характеристики океана, что согласуется с результатами экспе
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Рис. 4.4. Зонально осредненные величины средних зональных компонент скорости ветра в

атмосфере (а) и течений в океане (в); средней меридиональной циркуляции в атмосфере

(б) и океане (г); для рисунков (б,г) отрицательные значения соответствуют направлению по

часовой стрелке, положительные – против часовой стрелки.

риментов, проводимых с климатическими моделями [Babanin et al., 2009, Fan

and Griffies, 2014].

Так, наиболее яркий отклик, обсуждаемый в ряде работ, проявляется в

температуре поверхности океана (рис. 4.5 а,б). Наиболее высокие аномалии в

эксперименте с волнами наблюдаются в экваториальной и тропической обла

стях, где океан сильно стратифицирован. Таким образом, при наличии допол

нительного источника перемешивания в модели, связанного с волнами, более

теплые поверхностные экваториальные воды проникают в глубину, чем обеспе

чивают отрицательную аномалию температуры на поверхности и положитель

ную аномалию в нижележащем слое. Положительные аномалии температуры

океана наблюдаются также в субтропической области южного полушария (око
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ло 30∘ ю.ш.). Вероятно, они связаны с тем, что благодаря дополнительному

источнику перемешивания в поверхностном слое в эксперименте T300без волн

воды охлаждаются и - поскольку в этой области океан слабо стратифицирован

– могут опускаться на довольно большие глубины, и в то же время более холод

ные воды поднимаются наверх и нагреваются на поверхности. Проникновение

аномалий температуры на глубины до 1000 м вероятно объясняется динамиче

скими факторами (рис. 4.6 а, б), а именно ослаблением зональных скоростей

течения и апвеллинга в экваториальной области в экспериментах с волнами.

Положительные аномалии в области от 30∘ до 7∘ ю.ш. являются отражением

увеличения глубины перемешанного слоя в экспериментах с волнами, которые

более подробно описаны далее при анализе рисунка 4.13. Влияние учета волн

на соленость (рис. 4.5 в,г) наиболее сильно проявляется в экваториальной об

ласти, а также в тропической и субтропической областях северного полушария

(до 30∘ с.ш.). Воды экваториальной области характеризуются наиболее низкими

значениями солености (рис. 4.5в), и при наличии дополнительного источника

перемешивания в модели, связанного с волнами, распресненные поверхностные

воды опускаются на большие глубины, и на смену им приходят более соленые

воды из подповерхностного слоя, с чем и связаны аномалии обратных знаков

в области от 5∘ до 20∘ с.ш. Таким образом, профиль солености в эксперименте

с волнами получается более однородным за счет усиления вертикального пере

мешивания. На рисунке 4.5д показана частота Брента-Вяйсяля в контрольном

эксперименте с учетом волн, где наибольшие значения соответствуют устойчи

вым областям с высокими вертикальными градиентами плотности. Показано,

что в эксперименте с волнами происходит сдвиг областей с наибольшими значе

ниями вглубь океана, что может говорить об увеличении перемешанного слоя.

Для понимания механизмов влияния прямого учета волн в модели NEMO

на океанские характеристики, на рисунке 4.6 показаны средние зональные ком

поненты скорости течений в океане (рис. 4.6а) и разности между эксперимен

тами с волнами и без волн (рис. 4.6б). Учет волн приводит к формированию
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Рис. 4.5. Зонально осредненные величины температуры (а), солености (в) и частоты Брента

Вяйсяля (д) в контрольном эксперименте с учетом волнения и разности с экспериментами

без учета волн (б, г, е соответственно).

отрицательных аномалий зональных компонент скоростей течений главным об

разом на поверхности океана, что происходит за счет того, что в эксперименте с

учетом волн величина потока импульса из атмосферы ниже (отношение (4.24)).

За счет более низких значений в поверхностном слое, данная аномалия распро

страняется на весь профиль средних зональных компонент скоростей течений.

Кроме того, поскольку единственным источником поступления механической

энергии в океан является поток импульса из атмосферы, затрачивание допол

нительной энергии на вертикальное перемешивание может приводить к ослаб

лению горизонтальных компонент скорости течения. Похожий эффект описы

вается в работе [Fan and Griffies, 2014], где показано уменьшение интенсивности

циркумполярного течения в экспериментах с волнами. На рисунке 4.6в пока
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зан вертикальный сдвиг скоростей течений в эксперименте с волнами. Макси

мальные значения наблюдаются в экваториальной области с наиболее высокими

скоростями течений (рис. 4.6а) и составляют до -0.053 с−1. В экспериментах с

волнами в экваториальной области сдвиг скоростей течений ниже, чем в экс

периментах без волн в поверхностном слое океана (поскольку значения сдви

гов отрицательные, положительные разности соответствуют ослаблению верти

кального сдвига) и выше в подповерхностном. Таким образом, за счет усиления

вертикального перемешивания в экспериментах с волнами, наблюдается более

однородный профиль вертикального сдвига скоростей течений.

а. б.

в. г.

д. е.

Рис. 4.6. Зонально осредненные величины средней зональной компоненты скорости течений

(а), вертикального сдвига скоростей течений (в) и коэффициента вертикальной турбулентной

вязкости (д) в контрольном эксперименте с учетом волнения и разности с экспериментами

без учета волн (б, г, е соответственно).

Помимо эффектов, оказываемых волнами на различные океанские пара
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метры, интересно посмотреть на вклад волн непосредственно в характеристики

вертикального перемешивания. На рисунке 4.6д показан зонально осредненный

профиль коэффициента вертикальной турбулентной вязкости для эксперимен

та с волнами, которые характеризуются более высокими значениями за счет

дополнительного источника вертикального перемешивания. В экспериментах

без волн (рис. 4.6е) данные пики также присутствуют, поскольку схема вер

тикального перемешивания в таком случае работает напрямую со значениями

касательного напряжения ветра, однако абсолютные значения коэффициента

вертикальной турбулентной вязкости в данном случае получаются ниже.

4.5. Особенности полученных режимов циркуляции

атмосферы и вклад ветрового волнения в изменение

океанских характеристик

4.5.1. Режимы циркуляции атмосферы

Характеристики общей циркуляции атмосферы, полученные в различных

экспериментах, показаны на рисунке 4.7, где линии разных цветов соответству

ют различным режимам атмосферной циркуляции, описанным в таблице 4.1.

На рисунке 4.7a представлены профили температуры поверхности океана, за

данные в модели в качестве граничных условий на нижней границе. Контур,

расположенный посередине и соответствующий 300 К на экваторе, представляет

собой контрольный эксперимент, где профиль ТПО соответствует современным

условиям на Земле. В остальных экспериментах были исследованы отклики ат

мосферной циркуляции на понижение и повышение температуры в тропических

областях (при неизменной температуре в полярных областях). В ответ на изме

нение меридионального градиента ТПО меняется динамика струйных течений и

циркуляции Хэдли. При увеличении ТПО в тропических областях (т.е. усилении

термического градиента в атмосфере), в южном (зимнем) полушарии наблюда
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ется усиление струйных течений и их смещение в полярные области, показан

ное на рисунке 4.7б с помощью контура, соответствующего средним зональным

скоростям ветра 10 мс−1. Смещение струйных течений между различными экс

периментами может достигать 10∘ широты. В северном (летнем) полушарии

при усилении градиента ТПО также наблюдается усиление струйных течений,

однако без меридионального смещения, за исключением эксперимента с самым

сильным увеличением ТПО в тропиках (310 К) и по-видимому отражает ситу

ацию, когда климатическая система из-за большого притока тепловой энергии

переходит в новое состояние. Изменение динамики струйных течений также

связано с динамикой крупномасштабных атмосферных ячеек. На рисунке 4.7в

контурами показаны значения, соответствующие меридиональной функции то

ка ±10 × 109 кг с−1. В ответ на усиление градиента ТПО атмосферные ячейки

(Хэдли, Ферреля и полярная) также усиливаются и сдвигаются в полярные об

ласти в зимнем полушарии, в то время как в летнее время также наблюдается

их некоторое усиление и сдвиг, однако характеризующиеся более низкими зна

чениями.

4.5.2. Отклик океана на изменение режимов циркуляции атмосферы

Для исследования отклика океана на изменение крупномасштабных ха

рактеристик циркуляции атмосферы в различных экспериментах, анализиру

ется глубина перемешанного слоя, соответствующая глубине максимального

вертикального градиента потенциальной плотности в океане. На рисунке 4.8

показаны глубины перемешанного слоя в экспериментах T290 − T310без волн.

Интересно, что в северном (летнем) и южном (зимнем) полушариях при усиле

нии градиента ТПО наблюдается симметричная реакция для меридиональных

сдвигов максимальных глубин перемешанного слоя. В южном полушарии ве

личина сдвига гораздо сильнее и может достигать до 20∘ широты, в то время

как в северном полушарии пики гораздо более сглаженные и сдвиги находят

ся в пределах до 5∘ широты. Наиболее ярким различием между полушариями

113



а.

б.

в.

ТП
О

 [К
]

да
вл

ен
ие

 [г
П
а]

да
вл

ен
ие

 [г
П
а]

широта [°]

м⋅с

кг⋅с

Рис. 4.7. Зонально осредненные температура поверхности океана (а), зональная компонента

скорости ветра (б), и меридиональная функция тока (в); цветными линиями показаны экс

перименты с различными режимами атмосферной циркуляции, описанными в таблице 4.1;

легенда соответствует максимальным значениям ТПО в данном эксперименте.

в экспериментах с увеличенным градиентом ТПО является увеличение глубин

перемешанного слоя в северном полушарии с одновременным их уменьшением

в южном. Данную закономерность можно интерпретировать как уменьшение

средней глубины перемешанного слоя летом и увеличение зимой при одновре

менном сдвиге максимумов глубины перемешанного слоя в сторону полюсов, в

особенности в зимний период. Данная динамика глубины перемешанного слоя

главным образом отражает влияние термических факторов.

4.5.3. Оценка влияния волн на перемешивание

Для ветрового волнения важнейшим следствием изменения крупномас

штабной динамики атмосферы является изменение величины потока импуль
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Рис. 4.8. Глубина перемешанного слоя океана в экспериментах с различными режимами цир

куляции атмосферы с учетом ветрового волнения (показаны цветными линиями).

са из атмосферы в океан, определяемого поверхностным напряжением ветра

(𝜏 ), показанного на рисунке 4.9а. При смещении струйных течений в сторону

полюса мы ожидаемо наблюдаем усиление и аналогичное смещение максиму

мов поверхностного напряжения ветра в южном (зимнем) полушарии. В тропи

ческих и полярных областях северного (летнего) полушария различия между

экспериментами минимальны. В южном (зимнем) полушарии при движении

к полюсу различия между экспериментами также сокращаются. В северном

полушарии наблюдается отклик, аналогичный наблюдаемому для зональных

компонент скорости ветра (рис. 4.7б): усиление поверхностного напряжения в

отсутствии сдвига к полюсам за исключением случая с самым экстремальным

увеличением температуры.

Для оценки отклика ветровых волн, на рисунке 4.9б представлены высо

ты волн по результатам численных экспериментов. Сдвиг максимумов высот

волн в южном (зимнем) полушарии в целом повторяет поведение поверхност

ного напряжения ветра, однако в остальных областях отклик волн нелинеен.

Так, при небольших различиях 𝜏 в тропических областях северного (летнего)

полушария, значения высот волн в различных экспериментах могут отличать

ся в полтора раза. Схожие черты характерны и для полярных областей обоих

полушарий.

Данное поведение обусловлено одновременным существованием ветровых

волн (рис. 4.10а) и зыби (рис. 4.10б). Ветровые волны являются непосредствен
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Рис. 4.9. Зонально осредненные величины поверхностного напряжения ветра (а) и высот

волн (б) по результатам численных экспериментов с различными режимами циркуляции

атмосферы с учетом ветрового волнения (показаны цветными линиями).

ным локальным откликом на поверхностное напряжение ветра и выявляют схо

жие черты с его зонально осредненным распределением (рис. 4.9б). Однако зыбь

(рис. 4.10б), которая физически представляет собой волны, распространяющи

еся быстрее ветра и в классической формулировке не получающие энергии от

ветра, ожидаемо демонстрирует другие особенности пространственного распре

деления. Так, максимальная высота волн зыби достигается в полярных областях

зимнего полушария, а пики, наблюдаемые в поверхностном напряжении и вет

ровых волнах на 40∘ ю.ш. и 15∘ ю.ш., смещены приблизительно на 10∘ в сторону

полюса. Кроме того, интересно отметить, что высоты волн в контрольном экс

перименте и в эксперименте с увеличенным градиентом температуры гораздо

ближе между собой, чем эксперименты с уменьшением градиента температуры,

которые сильно занижены относительно контрольного эксперимента, а также

отличаются между собой в среднем на 50%.

Для иллюстрации распространения влияния волн на вертикальное переме

шивание в океане, на рисунке 4.11 представлены зонально осредненные значе

ния вертикальной турбулентной диффузии, индуцированной волнами, для кон

трольного эксперимента. Согласно отношению (4.29), данная величина убывает
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Рис. 4.10. Зонально осредненные высоты волн для отдельных компонентов волнения: вет

ровых волн (а) и зыби (б) по результатам численных экспериментов (показаны цветными

линиями).

экспоненциально, что хорошо видно на рисунке 4.11, где наибольшее влияние

волн на вертикальное перемешивание сосредоточено в верхних метрах. Однако

согласно работе [Qiao et al., 2004], главная особенность влияния волн на переме

шивание состоит в том, что оно распространяется на весь слой, участвующий

в волновом движении, и затрагивает глубины порядка половины длины волны.

На рисунке 4.11 отмечена величина порогового значения коэффициента диф

фузии 𝐵𝑣, равного 0.005 м2с−1 и используемого в работе [Qiao et al., 2004] в

качестве метрики распространения влияния волн. В среднем данная величина

достигает порогового значения на глубинах около 50 м, что представляет собой

половину характерной длины волны, наблюдаемой в открытом океане.

Для анализа отклика средней вертикальной турбулентной диффузии 𝐵𝑣 в

поверхностном слое (20 м), а также толщины слоя, находящегося под влиянием

волн, на рисунке 4.12 показаны зонально осредненные величины данных харак

теристик для проведенных экспериментов. В первую очередь стоит отметить,

что величины вертикальной турбулентной диффузии нелинейно реагирует на

изменение поверхностного напряжения и высот волн. Так, в экваториальной и
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Рис. 4.11. Зонально осредненные величины вертикальной турбулентной диффузии, связан

ной с волнами, в контрольном эксперименте T300волны; красной линией показано пороговое

значение 0.005 м2с−1, используемое в работе [Qiao et al., 2004] в качестве метрики распро

странения влияния волн на перемешивание.

тропической областях летнего полушария, значение 𝐵𝑣 близко к молекулярной

вязкости вне зависимости от эксперимента. Прослеживаются лишь два ярких

пика в субтропических областях обоих полушарий, с описанным выше усиле

нием и смещением в южном (зимнем) полушарии и усилением без смещения в

северном (летнем) полушарии. Кроме того, наблюдаются увеличения значений

𝐵𝑣 в полярных областях обоих полушарий, отражающие аналогичные измене

ния в высотах волн. Пик, наблюдаемый на 15∘ ю.ш., хорошо заметный в 𝜏 и

прослеживаемый в высотах волн, полностью пропадает для вертикальной тур

булентной диффузии, связанной с волнами. Интересно также отметить, что в

северном (летнем) полушарии результаты контрольного эксперимента схожи с

результатами экспериментов с увеличенным градиентом ТПО, в то время как в

южном (зимнем) полушарии все эксперименты отличаются друг от друга. Сред

ние глубины, на которые распространяется влияние волн, увеличиваются при

усилении меридионального градиента ТПО, причем контрольный эксперимент

фактически совпадает с экспериментом T305волны во всем северном (летнем)

полушарии. Кроме того, в экспериментах с усиленным градиентом ТПО наблю

дается большие меридиональные различия: так, стандартное отклонение, меж
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ду различными широтами составляет 3.9 м для контрольного эксперимента и

5.1 м и 5.3 м для экспериментов T305волны и T310волны соответственно.

а.

б.

Рис. 4.12. Зонально осредненные величины вертикальной турбулентной диффузии (а) и глу

бины, где перемешивание находится под влиянием волн (б) по результатам численных экспе

риментов (показаны цветными линиями).

С точки зрения вклада волн в воспроизведение глубины перемешанного

слоя при различных режимах атмосферной циркуляции (т.е. вклад волн в ре

зультаты, представленные на рисунке 4.8), на рисунке 4.13 показано, что при

увеличении градиента ТПО, в экваториальной области вклад волн снижается,

однако в тропических и умеренных районах он сравним с остальными экспери

ментами. Таким образом, в районах, где вклад волн самый большой (т.е. в эква

ториальных областях; рис. 4.5-4.6) наблюдаются наибольшие различия между

экспериментами, которая увеличивается при ослаблении градиента ТПО.

Таким образом, наблюдается одновременно два интересных эффекта: с од

ной стороны, при усилении градиента ТПО и соответствующих климатических

изменениях в ответ совместно на изменение температуры поверхности океана и

сдвиг областей наибольшей интенсивности атмосферной циркуляции, наблюда

ется увеличение глубины перемешанного слоя в зимний сезон и ее уменьшение

в летний (рис. 4.8). Однако влияние волн на перемешивание при этом также

возрастает (рис. 4.12), что может говорить о потенциальном изменении верти
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Рис. 4.13. Разности между глубинами перемешанного слоя океана в экспериментах с учетом

и без учета ветрового волнения (T290 − T310волны - T290 − T310без волн).

кальных профилей термохалинных характеристик вследствие влияния ветро

вых волн при изменении климатических режимов.

4.6. Интерпретация результатов в контесте Южного

океана

В Главе 3 обсуждается доминирующая роль низкочастотной моды атмо

сферной изменчивости в формировании климата ветрового волнения. Кроме

того, показана асимметрия влияния процессов различных пространственно-вре

менных масштабов в северной части Атлантического океана, обусловленная

конфигурацией бассейна. В Южном океане из-за отсутствия преград на пути

распространения волн основными лимитирующими факторами развития волне

ния являются скорость и продолжительность действия ветра. Волновой климат

Южного океана определяется сложной суперпозицией низкочастотных колеба

ний, среди которых главным образом выделяются Антарктическая осцилляция

(«Southern Annular Mode» в зарубежной литературе) и Эль-Ниньо [Fan et al.,

2014]. В настоящее время наблюдается сдвиг в сторону положительной фазы Ан

тарктической осцилляции, а также интенсификация западных ветров [Marshall,

2003, Thompson and Solomon, 2002], которая, по прогнозам, сохранится в буду

щем [Zheng et al., 2013]. Аналогичная тенденция справедлива для ветрового
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волнения: в современном климате в Южном океане наблюдаются значимые по

ложительные тренды высот волн [Young and Ribal, 2019], сохранение которых

также прогнозируется в будущем [Hemer et al., 2013, Lemos et al., 2019, Wang

et al., 2014]. Кроме того, наблюдаются положительные тренды в температуре

поверхности океана [Kirtman et al., 2013], что косвенно говорит об усилении

стратификации в верхнем слое океана. Таким образом, происходит одновремен

ное усиление западных ветров и ослабление влияния плавучести (за счет более

устойчивой стратификации) на формирование перемешанного слоя в Южном

океане.

Для иллюстрации связи проведенных идеализированных экспериментов и

реальных климатических изменений, наблюдаемых в Южном океане, на рисун

ке 4.14 представлены значения давления на уровне моря для различных экспе

риментов. При изменении градиента ТПО наблюдаются изменения давления на

поверхности океана, в частности, при ослаблении градиента ТПО наблюдается

и ослабление градиента приземного давления. В Южном океане величину гра

диента приземного давления характеризует значение индекса Антарктической

Осцилляции.

Рис. 4.14. Зонально осредненная величина приземного давления по результатам численных

экспериментов (показаны цветными линиями).

При изменении градиента ТПО наблюдаются как сдвиг границ циркуля

ции Хэдли (и соотвественно областей высокого давления в субтропиках; рис.

4.7в), так и изменение значения индекса Антарктической Осцилляции. Как об

суждалось выше в разделе 4.1, данные крупномасштабные атмосферные моды
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являются определяющими для волнового климата Южного океана [Fan et al.,

2014]. Таким образом, результаты представленных экспериментов с изменением

атмосферных циркуляций могут быть интерпретированы в контексте Южного

океана (обсуждения рис. 4.7, 4.8, 4.9, 4.10,4.12,4.13).

4.7. Выводы

В данной главе рассматриваются эффекты от учета ветрового волнения в

модели океанской циркуляции (1) и анализируется отклик верхнего слоя океа

на на изменение крупномасштабных режимов циркуляции атмосферы (2). По

казано, что учет ветрового волнения в моделях меняет интенсивность взаимо

действия океана и атмосферы и приводит к изменению вертикального профиля

океанских характеристик. Так, для аномалий температуры и солености наиболь

шее влияние проявляется во внутритропической области и действует в сторону

ослабления стратификации в верхнем слое океана. Профиль течений наиболее

чувствителен к ветровому волнению в областях наиболее устойчивого воздей

ствия ветра (в районе 10∘ ю.ш.). Кроме того, за счет дополнительного источника

вертикального перемешивания наблюдается более однородный профиль верти

кального сдвига скоростей течений с одновременным ослаблением океанской

циркуляции, выраженном в отрицательных аномалиях зонально осредненной

зональной компоненты скорости течений.

Изменение режимов крупномасштабной атмосферной циркуляции (усиле

ние и смещение в сторону полюса струйных течений в атмосфере; увеличение

меридиональной протяженности атмосферных крупномасштабных ячеек Хэд

ли и Ферреля) находит отклик в океанских характеристиках. При исследуемых

изменениях режимов атмосферной циркуляции (задаваемых посредством уси

ления меридионального градиента ТПО) глубина перемешанного слоя в Юж

ном океане увеличивается зимой и уменьшается летом, однако влияние волн на

перемешивание – как интенсивность, так и зональные неоднородности переме
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шивания – усиливается, причем со сдвигом в сторону полюса в зимний период и

уменьшением магнитуды в летнее время в экспериментах с ослабленным гради

ентом ТПО. Изменения в динамике ветрового волнения с одной стороны отра

жают изменения, наблюдаемые в атмосфере, однако имеют свои особенности за

счет формирования зыби, не находящейся в прямой зависимости от локального

состояния атмосферы.

Вследствие воспроизведения основных крупномасштабных мод атмосфер

ной изменчивости, а также конфигурации численного эксперимента с конти

нентом в полярной области и учетом льда, представленные результаты могут

быть интерпретированы в контексте Южного океана. При усилении Антаркти

ческой осцилляции, наблюдаемом в последние десятилетия и прогнозируемом

в будущем, а также увеличении протяженности ячейки Хэдли в тропиках вли

яние волн на перемешивание вероятно будет усиливаться. Таким образом, при

наблюдаемых изменениях температуры поверхности океана вероятно будет на

блюдаться усиление стратификации в верхнем слое океана за счет уменьшения

потока плавучести под влиянием увеличения ТПО и распреснении при таянии

льда. В то же время отклик ветровых волн на соответствующие изменения ди

намики атмосферы в умеренных и тропических широтах, потенциально может

представлять собой обратную связь, балансируя эффект стратификации в верх

нем слое океана.

4.8. Обсуждение неопределенностей

При оценке потенциальных неопределенностей в полученных результатах,

следует отметить, что, поскольку передача импульса от ветра к поверхности

океана является единственным источником энергии для роста волн, все по

тенциальные ошибки и возможные неточности в данных о приземном ветре,

проявляются в результатах моделирования ветрового волнения [Cavaleri, 2009].

Неточности в данных реанализа могут в частности быть связаны с различны
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ми схемами вертикальной экстраполяции профиля ветра. Данные профили как

правило восстанавливаются на основе теории подобия Монина-Обухова [Монин

и Обухов, 1954, Обухов, 1946], которые являются полуэмпирическими и приме

няются в атмосферных моделях с различными классификациями устойчивости

и функциями подобия. В зависимости от выбора данных интерпретаций меж

ду различными реанализами существует небольшое, однако заметное различие

[Jiménez et al., 2012].

Неточности в данных реанализов могут быть также связаны с влиянием

временных и пространственных неоднородностей при усвоении данных натур

ных наблюдений, что особенно важно для приземного пограничного слоя в ат

мосфере, характеризующегося высокой турбулентностью. В представленных в

Главах 2 и 3 экспериментах данные о ветре на высоте 10 м с 6-часовой дискрет

ностью линейно интерполируются на величину шага интегрирования уравне

ния спектрального баланса волновой энергии в модели WW3. Таким образом,

поскольку структура и положение атмосферных вихрей и в частности внетро

пических циклонов может значительно изменяться в течение 6 часов [Held and

Hoskins, 1985], более высокое разрешение атмосферной модели является пред

почтительным для корректного воспроизведения высот волн.

При обсуждении потенциальных неопределенностей результатов, получен

ных в Главе 3, следует также упомянуть, что в волновой модели учитываются

изменения коэффициента сопротивления 𝐶𝐷 с увеличением скорости ветра, од

нако не учитываются его вариации при изменении температуры воздуха. Эф

фективная скорость ветра в контрольном эксперименте в Главе 3 (осредненная

по времени и пространству) составляет 6.9 мс−1, в то время как в экспериментах

с отфильтрованным форсингом данное значение составляет 1.6, 3.0 и 5.1 мс−1

для экспериментов СУБС, СИНОП и НЧ соответственно. Эффективные зна

чения 𝐶𝐷 согласно измерениям [Edson et al., 2013] составляют соответственно

1.0 (контрольный эксперимент), 0.9 (СУБС ), 0.7 (СИНОП ) и 0.8(НЧ ). Дальней

ший анализ данного источника неопределенности находится за рамками данной
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работы, поскольку в данном случае главной целью является исследование атмо

сферных процессов, контролирующих волновой климат в Северной Атлантике

и не лежит в детальном исследовании эффектов взаимодействия океана и ат

мосферы в пограничном слое, что безусловно представляет собой отдельную

интересную задачу.

Также при анализе потенциальных неопределенностей следует упомянуть,

что эксперименты со всеми модели, за исключением модели циркуляции океана

и морского льда в Главе 4, проводились независимо, и таким образом в режиме

реального времени не учитывались непосредственные обратные связи между

изменением состояния поверхности океана и соответственно изменениями коэф

фициента шероховатости, используемого в атмосферной модели. В Главах 2 и

3, где в качестве граничных условий использовались данные об атмосфере из

реанализа ERA-Interim, данные изменения косвенно учитываются, поскольку

данный реанализ основан на объединенной модели океана, атмосферы и вет

рового волнения, и таким образом, характеристики приземного ветра учиты

вают состояние поверхности океана. Кроме того, параметр шероховатости в

атмосферной модели учитывается через формулу Чарнока, и таким образом

зависит от скорости ветра и косвенно учитывает изменение состояния поверх

ности океана, что также справедливо для результатов, представленных в Главе

4. Объединение моделей («coupling» в зарубежной литературе) представляет

собой отдельную сложную и интересную задачу, которая реализуется в раз

личных научных коллективах по всему миру и безусловно представляет собой

логичное развитие работы, представленной в Главе 4. Кроме того, следует от

метить, что в океанской модели при отсутствии непосредственного учета волн,

отдельные эффекты косвенно параметризуются, и таким образом, абсолютные

значения представленных разностей между экспериментами с волнами и без

волн могут недооценивать влияние поверхностных волн на перемешивание в

модели. В заключение следует отметить, что все представленные выше потен

циальные источники неопределенностей не снижают справедливости выводов,
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обсуждаемых в работе.
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Заключение

В данной работе ветровое волнение рассматривалось в контексте динамики

климатической системы, и на основе численного моделирования исследовались

вопросы отклика волн на динамические процессы в атмосфере, а также фор

мирования верхнего перемешанного слоя океана. Предложены оригинальные

конфигурации моделей и численных экспериментов, отвечающие задачам, по

ставленным в данной работе. Создан оригинальный массив данных о ветровом

волнении в высоком разрешении для акватории северной части Атлантическо

го океана, который открывает широкие возможности для дальнейшего иссле

дования формирования ветрового волнения и его совместной изменчивости с

динамикой атмосферы. Кроме того, получены массивы данных об атмосфере и

океане в иделизированной конфигурации моделей, которые в дальнейшем мо

гут быть использованы для решения большого количества задач, связанных с

исследованием различных аспектов динамики атмосферы и океана при измене

нии крупномасштабных меридиональных градиентов температуры поверхности

океана.

На примере экспериментов для ограниченного с двух сторон бассейна се

верной части Атлантического океана, в работе показано, что все рассмотрен

ные моды атмосферной изменчивости вносят сравнимый вклад в формирова

ние экстремальных характеристик ветрового волнения. Доминирующая роль в

формировании средних характеристик во всем бассейне, а также экстремаль

ного волнения на его восточной границе принадлежит низкочастотным моде

атмосферной изменчивости (>10 суток), обладающей наибольшей величиной

кинетической энергии в сравнении с остальными диапазонами. Однако, отдель

ные максимумы высот волн в субполярных широтах вызваны в большей сте

пени циклонической активностью в атмосфере при влиянии субсиноптических

процессов. Выявлена интересная симметрия между низкочастотной и синопти

ческой модами: в то время как первая играет преобладающую роль в восточной
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части бассейна, вторая играет доминирующую роль в формировании средних

и экстремальных высот волн в западной части бассейна вдоль побережья Се

верной Америки, что вероятно обусловлено западным переносом в средних ши

ротах. Помимо ожидаемой связи между меридиональным смещением шторм

трека и высотами волн, одним из интересных проявлений симметрии между

границами бассейна является также связь между средними значениями волн в

восточной части бассейна и циклогенезом в западной части, а также влияние

зональной структуры шторм-трека на формирования аномалий среднесезонных

высот волн в восточной части бассейна.

Увеличение пространственного разрешения в спектральных волновых мо

делях не дает того же эффекта, что в моделях океанской и атмосферной цирку

ляции, где это приводит к значительному изменению воспроизведения динами

ческих процессов и перераспределению энергии между процессами различных

масштабов. Таким образом, при увеличении разрешения одновременно атмо

сферной и волновой моделей максимальный эффект наблюдается в районах,

для которых разрешение критично для воспроизведения динамики атмосферы.

В частности, на примере Северной Атлантики показано, что такими района

ми являются главным образом прибрежные области, где высокое разрешение

атмосферной модели позволяет учитывать мезомасштабные процессы, развива

ющиеся вследствие взаимодействия динамики атмосферы с береговой линией

и рельефом. Выделяется область вдоль побережья Гренландии, где высокое

разрешение позволяет воспроизводить сильные ветры, являющиеся следстви

ем взаимодействия атмосферных процессов синоптических и субсиноптических

масштабов с высоким рельефом острова. В открытой части бассейна влияние

разрешения может проявляется при исследовании отдельных случаев прохожде

ния интенсивных циклонов, что может наблюдаться в средних и экстремальных

значениях, однако гораздо слабее, чем в прибрежных областях.

Для анализа отклика верхнего слоя океана на крупномасштабные изме

нения динамики атмосферы была использована идеализированная конфигура
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ция численных экспериментов для атмосферной, волновой и океанской моде

лей. Учет ветрового волнения изменяет вертикальный профиль динамических

и термодинамических характеристик океана, в особенности в областях наибо

лее устойчивых течений. При учете волн в модели океанской циркуляции на

блюдается более интенсивное вертикальное перемешивание, и изменяется про

филь вертикального сдвига скоростей течений. В свою очередь, отклик волн и

связанного с ними перемешивания, на изменение режимов крупномасштабной

циркуляции атмосферы проявляется необязательно локально, и кроме того, за

висимость между ними нелинейна. При прогнозируемых в будущем климатиче

ских изменениях влияние волн на перемешивание вероятно будет усиливаться.

Ветровое волнение также потенциально может представлять собой механизм

обратной связи, балансируя усиление стратификации в верхнем слое океана.

Будущим развитием данной работы является использование объединенной

конфигурации численных экспериментов, при которых модели взаимодейству

ют между собой в режиме реального времени, что показало свою эффектив

ность в ряде исследований. Также с использованием полученных массивов дан

ных об атмосфере и ветровом волнении, интересным развитием работы может

являться исследование отклика ветрового волнения на лагранжевы характери

стики шторм-трека, а именно развитие и формирование экстремумов волнения

при прохождении отдельных циклонов и их серий. Кроме того, использование

идеализированного представления атмосферы и океана открывает возможности

исследования различных режимов циркуляции атмосферы и обратных связей

во всей климатической системе.
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Benshila R., Chanut J., Levy C., Masson S., and Vivier F. The Louvain-La-Neuve

sea ice model LIM3.6: global and regional capabilities // Geoscientific Model

Development. 2015. V. 8. No. 10. P. 2991-3005.

189. Rudeva I. and Gulev S. Composite analysis of North Atlantic extratropical cyclones

in NCEP-NCAR Reanalysis Data // Monthly Weather Review. 2011. V. 139. P.

1419-1446.

190. Russell G. L., Miller J. R., and Tsang L.-C. Seasonal oceanic heat transports

computed from an atmospheric model // Dynamics of Atmospheres and Oceans.

1985. V. 9. No. 3. P. 253-271.

191. Saha S., Moorthi S., Pan H.-L., Wu X., Wang J., Nadiga S. et al. The NCEP Climate

149



Forecast System Reanalysis // Bulletin of the American Meteorological Society.

2010. V. 91. No. 8. P. 1015–1058.

192. Salameh J., Popp M., and Marotzke J. The role of sea-ice albedo in the climate

of slowly rotating aquaplanets // Climate Dynamics. 2018. V. 50. No. 7. P.

2395-2410.

193. Schneider T., Bischoff T., and P lotka H. Physics of Changes in Synoptic Midlatitude

Temperature Variability // Journal of Climate. 2015. V. 28. No. 6. P. 2312-2331.
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