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П Р Е Д И С Л О В И Е

С реди современны х проблем  ф изики и оптики атм осф еры  осо
бое место зан и м аю т  проблем ы  изучения протекаю щ и х в атм осф ере  
р азли ч н ы х  по м а с ш таб ам  и физической природе процессов и я в 
лений  с ш ироким  использованием  богатого ар с е н а л а  методов и 
средств оптических исследований.

И зучение законом ерностей  в заи м одей стви я  электром агн и тн ы х  
волн оптического д и ап азо н а  с атм осф ерой к а к  поглощ аю щ ей, 
р ассеи ваю щ ей  и случайно-неоднородной средой достигло  сегодня 
тако го  уровня, при котором стало  возм ож н ы м  получение н а д е ж 
ных количественных д ан ны х о поглощ ении и рассеянии солнечного 
и лю бого  другого оптического излучения д л я  данной реальной  ф и
зической модели атм осф еры  с высоким пространственно-врем ен
ным разреш ен ием  и с учетом атмосф ерной турбулентности, 
Д р у ги м и  словам и, в н астоящ ее  врем я  достигнут сущ ественный п р о 
гресс  в решении прям ы х  за д ач  проблем ы  р аспространения  э л е к 
тром агн итны х волн оптического д и ап азо н а  в атмосф ере. О д н о вр е
менно значительно  продвинуто и реш ение соответствую щ их о б р а т 
ных зад ач ,  я в л яю щ и х ся  основой современны х достаточно развиты х 
дистан цион ны х методов оптического зондирован ия  атм осф еры  (к а к  
пассивных, т ак  и а к т и в н ы х ) .

Зн ачи тельн ы й  прогресс, достигнутый за  последние два-три  д е 
ся ти л ети я  в атмосф ерной оптике, о ткры вает  зам ан чи вы е  перспек
тивы  в решении за д а ч  долгосрочны х прогнозов погоды и кл и м ата ,  
оп еративной  диагностики загрязн ен и й  атм осф еры  продуктам и  ин
д устриальн ой  деятельности  человека  к а к  в л окальн ом , т ак  и 
в глобальном  м асш табе.

Все это стим улировало  идею создан ия  серии монограф ий по 
соврем енны м  п роблем ам  оптики атмосферы , тем более, что в м и 
ровой л и тер ату р е  отсутствует подобного рода обобщение. П ри  
этом п редполагается , что к а ж д а я  из м онографий д о л ж н а  ко м 
плексно освещ ать  определенную  проблем у  (ф ун дам ен тальн ы е  н а 
учные основы, при кладн ы е  зад ач и  и перспективы д альн ейш их ис
следовани й  и р а зр а б о т о к ) .

В м онограф иях  предлагаем ой  серии будет дан о  описание з е м 
ной атм осф еры  ка к  физической газовой среды, будут р ассм от
рены закономерности , связан н ы е  с атм осф ерой  к ак  дисперсной 
средой и описаны новые оптические модели атмосф еры ; и злож ены  
проблем ы  спектроскопии атмосф еры , оптики атмосф ерного  а э р о 



золя , оптики турбулентной атмосф еры , нелинейной оптики атм о 
сферы, методы дистанционного зондирован ия  атмосф еры  и, н а к о 
нец, проблемы, связанны е  с использованием  методов атмосферной 
оптики при изучении погоды и кли м ата .

К а ж д а я  из м онографий серии основы вается  п реж де  всего на 
р е зу л ьтатах  соответствую щ их оригин альны х теоретических и 
эксп ерим ентальны х исследований их авторов и, конечно, содер-* 
ж и т  все наиболее  крупные результаты  работ  советских и з а р у б е ж 
ных исследователей.

П ервы й том у казан ной  серии «С татистические м одели тем п е
р атуры  и газовы х компонент атмосф еры » посвящ ен п осл ед о вател ь 
ному и злож ению  основных результатов  многолетних исследований 
по проблем е физико-статистического  ан а л и за  и м одели рован ия  в ы 
сотного р аспределен ия  тем п ературы  и газового  состава  атмосферы . 
П ри  этом основное вним ание уделено таким  оптически активны м 
газовы м составляю щ им  атмосферы , к а к  водяной пар и озон. П о д 
робно обсуж дены  т а к ж е  современные дан ны е о высотном р асп р е 
делении и других оптически активны х газов  (С О 2, СО, С Н 4, N2O, 
N O 2, N 0 )  и проведено их статистическое обобщение.

В томе 2 «Оптические модели атмосф еры » подведены основ
ные итоги многолетних исследований авторов по р азр аб о тк е  аэ р о 
зольны х моделей на основе оригинального  подхода к проблеме. 
Г л а в н а я  идея этого подхода состоит, во-первых, в обстоятельном  
ан а л и зе  наи более  представи тельны х серий измерений м ик роф и зи 
ческих п арам етров  аэрозолей  (концентрация , спектры разм еров , 
комплексный п о к азател ь  прелом ления  частиц ),  выполненных ка к  
сотрудни кам и  И нститута  оптики атмосф еры  СО А Н  С С С Р , т а к  и 
другим и исследователям и  с целью р азр аб о тк и  статистических 
м икрофизических аэрозольн ы х  моделей; во-вторых, в создании на 
основе последних с использованием  теории Ми соответствую щ их 
оптических аэрозольны х  моделей и сравнении их с дан ны м и не- 
лосредственны х измерений оптических характер и сти к  аэрозолей  
(коэффициенты  ослаблени я , рассеяния, индикатрисы  рассеян ия  
и другие компоненты м атри цы  р ассеян и я) .  Таким  образом , со зд ан 
ные авторам и  и описанные в этой м онограф ии аэрозольны е модели 
построены без исп ользован ия  каких-либо  априорны х п редполо
ж ен ий  и, следовательно, явл яю тся  реалистическими, а не оценоч
ными.

Том 3 «С пектроскопия атмосф еры » содерж ит  ан ал и з  соврем ен
ного состояния проблемы  р азр аб о тк и  теории к о л е б а те л ь н о -в р а щ а 
тельны х спектров поглощ ения  атмосф ерны х газов, а т а к ж е  м ето
дов и технических средств эксперим ентального  исследования этих 
газов. П ри  этом особое вним ание  здесь уделено м етодам  л а з е р 
ной спектроскопии высокого и сверхвысокого разреш ений. З н а 
чительное место в м онограф ии зан и м ает  и злож ение  новых пер 
спективных н ап равлени й  современной м олекулярной  спектроско
пии, связан н ы х  с использованием  Э В М  д ля  аналитических  в ы 
числений и с р а зр аб о тк о й  ав том ати зи рован н ы х  банков, архивов, 
б аз  дан н ы х  по п а р а м е т р ам  сп ектральны х линий атм осф ерны х г а 



зов , пакетов  соответствую щ их при кладн ы х  программ. У казан н ы е  
н а п р ав л е н и я  бесспорно призваны  револю ц ионизировать  развитие  
к а к  проблем  спектроскопии атмосф еры , т а к  и м олекулярной  сп ек
троскопии вообще.

П р о б лем ам  оптики атмосф ерного  аэр о зо л я  посвящ ен том 4 
серии, в котором и злож ен ы  физические основы рассеяния , э л е к 
тр ом агн итны х  волн оптического д и ап азо н а  в дисперсны х средах, 
видения  или переноса кон траста  в зам утненной атмосф ере, п о л я 
ризации излучения при взаим одействии  оптических волн с а т м о 
сф ерн ы м и аэрозолям и . Н а р я д у  с излож ением  ф ун д ам ен тальн ы х  
основ у к азан н ы х  проблем  в нем рассмотрены  результаты  коли че
ственны х исследований явления  взаим одействия  оптических волн 
с  аэрозольны м и системами к а к  с использованием  методов числен
ного модели рован ия , т а к  и с помощ ью  соответствую щ их эксп ери 
м ентальны х  методов при ш ироком  вы рьировании спектров и зл у 
чений и условий в атмосфере.

Том 5 «О птика турбулентной атм осф еры » н ар яд у  с анализом  
соврем енного  состояния при ближ енны х теорий р аспространения  
оптических волн в случайно-неоднородны х средах  содерж ит  т а к ж е  
а н а л и з  методов и технических средств соответствую щ их эксп ери 
м ентальны х исследований. В ней т а к ж е  дан о  обобщ ение им ею 
щихся данны х о м оделях  турбулентной атмосферы , а т а к ж е  ре 
зу л ьтато в  численного м одели рован ия  и н атурны х экспериментов 
по изучению распространения  оптических волн при разли чн ы х  у с 
л о в и я х  в атмосфере. З н ачи тельн ое  внимание уделено вопросам  
р асп ростран ен и я  пространственно ограниченны х световых пуч
ков, в том числе лазерны х , по горизон тальны м  и наклон ны м  н а 
правлен и ям , и их совмещенного приема (локационны е тр ассы ) .

С появлением  лазеров , о б л ад аю щ и х  уни кальны м и свойствами, 
в частности, высокой концентрацией  мощности и энергии, а т а к ж е  
возм ож н ости  получения импульсов малой длительности  за  п ослед 
ние д ва  д есятилетия  о ткр ы та  и исследована  ц елая  совокупность 
нелинейных эф ф ектов, со п ровож даю щ и х  оптическое излучение 
в атмосфере, и, таким  образом , сф орм и ровалось  новое н а п р а в л е 
ние в науке, основные итоги которого подведены в м онографии 
«Н ел и н ей н ая  оптика атмосф еры » (том 6).

М онограф ии «С пектроскопия атмосферы », «О птика а тм о сф ер 
ного аэрозоля» , «О птика турбулентной атмосф еры » и «Н елиней ная  
оптика  атмосф еры » составляю т  основу больш ого р азд ел а  совре
менной оптики атмосферы , связанного  с решением ее прям ы х задач , 
в котором всесторонне изучаю тся эф ф екты  влияния  атмосф еры  на 
п ар ам етр ы  распростран яю щ ей ся  в ней оптической волны.

В томе 7 «О братны е зад ач и  оптики атмосф еры » рассмотрены  
методы решения соответствующ их обратны х задач ,  возникаю щ их 
при активном и пассивном зондировании атмосф еры  с использо
ванием оптического д и ап азо н а  волн. Здесь  дан ы  ф ун дам ен тальн ы е  
основы реш ения некорректны х обратны х задач , каковы м и я в л я 
ются больш инство за д ач  оптического зондирования  атмосферы . 
И зл о ж е н ы  т а к ж е  общ ие и конкретны е алгоритмы  однозначного вое-



стан овлен ия  разли чн ы х  физических п ар ам етр о в  атмосф еры  по р е 
зу л ьтатам  л азерн ого  зондирован ия , а т а к ж е  зондирован ия  с исполь
зованием  некогерентного теплового  излучения и, наконец, основные 
результаты  применения у казан н ы х  алгоритмов.

М о н о гр аф и я  «Д истанционное оптическое зондирован ие  а т м о 
сферы » (том 8) посвящ ена бурно разви ваю щ ей ся  проблеме, с в я 
занной  с использованием  оптических волн д л я  целей зо н д и р о в а 
ния атм осф еры  ка к  активными, т а к  и пассивны ми дистанционны м и 
м етодами. О собое вним ание уделено ан ал и зу  методов и технических 
средств л азер н ы х  атмосф ерны х зондов  и полученных с их помощ ью  
профилей и полей аэрозолей, облачности, ветра, тем п ературы , 
д авлен ия , вл аж н о сти  и газовы х компонентов атмосферы , х а р а к т е 
ристик атмосф ерной турбулентности.

В заклю чи тельной  м онограф ии  серии «О птика атмосф еры  и 
кли м ат»  (том 9) на основе результатов , излож енны х  в преды ду
щих м онограф иях , особенно в тех, которые посвящ ены  м оделям , 
прям ы м  и обратны м  за д ач а м ,  рассм отрена  п роблем а адекватн ой  
связи  м еж ду  пространственно-врем енны м и изм енениям и оптиче
ских полей земной атмосф еры  и кли м атом  З ем ли . П р и во д ятся  и 
ан али зи рую тся  д ан ны е  количественного модели рован ия , в том 
числе с учетом антропогенного ф ак то р а .

Н а с т о я щ а я  м онограф ия (том 1 серии) состоит из двух  частей 
и прилож ения . В первой части « З е м н а я  атм осф ера  ка к  п о гл о щ аю 
щ а я  среда  и объект  дистанционного  зондирован ия»  приводятся  об 
щ ие сведения о структуре  и газовом  составе земной атм осф еры  
(гл. 1), полученные на основе систем атизац ии  и обобщ ения дан н ы х  
многочисленных советских и за р у б еж н ы х  публикаций, а т а к ж е  р е 
зу льтаты  оригинальны х исследований по ф изико-статистическом у 
ан ал и зу  высотного расп ределен и я  тем п ературы , влаж н ости  воздуха  
и озона в тропо- и стратосф ере  северного по л у щ ар и я  (гл. 2— 4 ) .  
И зл о ж ен и е  м а те р и а л а  преследует  цель д ать  наиболее полное 
представлени е  о вертикальной  круп ном асш табной  структуре по
л ей  у к азан н ы х  физических п арам етров  и вы явить  ее общ ие черты 
и региональны е особенности с точки зрен и я  возм ож н остей  о б ъ е к 
тивной класси ф и к ац и и  и м ал о п ар ам етри ческого  описания.

В торая  часть монограф ии «С татистические м одели атмосф еры » 
(гл. 5 и 6) посвящ ена проблем е объективной кл ассиф икации  
аэрологических полей и адекватн ого  м алоп арам етри ческого  оп и са 
ния высотного расп ределен и я  тем п ературы  и газового  состава  а т 
мосферы. Зд есь  д ается  не только  излож ение  методов к л а с с и ф и к а 
ции м етеорологических полей в свободной атм осф ере, но и приво
дится  описание средн езональны х и региональн ы х статистических 
моделей тем п ературы  и М ГС , построенных применительно к з а 
д а ч а м  дистанционного  зон ди рован и я  о кр у ж аю щ ей  среды.



В В Е Д Е Н И Е

П опы тки исследовать  состав и структуру  земной атм осф еры  
до больш их высот имеют д ли тельн ую  историю. О д н ако  лиш ь с м о
мента появления регулярн ы х  ради озондовы х  (1930— 1940 гг.) и 
озонометрических (1950— 1960 гг.) наблю дений возн и кла  р еал ьн ая  
возм ож н ость  получения достаточно н адеж н ы х  сведений об осо
бенностях высотного расп ределен и я  м етеорологических величин 
(в частности, давлен и я ,  тем п ературы , в л аж н о сти  воздуха  и озона) 
в тропосф ере и стратосф ере  над  обш ирны м и территориям и. С ей
час б л а го д а р я  зн ачительном у расш и рению  мировой аэрологиче
ской сети (в настоящ ее  в рем я  зондирован ие  атм осф еры  осущ ест
вляется  более чем на 1000 станциях) и зам етн ом у  повыш ению 
п отолка ради озондировани я  (особенно с н а ч а л а  60-х годов),  с о зд а 
нию озонометрической сети станций, появлению  м етеорологиче
ских спутников Зем ли , р а зр а б о т к е  методов и средств изм ерения  
концентраций м алы х газовы х  примесей, накоплен обширный м а 
т ери ал  стан дартн ы х  и специ альны х высотных наблю дений , кото
рый позволяет  провести ком плексное аэр окли м ати ческое  исследо
вани е  состава  и структуры  земной атмосф еры  в глобальном  м а с 
ш таб е  и до м акси м альн о  во зм о ж н ы х  высот, зави сящ и х  от сущ ест
вую щ их методов измерения.

Комплексны й ан ал и з  кли м атич еских  пок азателей  темп ературы , 
в лаж н ости  воздуха, озона, углекислого  га за  и других  м алы х  г а з о 
вых составляю щ их  (СО, С Н 4, N 2O, N O 2 и N 0 ) ,  полученных в р е 
зу льтате  статистического обобщ ения  различны х аэрологических 
наблю дений, позволил не только  наиболее полно и н ад еж н о  в ы я 
вить основные законом ерности  высотного расп ределен и я  этих  ф и 
зических п арам етров  в разли чн ы х  рай он ах  земного ш ар а ,  но и 
реш ить важ н у ю  проблему современной аэрокли м атологии , 
а именно, проблему объективной класси ф и кац и и  и статистического 
м одели рован ия  м етеорологических полей в свободной атмосфере. 
Р а з р а б о т к а  подобной проблемы имеет больш ое научное значение, 
поскольку  полученная при этом обобщ енная  ин ф орм аци я  м ож ет 
ш ироко  использоваться  не только  д ля  м алоп арам етри ческого  опи
сан и я  аэрологических полей и построения теоретических моделей 
атмосф еры , но и для  реш ения многочисленных при кладн ы х  за д ач  
(в том числе и чисто м етеорологического х а р а к т е р а ) ,  где т р е б у 
ю тся м алы е по объему, глобальн ы е  и одновременно адекватн ы е  
статистические дан ны е о высотном распределении тем п ературы  и 
газовы х  компонент земной атмосф еры .



в  частности, подобные дан ны е крайне  необходимы д ля  опера-  
тивной и н адеж ной  интерпретации спутниковых измерений ухо
дящ его  теплового излучения системы з е м л я — атм осф ера , по
скольку  точность реш ения обратны х задач ,  возникаю щ их при 
дистанционном зондировании окружаюид.ей среды из космоса,, 
в значительной степени зави сят  от вида, объем а и степени а д е к в а т 
ности взятой априорной информации о физическом состоянии а т м о 
сферы.

С татистические сведения о вертикальном  распределен ии тем 
пературы, в лаж н ости  воздуха, озона и других м алы х  газовы х при
месей, полученные с учетом указан н ы х  выш е требований, необхо
димы т а к ж е  при пассивном многоплановом  зондировании атм о 
сферы и подстилаю щ ей поверхности космическими средствами,, 
при л азерн ом  зондировании и контроле состояния о к р у ж а ю щ е й  
среды с земли, сам олетов  и космических бортов, при кон струи ро
вании и испытании разного  рода л етательн ы х  ап п ар ато в  и р а з 
личных систем: локации, д альн ом етри рован и я ,  связи, передачи  
информации, рабо таю щ и х  в атмосф ере  и использую щ их л а зе р н ы е  
и другие оптические излучения, и т. п.

О бычно при решении всех перечисленных зад ач  исп ользую т 
та к  н азы ваем ы е  справочны е модели, которые в отличие от с тан 
дартн ы х  атмосф ер со дер ж ат  более полные сведения о высотном 
распределении основных физических парам етров  атмосферы . О д 
нако у казан н ы е  модели не учиты ваю т в достаточной мере р е а л ь 
ную пространственно-временную  изменчивость этих парам етров  и 
построены на основе ограниченного эм пирического м атер и ала .  
С реди чисто метеорологических задач ,  требую щ их обобщ енны х 
адек ватн ы х  д ан н ы х  о высотном распределен ии тем п ературы  и г а 
зовы х компонент атмосф еры , мож но н азвать  зад ач и  объективного  
ан ал и за  аэрологических полей, численного м одели рован ия  к л и 
м ата  Зем ли , оценки теплового и ради ацион ного  б ал ан са  а т м о 
сферы, долгосрочного прогноза погоды и т. п.

В настоящ ее  время имеется о б ш и рн ая  м етеорологическая  л и 
тература ,  посвящ енная  исследованиям  вертикальной  статистиче
ской структуры  полей тем п ературы  и в л аж н о сти  воздуха. О д н а к о  
приведенные в ней дан ны е не могут быть использованы  д ля  гло 
бального  и адекватн ого  описания этой структуры, поскольку они 
получены д л я  отдельны х станций или ограниченны х районов, по 
небольш ому объему  исходной информации, за  различны е периоды 
осреднения, с разны м  разреш ен ием  по высоте, а т а к ж е  без при
влечения дан н ы х  особых точек и при отсутствии единого м етоди
ческого подхода к обработке  и обобщ ению  взяты х  метеорологи
ческих наблюдений.

А эроклим ати чески е  характери сти ки  тем п ер ату р н о -вл аж н о ст 
ного р еж и м а  свободной атмосф еры , полученные путем объеди н е
ния исходных статистик по группам  станций разны х  ш иротны х 
зон, с трад аю т  рядом  недостатков, поскольку  такое  объединение  
проведено по ф орм альн ы м  при зн акам , без учета  естественной и з
менчивости метеорологического поля.
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Особенно слабо  изучена (с клим атической  точки зрени я)  с т а 
тистическая  структура  вер ти кал ьн ы х  профилей тем п ературы  и 
вл аж н о сти  воздуха  н ад  М ировы м  океаном  и в пограничном слое 
атмосф еры . В метеорологической л и тер ату р е  практически  нет д а н 
ных о вертикальной  статистической структуре поля вл аж н о сти  на 
больш их вы сотах  (особенно вы ш е 4— 5 км) из-за  отсутствия м ас 
совых, а главное, д остоверны х вы сотны х наблю дений , за  и ск лю 
чением небольш ого числа эпизодических измерений концентрации 
водяного  пара, произведенны х в верхней тропосф ере и ст р ат о 
сф ере специальной ап п аратурой .

М ноголетние особенности верти кальн ой  статистической с тр у к 
туры поля атмосф ерного  озона до сих пор почти совсем не и зу 
чены. И м ею тся  лиш ь некоторы е ограниченны е данны е, получен
ные д л я  двух  озонометрических станций: А розе (Ш вей ц ар и я)  и 
Берлин .

А эроклим ати чески е  и сследован ия  высотного распределен ия  
других газовы х  примесей таких , к а к  СО 2, СО, С Н 4, N2O, NO2 и 
N 0 ,  до н астоящ его  врем ени вообщ е не проводились.

Т аки м  образом , б о льш ая  потребность в аэрокли м ати чески х  
д ан н ы х  и отсутствие в метеорологической л и тер ату р е  необходи
мой глобальной  и адекватн ой  статистической информ ации о в ы 
сотном распределен ии  тем п ературы , в л аж н о сти  воздуха, озона  и 
других м алы х  газовы х примесей сдел ал и  особо актуальн ой  проб
л ем у  скорейш его и эф ф ективного  обобщ ения на уровне соврем ен
ных требовани й  накопленного  аэрологического  м атер и ала .

Все это п ослуж и ло  поводом к написанию  данной монограф ии.



Ч а с т ь  п е р в а я

З Е М Н А Я  А Т М О С Ф Е Р А  

К А К  П О Г Л О Щ А Ю Щ А Я  С Р Е Д А  

И  О Б Ъ Е К Т  Д И С Т А Н Ц И О Н Н О Г О  З О Н Д И Р О В А Н И Я

Физическое состояние земной атм осф еры  зависи т  от р я д а  ф а к -  
торов, связанны х  с притоком солнечной ради ации , внутриатмо- 
сферными процессами и взаим одействием  атмосф еры  с подсти
лаю щ ей  поверхностью. П од  действием у к азан н ы х  ф акторов  э т а  
состояние непреры вно изм еняется , о бусловли вая  соответствую- 
щие пространственно-временны е изменения х ар актер и зу ю щ и х  его 
метеорологических величин. Зн ан и е  основных законом ерностей  
этого изменения очень в а ж н о  д л я  реш ения всевозм ож ны х з а д ач  
физики и оптики атмосф еры , динам ической  метеорологии, к л и м а 
тологии, дистанционного зондирован ия  атм осф еры  и др.

В зависимости от реш аем ой зад ач и  п ри влекаю тся  р азл и ч н ы е  
совокупности физических парам етров  атмосф еры . В настоящ ей  
работе  в качестве  такой  совокупности главны м  образом  исполь
зован  комплекс те м п е р а ту р а — в л аж н о сть — озон, вклю чаю щ и й 
в себя  наиболее  изменчивые составляю щ и е земной атмосф еры  и 
определяю щ и й основные условия  р аспространения  в ней э л е к т р о 
магнитного излучения видимого и ин ф рак расн ого  диапазонов . Д л я  
более полного учета вл и ян и я  атм осф еры  на расп ространение  
в ней оптического излучения дополнительно  рассм отрены  д ан н ы е
о высотном распределен ии  со дер ж ан и я  углекислого  га за  (С О 2) ,  
окиси у глерода  (С О ),  м етан а  (С Н 4), закиси  азота  (N 2O) и оки с
лов азота  ( N 0  и N O 2).

С ледует  подчеркнуть, что статистическая  структура  в е р т и к а л ь 
ных профилей темп ературы , в лаж н ости  воздуха и озона а н а л и зи 
руется преимущ ественно в ниж нем 30-километровом  слое атм о 
сферы, где сосредоточена основная масса поглощ аю щ их газов и 
проводятся  систематические аэрологические наблю дения . К ром е  
того, из всего м ногообразия  естественных вари ац и й  исследуемы х 
метеорологических величин, определяем ы х  атмосф ерны м и процес
сами разного  м асш таб а  (от нескольких метров до многих ты сяч  
к и лом етров ) ,  мы рассм атр и ваем  лиш ь круп н ом асш табн ы е  в а р и а 
ции, ф орм ирую щ иеся  под воздействием  процессов синоптического 
и глобального  м асш табов  (радиусом  порядка  сотен и более ки ло
м етров).

Главное  вним ание  при рассмотрении особенностей высотного 
распределен ия  температуры , в лаж н ости  воздуха  и озона в пер
вой части монограф ии уделено не фоновым (средним к л и м ати ч е 
ским) х ар актери сти кам , а п а р а м е т р ам  пространственно-временной 
изменчивости и статистической связи  этих физических величин,.
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т а к  как  последние до сих пор наи более  слабо  изучены и без них 
не м ож ет  быть дан о  полное описание законом ерностей  в е р т и к а л ь 
ной статистической структуры  метеорологических полей.

В отличие от температуры , вл аж н о сти  воздуха и озона ф и зи к о
статистический ан али з  особенностей вертикального  распределен ия  
с о д ер ж ан и я  углекислого  га за  и других м ал ы х  газовы х примесей 
(СО, С Н 4, N 2O, N 0  и N O 2) проведен лиш ь на основе оп ублико
ванн ы х в метеорологической ли тер ату р е  дан ны х о фоновых х а 
рактер и сти к ах  и в озм ож н ы х  ва р и а ц и я х  концентрации этих газов 
на различны х высотах. Это связан о  с тем, что сущ ествую щ ий м а 
тери ал  высотных наблю дений за  содерж анием  С О 2 и м ал ы х  г а з о 
вых составляю щ и х  (М ГС ) ещ е слиш ком м ал  по своему объему, 
и, следовательно, не м ож ет  быть использован д ля  подробного опи
сания распределен ия  у к а за н н ы х  М ГС  в тропосф ере и стратосф ере  
над  различны м и район ам и  земного ш ара .

М одельное  представлени е  этого  распределен ия , н ар яд у  с ф о
новыми х ар актер и сти кам и  вклю чаю щ ее  т а к ж е  п ар ам етр ы  абсо 
лю тной и относительной изменчивости с о д ер ж ан и я  С О 2, СО, С Н 4, 
N 2O, N 0 ,  N O 2 на различны х вы сотах , детал ьн о  описы вается  во 
второй части настоящ ей  м онограф ии  при ан ал и зе  ср едн езо н ал ь 
ных статистических моделей атмосф еры .

ГЛ А В А  1. О Б Щ И Е  С В Е Д Е Н И Я  О С Т Р О Е Н И И  
И Г А З О В О М  С О С Т А В Е  З Е М Н О Й  А Т М О С Ф Е Р Ы

П р е ж д е  чем перейти к д етал ьн о м у  физико-статистическому 
ан ал и зу  основных законом ерностей  вертикального  распределен ия  
тем п ературы , в л аж н о сти  воздуха , озона и других газовы х  при
месей, остановимся коротко на общем описании земной а т м о 
сферы к а к  объекта  дистанционного  зондирован ия  и среды, погло
щ аю щ ей электром агнитное  излучение оптического д и ап азо н а  длин 
волн, которое в д альн ейш ем  будем н азы в ать  просто оптическим 
излучением.

Н и ж е  и зл агаю тся  общ ие представлени я  о строении и составе 
земной атмосф еры  как  газовой  среды, слож и вш и еся  в м етеоро
логии к настоящ ем у  времени.

1.1. Строение земной атмосф еры

Г а зо о б р а зн а я  оболочка З ем л и  по своим ф изическим свойствам 
неоднородна как  по высоте, т а к  и по горизонтали , хотя  горизон
та л ь н а я  неоднородность п р о явл яется  значительно слабее.

В н астоящ ее  врем я  сущ ествует  р яд  принципов делен ия  атм о 
сферы на отдельны е слои — по х а р а к т е р у  р аспределен ия  те м п е р а 
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туры  с высотой, по составу  атмосф ерного  воздуха, по влиянию  а т 
мосферы  на л етател ьн ы е  ап п ар а т ы  и т .п .  О д н ако  наиболее часто 
уп отребляется  деление атм осф еры  по х а р а к те р у  изменения тем п е
ратуры  воздуха  с высотой.

С огласно  ном енклатуре, принятой Комиссией по аэрологии  
Всемирной метеорологической организац ии  (В М О ) в 1961 г., з е м 
н ая  атм осф ера  по х а р а к т е р у  тем п ературн ой  страти ф и к ац и и  д е 
лится  на пять основных слоев: тропосферу, стратосф еру, м езо 
сферу, термосф еру  и экзосф еру  и четыре переходных слоя: тропо-

Нт

паузу, стратопаузу , м езопаузу  и терм оп аузу  (некоторые из этих 
слоев для  стан дартн ы х  условий п ок азан ы  на рис. 1.1).

Тропосф ера  — н и ж н яя  о б ласть  земной атм осф еры  м еж д у  д е я 
тельной поверхностью  и тропопаузой , х а р а к т е р и зу ю щ а я с я  пони
ж ением  тем п ературы  воздуха с высотой в среднем  на 6 ,5°С /км . 
В полярны х и ум еренны х ш и ротах  вы сота тропосферы  достигает  
8 — 12 км, в т р о п и к а х — 16— 18 км. В тропосф ере сосредоточена 
основная масса  атмосф ерного  воздуха  —  от 7 5 %  в ум еренны х и 
полярны х ш иротах  до 90 % в тропической зоне.

Т ропоп ауза  —  переходной слой м еж д у  тропосферой и стр ато 
сферой, являю щ и йся  основанием  инверсионного либо изотерм иче
ского распределен ия  тем п ературы  в стратосф ере.

С тратосф ера  — слой атмосф еры , в котором тем п ература  
обычно в о зр астает  с высотой или остается  без изменения. П р и  
этом тем п ература  воздуха  в ниж ней его части (примерно, до 
20 км) н и зкая  и практически постоянная  (около — 5 6 °С), но в б о 
лее  высоких слоях  она растет  с высотой (в среднем с гради ентом

14



1°С /км  м еж д у  20 и 32 км и 2,8'^С/км м еж д у  32 и 47 км [8] ^), 
достигая  на уровне 47 км д л я  стан дартн ы х  условий — 2,5°С. Т а 
кой рост тем п ературы  с высотой обусловлен поглощ ением у л ь т р а 
ф иолетовой солнечной р ади ации  озоном.

В тропосф ере и стратосф ере  (до высоты 30— 35 км) заклю чено  
около 99 % всей массы атмосф ерного  воздуха.

С тр ато п ау за  — переходной слой м еж ду  стратосф ерой и м езо 
сферой (на высоте 47— 52 к м ) ,  в котором тем п ер ату р а  постоянна 
и бли зка  к 0°С .

М езосф ера  — слой земной атмосф еры , в котором тем п ература  
непреры вно пониж ается  с высотой (в среднем на 2 ,8°С /км  до 
уровня 71 км и на 2 ,0°С /км  в слое 71— 85 к м ) ,  достигая  на высоте 
85— 95 км — 8 5 . 90 ° С (при среднем значении — 8 6 ,5 °С ) .

М езоп ауза  — переходной слой м еж д у  м езосферой  и терм осф е
рой (основание инверсии тем п ературы  в верхней м езосф ере) ,  р а с 
полож енны й обычно на вы сотах  85— 95 км и х ар актер и зу ю щ и й ся  
постоянством средней тем п ературы  (около — 8 6 ,5°С ) .

Т ерм осф ера  — слой атм осф еры  над  мезопаузой . Т ем п ература  
воздуха  здесь вновь растет  с высотой (примерно до 2000 °С на 
уровне 450 км — средней высоте верхней границы  тер м о сф ер ы ),  
что главны м  образом  обусловлено поглощ ением коротковолновой 
ультраф иолетовой  солнечной р ади ац и и  кислородом, который при 
этом диссоциирует.

С а м а я  верхн яя  часть атмосф еры , выш е 450 км — э к зо сф ер а  
м ал о  изучена. П лотн ость  воздуха  в ней настолько  м ал а ,  что м о
лекулы  и атомы могут свободно в ы б расы ваться  в м еж п лан етн ую  
среду и навсегда покидать  З ем л ю  [24].

В заклю чении отметим, что н ар я д у  с рассм отренны м  делением 
атмосф еры  мы будем и сп ользовать  т а к ж е  деление по при знаку  
ее взаи м одей стви я  с земной поверхностью . Согласно этому при
зн ак у  атм осф еру  обычно д ел ят  на пограничный слой (иногда н а 
зы ваем ы й  слоем трения) и свободную  атмосф еру. В пограничном 

слое (высотой до 1— 1,5 км) довольно ярко  п роявляется  влияни е  
земной поверхности и сил турбулентного  трения, в свободной ж е  
атм осф ере  силам и  турбулентного  трения  в первом при ближ ении 
м ож н о пренебречь.

И з  всех рассм отренны х слоев атмосф еры  наиболее  неустойчи
вым распределен ием  метеорологических величин по высоте о тли 
чается  тропосф ера  и особенно ее пограничный слой, где часто н а б 
лю даю тся  к а к  инверсии, т ак  и сверхади абати ческ и е  изменения 
тем п ературы  с высотой. А н али зу  особенностей вертикального  р а с 
пределен ия  метеорологических величин в пограничном слое 
в д альн ей ш ем  уделяется  особое внимание.

 ̂ Нумерация литературных источников принята раздельной для каждой 
главы. При ссылке на источник из других глав используется двойная нумера- 
ция: номер главы и номер публикации.
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1.2. Газовый состав атмосф еры

1.2.1. Основные единицы, используемые для оценки содержания газа
в атмосфере

С о д ер ж ан и е  того или иного /-го га за  в атмосф ерном  воздухе 
в н астоящ ее  в рем я  хар актер и зу ется  чащ е всего следую щ им и в е 
личинам и [24, 35, 76]:

1) объемны м  Pv  или м ассовы м  Рщ содерж ан и ем , в ы р а ж е н 
ным в процентах, причем

(1.1)

где Hi и |Лв — относительные м олекулярн ы е  массы  i-ro га за  и су 
хого воздуха  (по углеродной ш кал е  |Лв =  28,9645 кг /м о л ь ) ;

2) парц и альн ы м  давлен ием  г а з а  р, в гП а  или п арц иальной

плотностью  г а за  р / в  г/м^ или г/см®, которые могут бы ть определены  
из соотношений:

Р, =  Р .Р .  (1.2)

pi — ^  mPi (1.3)

где р —  плотность сухого воздуха, р а в н а я  1293 г/м® при тем п ер а 
туре  t =  0 ° С  и давлен ии  р =  1013,2 гП а ;

3) отнош ением смеси газ /во зд у х  Si ,  т. е. отнош ением массы 
i-ro г а за  М, к массе воздуха  Мв в дан ном  объеме, обычно и зм е
ряем ы м  в кг на 1 кг воздуха (или в г на 1 г в о зд у х а ) ;

4) м олярной  концентрацией  г а за  (или объемны м  отношением 
смеси) Ni  в млн~' или м л р д - ' ,  представляю щ ей  собой отнош ение 
числа молей г-го газа  к числу молей воздуха в данном  объеме, т. е.

В заруб еж н ой  ли тер ату р е  часто использую тся следую щ ие
единицы измерения величины Л̂ ,-: 1 ppm  =  1 ppm V  =  1 млн~‘
1 ppbV =  1 млрд-* и 1 pp t =  10“ ® м л р д - ' ;

5) концентрацией  м олекул  г а за  tii в см®, к оторая  м ож ет  быть 
найдена д л я  стан дар тн ы х  условий {t =  0 ° С  и р =  1013,2 гП а)  
из в ы р а ж е н и я

tii =  A - ^ ,  (1.5)

где А — число Л о ш м и д та ,  равное 2,68719-10'® см-® [38]. М е ж д у  
Ni  м л н - '  и tii см~® сущ ествует  зависи мость  вида

rti =  2 , 6 8 7 1 9 - lO'Wr, (1.6)

6) полным содерж ан и ем  г а за  в атм-см, которое п ред ставляет
собой количество i-ro г а за  в вертикальном  столбе атмосф еры ,
собранного  в виде слоя при стан дар тн ы х  условиях , т. е. при t  =
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=  0 °С  и р =  1013,2 гП а  или р =  1 атм. Если эта  величина о п р е
д ел я е т с я  д л я  пути, равного  1 км, то говорят  об определенном к о 
личестве  атм-см /км .

1.2.2. Газовый состав сухого воздуха на уровне моря

И сслед ован и я  газового  со става  сухой атмосф еры  вблизи  зе м 
ной поверхности показали ,  что она состоит главны м  образом  из 
азо та ,  ки слорода и аргона, на долю  которы х приходится 99,96 7о, 
а  на долю  всех остальн ы х газов —  около 0 ,0 4 % .  С реднее о б ъ е м 
ное содерж ан и е  и его среднее квадрати ческое  отклонение д л я  н а и 
более  в аж н ы х  газовы х компонент атмосф еры , приведенные 
в табл . 1.1, х ар актер и зу ю т  степень пространственной изменчивости 
отдельны х составляю щ и х  сухого воздуха вблизи  земной поверх
ности.

Состав сухого воздуха у поверхности Земли [3, 24, 26, 76]
Таблица 1.1

Газовая компонента
Молеку

лярный
вес

Удельная
газовая

постоянная
М2/(С2.К)

Объемное содержание Полное со
держание 
в вер

тикальном 
столбе, 
атм-см% млн-'

Азот (N2) 28,016 296,77 78,084 ± 0 ,0 0 4 780840 6,244-105
Кислород (О2) 32,000 259,82 20,943 ± 0 ,0 0 2 209480 1,675-105
Аргон (Аг) 39,944 203,15 0,934 ± 0 ,0 0 1 9340 7,47-103
Углекислый газ 44,010 188,92 0,033 ± 0 ,0 0 3 330 2,51-102
(СО2)
Неон (Ne) 20.183 411,95 (1,821 ±0 ,004 )-10 -з 18,2 14,5
Гелий (Не) 4,003 2077,00 (5 ,239±  0 ,0 5 )-10-< 5,2 4.2
Криптон (Кг) 83,800 . 99,22 ( 1 ,1 4 ± 0 ,1 ) -1 0 -^ 1,1 0,9
Ксенон (Хе) 131,300 63,32 ( 8 ,7 ± 0 ,1 ) -1 0 - в 0,09 0,07
Водород (Н2) 2,016 4124,20 5-10S 0,5 0,4

1.2.3. Газовый состав атмосферы на высотах до 100 км

И зучение состава  атмосф ерного  воздуха на разли чн ы х  вы сотах  
н ачалось  более 170 лет  н азад ,  когда  Д ал ьто н о м  был откры т з а 
кон, согласно которому всякий газ  р асп ределяется  в пространстве  
н езависим о от присутствия там  других газов. Если газы  р асп р е 
д ел яю тся  в атмосф ере  независим о друг от друга , то, согласно 
уравнени ю  [24]

р - р . е х р .{ - I - Т ( г ) (1.7)

(где Ро — д авлен и е  на ниж нем  уровне г  =  0; g  — ускорение сво
бодного падения, равное  9,80665 м/с^; fi — относительная  м о л ек у 
л я р н а я  масса  га за ;  /? =  8,31441 • 10® Д ж / ( к м о л ь - К )  — ун и вер сал ь 
н ая  га зо в ая  постоянная ; Т — тем п ер ату р а  в кельвинах) д авлен ие
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более т я ж е л ы х  газов  д о л ж н о  у б ы в ат ь  с высотой быстрее, чем д а в 
ление более легких  газов. П оэтом у на больш их вы сотах  т я ж е л ы е  
газы  д о л ж н ы  уступать  свое место более легким . О д н ако  исследо
вания, проведенные в последние десятилетия  с помощ ью  р акет  и 
искусственных спутников З ем ли , п о казали ,  что газовы й состав 
атм осф еры  остается  постоянным до высоты около 95 км вследст 
вие перем еш ивания  воздуха  по верти кали  и по горизонтали.

Б олее  подробные сведения о содерж ан и и  постоянных газов  
в земной атм осф ере  м ож н о дополнительно получить из известны х 
монограф ий Ю нге [64], Б а т ч е р а  и Ч ар л со н а  [43] и Уиттена и 
П опп ова  [103].

1.3. Водяной пар и его распределение  в земной атмосф ере

Водяной пар —  в аж н ей ш а я  п ерем енн ая  га зо в а я  со с та в л я ю щ а я  
воздуш ной среды —  не только сущ ественны м образом  вл и яет  на 
ради ац и он н ы е  процессы, определяю щ и е  тепловой б ал ан с  д ея т е л ь 
ной поверхности и системы З е м л я — атм осф ера ,  но и вносит з н а 
чительный в к л а д  в тран сф о р м ац и ю  проходящ его  через атм осф еру  
оптического излучения. С со дер ж ан и ем  водяного п ара  в атм о 
сф ере  тесно связан ы  процессы ф орм и рован и я  погоды и к л и м ата .

1.3.1. Основные единицы, используемые для оценки содержания водяного пара
в атмосфере

В настоящ ее  в р ем я  д л я  определения  с о дер ж ан и я  водян ого  
п ара  использую тся следую щ ие гигрометрические величины;

а )  п арц и альн ое  д авлен и е  водяного  п а р а  (упругость  водян ого  
п а р а  е) ,  изм еряем ое , к а к  и д ав л ен и е  воздуха , в гекто п аскал я х  
(1 гП а  =  0,75008 мм рт. ст .) .  П р и  данной тем п ературе  воздуха  

д авлен и е  водяного  п ара  не м ож ет  превосходить некоторого пре
дельного  значения  Е,  н а зы ваем ого  давлен и ем  насы щ енного  в о д я 
ного п ар а  или давлен и ем  насы щ ения.

Д а в л е н и е  насы щ енного  водяного  п ар а  зависи т  от тем п ературы  
воздуха — быстро растет  с ее повышением. Зави си м ость  Е  от т е м 
п ературы  Т м ож ет  быть представлен а  в соответствии с Техниче
ским реглам ен том  ВМ О  [34] эмпирическими ф орм улам и:

log =  10,79574(1 -  -  5,028 l o g ( - ^ ^ ^ )  +

+  1 ,5 0 4 7 5 .1 0 - 4 1  -  10 ^J +

С 4,76955 (1 —
+  0 , 4 2 8 7 3 . 1 0 - 4 1 0  ^  ̂ U  +  0,78614, (1.8)

log Ei  =  - 9 ,0 9 6 8 5  -  О  “  — )  +

+  0 ,8 7 6 8 2 (1  - - 2 т | д ё - )  + 0 ,78614 ,  (1 .9)
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где  Г =  273,16 +   ̂— тем п ер ату р а  насы щ енного  воздуха в кел ьви 
нах, t — тем п ер ату р а  в граду сах  Ц ельси я ;  E w  и Ei  — д авлен ие  
насы щ енного  водяного  п ар а  по отношению к воде и л ьду  соответ
ственно  при тем п ературе  Г;

б) относительная  в л аж н о сть  и —  отнош ение фактического  
д ав л е н и я  водяного п ара  е к д авл ен и ю  насы щ ения  Е  н ад  плоской 
поверхностью  чистой воды, в процентах:

ы =  - | ^ 1 0 0 :  (1.10)

в )  абсо л ю тн ая  в л аж н о сть  а  —  отнош ение м ассы  водяного 
п а р а  к объем у  вл аж н о го  воздуха  (г/м®) ;

a  =  2 1 7 - f - ,  (1.11)

где е —  в гектоп аскалях ;
г) м ассо в ая  д о л я  (или просто д оля)  водяного п а р а  q, т. е.

количество  водяного  п ар а  в 1 г или в 1 кг в л аж н о го  воздуха  (%о)

q =  0 , 6 2 2 - у  или q =  & 2 2 - y ;  (1.12)

д) отнош ение смеси 5 —  количество водяного п ар а  в 1 г су
хого воздуха  — т а к ж е  м ож ет  быть определено по ф орм уле  (1.12). 
В метеорологии часто отнош ение смеси в ы р а ж а ю т  в млн“ ^ т. е. 
в миллионны х ч астях  по объему  (реж е по м ассе) .

Д л я  перехода от абсолю тной влаж н ости  (а г/м^) к массовой 
доле  водяного  пара  {q %о) и объемн ом у отнош ению смеси 
(5 м л н “ )̂ м ож но использовать  следую щ ие зависимости:

? =  2 ,8709а ^  , 
Р

(1.13)

10® „ т
216,7 р ’ (1.14)

а  =  0,34838<7 f  , (1.15)

тем п ер ату р а  воздуха  в кельвинах. р —  д авлен и е  воздуха
в гП а;

е) точка  росы Та, т. е. тем п ература ,  при которой с о д е р ж а 
щ ийся в воздухе водяной пар при постоянном атмосф ерном  д а в л е 
нии и постоянной массовой доле водяного  п ара  становится  н асы 
щенным. М е ж д у  парц и альн ы м  д авлен ием  водяного пара  и точкой 
росы сущ ествует связь:

е =  Е(Та);  (1.16)

ж )  деф ицит точки росы АГ^, т. е. разность  м еж ду  т ем п ер ату 
рой воздуха  Т и точкой росы

ДГ^ =  Г - Г ^ .  (1.17)
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П еречисленны е единицы изм ерения  использую тся обычно д л я  
оценки с о дер ж ан и я  водяного  п ара  на отдельны х уровнях. Д л я  
оценки общ его  количества  водяного  п ар а  во всем р а с с м ат р и в а е 
мом слое атм осф еры  используется  понятие слоя  осаж денной  воды  
(короче — осаж денной  в о д ы ),  под которы м п о д р азу м евается  со
д ер ж а н и е  водяного  п ар а  в воздуш ном  столбе единичного сечения 
н ад  некоторой точкой земной поверхности в предполож ении гид 
ростатического  равновесия  атмосф еры .

О с а ж д е н н а я  вода, или общее (ин тегральное) вл аго со д ер ж ан и е  
атмосф еры , м ож ет  быть определена  по ф орм уле

РТ/ оо

W = ^ \ q d p = \ a d z ,  (1.18)
^  Ро 2

где Ро и рн  — атмосф ерное давлен и е  при z = 0  и z = H ,  g  —  уско
рение свободного падения, q — м ассо вая  д о ля  водяного пара , а —  
абсолю тн ая  влаж н ость ,  г  — вы сота уровня, выш е которого опреде
л яется  со дер ж ан и е  водяного пара .

П о л а г а я  в ф орм уле  (1.18) ^  =  9,80615 м/с^ и п р ед став л я я  ин 
теграл  в виде суммы, приведем эту  ф орм улу  к виду

=  0,0102 Е  q^Apk.  (1.19)
k =  \

З десь  qu —  среднее значение доли водяного п ара  (%о) в слое, 
заклю ченном  м еж ду  уровням и ри-\  и рп\ A p k = p h ~ \  —  ph в гП а ;  
Л̂  — число слоев, на которы е р а зд ел е н а  атм осф ера  от поверх
ности земли до высоты Н; W  — в кг/м^.

Величина слоя осаж денной  воды, п р и х о дящ аяся  на 1 км 
(W'  см ) ,  св я зан а  с абсолю тной вл аж н о стью  а, в ы раж ен н ой  в г/м^, 
соотношением

W ' = O A a ,  (1 .20)

1.3.2. Общие сведения о пространственно-временном распределении 
водяного пара в земной атмосфере

С од ер ж ан и е  водяного п ар а  в земной атмосф ере  сильно изм е
няется  в зависимости  от времени, места и высоты изм ерени я  — от 
2* 10“ ® до 5 %  по объем у  [14]. О бщ ее  представление  об особен
ностях пространственно-временного  распределен ия  концентрации 
Н 2О над  земным ш аром  мож но получить из рис. 1.2, из которого 
видно, что значения  q в тропосф ере  претерпеваю т сущ ественны е 
в ариаци и  к а к  в пределах  одного сезона, т а к  и в зависимости от
времени года. Н а и б о л е е ’сильно кон центраци я  водяного п ар а  в а т 
м осфере изм ен яется  с ростом высоты; т а к  от поверхности земли 
до 8— 9 км в среднем она у м еньш ается  на 1— 2 порядка.

К ак  п о к азы в аю т  многочисленные изм ерения  влаж ности  на 
больш ом числе аэрологических станций, несмотря на зн ач и тел ь 
ные р азличия , которые х ар актер н ы  д л я  ее индивидуальны х про
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филей, высотное распределен ие  средней концентрации водян ого  
п ар а  в тропосф ере достаточно хорош о описывается  простой эк с 
поненциальной зависимостью . П р ед л о ж ен о  больш ое число эм п и 
рических формул, учиты ваю щ и х эту зависимость  (см., например,.

гПа

Рис. 1.2. Вертикальный разрез поля массовой доли водяного пара (%о) вдоль
180° д. [9].

а — январь, б — июль.

[13, 16, 33, 35, 60, 9 4 ] ) .  О д н ако  все они не о т р а ж а ю т  д а ж е  в сред 
нем всего м ногообразия  атм осф ерны х процессов, определяю щ и х  
распределен ие  вл аж н о сти  с высотой в реальн ы х  условиях , а при
менимы лиш ь д ля  ограниченны х по площ ади  ф изико-географ иче
ских районов.

И зм ер ен и я  со дер ж ан и я  водяного  пара  в стратосф ере  соп ря 
ж ены  с значительны м и трудностям и, которые связан ы  с чрезвы 
чайно м алой концентрацией его на больш их вы сотах  (начиная:
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с  верхней тропосф еры ) и с низкой точностью массовых н а б л ю д е 
ний за  в л аж н о стью  при отрицательной  тем п ературе  (особенно 
ни ж е — 30 °С) с помощью обычных сетевых радиозондов. П оэтом у 
с тан д ар тн ы е  ради озондовы е изм ерения  концентрации водяного  
п ар а  в стратосф ере  считаю тся не вполне н адеж ны м и . С п е ц и а л ь 
ные методы изм ерени я  вл аж н о сти  стратосф ерного  воздуха  (спек
тр альн ы й  и радиом етрический  методы, метод оценки со д ер ж ан и я  
водян ого  п ар а  с помощ ью  конденсационны х гигрометров, метод 
непосредственного за б о р а  проб воздуха с помощ ью ловуш ек  
и др.) не использую тся для  систематических наблю дений. Э пизоди
ческие ж е  данны е, полученные с помощью таки х  методов, до сих 
пор вы зы ваю т ш ирокую  дискуссию в метеорологической л и т е р а 
туре.

П ервы е обобщ ения  результатов  стратосф ерны х  измерений 
в л а ж н о с ти  воздуха  были сделаны  М. Гутником [58], который 
п р ед л о ж и л  проф иль  «влаж ной  стратосф еры», и авто р ам и  обзора  
[23], установивш им и д в а  типа высотного распределен ия  кон цен

трации  водяного пара. Д л я  первого хар актер н о  резкое  у м ен ьш е
ние величины q с высотой до очень м ал ы х  значений (10~^ — 
10-2 %о) в нижней стратосф ере, вблизи  15— 16 км. Выш е этого 
слоя в л аж н о сть  стратосф ерного  воздуха растет  с высотой до 

у р о в н я  30— 35 км, достигая  значений, на 1— 2 порядка  п р евы ш аю 
щих ее значение на высоте 15— 16 км. Д л я  второго типа вер ти 
кальн ого  распределен ия  водяного пара  х ар ак тер н ы  м алы е  и зм е
нения величины q с высотой и сравнительно  высокие их значения  
(от 0,01 до 0,05 %о) во всем слое атмосф еры  выш е тропопаузы . 

У к азан н ы е  типы высотного расп ределен и я  массовой доли в о д я 
ного пара  в стратосф ере  получили н азван и е  моделей «сухой» и 
« вл аж н о й »  стратосф еры.

В метеорологической л и тер ату р е  до настоящ его  времени п уб 
л и к у ю тся  противоречивые сведения о влаго со д ер ж ан и и  ст р ат о 
сф еры , хотя больш инство  эксперим ентальны х  д ан ны х последних 
лет  п одтверж даю т  распределен ие  вл аж н о сти  согласно сухой мо
дели  стратосф еры  (по крайней  мере, в области  высот от 14 до 
30  км ) .  Н а  наш  взгляд , окончательны й и вполне аргум ен ти ро
ванный ответ на этот вопрос м ож ет  быть получен при т щ а т е л ь 
ном ан ал и зе  массовы х измерений концентрации водяного п а р а  на 
б ольш их высотах. В последние годы проведено значительное число 
специ альны х наблю дений за  в лаж н остью  в стратосфере. И сп о л ь 
зование этих наблю дений в совокупности с ранее полученными 
д ан н ы м и  уж е  сейчас позволяет  провести достаточно н адеж ное  
обобщ ение всех имею щ ихся измерений концентраций Н 2О выш е 
8— 10 км и построить вполне объективную  статистическую  модель 
вертикального  расп ределен и я  вл аж н о сти  воздуха  до высот 50— 
60 км.

Р езу л ьтаты  проведенного нам и подобного обобщ ения р ассм о т
рены во второй части настоящ ей м онографии (п. 5.3.2).
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В л аж н о сть  атмосф ерного  воздуха  на разли чн ы х  вы сотах  пре
терпевает  значительны е изменения в зависимости от времени и 
места наблю дения. П ри  этом ф актические  значения  концентрации 
водяного пара  могут существенно отличаться  от средних. П оэто м у

Нкм

1.3.3. Изменчивость влажности воздуха в различных слоях атмосферы

Рис. 1.3. Объемное отношение смеси Н2О в стратосфере умеренных широт, оце
ненное по данным разных авторов.

/ - [ 5 9 ] .  2 - [6 7 ] ,  3 - [9 8 ] ,  4 - [5 3 ] ,  5 - [ 5 1 ] ,  5 -  [73, 74], 7 - [7 9 ] ,  5 -  [47] и 5 -  [85].

н ар я д у  со средним распределен ием  влаж н ости  воздуха с высотой 
в аж н о  знать  т а к ж е  и ее вари ац и и  на разны х уровн ях  атмосферы .

Н аи б олее  п о казательной  х арактеристикой  так и х  вариаци й  я в 
л яю тся  значения  массовой доли  водяного п ара  на гран и ц ах  д о ве
рительных интервалов  с различной обеспеченностью, которые о п 
р еделяю т  задан н ы й  процент всех наблю дений, у кл ад ы в аю щ и х ся  
в дан н ы е  ин тервалы .

И з  табл . 1.2 видно, что вы сотные профили доли водяного п ар а  
на гран и ц ах  доверительны х интервалов , взяты х  с обеспеченно
стью 50 и 97,5 %, во всех р ассм атр и ваем ы х  ш иротны х зонах  и не
зависи м о от сезона аналогичны  среднему проф илю  q. Б л и зк и е  
к эк стрем альн ы м  значениям  доли  водяного пара , которые м о ж н о  
вы явить  с помощ ью доверительного  ин тервала  с обеспеченностью 
97,5 %, отличаю тся  друг от друга  на 1— 2 порядка. Так, наприм ер.
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зимой в умеренной зоне на уровне  2 0 0 г П а  ( ~ 1 2  км) 9 7 ,5 %  
всех н аб л ю д авш и х ся  значений доли  водяного  п ара  поп адает  в ин
тер вал  0,001— 0,126%о. Д овер и тельн ы е  и н тервалы  с различной 
обеспеченностью (особенно с обеспеченностью 9 7 ,5 % )  у к а зы в а ю т  
т а к ж е  на то, что в тропосф ере  (до высот 10— 12 км) д и ап азо н  
вариаци й  влаж н ости  от зимы к  лету  существенно ум еньш ается . 
Если  зимой он составляет  более одного порядка  величины (см., 
наприм ер , вариаци и  <797,5 на  у р о вн ях  850 и 700 гП а  в умеренной 
зоне) ,  то летом  концентрация  водяного п а р а  на гран и ц ах  д о ве 
рительного и н тервала  с обеспеченностью 97,5 % и зм ен яется  л и ш ь  
в 2— 2,5 р аза .

В отличие от тропосферы , д ан н ы е  о в л аж н о сти  стратосф ерного  
воздуха не имею т ещ е достаточно удовлетворительного  статисти
ческого обеспечения. О д н ако  им ею щ иеся  р езу л ьтаты  изм ерени я  
концентрации Н 2О в отдельны х слоях  стратосф еры  п о д твер ж даю т  
ш ирокий ди ап азон  ее вари ац и й  (рис. 1.3).

О бы чно объемное отнош ение смеси водяного  п ар а  5® в с тр ато 
сф ере  варьи рует  в довольно узких  п ределах  —  от 2 до 7 млн~ ',  но 
в некоторы х сл у ч аях  оно м ож ет  ум еньш аться  до 0,8 млн-* или 
увеличиваться  до 20— 25 м лн~‘ [61, 98].

В заклю чени е  следует  подчеркнуть, что вопрос об изм енчи
вости со д ер ж ан и я  водяного  п ар а  на больш их вы сотах  до сих пор 
ещ е изучен с л або  и требует  специ альны х исследований на основе 
результатов  массовы х аэрологических  наблю дений.

1.3.4. Распределение общего влагосодержания атмосферы

Д л я  решения многочисленных за д ач  требуется  зн ать  не только  
верти кальн ое  распределение  водяного п ара  в атм осф ере, но и о б 
щ ее (ин тегральное) в л аго со д ер ж ан и е  к а к  отдельны х слоев атм о 
сферы, т а к  и всей ее толщ и в целом.

К н астоящ ем у  времени накоплен  значительны й по объему  м а 
тери ал  наблю дений за  вл аго со д ер ж ан и ем  атмосф еры . Э тот м а те 
ри ал  получен п реж де  всего путем обработки  результатов  м ассо 
вы х ради озондовы х наблю дений  за  вл аж н о стью  воздуха , а т а к ж е  
путем обобщ ения спутниковых ради ом етри чески х  измерений, п од 
робный а н а л и з  которы х д ан  в м онограф ии [25].

О стан овим ся  коротко  на рассм отрении общих п ространствен
но-временных закономерностей , которы е свойственны р асп р ед ел е 
нию интегрального  вл а го со д е р ж а н и я  атм осф еры  над  земны м 
ш аром .

С реднее влаго со д ер ж ан и е  атмосф еры , харак тер и зу ем о е  т о л 
щ иной слоя  осаж денной  воды, достаточно  переменно и и зм ен я 
ется  от 0,5 до  60 см [4, 5, 44, 83] ,  что соответствует слою в о д я 
ного п ар а  толщ иной от 6 до 75 см при норм альном  давлен ии  
(1013 г П а )  и тем п ературе  15°С. П р и  этом общ ее со дер ж ан и е  во

д ян ого  п а р а  (или эк вивалентное  количество осаж денной  воды) не
преры вно в о зр астает  от полюсов к  эк в ато р у  (рис. 1.4). П о д о б н ^  
закон ом ерность  в пространственном  распределении величины W
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е а д  земным ш аром  п роявляется  четко д а ж е  при осреднении не
больш ого числа исходных дан н ы х  (см. кривую  2 на рис. 1.4, по
строенную по дан ны м  аэрологических наблю дений , проведенных 
с 27 м ар та  по 4 ию ля 1969 г. на научно-исследовательском  судне 
«П роф ессор  В изе»).

Зам ети м , однако, что, несмотря на эту общ ую  тенденцию, р а с 
пределение интегрального  в л аго со д ер ж ан и я  атмосф еры  имеет б о 
лее слож ны й хар актер ,  т ак  к а к  кроме ш ироты оно зависит еще 
от ряда  других ф акторов  (ф изико-географ ических  и ц и р к у л я ц и 
онны х условий, времени года, х а р а к т е р а  подстилаю щ ей поверх
ности и т. п.).

WcM

Рис. 1.4. Широтный ход общего количества осажденной воды (см).
/ — среднеширотное распределение [5], 2 — распределение вдоль 30® з. д. [39J.

в  частности, зимой наименьш ие средние значения  толщ ины  
с лоя  осаж денной  воды отм ечаю тся  не только  в высоких ш иротах , 
но и над  ц ен тральны м и район ам и  континентов Е врази и  и С ев ер 
ной Америки. Т ак , согласно [27], зимой в ум еренны х ш иротах  
сум м арное  со дер ж ан и е  водяного п ар а  н ад  кон тинентам и со став 
л яет  около 3 кг/м^, т. е. оно почти такое  ж е , к а к  и в п о л я н о й  
зоне. В то ж е  врем я над  ум еренны м и ш и ротам и  океанов  W  'х  
«  20 кг/м^, т. е. в б— 7 р аз  больше. Н ар у ш ен и е  ш иротного р а с 
пределен ия  интегрального  в л аго со д ер ж ан и я  отчетливо п р о сл еж и 
ва е тс я  т а к ж е  и по дан н ы м  табл .  1.3 21, 32].

С огласн о  этим данны м , зимой, наприм ер, вблизи ст. Сковоро- 
дино, располож ен ной  в центральной части м атер и ка  Е вразии , где 
господствует холодный сибирский антициклон с очень сухим в о з 
духом, отм ечается  такое  ж е  м алое  общ ее  количество водяного 
п ар а  (менее 2 кг/м^), к а к  и в полярной зоне (ГМ О  им. Е. К- Ф е 
дорова, мыс Ч елю ски н ) .  В то ж е  врем я  в районах , р а с п о л о ж е н 
ных на за п а д е  Европейской части С С С Р  и подверж енн ы х в л и я 
нию м орских воздуш н ы х масс, приходящ их с А тлантики, вел и 
чины W  достигаю т значений 8— 10 кг/м^ и более.

Л етом  (см. табл . 1.3) распределен ие  интегрального  вл аго со 
д е р ж а н и я  атм осф еры  имеет почти везде  зональны й х арактер ,  
причем величина W  в о зр астает  от 15 кг/м  ̂ в А рктике до  30— 
40 кг/м^ в ю ж ны х р ай о н ах  С С С Р . Л и ш ь  в Средней Азии, где над

26



Таблица 1.3

Средние (W) и экстремальные (Wmm и Ŵ max) значения интегрального 
влагосодержания атмосферы (кг/м^) для некоторых станций СССР [21, 32]

Станция
Январь

W min

Июль

Полярная зона (к северу от 70° с. ш.)

Диксон
ГМО им. Е. К. Федорова 
Тикси

2,05 0,36 5,81 18,37 4,70
1,78 0,32 3,25 14,85 4,21
1,23 0,31 3,04 17,01 4,21

32,25
30,63
32,70

Умеренная зона (70°—40° с. ш.)

Ленинград
Калининград
Москва
Свердловск
Новосибирск
Иркутск
Якутск
Сковородино
Петропавловск-Камчатский
Владивосток

5,75 1,10 11,20 21,90 8,50 34,70
8,87 1,57 14,80 23,93 8,65 35,02
5,76 0,98 12,04 25,64 9,91 36,84
4,36 0,73 12,20 27,80 9,90 37,62
3,84 0,63 10,13 28,59 5,82 38,51
3,28 0,50 6,61 31,93 13,20 44,32
1,53 0,34 3,50 23,36 4,72 34,50
1,88 0,47 5,30 32,43 9,50 43,52
4,43 0,80 11,92 23,45 6,50 35,01
3,08 0,64 8,30 39,34 13,82 55,51

Субтропическая зона (к югу от 40° с. ш.)

Ашхабад 10,37 1,76 19,72 25,36 5,62
Душанбе 8,02 1,20 16,50 25,91 6,73

46,13
39,71

обш ирны м и пустынями ф орм ируется  сухой континентальны й в о з 
дух, н а б л ю д а е т е ^  относительный минимум общего с о д ер ж ан и я  
водяного пара  { W  25 кг/м^). П одобное наруш ение зонального* 
расп ределен и я  общего в л аго со д ер ж ан и я  атмосф еры  имеет место и 
н ад  другим и пустынями земного ш ар а ,  особенно н ад  С ахарой  и 
Ц ен тральн ой  М ексикой [44].

В связи  с тем  что со дер ж ан и е  водяного п ар а  в земной а т м о 
сф ере за  короткие п ром еж утки  врем ени претерпевает  сущ ествен
ные временные изменения, ц елесообразн о  рассм отреть  некоторые 
оценки такого  изменения. И з  табл . 1.3 следует, что э к с тр е м а л ь 
ные величины (м аксим ум  и минимум) общего вл аго со д ер ж ан и я  
атм осф еры  могут р азл и ч аться  в одном и том ж е  ф изико-геогра- 
фическом районе более, чем на порядок, а д ля  территории С С С Р  
в целом эти р азли ч и я  ещ е значительнее. Так, зимой величина W  
в арьи рует  от 0,3 до 20 кг/м^, летом  — от 4 до 55 кг/м^.

П риведенны е данны е, естественно, не о т р а ж а ю т  всех особен
ностей пространственного  изм енения  величины W  н ад  территорией 
земного  ш ар а .  В связи с этим отметим, что общ ее в л а г о с о д е р ж а 
ние в атм осф ере  п р и экватори альн ы х  ш ирот А тлантического
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Ним

о к е а н а  (при среднем значении около 36— 38 кг/м^) м ож ет  и зм е
няться  от 24 до 53 кг/м2 [12, 30]. А налогичны е дан н ы е  получены 
и д ля  атм осф еры  н ад  И ндийским океаном  [29].

А нализ Даннь1х о вл аго со д ер ж ан и и  отдельны х слоев атмо- 
Сферы [20, 28, 32, 39] пок азы вает ,  что по фор]ие кривые вы сот
ного распределен ия  количества  осаж денной  воды, построенные

для  разны х сезонов и регионов 
(Е вр ази и  и район а  А тлантики 
м еж д у  60° с. ш. и 60° ю. ш .) ,  
м ало  отличаю тся  друг от друга  
при различ ны х значениях  общ его 
в л аго со д ер ж ан и я  во всей толщ е 
атм осф еры  (и^общ).

Это позволи ло  нам построить 
некоторый универсальны й п ро
филь распределен ия  с высотой 
величины Wi|Wo^щ {Wi  —  к оли 
чество осаж денной  воды в /-м 
слое ат]мосферы), который п р ед 
ставлен  на рис. 1.5.

И з  рис. 1.5 видно, что в слое 
О— 2 км содерж ится  около 55 %

Рис. 1.5. Универсальная кривая измене
ния количества осажденной воды с вы
сотой, построенная по данным разных 

авторов.

всего количества  о саж денной  воды, а в слое О— 5 км —  около 
.90 7о- В верхней тропосф ере сосредоточено около 10%  общ ей 
м ассы  водяного пара ,  а в стратосф ере  количество осаж денной  
воды  составляет  десяты е и д а ж е  сотые доли процента.

1.4. Озон и его распределен ие  в земной атмосф ере

О зон (Оз), к а к  и водяной пар , относится к  довольно изм енчи
вым составляю щ им  атмосф ерного  воздуха. Он о к а зы в а е т  сущ ест
венное влияни е  на проходящ ие в атм осф ере  ради ацион ны е про
цессы, хотя и содерж ится  в воздухе  в ничтож ном количестве 
(10“ ®— 10-^ % по о б ъ ем у ) .

1.4.1. Основные единицы измерения озона

Р ассм отри м  наиболее часто используем ы е в метеорологии 
единицы  изм ерени я  атмосф ерного  озона:

а)  плотность озона  рз — м асса  газообразн ого  озона в единице 
о б ъ ем а  воздуха , в ы р а ж а е м а я  ч ащ е  всего в мкг/м^. И н огда  тер-
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мин «плотность озона» у п о требляется  и д л я  обозначения  толщ ины  
сл о я  озона, со дер ж ащ его ся  в слое  атм осф еры  километровой  то л 
щины, приведенного к н ор м ал ьн о м у  давлен и ю  1013,25 г П а  и т ем 
пературе  288,15 К- З н ачен и е  10“ ® см /км  соответствует плотности 
о зон а ,  равной 21,415 мкг/м®;

б) п арц иальное  давлен и е  озон а  Рз — давлен ие , которое имел 
бы  озон, н аходящ и йся  в газовой  смеси, если бы он один зан и м ал  
о б ъ ем , равны й объем у  смеси при той ж е  температуре . О но обычно 
оцен ивается  в м и л л и п аск алях  (м П а )  или в н ан о бар ах  (1 нбар  =  
=  0,1 м П а ) ;

в) отнош ение смеси о зон /воздух  Гз —  отнош ение м ассы  озона 
Рз к массе воздуха  р без озона в дан ном  объеме, и зм еряем ое  к о 
личеством  мкг Оз в 1 г воздуха;

г) м ассовая  концентрация  о зо н а  Гз —  отнош ение м ассы  озона 
к массе  воздуха в данном  о б ъ ем е  атмосф еры , и зм еряем ое  ко л и 
чеством мкг Оз в 1 г воздуха  и в ы р а ж а е м о е  в м иллионны х до лях  
по массе (м лн~‘);

д) м ол яр н ая  концентрация о зо н а  N 3 — отнош ение числа молей 
озона  к числу моделей воздуха  в данном  объеме атмосф еры , кото
рое  т а к ж е  в ы р а ж а е т с я  в миллионны х д о л я х  по об ъ ем у  (м лн-*);

е) концентрация о зон а  Пз —  количество м олекул озона в еди
нице объем а ,  в ы р а ж а е м о е  в см~®.

В связи  с тем что на п рак ти ке  использую т различны е  единицы 
изм ерени я  с о дер ж ан и я  озона, приведем  ф орм улы  перехода от о д 
них единиц к другим, если д авл ен и е  воздуха  р  в ы р а ж а е т с я  в гек
то п аскал я х ,  тем п ер ату р а  воздуха Г — в кельвинах:

парц и альн ое  давлен и е

Рз =  0,1732 - Ю -'Грз;

отнош ение смеси — озон /воздух

г з =  2 ,8 7 0 4 .  1 0 - ’ ^  Рз;

м о л я р н а я  кон центраци я  озона

iV 3 =  1 , 7 3 2 2 - 1 0 - ^ - | - р з ;

кон центраци я  озона

« 3=  1,25467 • 10'“рз.

Н а р я д у  с вы ш еперечисленны м и еди ниц ам и  при исследовании 
со дер ж ан и я  озона в атм осф ере  ш ироко используется  общее со
держание озона (суммарный озон)  X  —  количество озона  в в е р ти 
кальн ом  столбе атмосф еры , численно равное толщ ине слоя  г а з о 
образн ого  озона в этом  столбе при н о рм альн ы х  условиях , т. е. 
при давлен и и  1013,25 г П а  (760 мм рт. ст.) и тем п ературе  
288,15 К, которое в ы р а ж а е т с я  в атм-см. Величину X = 10"®  атм-см 
часто н а зы в а ю т  единицей Д о б с о н а  (Д . Е .) .
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О бщ ее содерж ан и е  озона в слое атм осф еры  толщ иной 1 км  
при н орм альны х условиях  м о ж ет  быть рассчитано  с помощьк> 
форм улы

^  =  -2,-1414: 10̂  =  

где Рз —  плотность озона в мкг/м®, X  —  в атм-см /км .

(1 .21)

1А.2. Суммарный озон в земной атмосфере

С ведения о сум м арном  озоне (общ ем содерж ан и и  а тм о сф ер 
ного озона)  X  п ри водятся  в больш ом  количестве  публикаций,

Х-10'  ̂атм-см

Рис. 1.6. Широтный ход средних значений общего содержания озона [37].
/ — Средние годовые (1957—1975 гг.), 2 — в месяц минимума, 5 — в месяц максимума.

в том числе и в ряде  ф у н д ам ен тал ьн ы х  монограф ий (см., н ап р и 
мер, [10, 35, 37, 101 ]) .  П оэтом у д ад и м  лиш ь сам ое общ ее оп и са 
ние гл авн ы х  законом ерностей  и особенностей географ ического  
р аспределен ия  и временной изменчивости сум м арного  озона, во с 
пользовавш ись  данны м и упом януты х выш е м онограф ий и н екото
ры ми другими публикац иям и .

И сслед ован и я  последних лет  показали ,  что сум м арны й озон 
в земной атм осф ере  испы ты вает  значительны е пространственно- 
врем енны е вариаци и . Н а б л ю д а е м а я  в природе толщ и н а  слоя 
озона  X  м еняется  в ш ироких п р ед ел ах  —  от 68 Д . Е. (Тромсе, се 
в ер н ая  Н орвегия , 23 и 26 д е к а б р я  1942 г.) до 760 Д . Е. (о. К ер ге 
лен, 20 о к тя б р я  1967 г.) [36]. П р и  этом распределен ие  общ его 
со дер ж ан и я  озона д а ж е  в среднем имеет четко вы р аж ен н у ю  з а в и 
симость от ш ироты  и времени года  (рис. 1.6).
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Н аи м ен ьш и е  изменения величина X  испыты вает  в тропических 
ш и р о тах  (м еж д у  25° с. ш. и 25° ю. ш .) .  Зд есь  в течение всего года 
об щ ее  содерж ан и е  озона вар ьи р у ет  в п ределах  от 242 до  296 Д . Е. 
В нап равлен и и  к полярны м  ш иротам  толщ и н а  слоя  озона X  су 
щ ественно во зр астает  и имеет хорош о вы раж енн ы й сезонный ход 
с  м аксим ум ом  весной в северном полуш арии и весной —  летом 
в ю ж ном. Н аи б олее  чегко этот  сезонный ход в ы р аж ен  в п о л я ^  
ной зоне северного полуш ария , где годовая  ам п ли туд а  величин X

см.

Рис. 1.7. Распределение средних за каждый месяц амплитуд колебаний суммар
ного озона (Д. Е.) в зависимости от широты и времени года [10].

составляет  около 170 Д .  Е. при изменении общего с о д ер ж ан и я  
озона в среднем от 276 до 446 Д . Е.

П р и  среднем глобальном  содерж ан и и  о з о м  в земной атм о 
сф ере  297 Д . Е. средние месячные значения  X  могут изм ен яться  
по территории и в течение года  в п ределах  170— 576 Д .  Е. [37], 
т. е. более, чем в 3 р а за .

Н а  фоне общ его  годового хода  озона  довольно ярко  п р о я в л я 
ю тся его изменения, обусловленны е процессами синоптического 
м а с ш т а б а  (длительностью  1— 5 суток) ,  изменения в зависимости  
от ш ироты  и сезона.

К а к  видно из табл . 1.4 и рис. 1.7, наи больш ие вари ац и и  ср ед 
несуточных значений общего с о д ер ж ан и я  озона в земной атм о 
сф ере  отм ечаю тся  в полярны х  и ум еренны х ш иротах , особенно 
в весенне-зимний период, когда средние кв ад рати ческ и е  (стан 
д ар тн ы е)  отклонени я  могут достигать  42— 57 Д. Е., а средн яя  
ам п ли туда  — 150—200 Д . Е. Л ето м  в высоких и ум еренны х ш и р о 
тах  колебания  сум м арного  озона X  существенно ослабеваю т, 
в среднем на 30— 5 0 %  [11].
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Средние квадратические отклонения среднесуточных значений общего 
(еожания озона (R .  Е.) для некотооых станций севеоного пплушапия Г361

Таблица 1.4

Станция Ши
Месяц

рота
I II III IV V VI VII VIII IX X XI XII

Резольют 75®
с.ш.

— — 44,0 38,2 22,9 17,0 14,2 27,4 17,1 25,2 — —

Оксфорд 52 57,3 50,0 37,1 33,7 24,4 20,6 22,9 18,8 16,5 24,3 29,4 51,4
Бельск 51 31,9 41,2 42,3 39,4 27,9 21,0 14,2 17,6 16,8 21,5 26,8 38,1
Сринагар 34 12,5 11,1 20,8 13,5 15,3 13,1 7,5 7,9 8,4 7,6 13,8 11,3
Дели 29 14,1 19,7 20,5 16,2 12,2 15,8 10,3 9,7 10,6 11,5 9,1 10,7
Кодайканал 10 5,7 6,7 5,0 5,3 6,4 7,5 4,5 4.8 4,8 3,2 2,4 3,6
Ган 0 11,0 8,6 13,8 22,4 5,9 7,3 6,3 9,5 — — —

Н аи м ен ьш и е  вар и ац и и  величины  X  о тм ечаю тся  в тропиках , 
причем в течение всего года. А м плитуда  колебаний  сум м арного  
озона здесь  составляет  всего 15— 2 5 %  колебаний  его в север 
ных районах.

1.4.3. Вертикальное распределение озона

В связи со значительны м  влиянием  озона на ослаблени е  опти
ческого излучения, проходящ его  через всю толщ у атмосф еры , ис
следованиям  высотного расп ределен и я  Оз уделяется  в настоящ ее  
врем я  все больш ее  внимание. В последние десяти лети я  р асп р ед е 
ление озона по высоте (до 30 км) и зучается  на основе д ан н ы х  
озонозондирования , а в более вы соких слоях  атмосф еры  с по
мощ ью  спектрограф ов, п одни м аем ы х на ракетах . Н есм отря  на  
малочисленн ость  высотных измерений Оз (по сравнению  с сум 
м арны м  озоном) в настоящ ее  в рем я  у ж е  слож и ли сь  достаточно 
определенны е представлени я  об особенностях пространственно- 
временного расп ределен и я  этого газового  компонента.

Так, п арц и альн ое  давлен и е  озона вблизи  земной поверхности 
и в тропосф ере довольно мало  (1— 4 м П а ) .  С увеличением высоты 
оно существенно в о зр астает  и достигает  м акси м ал ьн ы х  значений 
(10— 30 м П а )  м еж д у  20 и 27 км. Выше м акси м ум а  содерж ан и е  
атмосф ерного  озона с высотой р езко  убы вает .

В тропосфере, к а к  п о к азы вает  рис. 1.8, количество озона м ал о  
и распределен ие  его с высотой сравнительно  однородно. С неко 
торого уровня  п ар ц и альн ое  д ав л ен и е  озона Рз  начинает  резко  
возр астать  и достигает  м а кси м ал ьн ы х  значений: в тропиках  —  на 
высоте 24— 27 км, в ум еренной зоне —  на высоте 19— 21 км и в по
л яр н ы х  о б ластях  —  в слое 13— 15 км, где т а к ж е  отм ечается  и н аи 
больш ее количество атм осф ерного  озона  (Рз «  24 м П а ) .

В ы деляю т три основных ти п а  верти кальн ого  распределен ия  
озона [1, 2, 37]:

тип А — тропический, х ар ак тер н ы й  д л я  тропических ш ирот и 
отли чаю щ и йся  устойчивым ото дня  ко дню  в ерти кальн ы м  р а с 

32



пределением  озона, высокой озонопаузой (уровнем, с которого 
начинается  резкое  увеличение с о дер ж ан и я  о зо н а ) ,  / г о п = 1 7 . . .  
. . . 1 9  км, располож ен ной  несколько  вы ш е тропопаузы  (в среднем 
на 0,6 км) и максим ум ом  парц и альн ого  д ав л ен и я  Оз на высоте 25— 
26 км;

Р гПа

Рис. 1.8. Среднее распределение парциального давления озона (Рз мПа) по 
высоте в низких (9° с. ш.), средних (47° с. ш.) и высоких (85° с. ш.) широтах [45].

ТИП В — ум еренный, н аб л ю д аем ы й  в умеренной зоне, д л я  к о 
торого  х ар ак тер н о  полож ение  озонопаузы  немного ни ж е тропо
п аузы  (обычно Л о п = 1 0 . . .  И  км) и м акси м ум а  Р ъ иа вы сотах  
22— 24 км. П ри  этом ф орм а  вертикального  п роф и ля  Рз {К) и ко 
личество  озона в различны х слоях  атм осф еры  более изменчивы 
(очевидно, из-за  меняю щ ейся  атмосф ерной ц и р к у л яц и и );

тип С — полярный, п роявляю щ и й ся  наи более  четко в п о л я р 
ных областях ; д ля  него х ар ак тер н о  очень низкое полож ение озо 
нопаузы  (Лоп м ож ет  опускаться  иногда до 6— 7 км ) и слоя  м а к с и 
мального  со дер ж ан и я  озона. Высота м акси м ум а  озона со ставл яет  
около  13— 18 км.
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Н а р я д у  с трем я  основными типам и вертикального  р асп р ед е 
ления  озона в слое 0— 30 км существует  ещ е ком бинированны й 
тип (тип Д ) .  В этом случае одновременно с м аксим ум ом  содер
ж а н и я  озона на высоте 19— 21 км имеется вторичный м аксим ум  
на высоте 11— 14 км (иногда и несколько  выш е) больш ий, чем ос
новной. У к азан н ы й  тип распределен ия  н аб л ю д ается  не только  
в полярны х ш иротах , но иногда и в умеренной зоне в зимний и 
весенний периоды при притоке арктического  воздуха.

РгПа Н км

во'^ю.ш. 60 'W 80°с.ш.
Рис. 1.9. Среднее распределение (Р мПа) по высоте в меридиональной плоскости

[45].

О бщ ее представлени е  об особенностях пространственно-вре
менного расп ределен и я  озона в земной атмосф ере  м ож н о  полу
чить из рис. 1.9, на котором приведен м еридиональн ы й р а зр е з  
значений Рг  м П а  на различны х вы сотах  д л я  периода его н а и 
больш ей кон центраци и  (м ар т— ап р е л ь ) .

Хорошо видно, что в ниж ней стратосф ере  (м еж д у  уровн ям и  
100 и 50 гП а )  н ад  высокими ш иротам и  обоих полуш арий  р асп о 
л агаю тся  области  больш их значений Рз  (до 14 м П а  и более над  
ю ж ны м  полюсом и около 22 м П а  над  северн ы м ).  М акси м ум  Рг  
(около 14— 15 м П а ) ,  но на больш их вы сотах  (вблизи у р о вн я  
20 г П а ) ,  отм ечается  и н ад  тропическими ш иротами.

В тропосф ере над  всеми р ай он ам и  земного  ш ар а  высотное р а с 
пределение озона почти неизменно, а его парц и альн ое  давлен и е  
варьи рует  в основном от 2 до 4 м П а . Л и ш ь  в районе э к в а то р а  
хорош о в ы р а ж е н  тропосферны й минимум значений Рз. Т акое  р а с 
пределение озона в тропосф ере п од тверж дается  и последними 
данны м и (рис. 1.10).

В другие сезоны года пространственное распределен ие  озона 
в земной атм осф ере  имеет тот ж е  х ар ак тер ,  что и в весенний пе
риод. О д н ако  вследствие ослаблени я  к лету  меридиональной с т р а 
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тосферной ци ркуляции , при водящ его  к уменьш ению  притока озона 
из тропиков в полярную  зону, его со дер ж ан и е  здесь  сущ ественно 
сн и ж ается .

Рис. 1.10. Широтный профиль концентрации озона (млрд-*) для средней тропо
сферы [90].

В ерти кальн ое  р асп р ед ел ен и е  с о д е р ж а н и я  озон а  на вы сотах , 
бо льш и х  вы сот  стратосф ерного  м акси м у м а , исследуется  с помощ ью

ИКН

/  — модель Крюгера [69]; 2, 3, 4 — данные Крюгера и др., 21 июля 1975 г. [68]; 5, 5 — данные 
Академии наук ГДР, 12 и 19 сентября 1975 г. [37]; 7 — данные ЦАО, 19 сентября 1975 г. [37].

ракет . Н а  рис. 1.11 представлен ы  примеры верти кальн ы х  п роф и 
лей  озона д л я  слоя  20— 80 км, построенных по дан н ы м  р акетн ы х  
измерений в отдельны е сроки н аблю дений  [37, 68]. З д есь  ж е  д а н а  
ш ироко  исп ользуем ая  м одель  К рю гера  1976 г. [69]. Видно, что 
к он ц ен трац и я  озона вы ш е стратосф ерного  м ак си м ум а  бы стро
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и становится  на три-четыре п оряд кау м еньш ается  с высотой 
меньш е в слое 60— 80 км.

Б олее  д е т а л ь н а я  статистическая  пространственно-врем енная  
карти н а  расп ределен и я  озона в атм осф ере  будет д ан а  в гл. 4.

1.4.4. Изменчивость атмосферного озона

Р асчет  хар актер и сти к  ради ацион ного  поля в атм осф ере  и м н о
гие другие за д ач и  требую т знаний к а к  о среднем содер ж ан и и  
озона на различны х высотах, т а к  и его во зм о ж н ы х  вариаци ях .

И звестно, что высотное распределен ие  озона зависи т  от места 
и времени изм ерения, фотохимических процессов его о б р азо ван и я  
и р асп ад а ,  горизонтального  и вертикального  переноса, р азр у ш ен и я  
в тропосф ере и т. п. С о д ер ж ан и е  озона в атм осф ере  о тли чается  
больш ой изменчивостью. Так, д а ж е  средн яя  сезонн ая  кон ц ен тра
ция озона в слое главного  м акси м ум а , наприм ер, в полярны х ш и 
р о тах  м ож ет  и зм ен яться  в 7— 12 р а з  (табл . 1.5).

Таблица 1.5

Средние вертикальные профили концентрации озона X *  для различных 
широтных зон земного шара [81]

Высота,
км

X* - 103 атм-см/км

1 Высота, 
км

103 атм-см/км

Субарктика средние
широты Тропи

ки

Субарктика средние
широты Тропи

ки
зима лето зима лето зима лето зима лето

0 1,8 2,0 1,8 2,6 1.7 26 13,5 16,0 14,4 13,2 10,6
2 2,0 2,0 2,0 2,6 1,8 28 9,6 13,5 11,2 11,5 8,3
4 2,6 2,0 2,2 2,6 1,9 30 7,1 11,0 8,8 9,5 6,4
6 3,2 2,0 2,8 3,2 2.0 32 5,5 8,4 6,7 7,6 5,5
8 4,2 2,0 4,2 3.8 3,8 34 4,7 5,8 5,2 5,8 4,6

10 10,1 1,8 6,3 4,2 6,0 36 4,0 4,0 4,0 4,0 4,0
12 18,2 1,7 12,0 6,1 10,2 38 3,1 3,1 3,1 3,1 3,1
14 23,0 2,0 15,0 8,0 12,8 40 1.9 1,9 1,9 1,9 1,9
16 28,0 2,3 17,1 9,6 16,2 42 1,3 1,3 1,3 1,3 1,3
18 29,1 4,2 19,1 13,0 18,6 44 0,8 0,8 0,8 0,8 0,8
20 26,2 8.9 21,0 26,0 18,0 46 0,5 0,5 0,5 0,5 0,5
22 24,2 12,8 20,0 27,0 14,8 48 0,3 0,3 0,3 0,3 0,3
24 18,3 16,0 17,0 15,0 13,2 50 0,2 0,2 0,2 0,2 0,2

А нализ изменчивости верти кальн ы х  профилей озона, проведен
ный рядом  авторов  [6, 52, 85, 95, 96] д л я  отдельны х пунктов на 
ограниченном м атери але ,  позволяет  получить некоторое п р е д в а 
рительное представлени е  о в а р и а ц и я х  Рз на разли чн ы х  высотах. 
Так, наи больш ие суточные изменения озона н аб л ю д аю тся  в слое 
атм осф еры  ниж е главного  м акси м ум а , где они могут д остигать  
50— 80 % (рис. 1.12). В ниж ней стратосф ере  н аб л ю д аю тся  и с а 
мые больш ие стан д ар тн ы е  отклонения  с о д ер ж ан и я  атмосф ерного  
озона (табл . 1.6).
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И з дан ной  табли ц ы  видно, что наи больш ие значен и я  с т ан д а р т 
ных отклонений п ар ц и ал ьн о го  д авл ен и я  озона (к а к  и его м еж се
зонной изм енчивости) отм ечаю тся та к ж е  в п олярн ы х ш иротах  
(здесь  ор,  со ставл яет  3,1— 3,6 м П а ) .

Рис. 1.12. Среднее верти
кальное распределение пар
циального давления озона 
(а) и его изменчивость (б) 
для станций Берлин (/) [96] 

и Аспендейл (2) [85].

Таблица 1.6
Стандартные отклонения парциального давления озона (ХЮ  мПа) 

в различных широтных зонах (январь—август) [7]

Широтная зона
Слой атмосферы, гПа

500-
250

250-
125

125-
62,5

62,5-
31,2

31,2-
15,6

15,6-
7,8

7 ,8 -
3,9

3 ,9 -
1,95

1,95-
0,93

Полярная 15 36 31 20 9 7 5 1,7 1,0
Умеренная 11 23 25 19 7 6 5 2 ,1 1,4
Субтропическая 12 22 26 19 7 7 6 2 ,2 1,5
Тропическая 9 8 12 10 8 7 6 2 ,2 1,4
Экваториальная 7 5 9 6 5 5 5 2,4 1,3
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в  годовом  ходе средн ее квад р ати ческ о е  отклонение ор^ в об 
л асти  н аи больш их изм енений озона им еет четко вы раж ен н ы й  м а к 
сим ум  в зим не-весенний период (особенно в ап реле) и минимум 
осенью  (рис. 1.13). В средней стратосф ере, к ак  видно из табл . 1.6,

РгПа

Рис. 1.13. Вертикальное распределение стандартных отклонений парциального 
давления озона для ст. Берлин [96].

1 — январь—апрель, 2 —  май—сентябрь.

стан дар тн ы е отклонени я парц и альн ого  д авл ен и я  озона очень м алы  
(0,10— 0,25 м П а ) . О д н ако  относительная изм енчивость озона на 
больш их вы сотах  (вы ш е 50 к м ) , к а к  у к азы в аю т  авторы  [22], м о
ж е т  д о сти гать  400 % .

1.5. У глекислы й газ

У глекислы й га з  (СОг) и грает  сущ ественную  роль в поглощ ении 
солнечного излучения зем ной атм осф ерой , особенно в создан ии  
тепличного эф ф ек та . Этим п роб лем ам  посвящ ено больш ое число
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р аб о т , в том числе касаю щ и хся  прогноза кл и м ата  З ем л и  в буду
щ ем . Е стественно, что интерес к изучению  п ростран ствен н о-вре
менного р асп ределен и я  С О 2 в атм осф ере огромен.

У глекислы й газ расп ред елен  в зем ной атм осф ере зн ачи тельн о  
более однородно, чем водяной п ар  и озон. Он относится 
к  основным поглощ аю щ им  оптическое излучение газам  атм осф еры , 
его  кон ц ен трац и я  сущ ест
венно больщ е концентра- НкМ 
ций м алы х газовы х при- ^0 
м есей.

П о  дан ны м  [17, 48, 63], 
коли чество  С О 2 за  п ослед 
ние десяти лети я  устой- * о ’
чиво в о зр астает  (со ско 
ростью  около  7 МЛН“ ‘ за  j g  
10 л е т ) . У ровень его 

ф онового глобального  со 
д ер ж ан и я  у поверхности 
З ем л и  со ставл яет  в н а 
стоящ ее врем я около 
334 млн-1 [55, 9 1 ]. В го 
родских и и н ду стр и ал ь
ных рай он ах  со держ ан и е 
углекислого  га за  в атм о 
сф ерном  воздухе м ож ет 
во зр астать  до 500 м лн~ '
[7 0 ]. С огласно [1 5 ], аб со 
лю тны й минимум и м ак- 10

20

Рис. 1.14. Вертикальное рас
пределение объемного отноше
ния смеси углекислого газа, 
в умеренных широтах (44° с. ш.)

[42].

Ао

од
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дд д А
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320
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о X! 1379
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сим ум  концентрации С О 2 в атм осф ере равн ы  соответственно 
0 ,015 и 0,090 % по объем у. О д н ако  отклонени я концентраци и  у гл е
кислого газа  от среднего зн ачен и я  невелики и, к ак  п рави ло , носят 
эпизодический х ар актер . В частности, значен и я  суточны х вариаци й  
со д ер ж ан и я  С О 2, по дан ны м  [91], н аходятся  в и н тер вал е  1— 2 м лн“ '.

Э ксп ери м ен тальн ы е дан н ы е о вы сотном  распределен ии  С О 2 по
казы в аю т, что углекислы й газ достаточн о  хорош о перем еш ан на 
всех  уровн ях  тропосф еры  и стратосф еры  (средн яя кон центраци я 
320— 330 м лн“ * [49, 100]). Типичное д ля  ум еренны х ш ирот север 
ного полуш ари я  р асп ределен и е со д ер ж ан и я  С О 2 до вы соты  35 км 
по дан ны м  сам олетны х и аэростатн ы х  изм ерений п редставлен о  на 
рис. 1.14. К ак  следует из о б зора  [19], д и ап азо н  значений кон цен
трац и и  углекислого  га за  в разли чн ы х  эксп ери м ен тах  со ставл яет

39



270— 400 м лн“  ̂ в тропосф ере и 180— 400 м лн~‘ в стратосф ере. О д 
нако в подавляю щ ем  числе случаев  вар и ац и и  со дер ж ан и я  СОг на 
разн ы х  вы со тах  н езн ачительны  (м енее 2 м лн~‘) , хотя летом  в тр о 
посф ере могут н аб л ю д аться  зам етн ы е изм енения кон центраци и  
углеки слого  га за  (до 6 м лн~‘) по п ростран ству  (в п р ед ел ах  си 
ноптического м асш таб а ) [17].

1.6. М алы е газовы е составляю щ и е атм осф еры

Т ак  н азы ваем ы е м алы е газовы е составляю щ и е (прим еси) атм о 
с ф е р ы — м етан  ( С Н 4 ) ,  окись у глерода  (С О ), заки сь  азо та  (N 2O ), 
двуокись азо та  (N O 2) и окись азо та  (N 0 ) имею т сущ ественное зн а 
чение в поглощ ении оптического излучения, несм отря на их м алую  
концентрацию . И х изм ерения до сих пор имею т эп изодический х а 
рактер . О собенно м ало  таки х  изм ерений на вы сотах  более 15— 
20 км. И  тем не м енее в н астоящ ее  врем я м ож н о состави ть оп реде
ленное пред ставлен и е  о вы сотном  распределен ии  м алы х  газовы х  
примесей [18, 19, 78, 100].

М етан  —  д о л го ж и в у щ ая  г а зо в а я  со ставл яю щ ая  зем ной атм о 
сф еры , ко то р ая  сл аб о  взаи м одей ствует  с другим и газам и . С о д ер 
ж ан и е  СНд в атм осф ере подверж ено м алы м  изм енениям , за  ис
клю чением  городских районов. Д л я  призем ного слоя  х ар актер н ы  
значен и я  объем ной кон центраци и  м етан а  1,5— 1,6 м лн~‘, а в от
дельн ы х  эксп ери м ен тах  она и зм ен яется  от 1,0 до 1,9 м лн~‘ [19, 
70, 100]. Р асп р ед елен и е  м етан а  с вы сотой более или м енее р а в н о 
м ерно до вы сот 15— 18 км (средн яя  кон ц ен трац и я  около 1,6 млн~^). 
В ы ш е, к ак  это  видно из рис. 1.15, со дер ж ан и е  С Н 4 в атм осф ере 
бы стро у б ы вает  с вы сотой в полном соответствии  с им ею щ им ися 
п ред ставлен и ям и  о проц ессах  разр у ш ен и я  м етан а атом арн ы м  ки с
лородом  и р а д и к а л а м и  О Н  [18]. П оэтом у на вы соте около 50 км 
кон центраци я С Н 4 со ставл яет  0,15— 0,25 м лн "‘.

К а к  видно из табл . 1.7, н аи б о л ьш ая  изм енчивость ко н ц ен тр а
ции м етан а  отм ечается  на вы сотах  30— 50 км, где она м ож ет 
в ар ьи р о вать  от 0,08 до  0,80 млн~Ч

О кись у гл ер о д а . Р асп р ед елен и е  концентраци и  СО в зем ной 
атм осф ере изучено ещ е недостаточно. Н аи б о л ьш ее  число и зм ер е
ний им еется д л я  сум м арного  со дер ж ан и я  СО  во всей толщ е атмо-

Таблица 1.7

Содержание СН4, СО и NjO в тропосфере и стратосфере (N  млн~')

Высота, км сн. Высота, км со Высота, км N:;0

< 5 0 ,7 -5 ,0 до 5 0,01-0,16 ДО 5 0,11— 0,35
5 -10 0,6-2 ,0 5— 10 0,04— 0,12 5 - ю 0,08— 0,35

10— 20 0,5-2 ,0 10— 15 0,03— 0,08 10-15 0,08— 0,33
20— 30 0,1— 0,8 15— 20 0,01-0,08 15-20 0,01-0,30
30-50 0,08-0,8 — — 20-30 0,01— 0,30
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сф еры  [И , 40]. О но и зм ен яется  от  0,04 атм -см  в ю ж ном  п о л у ш а
рии до  0,12 атм -см  в северном . Ф оновы е значен и я  кон центраци и  
окиси у гл ер о д а  вбли зи  зем ной поверхности со ставл яю т 0 ,05— 
0,1 м лн“ ‘, хотя в крупны х пром ы ш ленны х ц ен трах  они могут д о 
сти гать  500 м лн“ 1 [70]. М ноголетние изм ерени я в обсерватори и

Нкм
50г-

40

J0

20

10

7 V11977 
ПIX1977 
261X1977 
г V! 1975 
14 т  1975 
17 vm 1975 
10 vm 1975 
14 т  1977 
14111978 
2 X 1975

I ) -J___\___I___I___I___I__ I
/̂ 5 Aj

Рис. 1.15. Вертикальный профиль отношения смеси метана для умеренных широт
[78].

М ау н а-Л о а  [93] п о к азал и  наличие сезонны х вари ац и й  СО с м а к 
симумом концентрации зим ой, причем летом  кон центраци я СО по
чти в два р аза  меньш е, чем зимой.

Н ем ногочисленны е дан ны е о вы сотном распределен ии  окиси 
угл ер о да  п оказы ваю т, что она равном ерно  р асп р ед ел ен а  в троп о
сф ере (до вы соты  10 к м ); средн яя  кон центраци я СО р авн а  
0,12 млн"^ (рис. 1.16), причем ее вари ац и и  здесь, к а к  следует из 
табл . 1.7, заклю чены  в и н тервале  0,01— 0,16 м лн“ ^ В стратосф ере 
со дер ж ан и е  СО у б ы вает  с вы сотой от 0,12 м лн“  ̂ на уровне 10 км 
до 0,01 м лн“  ̂ и д а ж е  м енее около 20 км и в более вы соких слоях. 
П р а в д а , отдельны е изм ерени я (см. [46]) допускаю т возм ож н ость 
роста концентраци и  СО  до 0,05 м лн“  ̂ в слое 40— 50 км.
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Закись азота. В отличие от СО распределение N 2O в земной  
атмосфере изучено лучше. Н аибольш ее число измерений содер ж а
ния закиси азота в атмосферном воздухе проведено в тропосф ере, 
где этот газ хорош о перемеш ан по высоте (в силу своей химиче
ской инертности по отношению к другим газам ). В умеренных ши
ротах фоновое значение концентрации N 2O у земли и в свободной  
атмосфере (до высот 15— 16 км) составляет около 325 млн“ 1 [18^ 
78]. Д иапазон  изменений концентрации N 2O в данной области вы
сот (см. табл. 1.7) равен 0,08— 0,35 млн~*. Однако в подавляю -

Нкм

Рис. 1.16. Вертикальный про
филь объемного отношения 
смеси окиси углерода, получен
ный на основе обобш^ения дан

ных [46, 51, 72, 102].

щем числе случаев вариации содерж ания N 2O в тропосферном воз
духе очень малы и составляют около 0,5 % [84]. Кроме того,
в тропосфере не обнаруж ивается ни сезонный, ни широтный ход  
концентрации N 2O. Выше 15— 16 км характерно некоторое умень
шение содерж ания N 2O (это хорош о видно из рис. 1.17), которое  
мож ет быть объяснено фотолизом N 2O и реакцией с 0 ( D ) ,  веду
щей к образованию  N 0  [18].

Окись азота вследствие высокой химической активности 
весьма нестабильна (она находится в равновесии с двуокисью  
азот а), и концентрация N 0  вблизи земной поверхности имеет ши
рокий диапазон изменений; от 0,004 млрд~‘ над Мировым океаном  
до  1 млрд~1 в индустриальных районах [77, 92], где атмосфера з а 
грязнена продуктами сгорания. Немногочисленные измерения N 0  
у земли и в тропосфере (см., например, [65, 92]) позволяют оце
нить уровень его фонового содерж ания в слое до  6— 7 км в 0 ,03—  
0,06 млрд~‘. На более высоких уровнях и особенно в стратосфере  
с увеличением интенсивности ультрафиолетового излучения и ско
рости фотодиссоциации закиси азота объемное отношение смеси  
NO, как видно из рис. 1.18, возрастает с высотой и достигает мак
симума 5— 20 млрд~* на высотах 35— 45 км.

42



Рис. 1.17. Вертикальное рас
пределение объемного отноше

ния смеси закиси азота.
/ - [ 7 1 ] ,  2 - [ 5 6 ,  57], 5 - [ 5 0 ] .
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Рис. 1.18. Вертикальное распределение объемного отношения смеси окиси азота. 
/ - [ 6 2 ] ,  2 - [ 8 7 ,  88], 3 - [ 8 9 ] ,  - # - [ 7 5 ] ,  5 -  [82], 5 -  [51], 7 -  [104].



Обширная серия ракетных измерений концентрации N 0  на вы
сотах 30—60 км, проведенная в умеренных широтах [62], показала 
ее большую временную изменчивость. При этом большие суточ
ные вариации характеризуются быстрым нарастанием концентра
ции N 0  на рассвете, медленным спадом в течение дня и быстрым 
убыванием на закате [89]. Поэтому в ночные часы концентрация 
N 0  в стратосфере ничтожно мала. Подобный суточный ход NO 
является следствием, с одной стороны, фотолиза NO2 солнечным

излучением, а с другой 
стороны, эффективного 
взаимодействия N 0
с озоном.

Зависимость содерж а
ния окиси азота от стра
тосферных фотохимиче
ских процессов обуслов
ливает заметный сезон
ный ход концентрации 
N 0 . Так, в умеренных ши* 
ротах, как показано в 
Г100], объемное отноше-
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Рис. 1.19. Вертикальное распре
деление объемного отношения 

смеси двуокиси азота.
1 — при восходе солнца [66], 2 —  при 
заходе солнца [66], 5 — [80], 4 — [54], 

5 - [4 1 ] ,  ^ -[1 0 0 ] .

ние смеси N 0  на высоте 21,3 км изменяется от 0,1—0,3 млрд"' зи
мой до 0,8— 1,2 млрд-' летом.

Д вуокись азота. Подобно N 0 , содержание двуокиси азота 
в земной атмосфере также зависит от проходящих в ней фотохи
мических процессов, но в меньшей степени. Естественные границы 
вариаций объемного отношения смеси NO2 в приземном слое оце
ниваются в 0,1— 2,6 млрд“* над океанами и 0,8— 16 млрд~‘ над 
континентами [18]. В тропосфере вследствие вымывания концен
трация двуокиси азота уменьшается с высотой [97].

Для стратосферы характерно увеличение содержания двуокиси 
азота с высотой от 0,2— 0,5 млрд~‘ на уровне 10 км до 4— 
12 млрд~‘ и более вблизи 30 км (рис. 1.19).

Концентрация NO2 в земной атмосфере испытывает заметные 
суточные и сезонные изменения (см. рис. 1.19). В сезонном ходе, 
по данным [80], минимум содержания NO2 отмечается зимой, мак
симум— летом, причем летний максимум превышает минимум 
примерно в 5 раз.
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С ледует отметить, однако, что приведенные результаты из-за  
ограниченности использованного материала являются лишь пред
варительными и требую т дальнейш его уточнения.

ГЛАВА 2. М ЕТОДЫ  СТАТИСТИЧЕСКОЙ ОБРАБОТКИ  
Д А Н Н Ы Х  И ХАРА КТЕРИ С ТИ КА  ИСХОДНОГО М АТЕРИ АЛА

Высотное распределение метеорологических величин в земной  
атмосфере имеет сложный характер и зависит от многих факто
ров: географического положения места наблюдения, сезона, слоя  
атмосферы, типа подстилающ ей поверхности, условий циркуляции^ 
и т. п. Это позволяет считать, что вариации метеорологических 
величин являются случайными и могут быть описаны методами  
математической статистики. При таком подходе индивидуальные 
свойства метеорологического поля не исследуются, а изучаются  
лишь его статистические (осредненные) параметры. Эти пара
метры позволяют установить общ ие закономерности, характерные 
для всего набора возможны х реализаций данного поля, причем  
надежность полученных результатов будет тем выше, чем больше 
объем использованных для осреднения совокупностей. П одобны е  
закономерности принято называть статистической структурой слу
чайного поля.

Пространственная статистическая структура аэрологических 
(высотных) полей является, как известно, трехмерной. Однако х а 
рактер этой структуры в горизонтальном и вертикальном направ
лениях сущ ественно различен. Это связано с тем, что условия о д 
нородности и изотропии, при которых одноточечные моменты (на
пример, средние значения и дисперсии) являются одинаковыми 
в различных точках поля, а двухточечные моменты (корреляци
онные функции) зависят только от расстояния м еж ду точками, 
выполняются лишь по горизонтали (и то только приближ енно). 
П оэтому в метеорологии горизонтальная и вертикальная струк
тура аэрологических полей исследуется обычно раздельно. Эта 
ж е схема принята и в настоящей монографии, где главное вни
мание уделено детальному анализу вертикальной статистической  
структуры полей температуры, влажности воздуха и озона.

2.1. Теоретические основы методов статистического 
описания метеорологических полей

Д л я  понимания излагаемы х в этой главе методов и алгорит
мов статистической обработки и анализа данных аэрологических  
наблюдений необходимо предварительное рассмотрение некоторых 
теоретических основ статистического описания метеорологических 
полей и их разлож ения по естественным ортогональным функциям
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(е. о. ф .). П олное и строгое излож ение соответствующ ей теории  
можно найти в [15, 31, 33, 34]. В настоящем разделе мы остано
вимся лишь на тех понятиях и соотнош ениях, которые будут ис
пользованы ниже при линейном преобразовании исходных наблю 
дений и многомерном анализе вертикальной крупномасш табной  
структуры полей температуры и малых газовых составляющ их ат
мосферы (М ГС ).

2.1.1. Основные статистические характеристики 
высотного распределения метеорологических величин

Главной задачей статистической обработки аэрологических  
наблюдений является получение различных осредненных парамет
ров (статистик), которые должны  наиболее полно и адекватно  
описать особенности вертикального распределения исследуемой  
метеорологической величины. При этом следует иметь в виду, что 
статистическое осреднение производится по всей совокупности  
(статистическому ансамблю ) возможны х реализаций высотного 
распределения этой величины.

Поскольку метеорологические наблюдения рассматриваются  
как случайные величины, то они могут быть полностью заданы  
функцией распределения вероятностей. Однако на практике это  
распределение, как правило, неизвестно, а сами функции мало  
удобны для использования (в силу своей громоздкости), что д е 
лает целесообразным определение более простых характеристик —  
первых моментов распределения, которые описывают лишь общ ие 
свойства вероятностных закономерностей исследуемых м етеороло
гических полей.

Рассмотрим некоторую |л-ю реализацию  (м- =  1, 2, . . . ,  п) слу
чайной величины | .  Здесь и ниже под ц-й реализацией величины  
I  будем подразумевать единичный ^-мерный вектор (вертикаль
ный профиль), компонентами которого являются значения м етео
рологической величины, наблюдавш иеся в момент времени т на 
различных уровнях атмосферы лгх (х =  1, 2, . . . ,  й ), т. е.

=  Xk), (2.1)

где Xi, Х2, . . . ,  — некоторые аргументы (в нашем случае дав л е
ние р или высота Я ) .

Д ля достаточно полного описания статистической совокупно
сти, составленной из п реализаций случайной величины можно  
ограничиться вектором математических ожиданий или средних  
значений

П

I • • •> ^k) ” ”7г” ■̂2» • • •> ^k) (2*2)
!Д =  1

и ковариационной матрицей

5 |  =  ||5 //||== ||5 (л :ь  Xj)\\ при l =  j  =  U 2 , . . . , * .  (2.3)
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в  случае, если рассматриваются одновременно несколько ве
личин и исследуется связь м еж ду ними, то для ее оценки исполь
зуется такж е и матрица взаимной корреляции Она имеет тот 
ж е вид, что и матрица (2 .3 ), но ковариационные моменты sij  в ней 
определяю т связь случайных величин g и г]) в одной точке (при 
/= = /) и в разных точках (при i ¥ = j ) .

2.1.2. Представление случайного вектора с помощью системы естественных 
ортогональных функций

М етод оптимального представления метеорологических полей  
по естественным ортогональным функциям (собственным вектором  
ковариационной матрицы метеорологического поля, заданного сво
ими значениями в выбранной фиксированной системе точек), 
у истоков которого стояли К. Фукуока [55], Е. Л оренц [62J,
Н. А. Багров [4] и А. М. О бухов [31], получил в настоящ ее время 
щирокое распространение в различных областях метеорологии и 
климатологии (см., например, обзоры  [29, 46] и более поздние 
публикации [1, 35, 56, 57, 67, 72— 75]).

Преимущ ество такого представления, в отличие от других ме
тодов, связано с тем, что оно не обусловливается заранее задан 
ной функцией разлож ения, а эта функция определяется статисти
чески из фактических особенностей исследуемого метеорологи
ческого поля. Кроме того разлож ение любого случайного поля по 
е. о. ф. по сравнению с разлож ением  его по любой системе орто- 
нормированных функций (например, по ортогональным полиномам  
Чебышева, тригонометрическим функциям, полиномам Л еж андра  
и т. д .) дает наиболее быстрое убывание дисперсии от одной со 
ставляющей к другой. П оэтому оно может быть описано не всеми  
членами разлож ения, а только первыми (главными), что позво
ляет выделить из большого числа данных о поле наиболее сущ е
ственные и устойчивые особенности и исключить мелкие детали.

Остановимся кратко на методике разлож ения вертикальных 
профилей метеорологических величин по е. о. ф., основываясь на 
работе [15].

Пусть | ( р )  есть некоторый вертикальный профиль какой-либо 
метеорологической величины, заданный на конечном числе уров
ней атмосферы pi, pz, . . . ,  pk. П редставим этот профиль в виде 
суммы среднего профиля | ( р )  и случайного отклонения от него 
Ф (р ), обусловленного влиянием различного рода погодообразую 
щих факторов, т. е.

Ш - = 1 ( р )  +  ^(р)-  (2.4)

При этом случайные профили фц(р) (здесь ti= = l, 2, . . . ,  / — но
мер наблюдения в хронологической последовательности) будем  
рассматривать в качестве отдельных реализаций случайной функ
ции Ф (р ), заданной на конечном числе уровней рг (г =  1, 2, . . .  
. . . ,  k).
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Задача оптимального представления атмосферных возмущений  
с помощью системы естественных ортогональных составляющ их  
сводится к решению вопроса о наилучшем представлении случай
ной функции Ф (р ) , которая определяется исходя из некоторого 
естественного условия, а именно, условия наилучшего (с точки 
зрения метода наименьших квадратов) описания случайного про
цесса.

Обозначим систему естественных ортогональных составляющ их  
(функций) в виде Fa(p)  (здесь индекс а  =  1, 2, . . . ,  п указы вает  
номер функции) и будем их рассматривать как /^-мерные векторы  
Fa(/^ai, Fa2, . . Fak),  компонентами которых являются значения  
функции Fa (p )  на уровнях ри  т. е.

Fat — Fа (Pi), РU2 — Ра (Р2), • • •> Pak =  Ра (Pk)- (2.5)
Сущность метода разлож ения случайной функции Ф (р) (далее  

мы будем  рассматривать ее как /^-мерный случайный вектор Ф (Ф ь  
Ф 2, . . Фк))  по е. о. ф. состоит в ее представлении в виде суммы  
п слагаемых

Е  СаРа, (2.6)
а=1

ИЛИ в компонентной записи — в виде системы равенств

1 =  1, 2 , . . . ,  k (2.7)
а =  I

k
(здесь С а= Е  ^jPoLj)\ затем ищется такая система векторов {Fa},

j==i
которая позволяет представить функцию Ф с наименьшей средней  
квадратической погрешностью. П оследняя может быть определена  
из выражения

( ф ^ -  Е  . (2.8)
i =  lV a = l  /

п р и  заданной ковариационной матрице IlS ĵll вертикальных
профилей ф (р) векторы { fa }  находятся как собственные векторы
этой матрицы путем решения системы уравнений вида

k
SiiFai =  ХаРш, i = \ ,  2 , . . . ,  к, (2.9)

где Si j  — элементы ковариационной матрицы liSijll, которая явля
ется симметричной по определению; /'«г — компоненты собствен

ных векторов той ж е ковариационной матрицы; =  —  собст
венные числа ковариационной матрицы IlSijll, являющиеся диспер
сиями коэффициентов разлож ения случайной функции Ф (р) по 
собственным векторам этой матрицы, причем каж дом у из них со 
ответствует свой собственный вектор Fa(Fal, Ра2, . . ., Рак).
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Располагая собственные числа ковариационной матрицы ||Sij|| 
в порядке убывания >  Яг >  Лз >  . . мо жно  последовательно  
найти соответствующ ие им собственные векторы Fi, F2, Рз, . . . .

В связи с быстрой сходимостью рассматриваемого разлож ения  
на первые естественные ортогональные функции (первые собст
венные векторы) Fa приходится больш ая часть изменчивости, при
сущ ей совокупности значений ф1 , фг, . . . ,  ц>к- Так, на первые две  
естественные ортогональные составляющ ие вертикальных профи
лей поля геопотенциала приходится примерно 90 % суммарной  
дисперсии [29].

Результаты наших исследований, подробное излож ение кото
рых дается в последующ их главах, убедительно подтверж даю т  
подобное свойство естественных ортогональных функций. П оэтому  
в климатологических обобщ ениях можно с успехом использовать  
лишь несколько первых собственных векторов, соответствующих 
наибольшим собственным числам

Д ля оценки допускаемой при этом погрешности обычно исполь
зуется либо выражение

  k  т

S n -  К ,  i ,  а = \ ,  2 ,  . . . , k ,  (2.10)
« =  1 а=1

определяю щ ее средний квадрат суммарной ошибки представления  
случайной функции Ф первыми т  членами разлож ения ( m < i n  =  
= k ) ,  либо величина dm, характеризую щ ая долю , вносимую пер
выми п естественными составляющими в суммарную дисперсию, 
и рассчитываемая по формуле

т  т

Z  К  И  к
а=1 

а~1

где SpllSijll — след ковариационной матрицы ||Sij||.
В настоящей работе нами использована относительная погреш

ность dm в %.
В заключение остановимся коротко на некоторых методических 

вопросах, связанных с расчетом собственных векторов.
В линейной алгебре разработан ряд методов, упрощ ающ их ре

ш ение задачи определения собственных векторов Fa и собствен
ных чисел 1а ковариационной матрицы ||SijH. П одробное излож е
ние этих методов дается в [44]. В настоящей работе параметры  
Fa и ка вычислялись ПО методу Якоби, заключающ емуся в приве
дении матрицы ковариаций к диагональному виду с помощью ор
тогональных вращений и позволяющ ему получить весь комплекс 
собственных чисел и собственных векторов.

При определении е. о. ф. вертикальных профилей температуры, 
массовой доли влаги и озона были использованы ковариационные 
матрицы ||5й (р г, pj)\\  соответственно двадцать третьего, пятнад
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цатого и двадцать седьмого порядка, описывающие межуровенные 
корреляционные связи вариаций q'  и Р ' на уровне станции и
на всех изобарических поверхностях (см. п. 2.2.1 и 2 .2 .2).

Ковариационные матрицы температуры, использованные для  
расчета собственных векторов и собственных чисел, имеют не
сколько меньший порядок, чем указанный ранее. Это обусловлено  
тем, что сокращ ая порядок матрицы ||5ij|| за счет исключения 
ковариаций, полученных по выборкам меньшего объема (они х а 
рактерны для уровня 30, 20 и 10 гП а), мы достигаем определен
ной внутренней согласованности значений элементов такой мат
рицы и, следовательно, обеспечиваем достаточно высокую точность 
рассчитываемых по ней величин Fa и /̂ а-

Кроме того, мы столкнулись с проблемой получения состоя
тельных оценок е. о. ф., поскольку при их вычислении использо
валась не истинная, а выборочная ковариационная матрица, 
определенная по выборке ограниченного объема. Д ля решения ее  
был применен метод прямого сопоставления е. о. ф., вычисленных 
по разным выборкам. Это сопоставление, проведенное для стан
ций Калининград, О десса и А ш хабад на основе трех январских 
выборок температуры за 1961 —  1965, 1966— 1970 и 1961 — 1970 гг. 
(при П 1 =  П 2=120 и  П 2 =  2 4 0  случаев), показало, что собственные 
векторы Fa мало изменяются от выборки к выборке (косинус угла 
м еж ду подобными векторами равен 0,90— 0,99 ), а нормы % матриц  
\\SijW различаются м еж ду собой незначимо и случайно. Все это  
подтверж дается такж е результатами подробного анализа прост- 
ранственно-временной устойчивости собственных векторов, кото
рые детально обсуж даю тся в гл. 3 и 4.

2.2. Характеристика исходного материала

2.2.1. Температура и влажность воздуха

Основным исходным материалом для исследования особенно
стей статистической структуры полей температуры и влажности  
в свободной атмосфере послужили соответствующ ие климатиче
ские показатели, рассчитанные по данным многолетних радиозон
довых наблюдений мировой сети аэрологических станций и приве
денные [41, 42, 43]. Н аряду с этим материалом для более полного 
и детального описания вертикальной статистической структуры  
полей температуры и влажности воздуха были использованы  
такж е данные ряда других станций (не вошедшие в указанны е  
справочники), что позволило увеличить общ ее число взятых стан
ций до 120. И х географическое положение показано на рис. 2.1.

Сущ ествующ ая мировая сеть аэрологических станций (около  
1000 станций [64]) позволяет оценить вертикальную статистиче
скую структуру земной атмосферы только над континентальными 
районами земного шара. Аэроклиматическое описание океаниче
ской атмосферы (см., например, работы [13, 16, 38, 60]) выполнено
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на основе данны х лишь редких островных станций, наблюдений  
сравнительно немногих судов погоды и малочисленных аэрологи
ческих экспедиций.

Естественно, подобное положение не позволяет получить д о 
статочно полны е и репрезентативные сведения о вертикальной 
статистической структуре метеорологических полей над океаниче-

120

Рис. 2.1. Сеть аэрологических станций (I) и центры пятиградусных квадратов (2), 
использованных для обобщения спутниковых радиометрических данных.

скими районами. П оэтому вполне корректное и в то ж е время 
глобальное описание этой структуры (даж е в пределах лишь се 
верного полуш ария) практически не представляется возможным  
без дополнительного привлечения, наряду с данными радиозонди
рования, какой-либо другой аэрологической информации. В этом  
смысле наиболее перспективными являются наблюдения метеоро
логических спутников Земли (М С З ), поскольку последние с точки 
зрения зад ач  аэроклиматологии ценны не только своей глобально
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стью, но и адекватностью представления (в отличие от редкой  
сети аэрологических станций) структуры исследуемого м етеороло
гического поля. Это обстоятельство и послужило главной причи
ной того, что для описания океанической атмосферы нами были 
использованы наряду с многолетними данными островных станций 
и судов  погоды такж е данные зондирования атмосферы с метео
рологических спутников Земли.

К сожалению , данные МСЗ позволяют описать особенности  
вертикальной статистической структуры лишь поля температуры, 
поскольку до сих пор систематическая оценка высотного распре
деления атмосферной влаги по спутниковым измерениям не прово
дилась.

Остановимся коротко на характеристике и методике формиро
вания взятых для анализа статистических совокупностей, причем 
в первую очередь рассмотрим особенности построения многолет
них рядов радиозондовы х наблюдений, которые несут основную  
информацию о вертикальной крупномасш табной структуре полей 
температуры и влажности.

В качестве исходного материала для построения метеорологи
ческих рядов, подвергнувшихся климатической обработке, исполь
зованы данные радиозондовых наблюдений на уровне станции и 
и на 25 изобарических поверхностях: 975 гПа ( ^ 0 ,2 5  км ), 950  
( ^ 0 , 5  км), 925 ( ^ 0 ,7 5  км), 900 ( ^ 1  км), 875 (^^1,25 км ), 
850 ( - 1 , 5  км ), 825 ( - 1 , 7 5  км ), 800 ( - 2  км ), 750 ( - 2 , 5  км ), 
700 ( — 3 км ), 650 ( — 3,5 км), 600 ( — 4 км ), 500 ( — 5,5 км ),
400 ( - 7  км ), 300 ( - 9  км), 250 ( - 1 0  км ), 225 ( -  11 км ),
200 ( - 1 2  км ), 175 ( - 1 3  км), 150 ( - 1 4  км ), 100 ( - 1 6  км ), 
50 ( — 20 км), 30 ( — 24 км), 20 ( — 27 км) и 10 гПа ( — 31 км ), 
являющ ихся, как показано ниже (см. п. 2.3 настоящей главы ), 
наиболее информативными уровнями атмосферы с точки зрения 
адекватного описания ее вертикальной структуры. При этом ста
тистические совокупности, представленные указанным метеороло
гическим рядом, сформированы из данных, взятых за январь, ап
рель, июль и октябрь 1961 — 1972 гг., хотя климатический анализ 
исследуемы х полей проведен нами в основном по результатам  
обобщ ений за зимний и летний сезоны.

Д л я  выбранного многолетнего периода характерны регуляр
ность наблюдений и их достаточно высокая однородность по вы
соте, а такж е относительно равная точность измерений, проведен
ных с помощью радиозондов разных типов в различных пунктах 
северного полушария. О примерно одинаковой точности аэроло
гических наблюдений, полученных с помощью различных систем  
радиозондирования, можно судить, в частности, по работам [8, 
68, 70], в которых приводятся результаты международны х срав
нений радиозондов, применяемых разными странами.

С ледует такж е сказать, что в отличие от температуры, клима
тическая обработка единичных измерений влажности (из-за м а
лой их точности на больших высотах [21, 36, 63]) проведена нами 
лишь до уровня 400 гПа.
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в  настоящей работе рассматриваются главным образом  стати
стические характеристики доли водяного пара, которая непосред
ственно не измеряется. П оэтому она была рассчитана для каж 
дого конкретного подъема радиозонда по данным температуры и 
относительной влажности (для станций СССР) или по данным  
точки росы (для зарубеж ны х станций).

Для вычисления доли водяного пара q%Q были использованы  
выражения вида:

для станций СССР

<7 =  622 . , (2.12)

для зарубеж ны х станций

<7 =  622 , (2.13)

где Его — давление водяного пара в гПа; (273,16 +  / ) — темпе
ратура воздуха в кельвинах, t — температура, измеренная радио
зондом, в градусах Цельсия; =  (273,16 + /^ ) — точка росы  
в кельвинах, ta — точка росы, полученная по данным радиозонди
рования, в градусах Цельсия; /? — атмосферное давление в гПа.

При этом давление водяного пара Ew по отношению к воде  
вычислено в соответствии с Техническим регламентом ВМО с по
мощью выражения (1 .8).

Согласно законам математической статистики для получения 
статистически оправданных характеристик метеорологических по
лей (и, в первую очередь, корреляционных функций) необходимо^  
чтобы исходная выборка наблюдений была однородной по высоте,, 
случайной и независимой. В реальных условиях (при ограничен
ности рядов радиозондовы х наблюдений) подобные требования  
соблюсти невозможно. Однако в первом приближении они могуг  
быть учтены. С этой целью нами была предпринята следую щ ая  
процедура формирования исходных выборок.

Использовались только те подъемы радиозондов, для которых 
соблюдались два основных условия:

1) обязательное наличие на всех взятых уровнях атмосферы  
до 400 гПа { ' ^ 7  км) данных измерений влажности;

2) обязательное наличие (при соблюдении первого условия) 
на всех уровнях от поверхности земли до 50 гПа ( /^ 2 0  км) дан 
ных измерений температуры.

При этом общ ее число вертикальных профилей, использован
ных для расчета статистических характеристик исследуемой м е
теорологической величины, определялось максимальной высотой 
подъема радиозондов (при соблюдении двух указанных условий) 
и допустимым минимумом числа наблюдений п = 1 0 0 .

В результате для каж дой станции и многолетнего месяца (под  
которым подразумевается 1-й месяц ( / = 1 ,  2, . . . ,  12) всего пери
ода осреднения) была получена почти полностью однородная по 
высоте и достаточно большая по объем у выборка наблюдений. Эта
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выборка позволила дать адекватную оценку параметрам атмо
сферы д а ж е на уровне 20 гПа (26— 27 км ), так как по числу ис
пользуемых реализаций она превышает критический предел  
в 50— 60 наблюдений, ниже которого, согласно [49], приходится  
считаться с недостаточной надежностью  определения статистиче
ских характеристик.

В первом приближении полученную выборку можно считать 
такж е и случайной, поскольку для формирования аэрологических  
рядов из общ его числа радиозондовы х выпусков, составляющ их  
для зарубеж ны х станций около 682 выпусков за многолетний ме
сяц, а для станций СССР — около 1364, были выбраны наибо
лее высокие подъемы. Тогда, согласно [28], полученную выборку, 
действительно, можно считать в первом приближении слу
чайной.

Подготовленная таким образом  выборка характеризуется опре
деленной независимостью составляющ их ее реализаций. Р ассм от
рим этот вопрос более подробно.

Известно, что при тесной связи вертикальных профилей какой- 
либо метеорологической величины м еж ду собой все они будут со 
держ ать очень мало новой информации по сравнению с одним из 
них. И, следовательно, увеличение числа реализаций в данном  
случае не приведет к заметному уточнению полученных статисти
ческих характеристик. П оэтому независимыми можно считать 
только те реализации, м еж ду которыми нет временной связи. Об 
этой связи можно судить, например, по значению временной кор
реляционной функции.

Так, в [14] на примере расчета временной корреляционной  
функции приземной температуры для ст. Сургут установлено, что 
наблюдения за температурой уж е через трое суток становятся  
практически независимыми друг от друга. Аналогичные выводы 
получены и для свободной атмосферы умеренных широт в работе  
[37] (см. табл. 2 .1 ), согласно которой радиозондовы е наблюдения  

за  температурой в тропосфере и нижней стратосфере являются 
независимыми друг от друга у ж е через 2— 3 дня. Несколько иные 
результаты приводятся в [17] для тропической зоны Атлантиче
ского океана, где радиозондовы е наблюдения во всем рассматри
ваемом слое атмосферы от 1000 до 15 гПа становятся независи
мыми друг от друга через 1— 1,5 дня.

Использованные в настоящей работе статистические совокуп
ности хотя и не удовлетворяют строго условию независимости, все 
ж е могут быть отнесены в первом приближении к независимым  
выборкам, особенно в тропической зоне. Это следует из табл. 2.2, 
содерж ащ ей результаты оценки повторяемостей временных интер
валов различной длительности и среднего интервала м еж ду ис
пользованными в работе наблюдениями, которая проведена нами 
для станций: Туле (77° с. ш., 59° з. д .) ,  Буффало (43° с. ш.,
79° 3. д .) ,  Уэйк (19° с. т . ,  167° в. д .) ,  судна погоды К (45° с. ш., 
16° 3. д .) и судна погоды Е (35° с. ш., 48° з. д .) ,  представляющ их  
различные широтные зоны северного полушария.

54



Таблица 2.1

Временные корреляционные функции (ЮбХ/*) температуры на различных 
высотах для ст. Верхоянск (1) и Ташкент (2) [37]

Станция Высота, км
Интервал времени, ч

6 12 24 48 72 96 120

Январь

1 1,5 91 84 70 45 26 19 16
2 94 87 69 43 31 25 27
1 6,0 88 82 68 47 33 23 24
2 91 82 65 41 31 30 33
1 10,0 89 82 73 58 46 36 33
2 73 63 44 28 21 15 20
1 16,0 95 94 91 85 77 69 54
2 75 67 62 51 39 31 24
1 20,0 95 86 77 63 52 53 41
2 69 57 62 50 40 41 28

Июль

1 1,5 89 81 68 44 25 16 05
2 89 82 69 43 21 02 —02
1 6,0 85 77 58 36 26 20 21
2 79 70 58 32 12 - 0 3 - 1 3
1 10,0 72 64 52 40 36 34 30
2 91 86 74 44 12 —07 —19
1 16,0 71 69 64 52 42 39 31
2 77 75 67 50 35 24 17
1 20,0 69 63 58 54 47 44 35
2 72 67 60 49 35 29 26

Конечно, путем дополнительного исключения из исходных вы
борок наблюдений за смежные дни можно было бы получить 
строго независимые совокупности. Однако это делать нецелесооб
разно, поскольку в подобном случае из-за ограниченности аэроло
гических рядов число взятых реализаций было бы недостаточным  
для надежной оценки климатических показателей, а сами реализа
ции не охватывали бы всего многообразия наблюдаемы х в атмо
сфере синоптических ситуаций. П оэтом у данные за смежные дни  
были оставлены в выборке, что привело к некоторому, хотя и не  
существенному, искажению полученных статистик. Так, относи
тельная ошибка стандартных отклонений а, определенных по этой 
выборке, возрастает лишь на 3— 5 %.

И сходная статистическая выборка долж на такж е удовлетво
рять и условию стационарности, т. е. не допускать объединения  
в одну совокупность наблюдений за периоды (например, год или 
сезон ), в течение которых определяемые статистики претерпевают 
существенные изменения. В противном случае неучет имеющ егося  
годового хода приводит к значительному искажению оцениваемых
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Средний временной интервал между использованными в работе наблюдениями 
и повторяемость (%) интервалов различной длительности

Таблица 2.2

Станция

Интервал врем ени, ч

12> 24 35 48 60 72 84

С редний
интервал,

ч

Январь
Туле 
Буффало 
Судно погоды К 
Судно погоды Е 
Уэйк

Туле
Буффало

38 20 11 11 7 2 11 35
42 23 20 6 1 2 6 29
51 23 11 8 2 1 4 25
62 16 8 2 1 1 10 27
51 29 12 3 2 2 1 22

Июль
48 21 12 8 7 1 3 25
57 24 10 5 1 1 2 22

К 56 23 12 5 1 1 2 22
Е 51 23 8 6 4 2 6 27

58 26 7 3 2 1 3 22Уэйк

 ̂ Минимальный временной интервал между соседними выпусками радио
зондов.

статистических характеристик и, в частности, к завышению коэф 
фициента корреляции. Это хорош о видно из табл. 2.3, в которой  
приведены значения коэффициентов корреляции м еж ду темпера-

Таблица 2.3
Коэффициенты межуровенной корреляционной связи температуры rtt{pQ^ pj) 

для некоторых станций северного полушария, полученные для января 
по данным за многолетний сезон (1) и многолетний календарный месяц (2)

Станция

И зобарическая поверхность, гП а
Вы
б о р 

ка850 700 500 300 200 100 50

Барроу 0,57 0,44 0,29 0,06 —0,13 - 0 , 0 2 — 0 , 0 2 1
0,63 0,51 0,43 0,27 — 0 ,1 1 0,15 0,07 2

Корал-Харбор 0,76 0,69 0 ,0 1 —0,15 —0,16 0 , 1 2 0,17 1
0,84 0,84 0,75 —0,28 —0,32 — 0 , 2 2 — 2

Судно погоды Е 0,77 0,62 0,63 0,49 —0,33 —0,37 —0,20 1
0,82 0,76 0,69 0,56 - 0 ,2 3 - 0 ,5 8 - 0 ,4 7 2

турой у поверхности Земли и в свободной атмосфере гц{ро, Pj) 
для станций Барроу (7 Г  с. ш., 157° з. д .) ,  К орал-Харбор (64'^с. ш., 
83"" 3. д.) и судна погоды Е (35° с. ш., 48° з. д .) ,  определенные  
для января по многолетним данным за сезон [40] и календар
ный месяц.
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Учитывая сказанное, в настоящей работе в качестве периода  
осреднения использован многолетний календарный месяц, исклю
чающий нестационарность метеорологических рядов.

Аналогичное искажение климатических показателей может  
произойти и за счет неучета суточного хода метеорологической  
величины, особенно вблизи земной поверхности. П оэтому целесо
образно провести для нижней тропосферы статистическую оценку 
возможностей использования при анализе метеорологических по
лей основных статистик, рассчитанных по общей выборке, вклю
чающей в себя наблюдения за дневные и ночные сроки. С этой  
целью воспользуемся данными табл. 2.4 и 2.5, в которых приве-

Таблица 2.4

Средние значения температуры, р^считанные ^ля станций Салехард (1), 
Москва (2) и Одессу (3) за день (Гд) и ночь (Гн), их абсолютные разности 

(АГ) и значения критерия значимости ( t s )

КS
Xани

Вы сота, км

Январь И ю ль

^н аТ Ks АГ

1 Земля —25,7 —26,1 0,4 0,49 17,7 10,9 6,8 16,20
2 - 1 0 ,7 —13,0 2,3 3,64 21,1 13,7 7,4 23.81
3 —1,6 —2,9 1,3 2,70 24,7 19,5 5,2 18,02
1 0,2 —22,4 —22,3 0,1 0,15 16,1 11,7 4,4 10,01
2 - 1 2 ,1 - 1 3 ,0 0,9 1,50 21,0 13,7 7,3 23,63
3 —2,7 - 3 , 0 0,3 0,59 23,2 20,7 2,5 8,91
1 0,5 —19,4 -1 9 ,1 0,3 0,48 13,6 11,6 2,0 4,43
2 - 1 1 ,7 —11,8 0,1 0,18 17,7 15,3 2,4 7,27
3 —3,4 - 3 , 3 0,1 0,19 21,0 19,8 1,2 4,13
1 1,0 - 1 8 ,5 - 1 8 ,4 0,1 0,19 10,0 9,2 0,8 1,81
2 —9,8 —10,1 0,3 0,62 13,3 12,3 1,0 3,11
3 - 3 , 8 —4,0 0,2 0,40 17,0 16,5 0,5 1,72
1 1,5 —19,0 —18,9 0,1 0,18 7,0 6,6 0,4 1,00
2 —10,4 —10,7 0,3 0,65 9,4 8,8 0,6 1,93
3 - 5 , 0 - 5 , 0 0,0 — 13,0 12,8 0.2 0,71
1 2,0 —20,5 - 2 0 ,5 0,0 — 4,5 4,0 0,5 1,35
2 —12,0 —12,3 0,3 0,65 6,0 5,6 0,4 1,33
3 —6,6 - 6 , 7 0,1 0,21 9,5 9,1 0,4 1,48
1 3,0 —24,9 - 2 5 ,2 0,3 0,57 —0,7 —1,2 0,5 1,43
2 —16,0 —16,6 0,6 1,12 0,6 0,2 0,4 1,48
3 —11,3 —11,4 0,1 0,21 3,4 3,0 0,4 1,67

дены  для ст. С алехард, М осква и О десса средние значения и 
средние квадратические отклонения температуры, рассчитанные 
с учетом суточного хода.

Д л я  оценки значимости или случайности расхож дения ср ед
них значений температуры, определенных по двум отдельным вы
боркам , взятым из генеральной совокупности, используем критерий
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Средние квадратические отклонения температуры, рассчитанные для станций 
Салехард (Г), Москва (2) и Одесса (3) за день (ад) и ночь (ан), 
их абсолютные разности (Аа) и значения критерия значимости Гн

Таблица 2.5

Январь

ЦИЯ Высота, км
Аа Аа

1 Земля 10,1 9,7 0 ,4 1,08 6,0 4,1 1,9 2,14
2 7,0 8,3 1,3 1,41 4,4 3,1 1,3 2,01
3 5,7 6,1 0,4 1,14 4,2 2,8 1,4 2,25

1 0,2 7,8 8,3 0,5 1,13 5,9 4,7 1,2 1,57
2 7,4 7,2 0,2 1,05 4,4 3,1 1,3 2,01
3 6,0 6,4 0 ,4 1,13 3,4 3,3 0,1 1,06

1 0,5 7,2 7,0 0,2 1,05 5,5 5,5 0,0 1,00
2 6,9 6,4 0,5 1,16 4,2 4,0 0,2 1,10
3 6,4 6,5 0,1 1,03 3,5 3,6 0,1 1,05

1 1,0 6,3 6,6 0,3 1,09 5,4 5,3 0,1 1,03
2 6,0 5,7 0,3 1,10 4,0 4,0 0,0 1,00
3 6,2 6,1 0,1 1,03 3,5 3,5 0,0 1,00

1 1,5 6,8 6,4 0 ,4 1,12 5,1 4,8 0,3 1,12
2 5,8 5,5 0,3 1,11 3,8 3,8 0,0 1,00
3 6,0 6,0 0,0 1,00 3,4 3,4 0,0 1,00
1 2,0 6,5 6,4 0,1 1,03 4,7 4,5 0,2 1,09
2 5,7 5,6 0,1 1,03 3,7 3,6 0,1 1,05
3 5,9 5,9 0 ,0 1,00 3,3 3,2 0,1 1,06

1 3,0 6,4 6,4 0,0 1,00 4,3 4,2 0,1 1,04
2 6,5 6,4 0,1 1,03 3,3 3,3 0,0 1,00
3 5,7 5,8 0,1 1,03 3,0 2,9 0,1 1,07

Июль

ts,  который рассчитывается с помощью выражения вида [39, 
49]:

t s  ■ (2.14)

где l l  и —  средние значения двух сравниваемых выборок; 
Oj и а2̂ — соответствующ ие им выборочные дисперсии; tii и пг —
объем сопоставляемых выборок. Он позволяет проверить так назы
ваемую  нулевую гипотезу, т. е. предполож ение об отсутствии значи
мых различий м еж ду gi и I 2 . Расчетные значения критерия ts  для  
выборок объема n i= r t 2 = 3 0 0  (такое число н^лю д^ний  использо
вано для определения выборочных средних и |г ) приведены  
в табл. 2.4.

Н улевая гипотеза неприемлема, если

\ t s \ > t s { P ,  k ) . (2.15)
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Здесь  ts{P, А) — критическое значение функции ts при вероятно
сти Р  и числе степеней свободы к = П 1 +  П2 — 2, определяемое по 
распределению  Стьюдента (см., например, табл. IV в [39]). Д л я  
вероятности Р  =  0,95 и fe =  298 значение функции ts(P, k) равно  
1,96.

Анализ данны х табл. 2.4 показывает, что во всей атмосфере, 
кроме приземного слоя зимой и слоя от поверхности земли до 1 км 
летом, соблю дается условие;

\ t s \ < t s { P ,  k )=l , 9Q,  (2.16)

которое свидетельствует о том, что средние профили температуры, 
полученные по двум выборкам наблюдений, взятых за день и ночь, 
отличаются друг от друга в большей части пограничного слоя ат
мосферы несущественно (незначим о). А это означает, что ука
занные выборки со статистической точки зрения различаются
случайно и могут быть отнесены к одной генеральной совокуп
ности.

Д л я  оценки значимости или случайности расхож дения диспер
сий температуры, рассчитанных по данным за дневной и ночной 
сроки, воспользуемся критерием Тя, который, согласно [39, 49], мо
ж ет быть определен из выражения;

Тн =  —  , (2.17)
02

где а \  и — дисперсии, рассчитанные по двум выборкам, причем
наибольш ая из них находится в числителе.

Расчетные значения критерия значимости (см. табл. 2.5) 
были сопоставлены с его критическим значением f i_ p (« b  « 2) .  
взятым при уровне значимости q =  l —  Р = 0 ,0 5  и определенным  
с помощью специальных таблиц предельных значений F (см., на
пример, [39]), разработанны х Фишером для различных комбина
ций числа степеней свободы tii и П2. В нашем случае при rti =  
=  « 2 = 3 0 0  и уровне значимости ^ = 0 ,0 5  величина Р]-р{п],  п^) 
равна 1,28. И звестно, что при

Г„ =  - 4 - < ' Р . - я ( « ь  п,), (2.18)
2̂

где Hi и т  — число наблюдений в каж дой из сравниваемых вы
борок, нулевая гипотеза о случайности расхож дения дисперсий
и а | подтверж дается. Как видно из табл. 2.5, почти во всех слу
чаях, исключая лишь данные за июль для слоя поверхность земли  
и 200 м, расчетное значение критерия меньше его критического 
значения f i - p = l , 2 8 .

Следовательно, расхож дения м еж ду дисперсиями температуры, 
рассчитанными по двум эмпирическим выборкам, взятым за день  
и ночь, можно считать такж е случайными и несущественными.
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Таким образом , в большей части рассматриваемого слоя атм о
сферы независимо от сезона выборки дневных и ночных наблю 
дений, использованные для расчета климатических показателей  
температуры, различаются м еж ду собой случайно и незначимо и 
поэтому могут быть отнесены к одной генеральной совокупности. 
П одобный вывод сделан и в отношении характеристик влажности  
[23]. П оэтом у оценка всех климатических показателей, взятых 

для анализа вертикальной статистической структуры м етеороло
гических полей, произведена в работе по всей совокупности р еа
лизаций, включающей наблюдения как за дневные, так и за ноч
ные сроки.

Остановимся кратко на характеристике статистических выбо
рок, сформированных на основе данных спутниковых радиометри
ческих измерений и использованных для оценки высотного р ас
пределения температуры воздуха над малоосвещенными районами  
М ирового океана. Данны е, полученные в 1973— 1977 гг. с помощью  
сканирующ его радиометра для определения вертикального про
филя температуры (Р В П Т ), установленного на И С З серии НОАА, 
представлены в виде машинного архива (его подробное описание 
дано в [5]) для двух сроков наблюдений (00 и 12 ч по местному 
времени).

Особенностью спутниковых данных является их асинхронность  
и неупорядоченное расположение в пространстве. П оэтом у в еди 
ную статистическую совокупность, согласно [45], объединялись  
данные, относящиеся к профилям температуры, расположенным  
в пределах пятиградусного квадрата, центр которого совпадает  
с  узлом ш иротно-долготной сетки. Такое объединение допустимо  
по двум причинам. Во-первых, в пределах пятиградусного квад
рата над океанической поверхностью дисперсия изменяется н езна
чительно. Во-вторых, спутниковые наблюдения относятся не к о д 
ной подспутниковой точке, а к некоторой области, которую про
летает спутник за время измерений.

Географическое положение центров 50пятиградусных квадра
тов, для которых имеются спутниковые данные, показано на 
рис. 2.1.

В связи с тем что использованные спутниковые радиометриче
ские измерения в отличие от прямых радиозондовы х наблюдений  
представляют собой пространственно нестационарную и ограни
ченную во времени (использован лишь пятилетний ряд) информа
цию, объем случайных совокупностей, взятых для расчета стати
стических характеристик вертикальных профилей температуры, 
сущ ественно меньше объема радиозондовы х выборок и состав
ляет в основном 70— 90 наблюдений за многолетний месяц в к аж 
дом пятиградусном квадрате. Однако такое число реализаций зн а
чительно больше минимального числа наблюдений (n =  50-f-60), 
допустимого для получения вполне надежны х статистических х а 
рактеристик исследуемой метеорологической величины.
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Основным исходным материалом для расчета климатических 
показателей вертикальных профилей озона послужили многолет
ние наблюдения мировой сети 030H0MetpH4ecKHx станций, кото
рые регулярно публикуются Всемирной М етеорологической О рга
низацией в серии «Глобальные данные по озону» [66]. Всего для 
анализа высотного распределения озона над северным полуш а
рием были привлечены данные 20 озонометрических станций,

Таблица 2.6

2.2.2. Озон, углекислый газ и малые газовые составляющие атмосферы

Озонометрические станции, данные которых использованы для расчета 
статистических характеристик вертикальной структуры поля 

атмосферного озона

Станция
Координаты

Период осредне Число

Широта Долгота
ния, годы наблюдений

Полярная зона (60—90° с. Ш.)

1. Резольют 11 75® с. ш. 1 95*̂  3. д. 1 1974-1983 I 

Умеренная зона (40—60°)

1 181

2. Черчилл 59® с. ш. 9 4 “ 3. д. 1973—1983 252
3. Эдмонтон 54° с. ш. 113“ 3. д. 1970—1983 440
4. Гус-Бей 53® с. ш. 6 0 “ 3. д. 1963—1983 526
5. Берлин 52® с. ш. 13“ в. д. 1966-1973 228
6. Линденберг 52® с. ш. 14“ в. д. 1975-1984 399
7. Хоэнпейссенберг 48® с. ш. 11“ в. д. 1966-1984 1002
8. Пайерн 47® с. ш. 7“ в. д. 1968-1982 504
9. Саппоро 43® с. ш. 141“ в. д. 1968—1983 130

Субтропическая зона (25—40° с. ш.)

10. Каглиари 39® с. ш. 9 “ в. д. 1968-1976 248
11. Стерлинг 39® с. ш. 7 7 “ 3. д. 1963—1966 98
12. 0. Уоллопс 38® с. ш. 7 5 “ 3. д. 1968—1983 230
13. Татено 36® с. ш. 140“ в. д. 1968—1983 209
14. Кагосима 32® с. ш. 131“ в. д. 1968-1983 183
15. Нью-Дели 29® с. ш. 7 7 “ в. д. 1969—1976 196

Тропическая зона (0—25* с. ш.)

16. Пуна 19® с. ш. 74“ в. д. 1969—1976 168
17. Тривандрум 8® с. ш. 7 7 “ в. д. 1969—1976 149
18. Хило 0. 20® с. ш. 155“ 3. д. 1964—1965 28
19. Кантон 0. 3® ю. ш. 171“ 3. д. 1965-1966 42
20. Наталь 6® ю. ш. 3 5 “ 3. д. 1979 1983 141
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выбранных с учетом объема статистических выборок, достаточного  
для оценки климатических показателей (табл. 2 .6).

Статистические совокупности данных по атмосферному озону  
включают в себя вертикальные профили Рз{р),  построенные, как 
и в случае с температурой, по данным тех ж е 26 информативных 
уровней атмосферы (см. п. 2.2.1) и уровня 70 гПа ( ~ 1 8  км ), рас
положенного в области максимального содерж ания озона.

Д ля увеличения разреш ения озонометрических наблюдений по  
высоте была проведена предварительная интерполяция индиви
дуальных значений парциального давления озона с главных (стан
дартны х) изобарических поверхностей и уровней особых точек на 
промежуточные уровни атмосферы.

Подчеркнем, что в отличие от температуры и влажности для  
расчета климатических показателей озона использован только  
независимый статистический материал, поскольку многолетние 
ряды наблюдений за озоном , характеризую щ ие его высотное р ас
пределение в различные сезоны года, сформированы главным обр а
зом из реализаций, отстоящ их друг от друга более чем на 2—  
3 суток. О бщ ее число вертикальных профилей озона для каж дой  
станции в основном не менее 60— 70, т. е. больше минимально д о 
пустимого числа наблюдений, которое необходим о для надеж ной  
оценки различных статистических моментов. П равда, для некото
рых озонометрических станций (например, Ф ербенкса, Хило и 
Дантона), отличающихся определенным своеобразием  высотного  

распределения озона, общ ее число имеющихся реализаций в от
дельные сезоны, заметно меньше допустимого минимума. В этих  
случаях климатические показатели озона оценивались по годовым  
совокупностям, без учета сезонных изменений.

И змерения высотных профилей содерж ания углекислого газа  
и малых газовых составляющ их атмосферы (С Н 4 , С О , N2O , N 0 , 
N O 2) д о  последнего времени носили эпизодический характер. 
Только в последние годы проведено значительное количество спе
циальных исследований указанны х газовых составляющ их атмо
сферного воздуха в тропосфере и стратосфере. Результаты  этих  
исследований были использованы нами в качестве исходного м а
териала для расчета статистических характеристик распределе
ния малых газовых примесей.

Предварительный анализ использованного материала показал, 
что, если на отдельных уровнях атмосферы (они взяты через  
1 км) число измерений содерж ания сверхмалых примесей м ож ет  
быть ограниченным (не более 10 наблю дений), то на всех осталь
ных высотах оно является вполне достаточным для получения  
статистически надежны х оценок, по крайней мере, первых двух; 
моментов распределения (средних величин и дисперсий). Это под
тверж даю т и данны е табл. 2.7, в которой для различных высот и  
широтных зон северного полушария приводится число специаль
ных измерений содерж ания углекислого газа и других сверхмалых  
газовых составляющ их атмосферного воздуха (СО, С Н 4 , N2O , N O  
и N O 2 ).
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Таблица 2.7
Число высотных наблюдений содержания МГС в различных широтных зонах.

2.3. Принципы и результаты отбора наиболее информативных 
уровней атмосферы с целью оптимального описания 

вертикальной структуры метеорологических полей

Известно, что многолетняя структура метеорологических полей 
формируется в основном под воздействием макропроцессов, свя
занных с атмосферными образованиями синоптического и глобаль
ного масш таба, порядка сотен и более километров. В этой об л а 
сти масштабов условия однородности и изотропности поля выпол
няются лишь приближенно и к тому ж е только в горизонтальном  
направлении. П оэтому адекватное описание такого поля в верти
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кальном направлении с помощью данных лишь стандартных изо
барических поверхностей, которые наиболее часто используются  
в аэроклиматических обобщ ениях (см., например, [9, 16, 40, 4 7 ]), 
не представляется возможным, особенно в нижней тропосфере и 
в слое колебания тропопаузы. Это подтверж дается и результатами  
космических экспериментов по термическому зондированию атм о
сферы, показавшими, что 12— 13-уровенные модели, построенные 
на основе информации лишь одних главных изобарических поверх
ностей, не позволяют достаточно надеж но восстановить профиль 
температуры на нижних уровнях тропосферы и вблизи тропопа
узы (здесь ошибка восстановления температуры составляет около  
3— 5°С  [22]).

В связи с этим встал вопрос о получении оптимальной си
стемы опорных уровней атмосферы, которая, с одной стороны, 
позволяла бы обеспечить необходим ое разреш ение данных по вы
соте, а с другой стороны, давала бы возмож ность адекватного  
описания (по крайней мере, с погрешностью, не превышающей 
ошибки измерения) вертикального профиля метеорологической  
величины не только на этих уровнях, но и во всем рассматривае
мом слое.

Этот вопрос реш ался в настоящ ем исследовании, поскольку 
для этого имелась соответствующ ая информация (средние про
фили и автокорреляционные матрицы большого порядка) и усл о
вия для ее оптимального преобразования, так как вариации тер
модинамических параметров на различных уровнях атмосферы  
сущ ественно коррелированы м еж ду собой и, следовательно, число 
их независимых значений на разны х высотах ограничено. Эта осо
бенность в поведении вертикальных корреляционных функций и 
позволяет дать достаточно полную оценку высотного распределе
ния метеорологической величины по данным лишь небольш ого  
числа уровней.

Остановимся коротко на описании общ их принципов и резуль
татов выбора наиболее информативных уровней атмосферы, кото
рый проведен на основе данных о высотном распределении тем 
пературы. Это связано с тем, что из всех исследуемых в работе  
метеорологических величин для температуры были сформированы  
наиболее репрезентативные и однородны е совокупности наблю де
ний, охватывающие наибольший по мощности (от поверхности  
Земли до 10 гП а) слой атмосферы.

Рассмотрим методику получения многомерных статистических  
характеристик, которые были использованы для решения указан
ной задачи.

М ногомерные статистические характеристики, представленные

вектором математических ожиданий |  и ковариационной матрицей  
вертикальной корреляции ||5 ji(P i, pj)\\  45-го порядка, были р ас
считаны по данным индивидуальных профилей температуры, по
лученных с большим разреш ением по высоте (с шагом 25 гПа  
в слое поверхность З ем л и — 100 гПа и с шагом 10 гПа в слое
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400— 10 гП а). Д ля получения совокупностей векторов (профилей) 
большого порядка была проведена линейная тт ер п о л я ц и я  данны х  
температуры с уровней особы х точек и основных изобарических  
поверхностей на промежуточные уровни атмосферы. К последним  
относятся следую щ ие изобарические поверхности: 975, 950, 925, 
900, 875, 825, 800, 775, 750, 725, 675, 650, 625, 600, 575, 550, 525, 
475, 450, 425, 375, 350, 325, 275, 250, 225, 175, 125, 90, 80, 70, 60 
и 40 гПа.

П роцедура такой интерполяции заклю чалась в нахождении  
индивидуальных значений температуры на промежуточных уров
нях с помощью выражения вида

=  +  (2-19)

где —  значение определяемой метеорологической величины на
промежуточном (интерполируемом) уровне; |р „  — значения
той ж е метеорологической величины на нижнем и верхнем уров
нях слоя, в котором находится интерполируемый уровень; рх —  
давление на интерполируемом уровне; pi, рг — давление на ниж 
нем и верхнем уровнях слоя, в котором находится интерполируе
мый уровень.

О пределение температуры на промежуточном уровне tp^ по
данной формуле производилось таким образом , чтобы верхним и 
нижним уровнями слоя, в котором находился этот уровень, были 
либо ближайш ие главные изобарические поверхности, либо бли
жайш ая особая точка и главная изобарическая поверхность, либо  
ближайш ие особые точки. В результате проделанной процедуры  
были получены совокупности значений t для каж дого из 33 уров
ней атмосферы, на которые была проведена интерполяция дан 
ных температуры.

В связи с тем что для большинства используемых станций ис
ходные массивы данных, созданны е во Всесоюзном научно-иссле
довательском институте гидрометеорологической информации —  
Мировом центре данных (В Н И И Г М И — М Ц Д ), не содерж али всего  
комплекса особых точек (в них даю тся сведения только об инвер
сиях и изотерм иях), встал вопрос о точности расчета данных тем 
пературы на промежуточных уровнях атмосферы по ее значениям  
на главных изобарических поверхностях и имеющихся особых то
чек. С этой целью была проведена оценка математических ож и
даний и стандартных отклонений температуры для случая, когда 
информация о температуре на промежуточных уровнях была по
лучена по данным главных изобарических поверхностей и всех 
особых точек, и для случая, когда такая информация была полу
чена по данным тех ж е изобарических поверхностей и только ча
сти особых точек, включающих в себя лишь инверсии и изо- 
термии.

Д л я  такой оценки были использованы материалы радиозондо
вых наблюдений ст. Б елград за  октябрь 1968— 1970 гг. Это
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позволило иметь выборку в 90 случайных реализаций. В отличие 
от других станций аэрологическая станция Белград имела весь 
спектр особых точек, число которых варьирует от 20 до 30 на один  
вертикальный профиль.

Как следует из анализа табл. 2.8, на всех промежуточных 
уровнях тропосферы, где главным образом  встречаются особые

Таблица 2.8
Средние значения и средние квадратические отклонения температуры, 

рассчитанные на промежуточных уровнях с учетом информации всех особых 
точек (t и 0 () или только инверсий и изотермий (t* и 0*), а также стандартные 

ошибки этих статистических параметров

Уровень
интерполяции,

гП а

С р едн и е Д исперсии С тандартны е ошибки

t t* lÂ I
« |Aal

975 16,6 16,8 0,2 5,6 5,6 0 ,0 0,8 0 ,6
950 15,2 15,7 0,5 5,0 5,0 0 ,0 0,7 0 ,5
925 13,7 14,3 0,6 4,5 4,7 0,2 0,6 0 ,4
900 12,2 12,8 0,6 3,9 4,2 0 ,3 0,6 0 ,4
875 10,7 11,2 0,5 3,8 4,2 0 ,4 0 ,5 0 ,4
825 8,4 8,4 0,0 4,1 4,0 0,1 0.6 0 ,4
800 7,0 7,1 0,1 4,0 3,8 0,2 0,6 0 ,4
775 5,4 5,5 0,1 3,9 3,6 0,3 0 ,6 0 ,4
750 4,0 4,1 0,1 3,6 3,5 0,1 0,5 0,4
725 2,3 2,3 0,0 3,6 3,5 0,1 0,5 0 ,4
675 —1,0 —0,9 0,1 3,4 3,3 0,1 0 ,5 0 ,3
650 —2,8 - 2 , 7 0,1 3,0 3,2 0,2 0 ,4 0,3
625 —4,4 - 4 , 6 0,2 3,2 3,1 0,1 0 ,5 0 ,3
600 —6,3 - 6 , 5 0,2 3,0 3,0 0 ,0 0 ,4 0 ,3
575 —8,2 - 8 , 3 0,1 2,5 2,5 0 ,0 0,4 0,2
550 —10,4 —10,6 0,2 2,5 2,5 0 ,0 0,4 0,2
525 —12,8 —12,9 0,1 2,6 2,6 0 ,0 0 ,4 0,3
475 —18,0 —18,1 0,1 2,6 2,6 0 ,0 0,4 0,3
450 —20,9 —21,0 0,1 2,6 2,6 0,0 0,4 0,3
425 —24,3 —24,2 0,1 2,6 2,6 0 ,0 0,4 0,3
375 —30,9 —30,9 0,0 2,4 2,4 0 ,0 0,3 0,2
350 - 3 4 ,8 —34,7 0,1 2,3 2,3 0 ,0 0,3 0,3
325 —38,9 - 3 8 ,8 0,1 2,2 2,1 0,1 0,3 0,2
275 - 4 7 ,3 - 4 7 ,3 0,0 2,0 1,9 0,1 0,3 0,2
250 - 5 1 ,3 —51,3 0,3 2,7 2,6 0,1 0 ,4 0 ,3
225 - 5 5 ,8 - 5 5 ,4 0,4 3,6 3,8 0,2 0,5 0 ,4

точки, расхож дения м еж ду величинами t и at, рассчитанными по 
данным температуры, определенным с учетом информации о ней 
на уровнях всех особых точек или только части их, являются не
существенными и не превышают стандартных ошибок. Д ействи
тельно, абсолютные значения разностей A f | =  | i  — t*] и |А<т| =  
=  I сгг — о* 1 варьируют соответственно от 0,0 до 0,7 °С и от 0,0 до  

0 ,4 '̂ С, а стандартные ошибки исследуемы х статистик изменяются 
в пределах 0 ,3— 0,8 °С для t и 0,2— 0,6 °С для Ot.

Все это говорит о том, что точность интерполяции тем пера
туры с главных изобарических поверхностей и только части осо-
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бых точек (инверсий и изотермий) на промежуточные уровни ат
мосферы является со статистической точки зрения вполне доп у
стимой. И, следовательно, данные на нестандартных уровнях, 
полученные подобным образом , могут быть использованы без вся
ких ограничений для расчета моментов первого и второго по
рядков.

Д ля оптимального выбора наиболее информативных уровней  
атмосферы использован метод многомерного регрессионного пред
сказания [24, 26], в основу которого положено уравнение м нож е
ственной линейной регрессии вида

Г =  г Ч  Е  (2.20>

где V, Р и — индивидуальные и средние значения /-го пре-
диктанта и Л-го предиктора, а — коэффициент регрессии 1-го

предиктанта на А-й предиктор при 1 ^ 1  f и h ^ I f  (здесь If =  {hu  
Ы, hf) представляет собой некоторое подмнож ество /-ком по
нент из общ его числа ^-компонент вектора

При этом для оценки качества прогноза V брался критерий

отражаю щ ий суммарное превышение дисперсий локальных ош ибок  
прогноза над заданным уровнем дисперсии ошибок измерения  
температуры е^^(/).

Поскольку система опорных уровней долж на обеспечивать вы
сокую точность предсказания высотного профиля температуры  
для различных районов и сезонов, исходная статистическая ин
формация (средние профили и ковариационные матрицы 45-го по
р ядка), полученная по данным 17 аэрологических станций (их 
координаты приведены в [24, 26 ]), была объединена. П оэтому при 
выборе системы опорных уровней регрессионным методом исполь
зовались не отдельные матрицы IIŜ ÎI, а некоторая полная матрица
IIŜ q'̂ II, элементы которой оценивались с помощью выражения

Sq - 4 - S  t  (2-22)
1 =  1 \ i = \  i =  \ j  =  \ /

где — ковариации температуры, рассчитанные по данным вы
борки /, взятой для какой-либо станции и месяца; и —
средние значения температуры на уровнях / и h, определенные по 
данным той ж е выборки; п — число статистических параметров,, 
взятых для расчета полной матрицы ||S'*||.

В результате проведенных численных экспериментов установ
лено (табл. 2 .9 ), что, если ряд уровней атмосферы, а именно, 
стандартных, зафиксирован заранее, то наилучшее в среднем, т. е.
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Таблица 2.9

Средние квадратические отклонения температуры ((Tq̂ ), полученные по данным 
полной ковариационной матрицы, средние квадратические ошибки 

авторегрессионного предсказания температурного профиля с помощью системы 
предикторов из 12 стандартных и 13 дополнительных уровней или только

из 12 стандартных уровней (а^^), а также погрешности измерений 
температуры (ео)

Уровень,
гПа £о

Уровень,
гПа а Г < £о

Земля 14,3 0,0 0,0 0 ,4 400 9,2 0,0 0,0 0 ,8
975 13,6 0,0 2,0 375 8,8 0,6 0,6
950 13,0 0 ,0 2,2 350 8 ,4 0,7 0,8
925 12,5 0,0 2,1 325 7,9 0,7 0,7
900 12,0 0,0 1.9
875 11,6 0 ,0 1.4 300 7,3 0 ,0 0,0 0,9

275 6,8 0,8 1.4
850 11,3 0 ,0 0,0 0 ,5 250 6,7 0,0 2,5
825 10,9 0,0 1.4 225 7 ,2 0,0 2,3
800 10,6 0,0 1,8 200 7,5 0,0 0 ,0
775 10,3 0,4 1.6 175 7,2 0,0 1,2
750 10,2 0 ,0 1.4 150 6,8 0 ,0 0,0
725 10,0 0,4 0,9 125 7,0 0,7 0,7

100 7,4 0,0 0,0
700 10,0 0,0 0 ,0 0,6
675 10,0 0,4 1.4 90 7,7 0,6 0,7 1,0
650 10,0 0,0 1.3 80 8,0 0,9 0,9
625 10,0 0,5 1.3 70 8 ,4 0 ,9 0,9
600 9,9 0,0 1.2 60 8,9 0,8 0,8
575 9,9 0,5 1.0 50 9,5 0,0 0,0
550 9,9 0,6 0.8

40 10,1 0,7 0,8 1,1
525 9,8 0 ,4 0 ,5 0,7 30 10,9 0,0 0,0 1,2
500 9,8 0,0 0,0 20 12,2 0,0 0,0 1,5
475 9,7 0,5 0,5
450 9,5 0,6 0,7
425 9,4 0,4 0,4

П О  всем исключенным уровням, описание температурного профиля 
обеспечивается при использовании 13 дополнительных уровней: 
975, 950, 925, 900, 875, 825, 800, 750, 650, 600, 250, 225 и 175 гПа. 
При этом погрешность такого описания нигде не превышает
средней квадратической ошибки измерения температуры радио
зондом 8о. (П оследняя заимствована нами из работы [12]). В то 
ж е время погрешность представления профиля температуры по 
данным только одних стандартных изобарических поверхностей  

хотя и значительно меньше полного среднего квадратического
отклонения все ж е довольно велика, особенно в нижней тро
посфере и в слое колебания тропопаузы (здесь , 2 ,5 °С ),
и сущ ественно превышает величину ео.
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в  заключение заметим, что погрешность определенная по 
данным полной ковариационной матрицы температуры ||5''‘||, дол 
жна рассматриваться как средняя (по сезонам и географическим  
районам) ошибка представления профиля t (pk)  по выбранной си
стеме уровней. Однако, как показала дополнительная проверка 
на независимом материале, величина 0 " мало изменяется и при 
использовании ковариационных матриц отдельных станций, при
чем оптимальная система предикторов в этом случае остается той 
ж е, что и в случае с полной матрицей.

Действительно, оценка точности аппроксимации температур
ного профиля, проведенная методом регрессионного предсказания  
для ст. Белград, показала, что, как и в общ ем случае, наилучшее 
качество представления высотного профиля t{pk)  в слое поверх
ность Земли — 10 гПа (с погрешностью, не превышающей ошибки 
измерения) обеспечивается той ж е системой 26 опорных уровней  
атмосферы, из которых 13 являются дополнительными.

П оэтому для оценки вертикальной структуры полей тем пера
туры (а такж е влажности воздуха и озона) были взяты статисти
ческие параметры небольшой размерности, но достаточной точно
сти. Совокупность таких параметров позволила не только сохр а
нить адекватность описания ими высотного распределения иссле
дуем ы х метеорологических величин, но и сущ ественно сократить 
объем  используемого статистического материала.

2.4. Оценка временной устойчивости и репрезентативности  
статистических характеристик, рассчитанных по данным  

ограниченных выборок

М алые стандартные погрешности расчета статистических х а 
рактеристик по данным ограниченных выборок ещ е не позволяют 
судить о репрезентативности используемого периода наблюдений, 
так как при анализе этих выборок довольно четко обнаруж ива
ются заметные колебания значений рассматриваемой метеороло
гической величины от года к году или от некоторого периода лет 
к другому периоду.

Такие колебания, происходящ ие на фоне многолетних измене
ний реж има атмосферы, могут быть обусловлены, в частности, 
как физическими причинами, например, изменением от года к году  
интенсивности атмосферной циркуляции, межгодовыми колеба
ниями притока солнечной радиации и т. п., так и причинами чи
сто технического характера, а именно, заменой одного типа при
бора другим, изменением методики обработки наблюдений, зам е
ной одних значений поправок другими и т. д.

Все это не может не сказаться на статистических характери
стиках (в первую очередь, первых и вторых моментов) физических  
параметров атмосферы, рассчитанных за разные годы или неболь
шие по продолжительности периоды лет. Однако при оценке по 
данным наблюдений за достаточно длительный период осреднения  
те ж е характеристики будут более устойчивы, причем, чем больше
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по продолжительности используемый период, тем устойчивее р ас
сматриваемые климатические показатели. П одобная законом ер
ность имеет очень важ ное значение для решения вопроса о воз
можности экстраполяции статистических характеристик м етеоро
логических полей, определенных по данным наблюдений за какой- 
либо период, на последующ ие годы.

В ряде работ [10, 11, 53] показано, что для экстраполяции  
средней температуры у поверхности Земли на 1— 2 года вперед  
оптимальным периодом осреднения является период 20— 25 лет, 
а для экстраполяции того ж е статистического параметра на бли
жайш ие 15— 20 лет необходим период осреднения порядка пятиде
сятилетия. Соверш енно ясно, что для данных радиозондирования  
получение подобных по длительности рядов наблюдений не пред
ставляется реальным. П оэтом у в [34, 47, 65] проведена оценка воз
можных расхож дений средних и стандартных отклонений геопотен
циала, температуры и других метеорологических величин, получен
ных за различные периоды осреднения. Так, в [47] показано, что 
среднемесячные значения и стандартные отклонения температуры, 
рассчитанные по данным аэрологических наблюдений за два раз
личных периода (1950— 1956 и 1950— 1963 гг.), отличаются друг 
от друга несущественно и, следовательно, взятые периоды вполне 
репрезентативны, а полученные по ним значения средней тем пера
туры могут служить климатической нормой на ближайш ие не
сколько лет.

Рассматриваемы е векторы средних значений температуры по
лучены по данным 12-летних рядов наблюдений и, следовательно, 
они могут быть использованы в качестве климатической нормы. 
Что ж е касается изменчивости температуры, выраженной средним  
квадратическим отклонением, то для получения устойчивых во 
времени значений, по мнению автора [47], достаточно иметь пе
риод осреднения 7 лет. Однако последний вывод требует ещ е д о 
полнительных исследований.

О пределение необходимого периода осреднения (с точки зр е
ния его репрезентативности) в работе [47] дано лишь качественно 
и на примере только данных температуры, поэтому целесооб
разно провести такж е и количественную оценку (с помощью ка
кого-либо статистического критерия) временной устойчивости по
лучаемых климатических показателей, причем для всего ком
плекса исследуемы х физических величин (температуры, влажности  
воздуха и озо н а ). Одним из методов решения этой задачи может  
быть метод определения значимости расхож дения средних вели
чин и дисперсий, рассчитанных по двум независимым выборкам, 
входящим в некоторую генеральную совокупность, при условии их 
стационарности. (Временные ряды стационарны в том смысле, что 
элементы каж дого из них, рассматриваемы е как случайные вели
чины, имеют одинаковые математические ож идания и дисперсии, 
хотя, может быть, и меняющиеся от одного ряда к другому [33]).

Поскольку ряды радиозондовы х наблюдений (в отличие от о зо 
нометрических) являются более однородными и содерж ат сущ ест
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венно больш ее число реализаций, они более пригодны для оценки 
репрезентативности взятого периода осреднения. П оэтому основ
ная оценка временной устойчивости получаемых статистических 
характеристик будет проведена главным образом  на примере д а н 
ных температуры и влажности воздуха.

И сходя из предположения стационарности, разобьем десяти
летний ряд радиозондовы х наблюдений (1961 — 1970 гг.) на две 
независимые пятилетние выборки (1961 — 1965 и 1966— 1970 гг.) 
и оценим значимость расхож дения средних величин и дисперсий, 
полученных для каж дой из выборок, с помощью критериев ts и 
Г„ (табл. 2 .10).

Таблица 2.10
Средние значения температуры / °С и относительной влажности и % и их 
дисперсии (а^), рассчитанные для станций: Калининград (1), Одесса (2), 

Ашхабад (3), Якутск (4) и Владивосток (5) за периоды 1961—1965 
и 1966—1970 гг. и критерии значимости ts и Тц

tK 1961-1965 1966-1970

T s

1961-1965 1966--1970

t s
а
з:

б t i 4 Wi ~йг 4

Январь 
850 гПа

1 - 4 , 6 30,2 - 4 , 4 27,1 0,3 1,12 76 441 77 440 0,4 1,10
2 —7,5 51,8 —6,3 45,0 1,3 1,15 64 625 66 576 0,6 1,08
3 - 7 , 8 41,1 —7,6 43,6 0,2 1,06 51 676 50 676 0,3 1,00
4 —24,2 33,6 - 2 5 ,1 32,5 1,2 1,03 73 81 75 72 1.8 1,07
5 —16,7 37,2 —17,9 41,0 1,4 1,10 61 225 63 256 1.2 1.14

100 гПа
1 —57,7 21,2 - 5 7 ,2 18,5 0,9 1,15 43 256 43 225 — 1.14
2 —57,0 15,2 —56,3 12,3 1,4 1,23 43 361 41 289 0,9 1,25
3 —59,0 8,4 —59.2 10,2 0,5 1.21 39 256 37 225 1,0 1,14
4 —54,5 38,5 —54,8 32,5 0,4 1,18 49 196 51 169 1,2 1,16
5 —51,0 10,8 —51,3 11,6 0,7 1,07 34 121 36 144 1.4 1,19

1 12,3
2 12,5
3 22,0
4 11,3
5 15,3

1
2
3
4
5

-48,7
- 5 5 ,3
- 6 8 ,7
—48,5
- 6 0 ,4

Июль 
850 гПа

7,3 12,0 7,8 0,8 1,07 74 289 74 256 — 1.17
9,0 12,8 9,6 0 ,8 1,07 67 169 66 144 0,6 1,17

15,2 21,8 13,7 0 ,4 1.11 33 256 33 225 — 1.14
22,0 10,8 21,2 0,8 1,04 61 324 62 324 0,4 1,00

8,4 14,6 10,9 1,8 1,29 76 225 79 256 1,5 1.14

100 гПа
7,8 —49,0 7,3 0,8 1,07 37 144 37 144 — 1,00
9,6 - 5 5 ,0 10,2 0,7 1,06 31 100 32 100 0,8 1,00
7,3 —68,5 8,4 0,6 1,15 13 64 14 64 1.0 1,00
4,9 —48,2 5,3 1,0 1,08 35 169 35 169 1,00

14,4 —59,8 15,2 1,2 1,06 43 256 42 256 0,5 1,00
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сравн ен ие критерия Гн с его критическим значением F i - p { n u  
пг), взятым при 5-процентном уровне значимости и т  =  П 2=120, 
показывает, что его значение во всех случаях (независимо от фи
зического параметра) меньше критического значения, равного 1,39. 
Критерий ts такж е во всех случаях меньше критического значения 
t s {P ,  k ) ,  определенного при том ж е уровне значимости и числе 
степеней ч:вободы k =  ni +  ti2 —  2 = 2 3 8 .

Следовательно, как дисперсии, так и математические о ж и д а 
ния температуры и влажности, оценка которых проведена по двум  
независимым выборкам, различаются друг от друга несущ ественно  
и случайно. П оэтом у можно с достаточной достоверностью утвер
ж дать, что крупномасш табные процессы, имевшие место в атмо
сфере в рассматриваемый десятилетний период (с 1961 по 1970 г .), 
были близки к стационарным. Если предположить, что эти про
цессы останутся стационарными и в будущ ем (такое предполо
ж ение вполне допустим о), то статистические параметры тем пера
туры и влажности, которые используются в настоящ ей работе, 
могут быть приняты в первом приближении в качестве некоторой  
климатической нормы и на последующ ие годы. П о мере накопле
ния исходных данных эти параметры могут быть уточнены.

В отличие от температуры и влажности многолетние выборки 
наблюдений за озоном являются менее однородными. Это не поз
волило нам разбить ряды озонометрических наблюдений (ни на 
одной из имевшихся станций) на две независимые выборки оди
наковой длины и объема. П оэтом у для оценки временной устой
чивости климатических показателей озона был выбран несколько 
иной методический подход. Вначале из всех имевшихся в нашем  
распоряжении станций была отобрана станция с наибольшим (по 
объем у) рядом озонометрических наблюдений —  ст. Пайерн  
(47° с. ш., 7° в. д .) .  Н а основе данны х этой станции были сф ор
мированы две независимые выборки объемом т  =  П 2=150, описы
вающие состояние высотного поля озона в 1968— 1970 и 1971—  
1975 гг. соответственно. Они были взяты для приближенной  
оценки репрезентативности периода наблюдений, охватывающ его  
1 9 6 4 -1 9 8 3  гг.

Сравнение критерия ts  с его критическим значением, равным 
1,98 при вероятности Р  =  0,95 и числе степеней свободы A =  ni-t- 
+  П2 —  2 = 2 9 8 ,  показывает, что средние профили озона, рассчитан
ные по двум независимым выборкам за 1968— 1970 гг. и 1971 —  
1975 гг., в основном статистически неразличимы (табл. 2 .11). 
Лишь на уровне 30 гПа ( -~ 2 4  км ), который находится в слое  
максимального содерж ания озона, могут наблюдаться значимые 
расхож дения средних. Однако при 1 %-ном уровне значимости, 
когда Р = 0 ,9 9  и is {Р, к)  = 2 , 6 2 ,  значения Pz, полученные по двум  
выборкам, отличаются друг от друга уж е незначимо и случайно. 
Д исперсии, вычисленные по данным за 1968— 1970 и 1971— 1975 гг. 
(см. табл. 2 .1 1 ), различаются м еж ду собой незначимо во всем  
рассматриваемом слое атмосферы от земли до уровня 10 гПа  
( ~ 3 1  км ).
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Средние значения парциального давления озона (Рз*Ю^ мПа) и дисперсии 
(Ор *10  ̂ мПа) и критерии значимости ts и Та

Таблица 2.11

Уровень,
гП а

1968-1970 гг. 1971-1975 гг.

is
^3 '"з

Земля 32,8 182,3 36,0 213,2 1,9 1,17
700 29,1 75,7 31,0 64,0 1,9 1,18
500 23,6 54,8 24,8 49,0 1,4 1,12
300 19,3 166,4 21,5 204,5 1,4 1,23
200 45,4 1281,6 47,3 1281,6 0,4 1,00
150 59,0 1456,1 59,3 1253,2 0,1 1,16
100 80,1 1814,8 77,9 1388,8 0,5 1,30
70 114,7 1190,3 118,3 1089,0 0 ,9 1,09
50 139,3 789,6 146,0 998,6 1,9 1,25
30 142,0 249,6 147,0 328,6 2,4 1,31
20 118,0 134,6 119,5 174,2 0 ,4 1,29
10 71,5 170,9 68,0 130,0 1,8 1,31

Таким образом , можно с достаточной достоверностью  утвер
ж дать, что атмосферные процессы, обусловливаю щ ие долговре
менные изменения концентрации озона в земной атмосфере, были 
в рассматриваемый период (1968— 1975 гг.) близкими к стацио
нарным. И если предположить, что эти процессы являлись стацио
нарными во всем рассматриваемом периоде с 1964 по 1983 г. (это  
косвенно подтверж дается исследованиями Д обсона [51], который 
пришел к выводу о «долговременном постоянстве» озона в О кс
форде, начиная с 1951 г.) и останутся стационарными в будущ ем, 
то статистические характеристики озона, полученные по наблю 
дениям 1964— 1983 гг., могут быть приняты в первом приближ е
нии в качестве климатической нормы на ближайш ие годы.

2.5. О применимости спутниковых данных для анализа  
статистической структуры поля температуры

Основным методом определения точности термического зонди
рования атмосферы является сравнение данных этого зондирова
ния с результатами прямых измерений ближайш ей аэрологиче
ской станции. Однако в силу отличия спутниковых данных от дан 
ных прямых радиозондовы х измерений (сглаж енного характера, 
меньшего пространственного разреш ения, корреляции ошибок 
и т. п. [5, 27]), а такж е их пространственно-временной рассогла
сованности, такие сравнения не могут давать точной оценки каче
ства термического зондирования. Авторы [27, 50, 69] считают, что 
в настоящ ее время предел точности сопоставления прямых и кос
венных методов определения температуры близок к 1— 2 К.
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Несмотря на отмеченные недостатки, указанный метод до сих 
пор широко используется для оценки точности результатов спут
никового зондирования (правда, применительно только к задаче  
численного анализа метеорологических полей). П оэтому для ре
шения вопроса о ценности данных этого зондирования в аэрокли
матических обобщ ениях целесообразно провести дополнительно  
такж е сравнение статистических характеристик (например, ср ед
них значений и дисперсий) температуры, рассчитанных на основе 
спутниковых и прямых радиозондовы х измерений. О получаемых 
при этом расхож дениях можно судить, например, по табл. 2.12 и 
2.13, где для четырех типичных районов М ирового океана приве
дены средние значения и стандартные отклонения температуры,

Таблица 2.12

Средние значения температуры, рассчитанные по данным радиозондовых 
измерений (/) и данным ИСЗ НОАА (/2), их абсолютные разности (А^ 

и критерии ts для четырех типичных районов Мирового океана

Уровень,
гПа

П ара
метр

Январь Июль

Номер квадрата Номер квадрата

1 2 3 4 1 2 3 4

850 h - 3 , 8 - 3 , 5 7,0 16,5 8,0 16,3 12,1 17,0

h - 5 , 8 4,0 8,8 18,2 9,6 17,1 13,4 17,0
м 2,0 0,5 1,8 1,7 1,6 0,8 1,3 0,0

3,27 1,04 4,28 5,67 4,01 2,96 6,49 0,00

500 h —28,3 - 1 6 ,7 - 1 5 ,4 - 5 , 2 — 13,7 - 7 , 5 - 8 , 9 - 5 , 5

h - 2 9 ,1 - 1 7 ,8 - 1 5 ,0 - 4 , 3 - 1 3 ,7 - 7 , 2 - 9 , 4 - 5 , 2
м 0,8 1,1 0,4 0,9 0,0 0,3 0,5 0,3

1,09 2,11 0,91 5,31 0,00 1,77 2,50 1,77

300 h 49,4 - 3 8 ,0 - 4 2 ,3 —31,7 - 3 9 ,2 —33,1 —36,8 - 3 3 ,4
h - 4 9 ,4 —37,3 - 4 1 ,8 - 3 0 ,7 —39,3 - 3 3 ,2 - 3 6 ,2 - 3 2 ,8
Д? 0,0 0,7 0,5 1,0 0,1 0,1 0,6 0,6

0,00 1,35 1,28 5,87 0,20 0,45 2,38 2,85

100 h —52,2 - 6 4 ,7 —66,4 —80,0 - 5 5 ,3 - 6 7 ,8 - 6 5 ,5 —76,1

h - 5 1 ,3 - 6 5 ,2 - 6 5 ,2 —79,7 - 5 4 ,9 - 6 8 ,8 - 6 5 ,8 —76,0
AI 0,9 0,5 1,2 0,3 0,4 1,0 0,3 0,1

1,96 0,75 1,88 0,81 0,83 2,56 0,59 0,28

30 h - 4 9 ,6 -5 5 ,1 - 5 7 ,1 - 5 6 ,7 - 4 8 ,2 - 5 1 ,4 - 5 1 ,5 - 5 3 ,4

h —48,3 - 5 4 ,4 - 5 6 ,9 - 5 7 ,3 - 4 7 ,6 —52,1 -5 2 ,1 - 5 4 ,0
1,3 0,7 0,2 0,6 0,6 0,7 0,6 0,6

h 1,95 1,49 0,48 1,67 1,54 2,49 2,50 2,31
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Средние квадратические отклонения температуры С̂ С), полученные по данным 
радиозондовых измерений (a i)  и данным ИСЗ НОАА (аг), их абсолютные 
разности (Аа) и значения критерия значимости Гн для четырех типичных 

районов Мирового океана

Таблица 2.13

Уровень,
гПа

850

500

300

100

30

П ара
метр

01
02 
Аа 
Т'н

01
02 
Аа 

Ти

01
02 
Аа 

Тп

01
02 
Аа 
Т'н

01
02 
Аа 

Тп

Январь

Номер квадрата

4.7
4.9 
0,2
1.09

6,0
5.8 
0,2
1.07

4.9
4.2 
0,7 
1,36

2.8
3.3 
0,5  
1,39

4,5
4.4 
0,1
1.05

3,9
3.8 
0,1
1.08

3.8
4.2 
0 ,4  
1,22

3.9
4.2 
0,3 
1,16

4.0
4.7 
0,7 
1,38

3.1
3.2 
0,1
1.07

3.0
3.4  
0 ,4  
1,28

4.0
3.4  
0,6 
1,39

3.5
3.0 
0,5  
1,36

4.2
4.3 
0,1
1.05

3.0
2.6 
0,4  
1,33

2.3
2.4 
0,1 
1,09

1.5
1.3 
0,2
1.33

1.5
1.3 
0,2
1.33

2.4
2.5 
0,1 
1,08

2.6 
2,2 
0,4  
1,39

Июль

Номер квадрата

1

2,9
3.3 
0 ,4  
1,30

4.0
3.4 
0,6 
1,39

4.2 
3,8 
0,4 
1,22

3.2
3.2 
0,0
1.00

2.4 
2,7 
0,3 
1,26

2,2
2,1
0,1
1,10

1,2
1.4 
0,2
1.36

1,8
1.7 
0,1 
1,12

2.4
2.8 
0,4
1.36

1,7
2,0
0,3
1,38

2.5 
2,3 
0,2  
1,18

2,1
1,8
0,3
1,36

1,9
1.6 
0,3 
1,41

3,2
3.6 
0 ,4  
1,26

1.7 
1,5 
0,2 
1,28

0,9
1,0
0,1
1,23

1,2
1.4 
0,2  
1,36

1,7
1.9 
0,2 
1,25

2,6
2.4  
0,2  
1,18

1.9 
1,6 
0,3 
1,41

заимствованные из [2.3] и вычисленные нами по данным спутнико
вых измерений с И С З НОАА в 1973— 1977 гг. При этом океани
ческие районы представлены пятиградусными квадратами: 1) 45—  
50° с. ш., 175— 180° в. д.; 2) 30— 35° с. ш., 160— 165° в. д.;
3) 30— 35° с. ш., 135— 140° з. д.; 4) 10— 15° с. ш., 160— 165° в. д. 
Они характеризую тся различными физико-географическими усл о
виями, максимально возможным числом спутниковых измерений  
и наличием в каж дом из них наземной аэрологической станции  
или судна погоды, данные которых использованы в [2, 3] при кли
матическом анализе поля температуры. Лишь в квадрате 1, рас
положенном на самом севере Тихого океана вблизи области
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активного циклогенеза и наиболее обеспеченном спутниковой ин
формацией, нет наземных станций и анализ поля температуры  
здесь проведен по данным только ближайш их прибрежных пунктов 
аэрологического зондирования.

Д л я  решения вопроса о случайном или неслучайном (значи
мом) расхож дении средних значений температуры, вычисленных 
по двум различным выборкам измерений (спутниковых и радио
зондовы х), воспользуемся, как и ранее, критерием /«, определяе
мым из выражения (2 .14). Абсолютные величины этого критерия 
для П1 =  300 (в тропосф ере), n i = 1 0 0  (в стратосфере) и ^2 = 8 0  (во 
всем рассматриваемом слое) приведены в табл. 2 . 1 2 . Д ля вероят
ности 0,95 и 0,99, которая использована нами для сравнения ср ед
них и значений к, критическое значение функции t s{P ,  k)  равно  
1,97 и 2,59 соответственно.

Как следует из анализа табл. 2.12, в большинстве случаев, ис
ключая лишь нижнюю тропосферу (уровень 850 гП а), где отмеча
ются максимально индивидуальные разности А/г =  /р/з — /исэ, 
и тропическую зону (квадрат 4 ) , для которой характерна малая  
естественная изменчивость поля температуры, абсолютные вели
чины критерия ts меньше его критического значения k) ,  осо
бенно при вероятности Р =  0,99.

Это означает, что средние профили температуры, определенные 
на основе данных радиозондовы х и спутниковых наблюдений, р а з
личаются в основном несуш^ественно (незначим о), а имеющиеся 
м еж ду ними расхож дения могут быть объяснены лишь случай
ными отклонениями.

Д ля оценки значимости или случайности расхож дения диспер
сий температуры, рассчитанных по данным наблюдений ИСЗ и 
радиозондов, такж е применим критерий Гн (см. табл. 2 .13).

Сравнение критерия Гн с его критическим значением F i- p { n u  
П2 ), взятым при 5 %-ном уровне значимости и /21 =  300 (100) и /22 =  
=  80, показывает, что практически во всех случаях (независимо  
от района и времени года) расчетное значение критерия Ги 
меньше его критического значения, равного 1,39— 1,44.

Следовательно, как и для средних профилей, расхож дения ме
ж ду  дисперсиями температуры, рассчитанными по данным двух  
разных методов зондирования, можно считать такж е случайными 
и несущественными, причем величина этих расхож дений является 
со статистической точки зрения ещ е менее значимой.

Все это говорит о том, что климатические показатели (в пер
вую очередь, вторые моменты распределения), определенные по 
данным И С З, могут быть с успехом использованы в аэроклимати
ческих разработках и, в частности, при оценке температурного  
режима свободной атмосферы над неосвещенными районами М иро
вого океана.

Этот вывод имеет больш ое практическое значение, так как
о применении результатов спутниковых измерений в практике 
численного анализа и прогноза погоды сущ ествует обш ирная ли
тература (см., например, обзоры в [27, 71], но нет ни одной р а
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боты, где рассматривалось бы применение их к задачам  аэрокли
матологии. А м еж ду тем, это два разных вопроса, поскольку 
в первом случае мы имеем дело с первичными измерениями, со
держащ ими определенные систематические и случайные погреш но
сти, а во втором — с обобщ енными параметрами, на которые эти 
погрешности влияют сущ ественно меньше. Действительно, как 
показано в п. 2.6.3, средние значения не содерж ат случайных оши
бок и изменяются лишь при наличии в исходной информации си
стематических погрешностей, в то время как дисперсии и ковариа
ции искажаются только за счет случайных ошибок.

2.6. Алгоритмы первичной обработки, контроля исходной  
информации и расчета статистических характеристик  

вертикальных профилей метеорологических величин

И сследования статистической структуры аэрологических полей 
базирую тся на данных сетевых наблюдений, объем которых к на
стоящ ему времени значительно возрос.

Так, современные объемы режимных метеорологических д ан 
ных, в том числе и аэрологических, по совокупности цифровой ар
хивной информации составляют несколько десятков миллиардов  
десятичных знаков. К тому ж е ежегодный прирост данных равен 
нескольким миллиардам десятичных знаков [18]. О типичном объ 
еме метеорологической информации, получаемом за сутки только 
от некоторых систем наблюдений в глобальном масш табе, можно  
судить из табл. 2.14.

Таблица 2.14

Типичный объем метеорологических наблюдений 
за сутки [19]

Система наблюдений Информация за 
сутки, • 10® бит

Р ад и о зо нд ы 3 . 1 4
С во б о д н о п л ав аю щ и е  а эр о ст аты 1 ,0 4
С ам о ле тн о е  зонд ирование 0 ,3 2
С о о б щ ен и я  с в о з д у ш н ы х  т р а с с 9 ,6 0
С у д о в ы е  наб лю дения 0 ,7 6
Д в а  п о л я р н ы х  сп у т н и к а 3  959
Ч еты р е ге о ста ц и о н ар н ы х сп у т н и к а 96 8 0 0

Такой объем первичных наблюдений требует разработки спе
циальных методов режимной обработки, уплотнения и преобразо
вания метеорологической информации.

Статистическая обработка массовых метеорологических наблю 
дений как раз и предусматривает решение этой проблемы с по
мощью современных ЭВМ  и различных методов вычислительной
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математики, в том числе и многомерного анализа, получивших 
в настоящ ее время широкое распространение [6, 21, 48, 58]. Н аи
более полно алгоритмы статистической обработки аэрологических  
данных рассмотрены в [7, 9, 20, 21, 25, 28, 30, 36, 47, 64].

2.6.1. Некоторые принципы первичной обработки 
и контроля исходной аэрологической информации

Основным источником аэрологической информации для дан 
ного исследования послужили, как было у ж е сказано, результаты  
радиозондовы х наблюдений, которые регулярно поступают во 
В Н И И Г М И — М Ц Д  и заносятся на перфокарты.^ В настоящ ее 
время сущ ествует несколько массивов перфокарт, содерж ащ их р а
диозондовы е наблюдения на различных уровнях атмосферы.

Д о  недавнего времени аэроклиматическая обработка аэроло
гических наблюдений сводилась в основном к получению стати
стических характеристик пространственно-временной структуры  
атмосферы лишь по данным стандартных изобарических поверх
ностей и не требовала привлечения другой информации. Поскольку  
в нашей работе использован не один массив перфокарт с данными  
радиозондирования, а несколько массивов, содерж ащ их резуль
таты радиозондовы х наблюдений на уровне станции, на стандарт
ных изобарических поверхностях и на уровнях особых точек, 
включая тропопаузу, технологическая схема первичной обработки  
и контроля аэрологической информации была достаточно сложной  
и многоэтапной.

Она предусматривала:
1) последовательный ввод в ЭВМ  отдельных массивов перфо

карт (начиная с наземных данны х) и формирование по имею 
щимся признакам единого массива радиозондовы х наблюдений, 
ранжированных по давлению;

2) разделение массива на месяцы и подготовку многолетних 
хронологически упорядоченных совокупностей;

3) извлечение из массива информации о давлении, тем пера
туре и влажности воздуха;

4) расчет индивидуальных значений точки росы, поскольку 
массив исходных данных содерж ал значения дефицита точки росы 
или относительной влажности;

5) интерполяцию индивидуальных значений температуры и 
точки росы с уровней особых точек и главных изобарических по
верхностей на промежуточные (нестандартные) уровни с помощью  
выражения (2 .19);

6) статистический контроль температуры и точки росы и от
браковку ошибочных наблюдений;

7) расчет индивидуальных значений доли водяного пара с по
мощью выражений (1 .8 ), (2.12) и (2.13);

‘ В последние годы начата перезапись аэрологической информации с пер
фокарт на магнитную ленту.
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8) формирование на магнитных лентах выходного массива 
с данными вертикальных профилей температуры и доли водяного

пара, необходимого для расчета векторов средних значений |  и 
стандартных отклонений 0 |, а такж е корреляционных матриц
WRtliPu P i ) II и WR^iPi’ Pj)ll (здесь I  и ij) — индексы различных ме
теорологических величин).

Остановимся коротко на алгоритме статистического контроля  
исходной информации, который был использован в настоящей ра
боте.

Пусть (где ц =  1. 2 ............... ' m и и =  1, 2, . . . ,  к)  обозначает

какую-либо метеорологическую величину (в нашем случае это
либо температура, либо точка росы ), причем индекс х указы вает  
номер уровня, а ц. —  номер наблюдения в хронологически упоря
доченной последовательности

| ь  12, . . (2.23)

охватывающей I лет наблюдений.
П осле ввода в ЭВМ  исходной аэрологической информации, ее 

преобразования и формирования для каждой метеорологической  
величины (температуры и точки росы) соответствующей последо
вательности производится отбраковка ошибочных значений по 
правилу 4о. Она заклю чается в следующ ем. При каждом фиксиро
ванном X вычисляются среднее арифметическое и среднее квадра
тическое отклонение о последовательности Щ, . . . ,  и бр а
куются те значения метеорологической величины, которые откло
няются от средней более чем 4а  по модулю, т. е. для контроля 
бракованных данных использовался критерий вида

U ? - f | > 4 a ^  (2.24)

В результате подобного контроля отбраковывались главным 
образом , те ошибки, которые были допущены при подготовке м а
териала, передаче его по каналам связи, его перфорации и т. п. 
Таких ошибок, как показал анализ, было не более 1— 3 % .

В окончательном виде информация была сформирована так, 
что на ^-ом уровне имелось пи наблюдений, на к— 1-ом уровне —  
Лк-1  наблюдений и т. д. При этом с целью упрощения программ  
«окна», возникшие из-за браковки данных на уровнях, располо
женных ниже 50 гПа для температуры и ниже 400 гПа для влаж 
ности, ликвидировались путем исключения всех профилей, в кото
рых подобные окна отмечались. Бракованные и небракованные  
наблюдения имели свой индикатор ш, содержащ ийся в памяти  
ЭВМ  вместе с |  и равный 1 (если |  не забраковано) и О, когда |  
забраковано. Использование индикатора брака позволило сущ ест
венно упростить алгоритм вычислений.

Д анны е температуры и точки росы на каждом из уровней k  
были затем взяты для определения индивидуальных значений м ас
совой доли влаги и формирования выходных массивов, которые
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были использованБ! для оценки у ж е упомянутых статистических  
характеристик.

В отличие от температуры и влажности воздуха, первичная 
обработка наблюдений за озоном не включала в себя этапы слия
ния отдельных массивов перфокарт, поскольку в качестве исход
ной информации для ввода в ЭВМ  были взяты предварительно  
проинтерполированные данны е озонометрического зондирования, 
записанны е в виде отдельных файлов на магнитную ленту.

2.6.2. Основные алгоритмы расчета статистических характеристик 
высотного распределения метеорологических величин

Приведенные в п. 2.1 формулы, определяю щ ие характеристики  
статистической структуры метеорологических полей, являются д о 
статочно простыми. Однако при их использовании необходимо  
учитывать особенности взятых статистических совокупностей, по
скольку исходный материал радиозондовы х и озонометрических  
наблюдений характеризуется обычно наличием вертикальных про
филей различной размерности, обусловленной отсутствием данны х  
измерений на верхних уровнях. Кроме того, в используемом мате
риале могут наблюдаться такж е и пропуски в исходных данных. 
Н еучет указанны х особенностей во взятых для расчетов совокуп
ностях может привести к сущ ественному искажению статистиче
ских характеристик и к получению неверных выводов о характере  
высотного распределения метеорологических величин.

П оэтому для расчета статистических характеристик вертикаль
ных профилей температуры, влажности воздуха и озона использо
ван специальный алгоритм, который учитывает неоднородность  
вводимой в ЭВМ  аэрологической информации.

С целью расчета статистических характеристик предварительно 
для каж дого уровня k строился вариационный ряд вида; ^  ^
^  . . .  где п  (за счет отбраковки некоторых ошибочных 
наблю дений). По данным вариационных рядов для каж дой стан
ции (квадрата) и месяца вычислялись:

1) число наблюдений п****

(2.25)
ц=1

где CO»* — индикатор брака, содерж ащ ийся в машине вместе со
значением метеорологической величины | ,  причем

„ I 1 при £,а =7̂  Я, 
coj:=  (2.26)

1.0 при 1ц. =  а,

где —  значение метеорологической величины на к-ом уровне 

fx-й реализации; а  — признак отсутствия информации,
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т

t " ’ — b  1 . 1»’“ ."’

2) вектор средних значений

Г ’ =
| Х = 1

| Х = 1

(2.27)

где и 1'*̂  — среднее и индивидуальное значение метеорологи
ческой величины на уровне к\ пк —  число взятых наблюдений на 
том ж е уровне;

3) вектор средних квадратических отклонений

•’ " ' - л
1Х =  \

Ц = 1

(2.28)

4) нормированные автокорреляционные (или взаимно-корреля
ционные) матрицы

Гп 1̂2 • • . Гхк

nik) _Кц —
Г 21 Г 22 • •

Гкх f‘k2 • • • fkk

(2.29)

Э лем енты  подобны х м атр и ц  (коэф ф ициенты  корреляц и и ) р ассчи 
ты вали сь  по двум  схем ам :

а) при отсутствии пропусков во всем р ассм атр и ваем о м  слое 
атм осф еры  (или до некоторого за р а н е е  зад ан н о го  уровн я)

.(ft) 1 11=1 Гц = -------------Пк (2.30)

В этой схеме используются значения |  и а, рассчитанные при 
n fe= co n st, для всех взятых уровней к. Напомним, что для тем пера
туры воздуха в ек тор ! имеет максимальную размерность к = 2 6 ,  для  
атмосферного озона — ^ = 2 7  и для доли водяного пара — й =  15;
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б) при наличии пропусков на верхних уровнях рассм атривае
мого слоя атмосферы

т

----------4 W ' --------------- ’
т

где =  а п ц =  Y, представляет собой число реали-

заций, для которых на обоих уровнях имеются данные наблюдений.

При этом значения I п о для каждой пары уровней рассчитыва
ются заново.

Следует сказать, что для большинства станций использовались  
обе схемы расчета, причем оценка всех перечисленных статистик  
производилась по выборкам наблюдений объемом пк ^  100 в слое 
Земля — 50 гПа и 20 ^  rnj <  100 на всех выш ерасположенных  
уровнях. В случае расчета коэффициентов взаимной корреляции  
число используемых реализаций определялось такж е с учетом на
личия информации о сопоставляемых метеорологических величи
нах g и г1).

2.6.3. Точность определения статистических характеристик 
вертикальных профилей метеорологических величин

Расчет статистических характеристик по ограниченному объему  
исходных данных не позволяет определить истинные значения этих 
характеристик, отвечающие показателям генеральной совокупно
сти, а обеспечивает лишь получение их статистических оценок. 
Кроме того, сами исходные данные содерж ат в себе определенные 
погрешности, обусловленные качеством используемой для зонди
рования атмосферы аэрологической аппаратуры. П оэтому важ но  
представить себе, с какой точностью эти характеристики могут 
быть реально получены.

В табл. 2.15 приведены некоторые сведения о точности и про
странственно-временном разрешении радиозондовы х наблюдений  
за высотой изобарических поверхностей, температурой и влаж но
стью воздуха, которые заимствованы из работы [32]. Точность 
наблюдений, характеризуемая средней квадратической погреш но
стью, оценена по данным радиозондирования, относящимся к ин
тервалу времени около 1 ч, близкому к сроку наблюдения, 
и к району станции в радиусе около 30 км. Н етрудно заметить, что 
с высотой погрешность наблюдений значительно возрастает. О д
нако за исключением влажности воздуха, как указы вается в [32], 
сущ ествующ ая точность во всем слое от О до 30 км в основном  
удовлетворяет оптимальным требованиям, вытекающим из требо
ваний к гидрометеорологической информации со стороны народ
ного хозяйства и службы  прогнозов.

В связи с тем что массовая доля водяного пара непосредст
венно не измерялась, а рассчитывалась главным образом  на ос-
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Погрешность измерения и пространственное и временное разрешение данных 
радиозондирования до высоты 30 км

Таблица 2.15

Вид информации
Погреш 

Пространственное 
разрешение, км

Временное
ность

измерения по горизон
тали

по верти
кали

разреш е
ние, ч

Высоты изобарических поверхностей, 
дам

< 5  км 0,6 250-600 0 ,5 - 1 ,5 6—12
5—10 км 1.5 250-600 0 ,5 - 1 ,5 6 - 1 2

10—15 км 3.2 250-600 0 ,5 - 1 ,5 6 - 1 2
15—30 км 8.0 250-600 0 ,5 - 1 ,5 6—12

Температура воздуха, °С
< 5  км 0.7 250-600 0 ,5 - 1 ,5 6—12

5—10 км 0.9 250-600 0 ,5 - 1 ,5 6—12
10—15 км 1.0 250-600 0 ,5 - 1 ,5 6—12
15—30 км 2.0 250-600 0 ,5 - 1 ,5 6 - 1 2

Относительная влажность воздуха, %
< 5  км 5 250-600 0 ,5 - 1 ,5 6— 12

5—10 км 6 250-600 0 ,5 - 1 ,5 6—12
10—20 км 6 250-600 0 ,5 - 1 ,5 6 - 1 2
20—30 км 12 250-600 0 ,5 - 1 ,5 6 - 1 2

П р и м е ч а н и е .  Предельная погрешность равна За (а — погрешность из
мерения, приведенная в табл. 2.15).

нове индивидуальных значений точки росы, необходимо учитывать 
возмож ную  погрешность ее определения. О величине этой по
грешности можно судить по табл. 2.16, данные которой заим ство
ваны из [21].

Таблица 2.16

Средние квадратические (0 о ) и предельные ( 0 т а х )  ошибки измерения 
температуры и влажности, а также погрешности в определении точки росы 

(67d), оцененные по формуле (2.32)

Высота, км

Температура, К Относительная влажность,
%

Точка росы, К

ао ^тах~^^о ас ^ т а х

1 0,4 1,2 4 12 1,0
5 0,7 2,1 5 15 1,9

10 0,9 2,7 6 18 2,5
15 1,0 3,0 6 18 3,0
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Погрешность в определении точки росы (б Та) найдена из вы
раж ения вида:

где Td — точка росы в кельвинах, Г — температура воздуха в кель
винах; — относительная влажность, %; 6 7  и б — погрешности 
в измерениях температуры и влажности соответственно; а =  7,63 и 
6 = 2 4 1 ,9  — коэффициенты, взятые из формулы М агнуса.

Как видно из табл. 2.16, при использовании суш,ествующих 
средств радиозондирования погрешность в определении точки 
росы возрастает с высотой, и уж е на высоте около 10 км она со
ставляет 2,5 К. Это практически исключает возможность получе
ния достоверных сведений о влагосодержании воздуха в верхней 
тропосфере и стратосфере на основе регулярных радиозондовы х  
измерений, поскольку относительная погрешность в определении  
влажности в. этом случае будет достигать 30— 35 % и более.

П оэтому при построении среднезональных статистических мо
делей атмосферы, наряду с данными радиозондирования, исполь
зовались такж е данные высотных наблюдений Н 2О, проведенных 
специальной аппаратурой на различных уровнях нижней и ср ед
ней стратосферы. Точность этих наблюдений, по оценкам авторов 
[1.51, 52], составляет ± ( 1 0 — 20) %.  В отличие от влажности воз
духа, систематические стратосферные измерения озона, проводи
мые на ш арах-зондах и ракетах или с помощью хемилюминесцент- 
ных и электрохимических озонозондов, обладаю т вполне доста
точной для практики точностью. Согласно [1.51, 59, 61], погреш 
ность измерения атмосферного озона этими методами в тропосфере  
и стратосфере (до высот 50— 60 км) составляет около 10— 25 %. 
И, наконец, имеющиеся оценки погрешностей определения различ
ными методами содержания СО2 и малых газовых составляющ их  
атмосферы на разных высотах (см., например, работы [1.18, 1.51, 
52]) показывают, что эти составляющие измеряются со следующ ей  
точностью: СО2 от ± 5  до ± 1 0  %, СО — от ± 5  до ± 2 0  %, СН 4 —  
от ± 5  до 25 7о, N 2O — от ± 5  до 13% , N 0  и NO 2 — не хуж е  
30 %.

Теперь рассмотрим коротко влияние ошибок наблюдения на 
точность расчета климатических показателей статистической  
структуры аэрологических полей.

Пусть при измерении метеорологической величины g в точке 
М получено не истинное ее значение, а некоторая оценка вида

|(М )  =  и М ) +  А |(М ), (2.33)

где 'ЦМ) — истинное значение метеорологической величины; 
Д^(Л1)— ошибка измерения величины g; причем ошибка изм ере

ний А|(Л1) содерж ит в себе систематическую погрешность A t(A f), 
одинаковую для всех измерений, проведенных в аналогичных у с 
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ловиях, и случайную ош ибку б |( М ) ,  принимающую в каждом из
мерении различные значения, т. е.

А |(М ) =  А |( уИ) +  6 |(М ). (2.34>

Если предположить, что ошибки измерений не коррелируют  
с истинными значениями величин, а случайные ошибки б |(М )  
в различных точках не коррелируют друг с другом (такое пред
положение для стандартных радиозондовы х наблюдений вполне- 
допустимо, так как измерения на каждой станции проводятся 
с помощью разных приборов), то получим; 

для среднего значения

и М ) = 1 ( у И ) + А ^ ( /И ) ,  (2.35>

для дисперсии (квадрата стандартного отклонения)

о!  (М) =  [ I (Л1) -  I (М )Т  =  о? (М) +  б | (М). (2.36)

Следовательно, среднее значение метеорологической величины,, 
рассчитанное по данным измерений, изменяется лишь при нали

чии систематической погрешности А^(М) и не содерж ит случай
ных ошибок. В то ж е время дисперсия искажается только за счет 
случайной ошибки б^(М ), причем в сторону завышения. К оэф фи
циенты корреляции, исходя из выражения

г n-f V f ^ -  [ l ( A ^ . ) - i ' ( A l . ) ] [ | ( A l 2 ) - i ' ( M 2 ) ]  ,0 0 7 VГ || (М„ Ah) ----------------------, (2.37).

занижаются за счет погрешностей в исходных данных.
Таким образом , средние вертикальные профили, полученные 

по данным радиозондовы х наблюдений в тропосфере, где систе
матические ошибки малы, большей частью отражаю т истинную  
картину высотного распределения исследуемой метеорологической  
величины. На более высоких стратосферных уровнях систематиче
ские ошибки сущ ественно возрастаю т [21, 54] и вносят определен
ные искажения в средние значения. Однако оценка их весьма 
затруднительна и требует сложных экспериментальных исследова
ний, начатых только в последние годы (см., например, [54]). Ука
занные исследования позволили выявить некоторую составляю 
щую систематической ошибки измерения температуры воздуха и 
геопотенциальной высоты, обусловленную  влиянием солнечной ра
диации, и исключить ее оперативно из исходных данных.

Наряду с ошибками измерения на точности статистических 
характеристик сказывается такж е ограниченность числа исполь
зуемых реализаций. Оценка возникающих при этом погрешностей  
в общем случае является сложной задачей, требующ ей использо
вания специальных формул, полученных [19,49] в предположении,
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что исследуемая метеорологическая величина имеет распределе
ние, несущ ественно отличающ ееся от нормального;

а) для ошибки среднего арифметического |{М )
а (2.38)

где о  — среднее квадратическое отклонение метеорологической ве
личины; п — число взятых реализаций.

б) для ошибки среднего квадратического отклонения 0 |(M )

в) для ошибки коэффициентов корреляции г%%{Ми М 2)
Z,\ — Z, —

) 7  7  4 - l n l  (2.40),Za =  Z +  gpOz)
Ip{Z)  =

где Ip (Z )  — доверительный интервал с заданной вероятностью Р
1 14" ^

(обычно Р  =  0,67, что соответствует |^р =  1); Z = '— In -j----------------па

раметр Фишера, который имеет нормальное распределение (п —

объём  вы борки); Oz = ------   ̂ —  среднее квадратическое откло-
—  3

нение величины Z.
Значения возможны х стандартных ошибок средних величин, 

средних квадратических (стандартны х) отклонений и коэффици
ентов корреляции (элементов корреляционных матриц) темпера
туры, влажности и озона в зависимости от числа используемых 
наблюдений, рассчитанные по формулам (2.38) — (2 .40 ), приве
дены в табл. 2.17— 2.19.

Д ля средних квадратических отклонений доли водяного пара 
из-за ее значительной пространственно-временной изменчивости 
в табл. 2.18 даю тся не стандартные, а относительные погрешности 
^a^loq, выраженные в процентах.

Анализ табл. 2.17— 2.18 показывает, что для получения ср ед
ней температуры со стандартной ошибкой 0,4 К в районах, где 
среднее квадратическое отклонение ежедневных значений состав
ляет 4— 6 К (такие значения Ot чаще всего характерны для от
дельных станций северного полуш ария), необходимо иметь вы
борки в 100— 200 наблюдений. Поскольку взятые нами выборки 
имеют такое ж е или д а ж е  больш ее число реализаций, то эти вы
борки позволяют рассчитать среднюю  температуру воздуха повсе
местно с достаточно высокой точностью. Средние значения доли  
водяного пара и атмосферного озона, по нашим оценкам, опреде
ляются по тем ж е выборкам с относительной погрешностью

( т | - / | ) ,  равной в основном 3— 5 %.  Лишь летом погрешность 

/П |-/| может возрастать в некоторых случаях до 5—8 %.
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Стандартные ошибки средних значений (w |) и средних квадратических 
отклонений (е^) температуры и парциального давления в зависимости 

от числа наблюдений п

Таблица 2.17

Qt Qp М П а • 10

12 16 20 30 40 50

Стандартные ошибки

50 0,28 0,57 0,85 1,26 1,69 2,27 2,84 4,25 5,67 7,09
100 0,20 0,40 0,60 0,80 1,20 1,60 2,00 3,00 4,00 5,00
200 0,15 0,29 0,43 0,58 0,84 1,13 1,42 2,13 2,84 3,55
300 0,12 0,23 0,35 0,46 0,68 0,92 1,15 1,73 2,30 2,87
500 0,09 0,18 0,27 0,36 0,54 0,71 0,90 1,35 1,80 2,25

1000 0,06 0,12 0,19 0,25 0,38 0,51 0,63 0,95 1,27 1,59

Стандартные ошибки г ,

50 0,20 0,40 0,60 0,80 1,20 1,60 2,00 3,00 4,00 5,00
100 0,14 0,28 0,42 0,56 0,85 1,13 1,41 2,13 2,84 3,55
200 0,10 0,20 0,30 0,40 0,60 0,80 1,00 1,50 2,00 2,50
300 0,08 0,16 0,24 0,33 0,49 0,65 0,82 1,23 1,64 2,05
500 0,06 0,12 0,17 0,25 0,38 0,51 0,63 0,95 1,27 1,59

1000 0,04 0,09 0,13 0,18 0,27 0,36 0,45 0,67 0,88 1,12

Таблица 2.18
Стандартные ошибки средних значений {m q )  и относительные ошибки

массовой доли водяного пара в зависимости от числа наблюдений п

% Voo

п 0,01 0,10 0,50 1,00 2,00 5,00 0,01 0,Г0 0,50 1,00 2,00 5,00

50 0,0014 0,014 0,070 0,14 0,28 0,70 10 10 10 10 10 10
100 0,0010 0,010 0,050 0,10 0,20 0,50 7 7 7 7 7 7
200 0,0007 0,007 0,035 0,07 0,14 0,35 5 5 5 5 5 5
300 0,0006 0,006 0,030 0,06 0,12 0,30 4 4 4 4 4 4
500 0,0005 0,005 0,025 0,05 0.10 0,25 3 3 3 3 3 3

1000 0,0003 0,003 0,015 0,03 0,06 0,15 2 2 2 2 2 2

Д а л ее  из таблиц видно, что д а ж е  для значительной, наиболее  
часто наблю даемой изменчивости температуры (а ^ = 4 н -6  К ), ее  
стандартное отклонение уж е при /2 =  100 определяется с точно
стью ±  (0 ,3 —0,4) К, что составляет около 7%  величины ои При  
дальнейш ем увеличении числа наблюдений стандартная погреш
ность 8о. становится ещ е меньшей и уж е при /г ^ 2 0 0  не превышает
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Таблица 2.19

Доверительные интервалы коэффициента корреляции (г) в зависимости 
от его значения и числа наблюдений (п)

г

п 0,9 0,8 0,7 0,6 0,5

от до от ДО от ДО от ДО от ДО

30 0,86 0,93 0,72 0,86 0,59 0,79 0,47 0,71 0,34 0,63
50 0,77 0,92 0,74 0,85 0,62 0,77 0,50 0,69 0,38 0,60

100 0,88 0,92 0,76 0,83 0,65 0,75 0,53 0,66 0,43 0,57
200 0,89 0,91 0,77 0,82 0,66 0,74 0,55 0,65 0,45 0,55
300 0,89 0,91 0,78 0,82 0,67 0,73 0,56 0,64 0,45 0,54
400 0,89 0,91 0,78 0,82 0,68 0,72 0,56 0,63 0,46 0,54
500 0,89 0,91 0,78 0,81 0,68 0,72 0,57 0,63 0,46 0,53

г

п 0,4 0,3 0,2 0,1

от до от до от до от до

30 0,23 0,55 0,12 0,47 0,01 0,39 0,09 0,28
50 0,27 0,52 0,16 0,43 0,06 0,34 0,05 0,24

100 0,31 0,49 0,21 0,39 0,10 0,29 0,00 0,20
200 0,34 0,46 0,24 0,36 0,13 0,26 0,03 0,17
300 0,35 0,45 0,24 0,35 0,14 0,25 0,04 0,16
400 0,35 0,44 0,25 0,34 0,15 0,24 0,05 0,15
500 0,36 0,44 0,26 0,34 0,16 0,24 0,06 0,14

5 % величины 0 (. Средние квадратические отклонения доли  
водяного пара во всем диапазоне изменений от 0,001 до 5%о (та
кие вариации Од отмечаются в реальных условиях) такж е вычис
ляются с удовлетворительной для практики точностью, так как 
при том ж е числе наблюдений п ^  200 их абсолю тная погреш 
ность е<т̂  не превышает 5 % величины Од. Что ж е касается озона,
то стандартное отклонение его парциального давления при п =  

=  lOO-f-200 во всем диапазоне вариаций о р ^  о т  0,4 до 5,0 мПа
(подобны е вариации ор^ наиболее характерны для тропосферы  
и стратосферы северного полуш ария) определяется с относитель
ной погрешностью /ор  , равной 5— 7 % . Лишь в редких слу-

3 ^

чаях (при 50 ^  /2 <  100) ее величина может достигать 10 7о.
Поскольку общ ая случайная погрешность определения стан

дартного отклонения б а складывается из случайной погрешности  
измерения метеорологической величины б^ и средней квадрати
ческой ошибки за счет ограниченности выборки то целесооб
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разно дать оценку этой общей погрещности. При некотором фик
сированном п она может быть легко найдена из выражения

Ьa =  ^J ь \  +  г l .  (2.41)

Д ля оценки общ ей относительной погрешности бсг/0| % можно  
использовать формулу вида

Д ля тех ж е исходных позиций (с< =  4 . . .  6 °С , п =  200) общ ая  
погрешность стандартного отклонения температуры б а (с учетом  
данны х табл. 2.15) равна 0,7— 1,0 °С в слое О— 15 км и около 2°С  
в слое 15— 30 км.

В работе [21] показано, что независимо от сезона относитель
ные ошибки измерения влажности в тропосфере, оцененные путем  
анализа структурных функций, изменяются в основном от 3 до  
7 %. Следовательно, общ ая относительная погрешность стандарт
ного отклонения бсг/Од, исходя из выражения (2.40) и с учетом  
данных табл. 2.18, равна 6— 10% . Стандартное отклонение пар
циального давления озона ар„ для значений ор  =  0 ,4 -^ 5 ,0 мПа и3

п = 1 0 0 . . .  200 определяется в основном с суммарной относитель
ной погрешностью Ьа!^р^, равной 10— 14 %.

Анализ табл. 2.19 показывает, что наибольш ие погрешности 
свойственны самым малым значениям коэффициентов корреляции, 
причем с приближением значений г  к единице точность их р ас
чета сущ ественно возрастает (д аж е для ограниченной вы борки). 
При числе наблюдений п  ^  100, в основном использованном в на
стоящей работе, значения г определяю тся во всем интервале от 
0,5 до 0,9 с абсолютной погрешностью не более ± 0 ,0 7 . При том 
ж е числе наблюдений, но при значениях г  от 0,1 до 0,4 возм ож 
ные погрешности коэффициентов корреляции варьируют от ± 0 ,0 6  
до ± 0 ,1 0 .

ГЛАВА 3. СТАТИСТИЧЕСКАЯ СТРУКТУРА ВЫ СОТНЫ Х  
ПОЛЕЙ ТЕМ ПЕРАТУРЫ  И ВЛАЖ Н О СТИ  ВО ЗДУ Х А

В фундаментальных монографиях [2.9, 2.47, 2.64, 9, 37, 38] 
и многочисленных справочных изданиях по аэроклиматологии  
(см., например, [2.1, 2.2, 2, 16, 17, 28, 30, 32, 3 3 ])  основное вни
мание уделено анализу горизонтальной структуры аэрологиче
ских полей. При этом этот анализ проведен в них преимущественно 
поэлементно, с помощью лишь средних квадратических отклоне
ний (реж е с привлечением коэффициентов ассиметрии и эксцесса) 
и на основе данных стандартных изобарических поверхностей,

89



число которых в разных публикациях различно. Естественно, что 
такой подход к исследованию многолетнего режима свободной ат
мосферы обладает рядом существенных недостатков.

В частности, при изучении климатических условий в тропо
сф ере и стратосфере не проводилось совместное рассмотрение 
двух и более метеорологических величин (например, температуры  
и влаж ности), которое позволило бы получить дополнительную и 
более детальную  информацию о реж име этих величин и особенно  
о статистических связях м еж ду ними. Кроме того, как показано  
в [4], среднее распределение метеорологических величин и ве
роятные отклонения от него не даю т еще полного представления 
о структуре метеорологического поля из-за отсутствия характе
ристик связи м еж ду значениями этих величин в разных точках 
пространства. И, наконец, использование при аэроклиматических 
обобщ ениях данных только стандартных изобарических поверх
ностей не позволяет дать адекватное описание элементов  
климата в пограничном слое атмосферы (до 1,5— 2 км), а такж е  
в слоях с резким изменением вертикальных градиентов (например, 
в слое тропопаузы ).

Следует такж е напомнить о том, что приведенные в работах  
по аэроклиматологии сведения о статистической структуре полей 
температуры, геопотенциала, влажности воздуха и ветра полу
чены главным образом  по данным наблюдений континентальных 
аэрологических станций, и поэтому они довольно слабо и нена
деж но характеризую т акваторию М ирового океана.

Все перечисленные недостатки мы попытались, насколько это 
было возмож но, устранить и дать климатическое описание свобод
ной атмосферы северного полушария с помощью специальной ме
тодики обобщ ения данных, основанной на комплексном подходе 
к изучению структуры метеорологических полей, при котором ана
лизируются особенности распределения не одного, а нескольких 
физических параметров. При этом для их анализа используются  
не только средние величины и дисперсии, но и коэффициенты ав
токорреляции и взаимной корреляции, а такж е естественные ор
тогональные составляющ ие, которые рассчитаны на основе дан 
ных радиозондовы х и спутниковых радиометрических измерений. 
Такой метод климатического обобщ ения аэрологических данных 
позволил нам, с одной стороны, наиболее глубоко и разносторонне 
исследовать климат свободной атмосферы, если под словом  
«климат» понимать «испытывающий долгопериодные колебания 
статистический режим короткопериодных колебаний глобальных 
метеорологических полей, от турбулентных флюктуаций до м еж ду- 
годичных изменений» [18], с другой стороны, получить в доста
точно полном объеме глобальную адекватную информацию о фи
зическом состоянии атмосферы, которая необходима для решения 
многих проблем и, в первую очередь, задач дистанционного зон 
дирования окружаю щ ей среды из Космоса.

Рассмотрению наиболее важных результатов статистического 
описания климата свободной атмосферы северного полушария,
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проведенного на основе анализа статистической структуры вы- 
сотного распределения температуры и влажности воздуха и по
священа настоящ ая глава. При этом особое внимание в ней уделено  
характеристике особенностей распределения температуры и вл аж 
ности воздуха в пограничном слое и на больших высотах (послед
нее касается, главным образом , параметров влаж ности). О преде
ленное место в главе отведено анализу статистической структуры  
поля температуры в свободной атмосфере над малоосвещенными  
районами М ирового океана, выполненному в основном по 
обобщенным данным спутниковых радиометрических изм е
рений,

3.1. Основные черты высотного распределения  
средней температуры и влажности воздуха в тропосфере  

и стратосфере северного полушария

Высотное распределение средней температуры и влажности  
воздуха в свободной атмосфере изучено к настоящ ему времени  
достаточно хорош о (см., например, [2.47, 2.64, 2, 28, 29, 30, 32,
3 3 ] ) , поэтому здесь мы только сопоставим результаты наших ис
следований с результатами, полученными другими авторами. 
В частности, рассмотрим особенности, которые удалось выявить 
с помощью данных особых точек и слоев и данных спутниковых 
радиометрических измерений.

Остановимся в первую очередь на характеристике особенно
стей тонкой структуры вертикальных профилей t {ри) и q {pk)> 
для чего воспользуемся рис. ЗЛ и 3.2, на которых приведены при
меры высотного распределения средней температуры и влажности  
воздуха в ряде континентальных и океанических районов, пред
ставляющ их различные широтные зоны северного полушария. 
Здесь и далее (при рассмотрении параметров изменчивости и кор
реляционных функций) из-за большой громоздкости взятых для  
анализа статистических материалов будут приведены в качестве 
примера только данные отдельных типичных станций. Д етальное  
описание использованной аэроклиматической информации содер
жится в справочниках [1.46, 1.47, 2.41— 2.43].

Анализ указанной аэроклиматической информации показывает, 
что вертикальное распределение средней температуры (О и м ас
совой доли водяного пара (д) характеризуется рядом глобальных  
закономерностей.

Так, в тропосфере северного полушария независимо от сезона  
средняя температура и влагосодерж ание атмосферного воздуха  
повсеместно уменьшается с высотой, достигая минимума вблизи  
тропопаузы. При этом концентрация водяного пара на уровне 
400 гПа { ^  7 км ), за редким исключением, более чем на поря
док ниже концентрации Н 2О на уровне станции. Н апример, в ян
варе в районе судна погоды К (45° с .ш ., 16° з .д )  массовая доля  
водяного пара в тропосфере уменьш ается от 6,94 %о в приземном  
слое до 0,28 %о на уровне 400 гПа.
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-Н км

Рис. 3.1. Высотное распределение средней температуры для некоторых типичных 
станций северного полушария.

<2 — зима, б — лето; /  — ст. Коппермайн (68® с. ш., 115° з. д .), 2 — ГМО им. Е. К. Федорова 
(78  ̂ с. ш., 104° 3. д .), 3 — ст. Буффало (43® с. ш., 79° з. д.), 4 — ст. Аден (13° с. ш., 45° в. д.), 
5 — судно погоды А (62® с. ш., 33® з. д.), б — судно погоды К (45° с. ш., 16° з. д .), 7 — судно 

погоды Е (35° с. ш., 48° з. д.), 5 — ст. Уэйк (19° с. ш., 166° в. д.).

Ики

Рис. 3.2. Высотное распределение средней концентрации водяного пара для не
которых типичных станций северного полушария.

Уел. обозначения см. рис. 3.1.



Однако зимой в полярных ш иротах и в некоторых внутрнкон 
тинентальных районах умеренных широт северного полушария 
особенно над Канадским архипелагом и над Восточной Сибирью  
в пограничном слое атмосферы отмечается не понижение, а новы 
шение температуры и влажности с высотой. Так, в районе Якут 
ска температура воздуха в слое поверхность Зем ли — 850 гПа по 
вышается на 15,9 °С (от — 40,7 °С на уровне станции до — 24,8 °С 
на изобарической поверхности 850 гП а), а доля водяного пара 
соответственно возрастает на 0 ,3 5 7оо (от 0,08 до 0,43 %о).

Такое инверсионное распределение температуры и концентра
ции водяного пара с высотой связано с сильным радиационным  
выхолаживанием и, как следствие, с высушиванием приземного 
воздуха над холодной подстилающ ей поверхностью в условиях 
антициклонической атмосферной циркуляции.

Л етом в связи с прогревом континентов Евразии и Северной  
Америки и усилением циклонической деятельности над Арктикой 
мошные приземные инверсии в этих районах уж е не встречаются

В стратосфере зимой почти над всем северным полушарием  
кроме субтропических и тропических широт, отмечается изотер 
мическое распределение температуры (или д а ж е некоторое по 
нижение ее с высотой), а летом —  инверсионное распределение  
В субтропиках и тропиках инверсионное распределение темпера 
туры в стратосфере наблю дается в течение всего года.

Д ля иллюстрации сказанного сопоставим вертикальные про
фили средней температуры на станциях ГМО им. Е. К. Федорова  
и Аден. Зимой температура воздуха в стратосфере в районе мыса 
Челюскин (см. рис. 3.1) мало изменяется с высотой (от — 59,3 °С 
на уровне тропопаузы ( -~ 2 5 0  гП а) до — 57,3 °С на уровне 
20 гП а), а летом в этом слое она повышается от — 48,1 до  
— 38,6°С . В районе Адена температура воздуха растет с высотой 
во всей стратосфере (100— 20 гП а) в течение всего года (в ян 
варе от — 80,5 до — 53,4°С  и в июле от — 78,0 до — 5 0 ,5°С ).

П одобны е различия в вертикальной стратификации страто 
сферы на различных ш иротах можно объяснить, согласно [2.47] 
тем, что температурный режим этого слоя атмосферы формируется  
зимой и летом по-разному. Зимой он определяется влиянием вы 
сотного циклона и области холода, расположенных над поляр 
ными районами, и стратосферного антициклона и области тепла 
наблюдаемы х в умеренных и субтропических широтах северного 
полушария, а летом —  влиянием высотного антициклона и области  
тепла, расположенных над полюсом.

Таким образом, последние данные подтвердили установленный  
ранее общий характер изменения с высотой температуры и вл аж 
ности воздуха и одновременно позволили выявить принципиаль
ные неточности в этом изменении, обусловленны е неучетом ин
формации особых точек и результатов температурного зондирова
ния атмосферы со спутников.

В частности, нами установлено, что вертикальные градиенты  
•температуры и влажности в пограничном слое атмосферы,
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зависящ ие от широты (они растут в направлении с севера на ю г), 
имеют неодинаковый характер годового хода над континентами 
п океанами. Если от зимы к лету вертикальные градиенты тем пера
туры и влажности над континентами возрастаю т, то над океанами  
они наоборот уменьш аются (из-за ослабления температурных 
контрастов м еж ду атмосферой и водной поверхностью ). Это хо 
рошо видно из табл. 3.1, в которой приведены вертикальные гра 
диенты t VI q, рассчитанные для ряда континентальных и океани  
ческих станций: Туле (77° с .ш ., 69° з .д . ) ,  Буф фало (43° с .ш  
79° 3. д .) ,  М айами (26° с. ш., 80° з. д .) ,  судно погоды Е (35° с. ш 
48° 3. д .) ,  А дах (52° с. ш., 177° з. д .) ,  судно погоды V (34° с. ш 
164° в .д .)  и Уэйк (19° с .ш ., 166° в .д .) .

Установлено такж е, что летом за полярным кругом (см. дан 
ные станций ГМО им. Е. К- Ф едорова и Коппермайн на рис. 2.1 
и 2.2) в нижнем 250-метровом слое атмосферы преобладает не 
понижение, как отмечается в [2 .47], а рост температуры с высо
той. Он связан с адвекцией с юга на холодную  подстилающ ую по
верхность арктического бассейна относительно теплого и вл аж 
ного воздуха.

Кроме того, нами сущ ественно уточнена общ ая картина изм е
нения температуры и влажности с высотой в приводном слое ат
мосферы над западными районами океанов (в зоне м еж ду 15 и 
40° с .ш .) . Так, например, по данным судна погоды Е (35° с .ш ., 
48° з .д .)  и ст. Уэйк (19° с .ш ., 166° в .д .)  в нижнем 250-метровом  
слое атмосферы круглый год отмечаются очень большие верти
кальные градиенты температуры и влажности, причем тем пера
турные градиенты здесь (см. табл. 3 .1 ), как -правило, превышают 
сухоадиабатический градиент, достигая 1,00— 1,12°С /100 м. К се
веру и югу от районов с неустойчивой стратификацией атмосферы  
вертикальные градиенты температуры и влажности в слое О—  
250 м сущ ественно уменьшаются. Так, в районе судна погоды V, 
находящ егося в западной части Тихого океана (к северу от 
ст. У эйк), нижний приводный слой атмосферы (до 250 м) обл а
дает в течение всего года уж е вполне устойчивой стратификацией. 
Вертикальные градиенты средней температуры изменяются от 
0,88°С /100 м зимой до 0 ,64°С /100 м летом. Такое ж е состояние 
атмосферы отмечается и в районе ст. П онапе (7° с .ш ., 158° в .д .) ,  
расположенной ю жнее ст. Уэйк, причем стратификация в слое О—  
250 м в этом районе еще более устойчивая, особенно летом, когда 
здесь преобладаю т отрицательные градиенты температуры до
— 1,32°С /100 м.

Все это говорит о том, что западны е районы океанов м еж ду  
15 и 40° с .ш . являются, как и экваториальная зона, областями  
с ярко выраженной неустойчивостью воздушных масс, вызываю
щей мощный подъем нагретого и влаж ного воздуха, с которым 
связано интенсивное образование облачности. П оследнее подтвер
ж дается  данными И С З, свидетельствующими о высокой повторяе
мости в указанны х районах облаков кучевообразных форм [15,
3 4 ].
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Таблица 3.1

Вертикальные градиенты температуры (°С/100 м) и доли водяного пара 
(%о/100 м) в различных слоях атмосферы

Станция

Температура

Слой атмосферы, гП а

Iю I
8Ст)
I

Доля водяного пара

Слой атмосферы, гПа

I

1ю

Январь 

Континентальные станции
Туле —0,68 -Ч),20 0,08 0,20 0,32 —0,03 -0 ,0 1 0,00 0,01

Буффало 0,04 0,28 0,28 0,32 0,16 0,04 0.01 0,01 0,02

Майами 0,40 0,56 0,56 0,56 0,52 0,21 0,30 0,30 0,30

Океаничес!кие станции
Судно пого
ды Е

1,00 0,64 0,64 0,64 0,64 0,42 0,24 0,23 0,25

Ад ах 0,60 0,40 0,36 0,40 0,40 0,05 0,04 0,03 0,03
Судно пого
ды V

0,88 0,68 0,72 0,72 0,78 0,38 0,26 0,24 0,22

Уэйк 1,08 0,68 0,72 0,72 0,62 0,76 0,45 0,42 0,42

Июль

Континентальные станции

Туле 0,08 0,20 0,36 0,44 0,42 —0,04 0,01 0,04 0,05

Буффало 0,04 0,36 0,56 0,64 0,66 0,28 0,34 0,28 0,27

Майами 0,60 0,60 0,62 0,60 0,66 0,57 0,46 0,49 0,46

Океаничес!сие ста:нции

Судно пого 1,12 0,60 0,60 0,60 0,58 0,85 0,42 0,40 0,38
ды Е
Адах 0,20 0,18 •0,20 0,20 0,20 0,08 0,06 0,05 0,05
Судно пого 0,64 0,44 0,48 0,48 0,50 0,91 0,49 0,47 0,45
ды V
Уэйк 1,04 0,68 0,72 0,72 0,72 0,97 0,58 0,56 0,50
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Спутниковые данные, использованные н аш  для аэроклнмати- 
ческого описания атмосферы неосвещенных районов М ирового  
океана, подтвердили установленные выще закономерности. Это 
хорош о видно, например, из табл. 3.2, в которой приведены вер
тикальные профили средней температуры, определенные по дан 
ным И С З НОАА для ряда типичных пятиградусных квадратов, 
характеризую щ их малоизученные районы Тихого и Атлантиче
ского океанов [13]. Космические данные, кроме того, позволили  
обнаружить ряд дополнительных особенностей, свойственных полю  
температуры над океанами северного полушария и не выявлен
ных ранее при использовании информации лишь редкой сети 
аэрологических станций и отдельных судов погоды. Н аиболее четко 
они обнаруживаю тся над акваторией Тихого океана, которая осве
щена слабее других акваторий М ирового океана.

В частности, зимой в умеренных ш иротах Гихого океана (к се 
веру от 40° с .ш .) отмечается более существенный рост высоты тро
попаузы в восточном направлении, чем считалось ранее (см., на
пример, [1 ] ) .  Действительно, она повышается от уровня 300 гПа  
в районе Камчатского полуострова (см. квадрат 45— 50° с .ш ., 
165— 170° в. д .)  до  уровня 200 гП а, а не 250 гПа, как это следует  
из [1 ], вблизи Северо-Американского континента (квадрат 45—  
50° с .ш ., 150— 155° З . Д . ) .

Кроме того, к югу от 40° с. ш. зимой и от 50° с. ш. летом тропо
пауза расположена везде примерно на уровне 100 гПа ( -~  16—  
17 км). П о данным работы [1] такие высоты тропопаузы отмеча
ются независимо от сезона к югу от 20— 25° с. ш.

Ещ е одной особенностью термического режима атмосферы  
океанических акваторий северного полушария является то, что 
в субтропической и тропической зонах (меж ду 40 и 10° с .ш .) зи
мой температура тропосферы над западными районами А тлан
тики и особенно Тихого океана значительно выше, чем над их 
восточными районами.

Так, например, зимой температура воздуха на уровне 300 гПа  
на западе Тихого океана (квадрат 10— 15° с.ш ., 160— 165° в .д .)  
на 4°С  выше, чем в его восточной части на тех ж е широтах (квад
рат 10— 15° с. ш., 95— 100° з .д .)  У казанное нарушение зонального  
распределения температуры в тропосфере субтропической и тро
пической зон Атлантического и Тихого океанов обусловлено  
двумя основными факторами;

во-первых, наличием меридиональных градиентов в распреде
лении температуры водной поверхности океанов (она сущ ественно 
ниже в восточных частях океанов, для которых характерны х о 
лодные океанические течения, и выше в западных частях океанов, 
где преобладаю т теплые океанические течения);

во-вторых, разным направлением адвекции воздуш ных масс 
(с севера или с юга) по восточной и западной перифериям су б 
тропических антициклонов. П оэтом у в восточных частях иссле
дуемых океанов (по восточной периферии субтропических антици
клонов), где отмечается вынос более прохладного воздуха из
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Таблица 3.2

Средние значения температуры (°С), рассчитанные по данным ИСЗ НОАА [18]

Уровень,
гПа

.

S7

Тихий океан

о о

I.As

. п

6 о
о S  ю ̂
7  1 1 1

Атлантический океан

а ci
о* п

I I
о  о

а ч
0 со* 
о о

1 I

а
о л
о ою ю
Т'Т
2^

Январь
1000 —1.4 6,3 27,0 25,6 21,2 25,4 26.9
850 —10,1 0 ,7 18,2 16,5 12,8 16,3 18.4
700 — 18,2 - 7 . 4 10,6 8,9 4.2 8.8 9 ,8
500 —33,3 - 2 3 ,6 - 4 , 3 - 7 , 0 —14,3 - 6 . 9 —6,8
400 - 4 3 ,5 —34,7 - 1 5 ,9 — 19,4 —25,0 —19.0 —19,2
300 - 5 1 ,1 —47,1 —30,7 —34,7 —39,3 - 3 4 ,0 —34,5
250 - 4 9 ,9 - 5 2 ,2 —39,7 —43,5 —48,7 —42,6 43,3
200 —48,7 - 5 3 ,6 —51,5 —54,3 —56,6 —53,4 —54,3
150 - 4 7 ,3 —51,8 —65,3 —65,7 —63,1 - 6 5 ,1 —65,7
100 - 4 7 ,7 —53,2 —79,7 —76,4 —68,3 - 7 7 ,2 —76,7
70 —48,1 - 5 4 ,8 —71,0 —68,9 —67,0 —69,3 —68,5
50 —48,3 —54,2 - 6 5 ,0 —63,8 —60,4 —63,8 —63,4
30 —47,6 —52,2 - 5 7 ,3 —56,6 —58,0 —56,9 —56,4
20 —46,0 —49,9 - 5 1 ,9 —51,1 —51,5 - 5 1 ,9 —51,1
10 —43,1 - 4 6 ,8 —43,1 —43.2 —44,7 - 4 3 ,1 —43,1

Июль
1000 12,9 14,6 26,0 26,3 24,6 26,7 25,9
850 9,8 9 ,5 17,0 17,3 16,0 16,8 17,4
700 2,2 1.5 9,0 9 ,5 8,2 8,8 9 ,0
500 — 13,5 — 14,6 —5,2 5.2 - 8 , 2 - 6 , 5 —6,3
400 - 2 4 ,7 —26,2 - 1 7 ,2 — 16,6 —20,1 — 18,4 — 17,7
300 —38,8 - 4 1 ,1 —32,8 —31,9 —35,0 —34,0 —33,1
250 —46,4 —48,9 - 4 2 ,1 —41,4 —44,0 —43,2 —42,5
200 —51,8 —52,8 —53,8 —52,9 —53,9 —54.0 —54,0
150 —53,9 —53,5 —64,5 - 6 5 ,3 - 6 2 ,3 —65.0 —65,4
100 —55,7 —55,2 —76,0 —77,4 —71,4 —75,9 —76,6
70 —54,6 —54,6 —69,2 - 6 9 ,5 —68,6 —68,8 —69,8
50 —51,6 - 5 2 ,1 —61,0 —62,9 —61,3 —62.4 —63,1
30 —47,3 —47,9 —54,0 —54,4 - 5 2 ,2 - 5 5 .0 —54,9
20 —42,4 - 4 2 ,9 —50,9 —42,9 —48,7 —49,7 —49,7
10 —34,8 —34,3 - 4 1 ,8 —40,0 —39,6 —40,6 —40,8
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высоких широт, температура тропосферы несколько ниже, чем в з а 
падных частях океанов (на западной периферии субтропических  
антициклонов), где наблюдается вынос на север более теплого 
воздуха из приэкваториальной широтной зоны [27].

Анализ полученных нами данных такж е показал, что зимой  
не только в тропосфере, но и в нижней стратосфере (в основном  
в слое 100— 30 гП а) к югу от 40° с. ш. имеет место наруш ение з о 
нальности в распределении температуры воздуха, но обратного  
знака. Так, температура воздуха на уровне 100 гПа в квадрате 
10— 15° с .ш ., 160— 165° в .д . на 3,3°С  ниже, чем в квадрате 10—  
15° с .ш ., 95— 100° з .д . (она равна соответственно — 79,7 и
— 76 ,4 °С ).

Приведенные особенности температурного поля атмосферы  
над океанами ставят под сомнение сделанный в работе [2.47] 
вывод о том, что зимой в тропической зоне (к югу от 30° с .ш .)  
распределение температуры во всей толше тропосферы и нижней  
стратосферы близко к зональному.

3.2. Некоторые особенности распределения изменчивости 
температуры и влажности воздуха с высотой 

в различных районах северного полушария

Д л я получения более полного представления об особенностях  
вертикальной статистической структуры полей температуры и 
влажности в атмосфере над северным полушарием кроме ср ед
них климатических характеристик, отображаюш,их главные зак о
номерности исследуемого поля, целесообразно рассмотреть и па
раметры его изменчивости, которые позволяют оценить возм ож 
ные вариации поля, обусловленные пространственно-временным  
изменением атмосферных образований синоптического и глобаль
ного масштабов.

В качестве параметров изменчивости температуры и доли во
дяного пара в настоящей работе принят, как было указано выше, 
наиболее употребляемый в аэроклиматологии и в различных 
практических расчетах статистический критерий —  среднее квад
ратическое отклонение (о |) .  Однако в связи с тем, что данный  
критерий не всегда может служить сравнительной характеристи
кой изменчивости массовой доли водяного пара, особенно при срав
нении величин Од, рассчитанных для разных сезонов и уровней  
атмосферы, для оценки рассеяния значений qi около среднего про
филя нами использован такж е коэффициент вариации (относи
тельная изменчивость), т. е. отношение Oglq, выраженное в процен
тах [2.19].

Остановимся коротко на рассмотрении основных особенностей, 
присущих вертикальному распределению  параметров изменчи
вости температуры и влажности, обратив особое внимание на 
те из них, которые не были отмечены ранее.
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с  этой целью воспользуемся рис. 3.3—3.5, на которых приве
дены для тех же станций, что и на рис. 3.1, примеры высотного 
распределения параметров at, Oq и a j q ,  а также табл. 3.3, со
держащей средние квадратические отклонения температуры, по
лученные по данным ИСЗ для ряда типичных квадратов, пред
ставляющих малоизученные районы Тихого и Атлантического 
океанов.

2 4 S 8 О 2 ^ 6 8 10 12 6t С
Рис. 3.3. Высотное распределение стандартны х отклонений тем пературы  дл я  не

которы х типичных станций северного полуш ария.
Уел. обозначения см. рис. 3.1.

Анализ рис. 3.3—3.5, табл. 3.3 и других полученных нами ре
зультатов показал, что они подтверждают уже известные зако
номерности и во многом уточняют общую картину высотного рас
пределения многолетней изменчивости температуры и влажности 
воздуха.

В частности, в зимней тропосфере северного полушария 
почти везде, кроме океанических и некоторых пустынных районов 
субтропической и тропической зон, четко прослеживаются не два, 
как считалось ранее, а три максимума изменчивости температуры 
и влажности воздуха: первый — в приземном слое, стандартное 
отклонение температуры здесь может быть равным б—8°С, а па
раметр Oqjq —60—80 % и более; второй (не выявленный ранее) — 
в нижней тропосфере (главным образом, в слое 900—700 гПа), 
где значения at и aqlq, хотя и меньше, чем у земли, но еще доста
точно велики и могут достигать соответственно 4—7°С и 50— 
80 %; третий — в верхней тропосфере, вблизи тропопаузы, где at 
в основном более 4 °С.
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Рис. 3.4. Высотное распределение стандартны х отклонений доли водяного пара 
дл я  некоторы х типичных станций северного полуш ария.

Уел. обозначения см. рис. 3.1.

И КМ

Рис. 3.5. Высотное распределение коэфф ициентов вариаций влаж ности для неко
торы х типичных станций северного полуш ария.

Уел. обозначения см. рис. 3.1.



Стандартные отклонения температуры (°С), рассчитанные по данным ИСЗ
НОАА [18]

Таблица 3.3

уровень,
гПа

Тихий океан Атлантический океан

и о

ы

.
3 .со 
о о

‘-7 1
i s—

о to
Ю -н

и

3 ^. со и 
& |  
7 7о  ю —. о

и со*

к Ь  
1 1

0 со
0 с

1 1

3 fi
CJ со
0 оо  ю— CVJ

Январь
1000 4 , 2 3 , 7 2 . 3 1 , 7 3 , 4 2 , 3 1 ,6

850 4 , 7 4 , 5 3 , 3 2 , 0 4 ,1 3 , 0 2 , 0

700 4 , 6 5 , 2 1 , 9 1 , 6 2 , 1 1 , 4 1 , 2

500 4 , 1 5 , 0 1 , 6 1 ,9 2 , 0 1,1 1,1
400 4 , 9 4 , 3 1 , 8 2 , 2 1 , 8 1 , 6 1 ,6

300 2 , 7 2 , 8 1 , 3 2 , 1 2 , 0 1 , 4 1 , 5

250 3 , 9 4 , 1 1 , 4 2 , 2 2 , 2 1 , 5 1,1
200 3 , 6 6 , 4 1 , 4 2 , 4 2 , 5 1 , 6 1 , 7

150 3 , 1 5 , 4 2 , 0 2 , 0 2 ,1 1 , 8 2 , 4

100 3 , 2 4 , 4 2 , 5 3 , 3 3 , 5 2 , 0 3 , 0

70 3 , 0 3 , 3 3 , 9 3 , 4 2 , 6 3 , 0 3 , 3

50 2 , 9 3 , 3 2 , 4 2 , 7 2 , 7 1 , 8 2 , 3

30 4 , 1 4 ,1 2 , 2 1 , 9 2 , 8 1 , 5 1 , 7

. 20 3 , 7 4 , 6 1 , 2 1 , 4 1 , 9 1 , 2 1 , 0

10 4 , 3 5 , 6 1 , 0 1 , 5 1,1 0 , 9 0 , 9

Июль
1000 4 , 4 4 , 3 1 , 3 1 , 0 1 , 2 1 , 5 0 , 9

850 4 , 5 4 , 8 1 , 9 1 , 5 2 , 6 1 , 8 1 , 5

700 4 , 4 4 , 3 1 , 3 1,1 2 , 0 1 , 2 1 , 2

500 4 , 8 4 , 1 1 , 4 1,1 1 , 2 1 , 4 1 , 3

400 5 , 1 3 , 9 1 , 5 1 , 4 1 , 5 1 , 4 1 , 2

300 4 , 2 3 , 1 1 , 9 1 , 5 1 , 7 1 , 5 1 , 2

250 3 , 1 3 , 2 2 , 0 1 , 9 2 , 2 1 , 8 1 , 6
200 3 , 0 4 , 3 2 , 0 1 , 9 1 , 7 1 , 8 2 , 2
150 3 , 3 3 , 7 1 , 8 1 , 8 1 , 8 1 , 3 1 , 5
100 4 , 2 4 , 1 2 , 4 1 , 4 2 , 5 2 , 0 1 , 8
70 3 , 3 3 , 4 2 , 2 2 , 2 2 , 2 2 , 4 2 , 3

50 2 , 3 2 , 4 1 , 6 1 , 0 1 , 7 1 , 3 1,1
30 2 , 4 1 , 7 1 , 6 1 , 3 1 , 6 1 ,2 1 , 0
20 2 , 6 2 , 1 1 , 2 1 , 3 1 , 6 1 ,6 1 , 0

10 3 , 8 3 , 1 1 , 3 1 , 4 1 , 7 1 , 7 1,1
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Первый максимум изменчивости температуры и влажности 
воздуха (в приземном слое атмосферы) формируется на боль
шей части территории северного полушария, исключая субтропи
ческие и тропические широты, под совместным воздействием ра
диационного и циркуляционного фактора.

Действительно, согласно [2.9], зимой над континентами север
ного полушария отмечается интенсивный межширотный и зональ
ный обмен воздушных масс. Этот обмен в условиях сильного ра
диационного выхолаживания приземного слоя атмосферы, над 
арктическим бассейном и внутренними районами материков Се
верной Америки и Евразии, обусловливающего здесь образование 
мощных приземных инверсий, вызывает значительную изменчи
вость температуры и влажности воздуха вблизи земной поверхности.

В континентальных районах субтропических и тропических 
широт приземный максимум величин at и Oglq объясняется в ос
новном относительно большим суточным ходом температуры и 
влажности воздуха вблизи земной поверхности.

Однако не всегда и не везде (особенно в районах пустынь) по
вышение температуры воздуха у Земли от ночи ко дню сопрово
ждается увеличением его влажности, так как фактическое испа
рение влаги с поверхности почвы, обусловливающее повышение 
концентрации водяного пара в приземном слое атмосферы, часто 
существенно меньше максимально возможного испарения, опре
деляемого температурой. Поэтому в таких районах в приземном 
слое атмосферы наблюдается лишь максимум изменчивости тем
пературы.

Подобная закономерность, в частности, имеет место над пус
тынными районами Северной Африки (ст. Алжир) и Аравийского 
полуострова (ст. Аден). Здесь за счет большого суточного хода 
температуры, свойственного пустыням, четко выражен приземный 
максимум величин at, но максимум относительной изменчивости 
влажности {oglq) не прослеживается, так как фактическое испа
рение влаги с иссушенной песчаной почвы (осадки здесь практи
чески отсутствуют) слишком мало — испаряться нечему, и влаж
ность в приземном слое, по существу, не реагирует на значитель
ные суточные колебания температуры воздуха.

Второй максимум изменчивости температуры и влажности 
(в слое 900—700 гПа) обусловлен вариациями верхней границы 
облаков нижнего яруса, формирование которых происходит в ниж
ней тропосфере. Действительно, согласно [3], наибольшая повто
ряемость верхней границы облаков теплого и холодного фронтов 
и облаков на фронтах окклюзии приходится на высоты от 1,1 до
3,0 км, т. е. на слой атмосферы 900—700 гПа.

Третий максимум изменчивости температуры и влажности 
связан с вариациями тропопаузы и зависит от ее высоты. Правда, 
для большинства зарубежных станций, где отсутствуют наблюде
ния за влажностью выше уровня 400 гПа, проследить этот макси
мум в вертикальном распределении o j q  не представляется воз
можным.
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в отличие от континентальных районов, зимой в океанических 
и прибрежных районах северного полушария максимум изменчи
вости температуры и влажности в приземном слое атмосферы не 
прослеживается. Здесь решающую роль в уменьшении изменчи
вости температуры и влажности воздуха у земной поверхности иг
рает тепловое влияние океанов. При этом даже вблизи шестиде
сятой параллели (см., например, данные судна погода А, распо
ложенного на 62° с.ш., 33° з.д.) значения at и aqjq в нижнем 
250-метровом слое атмосферы не превышают соответственно 2— 
3°С и 28—30 %.

Кроме выше указанных слоев повышенной изменчивости тем
пературы и влажности нам удалось впервые выявить (с помощью 
данных особых точек) еще один максимум в высотном распреде
лении величин at и aqjq, а именно, между уровнями 600 и 200 гПа. 
Правда, он выражен наиболее четко лишь над океанами север
ного полушария, особенно к югу от 40-й параллели (см., напри
мер, данные судна погоды Е). Здесь значения at могут достигать 
4—5°С, а значения aqjq — 60—90 % и более.

Относительно большие вариации температуры и влажности 
в слое 600—200 гПа обусловлены, на наш взгляд, колебаниями 
верхней границы облаков фронтальных систем типа Ns—As 
и СЬ, причем последние, как известно, играют наибольшую роль 
в субтропических и тропических широтах северного полу
шария.

От зимы к лету характер изменения величин at и aqlq с высо
той в тропосфере северного полушария несколько меняется. В ча
стности, летом (в отличие от зимы) приземный максимум измен
чивости температуры и влажности отсутствует не только в океа
нических районах, но и на всей территории арктического бассейна, 
где, как считалось ранее (см., например, [2.40]), он должен 
также наблюдаться. Это связано с тем, что летом в условиях по
лярного дня роль радиационного фактора в формировании поля 
температуры над Арктикой весьма ограничена. К тому же в теп
лое полугодие слабее развит межширотный и зональный перенос 
воздушных масс. Оба указанных обстоятельства сказываются на 
величинах изменчивости температуры и влажности воздуха в при
земном слое атмосферы.

Кроме того, летом (в отличие от зимы) в континентальных 
районах умеренных широт в связи с ослаблением циклонической 
деятельности главенствующую роль в формировании приземного 
максимума изменчивости температуры и влажности играет суточ
ный ход этих метеорологических величин. Так, оценка суточного 
хода температуры по двухразовым наблюдениям (день и ночь) 
показала, что его амплитуда значительно больше на континен
тальных станциях (например, на ст. Кзыл-Орда, в Казахстане, 
она около 12 °С), чем на прибрежных и океанических станциях 
(в Лондоне она не более 4 ,5°С).

Особенностью летнего распределения величин at и aqjq с вы
сотой является повсеместное наличие хорошо выраженного мак
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симума изменчивости температуры и влажности в верхней тропо
сфере, связанного с вариациями верхней границы фронтальной 
облачности типа Ns—As и СЬ.

Заканчивая анализ параметров at и Од, нельзя не сказать еще
об одной особенности пространственной изменчивости поля тем
пературы, выявленной лишь с помощью спутниковых данных. 
Речь идет о том, что в восточной части тропической зоны Тихого 
и Атлантического океанов в отличие от западных районов макси
мум изменчивости температуры в нижней тропосфере (в слое 
850—700 гПа) выражен в течение всего года существенно слабее. 
Так, здесь среднее квадратическое отклонение температуры равно 
1—2°С, а на западе океанов оно составляет 2—3,5°С (сравните, 
например, в табл. 3.3 значения at для квадратов 10— 15° с. ш., 
160— 165° в. д. и 10— 15° с. ш., 95— 100° з. д., расположенных на за
паде и востоке Тихого океана).

Это обусловлено тем, что на востоке тропической зоны океа
нов, где хорошо выражена пассатная инверсия со слабым верти
кальным обменом воздушных масс, вероятность появления кон
вективной облачности, с которой связана повышенная изменчи
вость температуры, меньше, чем на западе той же зоны океанов, 
где, как следует из [10], высота верхней границы пассатной ин
версии существенно выше, а поэтому выше здесь и вероятность 
образования облаков.

Данный факт подтверждается и результатами работы [25], со
гласно которой, в западных районах тропической зоны Атлан
тики и Тихого океана среднее количество облаков составляет 
около 6 баллов, в то время как в восточных районах оно не более
4 баллов. Полученные нами данные дают практически ту же, что 
и ранее, картину вертикального распределения at в стратосфере 
(изменчивость влажности в этом слое не исследуется). А именно, 
зимой в стратосфере на всех широтах северного полушария, кроме 
тропических, отмечается заметный рост изменчивости темпера
туры воздуха с высотой после некоторого минимума в слое 200— 
50 гПа. Особенно значительное увеличение at с высотой наблю
дается в средней стратосфере над Гренландией и прилегающими 
к ней районами Северной Атлантики, а также над западным сек
тором Советской Арктики (см., например, данные судна погоды 
А и ст. ГМО им. Е. К. Федорова), где среднее квадратическое 
отклонение температуры на уровне 20 гПа ( ~  27 км) может быть 
равным 12— 16 °С.

В тропической стратосфере зимой вертикальный ход среднего 
квадратического отклонения температуры несколько иной. Он ха
рактеризуется почти повсеместным уменьшением значений at с вы
сотой (до 1—2°С на уровне 10 гПа), что особенно хорошо видно 
из табл. 3.3.

Летом во всем слое нижней стратосферы повсеместно наблю
дается уменьшение значений at с высртой или их постоянство, 
причем среднее квадратическое отклонение температуры воздуха 
здесь варьирует в основном от I до 3—4°С. В средней же стра
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тосфере отмечается некоторый, хотя и не существенный, рост из
менчивости температуры с высотой.

Такой характер вертикального хода величины ot в зимней и 
летней стратосфере над северным полушарием определяется раз
личными причинами.

Зимний максимум изменчивости температуры на верхних уров
нях рассматриваемого слоя стратосферы связан с непериодиче
скими процессами и прежде всего с постоянной миграцией высот
ных областей холода и тепла, формирующихся над полюсом и уме
ренными широтами в холодное время года [19, 20, 35, 40]. При 
этом наиболее выраженный максимум at, наблюдаемый в слое 
30— 10 гПа над районом Гренландии и прилегающей частью Север
ной Атлантики, а также над западным сектором Советской Арк
тики, обусловлен главным образом стратосферными взрывными 
потеплениями. Последние отмечаются здесь зимой достаточно 
часто и являются причиной значительных повышений темпера
туры холодной стратосферы [29, 35]. В эти периоды температура 
стратосферного воздуха может возрастать более чем на 50 °С (от 
—6 0 ... —79 д о — 15... —20°С).

Летний максимум изменчивости температуры, наблюдаемый 
в средней стратосфере, обусловлен флуктуациями содержания 
озона и поглощаемой им солнечной радиации [40], а также коле
баниями изопаузы, расположенной вблизи уровня 10 гПа [26, 40]. 
При этом влияние обоих факторов проявляется наиболее ярко на 
высотах более 20—25 км.

3.3. Основные закономерности и особенности автокорреляционных 
и взаимно-корреляционных связей температуры 

и влажности воздуха

Климатическое описание вертикальной статистической струк
туры полей температуры и влажности не будет полным, если 
мы не рассмотрим особенности автокорреляционных и взаимно-кор
реляционных связей этих метеорологических элементов.

Поэтому представляется целесообразным оценить подобные 
связи и проанализировать их с точки зрения пространственной 
устойчивости и зависимости от сезона, слоя атмосферы и физико- 
географических условий исследуемого района. Это важно сделать 
и потому, что, как следует из анализа публикаций по данному 
вопросу (см,, например, обзор [39]), до сих пор еще нет доста
точно надежных сведений о глобальных особенностях межуровен
ной II взаимно-корреляционной связи температуры и влажности воз
духа, и неизвестно, насколько выявленные ранее особенности 
типичны для всей территории северного полушария и в какой сте
пени они нарушаются за счет различия радиационных и циркуля
ционных условий в его отдельных регионах.
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в  настоящем разделе на основе полученных нами статистиче
ских материалов (часть из них опубликована в [1.31, 1.32, 2.41 — 
2.43]) и предпринята попытка решения указанной проблемы. 
С этой целью использованы не только коэффициенты межуровен- 
ной и взаимной корреляции температуры и влажности воздуха 
ftt (Pi, Pi), rqq (pi, Pi) и rgt ipi =  pi),  рассчитанные no данным 
наблюдений отдельных аэрологических станций (а для темпера
туры и по данным И С З), но и их широтные разрезы, дающие более 
полное представление о пространственном изменении корреляцион
ных связей t и q в атмосфере северного полушария. Д ля каждой 
исследуемой корреляционной функции построено по два широтных 
разреза. Один из них, континентальный, дает представление о по
ведении этой функции вдоль линии: Панама (9° с.ш., 80° з .д .), 
о. Свои (17° с. ш., 84° 3. д.), Майами (26° с. ш., 80° з. д.), Буффало 
(43° с. ш., 79° 3. д.), Корал-Харбор (64° с. ш., 82° з. д.), Туле 
(77° с. ш., 69° 3. д.), Баренцбург (78° с. ш., 14° в. д.), Мурманск, 
Калининград, Одесса, Афины (38° с. ш., 24° в. д.), Асуан (24° с. ш., 
33° в .д .) , Аден (13° с.ш ., 45° в .д .) , а другой, океанический — по 
линии: квадрат О—5° с. ш., 35—40° з.д ., квадрат 10— 15° с. ш., 
35—40° 3. д., квадрат 25—30° с. ш., 40—45° з. д., судно погоды Е 
(35° с. ш., 48° з .д .), судно погоды Д  (44° с. ш., 41° з .д .), судно по
годы С (52° с. ш., 36° 3. д.), судно погоды А (62° с. ш., 33° з. д .), 
Ян-Майен, Баренцбург (78° с. ш., 14° в. д.), Анадырь, квадрат 
45—50° с. ш., 165— 170° в. д., судно погоды V (34° с. ш., 164° в. д .), 
Уэйк (19° С.Ш., 166° в. д.), квадрат 10— 15° с. ш., 160— 165° в. д., 
квадрат 0—5° с. ш., 165— 170° в. д.

Перейдем к анализу полученных результатов.

3.3.1. Вертикальные автокорреляционные связи температуры воздуха

Остановимся в первую очередь на анализе основных законо
мерностей, присущих вертикальным автокорреляционным связям 
температуры. На рис. 3.6 и 3.7 даны параметры автокорреляцион
ных функций температуры rtt (pi, р,),  рассчитанных по данным 
радиозондовых и спутниковых наблюдений для ряда типичных 
аэрологических станций и пятиградусных квадратов.

Полученные нами данные о вертикальных корреляционных 
связях температуры (см. рис. 3.6—3.7) согласуются с оценками, 
сделанными ранее (см., например, [2.40, 14, 22, 39]), и вносят 
в них ряд существенных уточнений.

В частности, подтверждая известное ослабление межуровен- 
ных связей температуры с ростом расстояния между коррелируе
мыми уровнями и переход корреляционной функции гц {pi, Pj) 
через нуль в зоне тропопаузы, эти данные показывают, что зату
хание связей происходит различно, если исходный уровень кор
реляции из пограничного слоя перенести в свободную атмосферу, 
на высоту более 1—2 км.

В первом случае коэффициенты межуровенной корреляции 
вариаций температуры, например на уровне станции и в тропо
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сфере, наиболее быстро уменьшаются в пограничном слое (здесь, 
как известно, велика повторяемость приземных инверсий и обла
ков нижнего яруса — главных факторов, обусловливающих нару
шение межуровенных связей), а выше мало изменяются с высо
той. При этом даже на высоте 5—7 км они, за редким исключе
нием, еще довольно большие, порядка 0,5—0,7 зимой и 0,4—0,5 ле-

Икм

1 — Баренцбурга, 2 — Буффало, 3 — Аден; а — январь, б  — июль.

том. Аналогичный вертикальный ход имеют и коэффициенты кор
реляции между вариациями температуры на любом фиксирован
ном уровне пограничного слоя и вариациями ее на всех вышерас
положенных уровнях тропосферы.

Во втором случае, т. е. когда исходный уровень корреляции 
находится в свободной атмосфере, ослабление корреляционных 
связей температуры по мере увеличения расстояния между корре
лируемыми уровнями происходит более равномерно, причем ин
тенсивность этого ослабления зависит лишь от близости исход
ного уровня к переходной зоне вблизи тропопаузы, где происхо
дит смена знака корреляции.

Кроме того, нами установлено, что отрицательные коэффици
енты корреляции rtt (Pi, Pi )  между вариациями температуры 
в тропосфере и вариациями ее в нижней стратосфере могут быть 
существенно больше, чем было получено ранее при оценке их
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значений по данным лишь одних стандартных уровней [2.40, 22] 
(вместо —0,70 они могут составлять —0,80... —0,85).

Проведенный анализ вертикальных корреляционных связей 
температуры позволил также суихественно уточнить высоту пере
хода функции rtt (р/, Pi) через нуль в случае, когда уровень pi 
находится в тропосфере, а уровень р/ — вблизи тропопаузы. 
А именно, этот переход отмечается на значительно меньшей вы-

Нкм

Рис. 3.7. Мелчуровенные корреляционны е функции тем пературы  для некоторы х
океанических районов.

/ — квадрат 45—50° с. ш., 155—160° в. д., 2 — судно погоды Е, J — квадрат 10—15° с. ш.. 115— 
120° 3. д. (J); а — январь, б — июль.

соте, чем считалось ранее [2.40, 22], причем наибольшие различия 
имеют место зимой в полярных районах. В частности, в зимнее 
время над Арктикой корреляционная функция температуры 
rtt (piy Pj) переходит через нуль не вблизи изобарической поверх
ности 200 гПа, как это следует из данных работ [2.40, 22], а суще
ственно ниже, вблизи изобарической поверхности 300 гПа.

В случае, когда оба коррелируемых уровня расположены выше 
тропопаузы, коэффициенты корреляции температуры, хотя и 
уменьшаются по мере увеличения расстояния между коррелируе
мыми уровнями, в основном имеют положительные значения. Од
нако летом в слое 30— 10 гПа, где, по данным [40], расположен 
уровень «стратонуля», разделяющий тропосферную и стратосфер
ную системы циркуляции, также возможен переход коэффициента
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межуровенной корреляции температуры гц {ри Pj) через нулевое 
значение.

Таковы основные закономерности, которые четко проявляются 
при оценке вертикальных корреляционных связей температуры 
с помощью функций rtt (pi, Pi), рассчитанных по данным отдель
ных станций (пятиградусных квадратов).

Следует отметить, что, несмотря на общий характер получен
ных закономерностей, в ряде физико-географических районов се
верного полушария, и особенно в его тропических широтах, отме
чаются определенные особенности в поведении параметра гц (р/, 
pj),  обусловленные циркуляционными условиями и типом подсти
лающей поверхности исследуемой территории. Поэтому, на наш 
взгляд, целесообразно проследить, насколько перечисленные за 
кономерности устойчивы в пространстве и выделить районы, где 
они нарушаются.

Анализ широтных разрезов, приведенных на рис. 3.8 показы
вает, что отмеченные выше закономерности в поведении функции 
^tt (ро, pj) с высотой проявляются достаточно четко зимой и ле
том по всей территории северного полушария: При этом зимой 
к северу от 30° с. ш. тесные корреляционные связи вариации тем
пературы у земли и в свободной атмосфере (с коэффициентом 
корреляции rtt (Роу pj) ^  0,6) прослеживаются в довольно мощ
ном слое атмосферы (до высот 3—6 км).

Затухание корреляционных связей температуры с высотой 
в западном и восточном полушариях происходят с различной ин
тенсивностью. Это хорошо видно из сравнения данных двух стан
ций: Буффало и Одессы, расположенных примерно на одной и 
той же широте, но на разных континентах.

Действительно, если зимой в районе ст. Буффало вертикаль
ные корреляционные связи температуры затухают с высотой до
вольно медленно {rtt (Ро, pj) даже на высотах 5—6 км превышает 
значение 0,6), то вблизи ст. Одесса затухание этих связей проис
ходит значительно быстрее и уже на уровне 3 км rtt (ро, Р/) <  0,6. 
Еще более интенсивное затухание корреляционных связей темпе
ратуры с высотой отмечается над центральными и восточными рай
онами материка Евразии, особенно над Якутией. Здесь зимой, 
по нашим данным [1.31, 1.32], уже на уровне 850 гПа ( ^  1,5 км) 
коэффициент корреляции температуры rtt (ро, Pj) не превышает 
0,4—0,5. Указанный факт можно объяснить тем, что зимой боль
шая часть материка Евразии находится под влиянием холодного 
азиатского антициклона и связанных с ним мощных призем
ных инверсий тепла и влаги [10], а Якутия к тому же, закры
тая горными хребтами, характеризуется слабыми ветрами в ниж
ней тропосфере и застоем холодного воздуха в приземном 
слое.

Все это приводит к тому, что вертикальные корреляционные 
связи температуры в указанных районах быстро затухают с вы
сотой. Над Северной Америкой, где горные хребты имеют почти 
меридиональное расположение и хорошо развит межширотный

109





о15мен воздушных масс [6] (инверсии же температуры в погранич
ном слое атмосферы выражены суш.ественно слабее), отмечается 
довольно значительное вертикальное перемешивание воздуха, ко
торое и обусловливает здесь медленное уменьшение с высотой ко
эффициента корреляции rtt (рОу pj)-

Следовательно, различие в корреляционных связях между ва
риациями температуры у земли и в тропосфере на сравниваемых 
станциях связаны с особым характером атмосферных процессов 
в рассматриваемых районах.

Таким образом, на фоне обихих закономерностей, свойствен
ных корреляционным функциям температуры над полярными 
и умеренными широтами, выявляются некоторые их особенности, 
обусловленные местными факторами.

К югу от 30° с. ш. коэффициенты корреляции между вариа
циями температуры в приземном слое и на вышерасположенных 
уровнях уменьшаются с высотой очень быстро и уже на высоте 
1—2 км они менее 0,5. Так, в районе ст. Аден зимой корреляци
онная функция температуры rt t  (ро, Pi)  уже на уровне 900 гПа

1 км) не превышает 0,49 и, следовательно, температура при
земного слоя здесь практически не коррелирует с температурой 
свободной атмосферы.

Следует сказать, что слабые корреляционные связи темпера
туры характерны для всей тропосферы в тропиках, независимо 
от взятого исходного уровня.

Такой характер распределения гц (ро, P j)  с высотой в тропи
ческих широтах связан в значительной степени с существованием 
здесь пассатных инверсий, которые препятствуют вертикальному 
обмену воздушных масс и, следовательно, нарушают корреляци
онные связи температуры. При этом, как показал анализ коэффи
циентов корреляции, рассчитанных на основе данных спутниковых 
радиометрических наблюдений, влияние пассатных инверсий на 
тесноту корреляционных связей температуры проявляется по-раз
ному в восточных и западных районах тропической зоны океанов 
северного полушария.

Как видно из табл. 3.4, в тропической зоне Атлантики наибо
лее тесные корреляционные связи температуры в нижней тропо
сфере (например, в слое 1000—850 гПа) характерны для запад
ных районов океана, где значения rtt (1000, 850) составляют
0,85—0,95. Самые слабые связи (коэффициент корреляции равен 
0,50—0,70) типичны для восточных районов тропической Атлан
тики, где, как известно, отмечается самый низкий уровень пассат
ной инверсии.

Рассмотрение широтных разрезов позволило также установить, 
что нулевая изокоррелята между вариациями температуры 
у земли и в свободной атмосфере в полярных и умеренных широ
тах находится на высоте 9— 10 км; выше располагается область 
малых отрицательных значений коэффициента корреляции rtt (ро, 
Р/), причем эти высоты существенно ниже (на 3—4 км), чем счи
талось ранее [22].
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Таблица 3.4

Коэффициенты корреляции температуры гц{роу p j )  для квадратов 10—15° с. ш., 
50—55° 3. д. (1) и 10— 15° с. ш., 20—25° з. д. (2 ), представляющих западные 

и восточные районы тропической зоны Северной Атлантики

Изобарическая поверхность, гПа

квадрата
850 700 500 400 300 250 200

Январь

1 0,932 0,754 0,203 0,180 0,151 0,342 0,470
2 0,720 0,448 0,128 0,089 0,140 0,198 0,083

Июль
1 0,862 0,750 0,423 0,217 0,403 0,272 0,104
2 0,503 0,452 0,318 0,255 0,200 0,070 0,002

Летом распределение функции rtt (ро, Pi) с высотой в общих 
чертах такое же, как и зимой. Но, как правило, летом вертикаль
ные корреляционные связи вариаций температуры у земли с ва
риациями на вышерасположенных уровнях менее тесные, и уже 
выше уровня 900—800 гПа значение rtt (ро, pj) редко превышает 
0,5—0,6. Особенно слабые корреляционные связи температуры от
мечаются над арктическими и тропическими районами, где ве
лика, как и зимой, роль приземных (в арктических районах) и 
пассатной (в тропиках) инверсий. Здесь изокоррелята 0,6 распо
лагается в основном ниже 1 км. Не намного лучше эти связи и 
над океаническими акваториями северного полушария (они хуже, 
чем для континентальных станций). Это хорошо видно из сравне
ния данных ст. Калининград и судна погоды С, расположенных 
примерно на одной и той же широте. Если в районе Калининграда 
коэффициент корреляции между вариациями температуры у земли 
и на уровне 900 гПа порядка 0,68, то вблизи судна погоды С он 
менее 0,35.

Подобные различия в затухании корреляционных связей тем
пературы с высотой обусловлены тем, что на фоне общего ослаб
ления от зимы к лету процессов циклогенеза возрастает роль кон
вективного перемешивания воздушных масс, а конвекция, как из
вестно, развивается наиболее интенсивно над хорошо прогретой 
подстилающей поверхностью континентов.

Несмотря на более слабые корреляционные связи температуры 
в летней тропосфере, нулевая изокоррелята между вариациями 
у земли и в свободной атмосфере происходит почти везде на 1 — 
3 км выше, чем зимой, а именно на высоте 10— 13 км, причем 
корреляционная связь приземной температуры с температурой 
стратосферы практически над всем северным полушарием выра
жена более четко. (Коэффициенты корреляции rtt (ро, Pi) могут
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достигать летом существенных значений, —0,4 ... —0,5, как, на
пример, над западным сектором Арктики.)

Наряду с анализом особенностей корреляционных функций 
Гн (ро, Pi), характеризующих связь приземной температуры с тем
пературой всех вышележащих уровней, представляет несомнен
ный интерес рассмотрение также особенностей корреляционных 
функций температуры гц (р/, Р/) на некотором фиксированном 
уровне Pi, находящемся в свободной атмосфере (пусть это будет 
уровень 500 гП а). Это позволит нам получить определенное пред
ставление о возможном влиянии процессов общей циркуляции ат
мосферы на формирование теплового режима тропосферы и пла
нетарного пограничного слоя.

Д ля рассмотрения особенностей поведения корреляционных 
функций Ги (pi, pj) в различных регионах северного полушария 
воспользуемся рис. 3.9, на котором представлены широтные раз
резы (континентальный и океанический) коэффициентов корреля
ции между вариациями температуры на уровне 500 гПа и вариа
циями в ее слоях, находящихся выше и ниже этого уровня.

Анализ показывает, что тесная связь температуры на изобари
ческой поверхности 500 гПа ( ~  5,5 км) с температурой выше- и 
нижележащих уровней (коэффициент корреляции Гц (500, P j ) ^  
^ 0 .6 )  прослеживается зимой в слое тропосферы, находящемся 
на 2.5—3 км выше и на 4—5 км ниже, а летом соответственно на 
3—4.5 км выше и на 4—4,5 км ниже указанной изобарической по
верхности. Причем такая особенность в поведении rtt (500, Pi) 
проявляется повсеместно, исключая лишь тропические широты, 
где он быстро уменьшается по мере увеличения расстояния между 
коррелируемыми уровнями.

В некоторых случаях зимой над умеренными широтами запад
ного полушария, где велико влияние межширотного и зонального 
обмена воздушных масс, тесная корреляционная связь темпера
туры отмечается во всем нижележащем слое атмосферы. Дейст
вительно, в районе ст. Буффало и Корал-Харбор зимой коэффи
циент корреляции между вариациями температуры на уровне 
500 гПа и в приземном слое равен 0,61—0,63, а в районе Адаха — 
около 0,66.

Следует отметить, что корреляционная связь температуры на 
изобарической поверхности 500 гПа с температурой вышераспо
ложенных уровней очень быстро затухает, причем нулевая изо
коррелята находится везде на той же высоте 9— 10 км, что и для 
коэффициента корреляции ги (ро, Pi)- Однако в отличие от при
земной температуры, температура в тропосфере полярных и уме
ренных широт довольно тесно коррелирует (правда, с обратным 
знаком) с температурой нижней стратосферы. Коэффициенты кор
реляции rtt (500, Pi) могут достигать при этом значений —0,70... 
. . .  —0.75.

В тропической зоне нулевая изокоррелята расположена в ос
новном на высотах 13— 16 км, причем зоны с большими отрица
тельными коэффициентами над ней не обнаруживаются.
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Таким образом, анализ межуровенных корреляционных функ
ций температуры позволяет сделать следующие выводы:

1) вертикальные корреляционные связи температуры, хотя и 
зависят некоторым образом от географического положения 
пункта зондирования и сезона года, все же обладают региональ
ной пространственно-временной устойчивостью и однотипностью;

2) над всей территорией северного полущария, исключая тро
пики, независимо от сезона процессы прогревания и выхолажива
ния атмосферы происходят синхронно, иногда до 8—9 км.

3) влияние общей циркуляции атмосферы на формирование 
теплового режима пограничного слоя проявляется отчетливо 
только во внетропических щиротах.

3.3.2. Вертикальные автокорреляционные связи влажности воздуха в тропосфере

Вертикальные автокорреляционные связи влажности воздуха 
изучены гораздо слабее, чем межуровенные связи температуры.

Нкм

Рис. зл о . Межуровенные корреляционные функции доли водяного пара.
; — Баренцбург, 2 — Буффало, 5 — судно погоды Е, 4 — Аден; а — январь, б — июль.

Поэтому их исследованию в последние годы уделяется все боль
шее внимание (см., например, [2.21, 2.23, 2.25, 14, 24]).

На рис. 3.10 приведены автокорреляционные функции влаж 
ности Vqq {pi, Pj) для ряда ТИПИЧНЫХ зэрологических станций, пред
ставляющих различные широтные зоны северного полушария.

Анализ рис. 3.10 и всех имевшихся в нашем распоряжении 
статистических материалов показывает, что межуровенные кор
реляционные связи влажности в тропосфере имеют в основном те
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же закономерности и такую же зависимость от высоты, что и кор
реляционные связи температуры. Это наиболее четко видно из со
поставления корреляционных функций Ги (pi, Pj) и Гдд (р,-, pj),  
приведенных на рис. 3.6—3.7 и рис. 3.10.

Действительно, как и для температуры, зимой и летом верти
кальные корреляционные связи между вариациями доли водяного 
пара на уровне станции и в тропосфере положительны, причем 
наиболее тесные связи отмечаются, как правило, в нижнем 1 — 
1,5-километровом слое атмосферы, где коэффициент корреляции

(Ро, Pi) составляет 0,6—0,9.
По мере увеличения расстояния между коррелируемыми уров

нями коэффициент корреляции доли водяного пара существенно 
уменьшается и достигает минимальных положительных значений, 
равных 0,1—0,4, в верхней тропосфере (на высотах около 6—
7 км). В ряде случаев он переходит через нуль, но подобное из
менение функции Гдд {ро, pi) с высотой не является типичным для 
большей части территории северного полушария и проявляется 
в основном лишь в тропических широтах.

Аналогичный ход по вертикали имеют и коэффициенты корре
ляции между вариациями доли водяного пара на любом другом 
фиксированном уровне и вариациями ее на всех вышерасположен- 
ных уровнях рассматриваемого слоя атмосферы.

Наряду с рассмотренными следует отметить еще одну законо
мерность, которая свойственна корреляционным связям доли во
дяного пара и проявляется почти повсеместно в поведении функ
ции Гдд (р,-. Pi), полученной с большим разрешением по высоте. 
А именно, коэффициенты вертикальной корреляции между вариа
циями q у земли и в пограничном слое (до высот 1,5—2,0 км) и 
вариациями их на всех вышерасположенных уровнях атмосферы 
имеют некоторый (правда, не всегда четко выраженный) вторич
ный максимум положительной связи, наблюдаемый обычно около 
уровня 650 гПа ( ~  3,5 км) и реже около уровня 600 гПа 
( ~  4 км). Подобный максимум отмечается, например, в районе 
ст. Баренцбург, где зимой корреляционная функция Гдд (900, р,) 
возрастает от 0,67 на уровне 700 гПа ( ~  3 км) до 0,72 на уровне 
650 гПа ( ~  3,5 км).

Подобный вертикальный ход функции Гдд {pi, pi),  как нам 
представляется, обусловлен влиянием облаков нижнего и сред
него ярусов, в результате которого повышение (понижение) кон
центрации водяного пара в приземном слое и на близрасположен- 
ных уровнях не всегда сопровождается аналогичным ее повы'ше- 
нием (понижением) в вышележащих слоях атмосферы и особенно 
в тех, где возникает облачность. Именно здесь и отмечается наи
большее нарушение хода вариаций q с высотой.

Вывод о наличии у корреляционнной функции влажности 
^qq (Р<> Pi) (в случае, если Р г^ 8 0 0  гПа) вторичного максимума 
является предварительным и требует дополнительной проверки 
на основе анализа корреляционных связей q, оцененных с учетом 
облачного состояния атмосферы.
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Таковы главные закономерности, которые были выявлены при 
анализе корреляционных функций r̂ q {pi, р,), полученных для от
дельных станций. Чтобы проследить, насколько отмеченные за 
кономерности устойчивы в пространстве и во времени, воспользу
емся, как и в случае с температурой, двумя широтными разрезами 
коэффициентов межуровенной корреляции влажности {ро,  p j )  
(рис. 3.11).

Из анализа этих разрезов хорошо видно, что зимой к северу 
от 30° с. ш. затухание автокорреляционных связей влажности воз
духа с высотой в западном и восточном полушариях происходит, 
как и в случае с температурой, по-разному. Если зимой над кон
тинентом Северной Америки вертикальные автокорреляционные 
связи вариаций влажности затухают с высотой довольно медленно 
(даже на высотах 4—5 км функция Гдд (ро, р/) превышает значе
ние 0,6), то над материком Евразии, особенно над его централь
ными и восточными районами, затухание этих связей происходит 
значительно быстрее и уже на уровне 1—2 км Гдд (ро, Pj) <  
< 0 ,6 .

Следует отметить также, что зимой над тропическими широ
тами северного полушария (к югу от 30° с. ш.) коэффициент кор
реляции между вариациями влажности воздуха в приземном слое 
и вариациями ее на всех вышерасположенных уровнях уменьша
ется с высотой очень быстро и уже на высотах 1 — 1,5 км он ме
нее 0,5. Так, в районе ст. Аден зимой корреляционная функция 
влажности Гдд {ро,  p j )  уже на уровне 900 гПа ( ^  1 км) не пре
вышает значения 0,49.

Летом характер межуровенной корреляции влажности воз
духа у земли и на вышележащих уровнях другой, чем зимой. 
Во-первых, летом над Арктикой вертикальные корреляционные 
связи между вариациями q затухают значительно быстрее, чем зи
мой. Так, например, в районе Туле коэффициент корреляции Гдд (ро, 

P i )  между вариациями влажности у земли и на уровне 900 гПа 
( '^  I км) составляет 0,92 зимой и 0,47 летом. Во-вторых, летом 
(в отличие от зимы) не только над Северо-Американским конти
нентом, но и над материком Евразии (к северу от 40-й парал
лели) четко выражены области довольно тесной межуровенной 
корреляции значений q. Действительно, коэффициенты корреля
ции Гдд {ро.  Pi )  над ними даже на уровне 700 гПа ( - ~  3 км) пре
вышают 0,6 (например, в районе Якутска). В то же время 
над умеренными широтами океанических акваторий значения 
указанного коэффициента варьируют в основном в пределах 
0 ,1 -0 ,4 .

Эти особенности, свойственные корреляционным связям влаж 
ности летом, обусловлены тем, что в этот сезон над большей ча
стью Арктики преобладает низкая облачность, которая нарушает 
синхронное изменение вариаций q с высотой, а в умеренных ши
ротах летом поле влажности формируется в основном за счет 
конвективного переноса влаги в верхние слои атмосферы, сильнее 
выраженного над континентами.
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Рис. 3.12. Распределение коэффициентов* корреляции доли водяного пара 
Гдд (500, pj) над континентальны ми ( / )  и о кеани ческим и  (2) районам и северного

полуш ароия.
а — зима, б - — лето.



в  тропической зоне летом, как и зимой, межуровенные связи 
вариаций q очень слабые и уже на высотах около 0,5 км коэффи
циент корреляции rqq {ро, pj) менсе 0,3.

Рассмотрим далее с помощью широтных разрезов (рис. 3.12) 
особенности коэффициентов корреляции влажности воздуха rqq {pi, 
Pj) при некотором фиксированном уровне р/, находящемся в сво
бодной атмосфере (пусть им будет тот же уровень 500 гП а). 
Правда, в связи с отсутствием данных о влажности выше уровня 
400 гПа ( ^  7 км) остановимся главным образом на рассмотре
нии коэффициентов корреляции между вариациями влажности 
на уровне 500 гПа и вариациями ее в слое, расположенном ниже 
этого уровня.

Анализ корреляционных связей влажности воздуха на уровне 
500 гПа ( ^  5,5 км) с влажностью нижележащих слоев атмо
сферы показал, что тесная корреляционная связь (коэффициент 
корреляции rqq (500, pj) ^  0,6) прослеживается в слое, находя
щемся зимой на 2,5—4 км, а летом на 2—2,5 км ниже указанного 
уровня. При этом такая особенность в поведении rqq (500, pj) 
проявляется повсеместно, кроме тропиков, где в течение всего года 
отмечаются слабые межуровенные связи влажности (здесь зна
чения rqq (500, Pj) переходят через изокорреляту 0,6 уже на рас
стоянии 1,5—2,5 км от исходного уровня).

Выше 5,5 км, в верхней тропосфере, также отмечается доста
точно тесная межуровенная корреляция значений q над поляр
ными и умеренными широтами.

Все сказанное позволяет сделать следующие выводы:
— на всей территории северного полушария независимо от се

зона хорошо проявляется региональный характер межуровенных 
корреляционных связей влажности воздуха, причем затухание 
этих связей происходит с различной интенсивностью зимой над 
западным и восточным полушарием (исключая тропики), а ле
том над океаническим и континентальным районами;

— в отличие от температуры, синхронное изменение вариаций 
влажности за счет макромасштабных общециркуляционных про
цессов прослеживается в меньшей толще тропосферы (не более 
5 км), и поэтому влажностный режим пограничного слоя значи
тельно слабее подвержен влиянию общей циркуляции атмосферы.

3.3.3. Взаимно-корреляционные связи температуры 
и влажности воздуха

В заключение рассмотрим региональные особенности наиме
нее изученных взаимно-корреляционных связей температуры и 
влажности воздуха. Воспользуемся, как и ранее, всеми имеющи
мися статистическими материалами и широтными разрезами 
(рис. 3.13) коэффициентов взаимной корреляции t и q rqt{pi =  
— pj),  определенных по данным одного и того же уровня.

Анализ указанных данных показывает, что в тропосфере север
ного полушария независимо от сезона имеет место существенное
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уменьшение тесноты взаимно-корреляционных связей темпе
ратуры и влажности воздуха от полярных широт (здесь коэффи
циент взаимной корреляции r^t {pi =  pj) равен 0,6—0,9) к тро
пическим, где он в основном менее 0,2—0,4, а в некоторых райо
нах, как например, на юге Аравийского полуострова и Кариб- 
ского моря, он даже принимает отрицательные значения (до —0,6).

Такой характер изменения коэффициента взаимной корреляции 
rqt {pi=pj )  С широтой В тропосфере северного полушария обус
ловлен, на наш взгляд, рядом физических причин: адвекцией
воздушных масс, конвективным переносом воздуха из приземного 
слоя в верхние слои, испарением и конденсацией водяного пара 
и т. п., находящихся в сложном взаимодействии между собой и 
проявляющихся по-разному в различные сезоны года в зависимо
сти от географического положения станции.

Так, зимой в тропосфере полярных районов, где формируются 
сухие и холодные воздушные массы, адвекция относительно теп
лого и влажного воздуха с юга почти всегда сопровождается син- 
jcpOHHbiM изменением температуры и влагосодержания атмосферы. 
Однако с уменьшением широты места эта закономерность посте
пенно нарушается и уже в умеренных широтах при адвекции 
тепла и влаги в большой толще тропосферы (по крайней мере, 
выше 1,5—2 км) не каждое повышение температуры воздуха со
провождается соответствующим увеличением его влагосодержа
ния. Значительная часть водяного пара здесь конденсируется и 
в  виде осадков выпадает на земную поверхность, где частично ис
паряется. Поэтому не случайно наиболее тесные корреляционные 
связи между вариациями температуры и влажности воздуха от
мечаются в приземном слое, а не на высотах, где происходит об
разование облачности.

Летом в атмосфере континентальных районов северного полу
шария главным фактором, определяющим широтное изменение 
взаимно-корреляционных связей температуры и влажности воз
духа является не адвекция воздушных масс, которая в это время 
года ослаблена, а локальные процессы конвективного переноса 
воздуха из приземного слоя в верхние слои. Поэтому в полярных 
районах, где подобные процессы развиты слабо и по-прежнему 
велико влияние адвективного фактора, отмечаются достаточно 
тесные корреляционные связи температуры с влажностью воз
духа. В умеренных же широтах, характеризующихся летом хо
рошо развитым конвективным обменом воздушных масс, верти
кальный перенос довольно теплого, но малоувлажненного воздуха 
приводит к существенному нарушению этих связей.

Следует сказать, что в континентальных районах тропической 
зоны, где корреляционные связи температуры с влажностью воз
духа наиболее слабые, влияние указанного процесса проявляется 
еще сильнее. Здесь в течение всего года на фоне очень высокой 
температуры воздуха отмечается очень малое его увлажнение за 
счет испарения влаги с засушливой подстилающей поверхности 
(осадки же в этих районах, как известно, довольно редки), по
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этому и в приземном слое, и на высотах в тропической зоне син
хронное изменение вариаций t (pk) и q {pk) наблюдается редко.

В океанических районах тропической зоны малые значения 
коэффициента корреляции Гд< (р^=р^) обусловлены несколько 
иным механизмом, а именно, несинхронным изменением вариа
ций температуры и влажности воздуха в процессе конвективного 
подъема очень теплых и влажных воздушных масс. При близости 
воздуха к состоянию насыщения даж е незначительное понижение 
его температуры сопровождается здесь сильным изменением кон
центрации водяного пара (большая часть его конденсируется и 
в виде ливневых осадков выпадает на земную поверхность). Д ан
ный процесс, кстати, и определяет наиболее часто в тропосфере 
тропической зоны океанов не прямую, а обратную корреляцион
ную связь между вариациями температуры и влажности воздуха,, 
причем она может быть здесь довольно тесной, с коэффициентом 
взаимной корреляции —0,4 ... —0,6 (подобные значения этого п а
раметра отмечаются, в частности, зимой над югом Карибского 
моря).

Другой особенностью взаимно-корреляционных связей темпера
туры и влажности воздуха, которая легко обнаруживается при 
анализе широтных разрезов, является существенная зависимость 
их от годового хода. При этом от зимы к лету почти везде, кроме 
тропических широт, наблюдается значительное уменьшение коэф
фициента корреляции Гд( ( p i= p j ) .  Наиболее четко оно проявля
ется в умеренных широтах. Действительно, если зимой, например,, 
в районе Одессы коэффициент взаимной корреляции между ва
риациями температуры и влажности воздуха на уровне 950 гПа 
('^О .б км) равен 0,91, то летом он существенно меньше, не более 
0,40.

Подобный характер изменения значений г„< {р^=р^\  в годовом 
ходе связан с тем, что на фоне общего ослабления межширотного 
и зонального переноса воздушных масс, которое отмечается от 
зимы к лету, возрастает роль конвективных процессов. Последние 
и обусловливают существенное ухудшение корреляционных свя
зей температуры с влажностью воздуха, так как воздух, переноси
мый из приземного слоя в верхние слои является хотя и очень 
теплым, но малоувлажненным, далеким от состояния насыщения..

3.4. Особенности естественных ортогональных функций 
вертикальных профилей температуры и влажности воздуха

Вопросам оптимального представления вертикальных профилей 
метеорологических величин (в том числе температуры и влаж 
ности) в виде суммы естественных ортогональных составляющих 
посвящено значительное число публикаций (см., например, [2.29,. 
5, 21, 23, 24, 31]). Однако результаты такого представления, при
веденные в этих работах, не позволяют еще корректно оценить 
свойства собственных векторов, их пространственно-временную
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устойчивость, информативность и т. п., поскольку они получены на 
основе разнородного материала единичных станций.

Нами была предпринята попытка получить на большом и од
нородном статистическом материале естественные ортогональные 
<|)ункции вертикальных профилей температуры и влажности воз
духа для всего северного полушария [12], что позволило доста
точно полно исследовать их характерные свойства, обусловлен
ные процессами глобального и синоптического масштабов.

При анализе свойств оптимальных представлений вертикаль
ных профилей температуры и влажности главное внимание уделя
лось свойствам статистической устойчивости е. о. ф., их информа
тивности и возможности использования в целях объективной клас
сификации аэрологических полей.

3.4.1. Оптимальное представление вертикальных 
профилей температуры

Для анализа параметров поля температуры воспользуемся 
рис. 3.19—3.21, на которых дано графическое изображение 
трех первых собственных векторов матрицы ||5//|| для станций: 
Туле (77° с. ш., 69° з. д.), Корал-Харбор (64° с. ш., 82° з. д .), Адах 
(52° с. ш., 177° 3. д.), Буффало (43° с. ш., 79° з. д.), судно погоды 

Е (35° С.Ш., 48° з .д .) , Аден (13° с. ш., 45° в. д.), Уэйк (19° с. ш., 
166° в .д .), и Майами (26° с.ш., 80° з .д .), представляющих различ
ные широтные зоны северного полушария, а также данными 
табл. 3.5, где для тех же станций приведены собственные числа

Таблица 3.5

Собственные числа Я (°С)2 ковариационной матрицы температуры и доли (% )
т

учитываемой дисперсии d ^ — ^  SpWSttW Для некоторых станций северного
а — 1

полушария

Туле Корал-
Харбор Адах Буффало Судно 

погоды Е Майами Аден Уэйк

а

■̂а dm “ т “ т dm

Я нварь

1 591 73 564 65 405 73 707 80 126 51 78 45 18 26 25 38
2 107 87 172 86 85 89 83 89 53 73 31 63 15 47 11 53
3 40 91 48 91 25 93 28 19 23 82 20 74 10 61 7 64
4 25 94 25 94 16 96 19 95 11 87 14 82 7 71 5 72

И ю ль

I 157 70 258 73 218 74 123 61 44 50 20 41 23 30 13 33
2 24 81 35 83 37 86 31 76 17 69 9 59 16 50 7 50
3 14 87 21 89 12 91 20 86 9 80 7 74 11 65 6 65
4 7 90 13 92 11 94 10 90 5 86 3 81 9 76 4 75
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%а ковариационной матрицы температуры и величины dm, харак
теризующие долю первых т естественных ортогональных состав
ляющих в дисперсии разложения (2.6) при т = 1 ,  2 ..., 4.

Анализ рис. 3.14—3.16 показывает, что первый собственный 
вектор ковариационной матрицы температуры ||5г<|| имеет на боль
шой части территории северного полушария, исключая лишь тро
пическую зону, общие характерные черты, не зависящие от вре-

S00
Земля

-0,2 -О,it -0,2 -О,it
Рис. 3.14. Собственны е векторы  ковариационной м атрицы  ||S ((|| дл я  станций 

Туле ( I)  и К орал-Х арбор (2).
а — январь, 6 —  июль.

мени года. Так, например, в тропосфере компоненты этого век
тора сохраняют знак на всех уровнях. При переходе из тропо
сферы в стратосферу собственный вектор F\ меняет знак, а выше 
слоя тропопаузы он не изменяется.

С физической точки зрения такой высотный ход компонент 
первого собственного вектора F\ вполне закономерен, поскольку 
он обусловлен особенностями межуровенных корреляционных 
связей случайных вариаций температуры.

Действительно, как было показано выше (см. раздел 3.3), 
в тропосфере связи температуры t' {pk) для каждой пары уров
ней являются положительными. В то же время корреляция между 
вариациями температуры в тропосфере и стратосфере отрица
тельна. Поэтому ковариационные матрицы, использованные нами 
для получения естественных ортогональных функций, состоят как 
из положительных, так и отрицательных элементов. А в таких 
матрицах, согласно [8], для первого собственного вектора.
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РгПа

Рис. 3.15. Собственные векторы  ковариационной матрицы  \Stt\\ д л я  станций 
А дах (7), Б уф ф ало  (2) и судна погоды Е (3),

а — январь, б — июль.

-0,2 -0,̂  О,и 0,2 -0,2 0,̂ -0,2 -0,^
Рис. 3.16. Собственные векторы  ковариационной матрицы  \\Stt\\ д л я  станций 

Аден ( / ) ,  Уэйк (2) и М айам и (3).
а — январь, б — июль.



соответствующего наибольшему собственному числу, характерна 
смена знака.

Однако не все первые собственные векторы ковариационных 
матриц температуры обладают таким свойством. Так, зимой в по
лярных районах, как показал анализ результатов разложения 
профиля t' {pk) по всем взятым выборкам, встречаются такие 
векторы f l ,  которые сохраняют свой знак во всем рассматривае
мом слое атмосферы. Это относится, в частности, к восточной 
Арктике (см., например, данные ст. ГМО им. Е. К- Федорова (мыс 
Челюскин) на рис. 3.14—3.16). Интересно, что на этой станции 
межуровенная корреляционная связь температуры в холодный 
период не для каждой пары уровней (как должно быть) положи
тельна [1.32]. Следовательно, ковариационная матрица, по кото
рой получены собственные векторы, состоит как из положитель
ных, так и отрицательных элементов. Однако межуровенные связи 
вариаций температуры у земли и на всех вышележащих уровнях 
являются положительными. Они и определяют здесь своеобраз
ную форму вектора F\ и неизменность его знака во всем слое 
атмосферы (до уровня 50 гП а).

Летом на всех станциях полярной зоны первые собственные 
векторы образуют семейство кривых, хорошо согласующихся 
между собой. При этом составляющие вектора Р\ имеют незначи
тельный разброс (не более 0,10). Лишь в нижней части погранич
ного слоя (до уровня 900 гПа) отмечается несколько больший 
разброс (0,12—0,15). Переход первого собственного вектора тем
пературы через нулевое значение наблюдается повсеместно и осу
ществляется на высотах 9— 10 км, т. е. около полярной тропо
паузы.

В умеренных широтах северного полушария, в зоне 40— 
60° с.ш . (см. рис. 3.15), как зимой, так и летом первые собствен
ные векторы температуры образуют семейство кривых, которые 
в целом хорошо согласуются между собой и мало зависят от 
местоположения станции и сезона. Лишь вблизи земной поверх
ности и особенно в нижней стратосфере (в слое колебаний вы
соты тропопаузы) компоненты вектора F\ имеют заметный разброс 
(от 0,25 до 0,40), обусловленный особенностями корреляционной 
функции Гп (ро,  p j ) .

Так, вблизи земной поверхности относительно большой раз
брос компонент вектора F\ определяется в значительной степени 
поведением функции ги (ро, pj) в пограничном слое атмосферы, 
в основном до уровня 900 (850) гПа. Действительно, в тех физико- 
географических районах, где имеют место наиболее тесные кор
реляционные связи между вариациями температуры у земли и 
вариациями ее на всех вышерасположенных уровнях погранич
ного слоя атмосферы (до высоты 1— 1,5 км), отмечаются и наи
большие значения компонент вектора F\. И, наоборот, в районах, 
для которых характерна менее тесная корреляционная связь тем
пературы в слое поверхность земли — 900 (850) гПа, наблюда
ются и меньшие значения компонент этого вектора (см., например,

127



на рис. 3.15 векторы Fi, полученные для станций Буффало и Адах, 
для которых характерны тесная и довольно слабая корреляция 
значений t' в пограничном слое).

Существенный разброс компонент вектора Fi вблизи тропо
паузы в значительной степени связан с высотой уровня перехода 
автокорреляционной функции ги {ро, pj) через нуль, изменяю
щейся от сезона к сезону и в зависимости от географического по
ложения аэрологической станции. При этом, чем южнее располо
жен пункт наблюдения, тем больше разброс компонент первого 
собственного вектора за счет сезонных вариаций высоты указан
ного уровня (см., например, данные ст. Буффало), обусловлен
ных сменой полярной тропопаузы тропической вследствие мигра
ции к северу субтропической планетарной фронтальной зоны от 
зимы к лету.

В отличие от внетропических широт, в тропической зоне се
верного полушария, к югу от 30° с.ш . (см. рис. 3.16), где корре
ляционные связи наземной температуры с температурой выше рас
положенных слоев атмосферы слабые, первые собственные векторы 
ковариационной матрицы ||5((|| имеют в большинстве случаев иной 
характер вертикального хода и мало согласуются между собой. 
Наиболее типичным является такой высотный ход, при котором 
в большей части тропосферы, кроме пограничного слоя, компо
ненты вектора Fi невелики по абсолютной величине и имеют 
обычно одну-две хорошо выраженные смены знака. Основной пе
реход вектора Fi через нуль наиболее часто наблюдается между 
уровнями 100 и 50 гПа, т. е. в слое колебания тропической тро
попаузы.

Вторые собственные векторы ковариационной матрицы темпе
ратуры имеют более сложный вид и в большей степени зависят 
от географического положения станции. Но и для них присущи 
некоторые общие черты, которые достаточно четко проявляются 
на значительной части северного полушария, особенно в умерен
ных широтах.

Так, в большинстве районов, расположенных к северу от 30-й 
параллели, четко прослеживаются, следующие характерные осо
бенности высотного хода вектора F2: 1) две отчетливо выражен
ные смены знака — в нижней тропосфере (в слое 850—700 гПа) 
и при переходе из тропосферы в стратосферу; 2) два максимума 
значений компонент вектора F2 в пограничном слое и вблизи тро
попаузы, по абсолютной величине достигающей значений 0,40— 
0,50 и 0,50— 0,85 соответственно. При этом вторая смена знака 
вектора F2 отмечается на тех ж е высотах, что и вектора Fi. Выше 
максимума вблизи тропопаузы компоненты вектора F2 быстро 
уменьшаются по абсолютной величине и в нижней стратосфере из
меняются мало.

Следует, однако, отметить, что в некоторых районах внетро
пических широт такой вертикальный ход второго собственного 
вектора температуры несколько нарушается. В частности, зимой 
в арктических районах (см. рис. 3.14) на границе тропосферы и
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стратосферы нет четко выраженного пика максимальных значе
ний, а компоненты вектора после второго перехода через нуль 
(в верхней тропосфере) возрастают по величине во всем вышерас- 
положенном слое атмосферы (до уровня 50 гП а).

В тропической зоне северного полушария хотя и прослежива
ются аналогичные черты вертикального хода вектора F2, однако 
выражены они не столь четко и в некоторых случаях существенно 
искажаются.

Третий собственный вектор ковариационной матрицы темпе
ратуры отличается еще более сложным характером вертикаль
ного хода. Так, на большинстве станций северного полушария 
отмечается не один-два, а три или даж е четыре перехода вектора 
F3 через нуль. Значения его компонент имеют очень сильный раз
брос, причем не только вблизи земной поверхности и в слое коле
бания тропопаузы, но и на всех рассматриваемых высотах. О д
нако, тем не менее, третьи собственные векторы температуры ха
рактеризуются все ж е определенной региональной пространст
венно-временной устойчивостью. Это хорошо видно, в частности, 
по данным станций Туле и Корал-Харбор (см. рис. 3.14).

Собственные векторы более высокого, чем третий, порядка 
обладают менее выраженными закономерностями вертикального 
хода и заметно различаются между собой даж е в тех случаях, 
когда на двух станциях, расположенных достаточно близко друг 
от друга, векторы Fi, F2 и F3 почти полностью совпадают.

Рассмотрим основные закономерности распределения собст
венных чисел ковариационной матрицы температуры (Ла) по 
территории северного полушария.

Из анализа данных табл. 3.5 и рис. 3.17 следует, что величина 
%\ сильно варьирует в зависимости от географического положения 
станции и сезона (временной фактор проявляется лишь во вне
тропических широтах). Так, зимой собственное число %\ изменя
ется от 600— 700 до 10— 25 (°С) причем область его наибольших 
значений отмечается над континентами (севернее 40° с.ш .) и 
особенно над центром Северной Америки, где в этот период года 
развит интенсивный меридиональный и межширотный обмен воз
душных масс [2.47].

Действительно, если в районе Буффало A i«707  (°С) то 
вблизи судна погоды К, расположенного примерно на той ж е ши
роте, Я,1«144 (°С) 2. Наименьшие значения первого собственного 
числа ковариационной матрицы температуры (менее 50 (°С) )̂ 
наблюдаются зимой в тропической зоне и вблизи экватора. При 
этом вариации Xi здесь от станции к станции очень малы, в ос
новном менее 10— 15 (°С)

Летом в связи с ослаблением меридионального и межширот
ного обмена Л] почти на всем северном полушарии, кроме тропи
ческих районов, существенно меньше, чем зимой, причем наи
большие значения порядка 200— 250 (°С) отмечаются также 
над континентами умеренных и полярных широт и частично над 
западными районами акваторий Тихого и Атлантического океанов.
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Различия между континентальными и океаническими станциями 
летом не так велики, как зимой, и составляют не более 150 (°С) 
Наименьшие значения Я.1 в северном полушарии наблюдаются по- 
прежнему в тропической и экваториальной зонах. Они варьируют 
здесь в пределах 12—25 (°С)

Рис. 3.17. Распределение первого собствен

Вторые и третьи собственные числа ковариационных матриц су 
щественно меньше первого собственного числа, они менее измен 
чивы, чем Я.1 (А,2 в основном варьирует от 25 до 100— 150 (°С) аЛз — 
от 5— 10 до 50 (°С) 2). Кроме того, в отличие от Xi, вторые и в мень 
шей степени третьи собственные числа температуры обладают хо 
рошо выраженным широтным ходом, особенно в зимний период (см 
табл. 3.5, данные станций Корал-Харбор, Буффало и Майами) 

Все последующие Яа по мере дальнейшего увеличения поряд 
кового номера собственного числа не только постоянно уменьша 
ются по величине, но и мало различаются между собой. Поэтому
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установить их зависимость от какого-либо фактора не представ
ляется возможным. Это согласуется с утверждением, высказан
ным в [2.31], что разложение случайного вектора по е .о .ф . обла
дает быстрой сходимостью, и он может быть описан небольшим 
числом параметров.

ного числа температуры Xi ГС)*.
б — лето.

Действительно, доля общей дисперсии, описываемой тремя 
первыми собственными векторами составляет, как правило, не 
менее 80 % дисперсии всех вариаций. Лишь в тропических широ
тах на три собственных вектора приходится в сумме около 60— 
75 % следа матрицы ||5(tH. При использовании же четырех-пяти 
собственных векторов доля общей дисперсии составляет почти 
90—96% , только в тропиках она несколько меньше, 75—85% .

Таким образом, анализ результатов расчета собственных зна
чений и собственных векторов матриц 15»|| показал, что прост
ранственно-временная устойчивость первых трех наиболее инфор- 

9* 131



мативных собственных векторов не является глобальной или зави
сящей только от широты, как было показано ранее [5.14], а свя
зана с географическими особенностями отдельных регионов север
ного полушария, т.е. универсальность первых трех собственных 
векторов можно допустить лишь с определенными ограничениями. 
Однако региональная устойчивость и значительный вклад этих 
векторов в общую дисперсию оставляет надежду на возможность 
их использования в задаче классификации поля температуры.

3.4.2. Оптимальное представление вертикальных 
профилей влажности воздуха

Наряду с анализом естественных ортогональных функций 
температуры остановимся также и на рассмотрении особенностей 
параметров разложения вертикальных профилей влажности. 
С этой целью воспользуемся табл. 3.6, содержащей для ряда

Таблица 3.6

Собственные числа *10  ̂(%о)  ̂ ковариационной матрицы влажности и доли
т

(% ) учитываемой дисперсии d m —  ^  рассчитанные
а  =  1

для некоторых станций северного полушария

Туле Ян-Майен Адах Буффало Судно 
погоды Е Майами Аден Уэйк

а

т

Январь
1 155 93 751 86 547 79 2685 86 3297 81 4173 69 2240 61 3115 72
2 007 97 071 94 119 95 269 94 367 90 773 81 588 76 480 83
3 002 98 025 96 013 98 090 97 157 94 504 90 318 84 392 92
4 001 99 001 98 001 99 034 98 080 96 235 94 194 89 177 96

Июль
I 539 68 968 86 2892 82 6608 83 2478 70 2469 71 2397 54 2015 61
2 131 84 085 94 453 94 621 90 580 86 543 86 773 71 551 80
3 058 92 034 97 136 98 348 95 209 92 203 92 513 83 143 94
4 022 95 013 98 052 99 118 97 101 95 098 95 355 91 085 97

станций значения собственных чисел ковариационной матрицы 
и величины dm, характеризующие долю первых четырех 

е. о. ф. в дисперсии разложения (2.6), а также рис. 3.18—3.20, на 
которых дано графическое представление трех первых собствен
ных векторов указанных матриц, полученных для тех же типич
ных станций северного полушария.

Анализ рис. 3.18—3.20, а также других полученных нами ста
тистических материалов показывает, что вертикальный ход первых
Ш



РгПа

а — январь, б — июль.

РгПа

Рис. 3.19. Собственные векторы ковариационной матрицы |*Sgg(| для станций 
Буффало ( / ) ,  Адах (2) и судна погоды Е (5).

а  — январь, б — июль.



собственных векторов ковариационных матриц влажности 
||5gg|| обладает рядом характерных черт, которые присущи всему 
северному полушарию (а не только его отдельным регионам, как 
это имело место для матриц Ц5гг||) и не зависит от времени года.

Так, зимой и летом в тропосфере компоненты вектора Fi сохра
няют знак и убывают с высотой во всем рассматриваемом слое 
атмосферы — от поверхности земли до уровня 400 гПа ( ~ 7  км). 
Правда, летом (а в тропических районах и зимой) этот верти-

Зенпя 0,4 0,2

Рис. 3.20. Собственные векторы ковариационной матрицы Ц5за|| для станций 
Аден ( / ) ,  Уэйк (2) и Майами (<?).

а — январь, б —  июль.

кальный ход вектора F\ несколько нарушается появлением в слое 
950—800 гПа пика экстремальных значений его компонент.

Подобный вертикальный ход первого собственного вектора 
влажности обусловлен, как и следовало ожидать, особенностями 
автокорреляционной функции Гдд (ро, p j), которая положительна 
во всем рассматриваемом слое тропосферы (до уровня 400 гПа) 
и уменьшается по величине по мере удаления коррелируемых 
уровней друг от друга. Кроме того, вид вектора F\ существенным 
образом зависит от турбулентного перемешивания воздуха по 
вертикали. Поэтому не случайно, что основные колебания его ком
понент отмечаются в основном в нижней тропосфере, т. е. 
в слое максимального перемешивания воздушных масс [7]. Вто
рой и третий собственные векторы матрицы \\SqqW (см., например, 
[21]) также характеризуются значительной устойчивостью, свой
ства их мало зависят от сезона и физико-географических условий.

В частности, главной отличительной чертой второго собствен
ного вектора влажности является наличие двух четко выражен
ных максимумов его компонент разного знака — в приземном
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слое и на уровне 700 гПа (-~ 3  км) и одного перехода их через 
нуль в слое 900—800 гПа, т. е. на высоте 1—2 км. Выше уровня 
700 гПа компоненты собственного вектора уменьшаются по ве
личине и в верхней тропосфере они близки к нулю.

В ряде районов субтропических и тропических широт (см., на
пример, на рис. 3.26 данные ст. Аден за июль), кроме этого, про
исходит еще одна смена знака компонент вектора Fr в верхней 
тропосфере (на уровне около 400 гП а).

Третий собственный вектор матрицы ||Sqq|| на всей террито
рии северного полушария и независимо от сезона характеризу
ется двумя переходами через нуль (один — в слое 950—900 гПа, 
а второй — в слое 800—750 гПа) и тремя экстремумами его ком
понент, из которых один расположен в приземном слое атмосферы, 
второй — вблизи изобарической поверхности 700 гПа и третий 
(обратного з н а к а )— около изобарической поверхности 850 гПа. 
Выше уровня 700 гПа компоненты третьего собственного вектора 
(подобно компонентам вектора F2) быстро уменьшаются по вели
чине, сохраняя в большинстве случаев один и тот же знак.

Описанный высотный ход компонент собственных векторов 
F 2 и Fz матрицы ||5gg||, как и вектора F\,  в значительной степени 
обусловлен турбулентным перемешиванием воздушных масс. 
А оно наиболее развито, как известно, в пограничном слое атмо
сферы, обычно на высоте около 1—2 км, где как раз и отмеча
ется переход вектора F2 через нуль и пик экстремальных значе
ний компонент вектора F^.

Собственные векторы матрицы IlSqgli более высокого, чем тре
тий, порядка обладают менее выраженными особенностями. 
К тому же на их долю приходится слишком малый процент ин
формации о случайных вариациях вертикального профиля влаж 
ности.

Рассмотрим особенности распределения собственных чисел ко
вариационных матриц IlSgqII (и, в первую очередь, значений ^ i), 
обусловленные годовым ходом этих параметров и их зависимостью 
от физико-географических и циркуляционных условий отдельных 
районов.

Анализ данных табл. 3.6 и рис. 3.21 позволил установить, что 
величина первого собственного числа ковариационных матриц 
||5qq|| довольно значительно варьирует в зависимости от геогра
фического положения станции и особенно в течение года (правда, 
годовой ход проявляется наиболее четко лишь в умеренных ши
ротах). Так, например, зимой первое собственное число матриц 
||5qg|| может изменяться от 1—2 до 40—50 (%о) При этом наи
меньшие значения отмечаются над центральной Арктикой и 
над внутренними континентальными районами материка Евразии 
(особенно над Восточной Сибирью). Здесь, как известно, в хо
лодный период наблюдается наиболее слабая циклоническая 
деятельность и самое минимальное в северном полушарии влаго
содержание атмосферного воздуха. Наибольшие значения Ai про
слеживаются зимой над западными частями Тихого и Атлантиче
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ского океанов (в основном в зоне 10—40® с. ш.), где на фоне до
вольно высокого влагосодержания атмосферы даже небольшое 
его изменение приводит к значительно большим значениям Яь чем 
в более северных широтах.

Летом, в связи со значительным увеличением общего влагосо
держания атмосферы над континентальными районами полярных

Рис. 3.21. Распределение первого соб
а — зима.

И особенно умеренных широт, роль его в формировании поля Я] 
существенно уменьшается. Поэтому летом распределение значе
ний Xi над северным полушарием в большой степени зависит от 
интенсивности межширотного и меридионального обмена воздуш
ных масс и повторяет распределение параметра Яь рассчитанного 
по данным ковариационных матриц температуры (сравните 
рис. 3.17 б и 3.21 б).

Действительно, летом наибольшие значения Я,1 {q),  равные 
30—60 (%о) отмечаются, как и для температуры, над континен-
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тами умеренных широт и частично над западными районами ак
ваторий Тихого и Атлантического океанов, где в значительной 
толще тропосферы осуществляется наиболее интенсивный зональ
ный и меридиональный обмен воздушных масс. Наименьшие зна
чения первого собственного числа матриц ||Sgg|| наблюдаются над 
Арктикой (менее 5 (%о) и в тропической и экваториальной зо-
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ственного числа ковариационной матрицы влажности.
б ~  лето.

нах (10—20 (%о)^). Здесь же отмечается и малая изменчивость 
атмосферных процессов.

Вторые и третьи собственные числа ковариационных матриц 
влажности IlSgqII также имеют некоторые, хотя и не так хорошо 
выраженные (по сравнению с Xi) особенности. В частности, эти 
статистические параметры (особенно Лз) существенно меньше 
первого собственного числа и не так сильно изменяются (Яг от
0,5 до 8 (%о) 2, а Хз от 0,1—0,5 до 2—3 (%о) в зависимости от 
сезона и географического положения станции. Кроме того,
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вторые и в меньшей степени третьи собственные числа (в отличие 
от Xi) имеют определенный широтный ход, а именно значения >.2 
и Лз возрастают к югу. Наиболее четко это проявляется в зимний 
период. И наконец, они не так сильно зависят от пространствен
ного распределения материков и океанов.

Собственные числа матриц \\Sqq\\ большего, чем третий, по
рядка различаются между собой еще меньше, однако и для них 
(по крайней мере, для чисел Xa— I q) характерна некоторая зависи
мость от широтного положения станции.

В заключение настоящего раздела остановимся коротко на ре
зультатах оценки скорости сходимости разложения случайных 
профилей влажности q' (ph) по е. о. ф.

Анализ величины dm показал, что это разложение обладает 
существенно лучшей, чем для температуры, сходимостью, по
скольку уже на три первых собственных вектора матрицы 115̂ 1̂1 
приходится, как правило, от 90 до 96 % суммарной дисперсии. 
Доля четырех первых собственных векторов в суммарной диспер
сии составляет практически на всем северном полушарии, за ис
ключением лишь отдельных станций тропической зоны, более 
95 %.

Этот факт говорит о том, что для малопараметрического опи
сания вертикальной структуры поля влажности с погрешностью ме
нее 5 % достаточно взять не более четырех первых собственных 
векторов, а с погрешностью до 10 % — достаточно иметь только три 
первых вектора.

Таким образом, компоненты первых трех наиболее информа
тивных собственных векторов ковариационных матриц IlSg l̂l 
имеют хорошо выраженный тип вертикального хода, который оп
ределяется лишь порядковым номером собственного вектора и 
мало зависит (по сравнению с соответствующими параметрами 
температуры) от сезона и географического положения станции. 
Довольно быстрая сходимость разложения вектора q' {рь) по 
е.о. ф. позволяет существенно сократить (в 4—5 раз) объем ста
тистической информации, необходимой для оптимального пред
ставления случайных вариаций вертикальных профилей влаж 
ности.

Все это позволяет надеяться на возможность получения регио
нальных малопараметрических моделей влажности, оптимальным 
образом описывающих крупномасштабную статистическую струк
туру поля влажности над значительными территориями север
ного полушария.



ГЛАВА 4. ВЕРТИКАЛЬНАЯ СТАТИСТИЧЕСКАЯ СТРУКТУРА 
ПОЛЯ АТМОСФЕРНОГО ОЗОНА

Вертикальная статистическая структура поля атмосферного 
озона, в отличие от полей температуры и влажности воздуха, изу
чена к настоящему времени гораздо слабее (особенно в части 
параметров изменчивости и межуровенных корреляционных свя
зей вариаций Оз в различных слоях атмосферы). Это связано 
с тем, что мировая сеть станций, ведущих регулярные измерения 
вертикального распределения озона (ВРО) с помощью щаров- 
зондов, создана относительно недавно (в бО-х годах), и к тому 
же она значительно реже сети станций температурного зондиро
вания. Поэтому не случайно, что в последние годы для выявле
ния особенностей пространственно-временной структуры поля 
озона в глобальном масштабе и до больших высот предпринима
ются настойчивые попытки дополнительно привлечь также дан
ные ракетных и спутниковых наблюдений [1.69, 1, 2, 8, 20, 21, 23, 
24]. Однако единичные ракетные измерения и результаты спутни
кового зондирования, обладающего недостаточной точностью и 
малым разрешением по высоте (около 7—8 км) [10, 23], не могут 
еще использоваться для статистического описания тонкой струк
туры поля озона, и, следовательно, ее объективный анализ может 
быть выполнен лишь на основе данных сетевого озонозондиро
вания.

Конечно, при таком подходе особенности вертикальной стати
стической структуры поля озона могут быть выявлены только 
в общих чертах. И все же это сделать целесообразно, поскольку 
можно предположить, что высотные поля озона (особенно в стра
тосфере, где отмечается озонный максимум) характеризуются, как 
и его общее содержание, значительной пространственно-времен
ной устойчивостью (по данным [1.37], колебания X  связаны 
в пространстве на расстоянии до 3—4 тыс. км). Естественно, что 
для более надежного обоснования подобного вывода следует про
вести анализ трехмерной структуры поля озона на основе дан
ных измерений учащенной сети озонометрических станций, однако 
имеющийся в настоящее время фактический материал по ВРО 
не позволяет пока это сделать.

В имеющихся публикациях по климатологии ВРО дается лишь 
некоторое предварительное представление о глобальных особен
ностях вертикальной структуры поля озона, полученное на ос
нове данных единичных станций и отдельных экспедиций [1.52, 
1.85, 1.96, И , 13, 18, 19, 22, 25, 26, 30], либо по менее надежным 
результатам спутникового зондирования [20, 23], либо путем кос
венной оценки параметров ВРО по данным об общем содержании 
озона [1.7, 3, 14, 15, 27]. К тому же авторы практически всех пуб
ликаций, исключая [1.96], при анализе тонкой структуры поля 
озона не использовали всего комплекса статистических показателей
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(брались лишь средние значения и реже дисперсии), необходимых 
для ее полного адекватного описания.

В настоящей главе сделана попытка восполнить этот пробел 
и дать наиболее надежное (со статистической точки зрения) опи
сание тонкой структуры поля озона на основе того же математи
ческого аппарата, который был использован нами при анализе 
полей температуры и влажности воздуха. Сразу же заметим, что 
мы будем рассматривать климатические особенности, свойствен
ные лишь зимнему и летнему ВРО, хотя известно, что сезонные 
изменения озона сдвинуты по фазе относительно годового хода 
температуры и влажности воздуха (максимум его содержания во 
внетропических широтах приходится на весну, а минимум — на 
осень [10]. Это связано с тем, что характеристики ВРО исполь
зованы нами совместно с данными высотного распределения тем
пературы и влажности воздуха при построении среднезональных 
статистических моделей (о них пойдет речь в гл. 5), описывающих 
физическое состояние земной атмосферы зимой и летом, т. е. в обыч
ные календарные сезоны.

4.1. Основные закономерности вертикального 
распределения озона в атмосфере северного полушария

Полученные нами данные, в том числе и представленные на 
рис. 4.1—4.4, в основном подтвердили ранее выявленные (напри
мер в [1.6]) закономерности высотного изменения парциального 
давления озона Рз-

Так, количество озона в тропосфере северного полушария неве
лико. Значения Рз в ней (2— 4 мПа) резко увеличиваются с неко
торого переломного уровня до максимума на высотах 18—27 км, 
а затем быстро убывают с высотой в средней стратосфере. Кроме 
того, распределение озона в атмосфере имеет ярко выраженную ши
ротную зависимость, причем с ростом широты наблюдаются сниже
ние слоя максимального содержания озона (от 26— 27 км у эква
тора до 15— 18 км в полярной зоне) и существенное увеличение 
Рг в этом слое (от И — 16 мПа до 16— 22 мПа соответственно). 
Наконец, концентрация Оз на различных высотах имеет опреде
ленный годовой ход, а именно: в тропосфере внетропических ши
рот она возрастает от зимы к лету, а в нижней стратосфере и осо
бенно в слое максимума — смещается на зимне-весеннее время; 
в тропиках же наибольшая концентрация озона во всем рассмат
риваемом слое атмосферы (до 30—32 км) отмечается в летний 
период.

Полученные нами более полные и надежные данные о стати
стической структуре поля озона позволили нам выявить некото
рые дополнительные ее особенности.

Так, в нижней тропосфере северного полушария (исключая 
районы, расположенные вблизи экватора) имеет место инверсион
ное распределение содержания озона с максимумом в слое 900— 
600 гПа. Например, на ст. Саппоро зимой парциальное давление
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озона возрастает от 0,4 мПа вблизи земной поверхности до
2,6 мПа на уровне 700 гПа, т. е. более чем в 6 раз. По-видимому, 
этот максимум связан с тропосферными температурными инвер
сиями, препятствующими вертикальному перемешиванию воздуха, 
которое должно переносить озон из верхних слоев тропосферы 
вниз. Результаты работы [28] косвенно подтверждают это пред
положение. Модельные экспериментальные оценки авторов [28] 
показали, что при глобальном усреднении суммарный нисходя
щий поток озона, рассчитанный за 20 модельных суток, имеет 
почти постоянную скорость в слое 2— 12 км и она резко уменьша
ется (до нуля) у поверхности Земли.

Минимум концентрации озона в приземном слое обусловлен, 
на наш взгляд, интенсивным разрушением приходящего сверху 
озона под воздействием различных химических примесей (в том 
числе и антропогенного происхождения), а также определенным 
расходом озона на окисление органических веществ растительности. 
Особенно отчетливо этот расход выражен, как указывает 
А. X. Хргиан, в тропической зоне. В экваториальной области схо
димости воздушных потоков минимум содержания озона у земли 
(см., например, на рис. 4.4 высотный профиль Р% для ст. Триванд
рум) связан, несомненно, с общим восходящим движением воз
духа, который постоянно наблюдается в пограничном слое атмо
сферы.

Полученные нами статистические данные позволили выделить 
не три, как раньше, а четыре типа вертикального распределения 
озона (см. рис. 4.1—4.4).

Полярный тип, характеризующий вертикальное распределение 
озона в полярной зоне (60—90° ш.). Он отличается самым низким 
положением озонопаузы (около 7—9 км) и слоя максимального 
содержания озона (16— 18 км). Д ля данного типа характерен зна
чительный годовой ход парциального давления озона. На высоте 
озонопика величина Рз изменяется от 20—21 мПа в зимне-весен
ний период до 15— 16 мПа летом.

Умеренный тип, наблюдаемый в умеренных широтах (40— 
60° ш.), отличается более высоким (чем для полярного типа) по
ложением озонопаузы (9— 10 км) и максимума содержания озона 
(20—24 км), а также в основном существенно меньшей амплиту
дой годового хода. Так, например, в_районе ст. Гус-Бей на высоте 
озонопика (около 21 км) величина Рз изменяется от 17,7 мПа зи
мой до 15,5 мПа летом, т.е. всего на 2,2 мПа. Д ля умеренного 
типа свойственно также наличие тонкой структуры, прояв
ляющейся в смене слоев с высоким и низким содержанием 
озона.

Субтропический тип — переходный между умеренным и тропи
ческим, характерен для субтропических широт северного полуша
рия (25—40° щ.), ранее не выявленный. Для него типичны прак
тически устойчивое высотное распределение величины Рз в тро
посфере, высокая озонопауза, расположенная на уровне 14— 
17 км, наличие озонопика на высоте 23—24 км, а также почти
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полное отсутствие годового хода озона вблизи уровня его макси
мальной концентрации.

Тропический тип, четко проявляющийся в тропической зоне 
(0—25° ш). Как и субтро^пический тип, он характеризуется устой
чивым распределением Ръ в тропосфере и высокой озонопаузой 
(на уровне 16—17 км). Однако для него характерны больщая вы
сота озонопика (около 25—27 км) и обратный (по отношению 
к внетропическим широтам) годовой ход содержания О3. Так, на
пример, в районе ст. Тривандрум н^ высоте максимума (около 
27 км) парциальное давление озона Рз возрастает от зимы к лету 
на 4,5 мПа (от 11,2 мПа зимой до 15,7 мПа летом).

Указанные общие закономерности вертикального распределе
ния озона могут нарушаться под воздействием процессов об
щей циркуляции атмосферы. В частности, нами установлено, что 
в стратосфере умеренных широт над некоторыми физико-геогра- 
фическими районами (например, над районом Саппоро) может 
наблюдаться не малый (свойственный умеренной зоне), а зна
чительный годовой ход содержания озона. На высоте озонопика 
(21—24 км) в этом районе парциальное давление озона изменя
ется от 17,6 мПа в зимнее время до_14,6 мПа летом. Еще боль
шая годовая амплитуда колебаний Рз (до 6,0—7,3 мПа) имеет 
место над Саппоро в более низких слоях стратосферы (между
11 и 20 км).

Такие особенности годового хода парциального давления озона 
в районе Саппоро обусловлены тем, что он находится в зоне су
щественной широтной миграции субтропического струйного те
чения [4], являющегося не только границей между двумя раз
ными воздушными массами, но и разделом областей нисходящих 
(к северу от струйного течения) и восходящих (к югу от струй
ного течения) движений воздуха [1.2, 29]. Кроме того, как пока
зано в [5, 6, 21], слева от оси струйного течения (к северу от 
него) содержание озона больше, чем справа от оси (к югу от 
этого струйного течения). Ось субтропического струйного тече
ния в районе Японских островов находится на 32—33° с.ш. зи
мой и 43—45° с.ш. летом [4, 9], и ст. Саппоро, расположенная на 
43-й параллели, попадает то в область повышенной концентрации 
озона (зимой), то в область пониженной концентрации (летом).

Проведенные статистические оценки показывают, что зимой 
от ст. Саппоро до ст. Кагосима, расположенной около 32° с. ш., 
т. е. южнее оси субтропического струйного течения, отмечаются 
значительные меридиональные градиенты концентрации озона. 
В это время года парциальное давление озона на уровне макси
мума изменяется с севера на юг между указанными станциями на 
3,1 мПа (от 17,6 до 14,5 мПа соответственно). Летом, когда обе 
станции находятся к югу от субтропической ПВФЗ, содержание 
озона на уровне озонопика на этих станциях одинаково (около
14,6 мПа).

Таким образом, формирование поля стратосферного озона 
в рассмотренном районе неотделимо от системы субтропического
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струйного течения и в значительной мере определяется его ши
ротной миграцией. А это, в свою очередь, указывает на то, что 
общие закономерности в вертикальном распределении озона мо
гут в отдельных регионах существенно нарушаться за счет осо
бого характера проявляющихся в них процессов общей циркуля
ции атмосферы.

4.2. Особенности распределения изменчивости озона 
с высотой в тропосфере и стратосфере

Д ля оценки изменчивости парциального давления озона на 
разных высотах используем векторы среднего квадратического от
клонения этой метеорологической величины .

Детальное рассмотрение рис. 4.5—4.8 и других статистических 
материалов, имевшихся в нашем распоряжении, позволило уста
новить не только общую (глобальную) картину вертикального 
распределения многолетней изменчивости содержания озона в слое 
поверхность зем ли— 10 гПа (~ 3 1  км), но и некоторые особенно
сти этого распределения, характерные для различных районов се
верного полушария.

Во-первых, наибольшие вариации атмосферного озона в се
верном полушарии независимо от сезона наблюдаются в нижней 
стратосфере, где максимально и его среднее содержание, причем 
даже здесь возможны очень малые значения концентрации озона. 
Например, по нашим данным, над полярными широтами (ст. Р е
зольют) парциальное давление озона на уровне около 100 гПа 
( ~  16 км) может изменяться от 6,5 до 34,6 мПа, а на уровне 
250 гПа ( ~ 1 0  км), расположенном также выше тропопаузы, оно 
может достигать даже 0,9 мПа (при Рз =  7 ,1 ... 8,5 м П а).

Во-вторых, непериодическая изменчивость озона в слое его 
максимального содержания (в основном 12—24 км, в тропиках не
сколько выше) достаточно заметно зависит от широты, уменьшаясь 
к югу. Так, например, зимой стандартное отклонение умень
шается от 4,5—5,0 мПа в полярных широтах до 3,0—4,0 мПа в тро
пической зоне, а летом соответственно от 2,5—3,5 до 1,5—2,0 мПа.

В-третьих, как и среднее содержание, стандартное отклонение 
озона а максимально зимой, когда велики его межсуточные ва
риации, обусловленные интенсивной циклонической деятельностью. 
Летом при ослаблении циклогенеза минимально. При этом из
рис. 4.5—4.8 видно, что изменчивость озона в области его наиболь
ших вариаций уменьшается от зимы к лету почти вдвое (от 4,5—
6,0 до 3,0—4,0 мПа в полярной и умеренной зонах и от 3,0—4,8 до 
1,0—2,5 мПа в субтропических и тропических широтах).

Установлены также некоторые особенности, характерные для 
высотных профилей в отдельных широтных зонах и регионах
северного полушария. Оказалось, например, что в атмосфере 
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северного полушария, кроме океанических районов и тропической 
зоны, четко прослеживаются два максимума изменчивости парци
ального давления озона: первый (основной)— в слое 9—22 км,
ниже главного максимума содержания озона (стандартные откло
нения Рз могут достигать 4,0—6,0 мПа, а значения /Рз — 60—
8 0 % ); второй (не выявленный ранее) — в пограничном слое атмо
сферы, где значения существенно меньще, чем вблизи глав
ного максимума, но больще, чем на более высоких тропосферных 
уровнях (они могут составлять здесь 1,0—2,0 мПа или 30—65 % 
от Р з).

Первый максимум изменчивости Рз связан с вариациями слоя 
максимального содержания озона и зависит от высоты располо
жения последнего. Как показывает анализ, высота стратосферного 
максимума изменяется от 10— 15 км в полярных широтах до
24—27 км в тропиках.

Второй максимум а формируется под влиянием процессов
общей циркуляции атмосферы и связанных с ними процессов го
ризонтального и вертикального переноса озона и его разрушения 
за счет взаимодействия с различными химическими примесями 
и органическими частицами вблизи земной поверхности.

В океанических районах и тропической зоне максимум
в приземном слое не прослеживается, поскольку над океанами 
разрушение озона идет медленнее, чем над континентами, а в тро
пиках отмечается наименьшая изменчивость атмосферных про
цессов.

Кроме того, нами обнаружены еще две особенности изменчиво
сти парциального давления озона.

1. В субтропической зоне северного полушария (см. рис. 4.7) 
четко проявляется не один, а два стратосферных максимума
(вторичный максимум расположен в слое 11— 15 км). При этом 
летом вторичный максимум прослеживается даж е в некоторых 
южных районах умеренной зоны (см., например, данные ст. Сап
поро на рис. 4.6). Этот максимум связан с субтропической
планетарной высотной фронтальной зоной (П В Ф З), которая в те
чение всего года мигрирует здесь в широтном направлении и обу
словливает постоянный горизонтальный перенос богатого озоном 
полярного воздуха через разрыв полярной и тропической тропо
пауз. Вероятно, дальний горизонтальный перенос через указанный 
разрыв тропопауз обусловливает и повышенную изменчивость 
озона в слое 12— 15 км над тропиками (см. рис. 4.8). При этом наи
более ярко максимум выражен на этих высотах зимой, когда
субтропическая планетарная фронтальная зона имеет крайне юж
ное положение [9].

2. Кроме двух отмеченных максимумов Ор , летом над югом
Евразии (в районе ст. Тривандрум) наблюдается еще третий мак
симум климатической изменчивости стратосферного озона (не
сколько выше тропической тропопаузы). Наличие этого максимума
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подтверждается результатами международных исследований по 
программе «Муссон-77», проведенных с мая по август 1977 г. над 
экваториальной зоной Индийского океана. Высотный профиль стан
дартного отклонения парциального давления озона, построенный 
авторами [1.52] по данным этих исследований, приведен на рис. 4.8. 
Очевидно, обнаруженный максимум связан также с интенсив
ной горизонтальной адвекцией озона, которая наблюдается 
в нижней стратосфере этого региона над тропической тропопау
зой и нарушает характерное для него вертикальное распределе
ние Рз.

Все это указывает на то, что в тропических широтах может 
иметь место существенная связь озона с циркуляцией атмосферы, 
и вертикальный профиль Оз в стратосфере может иметь доста
точно неустойчивую стратификацию.

В средней стратосфере, выше главного максимума концентра
ции озона, где основную роль играют фотохимические процессы, 
быстро восстанавливающие его равновесное содержание, вариации 
парциального давления этой метеорологической величины очень 
малы и с высотой резко уменьшаются. Уже на уровне 10 гПа 
стандартное отклонение величин Рз почти на всем северном полу
шарии не превышает 2,0—2,5 мПа зимой и 1,0— 1,5 мПа летом.

4.3. Основные закономерности вертикальных 
корреляционных связей озона и его связей с полем 

температуры в различных слоях атмосферы

Среди статистических характеристик многолетней структуры 
высотного распределения озона в свободной атмосфере, наиболее 
слабо изучены межуровенные корреляционные связи озона и связь 
с полем температуры. Насколько нам известно, лишь в работе 
[1.96] дается описание этих связей для ст. Берлин. Однако анализ 
автокорреляционных функций парциального давления озона 
^ppiPi ^  Pi) и коэффициентов взаимной корреляции озона и тем
пературы представляет особый интерес для лучшего пони
мания физических процессов, формирующих поле озона, и для по
строения математических моделей, описывающих изменение цир
куляции и радиационных свойств атмосферы, которые определяют 
в значительной степени глобальный климат планеты.

4.3.1. Межуровенные корреляционные связи озона

Остановимся, в первую очередь, на анализе основных законо
мерностей, присущих межуровенным корреляционным связям 
озона, и попытаемся установить, насколько они являются общими 
для всей территории северного полушария.

С этой целью воспользуемся данными рис. 4.9—4.10, на ко
торых показаны примеры автокорреляционных функций атмосфер

149



ного озона г р ^ р ^ ( р и  P i ) ,  рассчитанных по данным многолетних 
наблюдений четырех типичных озонометрических станций; Ре
зольют, Гус-Бей, Кагосима и Натал, представляющих различ
ные щиротные зоны земного щара.

Анализ имевшихся в нашем распоряжении данных подтвердил 
ряд установленных ранее общих закономерностей, присущих 
межуровенным корреляционным связям атмосферного озона.

Рис. 4.9. Корреляционные функции атмосферного озона для ст. Резольют ( /)  и
Гус-Бей (2).

а — зима, б — лето.

в  частности, установлено, что независимо от места и сезона 
наиболее тесная корреляционная связь вариаций Рз наблюдается 
между соседними уровнями и по мере удаления их друг от друга 
она быстро ослабевает. При этом четко проявляются две области 
положительных связей парциального давления озона; тропосфер
ная и стратосферная. При переходе из одной области в другую 
корреляционная функция {pi, pj)  стремится к нулю.

Кроме того выявлены неизвестные ранее особенности в пове
дении этой функции, которые обусловлены различием физико-гео
графических условий отдельных регионов северного полушария. 

Так, коэффициент корреляции (р,-, р /) , между вариациями
озона у земли (или в пограничном слое) и на вышерасположен- 
ных уровнях тропосферы зависит от широты — уменьшается к югу. 
Это хорошо видно, например, из рис. 4.11, где приведены широт
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ные разрезы распределения (ро, Р/) вдоль линии: Резольют
(75° с. ш., 95° 3. д .), Черчилл (59° с. ш., 94° з. д .), Гус-Бей 
(53° с. ш., 60° 3. д.), о. Уоллопс (38° с. ш., 75° з. д.) и Н атал 
(6° ю. ш., 35° 3. д.). Действительно, в полярных и умеренных ши
ротах независимо от сезона тесные корреляционные связи вариа
ций озона у земли и в свободной атмосфере (с коэффициентом

ЬО (PijPj)
Рис. 4.10. К орреляционны е функции атм осферного озона для  ст. К агосим а ( / )  и

Натал 12),
а — зима, б — лето.

корреляции Г рр(ро, р / ) ^ 0 ,6 )  прослеживаются до высот 3—4 км,
а в тропиках — только до уровня 1— 1,5 км.

Это статистически подтверждает сделанное ранее предположе
ние (см. [1.85]) о том, что поле озона в нижней тропосфере фор
мируется в основном под воздействием синоптических и мезомас- 
штабных процессов, вклад которых в общую изменчивость кон
центрации Оз вблизи земной поверхности составляет 72,4 %, а на 
уровне 500 гПа — около 64% . Эти процессы, обусловливающие 
значительный горизонтальный и вертикальный перенос озона, 
наиболее ярко проявляются во внетропических широтах.

Для стратосферы характерно довольно быстрое затухание 
межуровенных корреляционных связей озона выше главного м ак
симума, причем по мере увеличения расстояния между коррели
руемыми уровнями может наблюдаться даже переход корреляци
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онной функции Грр {pi, Pi) через нуль. Особенно хорошо этот пе
реход выражен в тропиках (см. рис. 4.10). Это еще раз подтвер
ждает сделанный ранее вывод, что в стратосфере (выше слоя

Нкм

Рис. 4.11. Вертикально-широтный разрез пространственного распределения авто
корреляционных функций озона гр^р^ {Po ,P i)-  

а —  зима, б —  лето.

главного максимума Оз) основную роль в формировании поля 
озона играет не система горизонтальных и вертикальных движе
ний, связанных с процессами общей циркуляции атмосферы, 
а фотохимические процессы, которые наиболее развиты в тропи
ческих широтах [10]. Фотохимические процессы быстро восста
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навливают равновесное содержание озона и никак не влияют на 
его изменения в соседних (более низких) слоях стратосферы.

В средней стратосфере достаточно четко прослеживается (осо
бенно зимой) значительное увеличение тесноты межуровенных

Ним

Рис. 4.12. Вертикально-широтный разрез пространственного распределения коэф
фициентов корреляции озона Грзрз(50, p j ) .

а — зима, б —  лето.

корреляционных связей озона с ростом широты. Действительно, 
в тропиках коэффициент корреляции (р/, р/) между уровнями
20 и 10 гПа близок к нулю, а летом может быть даж е отрица
тельным (например, на ст. Н атал он равен —0,28), в высоких же
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широтах его значения достигают 0,8 зимой и 0,4—0,5 в летний пе
риод.

Таким образом, фактические данные подтверждают известную 
теорию Дютша [17] и Добсона [16], согласно которой в средней 
стратосфере тропических широт постоянно образуется в резуль
тате фотохимических процессов избыточное количество озона, пе
реносимое меридиональной составляющей общей циркуляции 
к высоким широтам, где вследствие преобладающих нисходящих 
движений озон переносится вниз и постоянно накапливается 
в нижней стратосфере. При этом Дютщ и Добсон полагали, что 
такой перенос озона к северу и накопление его в нижней стра
тосфере полярных широт происходят главным образом зимой, ле
том эти процессы ослабевают.

Как видно из рис. 4.12, межуровенные корреляционные связи 
озона в слое 50— 10 гПа, хотя и косвенно, но довольно хорошо 
подтверждают это предположение. Из этого рисунка можно полу
чить также определенное представление о степени обмена озо
ном между стратосферой и тропосферой.

Так, полученные нами данные показывают, что, во-первых, за 
метный обмен озоном между стратосферой и тропосферой осуще
ствляется главным образом в области разрыва полярной и тро
пической тропопауз, связанного с субтропическим струйным те
чением (здесь коэффициенты межуровенной корреляции озона 
Грр (50 гПа, Pi) имеют еще довольно высокие значения, 0,45— 
0,55), во-вторых, этот обмен, как и предполагалось ранее (см., 
[10]), наиболее ярко выражен в летний период.

4.3.2. Взаимно-корреляционные связи озона 
и температуры воздуха

Взаимно-корреляционные связи озона с температурой воздуха 
на различных уровнях тропосферы и стратосферы являются важ 
ным объектом исследования, поскольку изменения содержания Оз 
могут, с одной стороны, сказываться на тепловом режиме тропо
сферы, а с другой стороны, приводить к изменениям стратосфер
ного профиля температуры и вызывать соответствующие измене
ния динамических процессов в стратосфере [1.2]. Поэтому пред
ставляет большой интерес рассмотреть особенности этих связей 
в различных регионах северного полушария.

Анализ рис. 4.13 и других имевшихся в нашем распоряжении 
статистических данных показал, что в атмосфере внетропических 
широт четко прослеживаются зимой три, а летом две области по- 
выщенной корреляционной связи парциального давления озона 
с температурой воздуха. Первая из них, существующая в течение 
всего года и имеющая наиболее тесные корреляционные связи ве
личин Рз и t (значения rp^^{pi =  pj) могут достигать здесь 0,6—
0,8), расположена вблизи тропопаузы (на высотах 9— 13 км) и от
ражает, вероятно, влияние ее вариаций на характер короткопери
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одных изменений вертикального распределения озона (ВРО) 
и температурного профиля в нижней стратосфере.

И КМ

Рис. 4.13. В ертикально-ш иротны й р азрез пространственного распределения коэф 
фициентов взаимной корреляции озона и тем пературы  rp ^ t (p i= p j) .

<2 — зима, б — лето.

Вторая область высокой положительной корреляционной связи 
озона и температуры воздуха с коэффициентами (Р/ =  Р/), рав
ными 0,5—0,6, наблюдаются на высотах 20—25 км (в зимний пе
риод), причем она расположена существенно ниже, чем установ
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лено в [1.96] по данным одной ст. Берлин. По их расчетам, эта 
стратосферная область высокой корреляции озона и температуры 
воздуха находится в слое 25—32 км.

Наличие довольно тесных корреляционных связей между ва
риациями Рз и  ̂ на указанных высотах зимой связано, на наш 
взгляд, с большой ролью в этот сезон вертикального переноса 
воздушных масс, которую он играет в почти синхронном измене
нии содержания озона и температуры воздуха в нижней страто
сфере. Механизм такого влияния проявляется следующим образом. 
В тех случаях, когда стратосферный воздух оседает (это харак
терно для зимнего стратосферного антициклона [2.47]), проис
ходит его адиабатическое нагревание, а само оседание сопрово
ждается увеличением содержания озона (за счет его переноса из 
более богатых озоном слоев стратосферы). В тех же случаях, 
когда наблюдается подъем воздушных масс, что типично для стра
тосферного циклона, происходит их адиабатическое охлаждение 
при одновременном уменьшении содержания Оз (за счет выноса 
снизу бедного озоном воздуха).

Летом из-за ослабления во внетропических широтах вертикаль
ной циркуляции область высокой положительной корреляционной 
связи озона с температурой воздуха на высотах 20—25 км не про
слеживается.

Третья область заметной корреляционной связи озона с тем
пературой воздуха наблюдается в нижней тропосфере, причем она 
смещена в сторону субтропиков. Хотя коэффициенты взаимной 
корреляции rp^^{pi =  pj) в данной области существенно меньше,
чем в указанных выше областях, тем не менее они могут дости
гать здесь значений 0,50—0,55.

Вероятно, и эта область повышенных значений (р,- =  р/)
формируется главным образом под воздействием вертикальных 
движений воздуха, поскольку она наиболее четко выражена в суб
тропической зоне, где расположена мощная планетарная фрон
тальная зона, обуславливающая значительную циркуляцию воз
душных масс по вертикали.

Следует отметить также частный тропосферный максимум 
^Рз((Р‘ =  Р/)> который прослеживается зимой в полярных широтах
и связан, по-видимому, с температурными инверсиями, «запираю
щими» вертикальное перемешивание воздуха. При адвекции теп
лых воздушных масс с юга они разрушаются и атмосферный озон, 
накопившийся под слоем инверсии, имеет возможность проникнуть 
к земной поверхности.

В тропической зоне, в отличие от остальной территории север
ного полушария, обнаруживается лишь одна хорошо выраженная 
область высокой положительной корреляционной связи озона 
и температуры воздуха, которая расположена в нижней страто
сфере (на высотах 20—25 км). Здесь коэффициенты взаимной 
корреляции ^рз,(Р< =  Р/) равны 0,60—0,85. Выявленная закономер
ность подтверждается и результатами оценки корреляционных свя
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зей величин Рз и t, проведенной в [1.52] для экваториальной обла
сти Индийского океана по данным «Муссон-77».

В заключение отметим, что в средней стратосфере повсеместно 
и независимо от сезона отмечается слабая взаимно-корреляцион
ная связь между вариациями озона и температуры воздуха. При 
этом коэффициенты корреляции {pi =  pi) здесь могут иметь
и отрицательные значения (до —0,40 ... —0,50 в летний сезон). 
Аналогичную закономерность обнаружили и авторы [31], которые 
по данным спутника «Нимбус-4» установили наличие противофазы 
в" колебаниях содержания озона и температуры воздуха в средней 
стратосфере.

Все это указывает на то, что в средней стратосфере роль 
циркуляционных процессов ничтожно мала, а для фотохимиче
ских процессов, господствующих здесь, как известно [1.2], харак
терна (в соответствии с чепменовским механизмом образования 
озона) обратная зависимость изменений температуры и содержа
ния Оз (меньщей температуре соответствует большая равновесная 
концентрация озона).

4.4. Естественные ортогональные функции 
вертикальных профилей атмосферного озона

Заканчивая анализ вертикальной статистической структуры 
поля атмосферного озона, остановимся коротко на рассмотрении 
результатов его разложения по естественным ортогональным функ
циям (е. о. ф.). До сих пор работ, посвященных этому вопросу, 
кроме [1.96, 7], нет. По данным же [1.96, 7], где содержатся све
дения о е. о. ф. только для станций Берлин и Пайерн, невозможно 
выявить их свойства и оценить пространственно-временную устой
чивость собственных векторов и собственных чисел ковариацион
ных матриц II.

Д ля исследования свойств и устойчивости е. о. ф. вертикальных 
профилей парциального давления озона воспользуемся данными 
табл. 4.1 и рис. 4.14, на котором в качестве примера дано графи
ческое изображение трех первых собственных векторов ковариа
ционных матриц 115р II, полученных для станций: Резольют, Гус-
Бей, о. Уоллопс и Кагосима, представляющих полярную, умерен
ную, субтропическую и тропическую зоны северного полушария.

Станция Кагосима, имеющая достаточно надежные данные, 
отнесена нами по характеристикам ВРО к тропикам, хотя она 
расположена к северу от 30-й параллели, обычно принимаемой 
в аэроклиматических исследованиях за их северную границу 
[1.38]. Это сделано потому, что эта станция находится в таком 
географическом районе, где в течение всего года преобладают 
массы тропического воздуха, характеризующиеся определенным 
распределением озона по высоте. В пользу такого подхода говорят 
результаты работы [12], в которой доказана возможность разде-
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Таблица 4.1

Собственные числа (мПа)^ ковариационной матрицы озона и доли (% )
т

учитываемой дисперсии d m =  ^  некоторых типичных
а=1

станций северного полушария

а

Зима Лето

Резольют Гус-Бей 0 . Уоллопс Кагосима Резольют Гус - Бей 0 . Уоллопс Кагосима

dm dm

1 8 0 ,3 45 1 0 6 ,3 54 6 0 ,8 53 1 7 ,4 34 3 0 ,5 38 4 3 ,2 50 1 7 ,0 38 2 3 ,9 49
2 3 3 ,4 63 2 4 ,5 67 1 9 ,3 70 9 ,7 53 1 2 ,6 53 1 0 ,7 62 7 ,5 55 8 ,5 67
3 2 0 ,3 75 1 7 ,7 76 1 2 ,3 81 6 .4 66 9 ,2 65 7 ,0 70 4 ,6 65 4 .2 75
4 1 5 ,4 83 1 2 ,8 82 5 ,7 86 5 ,5 76 6 ,5 73 5 ,3 77 3 ,3 72 3 .1 82
5 1 1 ,2 89 7 .6 87 4 ,8 90 4 ,4 83 5 ,3 80 1 ,2 81 2 ,9 79 2 ,3 86
6 1 0 ,6 95 6 ,6 90 4 ,2 94 2 ,6 88 3 ,2 84 2 ,9 85 2 ,2 84 2 ,0 9 0

ления ВРО в северном полушарии по трем основным воздушным 
массам (полярной, умеренной и тропической).

Анализ рис. 4.14 и других статистических материалов, имев
шихся в нашем распоряжении, показал, что в полярных и умерен
ных широтах независимо от сезона первые собственные векторы 
матрицы II имеют одинаковый вид: в тропосфере их компо
ненты близки к нулю, в нижней стратосфере они достигают мак
симальных значений (0,40—0,75), а в средней стратосфере (выше
25—27 км) они уменьшаются и в большинстве случаев переходят 
через нуль. К такому же выводу пришли ранее и авторы [1.96, 7].

Подобный вид вектора F\ соответствует определенному харак
теру изменчивости ВРО. В тропосфере и средней стратосфере, 
где стандартное отклонение озона минимально (см. рис. 4.5—4.7) 
его компоненты близки к нулю, а в нижней стратосфере, где отме
чается наибольшая изменчивость Рз, они имеют максимальные 
значения. Что же касается межуровенной корреляции, определяю
щей вид первых собственных векторов матриц ||5й 11 и 15̂ 1̂1, то 
они практически не сказываются на форме вектора Р ь  получен
ного для матриц ||. По-видимому, это связано со значи
тельно меньшей теснотой межуровенных корреляционных связей 
вариаций озона у земли и на вышерасположенных уровнях тро
посферы и стратосферы.

Форма первого собственного вектора матриц ||5 РзРз' описан
ная выше, типична и для районов, расположенных в субтропиче
ской и тропической зонах, только в зимний период. Летом пик 
максимальных значений компонент вектора Pi (до 0,40—0,45) на
ходится здесь не в области стратосферного максимума вариаций 
озона, который выражен в высотном ходе величины суще
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ственно слабее, чем зимой, а в нижней тропосфере, где наблю
дается достаточно четкий вторичный максимум изменчивости со
держания Оз (см. рис. 4.7).

В отличие от вектора f  ь вторые и третьи собственные векторы 
ковариационной матрицы ||5 РзРз имеют более сложный вид. Од
нако для них присущи некоторые общие черты. А именно, главной 
отличительной чертой вектора F2 является наличие двух ярко вы-

РгПа

а — зима, б — лето; / — Резольют, 2 — Гус-Бей, 5 — о. Уоллопс, 4 — Кагосима.

раженных максимумов значений его компонент разного знака 
(одного — вблизи тропопаузы, а другого — в области главного 
максимума озона), а для вектора Рз наиболее характерны три пе
рехода через нуль и три экстремума его компонент, причем все 
эти изменения в высотном ходе указанного вектора имеют место 
в слое максимальной изменчивости содержания озона.

В тропосфере и средней стратосфере компоненты векторов 
и Рз (как и Fl)  близки к нулю.

Как показывает анализ данных табл. 4.1, разложения случай
ных профилей парциального давления озона по е. о. ф. обладают 
вполне удовлетворительной сходимостью, хотя она и хуже, чем 
у профилей t '{pk) и q'{pk).  По крайней мере, на четыре (из 27) 
первых собственных вектора матриц l|Sp || приходится, как пра
вило, от 73 до 86 % суммарной дисперсии. Д ля описания же ВРО
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с погрешностью до 10 % необходимо использовать около 5—7 соб
ственных векторов.

В заключение можно сформулировать два основных вывода;
1) характерные черты вертикального хода главных наиболее 

информативных собственных векторов матриц 115^^  ̂Ц опреде
ляются в основном порядковым номером собственного вектора, 
и в некоторой степени зависят от сезона и географического поло
жения станции;

2) достаточно быстрая сходимость разложений вертикальных 
профилей Р'з по е. о. ф. создает реальную возможность их мало
параметрического описания.

Полученные результаты, естественно, требуют дальнейших 
уточнений на более надежном статистическом материале. В бли
жайшие годы, после реализации планов мониторинга атмосфер
ного озона (см., например, [32]), опирающегося на использование 
совмещенной системы обычных (наземных) и спутниковых наблю
дений станет вполне реальной адекватная и более надежная 
оценка вертикальной статистической структуры поля озона в гло
бальном масштабе.



Часть вторая

С Т А Т И С Т И Ч Е С К И Е  М О Д Е Л И  
А Т М О С Ф Е Р Ы

Для решения актуальных задач численного моделирования 
процессов переноса оптического излучения в земной атмосфере 
прежде всего необходимо достоверное знание его энергетического 
ослабления на различных высотах, обусловленного поглощением 
и рассеянием излучения водяным паром и другими атмосфер
ными газами. В свою очередь такое поглощение и рассеяние излу
чения не может быть определено без соответствующей информа
ции о пространственно-временном распределении в атмосфере 
таких физических параметров, как температура и влажность воз
духа, концентрация озона, углекислого газа и малых газовых 
примесей (СО, С Н 4, N2O, NO2 и N 0 ).

Очевидно, что для практического решения многочисленных за
дач, связанных с проблемой поглощения радиации атмосферными 
газами, необходимо создание статистически обеспеченных моделей 
атмосферы, которые позволили бы адекватно описать соответст
вующие эффекты в глобальном масштабе и до максимально воз
можных высот. Такие модели могут использоваться не только в за
дачах, связанных с численным переносом оптического излучения 
в атмосфере, но и в ряде других областей науки.

Для построения адекватных статистических моделей атмосферы 
наряду с традиционным обобщением данных многолетних аэро
логических наблюдений требуются, как известно, довольно слож
ные преобразования первичной климатической информации, полу
ченной для отдельных пунктов земного шара, такие, как расчет 
средних площадных статистических характеристик, составление 
различных классификаций климатов Земли, проведение климати
ческого районирования, построение многочисленных климатиче
ских карт и т. п. Все это требует большого объема ручного труда 
специалистов-метеорологов и тщательного физического анализа 
полученных данных, поскольку они обладают значительной субъ
ективностью. Поэтому в последние годы активно разрабатываются 
новые подходы к классификации и моделированию метеорологи
ческих полей, которые основаны на использовании объективных 
методов статистического анализа этих полей, учитывают изменчи
вость физических параметров по пространству и времени и ре
ализуются на современных быстродействующих ЭВМ.

Методам и некоторым результатам объективной классифика
ции и моделирования аэрологических полей в нижнем 60-километ-
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ровом слое атмосферы применительно к решению указанных выше 
задач посвящены гл. 5 и 6 настоящей монографии. Наряду со 
среднезональными моделями высотного распределения темпера
туры, влажности воздуха, озона, углекислого газа и малых газо
вых примесей (С О ,  С Н 4, N 2O , N O 2 и N 0 ), которые позволяют 
оценить ослабление электромагнитного излучения в земной атмо
сфере за счет всего комплекса указанных физических параметров 
и существенно уточняют имеющиеся справочные модели, будут 
рассмотрены и более адекватные региональные модели, построен
ные для отдельных квазиоднородных районов земного щара. 
К сожалению, эти оригинальные модели построены лишь для 
комплекса «температура—влажность», поскольку данные о высот
ном распределении остальных физических параметров пока еще 
не столь велики по объему и не могут быть использованы для 
объективной классификации и малопараметрического описания 
климата свободной атмосферы больших территорий (например, 
полушарий или земного шара в целом).

ГЛАВА 5. СРЕДНЕЗОНАЛЬНЫЕ СТАТИСТИЧЕСКИЕ 
МОДЕЛИ ТЕМПЕРАТУРЫ И ГАЗОВОГО СОСТАВА 

АТМОСФЕРЫ

При решении задач, связанных с проблемой переноса оптиче
ской радиации в атмосфере, обычно используются различные 
справочные модели высотного распределения давления, темпера
туры, влажности воздуха и озона (см., например, [1.59, 1.69, 5, 59, 
101]). Это связано с тем, что наиболее распространенные, так на
зываемые стандартные атмосферы (С А )— СА-73 [1.9] в СССР 
и СА-76 [102] в США содержат только данные о среднегодовом 
и среднеглобальном распределении давления, температуры и плот
ности воздуха по высоте и не дают совершенно никакой инфор
мации о содержании в нем оптически активных газовых состав
ляющих (в первую очередь, водяного пара и атмосферного озона). 
Справочные модели (наиболее известной из них является модель 
Мак-Клатчи [59]) дают наглядное представление о вертикальном 
среднесезонном распределении физических параметров в различ
ных широтных зонах земного шара: полярной (60—90° ш.), уме
ренной (30—60° ш.) и тропической (О—30° ш.). Кроме того, они 
содержат данные о высотных профилях таких МГС, как Н 2О  и О 3.

Имеющиеся справочные модели атмосферы построены на ос
нове различных и недостаточно надежных данных с использова
нием ограниченных по объему статистических выборок и несовер
шенных методов осреднения первичной информации. Поэтому они 
существенно отличаются друг от друга (особенно в нижних плот
ных слоях земной атмосферы) и дают различное представление 
о высотном распределении метеорологических величин (рис. 5.1).
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Кроме того, существующие справочные модели, за исключением 
модели, построенной авторами [1.69], не содержат никакой ин
формации о возможной изменчивости физических параметров на 
различных высотах. И наконец, в них не включены данные о вы
сотном распределении других газовых составляющих атмосферы.

Нкм

Рис. 5.1. Высотное распределение концентрации озона в умеренных широтах.
7 — модель Мак-Клатчи [59] (а — зима, б — лето); 2 — модель Крюгера [1, 69]; 5 — справочная

модель США [102].

В СВЯЗИ С таки]м неполным и недостаточно надежным описа
нием структуры и газового состава земной атмосферы перед аэро
климатологами встает задача скорейшего получения более совер
шенных и репрезентативных статистических моделей. Новые мо
дели должны включать в себя весь комплекс физических 
параметров, определяющих спектральную прозрачность земной 
атмосферы в видимом и инфракрасном участках спектра, учиты- 
вать не только фоновые характеристики высотного распределе
ния этих параметров, но и их изменчивость во времени и в про
странстве; они должны создаваться также на основе данных наи
более представительных выборок высотных наблюдений.
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Всеми перечисленными требованиями и руководствовались ав
торы настоящей монографии при построении среднезональных ста
тистических моделей земной атмосферы. К тому же эти модели со
здавались на основе единой методики с использованием новей- 
щего и наиболее полного экспериментального материала, вклю
чающего в себя как стандартные (сетевые), так и специальные 
высотные наблюдения, и с учетом физико-географических условий 
отдельных районов земного шара.

Ниже описываются методы построения и результаты анализа 
статистических характеристик среднезональных климатических мо
делей высотного распределения температуры, влажности воздуха, 
озона, углекислого газа и малых газовых примесей (СО, С Н 4, 
N2O, NO2, N 0); приводятся также некоторые результаты сопо
ставления этих моделей со среднезональными моделями атмо
сферы, полученными другими исследователями.

5.1. Основы построения среднезональных 
моделей атмосферы

Известно, что результаты первичной статистической обработки 
данных наблюдений, представленные в виде различных постан- 
ционных климатических показателей, не всегда удобны для прак
тического использования из-за большого объема получаемой обоб
щенной информации. Поэтому в подобных случаях обычно прово
дится пространственное осреднение статистических характеристик 
метеорологических величин, рассчитанных для отдельных пунктов 
земного шара.

Рассмотрим основные принципы расчета обобщенных по пло
щади статистических характеристик метеорологических величин, 
которые были использованы в работе для построения среднезо
нальных климатических моделей атмосферы.

Обычно выражение для расчета средних характеристик метео
рологической величины по площади записывается в общем случае 
(см. [2.19]) в виде

f s  =  t ^ a t f { X i ,  yt), (5.1)

где fs — среднее площадное значение; f (xi ,  yi )  — климатическая 
характеристика в /-й точке с координатами xi и yi\ а̂ - — весовой 
коэффициент характеристики.

Из выражения (5.1) хорошо видно, что сущность площадного 
осреднения заключается главным образом в способе нахождения 
величин а/. Наиболее простым является осреднение климатиче
ских характеристик с равными весами. Однако на практике из-за 
неравномерного расположения по площади аэрологических стан
ций подобное осреднение является недостаточно точным. Суще
ственно лучшие результаты дает метод интерполяций, когда 
климатические характеристики отдельных станций интерполи'
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руются в узлы координатной географической сетки, а затем уже 
полученные данные осредняются с равными весами.

Аналогичное площадное осреднение первых моментов распре
деления использовано и в настоящем исследовании при построе
нии среднезональных статистических моделей атмосферы, содер
жащих для зимы и лета полярных (60—90° ш.), умеренных (30— 
60° ш.) и тропических широт (О—30° ш.) данные о статистической 
структуре вертикальных профилей температуры, влажности 
воздуха и озона. Для осреднения же вторых моментов распреде
ления (дисперсий и ковариаций) было использовано выражение 
(2.22) (см. п. 2.3 гл. 2), которое учитывает как вариации метео
рологической величины на отдельной станции, так и ее простран
ственное изменение во всей области осреднения (в нашем случае 
во всей широтной зоне).

Осреднение данных о высотном распределении углекислого 
газа и малых газовых составляющих атмосферы (СО, СН4, N2O, 
NO2, N 0 ), а также данных о высотном распределении физических 
параметров воздушной среды в средней стратосфере осущест
влено по всей исходной информации, имевшейся в нашем распо
ряжении.

Приведенные ниже среднезональные статистические модели 
высотного распределения температуры, влажности воздуха, озона, 
углекислого газа и малых газовых примесей (СО, СН4, N2O, NO2, 
N 0) включают в себя вертикальные профили средних значений 
(до максимально возможных высот), а также профили стандарт
ных отклонений и корреляционные матрицы (только для Г, q 
и Оз), рассчитанные для слоя атмосферы, где взятые выборки наб
людений отвечают условиям однородности и статистической на
дежности.

Поскольку средние высотные профили температуры, влажности 
воздуха и озона построены в двух системах вертикальных коор
динат (по давлению и высоте) и при построении среднезональных 
моделей для каждого из физических параметров имеются опреде
ленные особенности, остановимся коротко на некоторых методи
ческих аспектах создания этих моделей.

Температура. При построении среднезональных моделей атмо
сферы по температуре (ГК ) для слоя 1000— 10 гПа (О—30 км) 
в качестве исходной информации использованы постанционные 
климатические характеристики, представленные в изобарической 
системе координат (далее эту модель будем обозначать, как мо
дель К). Поскольку при решении задач оптики атмосферы обычно 
используется не эта система координат, а система стандартных 
высот, то для привязки указанных климатических характеристик 
к соответствующим высотам использован метод интерполяции дан
ных модели К на сетку давления модели Мак-Клатчи, модели 
М (эта модель чаще всего применяется в исследованиях по атмо
сферной оптике), реализованный с помощью вида

т (Р „ )  =  г  ( р , . ,)  +  1J- t o . -  7- t o . .)] (5 .2 )
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при Pfc, г+ i^ P M ^ P ft ,  г, где / — номер уровня, рм — давление в уз
лах сетки модели М, привязанное к стандартной сетке высот Я, 
а Pk — давление в узлах сетки модели К, построенной по послед
ним данным.

Для высот З О сЯ ^ б О  км данные о профиле Т в высотной 
шкале координат заимствованы из [7, 14] и дополнены результа
тами наших последних расчетов, выполненных по данным ракет
ных наблюдений станций СССР: о. Хейса, Волгоград и
о. Тумба [12].

Влажность. Модель вертикального профиля доли водяного 
пара q%o ДЛЯ слоя атмосферы 1000—250 гПа (до высоты -^10 км) 
построена также, как и профиль температуры воздуха до Я =  
= 3 0  км, причем интерполяция на сетку давления модели М про
водилась по формуле

Я ( Pk , i  +  i )
q{p^) =  q(pk,i)

где
- 4 { P k , i )  .

(5.3)

In { р ф к д  
In (pk,l + l!pk,l)

при P k , l + l ^ P M ^ P k , l ‘
Для высот более 10 км вертикальный среднезональный про

филь q %  построен путем статистического осреднения для каж
дого стандартного уровня или пятикилометрового слоя (выше 
30 км) всех имеющихся в нашем распоряжении данных единичных 
наблюдений за влажностью в стратосфере.

Это связано с тем, что до сих пор для оценки статистической 
структуры высотного распределения влажности в стратосфере ис
пользуется лишь имеющийся минимально необходимый объем спе
циальных стратосферных наблюдений за НгО, так как системати
ческие радиозондовые измерения концентрации водяного пара 
здесь характеризуются недостаточной точностью.

Использованный нами материал [1.19, 1.47, 1.51, 1.53, 1.59, 1.61, 
1.67, 1.73, 1.74, 1.79, 1.86, 1.98— 1.100, 2, 6, 10, 13, 18, 20—22, 24, 
29, 42, 43, 51—53, 56, 58, 71, 75, 85, 90, 95, 100, 113] позволил сфор
мировать достаточно большую по объему выборку данных высот
ных наблюдений за влажностью в стратосфере (около 1500 наб
людений) и построить для всех рассматриваемых широтных зон 
вполне надежные (особенно для нижней стратосферы) вертикаль
ные модельные профили содержания НгО.

Для средней стратосферы (выше 20—25 км) из-за существен
ного уменьшения объема выборок с высотой и различия числа 
наблюдений на смежных уровнях эти модельные профили явля
ются менее адекватными. Поэтому для лучшего описания верти
кальных профилей НгО до больших высот нами была разработана 
специальная методика оптимального обобщения неоднородного 
материала ( см. раздел 5.2), учитывающая разное число наблю
дений на отдельных атмосферных уровнях и неодинаковую точ

166



ность единичных измерений, получаемых с помощью различной 
измерительной аппаратуры.

Озон. При построении среднезональных моделей высотного 
распределения парциального давления озона Рз (мПа) для слоя 
атмосферы 1000— 10 гПа (до высоты 30 км) в качестве исходной 
информации использованы статистические выборки, полученные 
на основе данных регулярных измерений сети озонометрических 
станций (см. гл. 2).

В связи с тем что на озонометрических станциях ВРО изме
ряется до уровня 30—35 км, для построения модельного профиля 
атмосферного озона на больших высотах (в слое 30—60 км) были 
дополнительно использованы данные ракетных измерений, прово
димых в последнее время за рубежом [83, 96, 98].

Привязка модельного профиля парциального давления озона 
к стандартным высотам для слоя атмосферы 1000— 10 гПа произ
ведена нами на этапе формирования исходных выборок, когда 
данные о содержании Оз, представленные в изобарической си
стеме координат, приводились к стандартным высотам с помощью 
линейной интерполяции индивидуальных значений Рз. При этом 
учитывались особые точки в вертикальном профиле содержания 
озона.

Для высот более 30 км подобная привязка значений Рз не про
водились, так как уровни, для которых делалось осреднение ис
ходных данных, соответствовали взятым модельным высотам.

И, наконец, для лучшего описания профиля озона, полученного 
по данным двух различных по объему выборок наблюдений (озо- 
нозондовых и ракетных), была использована, как и для профиля 
влажности q, методика оптимального обобщения неоднородного 
по высоте статистического материала.

Углекислый газ и малые газовые составляющие. В отличие от 
основных оптически активных газов ( Н 2О  и О 3 ) ,  содержание ко
торых регулярно измеряется на мировой сети станций, при по
строении среднезональных моделей высотного распределения СО2, 
СО, С Н 4 , N2O; NO2 и N 0  в качестве исходного материала 
использованы только отдельные, хотя и достаточно многочислен
ные данные специальных наблюдений за газовым составом атмо
сферного воздуха. Подобные данные, получаемые в последние годы 
для различных уровней атмосферы, разных сезонов и районов 
земного шара, публикуются регулярно. Приведенные в них сведе
ния о концентрации малых газовых примесей в тропосфере и стра
тосфере находятся в хорошем качественном (и количественном) 
соответствии и дополняют друг друга. Хотя количественная ин
терпретация опубликованных данных затруднена (из-за различия 
методов измерения газовых примесей и разной точности опреде
ления их концентрации), мы провели их систематизацию и после 
тщательного физического анализа использовали для статистиче
ского обобщения.

Для построения среднезональных статистических моделей вы
сотного распределения углекислого газа и малых газовых соста

167



вляющих были использованы данные большого числа работ: для 
СОг [1.19, 1.42, 1.46, 1.51, 1.55, 1.100, 1, 9, 16, 32, 64, 66, 68, 70, 77, 
81, 89, 104, 105], для СО [1.18, 1.19, 1.46, 1.51, 1.72, 1.100, 1.102,
16, 18, 32, 41, 46, 49, 63, 65, 73, 79, 80, 92, 93, 94, 105, 110, 111], 
для СН4 [1.1, 1.18, 1.19, 1.46, 1.50, 1.51, 1.78, 1.86, 1.100, 3, 8, 16,
17, 23, 28, 32, 41, 44, 49, 65, 73, 80, 105, 109— 111], для N2O [1.18,
1.19, 1.46, 1.50, 1.51, 1.56, 1.57, 1.71, 1.78, 1.100, 4, 16, 30, 35, 37,
41, 45, 47, 48, 55, 60, 65, 82, 84, 87, 88, 91, 97, 99, 104, 106, 108],
дляЫОг [1.18, 1.41, 1.54, 1.66, 1.80, 1.100, 25, 30, 31, 40, 57, 69,
72, 74, 76—78] и для N 0  [1.18, 1.62, 1.72, 1.75, 1.88, 1.92, 19, 27, 
30—34, 39, 50, 54, 61, 62, 67, 86, 103, 107]. Это позволило доста
точно корректно оценить высотное распределение СО2 и других 
МГС (см. табл. 2.7) и получить вполне надежные статистические 
оценки газового состава земной атмосферы, особенно в умеренной 
зоне, где проведены более систематические (чем в других широт
ных зонах) измерения указанных газов.

Несколько слов о методике построения среднезональных мо
делей высотного распределения СО2 и малых газовых примесей. 
Привязка осредненных статистических характеристик (средних 
значений и дисперсий) к соответствующим модельным высотам 
для С О 2, С О ,  С Н 4, N 2O, N O 2 и NO не производилась, так как в ка
честве исходных были использованы лишь данные измерений, 
представленные в шкале стандартных высот. Кроме того, при по
строении среднезональных вертикальных профилей СО2 и малых 
газовых примесей для повышения их адекватности (особенно 
в средней стратосфере) был использован так же, как для влаж
ности и озона, метод оптимального обобщения неоднородных по 
высоте выборок эпизодических наблюдений (см. п. 5.2).

Для углекислого газа и малых газовых примесей среднезо
нальная статистическая модель дает представление только
о среднем (фоновом) распределении их по высоте и изменчивости 
на отдельных уровнях (до максимально допустимых высот, обес
печенных данными измерений). Оценку автокорреляционных связей 
для них из-за неоднородности статистических выборок сделать не 
представлялось возможным.

5.2. Методика оптимального обобщения высотных 
эпизодических измерений газовых составляющих 

атмосферного воздуха

Высотные наблюдения за содержанием водяного пара, озона 
и других малых газовых примесей, использованные для построе
ния среднезональных статистических моделей, достаточно мало
численны и относятся к различным географическим районам, се
зонам и слоям атмосферы. Кроме того, единичные наблюдения за 
каждым газом выполнены с помощью различной измерительной 
аппаратуры, характеризующейся разной точностью измерений. По
этому в настоящей работе, наряду с традиционным обобщением
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высотных измерений содержания НгО, Оз, С О 2 , С О ,  С Н 4, N 2O ,  
NO2 и N 0, была предпринята попытка разработать метод опти
мального обобщения этих измерений, который бы позволил не 
только учесть разную точность взятых наблюдений и их различ
ное число на отдельных уровнях, но и дать достаточно адекватное 
описание фонового распределения газа по высоте, особенно в сред
ней стратосфере (выше 20—25 км).

Этот метод предусматривает два этапа решения поставленной 
задачи. На первом этапе производится физический анализ полу
ченных модельных профилей 5 (Я ) , выделение некоторых проме
жуточных слоев атмосферы, характеризующихся однотипным (по 
виду кривой) распределением газа по высоте, и выбор для ка
ждого из слоев соответствующей аналитической функции. На вто
ром этапе с помощью специально разработанного алгоритма, учи
тывающего разнородность данных по высоте и их различную точ
ность, осуществляется оптимальная оценка параметров найденной 
функции, которая обеспечивает наилучшую аппроксимацию верти
кального профиля 5 (Я) до высоты 50—60 км.

Перейдем теперь к подробному рассмотрению методики опти
мального обобщения высотных эпизодических измерений.

Анализ модельных профилей высотного распределения влаж
ности воздуха, озона и других МГС показал, что их отдельные
участки могут быть представлены в виде или линейной функции

5 (Я )  =  5 „ ± а ( Я - Я „ ) ,  (5.4)
или экспоненциальной функции

5 (Я ) =  5 о е х р [± р (Я -Я „ )] ,  (5.5)
где So и 5  (Я )— фоновая концентрация исследуемого газа на ниж
нем уровне аппроксимируемого слоя (Яо) и на высоте Я; а и Э — 
эмпирические параметры.

Кроме того, анализ показал, что в тропосфере для СО2 и не
которых малых газовых примесей (СО, СН4 и N2O) характерно 
примерно постоянное (до определенного уровня) распределение 
с высотой, т. е.

S (Н)  const. (5.6)
Для определения эмпирических параметров а и р  был исполь

зован метод наименьших квадратов [11, 59], представляющий ми
нимизацию функционала вида:

Q(a) или Q(P)== 2  — SI)^=  min, (5.7)
k =  1

где Sk и 5* — значения фоновой концентрации газа наА-ом уровне
(^ =  1 , 2, п) ,  полученные соответственно по экспериментальным
данным и по формулам (5.5) или (5.4); kk — заданный весовой 
коэффициент.

При этом для упрощения расчетов с использованием функции 
(5.5) последняя приведена (путем логарифмирования) к линей
ному виду.
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На основе выражения (5.7) и соотношений (5.4) и (5.5) были 
получены соответствующие формулы для расчета параметров а  
и р:

f ]  X k { H k - H o ) S k - S o  2  Xk ( Hk - Ho )
k =  1 k =  1 /г* o\a  = ------------------ --------------------------------------, (5.8)

X  X k ( H k - H , y
k =  \

E  X k ( H k - H o ) \ n S k - \ n S ,  X  k k { Hk - Ho )
=  ^ ------------------. (5.9)

У  X k ( H k - H , Y
k =  \

Весовой коэффициент Xu, учитывающий для каждого уровня 
^ — число и точность взятых для расчетов Sk экспериментальных 
наблюдений, задавался в виде:

Я й = - 4 - .  (5-10)

п 1

где с^=1/ ^  ~ — некоторый нормировочный множитель; =  
k =  i^k

гг2
= Т 1 7 ------Г\-----дисперсия ошибки определения Sk (здесь а — стан-

(Nk — I)
дартное отклонение концентрации рассматриваемого газа, N k — 
число наблюдений на й-ом уровне).

Д ля оценки точности аппроксимации высотных профилей S( H)  
найденными аналитическими функциями нами использована сред
неквадратическая ошибка их представления, рассчитываемая по 
формуле

V  — р— •
где п — число уровней в пределах аппроксимируемого слоя, а р  — 
число неизвестных параметров в выражениях (5.4) и (5.5). В на
шем случае неизвестными величинами являются параметры а  
или р (значение So определяется предварительно) и, следова
тельно, р =  1.

Оценка значений Sk для слоев атмосферы, характеризующихся 
примерным постоянством концентрации газа по высоте, произве
дена с помощью выражения вида

Zk = \

I :  S k N k

S k = ^ ---------. (5.12)
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где Sh и Л/’fe — средние значения концентрации /-го газа и число 
наблюдений на уровне k\ формула (5.12) учитывает объем стати
стических выборок на всех взятых уровнях аппроксимируемого 
слоя.

Описанный метод позволил во всех случаях дать достаточно 
адекватное и компактное аналитическое представление модель
ных профилей МГС. При этом, как показал анализ, его исполь
зование наиболее эффективно для тех газов, для которых харак
терно убывание изменчивости с высотой и имеется примерно оди
наковое число наблюдений на различных уровнях. Если же число 
наблюдений неравномерно распределено по высоте и имеются су
щественные различия в значениях а на отдельных уровнях, то наи- 
больщий вклад в результирующий профиль вносят данные уров
ней, характеризующихся наибольщим числом наблюдений и ми
нимальной изменчивостью исследуемой МГС. Это хорошо видно 
на примере аппроксимации профиля N 0  в слое 16— 38 км. Так, 
если наибольший вклад (0 ,657) в результирующий профиль вносит 
здесь уровень 18 км, где отмечаются наибольшее число наблюде
ний Л/̂ й =  137 и минимальное для слоя значение стандартного от
клонения, то вклад второго по значимости уровня 21 км сущест
венно меньше (около 0,157), что обусловлено при том же числе 
наблюдений значительно большей изменчивостью концентрации 
N 0  (ai8 =  0,5a2i).

5.3. Главные особенности среднезональных моделей 
атмосферы

При построении статистических моделей атмосферы важно, на
сколько верно дается представление о ее физическом состоянии 
на различных высотах. Несмотря на сильную изменчивость этого 
состояния атмосферы во времени и пространстве, накопленные 
к настоящему времени данные позволяют уже сейчас построить 
адекватные модели, отвечающие типовым физико-географическим 
условиям Земли.

Достаточно точное приближение к реальному профилю темпе
ратуры и МГС имеет модельный (среднезональный) профиль их 
высотного распределения, полученный для конкретных широтных 
зон с учетом сезонной и пространственной изменчивости вели
чины |.

Ниже дается краткий анализ модельных профилей, построен
ных на основе последних экспериментальных данных и характе
ризующих вертикальную структуру и газовый состав тропо- 
и стратосферы (до высот 50—60 км) в полярной, умеренной и тро
пической зонах. Д ля удобства будем рассматривать полученные 
модели для каждого физического параметра отдельно.
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5.3.1. Модели высотного распределения температуры

В первую очередь остановимся на рассмотрении среднезональ
ных статистических моделей атмосферы по температуре.

Анализ табл. 5.1 и табл. 1—3 приложения показывает, что 
характерной особенностью высотного изменения средней темпера
туры в тропосфере является ее убывание. Это определяется тем,

Т аблица 5.1

Среднезональные модели высотного распределения температуры воздуха Т К 
И профили стандартного давления р гПа, полученного для модели М [1.81]

Высота,
км

Полярная зона Умеренная зона
тропическая

зона
Зима Лето Зима Лето

Р Т р т Р т Р т Р т

0 1013 247 1010 277 1018 272 1013 292 1013 299
2 778 249 793 272 790 267 802 283 805 288
4 593 240 616 261 608 257 628 272 633 277
6 447 229 473 249 463 244 487 260 492 266
8 331 219 359 236 347 231 372 246 378 252

10 242 216 268 226 257 220 281 233 286 238
12 177 216 198 229 188 216 209 223 213 222
14 129 215 146 230 138 215 153 218 155 208
16 94 214 108 230 101 213 111 216 111 199
18 69 212 80 230 74 214 81 217 79 201
20 50 211 59 231 54 214 60 220 56 208
22 36 211 44 231 39 215 44 222 41 213
24 26 212 32 232 29 217 32 225 30 218
26 19 212 24 233 21 219 24 228 22 221
28 14 212 18 234 15 221 18 231 17 228
30 10 212 13 236 И 223 13 234 12 230
35 3 ,4 222 6 ,7 247 5 ,2 238 6 ,5 245 6 ,0 243
40 2 ,2 235 3 ,4 262 2 ,5 253 3 ,3 258 3 ,0 254
45 1,1 247 1 ,8 274 1 ,3 267 1 ,7 270 1 ,6 265
50 0 ,5 7 259 0 ,9 9 277 0 ,6 8 271 0 ,0 5 276 0 ,8 5 270
55 0 ,2 9 255 0 ,5 1 262 0 ,4 8 265 0 ,6 7 272 0 ,5 7 266
60 0 ,1 5 253 0 ,2 6 247 0 ,3 0 258 0 ,4 2 264 0 ,3 2 259

ЧТО тропосфера в основном прогревается под воздействием земной 
поверхности в результате конвективного и турбулентного теплооб
мена и переноса тепла. Наиболее сложное распределение темпера
туры отмечается в пограничном слое (до высоты 1—2 км), причем 
зимой над полярными ишротами в нем наблюдается инверсионное 
распределение величин Т.  Летом почти во всей тропосфере поляр
ных и умеренных широт (до высот 10— 12 км) падение темпера
туры с высотой происходит с существенно большим вертикальным 
градиентом, чем в зимний период. В тропиках падение темпера
туры с высотой отмечается до 16 км, причем здесь имеют место 
и наиболее низкие ее значения (около 200 К). В остальном каких- 
либо принципиальных особенностей в характере высотного распре-
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деления тропосферной температуры в рассматриваемых широтных 
зонах не наблюдается.

В стратосфере вертикальное распределение Т более сложно 
и разнообразно, чем в тропосфере. В частности, в тропических 
широтах благодаря интенсивному росту температуры воздуха 
с высотой в слое 50—60 км она становится такой же, как в по- 
лярных и умеренных широтах, хотя тропический воздух в нижней 
стратосфере наиболее холодный. Кроме того, для стратосферы 
полярных и умеренных широт (в основном до уровня 25—30 км) 
характерно почти изотермическое распределение среднезональной 
температуры с высотой. На высотах больше 50 км среднезональ
ная температура атмосферного воздуха во всех моделях пони
жается с высотой.

Анализ табл. 5.2 и табл. 1—3 приложения показывает, что 
в тропосфере наибольшие значения стандартных отклонений тем-

Таблица 5.2

Среднезональные профили стандартных отклонений температуры воздуха (сгг К)
для средней стратосферы

ВГысота, км
Полярная зона Умеренная зона тропическая

зона

Зима Лето Зима Лето Год

30 16 ,1 3 ,6 6 ,9 4 ,9 3 ,9
35 1 6 ,3 4 ,6 9 ,5 6 ,2 3 ,3
40 14 ,1 6 ,4 1 3 ,2 9 ,0 5 ,9
45 1 3 ,0 6 ,0 1 4 ,2 8 ,0 5 ,3
50 1 4 ,2 5 ,6 1 2 ,9 8 ,4 6 ,7
55 1 4 ,7 4 .8 1 2 ,0 6 ,8 7 ,2
60 1 5 ,7 6 ,3 13 ,1 7 ,0 6 .3

пературы воздуха От наблюдаются зимой над умеренными широ
тами, где в ее нижнем слое они могут достигать 10— 15 °С. В этих 
широтах, как известно, в холодный период года наиболее выра
жена циклоническая деятельность, вызывающая значительные из
менения тепло- и влагосодержания тропосферных воздушных масс, 
особенно вблизи холодной подстилающей поверхности. Такие же 
и даж е большие значения От имеют место и в зимней стратосфере 
(на высотах более 25—30 км) над полярными и умеренными ши
ротами северного полушария. Такая изменчивость температуры 
в средней стратосфере умеренных широт в значительной степени 
обусловлена довольно часто наблюдаемыми здесь стратосферными 
взрывными потеплениями, при которых температура (например, 
на высоте 60 км повышается до 20—25 °С [9].

Для всех среднезональных моделей атмосферы независимо от 
сезона характерны четыре максимума изменчивости температуры: 
первый — вблизи земной поверхности, второй — в слое колебания 
тропопаузы (на высотах 8— 12 км в полярных и умеренных
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широтах и в слое 16—20 км в тропической зоне), третий — в сред
ней стратосфере (на высотах 30—45 км) и четвертый — в слое 
колебания стратопаузы (на высоте около 60 км).

Из табл. 5.2 и табл. 1—3 приложения, кроме того, следует, что 
изменчивость температуры во всем рассматриваемом слое атмо-

Нкм

Рис, 5,2. С реднезональны е модели высотного распределения тем пературы , по
строенные д л я  умеренных ш ирот по наш им данны м ( / )  и по данным М ак-К латчи

[59] (2).
а — зима, б — лето.

сферы имеет хорошо выраженный сезонный ход. Наибольшие 
значения от имеют место зимой, когда над северным полушарием 
наиболее развиты процессы циклогенеза.

Для статистической модели, построенной для тропических ши
рот, характерны наименьшие значения стандартных отклонений.

Коэффициенты корреляции Гтт{р1, Pj), являющиеся элемен
тами модельных корреляционных матриц (см. табл. 1—3 прило
жения) обладают свойствами, аналогичными свойствам коэффи
циентов корреляции температуры (см. п. 3.3.1). Хуже всего корре
ляционные связи вариаций температуры в тропиках, где велика 
трансформация воздушных масс над прогретыми континентами 
и хорошо выражены пассатные инверсии.
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в  заключение остановимся коротко на некоторых результатах 
сопоставления построенных нами среднезональных моделей вы
сотного распределения температуры со справочными моделями, 
используемыми в настоящее время специалистами при решении 
задач переноса оптического излучения через земную атмосферу.

Из рис. 5.2 хорошо видно, что в нижней стратосфере (в слое 
10—22 км) для модели Мак-Клатчи [59], построенной для зимы, 
характерно систематическое завышение (до 5 К) температуры 
воздуха, а на высотах более 22 км — ее систематическое зани
жение. Наибольшие отклонения значений Гм от 7к в слое 22— 
60 км могут достигать 8— 10 К. Кроме того, как видно из рис. 5.2, 
в полученной нами статистической модели зимняя тропопауза вы
ражена более отчетливо, чем в модели Мак-Клатчи. Определен
ные различия в среднезональных профилях температуры, по
строенных нами и Мак-Клатчи, характерны и для полярной зоны. 
При этом наибольшее завышение температуры воздуха в модели 
М (до 5— 10 К) прослеживается в нижнем 5-километровом слое 
атмосферы. Д ля тропической зоны обе статистические модели 
дают практически одинаковое высотное распределение величин 
Т{Н),

5.3.2. Модели высотного распределения влажности воздуха

Характерной особенностью вертикального распределения сред
незональной концентрации НгО (рис. 5.3) во всех широтных зонах 
и независимо от сезона является ее убывание с высотой (см. также 
табл. 4—6 приложения). При этом влажность воздуха в нижней 
стратосфере повсеместно, исключая лишь полярные широты зи
мой, на три-четыре порядка ниже, чем в приземном слое; выше 
16—26 км отмечается незначительный рост влажности с высотой.

Влагосодержание тропосферы, где содержится основная масса 
водяного пара, существенно возрастает от зимы к лету. Наиболее 
ярко этот годовой ход во временном изменении величин q выра
жен в полярной зоне. Для модели полярных широт типично также 
и инверсионное распределение массовой доли влаги в погранич
ном слое (до 1,5 км) в зимний период.

Среднее влагосодержание тропосферных воздушных масс су
щественно возрастает от полярных к тропическим широтам, где 
в условиях повышенного радиационного баланса деятельной по
верхности и преобладания неустойчивой стратификации велик 
приток влаги в тропосферу с поверхности океанов и суши. Этот 
рост четко прослеживается до высот 15— 17 км.

Подробный анализ среднезональных профилей высотного рас
пределения Н2О, построенных для слоя О—60 км показал также, 
что, исключая области постоянной концентрации водяного пара 
в стратосфере внетропических широт, эти профили достаточно хо
рошо аппроксимируются экспоненциальной функцией вида (5.5), 
С помощью приведенных в табл. 5.3 параметров So и р можно по
лучить адекватное описание профиля Н2О до высоты 60 км.
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Значения параметров «So, Р и относительные ошибки аппроксимации 8  
среднезональных моделей высотного распределения водяного пара

Таблица 5.3

Слой, км Слой, км

П о л яр н ая  зона

З им а Л ето

0 - 2 675 0 ,1230 9 0 - 3 6593 — 0,2237 3
2—5 864 - 0 ,3 7 5 5 3 3 - 8 3370 —0,4910 2
5 - 1 2 280 - 0 ,6 9 7 2 3 8— 13 289 - 0 ,9 0 7 2 8

12— 18 2 ,1 3 0 ,0000 2 1 3 - 2 2 3 ,1 0 —0 ,0529 1
18 45 2 ,1 3 0 ,0376 3 22 45 1,92 0 ,0 5 5 7 7
4 5 - 6 0 6 ,1 0 —0,0023 4 45—60 6,91 — 0,0027 13

У м еренная зона

Т ропическая зона 

Год

Зима( Л ето

0 - 3 5950 —0,3070 2 0 - 4 15920 — 0,3207 1
3 4 2369 —0,4992 2 4—8 4414 —0,5331 1
7— 12 322 —0,9262 3 8— 11 523 — 1,1396 5

1 2 - 2 5 3 ,1 4 0 ,0000 10 11— 15 17,1 —0,3741 2
2 5 - 5 0 3 ,1 4 0 ,0408 11 1 5 - 5 0 3 ,8 3 0 ,0247 6
5 0 - 6 0 8 ,7 0 0 ,0000 1 5 0 - 6 0 9 ,1 0 0 ,0000 1

0 - 7 24120 —0,3794 1 1 6 - 3 5 3 ,0 2 0 ,0327
7 - 1 3 1694 - 0 ,8 6 4 3 1 35—60 5 ,6 2 — 0,0251

13— 16 9 ,4 8 — 0,3807 2

Изменчивость влажности воздуха, оцениваемая средним квад
ратическим отклонением (см. табл. 4—6 приложения), также ис
пытывает заметные вариации по высоте (особенно в тропосфере), 
причем характер высотного изменения значений Oq идентичен ха
рактеру изменения средних значений этой метеорологической ве
личины. В целом наибольшие стандартные отклонения влажности 
воздуха отмечаются в нижней тропосфере (с максимумом вблизи 
земной поверхности). С ростом высоты они уменьшаются. Правда, 
подобный ход параметра Oq нарушается в большинстве среднезо-. 
нальных моделей появлением вторичного максимума стандартных 
отклонений в слое 1—2 км (900—800 гП а), который связан с ва
риациями верхней границы облаков нижнего яруса. Это еще раз 
указывает на существенную роль в формировании вертикальной 
статистической структуры поля влажности процессов облакооб
разования.

Д ля стратосферы северного полушария характерен также за 
метный разброс концентраций НгО, который отражает, по-види
мому, не столько малую точность измерений, сколько фактиче
скую изменчивость стратосферной влаги. О возможных вариациях 
содержания Н2О в стратосферном воздухе можно судить, напри-
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мер, из табл. 5.4, в которой приведены данные о среднезональном 
распределении по высоте стандартного отклонения Од и коэффи
циентов вариаций =  выражающих абсолютную и относи
тельную изменчивость влажности воздуха.

Т аблица 5.4

Среднезональные профили стандартных отклонений (Oq  %о) и коэффициентов 
вариаций ( K v  %) влажности воздуха для некоторых уровней нижней и средней

стратосферы

Высо
та, км

Полярная зона Умеренная зона тропическая
зона

Зима Лето Зима Лето Год

•̂ 9

15 63*10-5 48 7 3 -1 0 -5 43 13*10-4 54 1 4 .1 0 -4 58 2 1 - 1 0 - “ 78
20 65*10-5 43 7 8 -1 0 -5 56 17*10-4 71 78*10-5 31 11•10-" 52
25 10*10-4 50 91-10-® 57 82*10-5 34 22*10-4 79 6 7 -1 0 -5 27
30 74*10-5 34 1 2 -1 0 -“ 54 11*10-4 39 15*10-4 47 1 0 -1 0 -“ 33
35 54*10-5 26 8 8 -1 0 -5 49 12*10-4 37 14*10-4 36 1 3 -1 0 -“ 34
40 76*10-5 25 8 1 -1 0 -5 31 14*10-4 35 23*10-4 52 6 7 -1 0 -5 22
45 12*10-4 30 ------ — 24*10-4 50 19*10-4 37 ------ —

50 96*10-4 23 — — 20*10-4 37 21*10-4 37 — —

Из данных этой таблицы следует, что в нижней и средней 
стратосфере (до высоты 50 км) в целом преобладают малые ва
риации содержания Н2О, причем во всех рассматриваемых сред
незональных моделях в основном /С ^^40% . Однако в слое 20— 
25 км и на высотах 40—45 км достаточно четко проявляются (осо
бенно в умеренной зоне) два максимума изменчивости влажности 
воздуха, где Kv составляет 50—80 %.

О причинах, обусловливающих такое высотное распределение 
изменчивости Н2О в стратосфере, нельзя сказать что-то опреде
ленное. Можно лишь предположить, что первый максимум измен
чивости Н2О (в слое 20—25 км) формируется под влиянием про
цессов переноса тропосферной влаги в стратосферу через разрыв 
тропической и полярной тропопауз, а также через разрывы тропо
паузы в зоне струйных течений умеренных широт, на что указы
вают авторы [1. 1].

Второй максимум вариаций Н2О (около 40—45 км), вероятно, 
связан с фотохимическим образованием стратосферного водяного 
пара в результате окисления метана СН4 гидроксилом НО, ко
торое наиболее хорошо выражено в средней стратосфере и оце
нивается, согласно [38], в 0,02—0,45 млрд т в год.

Однако эти предположения требуют тщательных и всесторон
них исследований.

Как уже было сказано выше, среднезональные статистические 
модели высотного распределения влажности воздуха дают пред
ставление также и о характеристиках ее вертикальных автокор
реляционных связей. Из табл. 4—6 приложения хорошо видно.
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что коэффициенты корреляции r,g (pi, р,} имеют в основном те же 
особенности и тот же характер изменения с высотой, что и ко
эффициенты корреляции температуры ггг(рг, pi).  Как и для тем
пературы, наиболее слабые межуровенные корреляционные связи 
вариаций влажности характерны для модели тропической зоны, 
где велика роль пассатных инверсий, препятствующих вертикаль
ному турбулентному обмену воздушных масс.

В связи с тем что в последние годы широкое практическое 
применение получила справочная модель М ак-Клатчи 59], целесо
образно сопоставить эту модель со среднезональной моделью, по
строенной нами на новейшем статистическом материале с исполь
зованием оптимальной методики обобщения. Из рис. 5.3 хорошо 
видно, что и в тропосфере, и в стратосфере имеют место суще
ственные отличия указанных модельных профилей. При этом вла
госодержание стратосферного воздуха, полученное на основании 
новой среднезональной модели, значительно меньше, чем найден
ное с помощью модели Мак-Клатчи.

5.3.3. Модели высотного распределения атмосферного озона

Поскольку озон, как и водяной пар, играет значительную 
роль в поглощении радиации в видимой и инфракрасной областях 
спектра, рассмотрим также особенности модельного распределе
ния Оз по высоте, оцененного на основании систематических (до 
30 км) и специальных (в слое 30—60 км) озонометрических наб
людений.

Как следует из табл. 7—9 приложения и рис. 5.4, каждая из 
построенных моделей, представляющих различные широтные зоны, 
имеет свои особенности.

В частности, для модели полярных широт характерно постоян
ное и сравнительно малое (Рз =  2 ,0 ... 3,7 мПа) содержание Оз 
в тропосфере (до высот 7—8 км). Затем следует резкое увеличе
ние Рз в нижней стратосфере (до 21,0—21,4 мПа в зимний период 
и до 14,0— 14,7 мПа в летнее время). Слой максимального содер
жания озона {Рз> 10 мПа) занимает большую толщу атмосферы 
от 11 до 26 км зимой и от 15 до 24 км летом. Выше этого слоя 
отмечается быстрое уменьшение значений Рз до 0,026—0,027 мПа 
на высоте 60 км.

Высотный профиль стандартных отклонений парциального дав
ления озона подобен профилю величин Р, однако область наи
большей изменчивости атмосферного озона (а р  « 4 , 5 . . .  5 ,6мП а)
располагается несколько ниже слоя его наибольшего содержания 
(в основном на высотах 13— 16 км).

Д ля модели умеренных широт, независимо от сезона, харак
терно слабое повышение (от 2,0—2,1 до 2,6—3,2 мПа) содержания 
озона в пограничном слое и определенное его постоянство во всей 
остальной толще тропосферы. В нижней стратосфере имеет место 
существенный рост парциального давления озона с высотой (до 
14,0— 15,5 мПа в слое 20—25 км). Выше этого слоя содержание
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озона в стратосферном воздухе быстро уменьшается, и величина Ръ 
достигает 0,022—0,033 мПа на верхней границе рассматриваемого 
слоя атмосферы.

Таблица 5.5
Профили стандартных отклонений парциального давления озона (Ор^ мПа), 

характерные для стратосферы умеренных широт

Сезон
Высота, км

30 35 40 45 50 55 60

Зи м а
Л ето

1 ,6
1 ,4

0 ,9 9
0 ,7 9

0 ,4 5
0 ,7 0

0 ,3 7
0 ,4 2

7 , М О -2  
7 , М О - '

5 ,5 - 1 0 -2  
6 ,3 - 1 0 -2

8 ,4 * 1 0 -3
9 ,4 * 1 0 -3

В высотном распределении изменчивости озона, характерном 
для умеренных широт, заметно выделяются два максимума; при
земный и основной — в слое 12— 16 км, где значения дости
гают 4,5—5,5 мПа зимой и 3,0—3,2 мПа летом. Наименьшая из
менчивость парциального давления озона наблюдается, как и сле
довало ожидать (см. табл. 5.5), на высотах около 60 км, где мало 
и содержание озона.

Среднезональная модель высотного распределения озона, по
строенная для тропической зоны, также имеет определенные осо
бенности. Так, в слое от земли до 17 км наблюдаются довольно 
малые значения парциального давления озона (не более 2,0— 
2,2 мП а), затем оно резко увеличивается (до 14,1 — 14,6 мПа) на 
уровне 24—25 км, после чего отмечается его быстрое уменьшение 
до 0,03 мПа и менее вблизи 60 км.

Высотный ход стандартного отклонения в основном иден
тичен ходу средних величин. В слое от поверхности земли до 
17 км отмечается относительно постоянная изменчивость озона 
(о^ в основном около 1,0— 1,4 м П а), начиная с 17 км она быстро
растет (до 2,8—3,0 мПа на уровне 21—25 км), а затем посте
пенно уменьшается.

Наряду с отмеченными особенностями детальный анализ сред
незональных профилей высотного распределения содержания 
озона, выраженного подобно другим МГС в млн~\ показал, что 
эти профили могут быть достаточно адекватно представлены си
стемой экспоненциальных функций (табл. 5.6). Погрешность 
аппроксимации модельных профилей высотного распределения 
озона не превышает 9— 12 %.

Модельные автокорреляционные матрицы озона, приведенные 
в табл. 7—9 приложения, сохраняют все характерные черты, выяв
ленные нами по данным станций (см. п. 4.3).

Сопоставление построенной нами среднезональной модели вы
сотного распределения озона с моделью Мак-Клатчи [59] показы
вает (рис. 5.4), что в некоторых слоях атмосферы между ними
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Таблица 5.6

Значения параметров So, Р и относительные ошибки аппроксимации е 
среднезональных моделей высотного распределения озона

Слой, км 0̂ МЛН“‘ Слой, км Sq МЛН-‘

П олярны е ш ироты

Зим а

0-6 0,0217 0,1456 6 0—2 0,0158 0,3996 3
6-15 0,0787 0,4143 9 2 -6 0,0351 0,1587 1

15-23 2,16 0,1148 1 6-16 0,0662 0,2855 11
23-38 5,41 0,0292 1 16-21 1,15 0,1889 1
38-60 8,38 0,0704 2 21—38 2,96 0,0436 I

38-60 6,21 0,0845 1

Л ето

Умеренные ш ироты

Тропики

Год

Зима Лето
0 -2 0,0196 0,2604 5 0 -2 0,0207 0,3531 8
2 -6 0,0330 0,0888 5 2—9 0,0419 0,0812 2
6—23 0,0471 0,2800 9 9-23 0,0740 0,2918 8

23—35 5,50 0,0392 4 23-35 4,40 0,0558 4
35-45 8,80 —0,0470 11 35—45 8,60 —0,0648 6
45-60 5,50 -0,1150 9 45-60 4,50 —0,1099 12

0—14 0,0207 0,0999 1 30—40 7,10 -0,0171
14-24 0,0835 0,4069 12 40-60 5,98 -0,0999
24-30 4,90 0,0619 2

существуют определенные различия. Особенно велики они (1,5— 
2,0 мПа) в нижней стратосфере. Кроме того, модель Мак-Клатчи 
не имеет максимума на высоте около 3 км и минимума в призем
ном слое.

5.3.4. Модели высотного распределения углекислого газа 
и малых газовых составляющих атмосферы (СО, СН4, N2O, NO2 и N 0)

Несмотря на трудности статистического моделирования рас
пределения этих газов, связанные с неоднородностью данных 
наблюдений по высоте, с разной точностью их, обусловленной 
различной методикой измерений, и т. п., мы попытались выявить 
главные закономерности высотного изменения СО2 и малых газо
вых примесей, которые характерны для основных широтных зон 
земного шара (рис. 5.5).

В ряде случаев из-за отсутствия необходимого эксперимен
тального материала предлагаемые нами среднезональные модели 
отражают высотное распределение той или иной малой газовой 
составляющей только в умеренной зоне.
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Модель высотного распределения СО2. Модельные оценки вы
сотного распределения углекислого газа, полученные путем осред
нения данных наблюдений за год (табл. 5.7), показывают, что 
в тропосфере и стратосфере (до высоты 35 км) этот газ доста
точно хорошо перемешан по высоте, причем его средняя концент
рация здесь во всех рассматриваемых широтных зонах варьирует 
в основном около 325—330 млн~‘. Лишь в слое 25—30 км отме-

Икн

-L

ш

300 320 3W 360 млн'
Рис. 5.5. С реднезональны е модели высотного распределения М ГС, построенные 
для умеренных ш ирот по наш им данны м (1) и данны м [1, 18, 1.100, 9, 112] (2 ).

чается четко выраженный максимум содержания СО2 (340— 
350 млн“*̂ ). Правда, он выявлен по данным только одной средне
зональной модели, построенной для умеренных широт, так как для 
других моделей не было соответствующих высотных наблюдений. 
Появление указанного максимума, по-видимому, связано с интен
сивным образованием на высотах 25—30 км углекислого газа 
в результате фотохимических реакций вида [1.18]:

СО +  Н О --С О 2 +  Н,

что косвенно подтверждается минимальным содержанием окиси 
углерода на тех же высотах.

Выше 30 км содержание СО2 убывает и на высоте около 50 км 
не превышает 308 млн~^.

Наибольшая изменчивость содержания СО2, как следует из 
табл. 5.8, имеет место в средней тропосфере и выше 25 км, где 
стандартное отклонение достигает значений 18—22 млн“ .̂ Кроме 
того, установлено, что относительная изменчивость содержания 
СО2, выраженная коэффициентом вариаций Kv, очень мала и во 
всем рассматриваемом слое атмосферы (до уровня 40 км) она 
колеблется от 2 до 6 %.
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Таблица 5.7

Среднезональные модели высотного распределения СО2, СО, СН4, N2O (млн~‘)
и NO2, N 0  млрд-^). Год

Полярная зона

СО2 СО N2O

Умеренная зона

СО,  СО СН4 N ,0  NO2 N0

Тропическая зона

СО; со СН, N2O

0
1 
2
3
4
5
6
7
8 
9

10
11
12
13
14
15
16
17
18
19
20 
21 
22
23
24
25
26
27
28
29
30 
35 
40 
45 
50

336
331 
325 
320 
322
324
325
327
329
330
332
328 
324 
322 
320 
319

0,134
0,134
0,134
0,134
0,125
0,118
0,107
0,098
0,085
0,082
0,074
0,065
0,060
0,052

0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0.292
0,260
0,238
0,218
0,200
0,180
0,160
0,136
0,138
0,121
0,110
0,100
0,094
0,080
0.075
0,062
0.048
0.022

338
333 
328
328
329
330
330
331 
329
334 
329
328
329
330 
330
329
330 
327 
325 
327 
329
332 
334 
336 
338 
340
342 
344 
347 
349
343 
327 
318 
312 
308

0,103
0,125
0,140
0,135
0,128
0,120
0,108
0,100
0,092
0,087
0,076
0,072
0,062
0,054
0,048
0,043
0,040
0,037
0,032
0,027
0,026
0,025
0,024
0,022
0,020
0,020
0.020
0,021
0,021
0,021
0,022
0,022
0,022
0,022
0,022

1.50
1.50
1.50
1.50
1.50
1.50
1.50
1.50
1.50
1.50
1.50
1.50
1.50 
1,46 
1,43 
1,37 
1,33 
1,27 
1,23 
1,17 
1.15 
1.10 
1,05 
1,02 
0,97 
0,94 
0,90 
0,86 
0,82 
0,78 
0,74 
0,59 
0,46 
0,35 
0,28

0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0.265
0,246
0,230
0,212
0,195
0,180
0,162
0,146
0,137
0,122
0,110
0,098
0,084
0,075
0,028
0,007
0,С05
0,002

3,77
2,60
1,80
1.30 
0,94 
0,68 
0,48 
0,34 
0,23 
0,18 
0,31 
0,61 
1,08 
1,12 
1,20
1.31 
1,52 
1,90 
2,04 
2,15 
2,45 
2,80 
3,10
3.60
4.00 
4,20 
4,80 
5.50
6.00
6.60 
7,70

11,20
16,40
49.00
52.00

0,072
0,019
0,019
0,020
0,021
0,023
0,025
0,029
0,030
0,032
0,067
0,120
0.210
0,400
0,710
0,470
0,280
0,340
0,400
0,480
0,570
0,640
0,800
0,910
1,060
1,120
1.500 
1,800 
2,100
2.500
2.900 
6,800 

10,000
8.900 
7,800

336
333
332
330
328
326
323
322
320
321
322
322
323
324
325
325
326
327 
326 
326 
325 
325 
325 
324 
323 
323

0,090
0,124
0,132
0,125
0,120
0,115
0,108
0.102
0.099
0.093
0.090
0,086
0,083
0,080

1.55
1.55
1.55
1.55
1.55
1.55
1.55
1.55
1.55
1.55
1.55
1.55
1.55
1.55
1.55 
1.47 
1.42 
1,37 
1,32 
1,27 
1.23 
1,20 
1,16 
1,12 
1,08 
1,04 
1.01 
0,97 
0.94 
0,90 
0,86 
0,71

0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0,292
0.292
0,292
0,292
0,292
0,202
0,292
0,292
0,292
0,282
0,264
0,252
0,236
0,223
0,207
0,197
0,180
0,168
0,157
0,146
0,134
0.122
0,070

Это еще раз подтверждает значительную устойчивость содер
жания углекислого газа в тропосфере и нижней стратосфере, при
чем, по нашим данным, наименьшие вариации концентрации СО2 
наблюдаются в тропической зоне. Действительно, стандартные от
клонения содержания СО2 здесь в слое О— 10 км не превышают 
значений 2—3 млн~Ч

Модель высотного распределения СО. Анализ среднезональных 
вертикальных профилей окиси углерода (см. табл. 5.7) ^показы
вает, что для модельного распределения СО в нижней тропо
сфере (до высот 2—3 км) характерно некоторое постоянство 
(в полярных широтах) или небольшое увеличение его содержания
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Таблица 5.8

Среднезональные профили стандартных отклонений (а ) и коэффициентов 
вариаций { K v  %) содержания СО2, СО, СН4, N2O (м л н -^  и NO2, N 0  (м л рд-^

Высо
СО2 с о СН4 N2O NO2 NO

та, км
о о о о а а

0 1 5 ,6 5 0 ,0 7 6 74 0 ,3 3 2 2 0 ,0 4 5 16 8 ,6 2 229 0 ,2 2 6 313
5 1 8 ,4 6 0 ,0 4 3 36 0 ,3 0 2 0 0 ,0 4 2 15 0 ,6 2 91 0 , 0 2 0 87

1 0 7 ,5 2 0 ,0 3 1 41 0 ,3 3 2 2 0 ,0 5 9 2 1 0 ,1 6 52 0 ,0 7 2 107
15 1 0 ,3 3 0 ,0 1 5 35 0 ,3 4 25 0 ,0 2 9 1 0 2 ,1 7 166 0 , 6 8 6 146
2 0 9 ,7 3 0 ,0 0 3 1 2 0 ,2 5 2 2 0 ,0 3 8 18 3 ,2 9 134 0 ,3 2 9 58
25 1 9 ,9 6 0 ,0 0 4 2 0 0 , 2 0 2 1 0 ,0 5 5 40 4 ,2 5 1 0 1 0 ,7 0 8 63
30 2 1 ,9 6 0 ,0 0 7 32 0 ,1 3 18 0 ,0 2 7 36 5 ,2 3 6 8 2 ,4 4 6 84
35 6 , 8 2 — — 0 , 1 1 19 0 , 0 1 0 36 8 ,7 7 78 3 ,6 0 9 53
40 1 2 , 1 4 — — 0 ,0 8 17 0 .0 0 3 43 — — 4 ,7 1 2 47
45 — — 0 ,0 4 И 0 , 0 0 1 2 0  . — — 2 ,8 3 9 32

С высотой (в умеренной и тропической зонах). Средняя концент
рация СО составляет 0,125—0,140 млн~Ч В более высоких слоях 
атмосферы отмечается существенное убывание содержания окиси 
углерода с высотой. Так, на уровне 24 км оно уменьшается до
0,020 млн~^ Выше этого уровня (до высоты 50 км) в умеренных 
широтах концентрация СО почти постоянна (0,020—0,022 млн~^). 
Что касается параметров изменчивости СО, то наибольшие зна
чения стандартного отклонения а и коэффициента вариаций Kv 
соответственно 0,076 млн“  ̂ и 74 % (см. табл. 5.8) наблюдаются 
в приземном слое, где велика роль фотохимических и биологиче
ских источников и стоков СО, определяемых в основном биосфе
рой. С высотой изменчивость содержания СО существенно умень
шается, причем среднее квадратическое отклонение на уровне 
10 км не превышает 0,031 млн“^ а коэффициент вариации состав
ляет около 40 %.

Модель высотного распределения СН4. Главной характерной 
особенностью модельного распределения метана по высоте яв
ляется его постоянство в значительной толще земной атмосферы 
(до 12 км в умеренных широтах и до 14 км в тропиках). Средняя 
концентрация СН4 в этом слое, как видно из табл. 5.7, состав
ляет 1,50— 1,55 млн""^

Выше указанных уровней отношение смеси СН4 уменьшается 
с высотой до значений менее 0,30 млн“"̂  на уровне 50 км. Причи
ной подобного уменьшения концентрации СН4 является увеличе
ние с высотой содержания гидроксила (НО), хлора (С1) и ато
марного кислорода (О*), разрушающих метан в процессе фотохи
мических реакций по циклам углерода и водорода [1.18].

Вертикальный профиль стандартных отклонений отношения 
СН4 подобен модельному профилю ее фоновых характеристик, 
причем для этой газовой составляющей атмосферы типична очень
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малая относительная изменчивость; коэффициент вариации Kv 
в слое атмосферы от О до 45 км практически постоянен, изменяясь 
в пределах 11—25 %.

Модель высотного распределения N2O, как и модель высотного 
распределения метана (см. табл. 5.7), довольно хорошо отражает 
постоянство содержания N2O до больших высот (среднее отно
шение смеси во всех трех широтных зонах 0,292 млн“ ^). Высота 
верхней границы слоя, где концентрация закиси азота постоянна, 
изменяется по широте от 14 км в полярной зоне до 16 км в уме
ренной и до 17 км в тропиках. Выше указанных уровней средне
зональное содержание N2O уменьшается с высотой, поскольку 
закись азота является основным источником образования в страто
сфере окиси азота по реакции вида [26]

N20 +  0 ( 'D ) — 2N0.

На высоте 50 км содержание N2O на два порядка меньше 
(около 0,002 млн“ ^), чем в слое его постоянной концентрации.

Вариации N2O, как и СН4 на различных уровнях очень незна
чительны. Наибольшая относительная изменчивость содержания 
N2O, равная 35—45 %, наблюдается в слое 25—40 км. Самые ма
лые значения Kv (15—20% ) имеют место в тропосфере и ниж
ней стратосфере.

Модель высотного распределения N2O и N0. Основной харак
терной особенностью модельного распределения концентраций 
NO2 и N0  в земной атмосфере является их существенный рост 
с высотой после некоторого минимума в тропосфере (на высоте
9 км для NO2 и 1 км для N 0 ). Анализ табл. 5.7 показывает, что 
наибольшие концентрации для этих газов наблюдаются в средней 
стратосфере, причем на высоте 40—50 км они на два-три порядка 
выше, чем в слое минимума. По модельным оценкам концентра
ция в этом слое составляет в умеренных широтах 8— 10 млрд~\ 
а концентрация NO2 достигает 49—52 млрд~^.

Такое распределение рассматриваемых окислов азота с высо
той обусловлено, во-первых, образованием окиси азота в страто
сфере за счет окисления N26, во-вторых, быстрым взаимопреобра- 
зованием NO2 и N0 , вследствие чего их рассматривают обычно 
в совокупности NOx.

Наряду с основным стратосферным максимумом модельное 
распределение содержания N0  ̂ характеризуется также и вторич
ным максимумом, расположенным вблизи земной поверхности 
и связанным в значительной степени как с естественными источ
никами (грозы, эмиссия от естественных почв и т. п.), так и с дея
тельностью человека (например, выбросы электростанций, само
летов, автомобилей и т. д.).

С этим связана большая изменчивость NO2 и N 0  в призем

ном слое (см. табл. 5.8): с ростом высоты величина =  
уменьшается и в средней стратосфере достигает минимальных 
значений (около 70—80 % для NO2 и менее 50%  для N 0 ).
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Анализ полученных нами среднезональных моделей показал 
также, что модельные профили среднего распределения СО2, СО, 
СН4, N2O, N0  и NO2 с высотой могут быть достаточно хорошо 
аппроксимированы выражениями (5.4), (5.5) и (5.6) (см. п. 5.2). 
В табл. 5.9 приведены значения параметров 5о, а  и р для указан
ных газов,_а такж е относительной ошибки аппроксимации е =  
=  ба/5 ( S  — среднее содержание газа в слое аппроксимации).

Таблица 5.9
Параметры So, а  и р, а также относительные ошибки аппроксимации г 

для моделей высотного распределения малых газовых составляющих

Газ Слой, км Soмлн-' а км-‘ Р КМ-» 8 % Газ Слой, км млрд-* Р КМ-» е %

С О 2 0— 3 3 3 7 ,6 - 2 , 8 6 6 7 0 ,9 NO2 0 - 9 3 ,7 7 0 — 0 ,3 2 4 1
3— 20 3 2 9 ,0 0 ,0 0 0 0 — 0 ,6 9 - 1 2 0 ,2 0 4 0 ,5 8 1 5 5

2 0 — 29 3 2 9 ,0 2 ,4 1 1 1 — 0 ,8 12— 50 1 ,1 6 7 0 ,0 9 7 7 1
2 9 — 50 3 5 0 ,7 — — 0 ,0 1 4 8 0 ,6

N 0 0 — 1 0 ,0 7 2 — 1 ,3 3 2 2 —

СО 0 - 1 0 ,4 7 6 — 0 ,3 4 8 0 — — 1 - 9 0 ,0 1 9 0 ,0 6 2 6 1
1— 5 0 ,1 2 8 — 0 ,0 0 0 0 6 9 - 1 4 0 ,0 3 1 0 ,7 4 4 1 1
5 - 2 4 0 ,1 2 8 — 0 ,1 2 6 8 5 14— 16 1 ,2 8 0 - 0 , 7 3 5 7 5

24— 5 0 0 ,0 2 0 0 ,0 0 1 1 — 3 16— 38 0 ,2 9 4 0 ,1 7 4 8 0 , 7
3 8 — 50 1 3 ,7 6 3 - 0 , 0 3 7 2 0 , 9

сн* 0 — 12 1 ,5 0 0 — 0 ,0 0 0 0 3
1 2 - 5 0 1 ,5 0 0 — — 0 ,0 4 0 3 1

N2O 0 — 16 0 ,2 8 5 — 0 ,0 0 0 0 3

N2O 16— 30 0 ,2 8 5 ____ - 0 , 0 8 8 7 2
3 0 — 50 0 ,0 8 2 — — 0 ,2 2 4 7 4

Из сопоставления полученных нами (см. рис. 5.5) модельных 
профилей СО2 и малых газовых примесей с вертикальными про
филями, построенными (только для стратосферы) в [9] для СО2, 
в [1. 100] для СО и СН4, в [1.18] для N2O и в [112] для N0 и NO2, 
хорошо видно, что между ними имеются определенные, а в ряде 
случаев и существенные различия. Так, по нашим данным, верти
кальный профиль СО2 имеет четко выраженный максимум содер
жания углекислого газа на высотах 25—30 км, который не отме
чался ранее. Для высотного распределения СО характерно почти 
постоянное содержание окиси углерода не только в слое 20— 
28 км, как считалось ранее, а в существенно большем слое (от 
20 до 50 км). Для вертикального распределения СН4 характерно 
более медленное, а для распределения N2O более быстрое, чем 
было принято, уменьшение концентрации с высотой в слое 30— 
50 км. Несколько отличается от установленных ранее значений со
держание NO2 в средней стратосфере (на высотах более 35 км). 
По нашим данным, объемное отношение смеси NO2 изменяется 
здесь в пределах 49—52 млрд“ \  в то время, как согласно [112], 
оно не превышает 8 млрд“‘. И, наконец, максимум концентрации
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NO расположен не на высоте 45 км, как считалось ранее, а не
сколько ниже( на высоте 40 км). Следовательно, концентрация 
N 0  на высотах более 40 км, уменьшается быстрее, чем в нижних 
слоях.

Все сказанное позволяет сделать вывод, что полученные в на
стоящей работе среднезональные модели высотного распределения 
СО2 и малых газовых примесей имеют несомненные преимуще
ства перед имеющимися оценочными моделями. Однако из-за не
достаточного объема исходных данных нам не удалось построить 
надежные статистические модели для всех рассматриваемых ши
ротных зон и всего комплекса малых газовых примесей. По той же 
причине мы не смогли учесть сезонные различия в содержании 
СО2 и других исследуемых газов. Накопление соответствующего 
экспериментального материала остается весьма актуальной за 
дачей.

ГЛАВА 6. ОБЪЕКТИВНАЯ КЛАССИФИКАЦИЯ 
И СТАТИСТИЧЕСКОЕ МОДЕЛИРОВАНИЕ 

АЭРОЛОГИЧЕСКИХ ПОЛЕЙ

В последние годы существенно возрос интерес науки и прак
тики к осредненным статистическим данным о вертикальной струк
туре метеорологических полей как для отдельных физико-геогра
фических районов, так и для всего земного шара. Это обуслов
лено необходимостью решения большого числа практических 
задач, связанных с конструированием, испытанием и движением 
различного рода летательных аппаратов, с дистанционной оценкой 
оптико-физических параметров атмосферы и подстилающей по
верхности, с реализацией проблемы сверхдолгосрочного (клима
тологического) прогноза метеополей и т. п.

В ряде случаев, например, при определении эффективности 
и надежности авиационной техники, обычно ограничиваются ис
пользованием одной стандартной атмосферы (в СССР — это стан
дартная атмосфера СА-74 [1.9], в США — СА-76 [5.102]). Д ля нее 
на основании многолетних данных определен и затабулирован не
который закон изменения метеопараметров (температуры, плот
ности и давления) с высотой. Иногда кроме стандартного про
филя необходимо знать также и диапазон возможных изменений 
того или иного параметра на различных уровнях атмосферы. 
В этом случае обычно используются климатические характери
стики отклонений фактических значений параметра от стандарт
ного. Для температуры они даны, например, в работах [5.9, 1,
2, 38].

Большинство современных задач, например, таких, как задачи 
дистанционного зондирования параметров атмосферы и подсти
лающей поверхности (материков и океанов) из космоса, требуют
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значительно более подробного и детализированного описания 
аэрологических полей, причем оно должно включать также и ха
рактеристики распределения влажности воздуха, озона и других 
газовых компонент атмосферы, которые не содержатся в стан
дартных атмосферах. Поэтому в 60—70 годах были предприняты 
определенные усилия по разработке различных справочных моде
лей атмосферы (см., например, [1.59, 1.69, 1.81]), являющихся
дополнением к существующим стандартным атмосферам.

Однако и имеющиеся справочные модели содержат лишь ос
редненные вертикальные профили температуры, влажности воз
духа и озона для основных широтных поясов Земли (полярного, 
умеренного и тропического). К тому же получены они путем про
стого обобщения данных отдельных станций без учета естествен
ной изменчивости метеорологического поля. И, наконец, в эти мо
дели, как и в стандартные атмосферы, не входят сведения о воз
можных вариациях физических параметров и об их связях на раз
ных уровнях.

Все это послужило поводом для разработки методов объектив
ной классификации аэрологических полей применительно к задаче 
климатического районирования и построения для каждого из вы
явленных квазиоднородных районов региональной статистической 
модели. Такая модель должна учитывать естественную изменчи
вость исследуемых метеорологических величин по пространству 
и времени и быть достаточно адекватной (в смысле возможного 
описания ею всей совокупности взятых для данного района реали
заций), хотя и допускать некоторую погрешность:

bSa  =  I -  Sa-1 <  s? при г =  1, 2, . . k. (6.1)

Выражение (6.1) позволяет оценить допустимые отклонения дис
персий метеорологической величины на т -й  станции 5™ от ди
сперсии ее в региональной модели 8ц,  определяемые вектором 
дисперсии ошибки измерения метеорологической величины {е^}.

6.1. Основные принципы объективной классификации 
и моделирования метеорологических полей 

в свободной атмосфере

Анализ имеющихся публикаций по вопросу климатической 
классификации метеорологических полей в свободной атмосфере 
(см., например, [2.47, 10, 21, 26, 33]) показывает, что до сих пор 
еще не разработаны надежные и эффективные методы глобаль
ного аэрологического районирования. Поэтому каждый из иссле
дователей, занимающихся данным вопросом, выделяет географи
ческие области, используя разные методические подходы к клас
сификации аэрологических полей.

Например, авторы [10] для районирования территории север
ного полушария, использованного при расчете средней темпера
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туры для стандартной атмосферы, применили генетическую клас
сификацию климатов Алисова [3], в основу которой взято сезон
ное распределение воздушных масс и положение главных фрон
тальных зон. Другие исследователи предложили свои методы 
аэроклиматического районирования. Так, в [2.47] районирование 
проведено по характеру годового хода температуры в нижней 
стратосфере. В [21, 26, 33] предложен метод классификации, осно
ванный на качественном анализе пространственной устойчивости 
вертикальных корреляционных функций отдельных метеорологи
ческих величин (температуры, геопотенциала, зональной и мери
диональной составляющей ветра).

Нам представляется, что для объективного малопараметриче
ского описания аэрологических полей наиболее целесообразным 
является районирование, основанное на использовании метода ес
тественных ортогональных составляющих (метода е. о. с.), кото
рый в последние годы нашел широкое распространение в задачах 
по типизации синоптических ситуаций и выбору аналогичных ме
теорологических полей (см., например, [22, 34, 35, 40, 53]).

Применение этого метода в задаче климатического райониро
вания (из-за оптимальных свойств е. о. с. и их значительной 
устойчивости [15, 31, 37, 39, 45]) позволяет не только отфильтро
вать мелкомасштабные вариации метеорологического поля и учесть 
лишь те пространственно-временные изменения его, которые обус
ловлены процессами глобального и синоптического масштабов, но 
и провести объективную классификацию климатов свободной ат
мосферы и построить адекватные статистические модели для огра
ниченного числа квазиоднородных районов.

Ниже излагается методика климатического районирования 
и статистического моделирования аэрологических полей, проведен
ных впервые с помощью метода е. о. с. При этом классификация 
аэрологических полей выполнена по комплексу температура—влаж 
ность, поскольку данные об озоне, углекислом газе и малых газо
вых примесях недостаточны и не могут быть использованы для 
глобального районирования.

Пусть для некоторого числа объектов Ат (в нашем случае это 
пункт наблюдения) имеется ряд статистических характеристик 
Nq, а именно, средний (климатический) вертикальный профиль 
какой-либо метеорологической величины (это может быть либо

температура, либо влажность воздуха) — К р^), ковариационная 
матрица ||S//||, ее собственные числа Ха и базис, состоящий из 
п собственных векторов /^а размерности k.

Задача районирования (классификации) заключается в том, 
чтобы произвести разделение объектов Аш на ряд групп в соот
ветствии с характеристиками Nq, Однако средние климатические 
профили по сравнению с ковариационной матрицей и ее собствен
ными числами и векторами в значительно большей степени за 
висят от сезона и от географических координат пункта зондирова
ния. Поэтому районирование по всему комплексу статистических
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характеристик довольно сложно. Однако задача существенно 
упрощается, если районирование какой-либо территории произве
сти лишь путем сопоставления одних ковариационных матриц 
или, что еще лучше, путем сравнения их собственных элементов 
(величин Ха и Fa) у представленных главными компонентами раз
ложения, которые несут основную информацию о случайных ва
риациях вертикальных профилей и обладают наибольшей про
странственно-временной устойчивостью.

Именно такой путь решения задачи избран нами, причем для 
выявления физико-географических районов, в которых поле слу
чайных отклонений вертикальных профилей температуры и влаж 
ности [pk) от их многолетнего среднего профиля (фоновой

функции) l {pk)  является однородным, были использованы неко
торый статистический критерий устойчивости (схожести) естест
венных ортогональных функций во времени и в пространстве 
и количественная оценка значимости расхождения норм сравни
ваемых ковариационных матриц ||5^^||, определенных для разных 
сезонов (месяцев) и пунктов наблюдений.

В частности, в качестве статистического критерия устойчивости 
естественных ортогональных функций матриц [pi, pj) II
и \\Sqq[pi, pj)\\ взяты коэффициенты подобия векторов, т. е. ко
синусы угла между двумя собственными векторами F ^  и
которые могут быть определены с помощью выражения

^  pim)pW _   ̂ ^g_2)
1 =  1

Из (6.2) следует, что если два различных собственных вектора 
f m  и fi^ близки между собой, то угол между ними должен быть
малым, а его косинус должен стремиться к единице.

Выражение (6.2) и было использовано нами для получения 
матриц коэффициентов подобия рассчитанных последова
тельно для разных пар собственных й-мерных векторов Fa, взя
тых для т -й  и 1-й станции или месяца, причем для каждого но
мера вектора а  ( а = 1 ,  2, 

М имела вид
п) эта матрица при т,  /= 1 ,  2,

г'2 f а
22 

f а

13 1М
Га  ̂ . . Га

23 2 М
Га  . . . Га

М М
Га

(6.3)

Векторы Fa, использованные для расчета коэффициентов по
добия г'^, имеют размерность k =  2Z для температуры и й =  15
для влажности.
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довательно для собственных векторов Fi ,  F 2 , . • Fp  были взяты 
затем для оценки средневзвешенного коэффициента подобия 
(корреляции)

^---------  при р < п ,  (6.4)

Zа =  1
Jjn I yl

г д е Я а = —2__—25. — среднее арифметическое из собственных чисел

одного и того же номера, полученных для двух сравниваемых 
матриц; р — число взятых для классификации собственных век
торов.

Из формулы (6.4) следует, что средневзвешенный коэффици
ент подобия оценивается с учетом информативности каждого 
из взятых р собственных векторов, учитывающих вариации поля g 
различного масштаба (от глобального до микромасштаба), 
а осреднение производится по номеру вектора а.

В связи с тем что в настоящей работе речь идет о классифи
кации крупномасштабных вариаций метеорологического поля, 
обусловленных процессами синоптического и глобального масшта
бов (порядка сотен и более километров [3.18]), потребовалось ре
шить вопрос о выборе оптимального числа собственных векторов. 
С этой целью, исходя из условия (6.1), для классификации клима
тов свободной атмосферы мы использовали такое число векторов 
Fa, которое позволило бы описать структуру случайной состав
ляющей вертикальных профилей температуры и влажности с точ
ностью реальных радиозондовых измерений. Можно полагать, что 
потеря информации из-за уменьшения числа членов разложения 
профилей t'  ipk) и q' (pk) по е. о. ф. при таком выборе собствен
ного базиса, как правило, является малой. Действительно, как 
показал предварительный анализ, условие (6.1) выполняется 
на большей части северного полушария при использовании 
уже первых трех ортогональных функций, на которые прихо
дится в основном более 80 % дисперсии всех вариаций. Лишь 
для классификации поля / (pk) в полярных и тропических ши
ротах необходимо брать систему из четырех—пяти собственных 
векторов.

Нетрудно показать, что использование векторов Fa с большим 
порядковым номером для климатического районирования не 
представляется целесообразным по ряду причин. Во-первых, это 
связано с тем, что выпускаемые на мировой сети станций совре
менные радиозонды (не говоря уже о спутниковой системе темпе
ратурного зондирования РВПТ) дают информацию о состоянии 
атмосферы не над конкретным пунктом, а над значительным по 
площади районом (из-за сноса радиозонда воздушными потоками,

Значения коэффициентов подобия определенные после
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иногда на расстояние до 50— 100 км ), и не в одно и то же время, 
а для 1-2-часовых интервалов. Во-вторых радиозондовая аппара
тура не столь чувствительна, чтобы реагировать на изменения ме
теорологических величин, обусловленные мелкомасштабными тур
булентными пульсациями, которые описываются собственными 
векторами с большим порядковым номером. В-третьих, как пока
зали специальные численные эксперименты [51], наблюдения, осу
ществляемые дважды в сутки (зарубежная радиозондовая сеть, 
как известно, имеет два срока радиозондирования — в 00 и 12 ч 
по Гринвичу), должны использоваться для описания лишь круп
номасштабных процессов с шагом по пространству, равным 
500 км. А этот шаг соответствует, согласно [9],, радиусу влияния 
третьего собственного вектора. Наконец, собственные векторы, 
характеризующие микроструктуру метеорологических полей, нахо
дятся, как указывают авторы [2.29], на пределе статистической 
значимости и, по-существу, относятся к ошибкам представления 
этих полей.

Все это позволило нам для объективного районирования се
верного полушария использовать в основном три первых собствен
ных вектора (лишь в полярных и тропических широтах было 
взято четыре—пять векторов), применив в качестве порогового 
значения долю суммарной дисперсии dp, равную 80 % в тропиче
ской зоне и 90 % на остальной территории северного полушария, 
при которой остаточная дисперсия не превышает квадрата ошибки 
реальных измерений.

Коэффициенты подобия рассчитанные с учетом порогового 
значения, и были использованы для выявления областей анало
гичности статистических свойств высотных полей температуры 
и влажности воздуха (с точки зрения общих признаков ковариа
ционных матриц).

Остановимся теперь коротко на алгоритме климатического 
районирования. Вначале для ряда предварительно выбранных 
опорных станций: Ян-Майена, Салехарда, Якутска, Сакс-Харбора, 
судна погоды С, Москвы, Новосибирска, Петропавловска-Камчат- 
ского, Адаха, Буффало, судна погоды Е, Афин, Ашхабада, судов 
погоды V, N, Сан-Хуана, Адена, Сайгона, Уэйка и Хило, представ
ляющих различные районы северного полушария, формировались 
группы близрасположенных аэрологических станций и строились 
по аналогии с (6.3) матрицы средневзвешенных коэффициентов 
корреляции Следует отметить, что при выборе опорных
станций и группы дополнительных станций учитывались широтное 
положение и циркуляционные особенности взятых районов, состоя
ние подстилающей поверхности и, наконец, обязательное террито
риальное перекрытие данного района соседними. В последнем 
случае мы исходили из того, что горизонтальная протяженность 
районов, где крупномасштабные процессы однородны, может до
стигать 5—6 тыс. км [22].

На следующем этапе районирования производилось последова
тельное сопоставление всех (для взятой группы станций) значений
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f(mi) с критическим значением коэффициента подобия, который 
был определен из выражения:

к̂рит th к̂рнт при 2крих =  З07. (6.5)

Здесь Z = - ^ l n — -----функция Фишера, а O z — -------- -̂------------
Zi 1 --- Г

Viv — 3
стандартное отклонение величины Z, где N  — объем выборки, 
определяемый порядком ковариационной матрицы |15ц|1 (этот по- 
зядок для всего северного полушария равен 23 для матрицы 
|S»|| и 15 для матрицы IlSqgll).

В регионах, где отмечается большая пространственная измен
чивость метеорологических величин, для оценки подобия собствен
ных векторов Fl, Fi,  . . . ,  Fp был использован менее жесткий кри
терий: Z„pHT =  2,5az, который все равно существенно жестче, чем 
критерий, рекомендованный в [2.29].

Путем сопоставления значений со значениями Гкрит в каж 
дом исследуемом регионе (для каждой группы станций) были вы
явлены все пары станций (элементы матрицы коэффициента по
добия , для которых выполнялось условие

Гкрит. (6.6)

Эти пары станций и составили искомый квазиоднородный 
район. Из пар станций, для которых подобное условие не соблю
далось, выявлялись станции, относящиеся к другому (соседнему) 
квазиоднородному району.

Заключительным этапом выделения областей с аналогичными 
свойствами собственных векторов Fi, F 2, . . . ,  Fp ковариационных 
матриц llSttll и l|5qg|| явилось общее (для всего северного полуша
рия) согласование границ квазиоднородных районов.

С этой целью на основе всех полученных матриц коэффициен
тов подобия для каждой метеорологической величины (тем
пературы и влажности воздуха) были построены дополнительно 
карты изокоррелят г(™') =  гкрит (при 2крит, равном 3az и 2,5az), ко
торые позволили окончательно установить границы физико-геогра
фических районов, в которых характер случайных вариаций вер
тикальных профилей температуры и влажности воздуха является 
однородным по отношению к атмосферным процессам глобального 
и синоптического масштабов.

Наряду с пространственным районированием была проведена 
оценка и временной (в годовом ходе) устойчивости поля случай
ных вариаций величин f  (pk) и q' (pk)  для каждой из рассматри
ваемых станций по той же методике, т. е. с помощью величин 
где т  =  / = 1 ,4 ,  7, 10 — индекс месяца.

Подобное сопоставление позволило решить проблему получения 
одного обобщенного собственного базиса не только для какого- 
либо физико-географического района, но и для объединенных се
зонов или года в целом.
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После того как была проведена классификация полей темпе
ратуры и влажности воздуха с помощью естественных ортогональ
ных функций для каждого из выявленных районов или интер
валов времени была сделана также количественная оценка зна
чимости расхождения норм ковариационных матриц | |5 ц ||— 
(при а = 1 ) ,  с использованием критерия Кохрана 2.29]

0 =  . (6.7)

т=:1

где S] — наибольшая из М  сравниваемых дисперсий (в нашем 
случае это наибольшая норма матрицы ||S ||; — число взятых
дисперсий (норм матриц).

В тех случаях, когда отношение (6 J )  было больше некоторого 
критического значения ^крит if, М ) , взятого при 5 % -м уровне 
значимости и зависящего от числа степеней свободы f =  k — 1 
(здесь k  — порядок матрицы ||5 ||) и числа дисперсий М,  отличие 
наибольщей из сравниваемых дисперсий (норм матриц) от ос
тальных дисперсий считалось существенным. При G ̂  ^крит if, М)  
все сравниваемые нормы матриц Ц5|| считались отличными друг от 
друга незначимо и случайно и относились к одному и тому же 
квазиоднородному району или временному интервалу.

Указанная дополнительная оценка позволила выявить на тер
ритории северного полушария квазиоднородные районы и периоды 
времени, внутри которых близкими являются не только главные 
собственные векторы, но и нормы ковариационных матриц темпе
ратуры и влажности воздуха. А это значит, что в данных районах 
(периодах времени) и сами ковариационные матрицы являются 
вполне схожими и не зависят от пространственных (временных) 
координат.

После проведения всей процедуры объективной классификации 
для каждого выявленного физико-географического района, в ко
тором поле вариаций t'  (ph) и q' {ph) является однородным по 
отношению к процессам синоптического и глобального масшта
бов, были рассчитаны параметры региональных статистических 
моделей высотного распределения температуры и влажности. При 
этом данные параметры определялись с учетом результатов вре
менного сопоставления ковариационных матриц ||5«|| и ||5qq||.

Региональные статистические модели содержат некоторый ти

пичный вертикальный профиль характеризующий среднее
многолетнее распределение метеорологических величин с высотой 
над рассматриваемым квазиоднородным районом, и обобщенную 
ковариационную матрицу Ц5<™) || или собственный базис
Я™), . . . ,  составленный из главных компонент разложения
профиля l ' {pk )  по естественным ортогональным функциям. При

этом для построения модельных профилей нами была исполь
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зована следующая процедура. Предварительно (с целью равно
мерного освещения наблюдениями всей территории квазиоднород- 
ного района) данные отдельных станций были сведены (путем 
картирования) в узлы пятиградусной географической сетки. Затем

по данным этой сетки рассчитывались значения (здесь т  — 
число взятых для осреднения узлов пятиградусной сетки).

В построенных нами моделях наряду со средним региональным 
профилем используется обобщенная ковариационная матрица и ее 
собственный базис. В работе [23] был исследован вопрос о при
менимости этих параметров для адекватной оценки структуры 
вариаций %' (pk)  во всем рассматриваемом квазиоднородном рай
оне и было показано, что замена матрицы отдельной станции мо
дельной матрицей не приводит к существенному снижению точ
ности представления этой структуры. Возникающие погрешности 
значительно меньше стандартной ошибки измерения метеорологи
ческой величины.

Таковы общие принципы и методические процедуры, которые 
были использованы при аэроклиматическом районировании се
верного полушария и адекватном описании вертикальной струк
туры полей температуры и влажности с помощью обобщенных па
раметров региональных статистических моделей.

6.2. Объективное климатическое районирование северного 
полушария на основе многомерных статистических 
характеристик комплекса температура—влажность

Перейдем теперь к рассмотрению основных результатов объ
ективного климатического районирования северного полушария 
по температурно-влажностному комплексу, проведенного нами 
с помощью специальных статистических критериев, которые, как 
уже было сказано выше, учитывают особенности крупномасштаб
ных вариаций температуры t' (pk) и влажности д' (рд) во всем 
исследуемом слое атмосферы, а не на ее отдельных уровнях.

Анализ имеющегося статистического материала показал, что 
по значениям коэффициента корреляции г'”*') между собственными 
векторами температуры и между собственными векторами влаж
ности и по значениям критерия Кохрана G,  использованного для 
оценки значимости расхождений норм отдельных ковариационных 
матриц, вся территория северного полушария может быть разде
лена на четыре основных климатических зоны (полярную — П, 
умеренную — У, субтропическую — С и тропическую — Т) с уче
том широтных закономерностей радиационного режима и общей 
циркуляции атмосферы. Кроме того, в каждой зоне, исключая 
лишь полярную, можно выделить еще по меньшей мере четыре 
физико-географических района: два — на территории материков 
Евразии (Е) и Северной Америки (С) и два — в акваториях Ти
хого (Т) и Атлантического (А) океанов, в которых климат сво
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бодной атмосферы в значительной степени зависит от характера 
подстилающей поверхности. И, наконец, в некоторых частях се
верного полущария (особенно над материком Евразии и в тро
пической зоне) наряду с указанными районами удалось дополни
тельно выделить ряд подрайонов, где вертикальное распределение 
температуры и влажности воздуха имеет свои определенные ре
гиональные особенности.

Все это позволило выделить на территории северного полуща
рия, как это видно из рис. 6.1, небольшое число квазиоднород
ных районов (20 — зимой и 17 — летом), где структура вариаций 
вертикальных профилей t ' ( pk)  и q ' ( P k )  является однородной 
в отношении атмосферных процессов глобального и синоптиче
ского масштабов.

В связи с тем что районирование северного полушария вы
полнялось нами в прикладных целях, а именно, для решения за
дач дистанционного зондирования окружающей среды из космоса, 
границы выявленных районов для удобства занесения их в опера
тивную память ЭВМ и последующего использования были не
сколько сглажены и привязаны к ближайшим параллелям и ме
ридианам.

Зимой на территории северного полушария выявляются сле
дующие квазиоднородные районы:

1. Полярная зона: Центрально-Арктический (П Ц )\ Восточно- 
Арктический (ПВ), Западно-Арктический (ПЗ);

2. Умеренная зона: Атлантический (УА), Южно-Европейский 
(УЕю), Западно-Сибирский (УЕз), Среднеазиатский (УЕс), Во- 
сточно-Сибирский (УЕв), Монголо-Приморский (УЕм), Тихооке
анский (УТ), Северо-Американский (УС);

3. Субтропическая зона: Атлантический (СА), Евроазиатский 
(СЕ), Тихоокеанский (СТ), Северо-Американский (СС);

4. Тропическая зона: Атлантический (ТА), Северо-Африкан- 
ский (ТС), Южно-Азиатский (ТЮ), Западно-Тихоокеанский 
(ТТз), Восточно-Тихоокеанский (ТТв).

Летом число квазиоднородных районов несколько меньше, чем 
зимой, так как их площади в умеренных и полярных широтах се
верного полушария несколько увеличиваются. А именно, летом 
выделяются следующие квазиоднородные районы (см. рис. 6.1):

1. Полярная зона: Центрально-Арктический (ПЦ);
2. Умеренная зона: Атлантический (УА), Евроазиатский (УЕ), 

Тихоокеанский (УТ), Северо-Американский (УС);
3. Субтропическая зона: Атлантический (СА), Средиземно

морский (СЕс), Центрально-Азиатский (СЕц), Западно-Тихооке
анский (СТз), Восточно-Тихоокеанский (СТв), Северо-Американ
ский (СС);

4. Тропическая зона: Атлантический (ТА), Северо-Африкан- 
ский (ТС), Южно-Азиатский (ТЮ), Западно-Тихоокеанский

‘ П ер вая  буква в условных индексах обозначает ш иротную  климатическую  
зону, в то р ая  —  ф изико-географ ический район и третья  —  подрайон этой ш иротной 
зоны.
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(ТТз), Восточно-Тихоокеанский (ТТв), Центрально-Американский 
(ТЦ).

Подробное рассмотрение результатов аэроклиматического рай
онирования северного полушария, проведенного с помощью спе
циальных критериев объективной классификации аэрологических 
полей, позволило установить, что эти критерии довольно четко

Рис. 6.1. К вазиоднородны е рай
а — зима, б — лето; 1 —  границы квазиоднородных районов, 2 — положени(

нальных потоков теплс

учитывают главные особенности общей циркуляции атмосферы, 
которые характерны для того или иного физико-географического 
района. Сказанное подтверждается прежде всего тем, что широт
ное положение границ выявленных квазиоднородных районов, как 
показал анализ, совпадает с положением планетарных высотных 
фронтальных зон (ПВФЗ), являющихся, как известно, важнейщим 
элементом в системе общей циркуляции атмосферы.

Из табл. 6.1, содержащей сведения о широтном положении 
ПВФЗ разных типов [4.2] и полученные нами данные о положении 
границ климатических зон, следует, что южная граница полярной 
зоны независимо от сезона достаточно хорошо совпадает с поло-
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жением арктической ПВФЗ. Отклонение от нее по широте на от
дельных меридианах не превышает 1—2°. Такое же совпадение 
характерно и для умеренной и субтропической зон, но только для 
зимнего периода, когда широтное положение их южных границ 
определяется соответственно средним положением южной ветви 
ПВФЗ умеренных широт и субтропической ПВФЗ. Летом в связи

оны  северного полуш ария.
пассатных и тропических фронтов по [3.27], 3 — области обращения меридио- 
и влаги [16, 27].

со значительным смещением обеих ПВФЗ к северу и частым их 
слиянием друг с другом (более чем в половине всех случаев [4.2]) 
южная граница умеренной зоны расположена несколько южнее 
(в среднем на 3°) оси ПВФЗ умеренных широт, а южная граница 
субтропической зоны довольно точно совпадает со средней высо
той, на которой происходит смена западного переноса в свободной 
атмосфере на восточный [4, 5, 18].

Меридиональные границы выявленных районов, как правило, 
также совпадают — либо с зонами наибольших контрастов темпе
ратуры, возникающих в свободной атмосфере на границе кон
тинентов и океанов [2.47]; либо с зонами конвергенции потоков

199



Широтное положение ПВФЗ и границ климатических зон на различных 
меридианах северного полушария

Таблица 6.1

Типы ПВФЗ и климатических 
зон северного полушария

Зима

Меридиан

60 120 180 -1 2 0  - 6 0

С ред
нее

1. П В Ф З

А рктическая 
Умеренная 
С убтропическая 
Г раница западне 
ного переноса

П ол яр н ая
У меренная
С убтропическая

77 71 67 70 64 64 68
44 40 34 37 44 39 40
27 28 29 30 31 30 29

и восточ- 8 11 9 6 8 6 8

2. Клима!гическа я зона

75 70 70 70 65 55 67
40 40 40 40 40 40 40
25 25 30 30 25 25 27

Лето

Типы ПВФЗ и климатических 
зон северного полушария

Меридиан С ред
нее

0 1 60 120 1 180 -1 2 0 - 6 0

1. П В Ф З

А рктическая 
Умеренная 
С убтропическая 
Г раница западне 
ного переноса

П олярная
Умеренная
С убтропическая

69 77 76 74 76 66 73
48 49 49 48 48 45 48
40 42 41 44 40 41 42

И восточ- 25 27 30 25 27 25 27

2. 1Слимат ическа5  ̂ зона

75 75 75 65 70 70 71
45 45 45 45 45 45 45
25 30 30 25 25 25 27

П р и м е ч а н и е .  Здесь и далее знаком  минус обозначена зап ад н ая  долгота.

тепла и влаги, обнаруженных в тропосфере [17] (наиболее четко 
это прослеживается над континентом Евразии зимой); либо с пас
сатными и отчасти тропическими фронтами (см. рис. 6.1, кри
вые 2);  либо с областями обращения меридиональных турбу
лентных потоков тепла и влаги (см. на рис. 6.1 области 5), наибо
лее часто наблюдающегося в низких широтах.

Таким образом, предложенная нами методика объективной 
классификации аэрологических полей, основанная на использова
нии специальных статистических критериев, по-существу, исходит, 
как и классификация климата Алисова [3], из условий общей цир
куляции атмосферы и, следовательно, дополняет ее применительно 
к свободной атмосфере.
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Перейдем теперь к рассмотрению задачи временного обобще
ния матриц ||5н|| и |(5gq||, полученных для каждого месяца. С этой 
целью необходимо провести для каждого квазиоднородного рай-

температуры и влажности r q g ^ f ^ ,  (б) для районов:
ПЦ ( / ) ,  УА (2) и ТС (3).

она, выявленного в процессе аэроклиматического районирования, 
оценку временной устойчивости структуры случайных вариаций 
вертикальных профилей t '  (р*) и q'  (р*).

На рис. 6.2 приведены в качестве примера временные корре
ляционные функции и fqq{F^,  F‘̂ )  (здвсь т =  1 =
=  1, 2, . . . ,  12 — символ месяца), построенные для января и июля 
по данным трех типичных станций: Туле, судна погоды С
(52° с. ш., 36° 3. д.) и Адена. Эти станции расположены в трех
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квазиоднородных районах (ПЦ, УА, ТС), которые представляют 
полярную, умеренную и тропическую зоны северного полушария.

Аналогичные функции (средневзвешенные коэффициенты по
добия) были получены и проанализированы нами для всех ис
пользованных пунктов зондирования, находящихся в различных 
квазиоднородных районах, но в настоящей работе они не приво
дятся из-за громоздкости материала.

Анализ рис. 6.2, а также сопоставление рассчитанных вели
чин rtt{F^-'^\ ЯО ) и G с соответствующими критическими значе
ниями коэффициента подобия и критерия Кохрана показали, что 
для описания случайных вариаций вертикальных профилей t ' (pk)  
во все сезоны года и для всего северного полушария достаточно 
иметь не более четырех климатических моделей, построенных по 
данным за январь, апрель, июль и октябрь. А севернее 35— 
40° с. ш., исключая лишь районы ПВ и УЕв, т. е. Восточный сек
тор Советской Арктики и Восточную Сибирь, можно использовать 
даж е две модели, полученные по данным за январь и июль.

При этом климатическая модель атмосферы по температуре, 
построенная для января, может быть использована также с но
ября по март в полярной зоне (районы ЦП и П З ), в умеренной 
(районы УА, УЕю, УЕз, УЕс, УЕм, УТ, УС), в субтропической 
зоне (районы СА, СЕ, СТ, СС), в тропической зоне (районы ТА, 
ТС, ТЮ, ТТз, ТТв).

В двух районах северного полушария — в Восточно-Арктиче
ском (ПВ) и Восточно-Сибирском (УЕв), где устойчивый харак
тер зимней атмосферной циркуляции во всем рассматриваемом 
слое атмосферы отмечается непродолжительное время, январская 
модель высотного распределения температуры может быть исполь
зована только с декабря по февраль.

В то же время климатическая модель атмосферы по темпера
туре, построенная по данным за июль, может применяться с ап
реля по октябрь в полярной зоне (район П Ц ), в умеренной зоне 
(район УА, УЕ, УТ, УС), в субтропической зоне (районы СА, 
СЕс, СЕц, СТз, СТв, СС) и с июля по август в тропической зоне 
(районы ТА, ТС, ТЮ, ТТз, ТТв, ТЦ ).

Вариации температурных профилей в остальные месяцы, если 
они не могут быть описаны указанными моделями, оцениваются 
с помощью моделей атмосферы, построенных по данным за апрель 
и октябрь.

В отличие от температуры для описания случайных вариаций 
вертикальных профилей влажности воздуха, как показал анализ 
рис. 6.2 и имеющихся в нашем распоряжении данных о fqq(F'-^,
F‘‘2 ) и G, необходимо иметь почти повсеместно две климатические
модели атмосферы, построенные по данным за январь и июль. 
При этом январская модель может быть использована с ноября 
по март, а июльская — в остальное время года. Лишь в Восточ
но-Арктическом и Восточно-Сибирском квазиоднородных райо
нах, как и в случае с температурой, январская модель высотного
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распределения влажности воздуха может быть использована 
только с декабря по февраль. В другие месяцы здесь необходимо 
применять июльскую модель.

Подводя итоги сказанному, можно с уверенностью констати
ровать, что метод главных компонентов действительно имеет ряд 
важных преимуществ при использовании его в целях малопара
метрического описания крупномасштабной структуры метеороло
гических полей.

Этот метод позволил нам выделить на территории северного 
полушария небольшое число квазиоднородных районов, в преде
лах которых поле случайных вариаций вертикальных профилей 
температуры и влажности является однородным в отношении ат
мосферных процессов синоптического и глобального масштабов. 
Указанный метод, как будет показано ниже, позволил также до
вольно успешно провести малопараметрическое описание крупно- 
масшатбной структуры полей температуры и влажности с помощью 
небольшого числа осредненных статистических характеристик, 
представляющих собой параметры региональных климатических 
моделей атмосферы.

Наконец, он дал возможность значительно сократить объем 
априорной статистической информации о вертикальной структуре 
атмосферы, которая необходима для решения большого круга при
кладных задач и, в частности, задач дистанционного зондирова
ния окружающей среды из космоса.

6.3. Главные особенности региональных климатических 
моделей высотного распределения температуры 

и влажности воздуха

Вторым важным этапом проведенных нами статистических 
разработок по классификации климатических условий в свободной 
атмосфере был этап, связанный с построением и анализом регио
нальных моделей высотного распределения температуры и влаж 
ности, которые адекватным образом характеризуют температурно
влажностный режим тропосферы и стратосферы в различных ква
зиоднородных районах северного полушария.

6.3.1. Региональные климатические модели высотного распределения
температуры

Д ля анализа рассматриваемых моделей воспользуемся дан
ными [32], а также другими статистическими материалами, полу
ченными нами и содержащими статистические параметры (верти
кальные профили средних значений температуры ?<™)(р*), авто
корреляционные матрицы ||/?<™)(Р<'. Р/)11 и собственные ортонорми- 
рованные базисы f  ряда моделей, построенных
для типичных (континентальных и океанических) квазиоднородных
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районов различных широтных зон северного полушария. В ка
честве примера некоторые из них показаны на рис. 6.3.

Анализ показал, что среднее распределение температуры воз
духа с высотой в атмосфере северного полушария подвержено 
значительным колебаниям в зависимости от сезона и физико-гео- 
графического положения квазиоднородного района.

При этом региональные вертикальные профили средней тем
пературы, полученные для отдельных квазиоднородных районов, 
существенно отличаются от стандартных профилей Цр) ,  приве
денных в таблицах справочных моделей атмосферы (см., напри
мер, [1.81, 5.101]) или в стандартной атмосфере [1.9], используе
мой в СССР в качестве государственного стандарта.

В табл. 6.2 приведены отклонения средней температуры, харак
терной для атмосферы отдельных квазиоднородных районов, от 
температуры по справочной модели атмосферы США 1976 г. 
[5.101], которая описывает среднее распределение температуры 
и влажности воздуха с высотой в полярной, умеренной и тропи
ческой зонах и широко используется при выполнении многих рас
четов, связанных с оценкой поглощения оптического излучения 
атмосферными газами.

Как следует из табл. 6.2, наибольшие различия между средней 
температурой отдельных квазиоднородных районов северного по
лушария и температурой по справочной модели США имеют 
место зимой в пограничном слое атмосферы полярных, кроме 
района ПЦ, и умеренных широт, причем средняя температура 
в этом слое над рядом квазиоднородных районов (таких, как на
пример, УЕз, УЕв и УЕм) может быть ниже стандартной темпе
ратуры на 30—40°С и более. В средней тропосфере тех же широт 
отклонения =  (здесь — средняя температура квази
однородного района, а to-r — температура по стандартной (спра
вочной) атмосфере) несколько уменьшаются, но все же они могут 
достигать здесь — 15... —2 0 °С (например, в районах УЕм и УЕв).

Значительные отклонения средней температуры региональных 
моделей от температуры справочной атмосферы отмечаются 
в стратосфере также и зимой. При этом наибольшие отклонения 
At (от — 12 до —20 °С) имеют место в некоторых квазиоднород
ных районах полярных и умеренных широт (районы ПЦ, УА, 
УЕз).

Летом в тропосфере средняя температура в выявленных нами 
квазиоднородных районах выше температуры справочной атмо
сферы, причем наибольшие положительные отклонения (до 10— 
20 °С) отмечаются в пограничном слое и в средней тропосфере по
лярных и субтропических широт (районы ПЦ, СА, СЕс, СЕц, СТз, 
СТв, СС). Лишь в тропической зоне летом (и только в нижней 
стратосфере) имеют место небольшие отрицательные (—3 ... 
—6°С) отклонения средней температуры некоторых районов от 
температуры справочной атмосферы.

В отличие от тропосферы в стратосфере летом положи
тельные отклонения At преобладают в основном над полярными
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Рис. 6.3. Примеры региональных климатических моделей высотного распределения 
температуры для некоторых квазиоднородных районов северного полушария: 

ПЦ ( / ) ,  УА (2), СА ( 3 )  и ТА ( 4 ) .  Зима.



Отклонения средней температуры (Л/ °С) и влажности %о) атмосферы 
разных квазиоднородных районов северного полушария от температуры 

и влажности справочной модели США 1976 г. [5.101]

Таблица 6.2

Индекс
района

Стандартный уровень, гПа

1000 850 500

М Ад

200 100

М

Зима

П Ц 4 —0,3 —3 - 0 , 3 —5 —0,1 - 2 —8 — 20
ПВ - 1 6 - 0 , 7 - 1 1 —0,4 —8 —0,2 - 2 —4 —7
п з - 1 1 —0 ,4 —7 —0,3 —4 —0,1 - 2 0 - 2
УА — 12 - 2 , 3 — 10 - 1 , 9 —5 - 0 , 7 - 3 - 3 - 1 2
УЕю - 1 2 - 2 , 2 —8 — 1 ,5 4 - 0 , 6 - 3 —3 - 2
УЕз - 2 8 4 ,9 — 18 - 3 , 1 — 12 - 0 , 9 - 4 - 5 — 13
УЕс — 15 - 3 , 4 - 8 - 2 , 3 —5 - 0 , 7 —3 —2 - а
УЕв —48 - 5 , 9 - 2 7 - 3 , 9 - 1 8 - 1 , 0 —2 — 1 - 1
УЕм - 3 1 - 5 , 3 - 2 4 - 3 , 6 — 15 - 0 , 9 5 6 5
УТ — 18 4,2 — 15 - 2 , 8 — 11 - 0 , 8 1 4 - 5
УС — 19 —4,2 — 11 - 2 , 4 —2 - 0 , 5 - 2 —3 —7
СА 1 2,1 — 1 0,0 2 —0,4 - 3 —7 __2
СЕ 1 - 0 , 5 4 - 1 . 3 6 —0,5 0 — 13 а
СТ - 1 2 ,0 —2 —0,4 6 —0,3 2 - 9 - 3
СС —3 —0,6 0 — 0 ,6 6 —0,4 0 - 1 2 1
ТА —5 - 2 , 6 —6 - 2 , 0 — 1 —0,5 - 2 2 —7
ТС — 2 - 8 , 2 —4 - 5 , 3 0 —0,5 —2 — 1 — 7
ТЮ 4 —4,7 —4 ” 2 ,5 — 1 —0,1 —2 - 1 - 1 0
ТТз - 2 0 ,2 - 4 “ 1,9 1 - 0 , 2 — 1 —2 - а
ТТв 4 —0,9 —5 — 1,2 0 —0 ,4 _ 9 1

Лета

п ц 20 3 ,3 16 2 ,2 15 0 ,4 12 13 24
УА 1 0 ,4 0 0 ,1 4 — 0,1 6 6 16
УЕ 0 1 ,4 2 1 ,4 6 0 ,0 7 9 21
УТ 4 0 ,6 — 1 0 ,6 2 - 0 , 2 7 8 24
УС 5 0 ,0 2 0 ,3 1 —0 ,3 8 10 2 5
СА 7 5 ,9 7 1 ,8 13 — 0,1 1 —6 7
СЕс 9 5 ,9 12 2 ,0 11 0 ,1 5 —9 6
СЕц 13 3 ,9 13 4 ,8 17 0 ,7 6 — 17 4
СТз И 8 ,3 11 4 ,7 15 1 ,0 3 — 12 S
СТв 5 4,1 10 0 ,2 13 — 0 ,3 1 — 8 6
СС 8 6 ,7 10 4 ,0 И 0 ,3 3 - 2 - 2
ТА — 4 — 0 ,2 - 3 - 0 , 5 0 1 ,3 — 1 2 - а
ТС 4 - 0 , 8 5 0 ,6 — 1 1,5 0 — 1 —5
ТЮ — 1 3 ,0 —2 1,5 2 2 ,0 0 1 - 5
ТТз — 3 2 ,5 —3 —0 ,3 1 0 ,7 — 1 4 - 4
ТТв —2 - 1 , 2 —6 — 1 ,6 0 - 0 , 5 — 3 9 4
ТЦ - Т 2 ,0 —3 0,1 0 0 ,3 —2 1 —5

206



й умеренными широтами, причем они могут достигать 20—25 °С. 
В субтропических и тропических широтах в стратосфере наблю
даются чаще отрицательные значения At (до — 15°С и даже более, 
как, например, в районе СЕц на уровне 100 мбар).

Отмеченные выше отклонения температуры региональных мо- 
д*елей от температуры справочной атмосферы необходимо учиты
вать при решении большого круга задач, и в первую очередь при 
дистанционной оценке оптико-физических параметров воздушной 
среды и подстилающей поверхности.

Д ля полной характеристики вертикальной структуры любого 
метеорологического поля (в том числе и поля температуры) од
ного среднего климатического профиля недостаточно, так как та
кой профиль не несет никакой информации о случайных вариа
циях физических параметров воздушной среды в различных слоях 
атмосферы. Используем для описания этих вариаций собственные 
ортонормированные базисы FW, f  W, . . . ,  f  составленные из
главных членов разложения профиля t ' (pk)  по е. о. ф. и полу
ченные по данным осредненных ковариационных матриц темпе
ратуры Р/) il-

Анализ статистических материалов отчетливо показывает, что 
уже трехпараметрическая модель атмосферы, представленная 
тремя первыми собственными векторами матрицы ||SW(PiS Р/)11>
позволяет почти на всем северном полушарии, кроме тропической 
зоны, получить адекватное представление о структуре вертикаль
ных профилей температуры t'  (pk) с погрешностью до 7—22 % зи
мой и 10—25 % летом. Приведенная погрешность здесь и ниже 
относится к характеристике остаточных дисперсий, которые полу
чаются после исключения случайных вариаций температуры в на
правлении первых трех (или более) собственных векторов.

Некоторое уменьшение точности представления вертикальной 
статистической структуры поля температуры с помощью регио
нальных малопараметрических моделей, имеющее место в годовом 
ходе, говорит о том, что от зимы к лету к северу от 20—25° с. ш. 
роль крупномасштабных общециркуляционных процессов в форми
ровании температурного режима атмосферы существенно ослабе
вает, а роль мезомасштабных процессов, обусловленных причи
нами местного характера, наоборот, возрастает.

В тропической зоне северного полушария, в отличие от поляр
ных и умеренных широт, точность представления статистической 
структуры вертикальных профилей f ( p k )  с помощью той же трех
параметрической модели значительно ниже (погрешность в тече
ние всего года не превышает 26—38 %).

При использовании четырехпараметрической модели атмосферы 
точность аппроксимации значительно повышается, погрешность 
ее составляет соответственно 4— 15% зимой (в тропиках 15— 
*28 %) и 6— 18 % летом (в тропиках 29—30 %).

В заключение отметим, что собственные векторы осредненных 
ковариационных матриц температуры, которые были взяты нами
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для построения региональных климатических моделей атмосферы, 
имеют те же характерные черты, что и собственные векторы, по
лученные по данным ковариационных матриц отдельных станций. 
Это хорошо видно из сопоставления трех первых собственных век
торов матриц Р/)11» приведенных на рис. 6.4, с соответст
вующими векторами, рассчитанными для различных станций се
верного полушария (см. п. 3.4.1). Поэтому мы не считаем целе
сообразным более подробно описывать вертикальный ход ком
понент указанных векторов.

Таковы некоторые из особенностей построенных нами регио
нальных климатических моделей высотного распределения темпе
ратуры.

6.3.2. Региональные климатические модели высотного распределения 
влажности воздуха

Особенности региональных климатических моделей высотного 
распределения влажности воздуха можно проследить по данным 
работы [32] и рис. 6.4, содержащего обобщенные характеристики 
(средние вертикальные профили и собственные ортонор
мированные базисы f  f  . . . ,  региональных моделей
влажности, взятых для тех же (что и в случае с температурой) 
наиболее показательных квазиоднородных районов.

В частности, анализ средних вертикальных профилей влажно
сти, полученных для разных районов, показывает, что для зимней 
и летней тропосферы северного полушария, как и следовало ожи
дать, характерно уменьшение значений с высотой, причем кон
центрация водяного пара на уровне 400 гПа (-^ 7  км) более чем 
на порядок меньше, чем у земной поверхности. Зимой в погранич
ном слое атмосферы над центральными областями холодных кон
тинентов Евразии и Северной Америки, а также над Арктикой 
(районы ПЦ, ПВ, ПЗ, УЕз, УЕв, УЕм и УС) отмечается сущест
венное увеличение с высотой.

Влагосодержание атмосферы существенно изменяется также 
и по районам, причем зимой вблизи земной поверхности оно мо
жет изменяться почти на два порядка — от 0,20 %о в Восточном 
секторе Советской Арктики (район ПВ) до 16,10 %о над западной 
частью Тихого океана (район ТТз). К лету эти различия значи
тельно уменьшаются и на нижней границе тропосферы изме
няется от района к району лишь в 4,5 раза (от 4,12 до 18,87%о).

Региональные климатические модели влажности значительно 
отличаются от справочных моделей атмосферы, разработанных 
в США (см. табл. 6.2), причем наибольшие различия между ними 
отмечаются зимой в полярной и умеренной зонах. Так, напри
мер, по данным справочной модели США концентрация водяного 
пара (дет) в нижней тропосфере полярных широт должна быть 
равной 0,9— 1,0 %о [5.101], а по данным региональных климатиче-
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ских моделей она существенно ниже и не превыщает 0,6 %о,
а в Восточной Арктике (район ПВ) — даже 0,4 %о [32]. Еще боль
шие различия между и qct  отмечаются в нижней тропосфере 
умеренных щирот, особенно над восточной частью континента 
Евразии (районы УЕв и УЕм). Здесь, согласно среднезональной 
справочной модели, концентрация водяного пара должна быть 
равной 4,4—6,2 %о, по данным региональных моделей, она со
ставляет всего в этих районах 0,3—0,8%о-

К лету различия между влагосодержанием атмосферы, оце
ненным с помощью моделей, построенных для квазиоднородных 
районов, и справочной модели США, несколько уменьшаются, 
причем отклонения =  — ^ст становятся преимущественно
положительными. Но эти различия по-прежнему достаточно ве
лики в нижней тропосфере полярных широт (до 2,0—3,3 %о) и до
вольно заметны в субтропической зоне (например, в районах СА 
и СТ). Так, согласно региональным моделям, средняя концен
трация водяного пара здесь составляет 8,1—8,3 %о, а по данным 
моделей США она не более 6,2 %о.

В отличие от региональной модели температуры, климатиче
ская модель высотного распределения влажности позволяет опре
делить структуру случайных вариаций вертикальных профилей 
q'  (pk) с более высокой точностью.

Действительно, из анализа имеющихся в нашем распоряжении 
материалов хорошо видно, что на всей территории северного по
лушария независимо от сезона уже трехпараметрическая модель 
влажности позволяет описывать вариации q'(Pk)  с погрешностью
1— 17% , четырехпараметрическая модель описывает их с отно
сительной погрешностью не более 8— 10 %.

Таким образом, в формировании поля случайных вариа
ций влажности в тропосфере северного полушария большую 
роль играют крупномасштабные процессы, обусловленные об
щей циркуляцией атмосферы, а не процессы, связанные с влия
нием местных физико-географических условий рассматриваемого 
района.

Рассмотрим особенности вертикального хода собственных век
торов влажности fW . Из рис. 6.4 хорошо видно, что три первых
собственных вектора влажности, использованные для построения 
малопараметрических моделей, имеют те же характерные черты, 
что и собственные векторы матриц ||5gg(p,, р /) ||, полученных для 
отдельных станций (см. раздел 3.5.2).

Резюмируя сказанное, подчеркнем, что описанные региональ
ные климатические модели высотного распределения темпера
туры и влажности воздуха, несмотря на свою простоту и ма
лый объем обобщенных данных, использованных для их по
строения, дают вполне адекватное представление об особенностях 
статистической структуры вертикальных профилей t { P k )  и q { p h )  
над тем или иным квазиоднородным районом северного полу
шария.
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Рис. 6.4. П римеры  региональны х климатических моделей высотного распределе
ния влаж ности  дл я  некоторы х квазиоднородны х районов северного полуш ария: 

П Ц  ( / ) ,  УА (2 ), СА (3) и ТА (4). Зим а.



6.4. О точности описания вертикальной структуры 
атмосферы региональной климатической моделью

Остановимся коротко на некоторых результатах численного 
эксперимента по оценке локальных (на отдельных уровнях атмо
сферы) погрешностей аппроксимации вертикальных профилей 
l ' (pk)y  возникаюш^их при описании их с помош.ью региональных 
статистических моделей.

Мы рассмотрим аппроксимацию лишь вектора t ' [pk) ,  по
скольку, как показано в [2.21], для него по сравнению с вектором 
q' (pk)  (при одном и том же значении k) отмечается более слабая 
сходимость оптимального разложения.

В табл. 6.3 приведены локальные средние квадратические 
ошибки определения температурного профиля по данным климати
ческих моделей атмосферы Oi ( /= 1 , 2, 3, 4), рассчитанные за ян
варь и июль для четырех станций: Коппермайн, Москва, Ашхабад 
и Аден, характерных для различных физико-географических рай
онов северного полушария. Д ля сравнения в этой таблице даны 
также дисперсии температуры сго, оцененные по исходной выборке 
наблюдений, и средние квадратические погрешности измерения ее 
радиозондом ео, заимствованные из [2.32].

Анализ табл. 6.3 показывает, что локальные ошибки опреде
ления профиля температуры уже после исключения ее вариаций, 
соответствуюш.их трем первым векторам, почти на всем северном 
полушарии, исключая лишь полярные и тропические широты, в ос
новном меньше средней квадратической погрешности стандарт
ных измерений этой метеорологической величины радиозондом. 
В полярной и тропической зонах для точной оценки температур
ного профиля необходимо использовать четырехкомпонентную 
климатическую модель атмосферы. Правда, в некоторых случаях 
и такая модель дает здесь несколько большую погрешность, чем 
стандартные радиозондовые измерения. Однако эта погрешность 
не столь велика и нигде не превышает критерия отбраковки дан
ных температуры (1°С для тропосферы и 2°С для стратосферы), 
который был установлен ВМО для температурного зондирования 
атмосферы.

Все сказанное позволяет сделать вывод, что для решения 
большого круга прикладных задач, где требуется ограниченное 
число климатических характеристик, не допускающих существен
ной потери точности и сохраняющих возможность глобального 
описания метеорологического поля, целесообразней пользоваться 
не статистическими данными по отдельным станциям или квадра
там, а комплексом обобщенных оптимальным образом климати
ческих показателей, представляющих собой параметры региональ
ных статистических моделей.

Правильность такого вывода подтверждают и результаты чис
ленных экспериментов по оценке эффективности использования 
этих моделей при решении задач дистанционного зондирования 
атмосферы из космоса (см. п. 6.5).
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Средние квадратические отклонения (сТо) и средние квадратические ошибки 
определения температуры по данным трех- (cTi), четырех- (стг), пяти- (аз) 

и шестикомпонентных ( 04) статистических моделей, а также погрешности 
измерения ее радиозондом 8 о

Таблица 6.3

Станция
Изобарическая поверхность, гПа

Земля 850 700 500 400 300 200 150 100 50

Я н варь
7 ,3 5 ,6 5 ,7 5 ,2 4 ,5 3 ,7 3 ,8 3 ,9 4 ,3 4 ,9
1 ,0 0 ,6 0 ,4 0 ,4 0 ,7 0 ,8 0 ,3 0 ,2 1 ,0 1 ,3
0 ,6 0 ,5 0 ,4 0 ,3 0 ,6 0 ,6 0 ,2 0 ,2 0 ,9 1 ,0
0 ,5 0 ,4 0 ,4 0 ,3 0 ,6 0 ,5 0 ,2 0 ,2 0 ,8 0 ,1
0 ,4 0 ,4 0 ,4 0 ,3 0 ,4 0 ,3 0 ,2 0 ,1 0 ,7 0 ,0

7 ,6 5 ,3 5 ,3 4 ,8 4 ,1 2 ,9 6 ,5 5 ,4 6 ,2 7 ,2
0 ,5 0 ,5 0 ,5 0 ,6 0 ,7 0 ,3 0 ,3 0 ,2 0 ,3 0 ,4
0 ,3 0 ,4 0 ,4 0 ,4 0 ,2 0 ,1 0 ,2 0 ,1 0 ,2 0 ,3
0 ,2 0 ,3 0 ,3 0 ,3 0 ,1 0 ,1 0 ,1 0 ,0 0 ,1 0 ,2
0 ,1 0 ,2 0 ,2 0 ,2 0 ,1 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,1

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

1 ,8 1 ,9 1 ,5 1 ,3 1 ,4 1 ,3 1 ,5 1 ,6 2 ,5 3 ,9
0 ,8 0 ,3 0 ,5 0 ,6 0 ,5 0 .5 0 ,3 0 ,2 0 ,9 0 ,1
0 ,4 0 ,3 0 ,4 0 ,5 0 ,5 0 ,5 0 ,3 0 ,2 0 ,4 0 ,1
0 ,4 0 ,2 0 ,3 0 ,4 0 ,5 0 ,5 0 ,3 0 ,1 0 ,4 0 ,1
0 ,4 0 ,2 0 ,2 0 ,4 0 ,5 0 ,4 0 ,2 0 ,1 0 ,1 0 ,1

И ю ль
4 ,3 4 ,3 3 ,2 3 ,2 3 ,3 3 ,0 4 ,1 1 ,9 1 ,4 1,1
0 ,8 0 ,1 0 ,2 0 ,4 0 ,4 0 ,9 0 ,3 0 ,6 0 ,5 0 ,5
0 ,5 0 ,1 0 ,2 0 ,3 0 ,2 0 ,5 0 ,3 0 ,5 0 ,5 0 ,5
0 ,2 0 ,0 0 ,1 0 ,2 0 ,2 0 ,2 0 ,1 0 ,1 0 ,5 0 ,5
0 ,1 0 ,0 0 ,1 0 ,2 0 ,1 0 ,1 0 ,0 0 ,1 0 ,5 0 ,5
4 ,6 3 ,5 2 ,9 3 ,0 3 ,1 2 ,9 4 ,9 2 ,9 2 ,3 1 ,7
0 ,3 0 ,5 0 ,3 0 ,2 0 ,2 0 ,3 0 ,3 0 ,3 0 ,6 0 ,3
0 ,2 0 ,1 0 ,3 0 ,1 0 ,1 0 ,2 0 ,2 0 .2 0 ,4 0 ,2
0 ,1 0 ,1 0 ,2 0 ,1 0 ,1 0 ,1 0 ,1 0 ,1 0 ,1 0 ,1
0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,1 0 ,0 0 ,0

4 ,0 2 ,9 2 ,7 2 ,8 3 ,6 2 ,5 1 ,9 2 ,0 2 ,9 3 ,0
0 ,3 0 ,5 0 ,5 0 ,4 0 ,2 0 ,4 0 ,4 0 ,4 0 ,7 0 ,4
0 ,2 0 ,2 0 ,2 0 .2 0 ,2 0 ,3 0 ,2 0 ,2 0 ,3 0 ,4
0 ,1 0 ,1 0 ,1 0 ,1 0 ,0 0 ,1 0 ,2 0 ,2 0 ,3 0 ,2
0 .0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,1 0 ,1 0 ,2 0 ,2
3 ,0 2 ,1 1 ,3 1 ,3 1 ,4 1 ,4 1 ,4 1 ,8 3 ,1 2 ,8
0 ,3 0 ,3 0 ,3 0 ,4 0 ,5 0 ,5 0 ,3 0 ,3 0 ,9 0 ,7
0 ,1 0 ,3 0 ,3 0 ,4 0 ,5 0 ,5 0 ,2 0 ,2 0 ,0 0 ,5
0 ,1 0 ,3 0 ,2 0 ,3 0 ,5 0 ,3 0 ,2 0 ,2 0 ,0 0 .3
0 ,1 0 ,3 0 ,2 0 ,1 0 ,4 0 ,3 0 ,2 0 ,2 0 ,0 0 .1
0 ,5 0 ,5 0 ,6 0 ,7 0 ,8 0 ,9 0 ,9 0 ,9 0 ,9 0 ,9

К оппермайн

М осква

А ш хабад

Аден

К оппермайн

М осква

А ш хабад

Аден
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6.5. Оценка эффективности использования региональных 
климатических моделей атмосферы в практике интерпретации 

спутниковых радиационных данных

Значительные успехи, достигнутые в области дистанционного 
зондирования атмосферы и, в частности, успешная реализация 
проблемы косвенного определения вертикальных профилей тем
пературы на ИСЗ «Нимбус», НОАА и «Метеор» [13, 29, 42, 44] 
сдерживаются недостаточно высокой точностью получаемых при 
этом значений метеорологических параметров. Поэтому одним из 
актуальных направлений современных исследований по спутнико
вой метеорологии является поиск путей повышения точности ко
свенного зондирования атмосферы.

К настоящему времени выполнены многочисленные исследова
ния (см., например, [11, 12, 24, 25, 41, 47—50]), касающиеся об
работки спутниковых данных и оценки точности дистанционного 
зондирования атмосферы в зависимости от выбранной схемы спек
тральных измерений и от уровня их ошибок, метода решения об
ратной задачи, адекватности априорной информации, состояния 
атмосферы (наличия и характера облачности) и т. п. Однако до 
сих пор нельзя еще сделать однозначных выводов о наиболее пер
спективном пути решения обратных задач с точки зрения созда
ния оптимальной оперативной системы обработки спутниковых 
спектральных измерений. Правда, в ряде исследований [24, 30, 
46, 47] на основании сравнения результатов решения обратных 
задач, проведенного с помощью различных методик интерпретации 
спутниковых данных, показано, что метод статистической регуля
ризации дает иаилучщие результаты, однако его точность в опре
деленной степени зависит от используемого статистического м а
териала.

В частности, в [54] отмечалось, что при использовании «чу
жой» эмпирической статистики, относящейся к другому сезону 
и к иной климатической зоне, ошибки восстановления темпера
турного профиля с помощью метода статистической регуляриза
ции могут возрастать в 1,5—2 раза. Поэтому при оперативной 
обработке спутниковых спектральных измерений необходимо зара
нее знать, с какой дискретностью по пространству и времени дол
жны быть заданы априорные статистические данные.

Ниже рассматриваются некоторые результаты численной 
оценки влияния априорных данных, представленных климатиче
скими моделями различного пространственно-временного осред
нения, на точность решения задачи термического зондирования 
атмосферы, а также кратко анализируется эффективность исполь
зования региональных моделей при интерпретации спутниковых 
спектральных измерений в реальных условиях. Более подробно 
этот материал изложен в [12, 13, 14].

Отметим, что указанная оценка проводилась путем статисти
ческого сопоставления данных прямых радиозондовых наблюде
ний за температурой с ее восстановленными значениями, получен
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ными на основе фактических спектров, измеренных над северным 
полушарием в июле—сентябре 1977 г. спектрометром-интерферо
метром, который был установлен на борту экспериментального 
метеорологического спутника Земли «Метеор» (описание этого 
спектрометра дано в [19]).

Прежде чем излагать результаты проведенных исследований, 
кратко рассмотрим некоторые методические аспекты решаемой 
задачи и дадим характеристику исходного материала, использо
ванного для проведения численных экспериментов.

6.5.1. Алгоритм интерпретации спутниковых спектральных данных 
и характеристика исходного материала, использованного в численных

экспериментах

Математической основой для решения задачи термического 
зондирования атмосферы послужили нелинейная интегральная 
форма уравнения переноса излучения [12]

I  =  R[T{x)-] +  e, (6.8)

гд е /?  — известный нелинейный оператор, Т ( х ) — вертикальный 
профиль температуры, е — вектор случайных ошибок измерения, 
и его линеаризованная конечномерная версия, записанная в виде

Re =  Ah +  e, (6.9)

здесь Re — вектор отклонений измеренных интенсивностей уходя
щей радиации от средних значений в спектральном интервале Av,-;

Л /г=  J  Ф (у, x )h{x ) dx ,  где ®{v, х )— ядро интегрального опера

тора, а h{x)  — вектор отклонения искомого температурного про
филя от среднего.

Если известны ковариационная матрица ошибок измерения ра
диации 8ее =  Е[ееЦ и ковариационная матрица температуры
Shh=E[hK^],  то решение уравнения (6.9) методом статистической
регуляризации, использованным в численных экспериментах, мо
жет быть записано в виде

h =  S hhA^ (A ShhA^ +  See)- ' Г.. (6.10)

Это выражение и было применено для определения вертикаль
ных профилей температуры Т (рк) косвенным методом. Они по
служили затем для статистической оценки эффективности исполь
зования региональных климатических моделей при интерпретации 
данных ИСЗ.

Поскольку в последние годы материалы дистанционного зон
дирования атмосферы стали широко использоваться при числен
ном анализе метеорологических полей и, главным образом, поля 
геопотенциала (см., например, [6, 7, 36, 43, 52]), подобная оценка 
была проведена также и на примере относительного геопотен
циала. Последний рассчитывался по данным восстановленных зна
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чений температуры, для чего использовалось уравнение гидроста
тики [1.24]:

2 .9 2 4 ^  [7 -(P f)+ J (P i- .)3  I n - g ^ ,  (6.11)
i^2 ^

где pi — основные изобарические поверхности (1000, 850, . . .
10 гП а), Г (р/) — температура воздуха на этих поверхностях.

Для проведения численных экспериментов по оценке эффек
тивности использования региональных моделей при интерпретации 
спутниковых радиационных измерений были использованы:

— около 150 высотных профилей температуры, восстановлен
ных по данным реальных спектров, измеренных к северу от 30-й 
параллели в июле—сентябре 1977 г. с ИСЗ «Метеор»;

— 482 значения относительного геопотенциала ОТ™^, полу
ченные по данным того же спутника для различных широтных зон 
северного полушария (от полярной до тропической);

— данные синоптического и объективного анализа, а также 
прямые радиозондовые наблюдения, взятые с минимально возмож
ным рассогласованием с измерениями спектров по месту и вре
мени (оно не превышает 200—250 км и 3—6 ч соответственно);

— априорные сведения о вертикальной структуре полей темпе
ратуры и влажности, представленные первыми двумя статистиче
скими моментами (средним профилем и ковариационной матри
цей) региональных климатических моделей и среднезональных об
щесезонных моделей США, характеризующих структуру атмо
сферы в полярной, умеренной и тропической зонах.

Кроме того, были использованы также около 50 синхронных 
значений относительного геопотенциала, полученных по данным 
ИСЗ «Метеор» и НОАА над Северной Атлантикой и снятых 
с карт барической топографии.

Все это позволило получить не только достаточно надежные 
статистические оценки фактических ошибок восстановления тем
пературы и относительного геопотенциала, обусловленных харак
тером взятой априорной информации о физическом состоянии ат
мосферы, но и определить целесообразность использования регио
нальных климатических моделей в практике оперативной интер
претации спутниковых радиационных измерений.

6.5.2. Результаты статистической оценки эффективности использования 
региональных моделей атмосферы при интерпретации данных ИСЗ

Перейдем теперь к рассмотрению полученных результатов, 
причем вначале остановимся на результатах оценки теоретической 
точности решения обратных задач, которая проводилась с по
мощью выражения вида [12, 13]:

D =  {S¥t +  A^SJeA)-  ‘ (6.12)
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по данным региональных моделей атмосферы и данным средних 
зональных статистических моделей США.

Как видно из табл. 6.4, теоретическая точность восстановления 
температурного профиля методом статистической регуляризации

Т аблица 6.4

Средние ( \ t )  и средние квадратические ( a i )  отклонения восстановленных 
значений температуры от измеренных радиозондом и вероятности ( f )  

расхождения менее ± 2  и ± 4 °С , рассчитанные по данным ИСЗ «Метеор» 
с использованием региональных (1) и среднезональных (2) статистических

моделей

Уро
вень,
гПа

Теоретическая 
точность 0^

Фактическое расхождение

f< ± 2 ° C ^ < ± 4 ° с

1 1 2 1 2 1 1 2 1 1 2 1 2

1000 1 ,6 3 ,3 — 1,2 0 ,4 3 ,5 4 ,8 0 ,4 4 0 ,1 9 0 ,7 5 0 ,2 5
850 1,1 1 ,7 — 0 ,4 - 1 , 4 3 ,4 5 ,5 0 ,4 2 0 ,1 8 0 ,7 2 0,31
700 1 ,0 1 ,7 —0 ,2 - 2 , 9 2 ,7 5 ,7 0 ,5 8 0 ,2 8 0 ,8 3 0 ,4 0
500 1 ,0 1 ,7 0 ,6 4 ,5 2 ,7 5 ,8 0 ,6 2 0 ,1 2 0 ,8 7 0,41
400 1 ,2 1 ,7 - 0 , 2 - 4 , 2 1 ,9 5 ,7 0 ,6 6 0 ,0 8 0 ,9 8 0 ,3 5
300 1 ,5 2 ,4 — 0,1 - 3 , 2 2 ,9 4 ,6 0 ,5 5 0,31 0 ,8 4 0 ,5 0
250 1 ,6 2 ,4 0 ,2 — 3 ,2 3 ,5 5 ,1 0 ,4 5 0 ,2 7 0,71 0 ,5 0
200 1 ,7 2 ,5 0 ,5 — 2 ,5 3 ,3 3 ,5 0 ,4 8 0 ,3 2 0 ,7 9 0,61
150 1 ,6 2 ,1 0 ,3 - 1 , 5 3 ,0 5 ,9 0 ,5 2 0 ,2 3 0 ,8 2 0 ,3 0
100 1 ,4 2 ,2 - 0 , 4 - 5 , 6 2 ,9 6 ,6 0 ,4 8 0 ,1 4 0 ,8 3 0 ,3 0
70 1,1 1 ,7 0 ,2 — 7 ,0 2 ,8 4 ,3 0 ,5 2 0 ,1 0 0 ,8 3 0 ,3 0
50 1,1 2 ,2 - 0 , 4 - 7 , 5 2 ,4 5 ,0 0 ,6 2 0 ,1 8 0 ,9 6 0 ,3 0
30 1 ,0 2 ,2 - 0 , 4 - 0 , 8 2 ,6 6 ,7 0 ,5 9 0 ,1 9 0 ,9 6 0 ,2 4
20 1,1 2 ,1 - 0 , 7 —9 ,4 2 ,6 7 ,1 0 ,5 6 0 ,0 4 0 ,8 7 0 ,1 9
10 1 ,4 3 ,8 - - 0 ,6 - 1 1 , 0 2 ,7 8 ,0 0 ,4 8 0 ,0 4 0 ,8 0 0 ,1 0

при использовании региональных климатических моделей атмо
сферы в среднем в 1,5—2,5 раза выше, чем при использовании 
среднезональиых моделей. Анализ таблицы показывает, что в ре
альных условиях, как и следовало ожидать, точность восстанов
ления температурного профиля по сравнению с теоретической 
оценкой несколько ухудшается. Однако при использовании в ка
честве априорной информации данных региональных статистиче
ских моделей она в 1,5—2,5 раза (и даже более) выше, чем при 
использовании среднезональных моделей.

Следует также отметить, что при использовании региональных 
моделей практически нет систематической составляющей погрешно
сти, в то время как при использовании среднезональных моделей ее 
значение достигает 3—5 °С по абсолютной величине.

Кроме того, из данных табл. 6.4 следует, что вероятность рас
хождений результатов спутникового зондирования и радиозонди
рования (ошибка ^ ± 2 ° С )  также существенно зависит от каче
ства априорной информации. Так, при использовании региональ
ных моделей атмосферы вероятность расхождения ^ ± 2 ° С ,  т. е. 
менее критического значения погрешности, допускаемого ВМО для 
прямых радиозондовых наблюдений, составляет 0,42—0,66, а при
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использовании среднезональных моделей она не превышает 0,32. 
Вероятность расхождений ^ ± 4 ° С  суш,ественно возрастает на 
всех уровнях, но остается заметно большей при использовании ре
гиональных моделей.

При анализе результатов дистанционного зондирования с аме
риканских метеорологических спутников «Нимбус-5», НОАА-2 от
мечалось некоторое систематическое отклонение восстановленных 
значений относительного геопотенциала от значений, определен
ных по данным радиозондовых наблюдений. В частности, авторы 
работы [28], используя данные, полученные в районе О—25° с. ш, 
и 10—60° в. д. в период ТРОПЭКС-74, показали, что восстановлен
ные значения относительного геопотенциала на уровнях 850, 700 
и 500 гПа оказываются существенно заниженными (в среднем на 
И дам).

В связи с этим представляет определенный интерес аналогич
ный анализ результатов прямых и косвенных измерений геопо
тенциала, проведенных с помощью сетевых радиозондов и косми
ческих систем «Метеор» и НОАА.

Средние и средние квадратические погрешности косвенного 
определения относительного геопотенциала по данным ИСЗ «Ме
теор» и НОАА в различных широтных зонах Северной Атлантики, 
приведенные в табл. 6.5, получены при максимально возможном 
пространственно-временном согласовании прямых и спутниковых 
измерений, с использованием ближайших по времени (с интерва
лом не более 3—6 ч) результатов синоптического анализа.

Из табл. 6.5 следует, что значения геопотенциала, полученные 
с помощью спутника НОАА, являются сильно заниженными, осо
бенно в тропической зоне (до 20—30 дам). Соответствующие рас
хождения для ИСЗ «Метеор» в большинстве случаев значительно 
меньше, лишь в тропической зоне они несколько возрастают, но не 
превышают 12 дам.

Таблица 6.5

Средние (бЯ ) и средние квадратические (cTg/y) погрешности определения 
относительного геопотеициала (дам) по данным ИСЗ «Метеор» (1) и НОАА (2 )

Полярная зона Умеренная зона Тропическая зона

Слой, гПа 1 2 1 2 1 2

6Н б я бЯ бЯ ^бЯ бЯ Ч и

1000—850 -4 ,0 3,8 —9,0 3,3 —0,7 2,3 -16,7 3,6 -8 ,5 3,2 -19,0 6,9
1000—700 -4 ,5 3,0 -7 ,4 3,5 —0,7 4,0 -14,8 5,2 -9 ,2 3,0 -19,5 5,7
1000—500 -3 .2 1,8 -7 .0 3.8 0,6 5,4 —14,8 6,1 -2 ,7 3,6 -21,8 5,4
1000-400 -2 ,6 1.8 -4 ,0 4,1 0,8 5,4 —13,6 7,5 -1 ,3 3,6 —22,7 5,6
1000—300 1,8 1,3 - 1 ,8 5,5 2,3 5,2 —12,8 10,4 -6 ,5 2,9 -24,1 6.0
1000—250 4,6 2,1 0,4 5,3 2,6 4,0 —11,3 10,6 —7,2 5,0 -26,6 6,а
1000—200 8,2 2,1 3,2 7,6 4,7 5,2 —10,8 11,3 —9,8 5,4 -30,3 9,1
1000—150 7,4 2,9 0,6 6,4 6,7 4,6 -13,7 10,7 -10,3 5,4 -26,0 7,9
1000—100 6,2 5,0 -1 ,2 7,0 9,6 5,2 —16,2 10,1 —12,0 5,0 -21,6 6,7
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Из табл. 6.5 также следует, что значения сгбн, в некоторой 
степени характеризующие точность дистанционного метода изме
рений, лежат в пределах 3—5 дам для ИСЗ «Метеор» и 5—9 дам 
для ИСЗ НОАА.

Таблица 6.6

Средние ( б И )  и средние квадратические отклонения

восстановленных значений относительного геопотенциала 
от данных синоптического анализа и вероятности расхождения 

менее ± 4  и ± 6  дам, оцененные с учетом 6Я

Квазиодно
родный
район бЯ дам

Вероятность расхождения

< ± 4  дам < ± 6  дам

ПЦ 0 ,7 7 ,2 0,51 0,60
УА — 1,9 8 ,0 0 ,48 0 ,64
УЕ 1,7 7 ,9 0,53 0,72
СА —7 ,4 7,1 0,63 0.73
ТА — 12,1 3 ,5 0,77 0 ,92

О причинах расхождений результатов восстановления геопо
тенциала на основе радиационных измерений из космоса, прове
денных различными системами спутников, пока ничего конкрет
ного сказать нельзя. Тем не менее рассмотренные данные позволяют 
сделать вывод о возможности и целесообразности использо
вания региональных статистических моделей высотного распре
деления температуры при интерпретации соответствующих резуль
татов спутникового зондирования атмосферы из космоса с при
менением метода статистической регуляризации.

Сделанный вывод подтверждается нашими исследованиями 
[14], посвященными оценке расхождений данных спутниковых 
наблюдений и объективного анализа относительного геопотен- 
диала в условиях облачной атмосферы, т. е. в условиях,
когда отмечается наименьшая точность решения задачи термиче
ского зондирования.

Результаты этих исследований представлены в табл. 6.6, в ко
торой приведены полученные с использованием региональных ста
тистических моделей средние и средние квадратические отклоне
ния восстановленных значений Я̂ о̂оо данных синоптического
анализа и вероятности расхождений ± 4  и ^ 6  дам для различ
ных широтных зон северного полушария путем интерпретации 
482 спектров излучения, измеренных в июле—августе 1977 г. 
с ИСЗ «Метеор».

Из табл. 6.6 видно, что средние квадратические отклонения 
<Тбн лишь незначительно превосходят значения, характеризующие
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точность объективного анализа. Так, средняя квадратическая 
разность между наблюденными (с помощью радиозондов) значе
ниями геопотенциала на уровне 500 гПа и значениями, проинтер- 
полированными по картам объективного и синоптического анали
зов с использованием данных разных стран, варьируют в преде- 
лах 2,3—6,5 дам [20].

В заключение подчеркнем, что описанные выше результаты 
исследований однозначно позволяют сделать вывод, что при реше
нии обратных задач термического зондирования атмосферы мето
дом статистической регуляризации в реальных условиях целесо
образно использовать в качестве априорных данных не среднезо
нальные модели, полученные без учета физико-географических 
и циркуляционных особенностей отдельных районов земного шара, 
а региональные статистические модели, которые учитывают подоб
ные условия и существенно повышают точность восстановления 
вертикальных профилей температуры при незначительном увели
чении объема информации.



приложение

С Т А Т И С Т И Ч Е С К И Е  П А Р А М Е Т Р Ы  
С Р Е Д Н Е З О Н А Л Ь Н Ы Х  И Р Е Г И О Н А Л Ь Н Ы Х  

М О Д Е Л Е Й  в ы с о т н о г о  Р А С П Р Е Д Е Л Е Н И Я  
Т Е М П Е Р А Т У Р Ы , В Л А Ж Н О С Т И  В О З Д У Х А  

И О З О Н А

Таблицы приложения содержат статистические параметры 
среднезональных (для температуры, влажности воздуха и озона) 
и региональных (только для температуры и влажности воздуха) 
моделей атмосферы, полученные по данным многолетних аэроло
гических наблюдений для трех широтных зон: полярной (60—
90° с. ш .), умеренной (30—60° с. ш.) и тропической (О—30° с. ш .).

Таблицы 1—3 содержат для среднезональных моделей сред
ние значения температуры t (первая и предпоследняя строки) 
и ее стандартные отклонения Ог (вторая и последняя строки), 
представленные в °С и рассчитанные для зимы и лета с точно
стью до 0,1 °С. Здесь же приведены нормированные автокорреля- 
дионные матрицы RuiPi ,  pi),  элементы которых (коэффициенты 
корреляции) определены с точностью до 0,001, причем они условно 
увеличены в 10® раза. Каждая таблица состоит из двух совмешен- 
ных треугольных матриц. При этом правый треугольник (выше 
главной диагонали) содержит коэффициенты корреляции 
(rttipi, pj )) ,  определенные для зимы, а левый треугольник (ниже 

главной диагонали)— коэффициенты корреляции, полученные для 
дета (последние следует читать сверху вниз).

Таблицы 4—6 содержат те же статистические параметры 
и в том же виде (что и для температуры), но полученные для 
среднезональных моделей влажности воздуха, причем средние 
значения q и стандартные отклонения о , даны в %о с точностью 
до 0,01 %о.

Таблицы 7—9 содержат аналогичный комплекс статистических 
параметров для среднезоналы^ых моделей озона. Значения сред
него парциального давления Рг и его стандартного отклонения 

даны в десятках мПа с точностью до 0,01 мПа.
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Среднезональная статистическая модель высотного распределения температуры.
П олярная зона

Таблица I

уровень,
гПа 1000 975 950 925 900 875 850 825

Зим а

Ot
1000
975

950

925

900

875

850

825

800

750

700

650

600

500

400

300

250

225

200
175

150

100
50

30

20
10

-2 6 ,3
3 ,7

842

733

606
474

407

381 

359 

348 

346 

356 

362

382 

393 

374 

222
— 273 

— 326 

- 2 7 7  

- 2 5 3  

— 250 

— 276 

— 179 

— 163 

— ИЗ 
—065

— 2 4 ,5
8 ,0

—2 2 ,8
7 ,1

- 2 2 , 0
6 ,6

—2 1 ,9
6 ,5

— 2 2 ,0
6 ,5

- 2 2 , 2
6 ,6

- 2 2 , 9
6 ,4

— 2 3 ,5
6 ,3

942 882 831 774 722 686 663 653
942 884 832 773 733 723 711

932 952 892 853 802 794 781
806 916 952 922 881 863 842
644 750 901 963 923 913 883
554 659 801 924 974 954 952
524 593 721 827 940 983 962
504 570 682 773 873 945 984
491 541 642 724 818 881 965
478 518 601 670 756 808 888 941
467 496 578 634 706 760 837 877
455 482 559 609 667 712 791 828
480 512 593 641 693 727 788 812
469 494 577 615 653 682 733 765
429 441 511 542 580 610 663 693
249 241 279 271 274 283 314 366

—255 — 275 — 353 - 4 1 9 — 489 — 508 — 515 — 486
—266 —303 - 3 9 5 — 469 —538 — 565 - 5 8 2 — 577
— 226 — 272 - 3 7 4 — 447 —525 — 559 —568 — 557

— 184 — 230 — 320 — 391 — 477 —516 — 550 —522

— 182 — 226 - 3 1 4 — 382 — 470 — 510 — 536 — 531

—219 —272 —292 —407 — 460 — 468 - 4 9 0 — 475

— 181 —232 —243 - 2 3 0 —223 —212 —208 — 19а

— 124 — 115 - 0 7 6 - 0 3 7 — 023 — 034 — 020 ооа

— 077 — 037 006 028 049 064 065 079

—023 018 031 062 075 089 078 075

Л ето
? 4 ,3 4 ,7 4 ,3 3 ,6 2 ,8 2 ,0 1,1 - 0 , 1

Ot 1 ,8 2 ,1 2 ,4 2 ,6 2 ,9 3 ,1 3 ,3 3 ,3

221



Уровень,
гПа 750 700 650 600 500 400 300 250 225

Зи1ма

— 2 6 ,8 — 2 9 ,4 — 3 2 ,4 — 4 0 ,0 — 4 9 ,6 — 5 7 ,1 — 5 7 ,6 — 57,

5 ,5 5 ,2 4 ,9 4 ,6 3 ,8 3 ,9 4 ,6 4,

655 633 622 594 580 071 061 051

682 673 651 611 592 041 022 011

733 711 692 631 611 001 011 — 031

742 738 731 672 623 — 051 - 0 5 3 - 0 7 1

813 793 774 711 633 - 0 8 2 - 0 7 1 — 112

842 822 812 754 654 - 1 2 1 — 133 - 1 4 3

874 864 841 783 664 — 166 — 164 — 173

911 893 873 801 673 - 1 5 4 - 1 5 1 — 081

942 912 904 823 704 — 143 — 121 — 081

973 943 922 854 723 — 123 — 092 — 061

973 964 893 763 — 124 — 143 — 151

951 983 911 791 — 101 — 153 — 173

934 961 954 821 — 102 — 143 — 172

874 889 934 881 - 0 8 6 — 051 — 101

812 833 875 937 724 174 103

460 454 470 517 607 820 710

— 557 — 567 — 604 - 6 2 6 — 605 — 060 870

— 644 — 646 — 676 — 714 - 7 0 7 - 3 2 6 843

- 6 1 9 — 613 — 636 — 673 — 658 — 353 730 930

— 598 — 582 — 598 - 6 2 6 — 601 — 297 708 886

— 583 - 5 5 8 - 5 6 6 — 583 - 5 3 8 — 265 669 813

— 504 - 4 6 2 — 461 — 454 — 380 - 1 7 8 505 602

— 169 — 139 - 1 1 2 — 065 — 023 038 147 166

043 069 089 107 131 153 061 042

090 102 108 106 136 084 — 014 — 021

079 091 970 096 117 063 025 016

i  ° с

ot

1000
975

950

тъ
900

875

850

825

8 0 0

7 5 0

700

65 0

600

.500

400

3 0 0

25о
2 2 5

200
175

150

100
50

30

20
10

— 2 5 ,0

6,0

652

701

753

801

852

884

913

942

973

940

883

873

820

740

421

— 498

- 5 9 6

— 573

- 5 5 0

— 554

- 4 9 0

— 188

019

071

068

Л е т о

f °С - 3 , 6 — 6 ,3 - 9 , 5 — 1 3 ,2 — 2 1 ,4 — 3 2 ,7 — 4 5 ,8 — 4 7 ,9

ot 3 ,5 3 ,5 3 ,4 3 ,3 3 ,5 3 ,7 3 ,1 4 ,7

-46,9
4 ,8
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уровень.
гПа 200 175 150 100 50 30 20 10

? С® — 5 6 ,8 — 5 7 ,0 - 5 7 , 4

Зима
— 5 8 ,9 — 6 2 ,4 — 6 1 ,3 — 5 9 ,9 — 6 1 ,6

Ot 4 ,5 4 ,6 4 ,9 6 ,1 8 ,8 1 0 ,4 1 2 ,3 1 6 ,1

1000 055 053 104 127 146 179 169 0 8 2

975 ООО 052 094 133 182 211 183
0 5 2

950 — 051 051 081 142 193 232 202
112

925 — 081 ООО 073 153 223 254 211
1 54

900 - 1 1 2 — 021 063 163 233 273 231
112

875 - 1 5 3 — 053 054 143 254 293 243
15а

850 — 192 — 071 0 3 6 176 277 305 261
12а

825 — 051 — 123 031 178 263 311 262
122

800 — 091 — 113 033 174 254 312 263
12а

750 — 161 — 143 032 173 273 313 261
124

700 — 217 — 183 023 176 273 301 265
121

650 - 2 1 1 — 154 — 143 192 2 94 334 273
1ба

600 — 203 — 153 — 143 211 311 342 301
182

500 — 178 — 162 102 258 365 386 348
233

400 — 035 042 194 326 393 395 350
264

300 654 611 548 423 360 304 252
194

250 803 780 667 553 510 430 351
261

225 853 812 740 611 470 410 370
301

200 873 856 682 511 399 314
273

175 947 911 841 631 491 430
39а

150 872 931 916 754 600 472
36а

100 6 44 707 798 891 738 598
503

50 216 307 423 693 938 828
773

30 075 146 266 445 674 958
884

20 — 037 — 003 068 230 405 664
951

10 002 033 039 114 239 389 612

Лето

— 4 4 ,4 4 3 ,8 — 4 3 ,4 — 4 3 ,3 — 4 1 ,8 - 4 1 , 3 4 8 ,1
o t 3 ,6 2 ,4 2 ,1 1 ,5 1 ,4 1 ,4 2 .0

— 3 3 ,1
3 ,6
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Таблица 2

Среднезональная статистическая модель высотного
распределения температуры. Умеренная зона

Уровень,
гПа 1000 975 950 925 900 875 850 825 800

t ° с
Ot
1000
975
950
925
900
.875
<850
825
.800
750
700
650
€00
.500
400
300
250
225
200
175
150
100
50
30
20
10

—1,5 
И,9

951
911
862
821
782
730
723
704
663
624
613
601
578
534
515
031

—202
—434
—423
—420
—465
—160
—037

056
075

Зима

—1,7
13,8

—2,0
13,0

—2,7
12,0

—3,0
11,6

—3,4
11,1

- 3 , 9
10,7

—4,9
10,6

—5,9
10,2

917 766 714 733 703 669 656 653
888 794 768 703 646 622 619

953 937 857 721 626 578 560
901 955 948 808 701 644 622
861 912 954 936 848 801 784
821 873 913 961 964 937 924
872 824 863 904 962 988 971
764 801 841 883 921 975 991
741 781 821 862 900 955 970
701 740 770 810 850 894 920 964
660 692 731 771 800 840 880 901
650 683 720 752 781 821 860 880
640 671 711 741 771 812 840 873
612 654 680 714 731 755 798 821
570 615 631 676 710 735 760 780
541 560 580 610 633 655 680 701
023 010 001 -0 2 1 —030 —040 —080 —080

—220 -2 5 0 —300 —311 —320 —350 —330 —330
470 —501 —531 -5 6 2 -6 1 1 —660 -6 4 0 —640

-4 6 0 —482 —521 —561 —591 —631 —630 —630
452 —480 —521 —550 —580 —603 —601 —601
493 —513 —540 —563 —580 —621 —620 —620

—191 - 2 2 6 —241 -2 7 1 —281 —624 —310 —280
—050 —061 —070 —090 —ПО —123 —120 —080
—060 —061 —061 -0 7 1 —071 —077 —060 —030
—020 —060 —050 —064 —065 —068 —053 —012

Лето

? °С 18,6 17,1 16,3 15,4 15,0 13,4 12,2 11,0
ot 7,1 7,0 6,4 6,6 6 ,4 6,4 6,4 6,4

9.7
6,3
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Уровень,
гПа 750 700 650 600 500 400 300 250 225

t "С —7,9 —10,2 —13,6
Зим

— 17,0
а

—25,4 —36,0 —49,4 —54,0 —56,0

ot 10,1 9,6 9,4 9,0 9,0 8,5 6,0 4,8 5,0

1000 640 605 588 569 496 375 428 282 184

975 614 563 527 487 425 304 368 229 128

950 554 493 445 403 352 271 376 232 106

925 610 555 504 469 438 372 423 209 083

900 764 715 663 625 575 504 468 178 064

875 894 854 801 761 688 610 481 142 045

850 939 905 857 821 744 659 473 101 007

825 961 934 894 862 780 692 468 081 —010

800 981 958 923 889 803 709 462 080 -0 1 0

750 986 959 927 840 740 414 014 —072

700 962 983 957 872 772 376 —029 -1 0 7

650 933 970 985 912 808 354 —077 —156

600 921 910 980 948 851 361 -1 2 1 —211

500 860 901 940 960 935 444 —142 -2 6 1

т 820 866 890 920 951 537 - 1 4 6 —290

300 730 861 780 800 828 865 529 295

250 030 050 080 100 130 240 650 927

225 —310 —300 —300 —250 —120 —240 —120 840

200 —640 —643 —620 —610 —602 - 5 8 0 —472 380 831

175 —620 —620 -6 2 0 —610 —580 -5 7 0 —440 080 690

150 —601 -6 0 5 -5 9 0 -5 8 0 —583 -5 4 1 -4 2 1 — 130 550

100 —621 —621 —620 —600 —604 -5 6 1 —501 —330 220

50 —260 —243 —230 —220 —223 —211 —178 —100 030

30 —060 —036 —030 —030 —037 —017 —002 030 040

20 010 044 030 020 015 057 033 050 050

10 018 035 025 015 008 031 015 020 019

I °С 7,2 3,9 0,5
Лет 

—3,3
'0

—11,8 —23,4 —38,2 —44,0 48,3
Ot 5,8 6,1 6,0 6,0 6,1 6,5 6,3 5,5 4,2

J5 Заказ № 7в 225



Уровень, 
гПа 200 175 150 100 50 30 20 10

t °С - 5 7 ,2 —56,7 —57,5
Зима

—60,0 —58,8 —56,6 —54,5 —43,3

Gt 5,7 5,8 5,3 6 ,9 6,3 6,4 6,8 8,1

1000 118 107 121 093 —145 —276 —316 —200

975 066 045 062 051 — 159 —278 —302 —200

950 027 022 076 118 - 0 4 8 —159 —188 —100

925 —010 004 082 127 —033 —147 —181 —170

900 —015 003 080 113 —058 -1 8 3 —220 - 1 8 0

875 —010 013 083 110 —045 —174 —212 - 1 7 0

850 —034 —001 067 088 -0 8 1 —210 —249 — 2 2 0

825 - 0 4 7 —012 053 072 —098 —233 —273 —240

800 —046 —013 —052 —067 —106 —244 —285 —260

750 —103 —065 —009 —037 —143 —273 —312 —290

700 -1 3 4 —094 —016 — 110 — 169 —296 —340 —310

650 —184 144 061 —031 —213 —338 —378 —320

600 —244 —200 —114 —079 —258 -3 7 7 —421 —360

500 —318 —283 - 1 8 2 — 143 —309 —414 —450 —370

400 —356 —329 —218 —177 —310 403 —438 —351

300 172 171 255 260 118 —068 — 189 069

250 832 812 829 746 608 412 251 082

225 965 930 918 807 686 506 352 221

200 966 930 822 713 542 389 278

175 831 971 870 743 533 382 294

150 828 801 826 780 566 377 312
100 665 690 791 879 672 485 396
50 342 380 412 590 899 765 621

30 119 200 239 341 714 946 852
20 058 080 110 173 495 675 938
10 021 045 072 007 251 440 668

? °С —51,3 —53,5 —55,7

Лето

—58,1 —51,9 —47,4 —43,6 —36.9
Ot 4,8 5,6 7,6 9,3 5,3 3,7 3,6 4 ,5
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Таблица 3
Среднезональная статистическая модель высотного распределения температуры.

Тропическая зона

уровень, 
гПа 1000 975 950 925 900 875 850 825 800

Зима
19,9 18,3 16,8 15,3 14,3 13,

1,8 1,8 2 ,0 2 ,2 2 ,3 2,

780 661 490 316 271 199
936 837 680 509 442 379

979 906 771 615 526 444
961 857 725 607 503

938 956 875 701 574
818 947 945 756 621
664 837 959 813 656

672 839 947 979 805

634 790 882 905 956

582 695 756 769 838 907
468 541 574 577 655 743

513 569 575 559 639 722

487 572 570 541 615 676

390 465 452 427 459 483
359 438 470 475 482 499
410 485 511 506 524 540
449 531 558 546 576 604
436 516 541 526 561 593
397 471 493 476 513 548
259 287 279 246 283 308
058 042 013 —023 —004 003
-191 —287 —317 —325 —361 —373

-136 — 142 — 156 — 139 — 152 -1 7 1

-214 —216 —208 — 174 — 157 — 131
-322 - 2 6 4 —243 -2 0 1 - 1 7 8 -1 4 1
-229 - 1 7 2 — 151 — 108 —082 —059

I °с
Ot

1000
975
950
925

900
875
850
825
800
750
700
650
600
500
400
300
250
225
200
175
150
100
50
30
20
10

24,
2,

826
767
713
630
492
332

334
306
319
271
316
324
235
095
172
210
217
210
185
135

—070
■109
•250

—356
—259

22,
1,

899

972
911
793
631

441
454
427
420
352
413
399
310
231
299
342
341
319
252
112

-107
— 115
—221
—324
—231

21,3
1,9

858

985

945
828
681
507
520
494
464
382
435
407
322
284
340
367
354
319
221
062

— 113
- 1 1 4
—230
—330
—237

Лето

f ®с 26,7 25,4 24,7 22,9 21,1 19,5 18,1 17,0

Ot 3 ,4 3 ,4 3 ,6 3 ,7 3 ,7 3 ,8 3 ,8 3,7
15,6
3 ,5

15* 227



Уровень,
гПа 750 700 650 600 500 400 300 250 225

З и м а

I °С 10 ,9 8 ,4 5 ,0 1 ,3 - 7 , 0 — 18,0 — 3 3 ,5 — 4 3 ,0 - 4 8 , 5
Ot 2 , 1 2 , 1 1 ,9 1 ,7 1 ,7 3 ,4 2 , 1 1 , 6 1 ,5

1000 182 1 2 0 136 132 279 116 060 065 060

975 346 256 245 2 2 1 323 157 069 060 045
950 378 270 164 234 347 179 060 045 025
925 398 273 275 250 372 2 0 2 043 015 - 0 1 2

900 426 285 284 259 366 196 043 014 — 014
875 450 290 282 264 348 185 0 2 2 —009 — 034
850 478 306 299 272 338 185 042 0 0 2 — 034
825 658 461 435 381 393 253 066 0 0 2 —056

800 764 540 512 433 373 197 036 — 043 — 107

750 847 808 701 486 382 160 080 — 0 0 2

700 913 889 773 506 346 246 184 105

650 875 944 911 676 444 2 2 0 109 —006

600 781 811 924 776 464 177 052 — 066

500 509 483 656 802 645 178 017 — 129

400 474 414 498 590 720 513 372 196

300 526 480 557 624 6 9 Г 803 914 917 718

250 620 592 669 719 731 732 789 970 936

225 626 610 682 718 696 630 884 971
2 0 0 596 594 655 675 621 494 620 630
175 363 401 397 375 255 055 191 490
150 030 1 2 2 130 070 — 030 —286 —217 028 174
1 0 0 — 410 —394 — 379 — 430 — 389 - 3 5 1 — 387 — 442 - 4 3 9

50 — 2 1 0 - 1 7 7 - 1 6 1 - 1 7 4 - 1 7 6 - 2 9 0 — 232 — 193 - 1 5 3

30 — 125 — 043 - 0 4 8 - 0 7 3 — 136 — 167 — 177 — 1 1 2 - 0 6 4

2 0 — 152 — 085 - 0 1 8 030 047 - 1 1 5 — 149 — 060 - 0 0 1

1 0 — 062 — 0 2 1 009 — 052 —082 - 0 7 5 — 108 — 0 2 1 058

Л ето

f 1 2 , 8 9 ,8 6 ,4 2 ,3 — 6 ,5 — 16,8 — 3 2 ,0 4 2 ,0 - 4 7 , 7

Ot 2 ,5 2 ,5 2 . 0 1 ,7 1 ,7 2 , 0 2 ,4 2 , 2 2 . 1
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200 175 150 100 50 30 20 10

- ^ 4 .7 - 6 0 . 6 - 6 7 ,1
Зима

—79,4 - 6 5 , 5 - 5 7 ,1 —5 1 ,2 —43,3

1.6 1.5 2 .9 2 ,9 3 ,7 3 .0 3 .3 4,1

045 080 074 —069 236 360 230 120

019 016 ООО —204 146 267 138 039

—002 —010 -0 2 1 - 2 2 7 120 217 112 013

- 0 4 2 - 0 5 3 —051 —240 089 185 080 017

—045 —071 —078 —277 022 098 031 025

- 0 5 9 - 1 0 5 — 119 —283 —019 —007 015 019

—070 — 133 - 1 5 4 - 2 9 2 - 1 0 1 —080 —060 —020

- 1 1 5 —212 - 2 4 2 —262 — 159 — 139 —106 - 0 7 2

— 164 —251 —256 —205 — 186 — 165 - 1 3 1 —098

—098 —266 —356 —320 —298 —272 —243 - 2 0 1

- 0 0 6 —212 —363 —357 —314 - 2 9 0 —260 —220

— 139 - 3 4 6 —447 —323 —262 —236 - 2 0 7 — 173

- 1 9 4 —423 - 5 1 5 —355 — 186 —160 — 132 - 0 9 2

- 2 7 8 —487 —534 —319 —013 —020 060 —040

—044 —356 —555 - 4 9 5 —044 —010 040 020

366 003 —385 —585 - 1 8 4 — 100 —080 —040

705 355 - 1 6 1 — 5S8 —201 — 130 — 100 —060

910 618 058 —511 — 188 - 1 1 7 - 0 8 5 —042

825 307 - 3 3 4 - 1 4 3 - 0 6 0 - 0 4 0 010

730 786 029 —054 —049 —021 013

306 717 422 049 — ПО - 0 1 0 030

—411 —259 043 083 010 090 040

— 106 —020 062 273 340 330 280

—013 082 147 182 227 460 340

056 136 148 100 261 330 480

095 118 126 081 178 245 412

Лето

г «С —54,0 —60,2 —66,5 - 7 5 , 2 - 6 2 ,1 —54,4 —48,5
Ot 2 ,2 2 ,2 2 ,8 4 ,4 3 ,8 3 ,4 3 ,7

15*

- 4 1 , 8
3 .7

229
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Таблица 7

Среднезональная статистическая модель высотного распределения озона.
Полярная зона

уровень,
гПа 1000 975 950 925 900 875 850 825

Зима

мПа-10 22,1 23,0 23,7 24.6 25.0 25,3 25,3 25.8 25,0
6.6 6,5 6.7 6.9 7,0 7,0 6,9 5,7 6,0

1000 970 890 870 860 830 800 770 680
975 943 940 925 910 880 840 810 740
950 864 963 950 930 910 880 840 770
925 770 884 955 990 960 930 900 830
900 757 845 831 940 980 950 910 850
875 736 838 859 898 942 980 940 860
850 669 807 832 860 872 971 940 860
820 640 795 819 848 858 909 943 920
800 627 782 801 801 832 885 869 938
750 608 763 787 782 804 865 807 925 968
700 582 687 713 705 769 791 752 857 887
650 541 629 635 646 682 730 696 706 736
600 509 636 608 610 619 628 609 662 695
500 403 428 396 359 351 370 391 473 504
400 140 099 074 032 025 060 054 043 026
300 120 040 -002 —044 -105 -057 —047 -105 -173
250 117 076 077 100 035 073 112 067 —038
225 140 118 150 208 152 184 235 195 095
200 ИЗ 137 202 249 170 226 319 287 183
175 057 081 120 133 057 097 185 128 054
150 026 061 102 101 036 080 166 174 088
100 071 —027 —063 -115 —046 —083 -096 -063 —029
50 247 153 091 041 067 042 —026 042 132
30 174 007 -101 —135 -004 —092 -265 —156 —042
20 104 —034 —105 —094 044 —061 —189 -111 —093
10 —196 —277 —196 —076 004 -011 -042 —077 —ПО

Лето
Рз мПа-10 15,7 17,5 18,9 20,1 21,9 23,0 23,8 25,0

7,1 6,7 6,8 7,1 7,3 7,4 7,4 7,1

233



уровень,
гП а 750 700 650 600 500 400 300 250 225

Зима

“змПа-Ю 25,1 24,3 23 ,7 23 ,2 21,5 24,9 41.4 73.3 94 .8

<̂ Р, 4 .9 5 ,7 5 ,3 5 ,5 5.1 10.1 22,1 28 .0 29.5

1000 630 540 440 370 280 010 —040 170 220
975 690 600 490 410 320 010 - П О 100 160
950 710 620 490 400 290 020 - 1 3 0 100 180
925 760 700 600 510 410 050 — 100 120 170
900 770 720 610 520 420 060 —090 150 190
875 780 740 620 530 430 040 - 0 9 0 160 200
850 810 760 630 550 430 010 — 120 140 170
825 850 790 670 590 470 280 020 250 250
800 920 840 780 680 500 060 — 140 130 200
750 960 850 740 610 270 —040 220 250
700 966 970 880 710 120 —200 ПО 220
650 821 867 950 780 ПО — 180 120 210
600 786 836 860 860 120 - 1 7 0 080 160
500 534 554 570 820 360 - 0 2 0 ПО 080
400 053 068 167 180 216 550 440 240
300 - 1 7 3 - 1 7 0 —065 —060 066 674 820 560
250 —023 014 102 152 232 431 704 740
225 083 108 167 209 314 259 447 792
200 140 127 160 188 237 205 244 594 765
175 007 —039 004 030 145 039 193 452 524
150 107 137 191 211 253 138 181 410 373
100 - 0 6 9 —090 —029 002 150 076 217 331 334
50 116 109 061 —022 014 — 191 —088 089 200
30 —078 —087 - 1 6 6 - 1 1 7 060 - 1 0 8 —125 067 102
20 — 162 — 196 — 178 - 1 3 2 -0 2 1 - 2 5 8 —072 168 230
10 — 115 —108 - 0 9 8 - 2 1 4

Jlei

— 122

го

- 0 5 5 — 112 208 297

5^мПа-10 28,2 29,9 29,9 30 ,0 30 .0 33 .6 4 1 .6 64 ,8 82 .6
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Уровень,
гПа 200 175 150 100 50 30 20 10

Рз  мПа*Ю 115,0 136,4 161,5

Зима

215,8 200,9 161,8 115,3 70 ,3

ар, 37,1 45 ,4 52 ,7 5 5 ,8 36,5 27,1 29 ,0 19,9

1000 220 080 —010 —030 100 240 260 290

975 170 010 —080 —040 100 220 260 210

950 180 050 - 1 5 0 —030 070 140 150 160

925 150 030 — ПО —060 060 130 120 190

900 190 070 —070 —020 100 130 100 070

870 220 110 —030 020 150 150 080 070

850 230 130 —040 010 150 130 030 020

825 300 280 —020 060 290 140 090 100

800 230 090 —040 080 210 140 020 040
750 250 200 —030 150 340 330 220 070
700 220 ПО 020 230 360 230 050 080
650 220 130 030 270 400 280 120 090
600 170 100 ООО 270 380 310 150 090
500 100 —020 - 0 2 0 250 330 320 130 030
400 160 160 —030 060 060 300 030 —010
300 420 320 190 060 — ПО - 0 6 0 050 —ООО
250 720 630 440 400 230 020 —010 080
225 750 590 520 460 400 170 120 040
200 800 600 530 480 140 ООО 060
175 686 730 690 510 280 050 050
150 493 557 670 480 320 140 070
100 443 303 337 710 450 280 170
50 289 219 220 457 750 640 440
30 077 199 153 405 531 790 630
20 214 033 113 332 470 579 710
10 172 075 109 196 272 403 545

Р  мПа-10 91 ,6 91,3 92 ,8

Лето

128,6 147,7 101,5 79,9 46,3
28,5 26,4 25,6 20,1 21,3 21,2 11,8 5 ,6
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Таблица 8
Среднезональная статистическая модель высотного распределения озона.

Умеренная зона

уровень,
гПа 1000 975 950 925 900 875 850 825 800

З и м а

1 9 , 5 1 9 , 7 1 9 , 9 20,0 2 0 , 5 2 0 , 9 22,0 2 3 , 5 2 5 , 6

11,1 1 0 , 5 10,2 9 , 9 9 , 5 9 , 0 8,8 8,6 8 , 5

8 8 0 8 4 0 8 1 0 7 9 0 7 5 0 7 2 0 7 0 0 6 9 0

9 6 0 8 9 0 8 3 0 8 0 0 7 5 0 7 0 0 6 8 0 6 6 0

8 6 0 9 5 0 9 0 0 8 7 0 8 6 0 7 3 0 6 9 0 6 5 0

7 1 0 8 3 0 9 4 0 9 4 0 8 7 0 7 8 0 7 3 0 6 8 0

5 8 0 6 9 0 8 3 0 9 5 0 9 6 0 8 7 0 8 0 0 7 3 0

5 2 0 6 3 0 7 5 0 8 9 0 9 7 0 9 4 0 8 6 0 7 8 0

5 1 0 6 0 0 7 0 0 8 2 0 9 2 0 9 7 0 9 5 0 8 7 0

5 0 0 5 9 0 6 8 0 8 0 0 8 9 0 9 4 0 9 8 0 9 5 0

4 9 0 5 8 0 6 7 0 7 7 0 8 5 0 9 1 0 9 5 0 9 9 0

4 8 0 5 5 0 6 3 0 7 1 0 7 8 0 8 4 0 8 9 0 9 2 0 9 5 0

4 3 0 4 9 0 5 3 0 6 3 0 6 7 0 6 9 0 7 4 0 7 7 0 8 0 0

4 0 0 4 7 0 5 0 0 5 4 0 6 0 0 6 4 0 7 1 0 7 4 0 7 6 0

3 8 0 4 0 0 4 2 0 5 1 0 5 4 0 5 9 0 6 3 0 6 5 0 6 6 0

3 6 0 3 6 0 3 3 0 3 4 0 3 6 0 4 3 0 5 0 0 5 0 0 4 9 0

2 6 0 2 7 0 2 7 0 2 7 0 2 7 0 2 8 0 З З о 3 3 0 3 3 0

010 ООО —020 —010 — 0 5 0 — 0 7 0 — 0 9 0 — ПО — 1 4 0

-0 1 0 — 0 3 0 - 0 3 0 - 0 7 0 -1 2 0 — 1 6 0 — 1 8 0 —210 —220
010 —020 020 - 0 8 0 — 1 3 0 — 1 7 0 — 1 8 0 —200 -2 2 0
110 0 7 0 0 8 0 0 3 0 — 0 4 0 - 0 8 0 — 0 9 0 — ПО — 1 4 0

1 3 0 100 0 6 0 —010 — 0 7 0 - 0 9 0 - П О — 1 4 0 — 1 7 0

1 9 0 1 5 0 1 4 0 100 0 5 0 020 010 —020 — 0 4 0

2 5 0 220 200 1 3 0 0 6 0 020 0 3 0 020 020

0 9 0 0 5 0 0 5 0 0 5 0 0 6 0 0 6 0 0 4 0 0 4 0 020

-0 2 0 — 0 3 0 — 0 4 0 — 0 6 0 — 0 5 0 —020 ООО 010 010

— ПО —120 —120 - 0 7 0 ООО 0 4 0 0 3 0 020 —020

— 1 4 0 — 1 7 0 — 1 5 0 — ПО — 0 6 0 — 0 3 0 010 0 6 0 0 3 0

Рз мПа-10

1000
975
950
925
900
875
850
825
800
750
700
650
600
500
400
300
250
225
200
175
150
100
50
30
20
10

Лето

Рз мПа-10 21,0 22,0 24,8 27,5 29,8 30,8 31,0 31,5
18,3 17,8 17,4 16,8 16,0 14,8 14,0 13,6
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Уровень,
гПа 750 700 650 600 500 400 300 250 225

З и м а

Р ^ м П а -1 0 25 ,1 2 5 ,3 2 4 ,0 2 3 ,5 2 0 ,7 19 ,2 2 2 , 0 3 3 ,4 4 2 ,0

8 ,7 7 ,5 7 ,5 7 ,9 9 ,1 1 0 ,9 16 ,8 2 7 ,5 3 1 ,5

1 0 0 0 580 480 460 400 340 050 —040 — 1 1 0 - 0 9 0

975 590 540 430 380 360 060 — 0 2 0 —070 - 0 9 0

900 600 550 500 430 390 040 —040 —обо —090

925 610 560 490 460 410 070 - 0 5 0 —090 — 1 0 0

900 620 580 550 490 450 050 ООО - 1 2 0 — 140

875 650 630 570 500 430 030 —080 - 1 7 0 — 140

850 790 670 600 530 440 0 2 0 —070 — 150 - 1 4 0

825 830 700 630 550 440 030 — 1 2 0 — 2 2 0 — 2 0 0

800 910 770 700 600 490 040 — 1 2 0 - 2 3 0 — 2 0 0

750 900 830 700 580 050 - 1 1 0 — 230 — 180

700 880 920 830 720 130 —090 — 230 — 160

650 810 930 890 770 2 0 0 —050 — 190 — 1 2 0

600 680 780 910 840 2 1 0 ООО - 1 0 0 — 0 1 0

500 510 600 670 720 280 1 1 0 — 0 1 0 0 1 0

400 300 280 310 300 510 2 2 0 1 2 0 1 1 0

300 — 150 — 2 2 0 — 190 — 160 030 500 730 590

250 — 2 1 0 — 190 - 1 2 0 —050 090 430 730 800

225 — 190 — 150 — 080 ООО 150 390 590 890

2 0 0 - 1 2 0 — 150 - 0 6 0 040 1 1 0 380 500 750 870

175 — 2 0 0 — 2 1 0 — 170 —050 040 290 440 500 550

150 — 080 - 0 9 0 — 0 1 0 1 2 0 2 0 0 240 400 410 500

1 0 0 0 2 0 0 2 0 130 2 0 0 260 2 2 0 350 310 330

50 ООО — 0 1 0 — 0 1 0 - 0 5 0 1 1 0 140 050 — 0 2 0 040

30 030 030 — 060 — 1 2 0 030 0 2 0 —050 — 1 0 0 — 040

2 0 — 040 - 0 6 0 - 1 5 0 — 230 — 140 — 1 1 0 — 230 — 280 — 2 2 0

1 0 ООО - 1 3 0 — 140 — 150 —030 — 1 2 0 — 1 0 0 — 1 2 0 0 2 0

Л ето

Я з^ tП a • 1 0 3 4 ,8 3 2 ,4 3 1 ,9 3 1 ,6 2 9 ,2 2 5 ,9 2 4 ,2 2 7 ,2

11 ,9 11 ,9 1 0 , 8 1 0 , 6 10 ,3 9 ,3 1 3 ,9 2 4 ,4

237



Уровень,
гПа 200 175 150 100 50 30 20 10

PiM lla-lO 52 ,8 62 ,0 72,5

Зима

95,4 157,1 153,9 120,8 64 ,2

39 ,3 44,0 49,1 54 ,4 39,3 22,1 18,1 16,8

1000 —040 — 100 - П О —090 — 140 - 1 7 0 —230 — 120

975 — 100 — 170 - 1 7 0 — 100 —350 —230 —310 —270

950 — 150 — 140 — 070 - 0 5 0 - 3 0 0 —200 —280 - 1 8 0

925 — 140 — 170 — 130 —090 - 1 3 0 —240 —230 — 120

900 — 100 - 1 1 0 — 130 — ПО —200 —200 — 170 010

875 - 0 8 0 — 120 — 140 — 120 — 130 - 1 5 0 — 170 — 130

800 —060 —080 — ПО —090 — 120 —130 — ПО — 130

825 — 130 — 140 — 140 - П О — 100 — 120 —080 —080

800 — 150 — 140 — 120 — 120 — 100 — ПО —050 —080

750 — 110 — 100 - 0 2 0 —ПО — 120 — ПО 010 —020

700 —080 —060 010 — 100 — 100 — 140 030 ООО

650 —050 —020 090 —080 — 140 — 160 —020 —010

600 050 050 140 - 0 7 0 —080 — 150 020 —050

500 060 050 130 —090 — 130 — 120 010 —030

400 150 110 120 ПО 010 —020 030 070

300 510 400 380 260 150 070 010 040

250 610 550 480 370 240 120 —030 040

225 830 700 550 450 300 180 - 0 1 0 040

200 810 650 470 290 150 010 020

175 650 740 490 320 150 —030 090

150 580 640 510 400 190 —050 080

200 420 360 560 410 180 —030 140

50 050 090 200 330 410 140 090

30 - 0 7 0 ООО 020 100 340 480 160

20 —200 — ПО - 1 7 0 —270 160 340 430

10 070 060 070 020 120 170 320

Р^мПа-Ю 42,0 45,5 48,0

Лето

65 ,9 133,6 141,7 125,6 75,6

°Рг 31,5 30,0 27,6 28,2 20,0 17,8 14,0 11,4
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Таблица 9
Среднезональная статистическая модель высотного распределения озона.

Тропическая зона. Год

уровень,
гП а 1000 975 950 925 900 875 850 825 800

РзмПа-10 20,7 21,0 21,0 21,1 21,2 21,3 21,4 21,5 21,6
14,0 13,3 12,7 11,9 11,2 10,3 9,6 9,5 9,3

1000 969 951 933 895 870 834 766 700
975 987 973 951 936 907 877 846
950 989 975 964 944 921 895
925 992 986 973 956 937
900 993 985 976 959
875 994 984 970
850 993 985
825 993
800
750
700
650
600
500
400
300
250
225
200
175
150
100
50
30
20
01

уровень,
гП а 750 700 6ЗД 600 500 400 300 250 225

Рз мПа-10 21,0 20,6 20,0 19,6 17,7 16,1 15,7 13,9 15,8
9,0 8.7 8,5 8,4 8,0 11,8 19,1 11,4 11,8

1000 650 559 629 644 407 290 235 149 071
975 816 774 762 721 557 501 489 437 371
950 869 830 804 746 551 512 494 436 357
925 916 884 862 803 597 556 535 484 405
900 945 918 890 825 605 588 567 511 425
875 958 937 909 843 668 610 574 518 431

239



уровень,
гПа

850
825
800
750
700
650
600
500
400
300
250
225
200
175
150
100
50
30
20
10

750

979
989
995

700

962
977
986
994

650

937
950
956
965
973

600

870
878
883
889
895
969

500

681
740 
739
741 
747 
898 
916

400 300

641
691
705
707
708 
780 
802 
941

603
625
634
645
662
755
789
864
956

250 225

550
577
589
601
620
715
752
736
880
962

462
489
503
514
531
625
665
664
737
875
971

Уровень,
гПа 200 175 150 100 50 30 20 10

РзмПа-10 14,0 15,0 12,8 18,0 98,7 146,4 134,7 77,5
12,0 10,3 8,6 12,6 29,5 27,6 19,7 17,5

1000 071 049 010 001 —005 —003 —167 —287
975 307 289 251 156 —259 —273 —135 —347
950 291 273 247 154 —235 —278 —090 —378
925 342 325 305 167 —274 -311 —102 —363
900 357 343 321 182 —271 —325 -105 —308
875 362 343 227 179 —275 —325 -067 —337
850 395 373 266 186 —286 —349 -064 —325
825 425 407 289 183 —276 —339 -053 —304
800 441 402 307 206 —271 —373 —065 —306
750 452 430 319 263 —280 —385 —060 —282
700 470 439 321 271 —305 —409 —048 —255
650 562 518 386 338 —407 -465 —046 —195
600 605 556 413 323 425 -473 —055 —161
500 616 523 429 332 —473 —460 -082 —030
400 622 567 473 362 —327 —347 -135 220
300 852 804 794 556 —437 —307 -159 —326
250 948 926 868 506 —334 —427 —266 —340
225 982 971 883 527 —223 —335 —325 -343
200 968 885 497 —143 —259 —353 —292
175 948 512 -087 —271 —330 —242
150 500 —100 -301 —226 —155
100 008 —220 —138 -172
50 338 -249 —206
30 416 137
20 513
10
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