


Министерство природных ресурсов и экологии 
Российской Федерации

Федеральная служба по гидрометеорологии 
и мониторингу окружающей среды

(Росгидромет)

Всероссийский научно-исследовательский институт 
гидрометеорологической информации – Мировой центр данных

О.А. Алдухов, И.В. Черных 

МЕТОДЫ АНАЛИЗА 
И ИНТЕРПРЕТАЦИИ ДАННЫХ 

РАДИОЗОНДИРОВАНИЯ 
АТМОСФЕРЫ

ТОМ 2 

ВОССТАНОВЛЕННЫЕ 
ОБЛАЧНЫЕ СЛОИ

ОБНИНСК 
2013



Ministry of Ecology and Natural Resources of the Russian Federation
Federal Service for Hydrometeorology 

and Environmental Monitoring
(Roshydromet)

All-Russian Research Institute of Hydrometeorological Information – 
World Data Centre

O.A. Alduchov and I.V. Chernykh  

METHODS OF ANALYSIS AND 
INTERPRETATION OF THE 

ATMOSPHERE RADIOSONDE 
OBSERVATIONS DATA 

VOLUME 2 

RECONSTRUCTED CLOUDS LAYERS

OBNINSK 
2013



4

УДК 551.576.1: 551.583.1 

О.А. Алдухов, И.В. Черных

МЕТОДЫ АНАЛИЗА И ИНТЕРПРЕТАЦИИ ДАННЫХ 
РАДИОЗОНДИРОВАНИЯ АТМОСФЕРЫ

ISBN 978 – 5 – 901579 – 39 – 8 (Обнинск, ФГБУ «ВНИИГМИ-МЦД»)
ISBN 978 – 5 – 901579 – 41 – 1 (том 2)

Рецензенты: 
д. ф.-м. н. Ф. Ф. Брюхань (ООО «Научно-производственное объединение 

«Гидротехпроект»);
А.П. Кац (Научно-технический центр радиозондирования Федерального 

государственного бюджетного учреждения «Центральная аэрологическая об-
серватория»);

д. ф.-м. н. А.А. Стерин, д. г. н. Б.Г. Шерстюков (Федеральное государ-
ственное бюджетное учреждение «Всероссийский научно-исследовательский ин-
ститут гидрометеорологической информации – Мировой центр данных» (ФГБУ 
«ВНИИГМИ-МЦД»)).

В первом томе основное внимание уделено описанию принципов контроля каче-
ства гидрометеорологической информации, методов комплексного контроля качества 
данных радиозондирования, их применению к глобальному аэрологическому массиву, 
данным по погранслою, трехмерных корреляционных функций основных аэрологиче-
ских величин свободной атмосферы с целью улучшению качества прогноза, а также 
методы восстановления / использования неполных радиозондовых наблюдений для 
температуры и влажности при расчете климата и оценок его изменений. 

Во втором томе описан метод Черных – Ескридж (СЕ-метод) определения гра-
ниц и количества облачности по профилям температуры и влажности, полученным 
при радиозондировании атмосферы, а также результатам применения метода для 
 изучения температурно-влажностного расслоения атмосферы, климатических изме-
нений параметров облачных слоев.

Предназначена для специалистов в гидрометеорологии.

Volume 1 of the monograph «Methods of analysis and interpretation of the 
atmosphere radiosonde observations data» by O. A. Alduchov and I. V. Chernykh is 
connected with the description of quality control of upper air parameters principals and 
methods, its applications for global aerological dataset, planetary boundary layer dataset, for 
improving of forecast quality. The methods of using not complete temperature and humidity 
radiosonde observations for climatic study are included too.

Volume 2 of the monograph «Methods of analysis and interpretation of the 
atmosphere radiosonde soundings data» by O. A. Alduchov and I. V. Chernykh includes 
description of Chernykh – Eskridge method (CE-method) for determination of cloud amount 
and level from temperature and humidity radiosonde observations profi les. The results about 
climatic changes of cloud layers parameters are discussed also.

The monograph is interested for specialists of hydrometeorology.

ISBN 978 – 5 – 901579 – 39 – 8
ISBN 978 – 5 – 901579 – 41 – 1



5

ПРЕДИСЛОВИЕ 

Предлагаемая монография состоит из двух томов. В томе 1 в шести 
главах описываются общие принципы контроля качества гидрометеороло-
гической информации, методы комплексного контроля качества аэрологиче-
ских данных, методы работы с неполными данными радиозондовых наблю-
дений, а также методы вычисления трехмерных корреляционных функций 
основных аэрологических величин свободной атмосферы с целью улучше-
нию качества объективного анализа полей, используемых в прогнозах по-
годы. Методы описаны с убедительными обоснованиями и подробностями, 
достаточными для повторения.

Главное место в томе 1 монографии отведено методам комплексного 
автоматизированного контроля данных радиозондовых наблюдений. Мето-
ды построены с учетом всей специфики производства наблюдений, а так-
же физических и статистических связей между наблюдаемыми метеороло-
гическими характеристиками с учетом их пространственно-временных осо-
бенностей. По сути, в томе 1 излагается теория комплексного контроля фи-
зически связанных величин и ошибок их измерений в применении к радио-
зондовым данным. Эта теория, воплощенная в практику, является резуль-
татом многолетнего труда авторов монографии. Созданные авторами мо-
нографии методы построены на основе результатов глубоких исследований 
статистической структуры аэрологических временных рядов и полей, а так-
же математических методов их обработки. Методы контроля доведены до 
такого уровня, когда обнаруживаются не только технические ошибки созда-
ния массивов, но и ошибки наблюдений. Исправление ошибок наблюдения 
невозможно, но их выявление можно учитывать при анализе информации.

Особенностью данных аэрологических наблюдений является перемен-
ная высота подъема радиозондов и уменьшение числа наблюдений с высо-
той, а также наличие множество уровней с пропущенными наблюдениями 
по разным техническим причинам производства радиозондовых наблюде-
ний, условий полета зондов и поведения датчиков измерения. В моногра-
фии рассматриваются возможности использования неполных по высоте ра-
диозондовых профилей для вычисления климатических значений метеоро-
логических величин свободной атмосферы и исследования изменений кли-
мата атмосферы на больших высотах.

Предложен новый робастный метод оценки трендов, который в услови-
ях неполных данных позволяет получать более точные оценки по сравнению 
с традиционным методом. В условиях изменяющегося климата и важности 
вопроса о взаимодействии тропосферы и стратосферы точность определе-
ния трендов может оказаться решающей в понимании глобальных процес-
сов переноса и взаимодействия воздушных масс. Авторы получили и изло-
жили свои новые результаты по изменению климата нижней стратосферы.

Переход от сети станций наблюдений к системе регулярных узлов гео-
графической сетки методами оптимальной интерполяции опирается на про-
странственные корреляционные функции метеорологических величин. А от 
корректности такого перехода зависят многие последующие исследования, 
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которые проводятся на базе полученных значений в узлах регулярной сет-
ки, и в частности в области прогнозов погоды. В монографии описаны но-
вые решения проблем объективного анализа аэрологических полей на осно-
ве наиболее полных массивов проконтролированных данных радиозондо-
вых наблюдений, которые привели к уменьшению ошибок прогнозов погоды. 

В томе 2 в четырех главах описаны результаты исследования особен-
ностей вертикальных профилей атмосферы, при которых появляется и рас-
сеивается облачность. По результатам исследований предложен оригиналь-
ный метод определения верхней и нижней границ слоев облачности и ее ко-
личества по профилям температуры и влажности, полученным при радио-
зондировании атмосферы. Предложенный авторами метод является неза-
менимым дополнением к наземным и спутниковым наблюдениям за облач-
ностью. Основная его ценность заключается в том, что на основе существу-
ющих наблюдений и накопленных массивов данных без дополнительных 
затрат средств появилась возможность получить новые знания о границах 
слоев облачности, не видимых ни с земли, ни со спутника. Новые сведения 
позволили авторам монографии провести исследования слоистой структу-
ры облачного покрова и температурно-влажностного расслоения атмосфе-
ры, получить оценки климатических изменений параметров облачных сло-
ев. Учитывая, что облачность является одним из факторов формирования и 
изменения климата, новые сведения об облачности являются важным вкла-
дом в климатологию.

На всех этапах изложения авторы приводят много ссылок на публи-
кации свои и коллег. Список использованной литературы содержит 194 ис-
точника в томе 1 и 455 источников в томе 2. Каждое утверждение авторов 
в разработке методов и в обсуждениях собственных их результатов сопо-
ставляется с опубликованными данными и подкрепляется выводами других 
исследователей. Вместе с тем монография не является только результатом 
осмысления и обобщения опубликованных знаний по теме, авторы являют-
ся лидерами в рассматриваемой области и обобщили результаты своих соб-
ственных исследований и разработок. 

Методы, изложенные в монографии, отражают современный уровень 
возможностей ведения работ по созданию массивов данных высокого ка-
чества и показывают, что при глубоком изучении из накопленных массивов 
наблюдений можно извлекать совершенно новые знания о параметрах кли-
матической системы. 

Вдумчивая работа авторов по анализу вертикальных профилей атмос-
феры и облачных слоев является одним из примеров огромных скрытых ре-
зервов знаний, которые можно извлекать из массивов данных наблюдений, 
накопленных во ВНИИГМИ-МЦД.  

Монография полезна во всех отношениях специалистам в области 
 наук о Земле, как разработчикам методов анализа, так и исследователям 
климатической системы.

Доктор географических наук Б.Г. Шерстюков
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ВВЕДЕНИЕ
В настоящее время все большее значение приобретают проблемы из-

менения климата и прогноза погоды, которые оказывают влияние на мно-
гие сферы деятельности человека, включая экономику [13–15, 18, 22, 38, 
39, 41, 42, 53, 61, 62, 72, 87, 120, 196–201, 293].

Основные направления исследования климата сформулированы во 
Всемирной программе исследования климата (ВПИК) [364]. Главной целью 
этих исследований является изучение степени предсказуемости климата и 
масштабов воздействия человека на климат. Для достижения этой цели не-
обходимо [364]:

• улучшить понимание закономерностей регионального и глобально-
го климата, их изменчивости со временем, а также механизмов, ответствен-
ных за формирование и изменение климата;

• проанализировать данные о значимых трендах регионального и гло-
бального климатов;

• усовершенствовать физико-математические модели, пригодные 
для адекватного воспроизведения и оценки предсказуемости климатиче-
ской системы, применительно к различным пространственным и времен-
ным масштабам;

• изучить чувствительность климата к различным природным и антро-
погенным воздействиям, а также проанализировать изменения климата, воз-
никающие в результате этих воздействий.

Сложность формирования и разнообразие пространственно-
временных масштабов изменений климата обусловлены многочисленными 
факторами, ответственными за формирование климата и его изменений [72]. 

Облачность является одним из важнейших климато- и погодообразу-
ющих факторов [72, 200, 429]. В документах Объединенного научного коми-
тета Всемирной программы исследования климата [364] и Межправитель-
ственной группы экспертов по изменению климата [198 – 201] подчеркивает-
ся, что облачный покров служит самым мощным и самым изменчивым ре-
гулятором радиационного режима атмосферы и подстилающей поверхно-
сти. Вопрос о влиянии облачности на радиацию и климат рассматривается 
в многочисленных работах [63, 64, 72, 80, 99, 135, 153, 159, 195, 220, 258, 
281, 282, 343, 380, 393, 412, 434]. Интенсивность приходящей и уходящей 
радиации зависит от сезона, времени дня [175, 256, 422], а также от форм 
облаков [17, 124, 174, 257], высоты облачности, ее балльности, вертикаль-
ной мощности, микро- и макроструктуры, оптических свойств [37, 63, 72, 78, 
83, 116, 206, 359, 454]. В частности, согласно [175, 343], увеличение облач-
ности верхнего яруса ведет к потеплению климата, в то время как облаков 
нижнего яруса – к охлаждающему эффекту. Изменения в количестве облач-
ности могут уменьшить или усилить глобальное потепление [81, 175]. В свя-
зи с этим различные параметры облачного покрова играют важную роль в 
моделях циркуляции атмосферы [54, 83, 85, 86, 97, 99, 122, 234 – 236, 282, 
285, 294, 321, 376, 415, 426, 439, 439, 449], прогнозе погоды [29, 94, 115, 118, 
119, 134, 140], изменении климата [53, 61, 62, 64, 72, 80, 161, 163, 287, 288, 
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290, 295–297, 307, 342, 344, 357, 392, 404-406, 410, 411, 430, 441], а также 
при решении различных проблем по обработке спутниковой информации 
[32, 65, 92, 112, 113, 115, 172, 232, 242, 353, 394].

Таким образом, высота верхней и нижней границ облачности, толщи-
на облачного покрова относятся к числу основных параметров, влияющих 
на количество радиации, приходящее к поверхности Земли. Формирование 
и рассеивание облачности очень чувствительно к изменению распределе-
ния температуры и влажности в атмосфере. В то же время изменение об-
лачности оказывает обратное влияние на изменение совместного распре-
деления температуры и влажности [58, 200]. Чтобы оценить происходящие 
изменения таких параметров облачности, как нижняя и верхняя граница об-
лачности, ее суммарная толщина, необходимо иметь длинные временные 
ряды таких наблюдений. 

Из вышесказанного следует актуальность использования для клима-
тических исследований дополнительных источников информации об об-
лачности, например данных радиозондирования атмосферы. Уникальные 
возможности для климатологии облачности [178 – 190, 381] предоставляет 
созданный усилиями многих стран массив аэрологических данных КАРДС 
(CARDS, Comprehensive Aerological Reference Data Set) [146, 230, 304, 305, 
408], т. к. он содержит максимально длинные временные ряды профилей 
 аэрологических параметров атмосферы, включая температуру и влажность, 
на глобальной сети аэрологических станций. Именно создание КАРДС сти-
мулировало развитие разработанных ранее методов восстановления гра-
ниц облачности [193, 230, 304, 305]. При этом метод восстановления харак-
теристик облачности по профилям температуры и влажности должен быть 
слабо чувствителен к неоднородностям аэрологических массивов, обуслов-
ленных сменой датчиков и технологий радиозондовых наблюдений [57, 238, 
443]. Примером такого метода является СЕ-метод. 

Обсуждаемый ниже СЕ-метод разработан И.В. Черных (ВНИИГМИ-
МЦД, Россия) и Р.Е. Ескриджем (NCDC, Национальный климатический центр 
данных, США) [192, 229] в рамках российско-американского проекта по соз-
данию КАРДС под эгидой ВМО. Он использовался в NCDC в модели коррек-
ции температуры в исторических данных радиозондирования атмосферы с 
учетом облачности [305] и в работах по климатическим исследованиям па-
раметров облачности на основе данных КАРДС [2, 3, 6, 101 – 107, 178 – 182, 
184 – 190, 193, 381].

Данная работа посвящена описанию СЕ-метода определения границ 
и количества облачности по профилям температуры и влажности, получен-
ным при радиозондировании атмосферы, возможностям и ограничениям 
при его использовании, а также результатам применения метода для изуче-
ния температурно-влажностного расслоения атмосферы и климатическим 
изменениям параметров облачных слоев. Они получены в итоге многолет-
ней работы с данными наблюдений. 

Том 2 монографии состоит из введения, четырех глав и заключения. 
В первой главе дается обзор методов восстановления параметров 

облачности по данным радиозондирования атмосферы, анализируются 
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причины пространственных и временных неоднородностей в значениях тем-
пературы и влажности, полученных при радиозондировании атмосферы по 
глобальной сети аэрологических станций. 

СЕ-метод восстановления границ и количества облачности по профи-
лям температуры и влажности в массивах, полученных в результате аэроло-
гических наблюдений по глобальной сети аэрологических станций, его реа-
лизация описываются во второй главе. Текст основан на работе, выполнен-
ной лично И.В. Черных и совместно с Р.Е. Ескриджем.

Исследование чувствительности CE-метода восстановления границ 
облачности к изменению разрешения зондирования, сравнение получен-
ных результатов с результатами определения облачности другими метода-
ми на данных эксперимента SHEBA (Surface Hеat Budget of the Arctic Ocean, 
США) изложено в главе 3. В основу положены работы, выполненные со-
вместно с О.А. Алдуховым.

Глобальные климатические изменения некоторых параметров облач-
ности, восстановленной по данным радиозондовых измерений за период 
1964 – 1998 гг., описываются в четвертой главе. В ней также рассмотрен во-
прос о связи климатических изменений некоторых параметров облачных 
слоев со значениями других метеопараметров. Исследования проведены 
на основе массива КАРДС. Опубликованные ранее материалы дополнены 
исследованиями за тот же период наблюдения для полноты представле-
ния изменений в атмосфере для различных месяцев. Текст основан на ра-
ботах, выполненных И.В. Черных совместно с Р.Е. Ескриджем и О.А. Алду-
ховым. Тренды параметров облачных слоев рассчитаны О.А. Алдуховым.

Результаты работы были представлены на многочисленных междуна-
родных совещаниях и конференциях. 

Работа по восстановлению параметров облачных слоев была иници-
ализирована Р.Е. Ескриджем, научным руководителем проекта КАРДС, из 
Национального климатического центра данных США (NCDC) в рамках про-
екта по созданию массива данных КАРДС и в дальнейшем была поддержа-
на в рамках гранта Сороса (Z1000).

Исследования по климатическим исследованиям параметров облач-
ных слоев над Антарктическим регионом были поддержаны подпрограммой 
«Определение изменений в окружающей среде Антарктики в условиях ме-
няющегося климата» Федеральной целевой программы «Мировой океан».

Работы по изучению свойств облачных слоев и их климатических из-
менений также были поддержаны грантами РФФИ № 04-05-97207, 95-05-
15267а, 98-05-64492, 01-05-65285, 01-05-96287, 02-05-64088, 07-05-96402, 
руководимыми д.ф.-м.н. В.И. Ивановым и д.ф.-м.н. А.М. Стериным. 

Авторы выражают сердечную благодарность В.Г. Блинову, В.Н. Копы-
лову, А.М. Стерину, С.Г. Сивачку, А.В. Хохловой за поддержку,  В.А. Горди-
ну, Ф.Ф. Брюхань, Н.А. Зайцевой, А.П. Кац, А.М. Стерину, Б.Г. Шерстюко-
ву – за полезные обсуждения, советы и замечания, позволившие улучшить 
текст монографии.

Авторы заранее приносят благодарность читателям, высказавшим 
свои замечания или предложения по улучшению содержания монографии. 
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Глава 1 

ПРОФИЛИ ТЕМПЕРАТУРЫ И ВЛАЖНОСТИ КАК 
ИСТОЧНИК ИНФОРМАЦИИ ОБ ОБЛАЧНОСТИ. 
МЕТОДЫ ВОССТАНОВЛЕНИЯ ПАРАМЕТРОВ 

ОБЛАЧНОСТИ ПО ДАННЫМ 
РАДИОЗОНДИРОВАНИЯ АТМОСФЕРЫ

Для определения характеристик облачности, ее макро- и микрострук-
туры используются наземные визуальные наблюдения [93, 208, 245 – 252, 
345, 347, 399, 422 – 424] и аппаратурные измерения со спутника [9, 32, 77, 
78, 141, 162, 171, 172, 216, 217, 223, 232, 233, 243, 264, 265, 267, 271, 273, 
274, 300, 306, 312, 320, 352 – 354, 362, 363, 397, 416, 431, 435, 440, 442], са-
молета [51, 52, 77, 111, 169, 208, 312], с поверхности земли [20, 77, 100, 204, 
205, 214, 215, 262, 274, 277, 306, 312, 325, 338, 348, 358, 416]. Все методы 
наблюдений имеют свои особенности, в частности в связи с различной чув-
ствительностью приборов к параметрам элементов облака, например к фа-
зовому состоянию, размерам капель или кристаллов [20, 74, 208, 235, 323]. 
Поэтому в [74] предлагается различать такие «классы» облаков, как «спут-
никовые», «визуально видимые», «видимые радиолокационными станция-
ми», «видимые лидаром», «регистрируемые самолетной аппаратурой, пред-
назначенной для микроструктурных измерений», «видимые на основе мо-
делей». Ряд исследований, проводившихся в целях изучения точности раз-
личных методов измерения высоты облаков, показали взаимосогласован-
ность измерений, сделанных различными способами [58, 74, 208, 323, 416].

Формально нижняя граница облаков определяется как уровень кон-
денсации. Однако конденсация происходит не мгновенно, а постепенно, по 
мере подъема воздуха. В атмосфере на уровне конденсации водяного па-
ра образуется дымка, постепенно уплотняющаяся по мере увеличения кон-
центрации облачных частиц и их укрупнения [13]. В [13, 58] уточняется поня-
тие нижней кромки облаков как трехмерного слоя увеличивающейся оптиче-
ской плотности со сложноколебательными изменениями различных уровней 
плотности. Таким образом, высоты облаков, измеренные различными спо-
собами, нельзя непосредственно сравнивать между собой, т. к. они относят-
ся к различным уровням в облаке [58]. Поэтому актуальной задачей явля-
ется сравнительный анализ результатов, полученных различными метода-
ми [20, 58, 74, 167, 183, 208, 273, 274, 312, 319, 323, 354, 362, 396, 416, 447]. 

Процессы формирования и рассеяния облачности очень чувствитель-
ны к изменениям распределения температуры и влажности в атмосфере 
[77]. Этот факт дает дополнительную возможность для определения облач-
ных слоев (ОС) по профилям температуры и влажности [7, 47, 48, 50, 51, 56, 
110, 111, 192, 219, 229, 339, 354, 414, 416]. Выявленные таким образом об-
лачные слои можно отнести к группе облаков, «определяемых по данным 
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радиозондирования атмосферы с помощью датчиков температуры и влаж-
ности». Проблема определения границ и количества облаков по профилям 
температуры и влажности актуальна по следующим причинам. Во-первых, 
наземные визуальные наблюдения при сплошном покрытии небосвода об-
лаками нижнего или среднего ярусов не дают информации о вышележащих 
слоях облачности [67, 85, 118, 121, 207, 339, 423]. Во-вторых, ни наземные, 
ни спутниковые наблюдения не дают надежной информации о толщине об-
лачности [121, 339, 414]. В-третьих, для высокоширотных регионов эта за-
дача актуальна вследствие больших трудностей наблюдения за облаками в 
специфических условиях Арктики [32, 98, 170, 176, 207, 208, 222, 223, 339, 
451, 453] и Антарктики [50, 258, 395, 396, 400, 451]. И, наконец, локальный 
характер и недостаточная длительность измерений с самолетов [51, 52] с 
помощью облакомеров, радаров и лидаров ограничивают применение по-
лученных результатов для исследования глобальных долговременных из-
менений облачности. 

Уникальные возможности для климатологии облачности [179 – 190, 
381] предоставляет созданный усилиями многих стран массив аэрологиче-
ских данных КАРДС (CARDS, Comprehensive Aerological Reference Data Set) 
[146, 229, 304, 305, 408], т. к. он содержит максимально длинные времен-
ные ряды профилей аэрологических параметров атмосферы, включая тем-
пературу и влажность, на глобальной сети аэрологических станций. Имен-
но создание КАРДС стимулировало развитие разработанных ранее мето-
дов восстановления границ облачности [146, 191, 229, 305, 408]. При этом 
в задаче анализа климатических изменений нужна оценка чувствительно-
сти методов детектирования облачности к возможному изменению разре-
шения профилей за длительный период радиозондирования атмосферы. 
Получение таких оценок стало возможным благодаря спутниковому зонди-
рованию атмосферы высокого разрешения на основе системы GPS (Global 
Positioning System). 

В СССР активно проводились работы по определению параметров 
облачности, таких как ее границы и количество, по данным самолетного и 
 аэрологического зондирования атмосферы [7, 45 – 47, 50, 56, 88, 91]. В по-
следние годы интерес к этим работам возрос и за рубежом [155, 190, 192, 
339, 414]. Однако все они основаны на использовании непосредственно из-
меренных значений температуры и влажности, и поэтому в значительной 
степени зависят от инерционных свойств датчиков, что затрудняет их ис-
пользование при работе с глобальными массивами данных (и массивом дан-
ных КАРДС в частности) вследствие временной и пространственной неодно-
родности данных [150, 229, 238, 240, 268, 289, 322, 366, 378, 413]. 

1.1. Данные о температуре и влажности в массивах 
радиозондовых наблюдений

Одним из основных источников о температуре и влажности в атмос-
фере до настоящего времени остаются данные радиозондирования. Напом-
ним, что радиозондом называется радиотехнический прибор, поднимаемый 
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в атмосферу на свободно летящем шаре. Он служит для измерения физи-
ческих величин, характеризующих состояние атмосферы на разных высо-
тах, и передачи результатов измерений в виде телеметрической информа-
ции на наземную станцию слежения [57]. 

В настоящее время в разных странах создана специальная сеть пунк-
тов радиозондирования, на каждом из которых подъемы приборов осущест-
вляются ежедневно 1 – 4 раза в сутки. Сеть аэрологических станций в СССР 
являлась составной частью Государственной системы наблюдений и кон-
троля природной среды и климата и включала свыше 220 постов [57]. Все-
го в мире насчитывается около 800 станций, из которых около 700 размеще-
но в Северном полушарии. Результатом деятельности аэрологической сети 
являются оперативные сведения о состоянии атмосферы в слое от земной 
поверхности до высоты 30 – 35 км [40, 57].

Метеорологические величины (температура воздуха, давление, влаж-
ность и др.) при радиозондировании измеряются с помощью различных дат-
чиков. 

Измеренная аэрологическими приборами температура всегда не-
сколько отличается от истинной, т. е. имеет погрешность [30, 34], источники 
которой могут быть различными. Наиболее существенно показания термо-
метров искажаются под действием солнечной радиации, инерции, а также 
вследствие их реакции на облачность и осадки [57, 221, 298, 304, 305, 337]. 
При обработке радиозондовых данных для устранения влияния солнечной 
радиации в показания температуры вводятся так называемые радиацион-
ные поправки [57, 221, 304]. Характеристиками скорости реакции датчика 
является постоянная времени – время, необходимое для того, чтобы дат-
чик температуры прореагировал на 63 % от внезапного изменения темпе-
ратуры, и коэффициент инерции термометра – время, в течение которого 
первоначальная  разность  температур  термометра  и  среды  уменьшится 
в e (2,72) раз, т. е. достигнет 37 % первоначального значения [57]. Для дат-
чиков температуры постоянная времени обычно не превышает 5 с на уров-
не 1000 гПа и 13,5 с – на уровне 100 гПа [57].

Из характеристик влагосодержания атмосферы в аэрологии обычно 
употребляются относительная влажность и дефицит точки росы. Наиболее 
распространенными приборами для измерения относительной влажности 
являются измерительные преобразователи (датчики), волосные  гигрометры, 
гигрометры точки росы, психрометры. Датчики в свою очередь бывают пле-
ночные, хлоридно-литиевые, резистивные (угольные), металлооксидные, 
емкостные, кварцевые [57]. Для большинства используемых датчиков при 
положительных температурах погрешности измерений относительной влаж-
ности не превышают 5 %. При температурах от -20 °до -40 °С погрешности 
существенно увеличиваются [57]. 

Особенностью данных по влажности является тот факт, что на точность 
измерения относительной влажности, независимо от модели датчика влаж-
ности, оказывают влияние величина и/или знак градиента температуры, ве-
личина относительной влажности, давления и солнечной радиации [49, 268]. 
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Погрешности почти всех датчиков возникают в основном вследствие 
замедленной скорости их реакции на изменение влажности при низких тем-
пературах, когда она сильно запаздывает из-за торможения процесса вла-
гообмена при малых количествах водяного пара (давление водяного па-
ра при температуре -40 °С составляет менее одной двухсотой от давления 
при температуре 30 °С) [57]. Постоянная времени может принимать суще-
ственно разные значения для разных датчиков (от 0,3 с при 20 °C для тон-
копленочного угольного датчика, применяемого на радиозондах VIZ и AIR, 
до 200 с при -30 °C – для пленочного датчика, используемого в Китае, Рос-
сии, Франции [ 57, 130, 190]). 

Кроме этого, исторические данные по влажности являются неодно-
родными в большинстве стран и регионов. В различных странах использу-
ют различные датчики влажности. Например, Финляндия использует тонко-
пленочный конденсатор, VIZ-радиозонды используют тонкопленочный уголь-
ный гигристор; советские и китайские радиозонды используют органическую 
пленку [57, 322] (см. рис. 1.1). Кроме того, отсутствуют интернациональные 
стандарты по преобразованию наблюдений за относительной влажностью в 
дефицит точки росы. В различных странах для одинаковых моделей радио-
зондов используются различные методы по преобразованию относительной 
влажности в дефицит точки росы [147, 240]. 

Рис. 1.1. Вертикальные профили относительной влажности, полученные 
при одновременном зондировании атмосферы радиозондами Vaisala 

(сплошная линия) и VIZ (сплошная линия с кружочками) 29 марта 1986 г. 
в 12:00 GMT в Даунсвью, Онтарио (приведено из [240]). Относительная 
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Например, Канада и Соединенные Штаты используют один и тот же 
радиозонд – VIZ, но применяют различные методы для преобразований 
влажности. Это является причиной того, что распределения дефицита точ-
ки росы существенно различаются [240]. Следует отметить, что проводи-
лась смена датчиков влажности [239].

Итак, основным источником погрешностей при измерении температу-
ры и влажности является инерционность датчиков (постоянная времени). 
При этом датчик температуры имеет, как правило, существенно меньшую 
инерционность, чем датчик влажности. 

1.2. Влияние облачности на профили аэрологических величин

В физике облаков к атмосферным облакам относят атмосферные об-
разования, состоящие из продуктов конденсации водяного пара – скопле-
ний в атмосфере капель воды и водных растворов и(или) ледяных кристал-
лов [19, 73, 74]. Из подобных же частиц состоят и некоторые другие атмос-
ферные образования, такие как туманы, дымки, осадки. Их отличие от обла-
ков заключается в расположении относительно земли (например туманы и 
облака) или в концентрации частиц разных размеров (облака, дымки, осад-
ки). Границы, разделяющие понятия приподнятых туманов, облаков и дым-
ки друг от друга, довольно размыты и субъективны [74, 93]. 

Визуально видимые облака – это скопление продуктов конденсации 
водяного пара в атмосфере, видимые наблюдателем с поверхности земли 
или летательного аппарата невооруженным глазом. Эти облака затеняют 
звезды ночью при наблюдениях снизу и наземные предметы и огни при на-
блюдениях сверху. При визуальных наблюдениях с самолета верхние и ниж-
ние границы облаков фиксируются по потере видимости горизонта [57, 59].

Облака являются результатом конденсации водяного пара, на содер-
жание и фазовые переходы которого сильное влияние оказывает темпера-
тура. При этом облака по отношению к полю температуры выступают в ро-
ли своеобразного регулятора с обратной связью. Возникнув под влияни-
ем изменения температуры, облака в процессе эволюции оказывают суще-
ственное обратное влияние (через изменение конденсационных, радиаци-
онных и турбулентных притоков тепла) на поле температуры [19, 60, 77, 80, 
118, 136, 152, 153, 198 – 200].

Фазовые преобразования воды в атмосфере чрезвычайно сложны и 
зависят от физических процессов разного масштаба [16, 19, 77]. Формиро-
вание различных форм облаков [17, 124, 202, 432] можно рассматривать 
как процесс визуализации сложных термодинамических процессов, кото-
рые происходят в атмосфере [7, 19, 25]. 

Условия формирования облачности чрезвычайно разнообразны, а чис-
ло факторов, от которых зависят горизонтальные и вертикальные размеры 
облачности, вид профилей водности, положение границ облачности в про-
странстве и др., весьма велико. Вертикальные движения, адвекция и тур-
булентный обмен служат наиболее важными факторами формирования об-
лачности [12, 77, 109].
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Среди метеорологических величин, измеряемых при зондировании 
атмосферы, температура и влажность наиболее взаимосвязаны с облач-
ностью. Исследование их изменения под воздействием облачности по дан-
ным самолетных и радиозондовых наблюдений приведено в [1, 43, 44, 47, 
51, 55, 59, 73, 96, 127, 178]. Несмотря на разнообразие факторов, влияю-
щих на образование облачности, было установлено, что необходимым усло-
вием для ее образования является низкое значение дефицита точки росы 
или высокая относительная влажность в атмосферном слое [1, 47, 51, 52, 
55, 57, 96, 445]. Многими авторами изучалось влияние облачности не толь-
ко на абсолютные значения наблюдаемых метеовеличин, но и на их гради-
енты [11, 19, 44, 55, 59, 73, 136, 139, 183, 192, 414]. 

1.3. Обзор методов определения границ и количества облачных 
слоев по радиозондовым наблюдениям

Попытки косвенного определения границ облачности и ее количества 
предпринимались давно в связи с различными теоретическими и практиче-
скими проблемами обслуживания авиации, прогноза облачности, модели-
рования общей циркуляции атмосферы и др. Можно выделить три направ-
ления этой деятельности: разработка различных приближенных полуэмпи-
рических формул для определения высоты нижней границы облачности по 
наземным данным о температуре и влажности [89]; построение графиков 
приближенного определения количества облачности по средней в атмос-
ферном слое относительной влажности [59, 374]; восстановление границ и 
количества облачности по профилям температуры и влажности [12, 58, 61, 
63, 68, 190, 192, 219, 339, 415]. 

Существует целый ряд методов определения таких параметров об-
лачности, как ее границы и количество, по профилям температуры и влаж-
ности. Вопрос заключается в том, с какой вероятностью, с какой точностью 
и для каких целей это делается. Большинство из методов основано на ис-
пользовании непосредственно измеренных (абсолютных) значений темпе-
ратуры и влажности, поэтому результаты их использования в значительной 
степени зависят от инерционных свойств датчиков [289, 322], временной и 
пространственной неоднородности данных [238, 240], что в значительной 
степени затрудняет их использование при работе с глобальными массива-
ми радиозондовых наблюдений. Однако идея изучения скорости изменения 
температуры и влажности, т. е. их вертикальных градиентов, при определе-
нии границ облачности, верхней или нижней, по данным радиозондирова-
ния в явном или неявном виде присутствует во многих из них [50, 56, 339]. 

Определению верхней границы слоистообразной облачности по ре-
зультатам радиозондирования посвящена работа Завариной [56], в кото-
рой используется изменение температуры и влажности у верхней границы. 
Одним из критериев являлось условие существования инверсии или изо-
термии, т. е. уменьшение или постоянство градиента температуры при вы-
ходе из облака. Вторым критерием являлось условие уменьшения относи-
тельной влажности при выходе из облака. Для сравнения использовались 
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значения высот верхних границ облачности, определенных по данным аэ-
рологической станции «Волгоград». Из 81 случая наблюдения слоистой об-
лачности при самолетном зондировании в 24 случаях (30 %) верхняя гра-
ница не была определена по радиозондовым данным. В 91 % от остальных 
57 случаев верхняя граница, определенная по радиозондовым данным, со-
ответствовала высоте верхней границы по данным самолетного зондиро-
вания с точностью до 150 м. Целью этих исследований было использова-
ние результатов для авиации, для работ по оценке активных воздействий 
на облака, для расчетов влагообмена в атмосфере. 

Приближенный способ определения вертикальных границ крупномас-
штабных облачных слоев по данным о распределении температуры и влаж-
ности в атмосфере изложен в работе Дмитриевой-Арраго и Колосковой [48]. 
Основой метода является использование для различных слоев атмосферы 
критических значений дефицита точки росы, при которых еще возможно су-
ществование облачности. Критические значения были выбраны на основе 
анализа результатов наблюдений, проведенных авторами и полученных в 
работах Абрамович [1], Гоголевой [47], Решетова [96]. Критические значения 
были выбраны следующим образом: в слое 1000 – 800 гПа значение дефи-
цита не более 1,5 °С; для слоя 800 – 550 гПа – 2,5 и 3,5 °С (они колеблют-
ся в пределах 2 – 3 °С), а для 550 – 400 гПа – 5 °С (они изменяются в преде-
лах 4 – 5 °С). В областях минимума дефицита точки росы, если этот мини-
мум меньше выбранного критического значения, отмечается облачность. 
Для аппроксимации профилей температуры и влажности применялось не-
сколько способов интерполяции. На примере 128 случаев самолетного зон-
дирования атмосферы во Внуково в течение 1955 – 1957 гг., когда наблюда-
лась слоистообразная облачность или облака отсутствовали, было показа-
но, что в 70 – 80 % случаев удается определить облачный слой с ошибкой 
в толщине меньше 500 м. Целью этой работы было использование рассчи-
танных облачных слоев для определения крупномасштабных потоков тепла.

В более поздней работе Дмитриевой-Арраго и Шатуновой [219] ис-
пользуется некоторая вариация этого метода. Критические значения дефи-
цита точки росы были выбраны следующим образом: 1,5 °С – для атмос-
ферного слоя 850 – 1000 гПа, 3 °С – для слоя 500 – 850 гПа и 5 °С – для слоя 
300 – 500 гПа. 

Данные радиозондирования, как средство выявления облачных слоев, 
использовались в работе Арабей [9]. В данной работе был предложен гра-
фический способ выявления облачных слоев, формы и количества по тем-
пературе и дефициту точки росы, полученный в результате обобщения ре-
зультатов Мошникова [88] и Петренко [91]. Процедура выявления облачных 
слоев состояла в следующем: по значениям температуры и дефицита точ-
ки росы на каждом уровне (включая особые точки) последовательно прове-
рялось вероятное количество облачности. Смежные уровни, оказавшиеся 
в одной зоне насыщения на графике, объединялись в облачный слой. Про-
верка метода состояла в сравнении облачности, определенной по данным 
радиозондирования, с синхронными визуальными наблюдениями. По дан-
ным 100 последовательных подъемов радиозонда над Индийским океаном 
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во время морской экспедиции на НИС (научно-исследовательском суд-
не) «Академик Королев» в феврале - марте 1973 г. ярус облачности опре-
делялся днем в 87 %, а ночью – в 83 %. По графику не всегда выявляются 
небольшие количества кучевообразных облаков, наблюдаемых в дневное 
время. А в ночные часы визуальные наблюдения реже обнаруживают пе-
ристообразную облачность. Было проведено сравнение каждого облачно-
го слоя и по количеству. Повторяемость такого совпадения для дневных и 
ночных часов составляла 69 и 67 % соответственно. В 14 случаях проводи-
лось параллельное определение высоты облачности по моменту затума-
нивания шара-зонда и по графику. В среднем различия составляли 360 м. 
Во всех случаях график указывал на более низкую границу облачности, а 
уровень затуманивания находился в пределах соответствующего облачно-
го слоя, определенного по графику. Это согласуется с данными Шметтера 
[139]. Этот метод был применен в девятом рейсе НИС «Академик Королев» 
в феврале-марте 1973 г. в Индийском океане для определения средних вы-
сот расположения слоев основных форм облаков, а также экстремальных 
характеристик для кучево-дождевой облачности. Авторами делается вывод 
о возможности достаточно надежно судить о вертикальной протяженности 
облачных слоев, о вероятном количестве и форме облаков как в умерен-
ных, так и в низких широтах земного шара.

Схема определения вертикальных границ облачных слоев по данным 
о распределении температуры и влажности в атмосфере, полученным в ре-
зультате аэрологического зондирования в Антарктиде приведена в работе 
Долгина [50]. В качестве данных были использованы материалы актиноме-
трического зондирования, проводившиеся на антарктическом побережье 
(станция «Молодежная») в 1966 – 1968 гг. Для анализа привлечены случаи 
наблюдений при условии одного видимого с земли яруса облачности. Полу-
чены графические соотношения между относительной влажностью и коли-
чеством облачности для слоев 1000 – 850, 850 – 700, 700 – 500, 500 – 300 гПа. 
Облачные слои определялись по средним значениям относительной влаж-
ности в слоях. Порог относительной влажности для пасмурного неба был 
принят равным 70 % в слое 1000 – 700 гПа и 65 % – в слое 700 – 300 гПа. Для 
уточнения границ облачных слоев нижнего и среднего ярусов был рассмот-
рен вертикальный градиент дефицита точки росы. В результате сопостав-
ления значений вертикального градиента дефицита точки росы, профиля 
относительной влажности и высоты нижней и верхней границ облаков ниж-
него и среднего ярусов было отмечено следующее: во-первых, в подоблач-
ном слое, непосредственно примыкающем к нижней границе облака, гради-
ент дефицита точки росы значительно превышает (по модулю) значения, ха-
рактерные для внутриоблачного слоя; во-вторых внутриоблачное простран-
ство вообще обладает относительно низкими (по модулю) значениями вер-
тикального градиента дефицита точки росы, и, в-третьих, верхняя граница 
облака располагается в зоне резкого увеличения (по модулю) значения вер-
тикального градиента дефицита точки росы. Целью этой работы также бы-
ло использование полученных данных о вертикальной структуре облаков 
при расчете крупномасштабных потоков тепла. 
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Определению вертикальной структуры облачности по радиозондовым 
данным посвящена работа Ванга (Wang) и Россоу (Rossow) [414]. Для опре-
деления нижней и верхней границ облачности используются три критерия: 
максимальная относительная влажность в облачном слое не менее 87 %, 
минимальная не менее 84 %, резкий скачок относительной влажности пре-
вышает 3 % на нижней и верхней границах. Относительная влажность рас-
сматривается относительно воды при температуре больше 0 °С и относи-
тельно льда при температуре ниже 0 °С. Результаты анализировались на 
данных 30 станций, расположенных в океане, путем сравнения с другими 
независимыми источниками об облачности. Сравнение с наземными наблю-
дениями за облачностью показало, что по радиозондовым данным детекти-
руется то же число слоев, что и по визуальным наблюдениям для нижней 
и средней облачности, но эти данные не согласуются для верхней облач-
ности. Метод часто не позволяет определить тонкие верхние слои облаков. 
Повторяемость многослойной облачности качественно согласуется с оцен-
ками, полученными по наземным наблюдениям. По данным зондирования, 
на этих морских станциях многослойная облачность имеет место в 56 % слу-
чаев и преимущественно двухслойная. Многослойная облачность наиболее 
вероятна (70 %) в тропиках (10° ю.ш. – 10° с.ш.) и менее вероятна для стан-
ций субтропической восточной части Тихого океана. Повторяемость много-
слойных облаков выше летом, чем зимой, для станций в низких широтах 
(30° ю.ш. – 30° с.ш.), но противоположное изменение имеет место для двух 
субтропических станций. Приведено распределение верхней и нижней гра-
ниц, толщины облачного слоя и наблюдения облачности как функции высо-
ты. Нижний слой многослойных облачных систем обычно расположен в по-
граничном атмосферном слое. 

Выводы

В связи с неоднородностью данных в глобальных аэрологических мас-
сивах применение ранее разработанных методов, основанных на использо-
вании измеренных абсолютных значений характеристик влажности, для кли-
матологических исследований ограничено. Одной из основных причин оши-
бок при определении границ и количества облачности при их восстановле-
нии по профилям температуры и влажности является большая постоянная 
времени датчиков влажности.

Анализ ранее проведенных исследований показывает, что идея 
 изучения скорости изменения температуры и влажности, т. е. их вертикаль-
ных градиентов, при определении границ облачности, верхней или нижней, 
по данным радиозондирования в явном или неявном виде присутствует во 
многих из них [31, 37, 207, 414]. Метод для определения облачных слоев по 
данным стандартного радиозондирования атмосферы, изложенный в дан-
ной работе и впервые опубликованный в [229], является развитием мето-
дов, разработанных ранее советскими учеными. Дальнейшее его развитие 
изложено в [130, 190, 192]. 
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Глава 2

СЕ-МЕТОД ОПРЕДЕЛЕНИЯ ГРАНИЦ 
И КОЛИЧЕСТВА ОБЛАЧНОСТИ ПО ПРОФИЛЯМ 

ТЕМПЕРАТУРЫ И ВЛАЖНОСТИ

2.1. СЕ-метод определения границ и количества облачности 
по профилям температуры и влажности

СЕ-метод

Обсуждаемый ниже СЕ-метод разработан И.В. Черных (ВНИИГМИ-
МЦД, Россия) и Р.Е. Ескриджем (NCDC, Национальный климатический центр 
данных, США) [192, 229] в рамках российско-американского проекта по соз-
данию КАРДС под эгидой ВМО и затем исследован в [130, 190]. Он исполь-
зовался в NCDC в модели коррекции температуры в исторических данных 
радиозондирования атмосферы с учетом облачности [305] и в работах по 
климатическим исследованиям параметров облачности на основе данных 
КАРДС [178 – 190, 193, 381]. В СЕ-методе определяются точки перегиба из-
меряемых радиозондом вертикальных профилей температуры и влажности. 
Поэтому важно найти зависимость между точками перегиба для так называ-
емых «истинных» и «наблюдаемых» значений этих величин и оценить рас-
стояние между ними, а также оценить ошибки наблюдаемых значений тем-
пературы и относительной влажности и их производных.

Исследования [1, 7, 11, 31, 48, 51, 59, 96, 110, 111] показали, что на-
личие облачных слоев в атмосфере отражается на значениях  температуры 
и влажности. Следовательно, пересечение облачных слоев радиозондом 
должно порождать изменения в показаниях датчиков температуры и влаж-
ности. Основная идея СЕ-метода состоит в определении таких интерва-
лов вертикального профиля, где на профили как температуры, так и влаж-
ности воздействуют облачные слои. Вследствие инерционности реакция 
датчиков температуры и влажности на облачные слои может практически 
не отражаться на абсолютных значениях измеряемых величин [1, 57, 96, 
240, 322], но практически всегда проявляется в относительных изменениях 
(производ ных вдоль профиля) [240, 322] (см. рис. 1.1). 

Определение облачных слоев по CE-методу состоит из двух этапов. 
На первом этапе определяются границы облачных слоев по вторым верти-
кальным производным температуры и влажности вдоль вертикальных про-
филей. Идея состоит в том, что особенности скоростей изменения темпера-
туры и влажности с высотой могут быть обусловлены изменениями этих па-
раметров при пересечении радиозондом границ облачных слоев. На втором 
этапе для каждого из выделенных слоев по значениям температуры и дефи-
цита точки росы на уровне максимальной относительной влажности внутри 
такого слоя по кусочно-линейной аппроксимации диаграммы Арабей – Мош-
никова [7, 130, 192] (см. рис. 2.1 и табл. 2.1) определяется степень покрытия 
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Рис. 2.1. Кусочно-линейная аппроксимация для диаграммы 
Арабей – Мошникова определения количества облачности по данным 

радиозондовых наблюдений о дефиците точки росы (D) и температуре (T). 
Здесь 1 – зона полного насыщения с количеством облачности 80 – 100 %; 

2 – зона неполного насыщения с количеством облачности 60 – 80 %; 
3 – зона частичного насыщения с количеством облачности 20 – 60 %; 

4 – зона сухого воздуха с количеством облачности 0 – 20 %. 
Коэффициенты кусочно-линейной аппроксимации приведены в табл. 2.1. 

Рис. приведен из [192] 

Та бл и ц а  2.1
Коэффициенты кусочно-линейной аппроксимации 

для диаграммы Арабей – Мошникова определения количества облачности 
по данным радиозондовых наблюдений о дефиците точки росы (D) 

и температуре (T): D = a · T + b

Тип линии на рис. 2.1
-70 °C >T ≥ -10 °C 0 °C ≥ T > -10 °C 40 °C ≥ T > 0 °C

a b a b a b

———— -0,1 0 0,02 0,8 0 0,8

- - - - - - - -0,1225 1,225 0,045 2,0 0 2,0

— - — - — -0,15 2,3 0,09 2,9 0 2,9
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облачностью небосвода по градациям 0 – 20, 20 – 60, 60 – 80, 80 – 100 %. За 
критерий существования облачного слоя приняты условия 

 
1 2

( ) 0,
( ) 0,

T h
R h h h h
 

        (2.1)

при требовании изменения знака соответствующей второй производной на 
противоположный в граничных точках h1 и h2 . Это означает, что точки h1 и 
h2 являются точками перегиба профилей T и R и точками локальных экс-
тремумов первых производных T' и R' (максимума R' и минимума T' в точ-
ке h1 и, наоборот, минимума R' и максимума T' в точке h2 ). Эти условия бы-
ли найдены в результате сравнения профилей температуры и относитель-
ной влажности и их вторых производных с результатами наземных наблю-
дений за облаками [130, 192].

Чтобы получить непрерывные вторые производные по всему верти-
кальному профилю, используется аппроксимация наблюдаемых значений 
температуры и влажности кубическими сплайнами с нулевыми граничными 
условиями для вторых производных [34, 35, 36, 108, 156, 241]. 

За количество облачности для каждого яруса (нижнего, среднего, верх-
него) принимается максимальное количество облачности слоев, лежащих 
внутри соответствующих высот (0 – 2, 2 – 6 и 6 – 10 км). Количество облачно-
сти правильно предсказывается в 70 – 80 % случаев [192]. И причиной мень-
шей успешности в определении количества облачности по наблюдаемым 
значениям влажности являются ошибки в наблюдаемых абсолютных значе-
ниях влажности из-за общей проблемы больших значений постоянной вре-
мени для датчиков влажности при низких температурах. 

При сравнении с данными наземных наблюдений за облачностью по 
станциям, расположенным в разных климатических зонах, этот метод пока-
зал высокую степень соответствия (до 90 – 95 %) по детектированию нали-
чия облачности для всех ярусов облачности [192]. 

Оценка погрешности определения границ облачных слоев 
с учетом инерционности приборов

По сравнению с другими методами определения границ облачности по 
профилям температуры и влажности [7, 47, 50, 51, 52, 55, 219, 339, 414, 416] 
СЕ-метод более универсален, т. к. он позволяет в явном виде учесть инер-
ционность датчиков и, следовательно, работает почти с одинаковой точно-
стью для датчиков с разной инерционностью [240, 322], что крайне важно 
при анализе данных КАРДС. 

Вследствие инерционности показания измерительного прибора сле-
дуют за измеряемой величиной с некоторым запаздыванием. Величина за-
паздывания зависит от конструкции прибора и типа исследуемого процес-
са. Многие метеорологические приборы могут рассматриваться (по край-
ней мере, приближенно) как линейные приборы [30, 57, 114], т. е. такие при-
боры, показания которых связаны с измеряемой величиной линейными 
уравнениями, например линейными дифференциальными уравнениями с 
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постоянными коэффициентами. В частности, реакцию датчиков температу-
ры и влажности можно описать уравнением:

 
( ) ( ) ( )

,
( )

o t of t f t f t
t t

 



 (2.2)

где ft(t) и fo(t) – истинное и наблюдаемое значения физической величины  f ; 
τ(t) – постоянная времени прибора [30, 57, 114], которая является функци-
ей влажности, температуры и давления и зависит от конструкции  датчика 
[10, 57, 114, 268]. Время t может быть легко заменено высотой h (например 
h(t) = ν · t), поскольку зонд поднимается с почти постоянной скоростью ν [57, 
298, 322]. 

Примем уравнение (2.2) за модель поведения датчиков температуры 
и влажности. Тогда из (2.2 ) следует, что 

 ( ) ( ) ( ) ( ) .t o of t f t t f t     (2.3)

Вследствие сравнительно медленного изменения τ(t) вдоль верти-
кального профиля зондирования [57, 322] будем предполагать для просто-
ты, что τ(t) является константой на каждом рассматриваемом ограничен-
ном участке профиля. 

Тогда из (2.3) прямым дифференцированием получаем 

 ( ) ( ) ( ) ,t o of t f t f t      

откуда, воспользовавшись выражением для of   из (2.2), легко получить
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     (2.4)

При больших значениях τ второй член в правой части (2.4) являет-
ся малой величиной, по сравнению с первым членом. Кроме того, разница 
между истинным и наблюдаемым значениями обычно не бывает слишком 
большой. Следовательно, ускорение (вторая производная наблюдаемого 
значения величины f  ) показаний датчика в значительной степени пропор-
ционально градиенту (первой производной) истинного значения величины f .

Основным источником ошибок измерений влажности является боль-
шая постоянная времени для многих типов датчиков влажности. (В мень-
шей степени это верно и для измерений температуры.) Например, постоян-
ная времени емкостного тонкопленочного датчика влажности меняется от 
0,3 с при 20 °C до 20 с при -30 °C; для других датчиков она заключается в 
пределах от 6 до 30 с при 20 °C и с понижением температуры до -30 °C мо-
жет увеличиваться до 30 – 800 с [57, 322]. Для датчиков температуры посто-
янная времени обычно не превышает 5 с на уровне 1000 гПа и 13,5 с – на 
уровне 100 гПа [57]. Поэтому ошибки измерения влажности в свободной ат-
мосфере имеют заметную положительную корреляцию в соседних точках 
вертикального профиля. Такие ошибки могут рассматриваться как систе-
матические вдоль каждого вертикального профиля, и в значительной сте-
пени взаимно уничтожаются при вычислении градиента, если использовать 
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ближайшие наблюдаемые значения. Действительно, из (2.2) следует оцен-
ка разности между наблюдаемым и истинным значениями:

 ( ) ( ) ( ) .o t of t f t f t       (2.5)
Отсюда видно, что в типичных условиях, когда измеренное значение 

изменяется на некотором участке вертикального профиля с постоянным 
градиентом ( )of t , разность ε прямо пропорциональна постоянной време-
ни и этому градиенту 
 ( ) .of t     (2.6)

При больших значениях константы τ это и является основной причи-
ной большинства ошибок измерений влажности. 

В то же время из (2.2) следует, что модуль разности первых производ-
ных E имеет вид
 ( ) ( ) ( ) .o t of t f t f t        (2.7)

Опять же для наиболее распространенной ситуации, когда наблюда-
емая величина fo изменяется на текущем интервале с постоянным градиен-
том, это означает, что вторая производная близка к нулю, а, следователь-
но, и величина E будет близка к нулю. Из этого следует, что для большин-
ства случаев первая производная наблюдаемых величин вдоль вертикаль-
ного профиля (по крайней мере, для простых, кусочно-линейных, профилей) 
близка по значению к первой производной истинных значений величины f . 

Таким образом, при условии, что наблюдаемая величина изменяется 
на некотором интервале с постоянным градиентом, абсолютная величина 
ошибки наблюдаемой величины прямо пропорциональна этому градиенту с 
коэффициентом, равным постоянной времени. В то же время ошибка опре-
деления первой производной наблюдаемой величины вдоль профиля (по 
сравнению с истинным градиентом) практически равна нулю. 

Сравнение границ облачности, восстановленных и истинных

Поскольку критерий облачности (2.1) определен в терминах производ-
ных наблюдаемых величин, то важно знать ошибки определения границ об-
лачности. Действительно, пусть t0 – момент времени в процессе подъема 
радиозонда, в котором 0( ) 0of t  . Тогда из (2.2) следует

 ( ) ( ) ( ) ,t o of t f t f t      (2.8)

и для момента t0 справедливо

 0 0 0 0( ) ( ) ( ) ( ) .t o o of t f t f t f t        (2.9)

Это означает, что в момент t0 первые производные истинных и наблю-
даемых значений близки по величине. 

Предположим, что на некотором интервале времени (или интерва-
ле высоты) наблюдаемые значения могут быть аппроксимированы кубиче-
ским полиномом: 
 2 3( ) .

2 6o
c df t a b t t t        (2.10)
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Из (2.2) следует, что истинные значения также могут быть аппроксими-
рованы кубическим полиномом с коэффициентами a1 , b1 , c1 , d1 :

 2 3
1 1 1 1( ) ,tf t a b t c t d t        (2.11)

где 1 1 1 1, , ,
2 6

c d da a b b b c c d   
          . 

Если t0 – момент времени, когда 0( ) 0of t  , то из (2.10) следует, 

что  0
ct
d

  . Для истинных же значений ft(t) момент времени t1 такой, что 

1( ) 0tf t   находится из (2.11):

 1 10 .cc d t d t
d

           (2.12) 

Следовательно, расстояние между высотными уровнями, где обра-
щаются в ноль вторые производные для наблюдаемого и истинного про-
филей, соответственно, равно постоянной времени τ , умноженной на ско-
рость ν подъема радиозонда (t0 – t1) · ν = τ · ν. Кроме того, это означает, что 
если такой уровень существует для наблюдаемой функции f0(t), то анало-
гичный уровень существует и для истинной функции ft(t) и наоборот. Други-
ми словами, существует взаимно-однозначное соответствие между уровня-
ми экстремумов первых производных истинных и наблюдаемых профилей. 

Преимуществом СЕ-метода при детектировании облачных слоев явля-
ется то, что он дает достаточно общий и универсальный подход для детек-
тирования облачности и будет работать почти с одинаковой точностью для 
многих датчиков [240, 322] и практически независимо от степени инерцион-
ности датчика при определении нижней и верхней границ  облачности, что яв-
ляется необходимым условием для работы с глобальным массивом КАРДС.

Ошибки, связанные с округлением данных зондирования

В последнее время для исследования атмосферы используются новые 
детальные данные зондирования свободной атмосферы с помощью систе-
мы GPS, включающие несколько сотен и даже тысяч уровней с расстояни-
ем между уровнями 1 – 2 м [208]. Однако при анализе этих данных, предпо-
лагающем расчет производных вдоль профиля (в частности для определе-
ния облачности по СЕ-методу), необходимо учитывать их специфику, связан-
ную с округлением передаваемых по каналам связи значений измеренных 
параметров. Аэрологическая телеграмма содержит значения температуры, 
округленные до 0,1 °C, и значения относительной влажности, округленные 
до 0,1 %, в соответствии с кодом КН-04 [57, 90]. Поэтому верхняя оценка 
ошибки вычисления градиента с использованием двух ближайших наблюда-
емых значений температуры с разрешением Δh определяется выражением :

 
0,1 .T

h
 


 (2.13)
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Следовательно, если Δ h = 1 м (профили GPS), то ошибка определе-
ния градиента температуры, обусловленная округлением, составляет око-
ло 0,1 °C/м. Эта ошибка в 15 раз превышает значение среднего градиента 
температуры в тропосфере, равного 0,65 °C/100 м (или 0,0065 °C/м) [8]. Яс-
но, что такая погрешность определения градиента неприемлема для боль-
шинства задач, использующих значения градиентов аэрологических вели-
чин. В то же время, если разрешение профиля Δ h около 100 м, то ошиб-
ка градиента вследствие округления будет около 0,001 °C/м, что составля-
ет около 15 % от среднего градиента, а это приемлемо для многих задач.

Для детального профиля (как GPS (Глобальная система позицио-
нирования) зондирование) параметры атмосферы должны передаваться 
с точностью, по крайней мере, в 100 раз лучше, чем в текущей практике 
(до 0,001 °С – для температуры и 0,001 % – для относительной влажности 
и т. д.). Даже если это не добавит действительной точности для передава-
емых абсолютных значений (вследствие ошибок наблюдения), то это даст 
возможность получить намного более точный профиль градиентов (вслед-
ствие высокой корреляции ошибок наблюдения, которые взаимно уничто-
жаются при вычислении градиентов).

Другим способом решения этой проблемы является использование 
сглаживающих методов, например сглаживающих сплайнов [156], которые 
позволяют искусственно улучшить точность представления детального про-
филя зондирования. Однако недостатком этого метода являются, во-первых, 
его относительная сложность и, во-вторых, наличие для каждого исследова-
теля большой степени произвола в определении параметров сглаживания. 

Таким образом, при расчете вертикальных производных по данным зон-
дирования с разрешением Δ h, меньшим 100 м, необходимо использовать ме-
тоды, позволяющие избежать больших вычислительных ошибок (например, 
увеличение расстояния между точками профиля, сглаживание профиля). 

Выводы

Для датчиков 1-го порядка ускорение (вторая производная наблюда-
емого значения) в показаниях прибора в значительной степени пропорцио-
нально градиенту истинного значения.

При условии, что истинная величина изменяется на некотором интер-
вале с постоянным градиентом, абсолютная величина ошибки наблюдае-
мой величины прямо пропорциональна этому градиенту с постоянной вре-
мени как сомножителем, а ошибка первой производной вдоль наблюдаемо-
го профиля, по сравнению с истинным профилем, близка к нулю. 

Существует взаимно-однозначное соответствие между точками экс-
тремумов первых производных для истинных и наблюдаемых профилей, 
точно смещенных на постоянную времени.

Для детального профиля (как GPS-зондирование) параметры атмос-
феры должны передаваться с точностью до 0,001 °С для температуры и 
0,001 % – для относительной влажности. Это позволит получить намного 
более точные профили градиентов простейшими стандартными методами. 
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2.2. Реализация СЕ-метода 

Данный раздел посвящен описанию практической реализации 
 СЕ-метода восстановления границ и количества облачности по профилям 
температуры и влажности. 

Анализ корректности определения яруса, количества облаков, точно-
сти его определения был проведен для нижней, средней и верхней облач-
ности, а также для отдельных ее форм (St, Sc, Cu, As, Ac, Ci, Cc, Cs), для 
плотных и тонких облачных слоев. Ниже предполагается [324], что для тон-
кого облачного слоя, определенного по визуальным наблюдениям, отноше-
ние прозрачной части к общему количеству облачности превышает 1/2. Ис-
следование тонких облачных слоев представляет особый интерес, так как 
спутниковые наблюдения часто не могут их детектировать, и это является 
одной из причин различий в климатологиях облачности, полученных по спут-
никовым и наземным наблюдениям [74, 121, 177, 362, 398].

В настоящее время большое внимание уделяется исследованию 
свойств тонкой/ оптически тонкой облачности/ тонких облачных слоев с при-
сутствием капель в смешанных облаках [157, 216, 217, 299, 348, 398, 418, 
440], так как в моделях циркуляции атмосферы корректное описание ее ха-
рактеристик влияет на вычисление энергетического баланса Земли [398]. 

Напомним, что оптическая толщина облака τ в вертикальном направ-
лении связана с показателем ослабления света ε и толщиной облака H со-
отношением [73]

  
0

.
H

z dz H     

В таких облаках слоистых форм, как St, Sc, оптическая толщина пер-
воначально (до H ≈ 0,3 км) растет пропорционально H 2, затем рост замед-
ляется. При мощности H = 0,5 км, например τ ≈ 20 [73]. В облаках Ns, As, 
Ac такую оптическую толщину имеют примерно вдвое более мощные обла-
ка, т. е. облака с H = 1 км. Для облаков верхнего яруса толщиной около 1 км 
τ не превосходит нескольких единиц [73].

Проблема «облачность при ясном небе» [402] – это проблема де-
тектирования облачных слоев или дымки при самолетном зондировании 
 атмосферы и влажных слоев при восстановлении облачности по радио-
зондовым данным, в то время как наземные или спутниковые наблюдения 
 детектируют чистый небосвод. Например, в [93] отмечается, что иногда пе-
ристые облака или высотные дымки, вертикальная мощность которых ме-
нее 500 м, с земли совершенно не фиксируются и видимого помутнения не 
 обусловливают. Высотные туманные дымки представляют собой или ста-
дию, предшествующую образованию облаков или являющуюся послед-
ней стадией их существования [93]. С другой стороны, существует пробле-
ма пропуска тонких облачных слоев при восстановлении их по профилям 
температуры и влажности вследствие постоянной времени датчиков влаж-
ности [7, 50, 414]. Маленький размер облачных частиц или их небольшая 
концентрация [74, 398], или небольшая геометрическая толщина облач-
ных слоев, а также трудности детектирования тонких облачных слоев из-за 
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плохой видимости вследствие приземных туманов [98] или в ночное вре-
мя из-за  недостаточной их освещенности ночью [253] являются причинами 
для этих различий. Наиболее часто именно тонкие облачные слои создают 
такого  рода проблемы, что создает определенные трудности в климатоло-
гии облачности [207, 253]. Наземные наблюдения показывают, что повторя-
емость одного – четырех тонких облачных слоев составляет значительную 
часть от всех наблюдений (табл. 2.3). Кроме того, поскольку на формирова-
ние облачности оказывают влияние многие факторы, то даже при высокой 
относительной влажности возможно ее отсутствие [415]. Поэтому отдельно 
были рассмотрены случаи с тонкими облачными слоями и чистым небосво-
дом. При анализе результатов средней и верхней облачности полезно пом-
нить о сносе радиозонда при подъеме [313].

Характеристика данных

Экспериментальная проверка правильности работы разработанно-
го метода проводилась путем сравнения восстановленных границ и ко-
личества облачности на базе радиозондовых данных для группы станций 
(мыс. Барроу (Point Barrow), Спокан (Spokane), Олбани (Albany), Медфорд 
(Medford), Или (Ele), м. Хаттерас (Cape Hatteras), Амарилло (Amarillo), Миду-
ей (Midway), Браунсвилл (Brownsville), Хило (Hilo), Мак-Мердо (Mc Murdo)), 
расположенных в различных широтных зонах, с наземными наблюдениями 
за облачностью за период 1975 – 1980 гг. в совпадающие сроки или ближай-
шие по времени наблюдений (см. табл. 2.2). Для трех станций (м. Барроу, 
Или и Хило) сроки зондирования атмосферы на три или четыре часа отли-
чаются от сроков метеорологических наблюдений за облаками.

Предсказанные границы и количество облачности сравнивались с назем-
ными наблюдениями за облачностью. Значения нижней границы и типа облач-
ности были проконтролированы на соответствие на допустимые значения [324]. 
Значения нижней границы были также проконтролированы на  соответствие 
 системе классификации облаков [126, 202]. Для анализа были выбраны толь-
ко те случаи, когда наблюдатель детектировал только один облачный слой 
(см. табл. 2.3.). В табл. 2.4. приведена повторяемость наблюдений для различ-
ных состояний небосвода: c одним – четырьмя видимыми облачными слоями, с 
облачным и чистым небосводом, наблюдений с количеством облаков 0 – 10 %. 
Вероятность наблюдения одного облачного слоя достаточно высокая для боль-
шинства станций и составляет от 33,4 % для Или до 49,3 % – для м. Барроу. 
Исключением является станция Хило, расположенная в тропической зоне, для 
которой наиболее характерны два видимых облачных слоя. 

Формирование облачности – это процесс визуализации изменений, 
происходящих в атмосфере. Формы облачности можно рассматривать как 
индикаторы различных динамических процессов в атмосфере. Они могут 
быть связаны с различными формами циркуляции атмосферы [11, 18, 25, 
73]. Например, конвективная облачность формируется главным образом 
вследствие атмосферной конвекции, в то время как присутствие слоистых 
форм облаков определяет ее относительно стабильная стратификация [76, 
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139, 175]. Некоторые особенности распределения отдельных форм облач-
ности характерны для различных широтных и климатических зон и пред-
ставлены в табл. 2.5 – 2.8. для случаев с одним видимым облачным слоем. 

Та бл и ц а  2.2
Характеристики станций, сроки наблюдений использованных 

для апробации СЕ-метода восстановления параметров облачности 
по профилям температуры и влажности

Станция Широта Долгота
Высота над 
уровнем 
моря, м

Индекс станции Срок наблюдений 
GMT

Аэролог. Метеор. Аэролог. Метеор.
м. Барроу 71,3° с.ш. 156.8° з.д. 8 700261 27502 0; 12 20; 8
Спокан 47,4° с.ш. 117,3° з.д. 720 727850 24157 0; 12 0; 12
Олбани 42,4° с.ш. 73,8° з.д. 86 725180 14735 0; 12 0; 12
Медфорд 42,2° с.ш. 122,5° з.д. 401 725970 24225 0; 12 0; 12
Или 39,3° с.ш. 114,9° з.д. 1908 724861 23154 0; 12 21; 9
м. Хаттерас 35,3° с.ш. 75,5° з.д. 4 72304 93729 0; 12 0; 12
Амарилло 35,2° с.ш. 101,7° з.д. 1095 72362 23047 0; 12 0; 12
Мидуей 28,2° с.ш. 177,4° з.д. 3 910661 22701 0; 12 0; 12
Браунсвилл 25,9° с.ш. 97,4° з.д. 7 722500 12919 0; 12 0; 12
Хило 19,7° с.ш. 155,1° з.д. 11 912851 21504 0; 12 21; 9
Мак-Мердо 77,9° ю.ш. 166,7°в.д. 24 896641 87601 0; 12 0; 12

Та бл и ц а  2.3
Повторяемость и число наблюдений с одним тонким облачным 

слоем (PN1 , N1), 1 – 4 тонкими облачными слоями (PN2 , N2), 
одним толстым облачным слоем (PN3 , N3), 1 – 4 толстыми облачными 
слоями (PN4 , N4), 1 – 4 любыми облачными слоями (PN5 , N5 = N2 + N4)

Станция PN1 (%) 
N1

PN2 (%) 
N2

PN3 (%) 
N3

PN4 (%) 
N4

PN5(%) 
N5

м. Барроу % 
N

17,9
440

25,8
632

47,8
1172

74,2
1822

100
2454

Спокан % 
N

22,4
574

37,6
963

19,9
509

62,4
1597

100
2560

Олбани % 
N

22,6
675

31,4
939

29,3
877

68,6
2050

100
2989

Медфорд % 
N

23,4
490

30,5
639

34,1
714

69,5
1457

100
2096

Или % 
N

36,6
859

48,1
1130

19,0
445

51,9
1217

100
2347

м. Хаттерас % 
N

32,4
967

42,1
1258

27,5
821

57,9
1729

100
2987

Амарилло % 
N

37,4
908

51,1
1240

24,9
604

48,9
1185

100
2425

Мидуей % 
N

33,7
543

60,3
972

15,5
250

39,7
640

100
1612

Браунсвилл % 
N

26,0
747

40,3
1158

31,5
906

59,7
1719

100
2876

Хило % 
N

6,2
226

19,7
718

0,2
6

80,3
2922

100
3640

Мак-Мердо % 
N

29,4
102

32 ,0
111

51,9
180

68,0
236

100
347

В сумме % 
N

24,8
6531

37,1
9760

24,6
6484

62,9
16 574

100
26 333
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Та бл и ц а  2.4
Повторяемость (%) и число наблюдений (N) с различным числом 

видимых облачных слоев и различных состояний небосвода: облачного, 
с количеством облаков менее 10 % и безоблачного небосвода

Станция 1 слой 2 слоя 3 слоя 4 слоя Облачно < 10 % Безоблачно N

м. Барроу % 
N

49,3 
1612

20,0 
656

5,3 
174

0,4 
12

75,0 
2454

4,0 
158

20,0 
660

100 
3272

Спокан % 
N

33,2 
1083

33,1 
1081

11,9 
387

0,3 
9

78,5 
2560

5,5 
180

16,0 
523

100 
3263

Олбани % 
N

43,0 
1552

31,4 
1136

7,8 
281

0,6 
20

82,7 
2989

5,3 
190

12,0 
434

100 
3613

Медфорд % 
N

36,2 
1204

21,1 
703

5,4 
178

0,3 
11

63,0 
2096

10,8 
359

26,2 
871

100 
3326

Или % 
N

33,4 
1304

21,5 
838

5,1 
200

0,1 
5

60,2 
2347

7,0 
291

32,0 
1263

100 
3901

м. Хаттерас % 
N

44,3 
1788

24,7 
995

4,9 
199

0,1 
5

74,0 
2987

3,4 
136

22,6 
913

100 
4036

Амарилло % 
N

38,9 
1512

20,3 
791

3,1 
121

0,0 
1

62,4 
2425

9,8 
379

27,8 
1083

100 
3887

Мидуей % 
N

45,3 
793

38,8 
678

7,7 
135

0,3 
6

92,2 
1612

0,0 
2

7,0 
135

100 
1749

Браунсвилл % 
N

43,6 
1652

27,0 
1021

5,2 
198

0,1 
5

76,0 
2876

10,1 
384

13,9 
525

100 
3785

Хило % 
N

6,1 
232

59,3 
2251

26,3 
999

4,2 
158

95,9 
3640

3,0 
139

0,0 
15

100 
3794

Мак-Мердо % 
N

36,0 
280

7,5 
58

1,2 
9 

0,0 
0

44,7 
347

0,0 
1

55,3 
430

100 
778

В сумме % 
N

36,8 
13 012

28,8 
10 208

8,1 
2881

0,7 
232

74,4 
26 333

6,2 
2219

19,4 
6852

100 
35 404

Та бл и ц а  2.5
Число наблюдений различных форм облачности по данным наземных 

наблюдений, для случаев с одним видимым облачным слоем. 
Использованы стандартные обозначения форм облачности: 

Cu – кучевые, St – слоистые, Sc – слоисто-кучевые, Cb – кучево-
дождевые, Ns – слоисто-дождевые, As – высокослоистые, 

Ac – высококучевые, Ci – перистые, Cs – перисто-слоистые, 
Cc – перисто-кучевые, N – число наблюдений

Станция Cu St Sc Cb Ns As Ac Ci Cs Cc N
м. Барроу 35 938 295 0 0 57 98 78 111 0 1612
Спокан 62 223 116 5 3 27 262 301 84 0 1083
Олбани 20 210 748 2 0 17 119 147 281 8 1552
Медфорд 103 93 408 14 5 47 178 234 122 0 1204
Или 383 15 236 38 0 14 96 311 209 2 1304
м. Хаттерас 308 124 295 19 0 28 225 504 285 0 1788
Амарилло 97 241 196 48 0 12 175 512 230 1 1512
Мидуей 625 16 100 6 2 0 12 25 6 1 793
Браунсвилл 254 213 610 22 2 15 142 293 98 3 1652
Хило 218 - 13 - - - 1 - - - 232
Мак-Мердо 2 85 52 0 27 29 76 6 3 0 280
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Анализ табл. 2.5 показывает, что такие облака, как кучево-дождевые, 
слоисто-дождевые, высокослоистые и перисто-кучевые, крайне редко 
 наблюдаются как один видимый облачный слой. Плотные облака наиболее 
характерны для нижнего яруса, а тонкие слои – для верхней облачности. 
 Облачность среднего яруса наблюдается как один тонкий видимый слой 
только при наличии высококучевых облаков, при этом практически все они 
содержат плотную часть. Среди форм нижней облачности наибольшая по-
вторяемость слоистых и слоисто-кучевых облаков характерна для средних и 
высоких широт. Значительное преобладание кучевой облачности характер-
но только для станций Или, Мидуей и Хило, причем, если для Хило харак-
терны только тонкие слои кучевой облачности с ненулевой плотной частью 
(табл. 2.5, 2.7, 2.8), то для Или – около одной трети, а для Мидуей – около 
одной четвертой составляют плотные кучевые облака. 

Та бл и ц а  2.6
Такая же, как табл. 2.5, но для наблюдений с одним плотным видимым 

облачным слоем
Станция Cu St Sc Cb Ns As Ac Ci Cs Cc N

м. Барроу 32 823 233 0 0 25 45 1 13 0 1172
Спокан 17 216 94 4 3 26 116 12 21 0 509
Олбани 8 207 538 2 0 16 54 2 47 3 877
Медфорд 47 91 341 11 5 44 118 12 45 0 714
Или 148 14 142 31 0 13 31 13 52 1 445
м. Хаттерас 134 120 229 12 0 28 170 31 97 0 821
Амарилло 2 221 157 16 0 12 105 13 78 0 604
Мидуей 155 13 70 5 2 0 2 2 0 1 250
Браунсвилл 31 205 437 8 2 15 112 34 61 1 906
Мак-Мердо 0 78 36 0 20 18 27 1 0 0 180

Та бл и ц а  2.7
Такая же, как табл. 2.5, но для наблюдений с одним тонким видимым 

облачным слоем
Станция Cu St Sc Cb Ns As Ac Ci Cs Cc N

м. Барроу 3 115 62 0 0 32 53 77 98 0 440
Спокан 45 7 22 1 0 1 146 289 63 0 574
Олбани 12 3 210 0 0 1 65 145 234 5 675
Медфорд 56 2 67 3 0 3 60 222 77 0 490
Или 235 1 94 7 0 1 65 298 157 1 859
м. Хаттерас 174 4 66 7 0 0 55 473 188 0 967
Амарилло 95 20 39 32 0 0 66 499 152 1 908
Мидуей 470 3 30 1 0 0 10 23 6 0 543
Браунсвилл 223 8 173 14 0 0 30 259 37 2 746
Хило 215 10 1 226
Мак-Мердо 2 7 16 0 7 11 49 5 3 0 100
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Анализ табл. 2.7 и 2.8 показывает, что для перистых облаков значи-
тельную часть составляют полностью прозрачные слои, что предоставляет 
возможность оценить зависимость результатов восстановления облачности 
от наличия плотной части.

Та бл и ц а  2.8
Такая же, как табл. 2.5, но для наблюдений с одним тонким видимым 

облачным слоем с ненулевой плотной частью
Станция Cu St Sc Cb Ns As Ac Ci Cs Cc N

м. Барроу 3 92 58 0 0 23 52 51 58 0 337
Спокан 45 7 22 1 0 1 146 196 57 0 475
Олбани 12 3 210 0 0 1 65 101 215 5 612
Медфорд 56 2 67 3 0 3 60 124 64 0 379
Или 235 1 94 7 0 1 62 191 123 1 714
м. Хаттерас 174 4 66 7 0 0 55 364 183 0 853
Амарилло 95 20 38 32 0 0 69 309 140 1 704
Мидуей 468 3 30 1 0 0 9 19 4 0 534
Браунсвилл 223 8 173 14 0 0 30 214 28 2 692
Хило 215 10 1 226
Мак-Мердо 2 7 16 0 7 11 48 4 1 0 96

Примеры использования СЕ-метода (по [192])

В этой части представлены примеры применения техники восстанов-
ления облачности для нескольких радиозондовых наблюдений. В табл. 2.5 
показано число наблюдений различных типов облачности при наблюдениях, 
когда с поверхности детектируется только один слой облачности. Слоисто-
кучевые и слоистые облака являются наиболее часто наблюдаемыми ти-
пами облачности. Было установлено, что для слоисто-кучевых и слоистых 
облаков значения T'' (z) и R'' (z) могут сильно различаться, но их знаки в об-
лачных слоях согласуются с (2.1). Ниже приведены примеры для нижней, 
средней и верхней облачности, а также для безоблачного небосвода [192]. 

Нижняя и средняя облачность

На рис. 2.2 и 2.3 есть слои, для которых выполняется условие T''(z) ≥ 0 
и R''(z) ≥ 0 и предсказанное количество облачности для них не более 20 %. 
Эти слои не обсуждаются в тексте.

Рис. 2.2 и 2.3 показывают распределение температуры, относитель-
ной влажности, дефицита точки росы и их вторых производных по высоте. 
Эти два рисунка показывают случаи многослойной облачности: наблюдает-
ся нижняя и средняя облачность.

Рис. 2.2 показывает аппроксимацию для зондирования в Медфор-
де 00 GMT 21 марта 1975 года. Предсказан слой нижней облачности (800, 
1400 м) с количеством облачности 20 – 60 %. Минимальное значение де-
фицита точки росы в этом слое 2,4 °С при температуре -5,5 °С. Также 
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предсказан слой средней облачности (2200, 3000 м) с количеством облач-
ности 80 – 100 %. Минимальное значение дефицита точки росы в этом слое 
0 °С при температуре -13,6 °С. По наземным данным наблюдался слой 
слоисто-кучевых облаков с нижней границей 975 м и количеством облачно-
сти 30 % с разорванными облаками. Также наблюдался слой высококуче-
вых облаков с нижней границей 3048 м и количеством облачности 50 %. На-
блюдавшееся общее количество облачности равно 80 %. 

Рис. 2.2. Распределение температуры (1), дефицита точки росы (2) 
и относительной влажности (3) и их вторых производных. Зондирование 
в 00 GMT 21 марта 1975 года на станции Медфорд. Предсказано четыре 
облачных слоя: слой нижней облачности (800, 1400 м) с количеством 
облачности 20 – 60 %, два слоя средней облачности (2200, 3000 м) 

с количеством 80 – 100 % и слой облачности (4300, 4500 м) 
с количеством 0 – 20 %. Рисунок приведен из [192] 
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Пример, показанный на рис. 2.2, показывает, что метод предсказывает 
правильно нижнюю границу и количество нижней облачности. Также пред-
сказан слой средней облачности.

Рис. 2.3 показывает распределение температуры, относитель-
ной влажности, дефицита точки росы и их вторых производных по высо-
те для Спокана в 00 GMT 10 марта 1975 года. Наблюдалась многослой-
ная облачность с тремя видимыми слоями слоистых, слоисто-кучевых и 

Рис. 2.3. Распределение температуры, дефицита точки росы 
и относительной влажности и их вторых производных. Зондирование 

в 00 GMT 10 марта 1975 года в Спокане. Предсказано шесть облачных слоев 
с количеством облачности 80 – 100 % с границами 600 и 900, 

1400 и 1600, 2200 и 2300, 3200 и 3400, 3900 и 4000, 4900 и 5200 м. 
Так же был предсказан облачный слой с количеством облачности 0 – 20 %. 

Рис. приведен из [192]
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высококучевых облаков. Предсказано два слоя нижней облачности 600 – 900 
и 1400 – 1600 м; четыре слоя средней облачности – 2200 – 2300, 3200 – 3400, 
3900 – 4000, 4900 – 5200 м с количеством 80 – 100 % для всех этих слоев. 
По наземным данным наблюдались слой слоистых облаков с нижней гра-
ницей 610 м и количеством облачности 20 %, слой слоисто-кучевых обла-
ков с нижней границей 1373 м и количеством облачности 70 %,  состоянием 
 неба –  разорванные облака (60 – 90 %), и слой высокослоистых облаков с 
нижней границей 2591 и количеством облачности 20 % поверхности небо-
свода и состоянием неба – сплошное покрытие. 

Верхняя облачность 

На рис. 2.4 показаны распределения температуры, относительной 
влажности, дефицита точки росы и их вторых производных для зондиро-
вания в 00 GMT 12 февраля 1975 года на м. Хаттерас при наблюдении Cs.

Предсказание для м. Хаттерас: несколько слоев нижней и верхней 
облачности 1100 – 1300, 1900 – 2200, 2700 – 3200, 3650 – 3700, 4300 – 4600, 
5400 – 6100 м с количеством облачности 0 – 20 % и слой верхней  облачности 
7300 – 7700 м с количеством облачности 80 – 100 %. Минимальное значе-
ние дефицита точки росы 1,38 °С при -32 °С. По наземным данным наблю-
дался слой Cs с нижней границей 7620 м и количеством облачности 100 %.

Безоблачный небосвод 

На рис. 2.5 показаны распределения температуры, относительной 
влажности, дефицита точки росы и их вторых производных для зондирова-
ния в 12 GMT 3 января 1975 года в Амарилло при наблюдении безоблач-
ного небосвода. Зондирование содержит несколько слоев, для которых вы-
полняется условие T''(z) ≥ 0 и R''(z) ≥ 0: 500 – 800, 950 – 1000, 1450 – 1500, 
2100 – 2300, 4400 – 4700, 5500 – 5600 м. Предсказанное количество облачно-
сти для них не более 20 %. По наземным данным наблюдалось чистое не-
бо. Постоянное значения относительной влажности 19 % выше 3200 м от-
мечено вследствие практики США приписывать это значение, если влаж-
ность ниже 20 % [238, 240].

2.3. Апробация СЕ-метода для облачного состояния небосвода 

Время, в течение которого формируется облачность, колеблется от не-
скольких часов до десятков часов. Процесс трансформации и рассеивания 
облачности занимает (по порядку величины) столько же времени, сколько 
и процесс формирования облачности [77]. 

Нижняя граница слоистых облаков имеет сложную структуру, что обу-
словлено особенностями ее формирования и поведения. На уровне конден-
сации водяного пара, где теоретически должна располагаться нижняя гра-
ница слоистых облаков, сконденсированной влаги еще недостаточно, что-
бы нижняя граница была достаточно отчетливой. Требуется еще некоторое 
увеличение концентрации капель и их укрупнение. Для этого нужно, чтобы 
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температура воздуха стала несколько ниже температуры конденсации. На 
уровне температуры конденсации образуется дымка, постепенно уплотняю-
щаяся по мере понижения температуры. Так, под слоистыми облаками воз-
никает подоблачная дымка, начинающаяся с легкого помутнения атмосфе-
ры и постепенно переходящая в облачный слой [13, 57]. 

Рис. 2.4. Распределение температуры, дефицита точки росы 
и относительной влажности и их вторых производных. Зондирование 
в 00 GMT 12 февраля 1975 г. на м. Хаттерас. Предсказано несколько 

облачных слоев с количеством облачности 0 – 20 % с границами 1100 и 1300, 
1900 и 2200, 2700 и 3200, 3650 и 3700, 4300 и 4600, 5400 и 6100 м 

и слой верхней облачности 7300 – 7700 м 
с количеством облачности 80 – 100 %. Рис. приведен из [192]
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По данным Шметтера, [139] нижняя граница облачности наблюдате-
лем всегда отмечается выше уровня конденсации, поскольку глаз начинает 
видеть облако (т. е. перестает видеть шар-зонд) лишь после того, как разме-
ры капель и их концентрация превзойдут некоторую определенную величи-
ну; различие высот при этом может составлять сотни метров. 

Если средний или верхний ярус облачности был предсказан правиль-
но, то допускалось существование нижележащих тонких влажных слоев (с 
предсказанным количеством облачности более 20 %), которые визуально 

Рис. 2.5. Распределение температуры, дефицита точки росы 
и относительной влажности и их вторых производных. Зондирование 
в 12 GMT 3 января 1975 г. в Амарилло. Предсказано несколько облачных 
слоев с количеством облачности 0 – 20 %. Рисунок приведен из [192]
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не детектировались и суммарная их толщина не превышала 600 м. Значение 
600 м было выбрано эмпирически в результате сравнения с наземными данными.

Случаи, в которых предсказанная нижняя граница облачности принад-
лежала следующему вышележащему ярусу (среднему, верхнему) и разни-
ца между предсказанным основанием и наблюденным была менее 500 м, 
рассматривались как корректно предсказанные. Такие ситуации могут иметь 
место вследствие того, что нижняя граница слоистых и слоисто-кучевых 
облаков, являясь разорванной, может очень быстро изменяться [57, 164]. 

Количество облачности считается предсказанным правильно, если на-
блюденное и предсказанное значения оба попадают в один из следующих 
интервалов (0 – 20, 20 – 60, 60 – 80, 80 – 100 %). 

Плотные облачные слои 

Результаты сравнения предсказанной облачности и наблюденной для 
случаев с одним плотным облачным слоем для всех ярусов в сумме и для 
нижнего, среднего и верхнего ярусов представлены в табл. 2.9 – 2.12. 

Табл. 2.9 – 2.12 показывают, что частота или вероятность (вероятность 
эмпирически оценивается относительной повторяемостью) корректного 
предсказания яруса облачности в основном не зависит от яруса (нижнего, 
среднего, верхнего) и местоположения станции. Среднее значение количе-
ства облачности для всех ярусов превышало 82 % от небосвода. 

Та бл и ц а  2.9
Статистики для наблюдений с одним видимым плотным слоем 

облачности. Pl – процент правильного определения уровня облачности 
по сравнению с наземными наблюдениями; Pc – процент правильного 

определения уровня и количества облачности. Разница d между 
наблюденным Ao значением количества облачности и предсказанным 
интервалом (Ap1, Ap2) определяется как d = Ao – Ap2, если Ap2 < Ao , 
и d = Ap1 – Ao , если Ao < Ap1. Pu1 и Pu2 – проценты правильного 

определения уровня и заниженного количества облачности: Ap2 < Ao 
и 0 < d ≤ 20 % (для Pu1) или d > 20 % (для Pu2). Po1 и Po2 – проценты 
правильного определения уровня и завышенного количества 

облачности: Ao ≤ Ap1 и 0 < d ≤ 20 % (для Po1) или d > 20 % (для Po2). 
Aa – среднее количество (% от небосвода); N – число наблюдений

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa N
м. Барроу 96,9 90,4 0,0 1,8 3,2 1,5 98 1172
Спокан 96,1 82,7 1.4 3,7 8,3 0,0 95 509
Олбани 97,1 79,7 0,6 6,1 10,5 0,1 94 877
Медфорд 96,6 80,0 1,1 6,4 9,2 0,0 94 714
Или 76,0 43,8 2,0 10,6 12,6 7,0 86 445
м. Хаттерас 93,7 74,3 0,4 9,4 9,6 0,0 94 821
Амарилло 94,5 79,6 0,3 8,1 6,5 0,0 95 604
Мидуей 92,8 46,8 3,2 12,4 26,0 4,4 82 250
Браунсвилл 96,1 80,0 0,7 6,4 8,9 0,0 94 906
Мак-Мердо 93,9 69,4 0,6 14,4 8,4 1,1 94 180
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Та бл и ц а  2.10
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений с одним видимым плотным 

слоем нижней облачности

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa N
м. Барроу 97,2 91,5 0 1,6 3,0 1,1 98 1088
Спокан 95,2 87,3 1,5 1,2 5,1 0,0 96 331
Олбани 97,0 84,2 0,5 2,8 9,4 0,1 95 755
Медфорд 96,9 80,6 1,4 4,1 10,8 0,0 93 490
Или 71,0 44,2 2,1 3,9 14,3 6,5 84 335
м. Хаттерас 94,7 78,2 0,6 5,9 10,1 0,0 94 495
Амарилло 94,4 87,4 0,3 3,0 3,8 0,0 97 396
Мидуей 93,8 47,4 3,3 12,3 26,3 4,5 82 243
Браунсвилл 97,5 84,3 0,4 4,9 7,8 0,0 95 681
Мак-Мердо 90,4 71,1 0,9 12,3 6,1 0,0 96 114

Та бл и ц а  2.11
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений с одним видимым плотным 

слоем средней облачности

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa N
м. Барроу 98,6 84,3 0,0 5,7 5,7 2,9 94 70
Спокан 99,3 81,4 0,7 2,8 14,4 0,0 91 145
Олбани 100 62,9 2,9 11,.4 22,8 0,0 90 70
Медфорд 95,8 87,4 0,0 3,0 5,4 0,0 96 167
Или 95,5 70,5 4,6 4,6 13,6 2,3 91 44
м. Хаттерас 93,4 79,3 0,0 4,5 9,6 0,0 95 198
Амарилло 93,2 73,5 0,9 1,7 17,1 0,0 89 117
Браунсвилл 88,4 71,3 2,4 2,4 12,4 0,0 90 129
Мак-Мердо 100 67,7 0,0 16,9 12,3 3,1 91 65

Та бл и ц а  2.12
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений с одним видимым плотным 

слоем верхней облачности

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa N
м. Барроу 71,4 35,7 0,0 0,0 14,3 21,4 89 14
Спокан 90,9 42,4 3,0 33,4 12,1 0,0 90 33
Олбани 96,2 36,5 1,9 48,1 9,6 0,0 89 52
Медфорд 96,5 52,6 1,8 35,1 7,0 0,0 93 57
Или 87,9 24,2 0,0 48,5 3,0 12,1 94 66
м. Хаттерас 89,8 51,6 0,0 30,5 7,8 0,0 94 128
Амарилло 96,7 53,8 0,0 38,5 4,4 0,0 93 91
Браунсвилл 96,9 61,5 1,0 21,8 12,5 0,0 86 96
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Частота правильного предсказания всех ярусов (табл. 2.9) изменяет-
ся от 97,1 % для Олбани до 92,8 % – для Мидуей. Исключением является 
станция Или, для которой вероятность правильного определения ярусов 
составляет 76 %. Вероятными причинами несколько худших результатов 
для Или служат высокая относительная повторяемость кучевой облачности 
(см. табл. 2.6), несовпадение сроков зондирования и наблюдений за обла-
ками (см. табл. 2.2) и расположение станции на достаточно большой высоте 
над уровнем моря (1908 м). Действительно, для Мидуей также характерна 
высокая относительная повторяемость кучевой облачности (см. табл. 2.6), 
однако при совпадении сроков результаты значительно лучше (92,8 %).

Частота правильного предсказания как яруса так и количества 
 облачности зависит от яруса. Без учета ярусов (табл. 2.9) она изменяется 
от 69,4 % для Мак-Мердо до 90,4 % – для м. Барроу. Исключением являются 
станции Или и Мидуей, для которых высока относительная повторяемость 
кучевой облачности (табл. 2.6). Для этих станций вероятность предсказа-
ния завышенного менее чем на 20 % небосвода количества  облачности (Po1) 
составляет 12,6 и 26 % соответственно, а заниженного более чем на 20 % 
небосвода (Pu2) составляет 10,4 и 12,4 % соответственно. Анализ табл. 2.9 
показывает, что при неправильном определении количества облаков име-
ется тенденция к его завышению менее чем на 20 % небосвода для всех 
широт, за исключением станции Мак-Мердо, расположенной в Ан тарк тике, 
и Амарилло. 

Зависимость от яруса частоты правильного предсказания как яруса 
так и количества облачности (см. табл. 2.10 – 2.12) выражается в ее пониже-
нии с возрастанием высоты облаков. В основном она наибольшая для ниж-
него яруса и минимальная для верхнего: для нижнего яруса  изменяется от 
91,5 % для м. Барроу до 44,2 % – для Или; для среднего яруса она изменя-
ется от 87,4 % для Медфорда до 62,9 % – для Олбани; для верхнего яруса 
она изменяется от 61,5 % для Броунсвилл до 24,2 % – для Олбани. Не очень 
хорошие результаты по восстановлению количества облачности для верх-
него яруса, по сравнению с нижним и средним ярусами, можно объяснить, 
в частности, низкой точностью датчиков влажности при низких температу-
рах, с одной стороны, и трудностью детектирования слоев верхней облач-
ности при наземных ночных наблюдениях – с другой [253]. Если для нижне-
го и среднего ярусов характерна тенденция к небольшому завышению ко-
личества облачности при некорректном его предсказании, то для верхнего 
яруса, наоборот, вероятность занижения более чем на 20 % небосвода со-
ставляет для Олбани 48,1 %. 

Тонкие облачные слои 

Под тонким облачным слоем подразумевается слой с прозрачной ча-
стью, составляющей более половины [324].

Табл. 2.3 и 2.13 показывают, что слои тонкой облачности наблюдаются 
довольно часто, однако из-за константы времени датчика влажности при низких 
температурах их достаточно трудно детектировать методами, основанными на 
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использовании абсолютных значений дефицита точки росы или относительной 
влажности, поэтому в этом разделе проанализирована возможность их детек-
тирования по радиозондовым данным предложенным методом. 

Та бл и ц а  2.13
Такая же, как табл. 2.9, но для всех наблюдений с одним тонким 

видимым слоем облачности, No – число наблюдений с одним видимым 
прозрачным облачным слоем

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa Nо N
м. Барроу 87,7 23,2 4,6 4,3 7,3 48,5 40 103 440
Спокан 93,4 27,0 9,9 14,6 5,9 35,9 39 99 574
Олбани 93,5 23,9 8,7 12,7 6,1 42,1 37 63 675
Медфорд 93,1 27,6 8,2 16,3 5,5 35,5 42 111 490
Или 74 ,3 23,2 8,5 13,4 3,2 26,0 40 145 859
м. Хаттерас 93,7 26,5 8,2 16,6 5,7 36,7 44 114 967
Амарилло 88,9 29,8 10,7 17,6 6,5 24,1 39 202 908
Мидуей 95,0 18,2 7,7 2,2 3,7 63,3 30 9 543
Браунсвилл 96,2 23,2 6,8 6,2 8,8 51,1 31 54 746
Хило 97,3 29,2 2,7 0,4 6,6 58,4 20 0 226
Мак-Мердо 90,0 24,0 1,0 2,0 7,0 56,0 29 4 100

Анализ табл. 2.13 показывает, что для тонких слоев вероятность пра-
вильного определения наличия облачности данного яруса Pl изменяется от 
74,3 % для Или до 97,3 % – для Хило. Для случаев с некорректно опреде-
ленным количеством облачности явно преобладает тенденция к его завы-
шению более чем на 20 % небосвода: Po2 составляет от 26 % для Или до 
63,3 % – для Мидуей, в то время как вероятность правильного его опре-
деления не превышает 29,8 % для всех станций. Среднее количество об-
лачности Aa составляло от 20 до 44 % небосвода, при этом для большин-
ства станций значительную часть составляли полностью прозрачные слои 
(см. Nо в табл. 2.13). 

Более детальный анализ для отдельных ярусов (табл. 2.14 – 2.16) по-
казал, что Pl составляет около 90 % для средней облачности для всех стан-
ций, а для нижнего и верхнего ярусов – для восьми станций. Для нижней об-
лачности исключение составили станции Или (46,9 %) и Амарилло (55,4 %), 
а для верхней – м. Барроу (74,9 %) и Мидуей (82,8 %). Среднее количество 
облачности Aa составляло от 20 до 41 % небосвода для нижней облачно-
сти, от 22 до 34 % – для средней и от 42 до 51 % – для верхней. Полностью 
прозрачные слои для нижней и средней облачности в небольшом количе-
стве были отмечены только для станции м. Барроу. 

Исследование точности определения количества облаков по радиозон-
довым данным показало, что для тонких облачных слоев нижнего и среднего 
ярусов (табл. 2.14 – 2.15) оно часто завышается более чем на 20 % небо-
свода: Po2 изменяется, соответственно, от 27,4 до 71,3 % и от 20 до 83,3 %. 
Процент правильного определения количества облачности Pc при этом не 
превышает 32 %. Этот факт можно объяснить тем, что часто наблюдатель 
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может заметить тонкий облачный слой только около горизонта, и поэтому 
часто занижает количество облачности, а в ночное время значительное вли-
яние оказывает освещенность местности [179, 253]. 

Для тонкой верхней облачности картина несколько иная (табл. 2.16). 
Среднее количество облачности Aa выше и составляет от 42 до 53 %. Веро-
ятность правильного определения количества облачности составляет око-
ло 30 %. Для случаев с некорректно предсказанным количеством облачно-
сти для большинства станций преобладает тенденция к его занижению: оно 
было занижено менее чем на 20 % от небосвода (Pu1) в 9,1 – 14,8 % случаев 
и более чем на 20 % (Pu2) в 6,9 – 26,4 % случаев. Для станций м. Барроу и 
Браунсвилл для верхнего яруса сохраняется тенденция к завышению более 
чем на 20 %, характерная для среднего и нижнего ярусов для всех станций. 

Та бл и ц а  2.14
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений с одним видимым тонким 
слоем нижней облачности, No – число наблюдений с одним видимым 

прозрачным облачным слоем нижней облачности
Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa Nо N

м. Барроу 95,0 20,0 1,1 2,8 9,4 61,7 41 27 180
Спокан 78,7 22,7 4,0 1,3 4,0 46,7 26 0 75
Олбани 89,8 9,3 2,2 0,4 4,9 72,9 25 0 225
Медфорд 85,2 18,8 1,6 0,8 2,3 61,7 29 0 128
Или 46,9 13,9 3,0 1,2 1,8 27,0 29 0 337
м. Хаттерас 94,4 15,1 2,4 0,4 5,2 71,3 24 0 251
Амарилло 55,4 18,8 3,2 0,0 5,9 27,4 23 1 186
Мидуей 95,8 18,1 7,1 1,0 3,4 66,3 28 0 504
Браунсвилл 96,2 20,4 3,3 0,0 7,7 64,8 24 0 418
Хило 97,8 29,3 2,7 0,4 6,7 58,7 20 0 225
Мак-Мердо 96,0 32,0 0,0 0,0 16,0 48,0 27 0 25

Та бл и ц а  2.15
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений с одним видимым тонким 
слоем средней облачности. No – число наблюдений с одним видимым 

прозрачным облачным слоем средней облачности
Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa Nо N

м. Барроу 98,8 17,6 2,4 2,4 7,1 69,4 34 10 85
Спокан 98,0 17,0 1,4 0,0 4 ,1 75,5 24 0 147
Олбани 97,0 9,1 3,0 0,0 1,5 83,3 22 0 66
Медфорд 96,8 14,3 3,2 0,0 4,8 74,6 25 0 63
Или 97,0 18,2 9,1 0,0 4,5 65,2 28 4 66
м. Хаттерас 89,1 16,4 3,6 1,8 1,8 65,5 28 0 55
Амарилло 97,2 12,9 0,0 0,0 2,9 81,5 23 1 70
Мидуей 90,0 30,0 20,0 0,0 20,0 20,0 25 1 10
Браунсвилл 96,7 13,4 0,0 0,0 3,3 80,0 25 0 30
Мак-Мердо 91,0 20,8 0,0 1,5 4,5 64,2 28 1 67
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Та бл и ц а  2.16
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений с одним тонким видимым 
слоем верхней облачности. No – число наблюдений с одним видимым 

прозрачным облачным слоем
Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa Nо N

м. Барроу 74,9 29,1 9,1 6,9 5,2 24,6 42 66 175
Спокан 94,6 32,1 14,8 23,6 7,1 17,0 47 99 352
Олбани 95,1 34,9 13,6 22,1 7,5 17,0 46 63 384
Медфорд 95,7 34,1 12,0 26,4 7,0 16,1 51 111 299
Или 91,9 30,9 12,5 24,1 4,4 20,0 49 141 456
м. Хаттерас 93,8 31,6 10,7 24,1 6,2 21,2 53 114 661
Амарилло 97,5 34,8 13,9 24,5 7,2 17,0 46 202 652
Мидуей 82,8 17,3 13,8 24,1 3,5 24,1 50 6 29
Браунсвилл 96,3 28,2 12,4 15,4 11,3 29,2 42 54 298

Сравнение результатов табл. 2.16 с повторяемостью различных форм 
облачности верхнего яруса (табл. 2.7) опровергает гипотезу о влиянии имен-
но формы облачности (перистой или перисто-слоистой) на тенденцию к 
правильному, завышенному или заниженному определению количества 
облаков. Например, для станций м. Барроу и Олбани чаще наблюдались 
перисто-слоистые облака, а для всех остальных станций – перистые. Одна-
ко для м. Барроу и Браунсвилл при неправильно определенном количестве 
облачности характерно его завышение, а для остальных станций – его за-
нижение. Поэтому было проведено дополнительное исследование по оцен-
ке влияния количества плотной части облачного слоя на вероятность пра-
вильного определения количества облаков. 

В табл. 2.17 приведены оценки корректности определения количества 
плотной части одного видимого облачного слоя верхнего яруса. Среднее ко-
личество облачности Aa для его плотной части составляло около 20 % не-
босвода. Вероятность правильного определения количества плотной части 
(Pc в табл. 2.17) составляет от 21,1 до 44,5 %, что превышает для всех стан-
ций вероятность правильного определения общего количества облачности, 
включая прозрачную часть (Pc в табл. 2.16), которая составляла от 17,3 до 
34,9 %. Для всех станций стала характерна тенденция к завышению коли-
чества облачности более чем на 20 %: вероятность Po2 в табл. 2.17 повы-
силась до 31,8 – 45,1 % по сравнению со значениями Po2 в табл. 2.16, кото-
рая составляла 17 – 29,2 %. Следовательно, для верхней облачности веро-
ятность правильного определения количества облачности зависит от про-
зрачности слоя: чем большая часть облака непрозрачна, тем больше ве-
роятность согласования между наблюденным и предсказанным количе-
ством облаков. 

Это позволяет сделать вывод о том, что, несмотря на большую посто-
янную времени датчика влажности, метод позволяет достаточно реалистич-
но отразить процесс формирования тонких облаков, при этом предсказыва-
ется количество облачности, превышающее количество плотной части, но 
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заниженное (из-за постоянной времени датчика влажности) по сравнению с 
общим количеством облачности, включающим прозрачную часть. 

Та бл и ц а  2.17
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений с одним тонким видимым 

слоем верхней облачности с ненулевой непрозрачной частью, 
Pc – процент правильного определения уровня и количества облачности 

для непрозрачной части облачного слоя. Ao – среднее количество 
облачности для непрозрачной части облачного слоя (% небосвода)
Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aо N

м. Барроу 70,6 21,1 4,6 0,0 4,6 40,4 20 109
Спокан 94,5 40,7 13,4 1,2 2,8 36,4 22 253
Олбани 94,7 44,5 13,7 1,2 3,4 31,8 22 321
Медфорд 95,2 40,4 15,4 1,1 4,3 34,0 21 188
Или 90,5 41,9 11,1 0,6 1,9 34,9 20 315
м. Хаттерас 93,2 34,7 12,6 2,4 4,0 39,5 22 547
Амарилло 97,1 44,2 12,7 0,7 2,9 36,7 21 450
Мидуей 87,0 34,8 13,0 0,0 0,0 39,1 22 23
Браунсвилл 96,3 34,4 10,7 1,2 4,9 45,1 21 244

Некоторые формы облачности

Формы облаков являются видимым отражением процессов, которые 
совершаются на высотах образования облаков [11, 19]. Согласно результа-
там, полученным Дубровиной [51, 52] по данным самолетного зондирова-
ния, ошибки метода косвенного определения облаков по критическим зна-
чениям дефицита точки росы зависят от времени года, яруса и формы об-
лаков. Чтобы уточнить возможности рассматриваемого метода, был прове-
ден анализ его возможностей для различных форм облачности для плотных 
и тонких слоев. Результаты представлены в табл. 2.18 – 2.25. 

Та бл и ц а  2.18
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений со слоистыми облаками St 

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa N
Один плотный видимый слой St

м. Барроу 96,8 93,0 0,0 1,4 1.8 0,.6 99 498
Спокан 96,9 93,8 0,0 0,6 2,5 0,0 99 161
Олбани 100 97,7 0,0 2,3 0,0 0,0 100 44
Медфорд 95,9 89,1 1,4 5,4 0,0 0,0 100 74
м. Хаттерас 96,9 93,8 0,0 3,1 0,0 0,0 100 32
Амарилло 97,5 92,0 0,0 4,0 1,5 0,0 99 202
Браунсвилл 98,0 88 ,7 0,0 6,6 2,7 0,0 99 150
Мак-Мердо 91,2 73,6 0,0 15,8 1,8 0,0 99 57

Один тонкий видимый слой St
м. Барроу 94,7 27,7 1,3 1,3 10,5 53,9 44 76
Амарилло 50,0 10,0 0,0 0,0 0,0 45,0 26 20
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Та бл и ц а  2.19
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений со слоисто-разорванными 

облаками St fr 

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa N
Один плотный видимый слой St fr

м. Барроу 97,5 92,3 0,0 1,5 2,2 1,5 99 325
Спокан 96,4 94,5 0,0 1,9 0,0 0,0 99 55
Олбани 98,2 95,7 0,0 1,8 0,6 0,0 100 163
Медфорд 100 94,1 0,0 0,0 5,9 0,0 98 17
Или 100 80,0 0,0 20,0 0,0 0,0 100 10
м. Хаттерас 95,5 90,9 0,0 4,6 0,0 0,0 99 88
Амарилло 94,7 94,7 0,0 0,0 0,0 0,0 100 19
Браунсвилл 96,4 92,8 0,0 3,6 0,0 0,0 100 55
Мак-Мердо 90,5 76,2 0,0 14,3 0,0 0,0 100 21

Один тонкий видимый слой St fr
м. Барроу 97,4 23,1 2,6 7,7 7,6 56,4 45 39

Та бл и ц а  2.20
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений со слоисто-кучевыми 

облаками Sc 

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa N
Один плотный видимый слой Sc

м. Барроу 97,4 87,6 0,0 1,7 6,4 1,7 96 233
Спокан 96,8 83,0 4,3 2,1 7,4 0,0 95 94
Олбани 96,7 80,5 0,6 2,8 12,6 0,2 93 538
Медфорд 97,9 82,1 1,2 4,1 10,5 0,0 93 341
Или 85,2 56,3 0,0 2,1 18,3 8,5 88 142
м. Хаттерас 93,9 75,1 0,4 6,6 11,8 0,0 93 229
Амарилло 93,6 85,3 0,0 1,3 7,0 0,0 96 157
Мидуей 91,4 55,7 2,9 14,3 17,1 1,4 88 70
Браунсвилл 97,5 84,3 0,2 4,3 8,7 0,0 95 437
Мак-Мердо 88,9 63,9 2,8 5,5 16,7 0,0 90 36

Один тонкий видимый слой Sc
м. Барроу 93,5 6,5 0,0 1,5 8,1 77,4 35 62
Спокан 86,4 27,3 0,0 0,0 9,1 50,0 24 22
Олбани 90,5 7,6 1,4 0,5 4,8 76,2 25 210
Медфорд 89,6 9,0 3,0 0,0 3,0 74,6 29 67
Или 72,3 10,6 1,1 0,0 5,3 55,3 29 94
м. Хаттерас 92,4 10,7 3,0 0,0 4,5 74,2 29 66
Амарилло 71,8 10,3 2,6 0,0 5,1 53,8 25 39
Мидуей 96,7 16,7 6,7 0,0 3,3 70,0 31 30
Браунсвилл 97,1 12,7 1,7 0,0 3,5 79,2 27 173
Хило 100 30,0 10,0 0,0 0,0 60,0 26 10
Мак-Мердо 93,8 31,3 0,0 0,0 6,3 56,2 21 16
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Та бл и ц а  2.21
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений с кучевыми Cu 

и разорванно-кучевыми Cu fr облаками 

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa N
Один плотный видимый слой Cu

Спокан 64,7 23,5 5,9 0,0 35,3 0,0 71 17
Медфорд 93,6 59,6 2,1 2,1 29,8 0,0 81 47
Или 58,6 30,7 5,0 4,3 14,3 4,3 78 140
м. Хаттерас 90,9 52,8 1,8 1,8 34,5 0,0 79 55
Мидуей 94,8 40,3 3,2 12,3 33,8 5,2 78 154
Браунсвилл 96,8 48,3 6,5 6,5 35,5 0,0 75 31

Один плотный видимый слой Cu fr
м. Барроу 96,8 90,3 0,0 3,3 3,2 0,0 98 31
м. Хаттерас 97,5 82,3 1,3 8,9 5,1 0,0 97 79

Один тонкий видимый слой Cu
Спокан 71,1 20,0 6,7 2,2 2,2 40,0 28 45
Медфорд 80,0 27,3 0,0 1,8 1,8 49,1 28 55
Или 37,3 15,0 3,9 1,7 0,4 16,3 28 233
м. Хаттерас 95,7 17,8 2,5 0,6 6,1 68,7 21 163
Амарилло 51,6 20,0 3,1 0.0 7,4 21,1 21 95
Мидуей 95,7 18,1 7,2 1,1 3,4 65,9 28 470
Браунсвилл 95,1 26,0 4,9 0,0 9,0 55,2 22 223
Хило 97,7 29,3 2,3 0,5 7,0 58,6 20 215

Та бл и ц а  2.22
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений 

с высокослоистыми облаками As 

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa N
Один плотный видимый слой As

м. Барроу 100 100 0,0 0,0 0,0 4,0 99 25
Спокан 100 92,3 0,0 7,7 0,0 0,0 10.0 26
Олбани 100 87,5 0,0 12,5 0,0 0,0 99 16
Медфорд 97,7 97,7 0,0 0.0 0,0 0,0 100 44
Или 92,3 92,3 0,0 0.0 0,0 0,0 99 13
м. Хаттерас  85,7 85,7 0,0 0.0 0,0 0,0  99 28
Амарилло 100 91,7 0,0 8,3 0,0 0,0 99 12
Браунсвилл 80,0 80,0 0,0 0,0 0,0 0,0 100 15
Мак-Мердо 100 72,2 0,0 16,7 0,0 11,1 99 18

Один тонкий видимый слой As
м. Барроу 100 25,0 6,3 3,0 9,4 56,3 40 32
Мак-Мердо 100 36,4 0,0 0,0 9,1 54,5 47 11



46

Та бл и ц а  2.23
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений 

с высококучевыми облаками Ac 

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa N
Один плотный видимый слой Ac

м. Барроу 97,8 77,8 0,0 8,9 8,9 2,2 92 45
Спокан 99,1 79,6 0,9 1,8 16,8 0,0 89 113
Олбани 100 55,6 3,7 11,1 29,6 0,0 87 54
Медфорд 95,8 84,0 0.0 4,2 7,6 0,0 94 118
Или 96,8 61,3 6,5 6,5 19,4 3,2 87 31
м. Хаттерас 94,7 78,2 0.0 5,3 11,2 0,0 94 170
Амарилло 92,2 72,5 1,0 1,0 17,7 0,0 89 102
Браунсвилл 89,2 69,4 2,7 2,7 14,4 0,0 89 111
Мак-Мердо 100 68,0 0,0 8,0 24,0 0,0 84 25

Один тонкий видимый слой Ac
м. Барроу 98,1 13,2 0,0 1,9 5,7 77,3 3.0 53
Спокан 98,5 17,0 1,5 0,0 4,4 75,6 24 135
Олбани 96,9 9,2 3,1 0,0 1,5 83,1 22 65
Медфорд 96,6 12,1 3,4 0,0 5,2 75,9 25 58
Или 96,9 18,5 9,2 0,0 4,6 64,6 28 65
м. Хаттерас 89,1 16,4 3,6 1,8 1,8 65,5 28 55
Амарилло 97,0 12,1 0,0 0,0 3,0 81,9 23 66
Мидуей 90,0 30,0 20,0 0,0 20,0 20,0 25 10
Браунсвилл 96,6 13,9 0,0 0,0 3,4 79,3 26 29
Мак-Мердо 89,8 20,4 0,0 2,0 4,1 63,3 24 49

Та бл и ц а  2.24
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений с перистыми облаками Ci 

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa N
Один плотный видимый слой Ci

Спокан 91,7 41,7 0,0 33,3 16,7 0,0 84 12
Медфорд 91,7 41,7 8,4 33,3 8,3 0,0 85 12
Или 84,6 7,7 0,0 46,1 15,4 15,4 79 13
м. Хаттерас 93,5 22,5 0,0 48,4 22,6 0,0 80 31
Амарилло 100 46,2 0,0 30,8 23,0 0,0 78 13
Браунсвилл 94,1 44,1 2,9 29,4 17,7 0,0 78 34

Один тонкий видимый слой Ci
м. Барроу 76,6 24,8 9,1 5,2 7,8 29,9 35 77
Спокан 95,8 33,6 15,5 22,1 7,3 17,3 43 289
Олбани 97,9 45,5 15,2 9,6 5,5 22,1 30 145
Медфорд 95,9 34,6 14,0 20,7 7,2 19,4 40 222
Или 92,3 29,9 15,4 20,5 4,0 22,5 40 298
м. Хаттерас 94,1 30,2 13,7 14,4 7,4 28,4 38 473
Амарилло 97,6 36,7 15,2 20,4 5,9 19,4 39 499
Мидуей 78,3 17,5 17,4 17,4 4,3 21,7 48 23
Браунсвилл 96,9 28,2 13,1 12,7 12,4 30,5 38 259
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Та бл и ц а  2.25
Такая же, как табл. 2.9, но для наблюдений с перисто-слоистыми 

облаками Cs 

Станция Pl Pc Pu1 Pu2 Po1 Po2 Aa N
Один плотный видимый слой Cs

м. Барроу 69,2 38,5 0,0 0,0 7,7 23,0 90 13
Спокан 90,5 42,9 4,8 33,3 9,5 0,0 94 21
Олбани 95,7 38,2 0,0 53,2 4,3 0,0 91 47
Медфорд 97,8 55,6 0,0 35,6 6,6 0,0 95 45
Или 88,5 28,9 0,0 48,1 0,0 11.5 97 52
м. Хаттерас 88,7 60,9 0,0 24,7 3,1 0,0 98 97
Амарилло 96,2 55,1 0,0 39,8 1,3 0,0 96 78
Браунсвилл 98,4 72,2 0,0 18,0 8,2 0,0 92 61

Один тонкий видимый слой Cs
м. Барроу 73,5 32,7 9,2 7,1 3,1 21,4 48 98
Спокан 88,9 25,4 11,1 30,2 6,3 15,9 68 63
Олбани 93,2 28,7 12,8 29,.9 8,1 13,7 56 234
Медфорд 94,8 32,4 6,5 42,9 6,5 6,5 81 77
Или 91,1 33,2 7,0 31,2 5,1 14,6 66 157
м. Хаттерас 93,1 35,1 3,2 48,4 3,2 3,2 90 188
Амарилло 97,4 28,9 9,9 38,2 11,8 8,6 67 152
Браунсвилл 91,9 29,8 8,1 35,1 2,7 16,2 70 37

Анализ табл. 2.18 – 2.21 показал, что среди различных форм нижней 
облачности наилучшие результаты получены для плотных слоистых обла-
ков (табл. 2.18 и 2.21), для которых вероятность правильного определе-
ния как яруса так и количества составляет практически для всех станций 
более 90 %, а наихудшие – для кучевой облачности (табл. 2.21), для кото-
рой среднее количество облачности при наличии тонких слоев составляло 
около 25 % и характерно было его завышение более чем на 20 %. Значи-
тельное ухудшение результатов в определении тонкой облачности для Или 
(табл. 2.21) можно объяснить несовпадением сроков наблюдений (табл. 2.2).

Для слоисто-кучевой облачности вероятность правильного определе-
ния яруса составляет около 90 % независимо от плотности облачных слоев. 
Вероятность правильного определения ее количества значительно различа-
ется для плотных и тонких слоев: если для первых она составляет 56 – 88 %, 
то для последних преобладает тенденция к его завышению. При этом для 
плотных облаков среднее количество облачности составляло около 90 %, 
а для тонких – около 25 %. 

Для высокослоистых и высококучевых облаков ярус облачности опре-
деляется правильно для большинства станций с вероятностью более 90 % 
как для плотных, так и для тонких слоев (табл. 2.22 – 2.23). Количество об-
лачности при правильном определении яруса определяется более успеш-
но для высокослоистых облаков. Для тонких высококучевых слоев харак-
терно завышение количества облачности более чем на 20 % (табл. 2.23). 
Тонкие высокослоистые облака практически не наблюдались (табл. 2.22).
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Для перистых и перисто-слоистых облаков были характерны тонкие 
облачные слои (табл. 2.24 и 2.25). Вероятность правильного определения 
яруса облачности для этих форм облачности превышает 90 % для боль-
шинства станций. Для тонких облачных слоев для м. Барроу, расположен-
ной в Арктическом регионе, она несколько ниже и составляет около 75 %. 

При незначительной повторяемости плотных перистых облаков, кото-
рые почти покрывали весь небосвод (среднее значение количества облач-
ности составляло около 80 %) можно отметить частое занижение их коли-
чества, а для тонких перистых слоев с незначительным количеством облач-
ности (среднее значение составляло около 40 %) несколько увеличивает-
ся тенденция к его завышению, однако тенденция к его занижению являет-
ся преобладающей для большинства станций. 

При корректном определении яруса и неправильном определении ко-
личества облаков для перисто-слоистой облачности характерно его зани-
жение как для плотных, так и для тонких слоев. Следует заметить, что при 
этом наблюдалась в основном сплошная и разорванная облачность.

2.4. Апробация СЕ-метода для безоблачного состояния 
небосвода 

Чтобы оценить тенденцию предложенного метода предсказывать об-
лачные слои, когда наблюдается безоблачное состояние небосвода, метод 
был применен к таким радиозондовым данным, когда наземные наблюде-
ния соответствуют чистому небосводу [178, 192]. Множество наблюдений и 
предсказаний для атмосферных слоев, для которых выполняется условие 
T''(z) ≥ 0 и R''(z) ≥ 0, было разбито на четыре группы [192]. Частоты или оце-
ненные вероятности были вычислены для каждой из групп. Первая группа 
содержит случаи с предсказанными атмосферными слоями с облачным по-
крытием менее 20 % (P1). Вторая группа содержит случаи с предсказанны-
ми тонкими облачными слоями суммарной толщины dh ≤ 300 м и количе-
ством облачности более 20 % (P2). Обозначим P3 = P1 + P2. Третья группа 
содержит случаи с предсказанными облачными слоями с суммарной тол-
щиной от 300 до 500 м (P4). Через P5 обозначена частота предсказания чи-
стого небосвода или тонких облачных слоев с суммарной толщиной менее 
500 м (P5 = P1 + P2 + P4). Результаты этого анализа показаны в табл. 2.9.

Значение P3 = P1 + P2 принято за меру корректного предсказания 
чистого небосвода. Тонкие облачные слои с суммарной толщиной менее 
300 м могут быть или слоями дымки, или облачными слоями, содержащи-
ми капли слишком маленьких размеров, чтобы они могли быть детектиро-
ваны наблюдателем. 

В табл. 2.26 показано, что частота P4 предсказания тонких облачных 
слоев (300 м < суммарная толщина < 500 м), которые не наблюдаются, сла-
бо зависит от расположения станции: максимум ее составляет 17,1 % для 
Олбани и минимум – 5,4 % – для Амарилло. Для большинства станций она 
не превышает 10 %.

В табл. 2.26 показано, что частоты P1 и P2 предсказания количества 
облачности 0 – 20 % и предсказания тонких облачных слоев с суммарной 
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толщиной dh ≤ 300 м в значительной степени зависят от расположения 
станции. 

Та бл и ц а  2.26
Анализ определения облачных слоев для случаев, когда по наземным 
данным наблюдался безоблачный небосвод; N – число наблюдений; 

P1 – частота предсказания количества облачности 0 – 20 %; 
P2 – частота предсказания облачных слоев с суммарной толщиной 
менее 300 м и количеством облачности более 20 %; P3 = P1 + P2; 

P4 – частота предсказания облачных слоев с суммарной толщиной 
300 – 500 м и количеством облачности более 20 %; 

P5 – частота предсказания количества облачности 0–20 % или тонких 
облачных слоев с суммарной толщиной не более 500 м и количеством 

облачности более 20 %: P5 = P1 + P2 + P4
Станция P1 P2 P3 P4 P5 N

м. Барроу 8,5 61,5 70,0 5,8 75,8 660
Спокан 55,1 30,6 85,7 7,3 93,0 523
Олбани 42,6 41,9 84,5 9,6 94,1 434
Медфорд 62,5 22,6 85,1 7,2 92,3 871
Или 60,5 24,3 84,8 7,6 92,4 1263
м. Хаттерас 48,2 39,9 88,1 7,8 95,9 913
Амарилло 75,3 15,3 90,6 5,4 96,0 1083
Мидуей 13,3 51,1 64,4 17,1 81,5 135
Браунсвилл 42,1 42,5 84,6 8,0 92,6 525
Хило 46,7 46,7 93,4 6,6 100 15
Мак-Мердо 10,7 50,0 60,7 14,9 75,6 430

Максимум P1 составляет 75,3 % для Амарилло, континентальной стан-
ции в субтропиках, и минимум – 8,5 % для м. Барроу, прибрежной станции в 
Северном Ледовитом океане. Низкие значения P1 отмечены также для ан-
тарктической станции Мак-Мердо (10,7 %) и станции Мидуей (13,3 %), распо-
ложенной на Гавайских островах в субтропической зоне. Однако следует от-
метить, что, согласно табл. 2.4, для этих двух станций наземных наблюдений 
было значительно меньше, чем для других станций. Для остальных стан-
ций P1 изменяется от 42,1 % для Браунсвилла до 62,2 % – для Медфорда.

Максимум P2 составляет 61,5 % для м. Барроу и минимум – 15,3 % – 
для Амарилло. Для остальных станций P2 изменяется от 51,1 % для Ми-
дуей до 22,6 % – для Медфорда. Но P3 = P1 + P2 практически не зависит 
от расположения станции и для большинства станций составляет около 87 %. 
Исключением являются опять Мидуей и станции в высоких широтах м. Бар-
роу и Мак-Мердо, для которых P3 значительно ниже и составляет от 60,7 
до 70,0 %. 

Результаты, представленные в табл. 2.4 и 2.26, показывают, что P1 и P2 
зависят от климатических условий и, следовательно, от расположения стан-
ций. Чем больше P1, тем меньше P2, и наоборот. Но частота P5 предсказа-
ния чистого небосвода или тонких облачных слоев с суммарной толщиной не 
более 500 м независима от станции и в среднем составляет около 94 %. Мак-
симум P5 равен 96,0 % для Амарилло и минимум – 92,3 % – для Медфорда. 
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Исключением являются те же станции, для которых P5 значительно ниже и 
составляет 81,5 % для Мидуей и около 76 % – для м. Барроу и Мак-Мердо. 

Выше был проведен анализ предсказаний влажных слоев с суммарной 
толщиной Δh менее 300 и 500 м для наблюдений с ясным небосводом. Для 
умеренных широт он был представлен ранее в [192]. В связи с этим пред-
ставляют интерес оценки вероятности предсказания облачных слоев с та-
кой суммарной толщиной Δh среди всех наблюдений [178]. 

Табл. 2.27 (в сумме) показывает, что вероятность P300 (P500) предсказа-
ния облачных слоев с суммарной толщиной Δh < 300 м (< 500 м) среди всех 
наблюдений очень мала для станции Хило, расположенной в тропической зо-
не – 3,5 % (6,2 %); для других станций она изменяется от 20,2 до 35,0 % для 
слоев с Δh < 300 м и от 32,2 до 50,6 % для слоев с Δh < 500 м. Для наблю-
дений с облачным небосводом (табл. 2.27) такие значения суммарной тол-
щины, Δh < 300 м (< 500 м), были предсказаны в 3,3 % (6,0 %) случаев для 
Хило и в 16,4 – 29,8 % (33,1 – 48,8 %) случаев для станций в других широтах. 

Та бл и ц а  2.27
Статистики для наземных наблюдений с облачным и безоблачным 

небосводом [178]. Nоблачно , Nясно – соответствующие числа наблюдений, 
Nв сумме = Nоблачно + Nясно . P0 – вероятность предсказания чистого небосвода, 

P300 и P500 – вероятность предсказания облачных слоев с количеством 
облачности более 20 % и суммарной толщиной Δh менее 300 м (500 м)

Станция
Облачный небосвод Безоблачный небосвод В сумме
P300 P500 Nоблачно P300 P500 Nясно P300 P500 Nв сумме

м. Барроу 24,4 40,3 2454 61,5 67,3 660 32,3 46,0 3114
Спокан 28,8 48,8 2560 30,6 37,9 523 29,0 46,9 3083
Олбани 25,0 44,8 2989 41,9 51,5 434 27,1 45,7 3423
Медфорд 26,6 46,6 2096 22,6 29,8 871 25,4 41,7 2967
Или 18,0 32,3 2347 24,3 31,9 1263 20,2 32,2 3610
м. Хаттерас 25,2 42,5 2987 39,9 47,7 913 28,6 43,7 3900
Амарилло 29,7 47,6 2425 15,3 20,7 1083 25,2 39,3 3508
Мидуей 21,3 31,4 1612 51,1 68,2 135 23,6 34,2 1747
Браунсвилл 29,8 47,8 2876 42,5 50,5 525 31,8 48,2 3401
Хило 3,3 6,0 3640 46,7 53,3 15 3,5 6,2 3655
Мак-Мердо 16,4 33,1 347 50,0 64,9 430 35,0 50,6 777

Для целей прогноза облачности по радиозондовым данным представ-
ляет интерес и обратная задача: среди всех случаев восстановленных об-
лачных слоев с Δh < 300 м (500 м) оценить вероятность наблюдения облач-
ного и безоблачного небосвода. 

Табл. 2.28 показывает, что повторяемость Pоблачно облачного небосво-
да по наземным наблюдениям при суммарной толщине Δh предсказанных 
облачных слоев менее 300 м (500 м) изменяется от 57,9 до 94,5 % (от 65,3 
до 96,8 %) для всех станций, за исключением антарктической – Мак-Мердо, 
для которой она составляет 21 % (29,2 %). Для этих случаев, ясный небо-
свод по наземным наблюдениям детектировался в 79 % (70,8 %) случаев 
для Мак-Мердо и для остальных станций – в 5,5 – 42,1 % (3,2 – 34,7 %) слу-
чаев (см. Pясно). 
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Та бл и ц а  2.28
Статистики для наземных наблюдений с облачным и безоблачным 
небосводом [178]. Pоблачно (%) и Pясно (%) – вероятности облачного 

и безоблачного небосвода при условии, что суммарная толщина Δh 
предсказанных облачных слоев с количеством облачности более 20 % 

составляет менее 300 м (500 м). N300 и N500 – число наблюдений 
с соответствующей суммарной толщиной облачных слоев Δh 

Станция
0 < Δh < 300 м 0 < Δh < 500 м

Pоблачно Pясно N300 Pоблачно Pясно N500

м. Барроу 59,6 40,4 1005 69,0 31,0 1432
Спокан 82,2 17,8 897 86,3 13,7 1447
Олбани 80,4 19,6 929 85,7 14,3 1563
Медфорд 73,9 26,1 755 79,0 21,0 1237
Или 57,9 42,1 729 65,3 34,7 1161
м. Хаттерас 67,4 32,6 1117 74,5 25,5 1704
Амарилло 81,3 18,7 886 83,7 16,3 1378
Мидуей 83,3 16,7 412 84,6 15,4 598
Браунсвилл 79,9 20,1 1161 83,8 16,2 1640
Хило 94,5 5,5 127 96,8 3,2 225
Мак-Мердо 21,0 79,0 272 29,2 70,8 394

В табл. 2.29 представлены оценки вероятности предсказания облач-
ных слоев с суммарной толщиной Δh < 300 м (500 м) при наземных наблю-
дениях различных состояний облачного небосвода: одного тонкого облач-
ного слоя, одного – четырех тонких облачных слоев, одного – четырех плот-
ных облачных слоев. 

Та бл и ц а  2.29
Статистики для наземных наблюдений с различными состояниями 
небосвода [178]: один тонкий видимый облачный слой, один – четыре 
тонких видимых облачных слоя, один – четыре плотных видимых 

облачных слоя. Nтонк1 , Nтонк14 , Nплот14 – соответствующие числа наблюдений. 
P300 и P500 – повторяемость (%) предсказания облачных слоев 

с количеством облачности более 20 % и суммарной толщиной Δh менее 
300 и 500 м соответственно

Станция 
1 тонкий облачный 

слой  
1 – 4 тонких 

облачных слоя
1 – 4 плотных 
облачных слоя

P300 P500 Nтонк1 P300 P500 Nтонк14 P300 P500 Nплот14

м. Барроу 34,1 57,3 440 23,7 40,8 632 23,9 39,.4 1822
Спокан 44,1 66,4 574 39,7 61,9 963 22,4 41,6 1597
Олбани 44,9 73,0 675 40,4 67,0 939 19,1 36,4 2050
Медфорд 43,9 66,7 490 41,8 63,7 639 20,9 40,3 1457
Или 37,3 61,4 859 26,9 44,6 1130 9,9 22,1 1217
м. Хаттерас 44,2 66,6 967 39,3 61,5 1258 15,0 29,8 1728
Амарилло 47,5 65,6 908 41,5 60,2 1240 18,1 36,6 1185
Мидуей 47,3 67,4 543 24,8 35,4 972 14,5 24,5 640
Браунсвилл 47,3 67,3 747 41,6 61,4 1158 21,5 37,9 1719
Хило 51,8 83,6 226 14,1 23,8 718 0,9 1,9 2922
Мак-Мердо 19,6 40,2 102 20,7 39,6 111 14,4 30,1 236
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Для наблюдений с одним тонким облачным слоем вероятность 
P300 (P500) предсказания облачных слоев с суммарной толщиной Δh < 300 м 
(500 м) и количеством облачности более 20 % зависит от широты: она со-
ставляет 34,1 % (57,3 %) для м. Барроу и возрастает до 51,1 % (83,6 %) для 
Хило (табл. 2.29). Для антарктичекой станции Мак-Мердо она составляет 
19,6 % (40,2 %). 

Для наблюдений с одним – четырьмя тонкими облачными слоями ве-
роятности P300 и P500 зависят от расположения станции и изменяются от 14,1 
и 23,8 % для Хило до 41,8 % – для Медфорда и 67 % – для Олбани соответ-
ственно.

Для наблюдений с одним – четырьмя плотными облачными слоями ве-
роятности P300 и P500 зависят от расположения станции значительно меньше: 
для всех станций они изменяются от 0,9 и 1,9 % для Хило и до 23,9 % – для 
м. Барроу и 41,6 % – для Спокана соответственно. 

Для станций м. Барроу и Мак-Мердо, расположенных в высоких ши-
ротах Северного и Южного полушарий соответственно, и станции Мидуей, 
расположенной в северных субтропиках (табл. 2.2), частота P1 (табл. 2.29) 
предсказания количества облачности 0 – 20 % при наземных наблюдени-
ях безоблачного небосвода очень низкая, по сравнению с другими станци-
ями, и составляет всего 8,5, 10,7 и 13,3 %. Следует отметить, однако, что 
общее число наземных наблюдений для Мак-Мердо и Мидуей было значи-
тельно меньше, чем для других станций (табл. 2.4). Вероятности P300 и P500 
(табл. 2.27) предсказания облачных слоев с количеством облачности более 
20 % и суммарной толщиной Δh < 300 м и Δh < 500 м соответственно для 
этих станций в основном превышают P300 и P500 для станций в других широ-
тах. При этом частота наблюдений с облачным небосводом среди всех на-
блюдений для м. Барроу составляла 75 %, для Мак-Мердо – 44,7 %, а для 
Мидуей – 92,2 % (табл. 2.4). Для м. Барроу и Мидуей преобладали наблю-
дения с одним и двумя видимыми слоями: их частоты – 49,3 и 45,3 % для 
одного слоя и 20 и 38,8 % – для двух слоев соответственно (табл. 2.4). Для 
м. Барроу наиболее часто наблюдались толстые слои (N4 в табл. 2.3), а для 
Мидуей – тонкие (N2 в табл. 2.3). Для Мак-Мердо практически все наблюде-
ния с облачным небосводом были с одним видимым облачным слоем и они 
составляли 36 % от всех наблюдений (табл. 2.4); среди них явно преобла-
дали случаи с одним плотным видимым слоем облаков (N3 в табл. 2.3). Из 
анализа табл. 2.27 и 2.28 следует, что в высоких широтах суммарная толщи-
на влажных слоев должна быть более чем 300 м для формирования види-
мых облачных слоев, что можно объяснить относительной стабильностью 
атмосферы в полярных широтах [130]. 

Результаты для станций в широтной зоне 25 – 48° с.ш. значительно 
различаются: например, P1 изменяется от 42 до 75 % и P5 превышает 92 % 
для всех станций (табл. 2.26).

Атмосферная активность и высокие значения удельной влажности в 
низких широтах приводят к относительно малым значениям величин Nясно 

(табл. 2.10) и Nтонк1 по отношению к Nплот14 (табл. 2.29) для Хило. Эта же при-
чина обусловливает относительно низкие значения P300 и P500 для облачного 
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небосвода и «в сумме» для Хило (табл. 2.27), по сравнению с другими стан-
циями. 

Анализ табл. 2.26 – 2.29 показал, что при обнаружении по радиозон-
довым данным облачных слоев с суммарной толщиной менее 500 м наибо-
лее вероятны наблюдения чистого небосвода или тонких облачных слоев. 

Выводы

В данной главе метод для восстановления яруса и количества облач-
ности по радиозондовым данным о температуре и относительной влажно-
сти был применен к данным КАРДС для станций, расположенных в различ-
ных широтных зонах, к облачности различных ярусов и форм, проведено 
исследование как для плотных, так и для тонких облаков, для  безоблачного 
небосвода. Анализ результатов показал:

• аппроксимация профилей температуры и влажности кубическими 
сплайнами и использование необходимых условий на вторую производную 
по высоте позволяет достаточно хорошо определить облачные слои как 
плотные, так и тонкие для всех изученных в данной работе форм облаков;

• вероятность правильного, по сравнению с наземными наблюдени-
ями, предсказания яруса облачности не зависит от яруса и расположения 
станции: она составляет 90 % или более для большинства станций как для 
плотных, так и для тонких облачных слоев;

• вероятность правильного предсказания как уровня, так и количества 
зависит от яруса и плотности облаков: для плотных облаков она наиболь-
шая для нижнего яруса и наименьшая для верхнего и в среднем  составляет 
около 80 %;

• для нижнего и среднего ярусов при наличии как плотных, так и тон-
ких облачных слоев характерна тенденция к завышению количества облач-
ности при некорректном его предсказании; 

• среди различных форм нижней облачности наилучшие результаты 
получены для плотных слоистых облаков, а наихудшие – для кучевой об-
лачности;

• как для плотных, так и для тонких облачных слоев верхнего яруса ха-
рактерна тенденция к занижению количества облачности при некорректном 
его предсказании для всех станций, за исключением м. Барроу; 

• вероятность правильного предсказания чистого небосвода или тон-
ких облачных слоев с суммарной толщиной не более 500 м для низких и уме-
ренных широт практически независима от станции и в среднем составляет 
около 94 %, для высоких широт она составляет около 76 %; 

• при обнаружении облачных слоев с суммарной толщиной менее 
500 м наиболее вероятны наблюдения чистого небосвода или тонких об-
лачных слоев. 

На примере перистых облаков показано, что вероятность правильно-
го определения количества облачности зависит от прозрачности слоя: чем 
большая часть облака является плотной, тем больше вероятность согласо-
вания между наблюденным и предсказанным количеством облаков. 
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Глава 3

ИССЛЕДОВАНИЕ ЧУВСТВИТЕЛЬНОСТИ 
CE-МЕТОДА ВОССТАНОВЛЕНИЯ ГРАНИЦ 

ОБЛАЧНОСТИ К ИЗМЕНЕНИЮ РАЗРЕШЕНИЯ 
ЗОНДИРОВАНИЯ, СРАВНЕНИЕ ПОЛУЧЕННЫХ 
РЕЗУЛЬТАТОВ С РЕЗУЛЬТАТАМИ ОПРЕДЕЛЕНИЯ 

ОБЛАЧНОСТИ ДРУГИМИ МЕТОДАМИ 
НА ДАННЫХ ЭКСПЕРИМЕНТА SHEBA

В данной главе на основе работ [130, 183] приведено сравнение най-
денных с помощью CE-метода значений границ облачных слоев с данными 
о границах, полученными с других наблюдательных платформ, а также со-
поставление возможностей определения облачного и безоблачного состоя-
ния небосвода различными методами, проанализирована чувствительность 
методов определения облачных слоев по данным радиозондирования ат-
мосферы к изменению разрешения (степени детальности) профилей. Это 
исследование было проведено для оценки возможности использования вре-
менных рядов восстановленных параметров облачности при анализе кли-
матических изменений за длительный период радиозондирования атмос-
феры. Получение таких оценок стало возможным после создания системы 
зондирования атмосферы с высоким разрешением с использованием спут-
ников GPS (глобальной системы позиционирования). 

На рис. 3.1 представлены вертикальные распределения темпера-
туры и относительной влажности, их первых и вторых производных в ат-
мосферном слое 0 – 6 км с разрешением Δh = 300 м по данным четырех 
GPS-зондирований 4 мая 1998 г. во время эксперимента SHEBA (Surface 
Hеat Budget of the Arctic Ocean, США). Из рисунка следует, что особенно-
сти вертикальных распределений температуры и влажности проявляются 
более ярко во вторых производных этих параметров, чем в первых произ-
водных или значениях самих параметров. Сравнение найденных с исполь-
зованием критерия (2.1.) значений границ облачности по результатам этих 
зондирований со значениями границ, полученными другими способами, при-
ведено в разделе 3.2.

Основные результаты по определению и сравнению значений границ 
облачности, определенных с помощью СЕ-метода по данным зондирова-
ния с различным разрешением (Δh) и допустимой минимальной толщиной 
(ΔH) облачного слоя, и значений, определенных с помощью радара, лида-
ра, облакомера, спутниковой и самолетной аппаратурой 4 мая 1998 г., пред-
ставлены в разделе 3.3. Результаты по определению облачного и безоб-
лачного состояния атмосферы в слоях 0 –1,5 и 0 –10 км радаром, лидаром 
и СЕ-методом приведены в разделе 3.4 для 1 – 31 мая. Ниже представлен 
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более детальный анализ. Полезно помнить, что средняя скорость подъема 
радиозонда составляет около 5 м/с [57]. 

Отметим, что независимыми экспертами было проведено сравнение 
облачности, восстановленной по данным радиозондирования разными ме-
тодами, в том числе с использованием СЕ-метода, и данными наземных ин-
струментальных наблюдений.  Его результаты представлены в [323].

Рис. 3.1 (часть 1). Вертикальные распределения температуры 
(сплошные кривые) и относительной влажности (пунктир) (а, г, ж, к), 

их первых (б, д, з, л) и вторых (в, е, и, м) производных, 
полученные с разрешением Δh – 300 м по данным GPS в эксперименте. 

SHEBA 4 мая 1998 г. Время запуска радиозондов  5:15 GMT (а, б, в), 
11:15 GMT (г, д, е). Приведено из [130]
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3.1. Характеристика данных 

Для исследования были использованы данные, полученные с 1 по 
31 мая 1998 года на научно-исследовательском корабле в Северном Ледови-
том океане во время эксперимента SHEBA (Surface Hеat Budget of the Arctic 

Рис. 3.1 (часть 2). Вертикальные распределения температуры 
(сплошные кривые) и относительной влажности (пунктир) (а, г, ж, к), 

их первых (б, д, з, л) и вторых (в, е, и, м) производных, 
полученные с разрешением Δh – 300 м по данным GPS в эксперименте. 

SHEBA 4 мая 1998 г. Время запуска радиозондов  17:15 GMT (ж, з, и), 
23:15 GMT (к, л, м). Приведено из [130]
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Ocean, США), это профили температуры и влажности, полученные при GPS-
зондировании атмосферы, данные измерений с помощью облакомера, рада-
ра, лидара и данные визуальных наблюдений. Для 4 мая д ополнительно были 
использованы спутниковые наблюдения, полученные во время третьего эта-
па Первого регионального эксперимента, проводившегося в рамках Между-
народного проекта по спутниковой климатологии облачности ISCCP, экспери-
мента по изучению облачности в Арктике1 (США), и данные зондирования ис-
следовательского самолета NCAR (National Center for Atmospheric Research) 
C-130Q в районе расположения корабля [208]. Для 4 мая также использова-
лись FIRE Arctic Cloud Experiment (США) спутниковые наблюдения в 22:52 
GMT и данные самолетного зондирования, которое проводилось на исследо-
вательском самолете National Center for Atmospheric Research (NCAR) C-130Q 
около 22:00 GMT в районе расположения корабля [208]. 

По исходным данным зондирования с помощью системы GPS (с разре-
шением 1 – 2 м) было получено несколько профилей температуры и влажно-
сти с различным разрешением (с расстояниями Δ h = 100, 200, 300, 400, 500, 
600 и 700 м между уровнями). Эти профили были построены в  несколько 
этапов (по аналогии с составлением стандартной аэрологической теле-
граммы [90]): сначала были выбраны только стандартные изобарические 
поверхности, а затем добавлялись особые точки по температуре и влаж-
ности до тех пор, пока расстояние между соседними уровнями не станови-
лось меньшим или равным Δ h. Особыми считались такие точки, в которых 
отклонения температуры и относительной влажности от значений, получа-
емых с  помощью линейной интерполяции между двумя соседними уровня-
ми, были более 0,5 °C и 2,5 % соответственно. 

Результаты определения облачности по профилям метеопараметров 
с различными разрешениями (Δh) некоторыми ранее разработанными ме-
тодами приведены в разделе 3.3.

3.2. Сравнение облачных слоев, восстановленных 
по профилям температуры и влажности с облачностью, 
определенной с различных наблюдательных платформ 
для 4 мая 1998 года

Сравнение с данными радара

Во время эксперимента SHEBA использовался радар с частотой 35 Ггц 
[208]. На рис. 3.2 приведены данные радиолокационных измерений 4 мая 
1998 г., которые показывают наличие нижней облачности в течение круглых 
суток и наличие высокослоистых облаков, которые начали  формироваться 

1 FIRE Arctic Cloud Experiment – First ISCCP Regional Experiment Arctic Cloud 
Experiment, где ISCCP – International Satellite Cloud Climatology Project. Эксперимент 
проводился с апреля по июль 1998 года.
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около 4 GMT и практически полностью распались к 23 GMT1. Однако с помо-
щью радара можно получить лишь ориентировочную информацию о много-
слойной облачности. При большом расстоянии между слоями облаков, на-
пример при наличии облаков различных ярусов, безоблачный слой между 
ними обычно отмечается радиолокатором, однако с искажением его истин-
ной вертикальной протяженности в зависимости от глубины выпадения круп-
ных частиц. Отсутствие безоблачных слоев по радиолокационным данным 
не означает, что их нет в действительности [20, 100, 416].

На рис. 3.3 по данным четырех зондирований 4 мая 1998 г. представ-
лены вертикальные распределения вторых производных температуры и от-
носительной влажности в слое 0 – 6 км с разрешением профиля Δ h = 300 м 
и минимальной толщиной облачного слоя, детектируемого СЕ-методом, 
Δ H = 100 м. Горизонтальными линиями слева отмечены границы облач-
ных слоев, определенные по радиозондовым профилям, горизонтальными 
линиями справа – границы облачных слоев, определенные во время экс-
перимента SHEBA с помощью радара, лидара, облакомера и с самолета.

На рис. 3.3 а, б результаты определения верхней границы нижней об-
лачности с помощью радара и СЕ-метода согласуются друг с другом, причем 
для зондирования в 05:15 GMT – в пределах 40 м для всех рассмотренных 
сочетаний Δ h / Δ H, за исключением случая 100/100 м/м, когда СЕ-методом 
облачность не детектировалась из-за недостаточной точности передавае-
мых значений температуры и влажности. Для зондирования в 11:15 GMT со-
гласие находится в пределах 100 м. 

1 Вариант рис. 3.2 можно посмотреть по адресам: http://www6.etl.noaa.gov/
projects/FIREACE/PRODUCTS/4MAYgraphics/04may1998.00_00-12_00.mrg.corrected.
dbz.gif; http://www6.etl.noaa.gov/projects/FIREACE/PRODUCTS/4MAYgraphics/
04may1998.12_00-24_00.mrg.corrected.dbz.gif.

Рис. 3.2. Временной ряд эха радара в течение 4 мая 1998 г. 
во время эксперимента SHEBA [208]
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Рис. 3.3. Распределения вторых производных температуры 
(сплошные кривые) и относительной влажности (пунктир) по данным 

радиозондирований, начатых в 5:15 GMT (а), 11:15 GMT (б), 17:15 GMT (в), 
23:15 GMT (г) 4 мая 1998 года. Разрешение профиля Δh – 300 м, минимальная 

толщина облачного слоя, детектируемого СЕ-методом ΔH, – 100 м. 
Горизонтальные линии слева – границы облачных слоев, определенных 
с помощью СЕ-метода (степень покрытия небосвода облачностью: 

20 – 60 % – светло-серые полосы, 60 – 80 % – серые полосы 
и 80 – 100 % – темно-серые полосы). Горизонтальные линии справа – 
границы облачных слоев, определенных с помощью радара, лидара, 

облакомера и с самолета во время эксперимента SHEBA. Приведено из [130]
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С помощью радара нельзя различить облачность и осадки [74, 100, 
416], поэтому по радарным данным нижняя граница облачности обычно за-
нижается, по сравнению с результатами СЕ-метода. Исключением служит 
рис. 3 в, где положение тонкого облачного слоя по результатам СЕ-метода 
ниже, чем по данным радара.

По результатам зондирования в 05:15 GMT (рис. 3.3 а) были предсказа-
ны облачные слои с покрытием 20 – 60 % поверхности небосвода в слое меж-
ду 2,4 и 2,6 км (рис. 3.3), однако они не детектировались радаром. Для срав-
нения, на рис. 3.2 хорошо видно развитие высокослоистой облачности в пери-
од с 6 до 8 GMT с одновременным понижением ее нижней границы до высо-
ты 2,5 км, которая затем сохранялась примерно на том же уровне до 11 GMT. 

По результатам зондирований, показанных на рис. 3.3, СЕ-методом 
было предсказано несколько облачных слоев среднего яруса с покрыти-
ем 60 – 80 и 80 – 100 % поверхности небосвода. Разность между значения-
ми верхней и нижней границ, полученными по СЕ-методу и с помощью ра-
дара, составляет 200 – 250 м. По результатам зондирования в 17:15 GMT 
(рис. 3.3 в) был предсказан облачный слой толщиной около 550 м с нижней 
границей на высоте около 3,7 км и покрытием небосвода 60 – 80 %, а по ре-
зультатам зондирования в 23:15 GMT (рис. 3.3 в) было предсказано три тон-
ких облачных слоя толщиной около 200 м между 3,7 и 4,7 км и слой толщи-
ной около 300 м с нижней границей 5,2 км (см. также табл. 3.1). По радар-
ным данным облачный слой на высотах выше 5 км позднее 18:18 GMT не 
определялся, в то время как средняя облачность на высотах до 4 км опре-
делялась радаром почти непрерывно вплоть до 23:50 GMT (рис. 3.2). Об-
лачность среднего яруса была определена и СЕ-методом.

Та бл и ц а  3.1
Значения границ облачных слоев (м), определенные с помощью 

CE-метода по данным радиозондирования слоя 0 – 6 км 4 мая 1998 г. 
в 23:15 GMT, при различных значениях Δh и ΔH [130]

Δh / ΔH, м/м

100/50 200/100 300/100 400/100 500/100 600/100 700/100

273 – 367
505 – 36 509 – 755 496 – 767
818 – 909 928 – 1137 929 – 1223 775 – 1209 775 – 1209 775 – 1209 775 – 1209

1746 – 1823 1762 – 1870 1765 – 1879 1765 – 1878 1767 – 1900 1767 – 1898 1767 – 1898
1982 – 2053
2064 – 2207 2024 – 2154 2089 – 2279 2088 – 2280 2344 – 2533 2279 – 2464 2279 – 2464
2703 – 2787
2883 – 2959 2964 – 3104 2864 – 3087
3659 – 3735 3714 – 3872 3714 – 3872
3831 – 3913
4042 – 4202 4051 – 4237 4051 – 4237 3917 – 4128 3917 – 4128 3919 – 4130 3919 – 4130
4430 – 4506 4490 – 4677 4490 – 4677 4554 – 4786 4554 – 4786 4553 – 4781 4553 – 4781
5334 – 5421 5234 – 5458 5244 – 5557 5246 – 5556 5246 – 5556 5245 – 5617 5245 – 5617
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Принципиальное отличие в определении границ облачности радаром 
и СЕ-методом состоит в том, что при относительно небольшой вертикаль-
ной протяженности безоблачных слоев (до 400 – 500 м) радар «видит» мно-
гослойную облачность как один сплошной слой [20], а СЕ-метод часто пред-
сказывает облачность в виде отдельных слоев. Верхняя граница облаков 
в отсутствие вышерасположенных слоев облачности может определяться 
с помощью радара с некоторым ее занижением, когда верхние части об-
лаков являются слабоотражающими (например у высокослоистых просве-
чивающих). В случаях, когда над нижним слоем облаков находится второй 
слой, из которого выпадают осадки, высота верхней границы нижнего слоя 
может завышаться радаром или вообще радар может показывать один об-
щий слой облаков [20, 100]. 

Сравнение с данными спутниковых наблюдений

Согласно спутниковым изображениям в видимом и инфракрасном ди-
апазонах, в 22:52 GMT (рис. 3.41) над районом расположения ледовой стан-
ции SHEBA наблюдались слоистые облака, настолько оптически тонкие, что 
сверху сквозь них был виден рельеф льда [208]. Наиболее темные линии 
на рис. 3.4 а – старые и повторно замерзшие трещины в ледовом покры-
тии. Яркая светлая область слева вверху – чистый снег и лед. Темная зо-
на – контур облаков. Другие яркие линии слева внизу – границы облачно-
сти с солнечной стороны. Инфракрасное изображение на рис. 3.4 б пока-
зывает, что ледовая станция SHEBA расположена в зоне однородных сло-
истых облаков [130].

По данным зондирования (табл. 3.1) для всех использованных зна-
чений разрешения и минимальной допустимой толщины детектируемого 
облачного слоя было предсказано несколько тонких облачных слоев ниж-
него и среднего ярусов. Почти рассеявшиеся высокослоистые облака бы-
ли определены по данным самолетного зондирования, радара (рис. 3.2) 
и СЕ-методом, но не были обнаружены спутниковой аппаратурой. Каче-
ственно это согласуется с тем, что практически для всех сочетаний Δ h / Δ H 
(табл. 3.2) максимальная толщина слоев нижней облачности больше, чем 
средней. Из табл. 3.2 следует, что для получения результатов, аналогичных 
полученным со спутника, когда определяется только нижняя облачность, 
в СЕ-методе надо выбрать значения параметров Δ h и Δ H следующим об-
разом: увеличить значение минимальной толщины детектируемых облач-
ных слоев Δ H так, чтобы оно превышало значения максимальной толщи-
ны предсказанных облачных слоев среднего яруса и было меньше значе-
ний максимальной толщины нижней облачности при этом же разрешении 
Δ h. Например, СЕ-метод будет детектировать только нижнюю облачность, 
если Δ H = 400 м и Δ h ≥ 400 м. 

1 Вариант рис. 4 можно посмотреть по адресам: http://www.ssec.wisc.edu/~donw/
sheba/may04/may4vis.htm;  http://www.ssec.wisc.edu/~donw/sheba/may04/may4IR.htm.
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Рис. 3.4. Изображение района расположения ледовой станции SHEBA, 
полученное со спутника NOAA-14 с помощью прибора AVHRR, 

в стереографической проекции (с разрешением 1 км) 
в 22:52 GMT 4 мая 1998 г. в видимом (канал 1; 0,63 микрона) (а) 
и инфракрасном (канал 4; 11 микронов) (б) диапазонах по данным 
регионального эксперимента по изучению облачности в Арктике 

(FIRE Arctic Cloud Experiment). Приведено из [130, 208]



63

Та бл и ц а  3.2
Значения максимальной толщины облачных слоев (м) в нижней (0 – 2 км) 
и средней (2 – 6 км) тропосфере, определенные с помощью СЕ-метода 

по данным зондирования 4 мая 1998 г. в 23:15 GMT 
при различных значениях Δh и ΔH [130]

Слой 
тропосферы

Δh / ΔH, м/м
100/50 100/100 200/100 300/100 400/100 500/100 600/100 700/100

0 – 2 км 231 231 246 294 434 434 434 434
2 – 6 км 179 199 224 313 310 310 372 372

Сравнение с данными самолетного зондирования [130]

При зондировании с самолета NCAR C-130Q, оснащенного прибора-
ми для микрофизических исследований облачности, было установлено, что 
4 мая 1998 г. в районе судна SHEBA наблюдался слой смешанной облачно-
сти с нижней границей около 700 м и верхней границей около 1100 м. Обла-
ко состояло в основном из кристаллов льда. На высотах от 750 до 1050 м 
оно содержало также водяные капли [208]. В 23:19 GMT самолет пересек 
нижнюю границу на высоте 630 м, при этом прибор FSSP (Forward Scattering 
Spectrometer Probe) для определения размеров капель и их концентрации 
явно идентифицировал большие падающие капли. Над верхней границей 
облака прибор CPI (Cloud Particle Imager) для определения формы облач-
ных частиц отметил наличие кристаллов [208]. По прибытии самолета к ме-
сту расположения корабля высокослоистые облака почти полностью рас-
сеялись. Напомним, что при самолетном зондировании нижняя граница об-
лачности определяется как уровень, на котором пропадает горизонтальная 
видимость [57]. 

Разность значений границ слоистой облачности, определенных с 
 помощью СЕ-метода и с самолета, составляет менее 150 м. Однако при 
разрешениях Δ h = 100, 200 и 300 м значения нижней и верхней границ за-
нижены, а при разрешениях Δ h = 400, 500, 600 и 700 м они завышены. При 
Δ h ≥ 400 м СЕ-метод предсказывает облачный слой на высотах 775 – 1209 м, 
причем его толщина (около 400 м) совпадает с толщиной облачного слоя, 
определенного при самолетном зондировании. При Δ h / Δ H, принимающих 
значения 100/50, 200/100, 300/100 м/м (табл. 3.1), этот слой предсказывает-
ся как два более тонких слоя, разделенных безоблачным слоем толщиной 
82, 173 и 122 м соответственно. Значения нижней границы нижнего из этих 
слоев (505, 509 и 496 м соответственно) примерно на 130 м меньше значе-
ний границы, определенных по наблюдениям с самолета, с помощью обла-
комера и лидара1, а верхней границы (736, 755 и 767 м соответственно) со-
ответствуют высоте ослабления сигнала лидара 750 – 800 м [208], которая 

1 Данные лидара и облакомера за 4 мая 1998 года можно посмотреть по адресам: 
http://www6.etl.noaa.gov/projects/FIREACE/PRODUCTS/4MAYgraphics/4MAY.html#lidarprods; 
http://www6.etl.noaa.gov/projects/FIREACE/PRODUCTS/4MAYgraphics/19980504.ceil.gif.
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идентифицирует присутствие воды на больших высотах. Это  качественно 
согласуется с результатами, полученными с помощью аппаратуры для 
 микрофизических исследований облачности [208], согласно которым сме-
шанное облако состояло в основном из кристаллов льда, а на высотах от 
750 до 1050 м было отмечено наличие водяных капель, включая капли моро-
си, при этом прибор FSSP идентифицировал также большие падающие кап-
ли ниже нижней границы. Осредненные по времени распределения средних 
размеров кристаллов и диаметров водяных капель, полученные на основе 
данных CPI для облачных слоев 750 – 900 и 900 – 1050 м, существенно раз-
личаются, а именно в верхнем слое значительно больше концентрация ка-
пель и меньше концентрация крупных кристаллов, чем в нижнем слое [208]. 
Лидар позволил детектировать облачность только ниже слоя, содержащего 
водную фазу. Облакомер позволил определить только границу нижнего слоя. 

Таким образом, в данном случае смешанной облачности СЕ-методом 
при значениях Δ h / Δ H 100/50, 200/100, 300/100 м/м удалось выделить слой 
с водной фазой (хотя он и детектируется как безоблачный), т. е. при деталь-
ном разрешении удается детектировать расслоение внутри смешанного об-
лака, соответствующее разным фазам. Это обусловлено тем, что формиро-
вание и рассеяние облачности является видимым отражением термодина-
мических процессов в атмосфере [13, 19]. С фазовыми переходами водя-
ного пара связано возникновение термической расслоенности облака [31]. 
При этом, как показали микрофизические исследования облачности с само-
лета 4 мая 1998 г., слои могут различаться также по концентрации, разме-
ру и форме облачных частиц [208]. Для уточнения вопроса о возможности 
идентификации водной фазы в смешанных облаках CE-методом требуют-
ся дальнейшие исследования с привлечением данных о других параметрах. 

При уменьшении параметра Δ H минимальной толщины детектируе-
мых слоев до 50 м был выделен еще один тонкий облачный слой на высо-
тах 273 – 367 м (табл. 3.1). Качественно это согласуется с резким увеличе-
нием содержания замерзшей воды, отмеченным прибором CPI именно в 
этом диапазоне высот [208]. 

Сравнение с данными лидара и облакомера [130]

Во время эксперимента SHEBA были использованы микроимпульсный 
лидар (DABUL), генерирующий поляризованное излучение с длиной волны 
0,5235 мм, и облакомер с длиной волны 0,925 мм [208]. Разность значений 
нижней границы, определенных с помощью этих приборов, составляет обыч-
но 20 – 60 м (рис. 3.3). Например, в 23:15 GMT облакомер определил облач-
ность на высотах 600 – 670 м, а лидар – в слое 597 – 717 м.

Результаты определения нижней границы облачности с помощью 
лидара, облакомера и СЕ-методом в целом согласуются друг с другом. 
Определенное расхождение зависит от разрешения Δ h: при Δ h < 300 м 
оно составляет около 100 м (нижняя граница облачности, определенная 
 СЕ-методом, занижается по сравнению с данными лидара и облакомера), а 
при Δ h > 300 м – 175 м (СЕ-метод завышает нижнюю границу по сравнению с 
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данными этих приборов). Это объясняется тем, что масштаб процессов в по-
граничном атмосферном слое меньше, чем в тропосфере [1, 24, 25], и поэто-
му для него лучше использовать более детальное разрешение (Δ h < 200 м). 

3.3. Сравнение результатов определения облачности 
по радиозондовым профилям температуры и влажности 
различными методами

На основе данных зондирования в 23:15 GMT было проведено срав-
нение результатов определения облачности по профилям температуры и 
влажности некоторыми разработанными ранее методами: по графику Смаго-
ринского [48, 374], по схеме Арабей – Мошникова [7], по методу Дмитриевой-
Арраго и Шатуновой [219], методу Дубровиной [51] и CE-методу [130, 192] 
при различных разрешениях профилей [183]. 

По графику Смагоринского при всех разрешениях профиля в слоях 
1000 – 800 и 800 – 550 гПа была определена облачность с количеством 70 и 
60 % соответственно, в слое 550 – 300 гПа были отмечены следы верхней 
облачности (5 – 7 %) при всех разрешениях, кроме 500 и 600 м (табл. 3.3).

Та бл и ц а  3.3
Количество облачности, предсказанное в различных атмосферных слоях 
по графику Смагоринского для различных разрешений зондирования Δh. 

Время начала зондирования 23:15 GMT, 4 мая 1998 г. [183]

Слой, гПа Δh, м
100 200 300 400 500 600 700

1000–800 70 % 70 % 70 % 70 % 70 % 70 % 70 %
800–550 60 % 60 % 60 % 60 % 60 % 60 % 60 %
550–300 7 % 7 % 5 % 4 % - - 5 %

Границы облачности, определенные по методам Дмитриевой-Арраго и 
Шатуновой и Дубровиной (табл. 3.4), основанным на использовании крити-
ческих значений дефицита точки росы для существования облачности, пол-
ностью совпадают для всех разрешений. По этим методам нижняя облач-
ность была определена при всех разрешениях профилей, а средняя толь-
ко при значениях RS менее 400 м. Верхняя облачность не детектировалась. 
Границы нижней облачности хорошо согласуются с результатами самолет-
ного зондирования. 

Согласно диаграмме Арабей – Мошникова существовала облачность 
всех трех ярусов. Начиная с высоты около 400 – 700 м (в зависимости от 
значения RS), отмечался непрерывный облачный слой до высоты 4752 м 
(табл. 3.5). При этом на различных уровнях зондирования определялось 
различное количество облачности (табл. 3.6). Нижняя облачность, детекти-
рованная при самолетном зондировании, была выделена как слой сплош-
ной облачности. Выше пяти километров были определены отдельные тон-
кие слои с количеством 60 – 80 %, что согласуется с результатами, получен-
ными по графику Смагоринского. 
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Та бл и ц а  3.4
Границы облачности, предсказанные для различных разрешений 
зондирования Δh по методу Дмитриевой-Арраго и Шатуновой 

и по методу Дубровиной. Время начала зондирования 23:15 GMT, 
4 мая 1998 г. [183]

Слой, 
гПа

Δh, м

100 200 300 400 500 600 700
по методу Дмитриевой-Арраго и Шатуновой

1000 – 850 562 – 1202 562 – 1202 710 – 1071 710 – 1071 710 – 1071 710 – 1071 710 – 1071
850 –  500 2002 – 4559 2056 – 4559 2155 – 4559

км по методу Дубровиной
0 – 2 562 – 1202 562 – 1202 710 – 1071 710 – 1071 710 – 1071 710 – 1071 710 – 1071
2 – 6 2002 – 4559 2056 – 4559 2155 – 4559

Та бл и ц а  3.5
Границы облачности, предсказанные по диаграмме Арабей – Мошникова 

для различных разрешений зондирования Δh. 
Время начала зондирования 23:15 GMT, 4 мая 1998 г. [183]

Δh, м

100 200 300 400 500 600 700
346 – 4752 419 – 4752 419 – 4752 419 – 4752 419 – 4752 710 – 4752 710 – 4752
5294 – 5490 5351 – 5490 5351 – 5490 5351 5351 5351 5351
6276 – 7078 6276 – 7016 6276 – 7016 6276 – 6892 6276 – 6892 6276 – 6644 6276 – 6644
7195 – 7469 7253 – 7469 7253 – 7469 7367 7369 7367 7367

Та бл и ц а  3.6
Границы облачных слоев (м) с различным количеством облачности (%), 

предсказанным по диаграмме Арабей – Мошникова, внутри одного 
облачного слоя в атмосферном слое 0 – 5 км для различных разрешений 

зондирования Δh. Время начала зондирования 23:15 GMT, 
4 мая 1998 г. [183]

Кол-во 
обл., 

%

Δh, м

100 200 300 400 500 600 700

60 – 80 346 – 487 419 419 419 419
80 – 100 562 – 1387 562 – 1330 709 – 1330 710 – 1330 710 – 1330 710 – 1330 710 – 1330
60 – 80 1443 – 3975 1443 – 3975 1443 – 3975 1558 – 3975 1558 – 3975 1558 – 3975 1558 – 3975
80 – 100 4070 – 4559 4168 – 4559 4168 – 4559 4168 – 4559 4364 4364 4364
60 – 80 4656 – 4752 4752 4752 4752 4752 4752 4752

Анализ табл. 3.3  – 3.6 показал, что нижние границы сплошной нижней 
облачности, определенные по диаграмме Арабей – Мошникова и по мето-
дам, основанным на использовании критических значений дефицита точки 
росы, совпадают для всех разрешений. Преимуществом использования ди-
аграммы является меньшая зависимость результатов от разрешения зонди-
рования и возможность более детального определения вертикальной струк-
туры облачности.
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Сравнение результатов табл. 3.1, 3.5 – 3.6 показывает, что 
CE-метод дает более детальную вертикальную структуру облачности, чем 
схема Арабей – Мошникова [183]. 

3.4. Определение облачного и безоблачного состояний 
небосвода различными методами [130]

Актуальной задачей является идентификация состояния небосвода 
в безоблачных условиях, условиях тонких облачных слоев и дымки, кото-
рые характерны для верхних слоев тропосферы и различаются только при 
самолетном зондировании [178]. Спутники обычно не позволяют выявлять 
такие слои [78, 416]. Радары также не позволяют их детектировать вслед-
ствие малых размеров и малой концентрации формирующих их облачных 
частиц, так как эхо радара зависит от концентрации частиц и имеет зависи-
мость шестого порядка от их размера [74]. Мелкие кристаллы позволяет де-
тектировать лидар [74]. Однако при наличии на определенном уровне слоя 
с водной фазой он не позволяет получить информацию об облачности вы-
ше этого слоя [73, 208, 358]. 

Проблема «облачности при ясном небосводе»1 – это проблема детек-
тирования тонких облачных слоев или дымки с самолета и выявления влаж-
ных слоев в задаче определения облачности по радиозондовым данным, в 
то время как наземные или спутниковые наблюдения отмечают чистый не-
босвод [93, 192, 416]. 

В качестве примера определения облачного и безоблачного состояний 
небосвода, наличия тонких облаков верхнего яруса или дымки на рис. 3.5 
для 1 – 31 мая показаны результаты зондирования с помощью радара2, лида-
ра и с применением СЕ-метода. По данным судовых наблюдений с 30 апре-
ля по 19 мая в районе расположения корабля SHEBA наблюдался устойчи-
вый облачный слой нижнего яруса со смешанной фазой, а 20 и 22 – 25 мая 
небосвод был почти безоблачным. В верхних слоях (на высотах больше 
5 км) отмечались характерные слои дымки толщиной от нескольких сотен 
до нескольких тысяч метров [208]. При наличии нижней облачности со сме-
шанной фазой часто не удавалось с помощью лидара определить верх-
нюю границу нижней облачности, а также наличие вышележащей средней 
и верхней облачности. Это связано с ослаблением лидарного сигнала слоя-
ми, содержащими водную фазу по причине увеличения мощности отражен-
ного сигнала и слабой деполяризации сигнала обратного рассеяния водной 
фракцией смешанного облака [73, 208, 358].

При выявлении облачных слоев путем анализа данных зондирования 
на высотах 0 – 10 км применялись аппроксимирующие сплайны с нулевыми 

1 См., например, Annette Varani «Cloudy in a clear sky» по адресу: http://
earthobservatory.nasa.gov/Study/CloudsClearSky/.

2 Данные радара отсутствуют для срока 4:00 Гринвичского времени 4 мая, 
данные GPS-зондирования – для сроков: 05:15  2 мая, 23:15  3 мая, 17:15  10 мая, 
11:15  12 мая, 05:15 19 мая, 17:15  21мая, 23:15 27 мая.
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Рис. 3.5. Структура облачности в районе проведения эксперимента SHEBA 
в мае 1998 г. по данным радара (1), лидара (2) и определенная с помощью 

CE-метода (3) в толще тропосферы (а) и в погранслое (б, в). Использована 
аппроксимация радиозондовых профилей температуры и влажности 

регулярными (а, б) и сглаживающими (в) сплайнами при различных значениях 
параметров Δh / ΔH: 500/200 м/м (а), 100/50 м/м (б), 20/30 м/м (в). 

Приведено из [130]
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граничными условиями для вторых производных температуры и влажности 
с разрешением 500 м и минимальной детектируемой толщиной облачных 
слоев 200 м. Рис. 3.5 а показывает, что CE-метод позволяет выявлять об-
лачность на стадии ее формирования и определять влажные атмосферные 
слои (или слои облачности с малыми размерами облачных частиц, которые 
нельзя фиксировать радаром) после рассеяния облаков или на стадии их 
повторного формирования (см. даты 3 – 4, 7 – 9, 13 – 16 мая на рис. 3.5 а), а 
также тонкие слои верхней облачности. В течение большей части мая 1998 г. 
(1 – 18, 31 мая) значения верхней границы нижней облачности, определен-
ные по данным радара и СЕ-методом, идентичны. Для большей части мая 
СЕ-метод указывает на наличие слоев верхней облачности и позволяет про-
следить изменение их верхней границы во времени, но контуры этой пред-
полагаемой верхней облачности и контуры облачности, детектированной с 
помощью радара, согласуются не всегда. Однако следует иметь в виду, что 
радар занижает значения верхней границы верхней облачности из-за его 
слабой чувствительности к мелким облачным частицам [20, 74].

Радар не позволяет отличить облако от кристаллов, падающих между 
облачными слоями или на поверхность земли, поэтому облачность по дан-
ным радара часто представляется как один слой, простирающийся на вы-
соте от 100 м до 7 – 8 км (например, 4, 6, 11 мая). Однако в соответствии с 
данными о вертикальной структуре облачности, полученными на базе мас-
сива сетевого самолетного зондирования на территории СССР, для облач-
ной структуры характерны тонкие облачные и широкие безоблачные слои. 
Толщина облачных слоев в 2 – 5 раз меньше толщины безоблачных слоев, 
что справедливо как для 6-километрового слоя, так и для километровых 
слоев атмосферы [52]. Результаты, полученные с помощью CE-метода от-
ражают наличие отдельных облачных слоев и безоблачных прослоек, и это 
позволяет более объективно оценить суммарную толщину облачных слоев. 

В течение исследуемого периода очень сухие безоблачные условия 
отмечены 20 мая [208], что следует из данных, полученных всеми методами.

При определении облачных слоев в пограничном слое атмосфе-
ры (0 – 1,5 км) в СЕ-методе применялись аппроксимации регулярными 
(рис. 3.5 б) и сглаживающими (рис. 3.5 в) сплайнами с нулевыми гранич-
ными условиями для вторых производных температуры и влажности [108, 
156] при значениях Δ h / Δ H 100/50 м/м в первом и 20/30 м/м во втором слу-
чае. При округлении наблюдаемых значений аппроксимация сглаживающи-
ми сплайнами позволяет работать с более детальными профилями, чем ап-
проксимация регулярными сплайнами, и определять нижнюю границу облач-
ности на высотах ниже 500 м более точно (в смысле согласованности с дан-
ными радара и лидара), чем аппроксимация профилей обычными интерпо-
ляционными сплайнами (см. даты 3 – 7, 11, 12, 14 – 17, 28 мая на рис. 3.5 б и 
рис. 3.5 в). Из рис. 3.5 следует, что согласованность данных о наличии или 
отсутствии нижней облачности, полученных различными средствами изме-
рений, высокая (рис. 3.5). 
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Выводы

Основные результаты сравнения границ облачных слоев, предсказан-
ных СЕ-методом, и облачности, детектированной облакомером, радаром, 
лидаром, спутником, и при самолетном зондировании могут быть сформу-
лированы следующим образом:

• СЕ-метод дает дополнительную возможность для изучения облаков 
по радиозондовым профилям температуры и влажности;

• метод детектирует влажные слои, из которых будут формировать-
ся облака в течение ближайших нескольких часов (эти слои еще не фикси-
руются при наземных наблюдениях за облаками в данный момент, но будут 
детектированы после формирования, обычно радаром); метод детектиру-
ет влажные слои, которые являются некоторой формой оставшихся обла-
ков после их разложения (через несколько часов) и которые детектируются 
при самолетном зондировании с помощью прибора для определения изо-
бражения облачных частиц, CPI; 

• результаты СЕ-метода слабо зависят от разрешения профилей тем-
пературы, влажности и минимальной допустимой толщины облачного слоя;

• оптимальный результат при детектировании границ облачности в 
атмосферном слое ниже 500 – 600 м был получен при разрешении профи-
ля температуры и влажности в 100 м и минимальной допустимой толщи-
ной облачного слоя в 50 м; 

• наилучшие результаты при восстановлении границ облачности име-
ют место при Δ h 300 – 700 м между уровнями (а именно такое разреше-
ние наиболее часто имеет место при стандартном радиозондировании ат-
мосферы) и минимальной допустимой толщиной облачного слоя в 100 м; 
 наихудший результат был получен для случая, когда Δ h и Δ H были равны 
100 м одновременно; 

• изменения разрешения зондирования от 400 до 700 м при мини-
мальной допустимой толщине облачного слоя в 100 м очень слабо вли-
яет на значения предсказанных границ облачности; эти разрешения мо-
гут быть использованы для сравнения с данными спутников и самолетно-
го зондирования; 

• поскольку масштабы физических процессов в пограничном слое и в 
тропосфере различны, то наилучшими при восстановлении границ облач-
ности в этих атмосферных слоях являются разные разрешения вертикаль-
ных профилей (более детальные для пограничного слоя).
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Глава 4

КЛИМАТИЧЕСКИЕ ИЗМЕНЕНИЯ ПАРАМЕТРОВ 
ОБЛАЧНЫХ СЛОЕВ

Как подчеркивается в документах IPCC [198], изменения в распреде-
лении облачности могут оказывать весьма значительное влияние на климат. 

Основным источником знаний по климатологии облачности дол-
гое время являются наземные наблюдения за облаками, проводимые на 
метео рологических станциях [16, 21, 38, 45, 46, 79, 121, 137, 175, 225, 
245 – 253, 272, 275, 276, 375, 424, 425]. Получаемая в результате наземных 
визуальных наблюдений информация содержит данные о количестве об-
лачности, ее нижней границе и формах облаков в момент наблюдения и 
 является  незаменимой для исследований климата и глобальных климати-
ческих  изменений [213]. В связи с тем, что сеть метеорологических стан-
ций является достаточно густой, наземные наблюдения за облачностью 
могут  использоваться для анализа крупномасштабных изменений таких ее 
 параметров, как количество облачности, нижняя граница облаков, повторя-
емости облачного и ясного состояний небосвода, повторяемости отдельных 
форм облачности. Однако при наличии сплошного покрытия небосвода об-
лаками нижнего или среднего ярусов наблюдателю не доступна информа-
ция о вышележащих слоях облачности [23, 67, 85, 118, 121, 246, 330]. Кро-
ме того, фактор субъективности при проведении наземных наблюдений за 
облачностью может оказывать существенное влияние на результаты ана-
лиза рядов наземных наблюдений за облачностью [40, 74, 207, 253, 311]. 

Для данных метеорологических наблюдений характерно в основном 
небольшое пространственное разрешение и отсутствие связности в ошиб-
ках наблюдений [121]. Вопрос об автоматизированной системе сбора, кон-
троля, накопления метеорологической информации в целом рассмотрен, 
например в [27, 28, 132, 133]. Контролю данных об облачности посвящена, 
в частности, работа [126]. 

Анализ результатов наземных и морских наблюдений показал изме-
нения количества облачности и повторяемости ее форм в отдельных реги-
онах земного шара [95, 121, 149, 151, 154, 175, 213, 218, 222 – 225, 227, 254, 
259 – 261, 276, 280, 301, 310, 317, 326 – 328, 330, 332, 336, 341, 361, 384 – 389, 
422, 428, 437, 438]. В ряде работ с изменениями количества облачности свя-
зывают изменения дневной амплитуды температуры [210, 212, 226, 279, 303, 
309]. В части работ проведено раздельное изучение долгопериодных изме-
нений конвективной и слоистой облачности в связи с тем, что формирова-
ние этих типов облаков зависит от различных процессов, происходящих в 
атмосфере. Первый из них формируется главным образом вследствие ат-
мосферной конвекции, в то время как присутствие слоистых форм обла-
ков определяет ее относительно стабильная стратификация [76, 139, 175].

Исследования трендов температуры и относительной влажности на 
уровне земли [26, 70, 168, 194, 203, 226, 239, 255, 286, 335, 368, 378, 400] и 
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в тропосфере [6, 70, 71, 101, 102, 148, 269, 270, 308, 334, 291, 346, 350, 351, 
366, 381, 401, 403, 446, 448], нижней стратосфере [237] показывают, что за 
последние десятилетия происходят определенные изменения этих харак-
теристик. А поскольку формирование и рассеивание облачности очень чув-
ствительно к изменениям температуры и влажности [19, 66, 77, 125], то на 
основании анализа данных радиозондовых наблюдений тоже есть осно-
вания предполагать возможное изменение структуры облачного покрова. 

Кроме того, в результате антропогенного воздействия на окружаю-
щую среду в атмосфере увеличилось количество ядер конденсации [198], 
и это является дополнительным фактором, влияющим на распределение и 
структуру облачности.

В [175] отмечается, что требуется детальный анализ для получения 
количественных оценок роли разных факторов в региональных изменени-
ях облачности в различные сезоны. 

Ниже рассматриваются глобальные тренды параметров вертикаль-
ной макроструктуры облачных слоев (ОС), полученные на основе радио-
зондовых данных для центральных месяцев сезонов, упорядоченных хро-
нологически, а также представлены географические распределения декад-
ных изменений параметров ОС для каждого центрального месяца сезонов. 
Поэтому сначала кратко остановимся на региональных изменениях облач-
ности, определенных другими авторами по наземным метеорологическим 
и спутниковым наблюдениям.

На основе метеорологических наблюдений определено изменение ха-
рактеристик облачности над Северной Евразией во второй половине XX сто-
летия [121, 175, 385, 386, 422]. В частности, определено увеличение количе-
ства общей облачности, повторяемости конвективной облачности и облаков 
верхнего яруса, а также уменьшение повторяемости слоистых облаков. Бо-
лее детальные исследования [175] изменения общего количества облачно-
сти и облачности нижнего яруса, повторяемости различных типов облаков в 
различные сезоны на основе визуальных наблюдений в дневные сроки для 
периода 1990 – 2010 гг., проводимых на более чем 1600 российских метео-
рологических станциях, показали возрастание весной и осенью общего ко-
личества облачности и убывание повторяемости безоблачных дней вслед-
ствие увеличения повторяемости конвективной облачности и слоистой (St, 
Sc); для повторяемости же слоисто-дождевых (Ns) облаков отмечена тен-
денция к убыванию. Результаты данных работ согласуются в том, что про-
исходит перераспределение повторяемости типов облаков, дающих осад-
ки: отношение повторяемостей Cb и Ns возрастает. Было показано, что про-
странственно эти изменения неоднородны. При анализе региональных осо-
бенностей установлено, что над Уралом и прибрежными районами Дальне-
го Востока имеет место противоположная тенденция, а именно уменьшение 
повторяемости Cb и увеличение Ns [175]. Изменения повторяемости кон-
вективной облачности главным образом оказывают влияние на повторяе-
мость безоблачных дней, а изменения в повторяемости слоистых форм об-
лаков – на повторяемость дней со сплошной облачностью [175]. 
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Наблюденные изменения облачности могут быть отнесены к измене-
нию динамических и термодинамических процессов [84, 175]. В частности, 
увеличение приземной температуры может привести к ослаблению стати-
ческой стабильности, которая в свою очередь ведет к возрастанию конвек-
тивных облаков, повторяемости гроз и уменьшению слоистой облачности 
[33, 82, 175, 331, 427]. При этом надо помнить, что основная часть облач-
ности в средних широтах также связана с циклонической активностью [86, 
175, 229]. Над Европейской территорией России также отмечены многолет-
ние изменения ветрового режима свободной атмосферы [123].

Над Китаем определены изменения общего количества облачности за 
периоды 1954 – 1996 гг. [276] и 1954 – 2005 гг. [437], количества нижней об-
лачности за период 1971 – 1996 гг. [227], увеличение повторяемости безоб-
лачных дней за период 1955 – 2000 гг. [341], значительное уменьшение об-
щего количества облачности из-за увеличения повторяемости безоблачных 
дней и уменьшения повторяемости дней со сплошной облачностью за пе-
риод 1954 – 2005 гг. [438]. Определены изменения и в режиме осадков и ат-
мосферной циркуляции [452].

Зафиксированы изменения общего количества облачности над Ев-
ропой [259, 310, 333, 428], Северной Америкой [260, 389], над континен-
тами в целом [224, 261, 422]. В [389] над Северной Америкой за период 
1982 – 2009 гг. отмечено изменение как количества облаков, так и интенсив-
ности осадков и летней температуры.

Для территории США Карл (T.Karl) и Стюер (P.Steuer) [280] показали, 
что общее количество облачности, по результатам наземных измерений, 
возросло в США с 1948 года. Но при этом отмечается, что наблюдения за 
количеством облаков в США неоднородны вследствие изменений в проце-
дуре наблюдений [213, 386]. В более поздней работе [213] показано, что на 
территории США по данным 124 военных станций с непрерывными визуаль-
ными наблюдениями за период 1976 – 2004 гг. определены значимые возрас-
тающие тренды общего количества облачности. Как косвенное подтверж-
дение возрастания количества облачности следует рассматривать убыва-
ние среднемесячной амплитуды температуры [210], отмеченное авторами 
в [279]. Полученные тренды физически согласуются с убыванием среднеме-
сячной амплитуды температуры, т. к. облака блокируют поступление солнеч-
ной радиации и уменьшают дневной максимум температуры, который дает 
основной вклад в значение дневной амплитуды температуры, как показа-
но в [212, 213]. Другие факторы, такие как влияние водяного пара и облач-
ности на длинноволновую радиацию, увеличивают как дневную, так и ноч-
ную температуру, и таким образом имеют маленькое влияние на значение 
дневной амплитуды температуры [212, 213]. Вопрос о пространственных 
особенностях связи изменений количества облачности и дневной амплиту-
ды температуры за более продолжительный период – 1901 – 2002 гг. – рас-
смотрен в [303]. 

Над США определены также изменения повторяемости типов обла-
ков [386, 387, 388], количества нижней облачности [387] и высоты нижней 
границы [388] (напомним, что при визуальных наблюдениях высота нижней 
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границы определяется как высота над уровнем земли самого нижнего слоя 
облаков с количеством облачности более 50 % [279]).

Над Канадой за период 1953 – 2003 гг. определено изменение типов 
облаков [317] и нижней границы облачности за период 1953 – 2002 гг. [316].

Климатологии и трендам параметров облачности и осадков над Юж-
ной Америкой посвящены работы [151, 254, 390]. В них отмечены измене-
ния повторяемости и интенсивности осадков за период 1960 – 2004 гг. в Бра-
зилии [390] и облачности за последние два десятилетия в районе Амазон-
ки [151, 254]. 

Изменения облачности над океанами рассматриваются в [225, 301, 
326, 327, 332, 336, 361, 450 ].

В связи со значительным потеплением в северной полярной области 
и уменьшением протяженности морского льда [41, 166] большое значение 
придается исследованию облачности над Арктикой [159, 176, 193, 222, 223, 
283, 284, 302, 314, 359 – 361, 363, 365, 370, 373, 382, 409, 419, 420, 453]. 

Изменения почти глобального количества облачности обсуждаются 
в [330], а возможные причины изменения характеристик облачности – в [158, 
160, 165, 173, 218, 293, 318, 349, 369, 383, 441]. В частности, вопрос о воз-
можности рассмотрения в качестве одной из причин его увеличения из-за 
увеличения количества Ci вследствие развития воздушных перевозок рас-
сматривается в [165, 173, 318, 349, 369, 383 ].

Также полезно отметить исследования нижней облачности, располо-
женной в нижнем (пограничном) слое атмосферы [228, 451], так как увели-
чение нижней облачности ведет к охлаждающему эффекту [175, 343].

С изменением количества облачности связывают пространственные 
изменения продолжительности светового дня в Западной Европе за период 
наблюдений 1938 – 2004 гг. [356], для Китая определено уменьшение повто-
ряемости безоблачных дней и при этом уменьшение солнечной радиации 
на поверхности земли за период наблюдений 1955 – 2000 гг. [341].

Одним из основных источников информации о состоянии атмосферы 
в последние десятилетия являются результаты спутниковых наблюдений. 
Анализу информации о космическом мониторинге окружающей среды, ха-
рактеристиках облачности, полученной с помощью спутниковой аппарату-
ры, их изменениях посвящены многочисленные работы, в частности [9, 65, 
77, 115, 141, 142, 157, 162, 171, 172, 208, 223, 233, 243, 263 – 265, 267, 273, 
274, 292, 297, 306, 312, 315, 320, 340, 352 – 354, 360, 362, 363, 371, 377, 384, 
419, 433, 436, 440, 442, 444].

Примером спутниковой информации об облачности являются дан-
ные спутников CloudSat (Cloud Satellite) и CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar 
and Infrared Pathfi nder Satellite Observation). Они запущены в апреле 2006 г. 
в рамках программы NASA (National Aeronautics and Space Administration) 
EOS (Earth Observing System (Система наблюдения Земли)) для изучения 
облачного покрова Земли, а именно для получения трехмерных изображе-
ний облаков и атмосферных аэрозолей, исследования процессов форми-
рования и развития облака, влияния облачности на погоду, климат, каче-
ство воздуха и количество осадков. Для этого на CloudSat установлен очень 
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чувствительный радар CPR (Cloud Profi ling Radar) для получения профилей 
облаков с миллиметровой длиной волны, который более чем в тысячу раз 
чувствительнее обычного гидрометеорологического радара, а на CALIPSO – 
поляризационный лазерный локатор, который позволяет отличить в толще 
облаков водяной пар и кристаллы льда, жидкие и твердые частицы атмос-
ферных аэрозолей. Кроме того, на CALIPSO имеется камера и инфракрас-
ный радиометр (http://ru.wikipedia.org).

На основе анализа более коротких (по сравнению с рядами назем-
ных наблюдений) рядов спутниковых данных ISCCP [352, 353] за период 
1983 – 2001 гг. [353] и HIRS за период 1979 – 2001 гг. [435] получены резуль-
таты об изменении глобального количества облачности. Однако спутнико-
вые данные имеются только за достаточно короткий период [435] и суще-
ствуют некоторые проблемы их интерпретации [366, 377]. В [371] обсужда-
ется понижение температуры верхней границы облачности и тренды типов 
облаков. При анализе результатов, полученных на основе спутниковых на-
блюдений, следует учитывать, что они отражают состояние лишь самого 
верхнего слоя облаков, при этом практически не обнаруживаются оптиче-
ски тонкие облака, а также, что ошибки спутниковых данных характеризуют-
ся высокой коррелированностью, что снижает реальную информативность 
получаемых оценок [121, 366].

Особенности наземных и спутниковых наблюдений затрудняют полу-
чение согласованных выводов о климатических изменениях облачного по-
крова [121].

Однако для выводов об изменении облачности можно использовать 
накопленные по хорошо развитой глобальной сети аэрологических станций 
длинные ряды радиозондовых наблюдений о вертикальных профилях тем-
пературы и влажности [1, 4, 5] и дополнить картину климатических измене-
ний вертикальной макроструктуры облачности.

В результате совместного проекта по созданию глобального массива 
данных радиозондовых наблюдений КАРДС был создан массив данных па-
раметров свободной атмосферы, основанный на аэрологических наблюде-
ниях для определения изменений климата и развития климатических мо-
делей [146, 229 – 231, 408]. Поскольку правильность выводов, получаемых 
при анализе данных, находится в прямой зависимости от качества данных 
и наличия в них ошибок, то, как отмечалось с томе 1 данной работы, не-
обходимым этапом обработки массивов результатов гидрометеорологиче-
ских наблюдений оказывается контроль их качества. Данные аэрологиче-
ских наблюдений с 1948 по 1999 г. были проконтролированы с помощью 
процедур комплексного контроля качества [146]. Массив КАРДС являлся 
уникальным по полноте радиозондовых наблюдений: в настоящее время 
он содержит более 23 миллионов радиозондовых наблюдений по 2662 ра-
диозондовым станциям. Массив регулярно пополняется за счет добавле-
ния текущих наблюдений. 

Основной целью настоящей главы является оценка климатических 
изменений вертикальной макроструктуры восстановленных ОС на основе 
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изучения глобальных трендов во временных рядах некоторых параметров 
ОС и анализ некоторых территориальных особенностей их распределения. 

Она посвящена анализу климатических изменений некоторых пара-
метров ОС, определенных по данным радиозондовых измерений за пери-
од 1964 – 1998 гг. [128, 129, 179 – 190, 193, 381]. В ней приведена характе-
ристика данных, используемых для расчетов трендов, приводятся резуль-
таты расчетов глобальных трендов и краткий анализ географических рас-
пределений декадных изменений, рассчитанных по модели линейных трен-
дов во временных рядах следующих параметров ОС: нижней и верхней гра-
ниц, суммарной толщины и повторяемости в различных атмосферных сло-
ях, средней повторяемости состояний небосвода с количеством облачности 
менее 20 %, а также некоторых параметров зондирования. 

Значительная часть климатических исследований изменений метео-
параметров и характеристик облачности проводилась за различные перио-
ды и сроки наблюдения, различается масштабами пространственного обоб-
щения и другими методическими особенностями, что усложняет процесс 
сравнения результатов [102, 103, 121, 150, 175, 222 – 225, 253]. Поэтому для 
возможности комплексного анализа изменений в глобальной атмосфере за 
один период наблюдений и одной методикой расчетов мы систематизиро-
вали наши результаты и расширили исследования за основе ранее исполь-
зованных проконтролированных данных радиозондирования атмосферы за 
период 1964 – 1998 гг. [128, 129, 179 – 190, 193, 381], которые являются не 
идеальными [191, 367], но относительно однородны по сравнению с преды-
дущими годами аэрологических наблюдений. Кроме того, в [121] отмечено, 
что наиболее значительные изменения в количестве облачности над тер-
риторией России происходили в 1970 и 1980 гг. Региональные исследова-
ния авторов и О.Н. Булыгиной параметров облачных слоев, восстановлен-
ных по профилям температуры и влажности и визуально наблюденных па-
раметров облаков за более поздние периоды наблюдений по 2007 год вклю-
чительно, частично изложены в [2, 104 – 107].

4.1. Глобальные климатические изменения некоторых 
параметров облачных слоев за период 1964 – 1998 гг.

Исследования климатических изменений параметров вертикальной 
макроструктуры облаков, таких как нижняя и верхняя граница, повторяе-
мость многослойной облачности, расстояния между двумя соседними сло-
ями и суммарная толщина ОС при многослойной облачной системе, пред-
ставляют интерес, поскольку они связаны с изменением распределения тем-
пературы и влажности в атмосфере и могут указать на некоторые измене-
ния в крупномасштабной циркуляции [339, 415] и дополнить информацию, 
полученную в результате визуальных наблюдений. 

Как отмечалось выше, для оценок этих изменений можно использовать 
накопленные по хорошо развитой глобальной сети аэрологических станций 
долговременные ряды радиозондовых наблюдений о вертикальных профи-
лях температуры и влажности [179 – 190, 193, 381]. 
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В данной главе для создания временных рядов параметров облачных 
слоев наряду с CE-методом их восстановления был использован глобаль-
ный набор аэрологических наблюдений КАРДС. Оценки для декадных из-
менений, расcчитанных по модели линейных трендов, получены в зависи-
мости от количества облачности, атмосферного слоя и сезона как для зем-
ного шара в целом, так и для отдельных регионов. 

Характеристика данных

Из 2500 станций глобальной радиозондовой сети в массиве КАРДС 
было выбрано 967 станций с достаточно полным количеством данных для 
формирования 795 временных рядов (см. рис. 4.1). Требования к данным 
были несколько ослаблены для регионов с редкой сетью станций. Некото-
рые временные ряды состоят из наблюдений двух или даже трех станций 
вследствие открытия, закрытия или перенесения станций. Необходимым 
условием для объединения данных станций являлось удаленность их друг 
от друга не более чем на 150 км. Исследования проводились для атмосфер-
ного слоя 0 – 10 км для центральных месяцев сезонов – января, апреля, ию-
ля и октября – на основе наблюдений в 00 и 12 GMT. При изучении трендов 
были использованы только те зондирования, при которых имелись данные 
как для температуры, так и для влажности от поверхности земли до высо-
ты 10 км, и месяц должен иметь не менее 25 зондирований. 

Так как во время зондирования облачность могла отсутствовать, об-
лачность не предсказывалась при каждом зондировании; только те меся-
цы (январь, апрель, июль и октябрь), которые содержат, по крайней мере, 
10 зондирований с облачностью, были включены во временные ряды. Вре-
менные ряды были созданы для градации 0 – 100 %, а также для каждой 
градации количества облачности, предсказанному по CE-методу: 0 – 20, 

Рис. 4.1. Распределение станций радиозондирования, использованных 
в данном исследовании. КАРДС. Приведено из [190]



78

20 – 60, 60 – 80 и 80 – 100 %. Ниже в работе 0 – 20 % называется  малым, 
20 – 60 % – рассеянным, 60 – 80 % – разорванным, 80 – 100 % – сплошным 
покрытием небосвода облаками. Облака изучались во всем атмосферном 
слое 0 – 10 км, а также для более детального изучения они были также раз-
делены по высоте: 0 – 2 км для нижней облачности, 2 – 6 км для средней и 
6 – 10 км для верхней облачности. Следующим ограничением было требова-
ние, чтобы временные ряды для месяцев (января, апреля, июля и октяб ря) 
имели данные, по крайней мере, для 18 лет из 35-летнего периода для каж-
дой станции [190]. 

Глобальные тренды были вычислены простым осреднением данных 
всех станций. Этот метод дает больший вес регионам с густой сетью стан-
ций наблюдений (т. е. умеренным широтам Северного полушария). 

Для визуализации и анализа географического распределения удоб-
нее работать с полями в регулярной сетке, чем со значениями в нерегуляр-
ном множестве станций. Чтобы проинтерполировать тренды облачности на 
5 × 5-градусную сетку, был использован метод взвешенной анизотропной ин-
терполяции (ВАИ): 
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где ai – веса для каждой из m соседних станций для точки сетки, и они на-
ходятся как решения системы линейных уравнений
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   для  (4.2)

где ri j – это расстояние между i-й и j-й станциями и r0 j – это расстояние меж-
ду 0-точкой сетки и j-й станцией. Для большинства параметров атмосферы 
[68] этот метод дает почти такую же точность, как оптимальная интерполя-
ция (ОИ). Но ВАИ имеет существенное преимущество по сравнению с ОИ, 
т. к. для его использования не требуется знать статистической структуры ин-
терполируемых величин. Ценой за простоту является то, что ВАИ-метод не 
дает оценки ошибки интерполяции. 

Тренды нижней и верхней границ облачных слоев

Табл. 4.1 и рис. 4.2 а показывают, что глобальное среднее для ниж-
ней границы облачности убывает со скоростью около 44 м / десятилетие и 
для верхней границы возрастает со скоростью около 154 м / десятилетие с 
1964 по 1998 г. для всех высот и количества облачности. Однако декадные 
изменения глобального среднего нижней границы облачности (Δ hL ) и верх-
ней границы (Δ hH ) зависят от количества облачности и сезона (табл. 4.1, 
рис. 4.2 и 4.3). Табл. 4.1 показывает, что для каждой градации количества 
облачности декадные изменения нижней и верхней границ облачности име-
ют некоторую сезонную зависимость [190]. 
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Та бл и ц а  4.1
Декадные изменения глобальной средней высоты в м / десятилетие 

для нижних (ΔhL) и верхних границ (ΔhH) ОС, вычисленные по уравнению 
линейной регрессии для различного количества облачности 

в атмосферном слое 0 – 10 км. Подчеркнутые значения не соответствуют 
95 %-ному уровню значимости [190]

Кол-во 
облач.

Январь Апрель Июль Октябрь В сумме
Δ hL Δ hH Δ hL Δ hH Δ hL Δ hH Δ hL Δ hH Δ hL Δ hH

0 – 20 % -15,1 223,2 -35,6 226,2 -42,0 147,8 -29,3 213,4 -30,6 204,2
20 – 60 % 6,7 129,8 -5,6 102,0 7,2 12,5 3,1 83,8 3,0 83,4
60 – 80 % 63,6 73,0 62,6 65,6 51,0 11,3 61,8 58,7 59,8 53,6
80 – 100 % -26,6 -78,5 -26,9 -113,5 -19,2 -123,8 -24,8 -117,6 -24,1 -108,8
0 – 100 % -35,0 157,7 -49,0 159,6 -50,6 136,2 -41,4 159,5 -43,8 154,1

Рис. 4.2. Временной ряд средних значений нижней (слева) и верхней (справа) 
границ и соответствующие линейные тренды для ОС с количеством 

облачности 0 – 100 % (а – из [190]), 80 – 100 % (б – из [181]). 
Значения определены по данным центральных месяцев сезонов 
за период 1964 – 1998 гг. КАРДС. Атмосферный слой 0 – 10 км 
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Рис. 4.3 (а, б). Географическое распределение декадных изменений, 
рассчитанных по модели линейных трендов, для средних высот верхних (а) 
и нижних (б) границ ОС с количеством облачности 0 – 100 % для января, 

апреля, июля, октября. 0 – 10 км. 1964 – 1998 гг. КАРДС

а) Декадные изменения для средних высот верхних границ ОС для января

б) Декадные изменения для средних высот нижних границ ОС для января
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Рис. 4.3 (в, г). Географическое распределение декадных изменений, 
рассчитанных по модели линейных трендов, для средних высот верхних (в) 
и нижних (г) границ ОС с количеством облачности 0 – 100 % для января, 

апреля, июля, октября. 0 – 10 км. 1964 – 1998 гг. КАРДС

в) Декадные изменения для средних высот верхних границ ОС для апреля

г) Декадные изменения для средних высот нижних границ ОС для апреля
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Рис. 4.3 (д, е). Географическое распределение декадных изменений, 
рассчитанных по модели линейных трендов, для средних высот верхних (д) 
и нижних (е) границ ОС с количеством облачности 0 – 100 % для января, 

апреля, июля, октября. 0 – 10 км. 1964 – 1998 гг. КАРДС

д) Декадные изменения для средних высот верхних границ ОС для июля [190]

е) Декадные изменения для средних высот нижних границ ОС для июля [190]



83

Рис. 4.3 (ж, з). Географическое распределение декадных изменений, 
рассчитанных по модели линейных трендов, для средних высот верхних (ж) 
и нижних (з) границ ОС с количеством облачности 0 – 100 % для января, 

апреля, июля, октября. 0 – 10 км. 1964 – 1998 гг. КАРДС

ж) Декадные изменения для средних высот верхних границ ОС для октября

з) Декадные изменения для средних высот нижних границ ОС для октября
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Для всех сезонов облачные слои с малым количеством и со сплош-
ным покрытием дают основной вклад в убывание нижней границы облач-
ных  слоев (табл. 4.1). Повторяемость облачных слоев нижнего (0 – 2 км) и 
среднего (2 – 6 км) ярусов возрастает для всех месяцев (табл. 4.2). Повто-
ряемость рассеянной и разорванной облачности нижнего и среднего ярусов 
возрастает слабо или даже убывает для некоторых случаев разорванной об-
лачности (табл. 4.2). Высота нижней границы для рассеянной и разор ванной 
облачности стабильна или даже возрастает, за исключением апреля, когда 
нижняя граница рассеянной облачности убывает (табл. 4.1). 

Та бл и ц а  4.2
Глобальные декадные изменения (% / десятилетие) повторяемости ОС 

с количеством облачности 0 – 20, 20 – 60, 60 – 80, 80 – 100, 0 – 100 % 
небосвода для различных атмосферных слоев. Подчеркнутые значения 

не соответствуют 95 %-ному уровню значимости
Кол-во 

облачности, 
% небосвода

Атмосферный слой 0 – 2 км

Январь Апрель Июль Октябрь В сумме
0 – 20 % 6,1 6,4 4,8 6,1 5,9
20 – 60 % 2,1 1,8 2,0 1,9 1,9
60 – 80 % -0,1 -0,4 -0,4 -0,5 -0,4
80 – 100 % 5,1 4,0 4,2 3,8 4,2
0 – 100 % 6,5 5,5 4,1 4,8 5,3

Атмосферный слой 2 – 6 км
0 – 20 % 7,5 7,1 6,1 6,1 7,1
20 – 60 % 2,2 2,3 2,8 2,1 2,4
60 – 80 % 0,6 0,5 0,4 0,2 0,4
80 – 100 % 3,4 4,4 4,8 3,7 4,1
0 – 100 % 4,9 4,8 4,3 4,8 4,6

Атмосферный слой 6 – 10 км
0 – 20 % 7,5 7,1 6,8 6,1 7,1
20 – 60 % 4,0 3,8 3,3 3,5 3,6
60 – 80 % 2,0 1,5 1,0 1,4 1,4
80 – 100 % 1,5 1,9 3,7 1,8 2,2
0 – 100 % 6,6 6,0 5,2 5,6 6,0

Весь атмосферный слой 0 – 10 км
0 – 20 % 6,5 6,9 4,3 6,1 6,4
20 – 60 % 6,1 5,7 5,5 5,5 5,8
60 – 80 % 2,0 1,4 1,0 1,1 1,4
80 – 100 % 4,3 4,3 5,0 3,8 4,3
0 – 100 % 1,8 1,7 1,5 1,6 1,7

За исключением сплошного облачного покрытия (табл. 4.1 и рис. 4.2 б), 
высота верхней границы облачных слоев возрастает для всех сезонов. По-
вторяемость сплошного облачного покрытия возрастает значительно для 
нижнего и среднего ярусов. Повторяемость верхней облачности для всех 
сезонов возрастает с максимальным увеличением малой облачности. Кро-
ме того, наблюдается тенденция к увеличению многослойной облачности. 
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Повторяемость облачных слоев возрастает приблизительно на 1,7 % за де-
сятилетие.

Рис. 4.3 показывает, что географическое распределение декадных из-
менений границ облачности для каждого из центральных месяцев сезонов 
пространственно неоднородно. Так, для всех центральных месяцев сезонов 
для большей части Северного полушария характерно убывание высоты ниж-
ней границы облачных слоев и возрастание верхней границы. Ограничен-
ность данных в Южном полушарии делает затруднительным сделать окон-
чательное заключение, но данные показывают тренды, аналогичные тем, 
что были найдены в Северном полушарии. Анализ показал, что тренды вы-
соты нижней границы облачности зависят от сезона (рис. 4.3). Для всех се-
зонов высота верхней границы облачных слоев возрастает на большей ча-
сти глобуса, за исключением высоких и средних широт Восточного полуша-
рия. Максимальная площадь убывания трендов верхней границы облачных 
слоев наблюдается в июле (рис. 4.3 д).

В [226] Эстерлинг (Easterling) с соавторами анализировал географи-
ческое распределение декадных изменений минимальной и максимальной 
температуры для земного шара. Они нашли, что среднемесячные анома-
лии температуры (DTR, Daily Temperature Rang) убывают на большей части 
земного шара благодаря в значительной степени возрастанию минимальной 
температуры и возрастанию облачности как фактора. Результаты данного 
исследования качественно согласуются с результатами Эстерлинга [226]. 
Авторами было найдено, что глобальная облачность возрастает. Это пока-
зывает убывание высоты нижней границы и возрастание верхней границы 
облачных слоев, а также увеличение числа облачных слоев в течение пе-
риода с 1964 по 1998 год.

Сравнение географических распределений DTR [226] и декадных из-
менений, вычисленных по модели линейных трендов, суммарной толщи-
ны облачных слоев для любого количества облачности в слое от 2 до 6 км 
для января (рис. 4.4) показывает, что убывание DTR наиболее часто имеет 
место в регионах с убыванием суммарной толщины облачных слоев сред-
него яруса. 

Итак, в результате использования радиозондовых данных для вычис-
ления трендов облачности было найдено, что для любого количества об-
лачности (от 0 до 100 %) нижняя граница облачности убывает для всех се-
зонов. За период с 1964 по 1998 год нижняя граница облачных слоев пони-
зилась приблизительно на 150 м. Высота верхней границы облачных слоев 
увеличилась приблизительно на 540 м за этот период. Повторяемость об-
лачных слоев увеличилась приблизительно на 5 % в каждой высотной гра-
дации. Тренды зависят от количества облачности, сезона и высоты облач-
ных слоев и согласуются с убыванием дневного температурного ранга, оче-
видного для большей части земного шара [180].
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Тренды средней повторяемости состояний небосвода 
с количеством облачности менее 20 %

Из-за истощения озонового слоя в высоких широтах стало возможно 
увеличение доз коротковолновой радиации. Вопрос о влиянии облачности 
на приходящую радиацию при различных состояниях небосвода обсужда-
ется, например, в [60, 116, 117]. Исследования, проведенные на основе дан-
ных многолетних измерений (1981 – 1990 гг.) в метеорологической обсерва-
тории МГУ (Московский государственный университет им. Ломоносова), по-
казали увеличение приходящей ультрафиолетовой радиации при наличии 
облачности менее 20 %, по сравнению с безоблачным небосводом [131]. 

Основная цель этого исследования состоит в предварительных оцен-
ках климатических изменений средней повторяемости состояний небосво-
да без облаков или присутствием облаков с количеством менее 20 % (F1); 
средней повторяемости безоблачного небосвода, наличия облачности менее 
20 % или тонких облачных слоев с суммарной толщиной менее 300 м (F2). 

На рис. 4.5 показаны временные ряды этих повторяемостей F1, F2 
и соответствующие линейные тренды. За полный период исследования  – 
1964 – 1998 гг. – тренды имеют тенденцию к понижению.

Рис. 4.4. Географическое распределение декадных изменений, 
вычисленных по модели линейных трендов, 

средней суммарной толщины ОС 
с количеством облачности 0 – 100 % небосвода 

в атмосферном слое 2 – 6 км. Январь 1964 – 1998 гг. КАРДС. 
Приведено из [381] 
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Декадные изменения, вычисленные для модели линейных трендов, во 
временных рядах осредненных повторяемостей различных состояний не-
босвода показывают убывание F1 и F2 (табл. 4.3). При этом имеют место 
некоторые сезонные изменения. 

Та бл и ц а  4.3
Декадные изменения (% / десятилетие) средних повторяемостей 
различных состояний небосвода в атмосферном слое 0 – 10 км, 
вычисленные для модели линейных трендов для глобуса 

за период 1964 – 1998 гг. для центральных месяцев сезонов. КАРДС. 
Приведено из [180] 

Состояние небосвода Январь Апрель Июль Октябрь В сумме
Отсутствие ОС или присутствие 
облачности с количеством 
облачности менее 20 % (F1)

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

Отсутствие ОС или присутствие ОС 
с количеством облачности менее 20 % 
(F1) или тонких ОС с суммарной 
толщиной менее 300 м (F2)

-2,8 -2,6 -3,3 -2,3 -2,7

Для тренда F1 характерен более крутой угол наклона по отношению 
к тренду F2 для всех месяцев. Это означает, что число тонких слоев (с сум-
марной толщиной менее 300 м) с количеством облачности более 20 % име-
ет слабую тенденцию к возрастанию.

Для центральных месяцев сезонов было получено географическое 
распределение декадных изменений F1 в атмосферном слое 0 – 10 км. Для 
него имеют место сезонные изменения. На рис. 4.6 показано географиче-
ское распределение средних значений и декадных изменений осредненной 
повторяемости случаев с количеством облачности менее 20 % (F1) для цен-
тральных месяцев сезонов.

Для части Западной Африки (между 10 и 20° с.ш.) декадные измене-
ния положительны только для января и апреля. Для этого региона имеет 

Рис. 4.5. Временные ряды осредненной повторяемости (%) состояний 
небосвода без облаков или присутствием облаков с количеством менее 

20 % (слева); средней повторяемости (%) безоблачного небосвода, наличия 
облачности менее 20 % или тонких ОС с суммарной толщиной менее 300 м 

(справа) и соответствующих линейных трендов. КАРДС. 
Центральные месяцы сезонов. 1964 – 1998 гг. [180]
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Рис. 4.6 (а, б). Географическое распределение средних значений (%) 
и декадных изменений (% / десятилетие), вычисленных по модели линейных 

трендов для осредненной повторяемости случаев с количеством 
облачности менее 20 % в атмосферном слое 0 – 10 км. КАРДС. Январь, 

апрель, июль, октябрь. 1964 – 1998 гг.

а) Средние значения повторяемости случаев с количеством облачности 
менее 20 % в слое 0 – 10 км для января

б) Декадные изменения повторяемости ОС с количеством облачности 
менее 20 % в слое 0 – 10 км для января [180]
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Рис. 4.6 (в, г). Географическое распределение средних значений (%) 
и декадных изменений (% / десятилетие), вычисленных по модели линейных 

трендов для осредненной повторяемости случаев с количеством 
облачности менее 20 % в атмосферном слое 0 – 10 км. КАРДС. Январь, 

апрель, июль, октябрь. 1964 – 1998 гг.

в) Средние значения повторяемости случаев с количеством облачности 
менее 20 % в слое 0 – 10 км для апреля 

г) Декадные изменения повторяемости ОС с количеством облачности 
менее 20 % в слое 0 – 10 км для апреля
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Рис. 4.6 (д, е). Географическое распределение средних значений (%) 
и декадных изменений (% / десятилетие), вычисленных по модели линейных 

трендов для осредненной повторяемости случаев с количеством 
облачности менее 20 % в атмосферном слое 0 – 10 км. КАРДС. Январь, 

апрель, июль, октябрь. 1964 – 1998 гг.

д) Средние значения повторяемости ОС с количеством облачности 
менее 20 % в слое 0 – 10 км для июля

е) Декадные изменения повторяемости ОС с количеством облачности 
менее 20 % в слое 0 – 10 км для июля
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Рис. 4.6 (ж, з). Географическое распределение средних значений (%) 
и декадных изменений (% / десятилетие), вычисленных по модели линейных 

трендов для осредненной повторяемости случаев с количеством 
облачности менее 20 % в атмосферном слое 0 – 10 км. КАРДС. Январь, 

апрель, июль, октябрь. 1964 – 1998 гг.

ж) Средние значения повторяемости ОС с количеством облачности 
менее 20 % в слое 0 – 10 км для октября 

з) Декадные изменения повторяемости ОС с количеством облачности 
менее 20 % в слое 0 – 10 км для октября
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место высокая повторяемость состояний небосвода с количеством облач-
ности менее 20 %. 

Для всех сезонов минимальные значения трендов характерны для 
низких широт, особенно для Австралии и тропической и субтропической ча-
стей Тихого океана.

Изменения средней повторяемости случаев с отсутствием облачных 
слоев или с наличием облачных слоев с количеством облачности менее 
20 % в атмосферном слое 0 – 10 км были обнаружены по данным о восста-
новленной облачности по данным КАРДС за 1964 – 1998 гг. Для большей ча-
сти глобуса декадные изменения показывают убывание. Только для высо-
ких и средних широт Восточного полушария имеют место слабовозрастаю-
щие тренды, где средние значения повторяемости имеют низкие значения. 

Тренды суммарной толщины и границ облачных слоев 
с количеством облачности 80 – 100 %

Как было отмечено ранее, взаимодействие между радиацией и облач-
ностью играет важную роль в атмосферной циркуляции и формировании 
климата. Интенсивность приходящей и уходящей радиации зависит от се-
зона, времени дня [83, 175, 256, 422], а также от форм облаков [17, 124, 174, 
257], высоты облачности, ее балльности, вертикальной мощности, микро- и 
макроструктуры, оптических свойств [37, 63, 72, 75, 78, 80, 83, 116, 195, 206, 
359, 454]. В частности, увеличение облачности верхнего яруса ведет к по-
теплению климата, в то время как облаков нижнего яруса – к охлаждающе-
му эффекту [175, 343]. Изменения в количестве облачности могут умень-
шить или усилить глобальное потепление [81, 175]. Например, суммарная 
 ультрафиолетовая радиация убывает до 70 – 85 % при сплошном покрытии 
небосвода облаками нижнего яруса [131]. Предварительные оценки трен-
дов для границ облачных слоев, восстановленных по данным КАРДС, пока-
зали, что декадные изменения глобальных средних нижней и верхней гра-
ниц облачности зависят от количества облачности [182, 190]. 

Основной целью данного раздела является оценка трендов средних 
значений повторяемости, суммарной толщины и границ восстановленных 
облачных слоев с количеством облачности 80 – 100 % [181]. 

На рис. 4.2 и 4.7 показаны временные ряды средних значений нижней 
и верхней границ, осредненной повторяемости и суммарной толщины ОС 
для различных атмосферных слоев и соответствующие линейные тренды.

Наиболее значительные изменения повторяемостей сплошных ОС 
имеют место в атмосферных слоях 0 – 2 и 2 – 6 км (табл. 4.2). Характер се-
зонных изменений различный для слоев нижней, средней и верхней облач-
ности. Для нижнего слоя она падает до минимального значения в октябре 
и возрастает до максимального – в январе. Для слоев средней и верхней 
облачности минимальное и максимальное значения декадных изменений 
имеют место в январе и июле соответственно.

Декадные изменения суммарной толщины ОС показывают тенденцию 
к убыванию для слоя 0 – 10 км. Их величины зависят от сезона, достигая 
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наименьшего и наибольшего значений в июле и январе (табл. 4.4). Для всех 
сезонов, кроме лета, наиболее значительное уменьшение суммарной тол-
щины наблюдается в слое 6 – 10 км.

Установлено понижение нижней и верхней границ ОС с количеством 
облачности 80–100 % (табл. 4.1). Декадные изменения имеют некоторые 
сезонные изменения. В июле имеют место наименьшее убывание нижней 
границы и наибольшее убывание верхней границы. Для января, наоборот, 
характерно наибольшее убывание нижней границы и наименьшее убыва-
ние верхней границы.

Толщина Повторяемость

Годы Годы

Рис. 4.7. Временные ряды осредненных суммарной толщины, 
повторяемости и соответствующие линейные тренды для ОС 

с количеством облачности 80 – 100 % для различных атмосферных слоев. 
КАРДС. Центральные месяцы сезонов. 1964 – 1998 гг. Приведено из [181]
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Та бл и ц а  4.4
Декадные изменения средней суммарной толщины (м / десятилетие) ОС 
с количеством облачности 80 – 100 %, вычисленные по модели линейных 

трендов для различных атмосферных слоев для глобуса за период 
1964 – 1998 гг. для центральных месяцев сезонов. КАРДС. 

Приведено из [181]
Атмосферный слой, 

км Январь Апрель Июль Октябрь В сумме

0 – 10 -113 -106 -65 -90 -94
6 – 10 -124 -114 -82 -107 -108
2 – 6 -60 -70 -83 -61 -68
0 – 2 -39 -47 -43 -46 -43

Для земного шара рис. 4.7 и табл. 4.2 и 4.4 показывают увеличение 
средней повторяемости и уменьшение средней суммарной толщины сплош-
ных ОС. Но анализ географического распределения показал, что для каждо-
го месяца на земном шаре существуют области как с положительными, так 
и отрицательными декадными изменениями. Географическое распределе-
ние изменяется с сезоном. Это видно из рис. 4.8, на котором показаны рас-
пределения для центральных месяцев сезонов.

Декадные изменения осредненной повторяемости ОС положительны 
для всех месяцев для глобуса, за исключением некоторой части бывшего 
СССР (для всех сезонов), части Африки (январь и апрель) и части Индий-
ского океана (июль). Наиболее значительное возрастание трендов отмече-
но для Австралии и части Атлантического и Тихого океанов.

Декадные изменения средней суммарной толщины ОС отрицатель-
ны для большей части глобуса. Возрастающие тренды имеют место толь-
ко для средних и высоких широт Западного полушария для всех сезонов. 

Для большей части глобуса увеличение повторяемости имеет место 
с одновременным уменьшением суммарной толщины сплошных ОС. Воз-
растание как повторяемости, так и толщины сплошных ОС имеет место для 
средних и высоких широт Западного полушария. Убывание этих характери-
стик имеет место для части Восточной Сибири. 

Временные изменения толщины слоев нижней облачности

Основной целью данного раздела является исследование трендов 
средней суммарнной толщины и повторяемости слоев нижней облачности 
(в атмосферном слое 0 – 2 км) по градациям количества облачности (0 – 20, 
20 – 60, 60 – 80, 80 – 100 % небосвода) по данным о восстановленной облач-
ности [179]. 

Временные ряды средней повторяемости ОС в слое 0 – 2 км, их сум-
марной толщины для градаций количества облачности и соответствующие 
линейные тренды показаны на рис. 4.9. 

Для земного шара декадные изменения средней повторяемости ОС 
с количеством облачности 0 – 100 % (с любым из 0 – 20, 20 – 60, 60 – 80, 
80 – 100 %) небосвода показывают возрастание в атмосферном слое 
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Рис. 4.8 (а, б). Географическое распределение декадных изменений, 
вычисленных для моделей линейных трендов, для повторяемости 

(% / десятилетие) (а) ОС с количеством облачности 80 – 100 % 
и их суммарной толщины (м/ десятилетие) (б). 0 – 10 км. 
КАРДС. Январь, апрель, июль, октябрь. 1964 – 1998 гг.

а) Декадные изменения для повторяемости ОС с количеством облачности 
80 – 100 % в слое 0 – 10 км для января [181]

б) Декадные изменения для суммарной толщины ОС с количеством облачности 
80 – 100 % в слое 0 – 10 км для января [181]
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Рис. 4.8 (в, г). Географическое распределение декадных изменений, 
вычисленных для моделей линейных трендов, для повторяемости 

(% / десятилетие) (в) ОС с количеством облачности 80 – 100 % 
и их суммарной толщины (м/ десятилетие) (г). 0 – 10 км. 
КАРДС. Январь, апрель, июль, октябрь. 1964 – 1998 гг.

в) Декадные изменения для повторяемости ОС с количеством облачности 
80 – 100 % в слое 0 – 10 км для апреля

г) Декадные изменения для суммарной толщины ОС с количеством облачности 
80 – 100 % в слое 0 – 10 км для апреля



97

Рис. 4.8 (д, е). Географическое распределение декадных изменений, 
вычисленных для моделей линейных трендов, для повторяемости 

(% / десятилетие) (д) ОС с количеством облачности 80 – 100 % 
и их суммарной толщины (м/ десятилетие) (е). 0 – 10 км. 
КАРДС. Январь, апрель, июль, октябрь. 1964 – 1998 гг.

д) Декадные изменения для повторяемости ОС с количеством облачности 
80 – 100 % в слое 0 – 10 км для июля

е) Декадные изменения для суммарной толщины ОС с количеством облачности 
80 – 100 % в слое 0 – 10 км для июля
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Рис. 4.8 (ж, з). Географическое распределение декадных изменений, 
вычисленных для моделей линейных трендов, для повторяемости 

(% / десятилетие) (ж) ОС с количеством облачности 80 – 100 % 
и их суммарной толщины (м/ десятилетие) (з). 0 – 10 км. 
КАРДС. Январь, апрель, июль, октябрь. 1964 – 1998 гг.

ж) Декадные изменения для повторяемости ОС с количеством облачности 
80 – 100 % в слое 0 – 10 км для октября

з) Декадные изменения для суммарной толщины ОС с количеством облачности 
80 – 100 % в слое 0 – 10 км для октября
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0 – 2 км (табл. 4.2) с декадным изменением около 5,3 % / десятилетие.  Имеют 
место некоторые сезонные различия декадных изменений повторяемости 
с максимальным значением в январе и минимальным значением в июле. 

Декадные изменения с различным количеством облачности изменя-
ются, завися от сезона. Наиболее значительное возрастание повторяемо-
сти имеет место для ОС нижнего яруса с количеством облачности 0 – 20 и 
80 – 100 % поверхности небосвода для всех сезонов. 

Толщина Повторяемость

Годы Годы

Рис. 4.9. Временные ряды и соответствующие линейные тренды 
для средних суммарной толщины (слева) и повторяемости (справа) 

восстановленных ОС в атмосферном слое 0 – 2 км для различных градаций 
количества облачности (0 – 100, 0 – 20, 20 – 60, 60 – 80, 80 – 100 % поверхности 

небосвода). КАРДС. Центральные месяцы сезонов. 1964 – 1998 гг. [179]
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Для земного шара декадные изменения средней суммарной толщины 
ОС с количеством облачности 0 – 100 % небосвода показывают убывание 
в атмосферном слое 0 – 2 км (табл. 4.5) со скоростью около -37 м / десяти-
летие. Декадные изменения толщины нижней облачности с различным ее 
количеством также изменяются с сезоном. Величина декадных изменений 
имеет минимальное значение в январе только для ОС с количеством облач-
ности 20 – 60 и 80 – 100 % небосвода. Минимальные изменения суммарной 
толщины для других градаций количества облачности имеет место в июле. 

Та бл и ц а  4.5
Декадные изменения, вычисленные по модели линейных трендов 
суммарной толщины (м / десятилетие) ОС с различным количеством 

облачности (0 – 100, 0 – 20, 20 – 60, 60 – 80, 80 – 100 % небосвода) 
для атмосферного слоя 0 – 2 км. Подчеркнуты значения, не 
удовлетворяющие 99 %-ному уровню значимости. КАРДС. 

Центральные месяцы сезонов. 1964 – 1998 гг. [179]
Кол-во облач., 
% небосвода Январь Апрель Июль Октябрь В сумме

0 – 20 % -58 -49 -44 -52 -50
20 – 60 % -66 -72 -72 -78 -71
60 – 80 % -75 -70 -62 -78 -71
80 – 100 % -39 -47 -43 -46 -43
0 – 100 % -40 -39 -31 -41  -37

Рис. 4.9, табл. 4.2 и 4.5 указывают на возрастание средней повторя-
емости и убывание средней суммарной толщины ОС нижнего яруса для 
земного шара. Но анализ географического распределения декадных изме-
нений толщины показал, что существуют регионы как с положительными, 
так и с отрицательными значениями для центральных месяцев всех сезо-
нов. Декадные изменения для толщины положительны для некоторых низ-
ких и средних широт. 

Итак, для земного шара убывание средней суммарной толщины для 
облачных слоев нижнего яруса с количеством облачности 0–100 % состав-
ляет около -37 м / десятилетие и возрастание средней повторяемости око-
ло 5,3 % / десятилетие [179].

Анализ географического распределения декадных изменений, вычис-
ленных по модели линейных трендов для средней суммарной толщины ОС 
с количеством облачности 0 – 100 % в слое 0 – 2 км, показывает ее убывание 
для большей части земного шара. Для различных регионов глобуса убыва-
ние толщины не более чем -33 м / десятилетие и возрастание не более чем 
10 м / десятилетие для всех центральных месяцев сезонов. Результаты для 
января показаны на рис. 4.10 а. 

Для высоких широт небольшое возрастание трендов толщины (око-
ло 3 м / десятилетие) имеет место для некоторых регионов Северного Ле-
довитого океана в Западном полушарии для всех сезонов, за исключени-
ем лета. Наибольшая область с ее возрастанием была отмечена в апреле.
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Рис. 4.10. Географическое распределение декадных изменений, 
вычисленных по модели линейных трендов средней повторяемости ОС 

с количеством облачности 0 – 100 % в слое 0 – 2 км и их средней суммарной 
толщины (м/десятилетие). КАРДС. Январь. 1964 – 1998 гг. [179]

а) Декадные изменения для средней повторяемости ОС с количеством 
облачности 0 – 100 % в слое 0 – 2 км для января [179]

б) Декадные изменения для суммарной толщины ОС с количеством облачности 
0 – 100 % в слое 0 – 2 км для января [179]
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Для средних широт небольшое возрастание трендов толщины 
(2 – 3 м / десятилетие) имеет место для некоторых регионов Европы в янва-
ре и восточной части Северной Америки в июле, а также восточной части 
Тихого океана в октябре. 

Для низких широт декадные изменения показывают возрастание тол-
щины для некоторых регионов Тихого и Атлантического океанов для всех 
сезонов, а для Индийского океана они отмечены только в январе и апреле. 

Для земного шара декадные изменения средней повторяемости ОС 
с количеством облачности 0 – 100 % показывают возрастание в атмосфер-
ном слое 0 – 2 км со скоростью около 5,2 % / десятилетие. Географическое 
распределение декадных изменений средней повторяемости показано на 
рис. 4.10 б. 

4.2. Связь глобальных климатических изменений ОС 
и параметров атмосферы

О климатических изменениях вертикальной макроструктуры 
облачных слоев и некоторых аэрологических параметров 
в атмосферном слое 0 – 6 км над Арктическим регионом

Важными взаимосвязанными и наиболее изменчивыми элементами 
климата являются облачность и осадки [199, 200]. Наличие облачности яв-
ляется необходимым условием для выпадения осадков. Для уточнения ее 
роли в изменении климата важно понять, какого рода изменения происхо-
дят на различных уровнях в атмосфере. Являются ли они пространствен-
но однородными на фиксированных высотах над уровнем подстилающей 
поверхности? Как было показано в серии работ [145, 178 – 182, 184 – 190, 
192, 381], климатические изменения температуры, параметров влажности 
в тропосфере и параметров вертикальной макроструктуры облачных слоев 
пространственно неоднородны. В данном разделе основное внимание уде-
лено долгопериодным изменениям на различных высотах в атмосферном 
слое ниже 6 км, их внутригодовой изменчивости и пространственной неод-
нородности для температуры, влажности и облачности, потому что хорошо 
известно, что наибольшее количество осадков выпадает именно из обла-
ков среднего яруса [76].

В связи со значительным потеплением в северной полярной области 
и уменьшением протяженности морского льда [41, 166] большое значение 
придается исследованию облачности над Арктикой [159, 176, 193, 222, 223, 
283, 284, 302, 314, 359 – 361, 363, 365, 370, 373, 382, 409, 419, 420, 453]. Так 
как наибольшее количество влаги в Арктический регион приносится при ад-
векции, поэтому ниже приведены географические распределения трендов 
метеопараметров и характеристик ОС для земного шара, но анализ неко-
торых особенностей климатических изменений представлен только регио-
нов, расположенных в высоких и средних широтах.

Анализ был ограничен слоем тропосферы до 6 км для центральных 
месяцев зимы и лета, января и июля, сроков наблюдений 00 GMT и 12 GMT.
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При исследовании были использованы только зондирования с данны-
ми как для температуры, так и влажности от поверхности земли до 6 км, и 
за месяц должно быть не менее 25 зондирований.

Поскольку облака могли отсутствовать во время зондирования, поэто-
му облачные слои могли не определяться при каждом зондировании. Толь-
ко те месяцы (январь, июль), которые содержали, по крайней мере, 10 зон-
дирований с облаками, были включены во временные ряды. Временные ря-
ды были созданы для облачных слоев с количеством облачности, находя-
щимся в интервале 80 – 100 % поверхности небосвода.

Табл. 4.6 показывает нам потепление и уменьшение относительной 
влажности для всех изучаемых уровней для земного шара. Но анализ гео-
графического распределения показал, что на земном шаре существуют ре-
гионы как с положительными, так и с отрицательными значениями декад-
ных изменений для температуры и относительной влажности для каждой 
изобарической поверхности и месяца (рис. 4.11 и 4.12).

Та бл и ц а  4.6
Декадные изменения, вычисленные по модели линейных трендов, 
для аномалий температуры T (°C/десятилетие) и относительной 
влажности R (%/десятилетие ) для уровня земли и стандартных 

изобарических поверхностей для земного шара. КАРДС. 1964 – 1998 гг.

Изобарическая 
поверхность, гПа

Январь Июль
Δ T Δ R Δ T Δ R

500 0,12 – 0,88 0,11 – 0,08
700 0,20 – 0,88 0,22 – 0,54
850 0,34 – 0,56 0,22 – 0,07

Уровень подстилающей 
поверхности 0,31 0,06 0,12 0,04

В качестве характеристик ОС в данном разделе выбрана суммарная 
толщины и повторяемости ОС с количеством облачности 80 – 100 % поверх-
ности небосвода в слоях 0 – 2 и 2 – 6 км. 

Табл. 4.2, 4.4, 4.7 и рис. 4.7 показывают убывание суммарной толщи-
ны и возрастание осредненной повторяемости ОС с количеством облачно-
сти 80 – 100 % поверхности небосвода для различных атмосферных слоев 
для земного шара. Такой же результат, как и для температуры, имеет ме-
сто и для географических распределений декадных изменений средних зна-
чений повторяемости сплошных облачных слоев и средних их суммарной 
толщины для атмосферных слоев 0 – 2 и 2 – 6 км (рис. 4.13). Географиче-
ские распределения зависят от сезона. Например, географические распре-
деления декадных изменений средних значений повторяемости сплошных 
облачных слоев и их суммарной толщины в слое 2 – 6 км для января и ию-
ля указывают на возрастание толщины в некоторых регионах в высоких и 
средних широтах Западного полушария и убывания в тех же широтах Вос-
точного полушария, возрастание повторяемости облачных слоев для боль-
шинства регионов земного шара. 



104

Рис. 4.11. Географическое распределение декадных изменений, вычисленных 
по модели линейных трендов, для температуры на уровне подстилающей 
поверхности и изобарических поверхностях 850, 700, 500 гПа для января 

и июля. КАРДС. 1964 – 1998 гг. [186]

Январь ΔT на 500 гПа Июль

ΔT на 700 гПа

ΔT на 850 гПа

ΔT на уровне подстилающей поверхности
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Рис. 4.12. Географическое распределение декадных изменений, вычисленных 
по модели линейных трендов, для относительной влажности на уровне 

подстилающей поверхности и изобарических поверхностях 850, 700, 500 гПа 
для января и июля. КАРДС.1964 – 1998 гг. [186, 187]

Январь ΔR на 500 гПа Июль

ΔR на 700 гПа

ΔR на 850 гПа

ΔR на уровне подстилающей поверхности
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Рис. 4.13 (а, б). Географические распределения декадных изменений, 
вычисленных по модели линейных трендов, для повторяемости сплошных 

облачных слоев и их суммарной толщины в слоях 0 – 2 и 2 – 6 км 
для января и июля. КАРДС. 1964 – 1998 гг. 

Январь. 0 – 2 км. Количество облачности 80 – 100 %

а) Декадные изменения повторяемости сплошных ОС 
в слое 0–2 км для января [179]

б) Декадные изменения для толщины сплошных ОС 
в слое 0 – 2 км для января [179]
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Рис. 4.13 (в, г). Географические распределения декадных изменений, 
вычисленных по модели линейных трендов, для повторяемости сплошных 

облачных слоев и их суммарной толщины в слоях 0 – 2 и 2 – 6 км 
для января и июля. КАРДС. 1964 – 1998 гг. 

Январь. 2 – 6 км. Количество облачности 80 – 100 %

в) Декадные изменения повторяемости сплошных ОС 
в слое 2 – 6 км для января [186]

г) Декадные изменения для толщины сплошных ОС 
в слое 2 – 6 км для января [186]
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Рис. 4.13 (д, е). Географические распределения декадных изменений, 
вычисленных по модели линейных трендов, для повторяемости сплошных 

облачных слоев и их суммарной толщины в слоях 0 – 2 и 2 – 6 км 
для января и июля. КАРДС. 1964 – 1998 гг. 

Июль. 0 – 2 км. Количество облачности 80 – 100 %

д) Декадные изменения повторяемости сплошных ОС 
в слое 0 – 2 км для июля

е) Декадные изменения для толщины сплошных ОС 
в слое 0 – 2 км для июля
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Рис. 4.13 (ж, з). Географические распределения декадных изменений, 
вычисленных по модели линейных трендов, для повторяемости сплошных 

облачных слоев и их суммарной толщины в слоях 0 – 2 и 2 – 6 км 
для января и июля. КАРДС. 1964 – 1998 гг. 

Июль. 2 – 6 км. Количество облачности 80 – 100 %

ж) Декадные изменения для повторяемости сплошных ОС 
в слое 2 – 6 км для июля [186]

з) Декадные изменения для толщины сплошных ОС 
в слое 2 – 6 км для июля [186]
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Та бл и ц а  4.7
Декадные изменения, вычисленные по модели линейных трендов, 
для средних суммарной толщины (м / десятилетие) и осредненной 
повторяемости (% / десятилетие) облачных слоев с количеством 
облачности 80 – 100 % поверхности небосвода для различных 
атмосферных слоев для земного шара. КАРДС. 1964 – 1998 гг.

Атмосферный 
слой

Январь Июль
Толщина, 

м / десятилетие
Повторяемость, 
% / десятилетие

Толщина, 
м / десятилетие

Повторяемость, 
% / десятилетие

0 – 6 км -65 4,8 -69 5,0
2 – 6 км -60 3,4 -83 4,9
0 – 2 км -39 5,1 -43 4,2

Для многих регионов в высоких и средних широтах тренды темпера-
туры имеют значительную внутригодовую изменчивость с возрастанием в 
январе и убыванием в июле и наоборот (рис. 4.11). 

В июле область слабого похолодания на уровне земли в Восточной Ев-
ропе с увеличением высоты перемещается в направлении на северо-восток 
и на уровне 500 гПа область наибольшего похолодания расположена над 
морем Лаптевых и Карским морем (рис. 4.11). 

В январе на Дальнем Востоке выделяется регион со слабым похоло-
данием на уровне земли. Но более значительное похолодание отмечается 
на уровнях 850, 700, 500 гПа. Область похолодания возрастает с высотой и 
распространяется и на всю восточную и юго-восточную часть России, и зна-
чительную часть Китая на уровне 500 гПа.

Убывание температуры на уровне подстилающей поверхности в рай-
оне Гренландии в январе было отмечено совместно: a) убыванием тем-
пературы на стандартных изобарических поверхностях 850, 700, 500 гПа 
(рис. 4.11); б) убыванием относительной влажности на уровне подстилаю-
щей поверхности над Атлантическим океаном и слабое возрастание над се-
верной частью Гренландии (рис. 4.12); в) стабильностью наблюденных зна-
чений относительной влажности на стандартных изобарических поверхно-
стях 850, 700, 500 гПа (рис. 4.12); г) небольшим уменьшением суммарной 
толщины и увеличением повторяемости средней облачности над регионом 
(рис. 4.13 в, 4.13 г); д) увеличением как суммарной толщины так и повторя-
емости средней облачности к западу от данного региона (рис. 4.13 в, 4.13 г). 
Возможно, причиной этого является изменение концентрации ядер конден-
сации. Необходимы дальнейшие исследования.

Уменьшение толщины средней облачности (рис. 4.13 г) и относитель-
ная стабильность ее повторяемости (рис. 4.13 б) определены для Восточ-
ной Сибири в январе. К западу от этого региона расположена зона сильно-
го потепления на уровне земли.

В июле в средних широтах над Атлантическим океаном отмечено уве-
личение как суммарной толщины (рис. 4.13 з), так и повторяемости средней 
облачности (рис. 4.13 ж). Уменьшение средних значений суммарной тол-
щины средней облачности и относительная стабильность или возрастание 
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ее повторяемости определены для Западной Европы. Это частично может 
быть объяснено возрастанием температуры в тропосфере над Европой. 

Знания об изменениях температуры, относительной влажности и па-
раметров облачных слоев в пространстве и во времени улучшат наше по-
нимание происходящих климатических изменений в атмосфере.

4.3. Тренды во временных рядах некоторых параметров 
зондирования

Используя массив аэрологических данных КАРДС и CE-метод для вос-
становления облачности, были определены некоторые изменения в глобаль-
ном распределении облачности (повторяемости облачности, толщины, ниж-
ней и верхней границ облачных слоев) [145, 178 – 182, 184 – 190, 192, 381] за 
период 1964 – 1998 гг. Детектированные тренды показали в основном впол-
не ожидаемые результаты, которые следуют из многих других обнаружен-
ных изменений климатической системы [210, 226, 239, 279, 280, 332, 336]. 

Но за период 1964 – 1998 гг. произошли некоторые изменения в ин-
струментах наблюдений, которые могли оказать влияние на детектирован-
ные долгопериодные тренды для многих метеорологических параметров 
[238, 240, 378, 446, 455]. Как пример, улучшение в распределении уров-
ней радиозондирования вдоль вертикального профиля параметров сво-
бодной атмосферы, может быть рассмотрено как одна из возможных при-
чин для определения изменений в параметрах восстановленной облачно-
сти за 1964 – 1998 гг. [145, 179]. Конечно, трудно полностью отрицать эф-
фект влияния изменений в характеристиках зондирования на результаты 
восстановления облачности. Поэтому достаточно интересно сравнить не-
которые обнаруженные для облачности тренды с инструментальными (ра-
диозондовыми) изменениями. 

Основным изменением в технологии радиозондирования является пе-
редача более детальных профилей наблюденных параметров вследствие 
уменьшения расстояния между передаваемыми уровнями.

Рис. 4.14 и табл. 4.8 показывают, что глобальное среднее числа NHTR 
стандартных и особых уровней с данными H, T и R возрастает с декадным 
изменением около 4,3 n / десятилетие для периода 1964 – 1998 гг. Сред-
нее расстояние между уровнями Δ hHTR с данными H, T и R убывает с де-
кадным изменением 149,6 м / десятилетие (табл. 4.8). Годовые изменения 
глобального среднего Δ hHTR меньше чем 100 м для каждого года периода 
1964 – 1998 гг. (рис. 4.14).

Рассмотрим изменения в радиозондовых наблюдениях в течение 
1964 – 1998 гг. для январей. Осредненная по глобальному множеству 
795 станций максимальная высота с передаваемыми данными по темпе-
ратуре (T) и влажности (R) составляет около 13 107 м с доминантной тенден-
цией к возрастанию [145]. Осредненное число уровней с T- и R-значениями 
равно 19,7 , в то время как осредненное число уровней в аэрологических 
сообщениях составляет 28,1. Линейные тренды для январей 1964 – 1998 гг. 
в осредненном числе уровней с переданными T- и R-значениями показаны 
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на рис. 4.15 а. Для визуализации данных тренды были интерполированы из 
ближайших станций на регулярную сетку. Легко видеть, что везде на глобусе 
тренды положительны с минимальным значением 1 уровень / десятилетие 
до 15 уровней / десятилетие и средним значением около 4 уровней / десяти-
летие. Наиболее значительное возрастание числа уровней (до 10 – 15 уров-
ней / десятилетие) имеет место на территории США (включая Аляску), 
 центральной части Тихого океана и несколько меньше для большей части 
 Южного полушария. 

Осредненная по 795 глобальным станциям толщина между такими 
уровнями (с переданными T- и R-значениями) Δ hHTR  составляет около 800 м. 
Линейные тренды для январей 1964 – 1998 гг. в осредненной Δ hHTR показа-
ны на рис. 4.15 (опять тренды по станциям были интерполированы на бли-
жайшие узлы сетки). Отрицательный тренд является преобладающим для 
большей территории глобуса. Это означает, что осредненная Δ hHTR для ян-
варей убывает со скоростью около -148 м / десятилетие, будучи осреднен-
ной по территории. 

Та бл и ц а  4.8
Декадные изменения, вычисленные по модели линейных трендов 

(n/десятилетие и м/десятилетие соответственно) для характеристик 
зондирования: среднего числа уровней (NHTR) с данными о высоте (H), 
температуре (T ) и влажности (R); среднего расстояния между такими 
уровнями (ΔhHTR ). КАРДС. Центральные месяцы сезонов, 1964 – 1998 гг. 

Приведено из [179]

Характеристики 
зондирования Январь Апрель Июль Октябрь В сумме

NHTR 4,2 4,2 4,5 4,2 4,3

Δ hHTR -148,1 -150,0 -155,6 -146,2 -149,6

Рис. 4.14. Временные ряды для некоторых характеристик зондирования: 
(a) – для среднего числа уровней (NHTR) с данными о высоте (H), 

температуре (T) и влажности (R); (б) – для средней толщины слоя 
между такими уровнями (Δ hHTR ) и соответствующие тренды. КАРДС. 

Центральные месяцы сезонов, 1964 – 1998 гг. Приведено из [179]
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Рис. 4.15. Географическое распределение декадных изменений, вычисленных 
по модели линейных трендов, среднего числа уровней с присутствующими 
T- и R-значениями (а) и средней толщины слоев (б) между уровнями (Δ hHTR ) 

с переданными T- и R-значениями (м/десятилетие). КАРДС. 
Январь. 1964 – 1998 гг.

а) Декадные изменения среднего числа уровней NHTR с присутствующими 
T- и R-значениями для января [145]

б) Декадные изменения для средней толщины слоев между уровнями (Δ hHTR ) 
с присутствующими T- и R-значениями для января [145]
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Анализ географического распределения декадных изменений, вы-
численных по модели линейных трендов для средней Δ hHTR , показал тен-
денцию к убыванию толщины c декадным изменением приблизительно до 
-100 – -200 м / десятилетие для некоторых регионов в высоких широтах Се-
верного полушария и низких широт обоих полушарий (рис. 4.15 а). Для ян-
варя и апреля существует небольшой регион в Тихом океане с возрастани-
ем ΔhHTR со скоростью 40 м / десятилетие. Для большей части территории 
средних широт декадные изменения обычно изменяются в пределах от -40 
до -160 м/ десятилетие для всех сезонов.

Для большей части глобуса повторяемость слоев нижней облачности 
возрастает и суммарная толщина этих слоев убывает. Результаты согласу-
ются с результатами, полученными Норисом и Леови [332], Парунго с соав-
торами [336] об увеличении повторяемости слоистых форм облачности над 
некоторыми регионами земного шара. 

Совместный анализ географических распределений декадных изме-
нений параметров облачности [179, 381] и характеристик зондирования для 
всех месяцев показал, что декадные изменения параметров облачности 
нельзя объяснить только изменениями в характеристиках зондирования.

4.4. Исследование вертикальной макроструктуры облачности 
при различных погодных условиях в Арктике

В связи с изменением площади пространства, занимаемой льдом, и 
изменением его границ в северном полярном регионе [41, 166] в последние 
годы активно проводятся исследования облачности над Арктикой [159, 176, 
193, 222, 223, 283, 284, 302, 314, 359 361, 363, 365, 370, 373, 382, 409, 419, 
420, 453]. Высота нижней границы облачности, продолжительность выпаде-
ния осадков и их тип оказывают влияние на процесс испарения с поверхно-
сти подстилающей поверхности. Известно, что тип осадков и их интенсив-
ность зависят от форм облачности [76, 175, 266], а существование различ-
ных форм облаков ассоциируется с широкой изменчивостью термодинами-
ческих процессов в климатической системе [76, 199, 200]. 

Как отмечалось выше, долгопериодные изменения характеристик об-
лачного покрова отмечены на основе метеорологических [2, 38, 95, 104 – 107, 
121, 138, 175, 213, 222 – 225, 227, 259 – 261, 276, 280, 385, 386, 388, 422], аэ-
рологических [128, 129, 178 – 182, 184 – 190, 193, 381] и спутниковых наблю-
дений [419, 435]. По данным наземных наблюдений за облачностью в раз-
личных регионах земного шара были отмечены изменения количества об-
лачности ее нижней границы, повторяемости отдельных форм облаков. На 
основе анализа более коротких (по сравнению с рядами наземных наблю-
дений) рядов спутниковых данных ISCCP [352, 353] за период 1983 – 2001 гг. 
[353] и HIRS за период 1979–2001 гг. [435] получены результаты об измене-
нии глобального количества облачности. 

В разделах 4.1 и 4.2 были приведены оценки глобальных и региональ-
ных трендов во временных рядах параметров облачных слоев, восстанов-
ленных с использованием СЕ-метода на основе данных радиозондовых 
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наблюдений, содержащихся в массиве КАРДС, за период 1964 – 1998 гг. для 
центральных месяцев сезонов, упорядоченных хронологически. Они позво-
ляют сделать вывод о территориальной и сезонной неоднородности проис-
ходящих изменений облачности с преобладанием регионов, над которыми 
их нижняя граница понижается, а верхняя возрастает; определена тенден-
ция к увеличению повторяемости многослойных облачных систем с увели-
чением суммарной толщины ОС в атмосферном слое 0 – 10 км и убывани-
ем в слое 0 – 2 км [190].

Для сплошных ОС в атмосферном слое 0 – 10 км отмечено убывание 
как нижней, так и верхней границ; декадные изменения показывают воз-
растание их повторяемости с уменьшением суммарной толщины. Значения 
трендов несколько изменяются с сезоном. Для большей части земного ша-
ра увеличение их повторяемости имеет место с уменьшением их толщины; 
возрастание как повторяемости, так и толщины характерно для средних и 
высоких широт Западного полушария; убывание как повторяемости, так и 
толщины отмечено для Восточной Сибири. 

Некоторое влияние на величину трендов параметров ОС, безуслов-
но, оказывает неоднородность в данных о влажности, причиной которой яв-
ляется смена датчиков влажности [57, 191, 367, 443]. Существуют ли есте-
ственные причины для этих изменений и можно ли по данным стандартно-
го радиозондирования атмосферы их определить? 

К объективным факторам, взаимосвязанным с климатическими изме-
нениями параметров ОС, можно отнести изменения распределения тем-
пературы воздуха в тропосфере [4, 101 – 107, 381], циркуляции атмосферы 
[69, 83, 84, 209, 417, 452] и циклонической активности в отдельных регионах 
[3, 86, 95, 329, 355, 407], изменение количества облачности и повторяемо-
сти различных форм облачности [95, 121, 151, 154, 175, 213, 218, 222 – 225, 
227, 254, 259 – 261, 276, 280, 301, 310, 317, 326 – 328, 330, 332, 336, 341, 361, 
384 – 389, 422, 428], а также режима осадков [95, 138, 211, 244, 372, 379, 390, 
422, 437, 438, 452]. 

Остановимся более подробно на вопросе взаимосвязи изменений вре-
менных характеристик осадков и параметров температурно-влажностного 
расслоения атмосферы на облачные слои и безоблачные прослойки меж-
ду ними. Климатические изменения в распределении температуры и влаж-
ности в тропосфере и изменения концентрации ядер конденсации ведет к 
долгопериодным изменениям размеров облачных капель в облаках и, сле-
довательно, типу осадков, их количеству и интенсивности [421]. Поэтому 
долгопериодные изменения в режиме осадков могут привести к климати-
ческим изменениям границ облачности, в первую очередь многобалльной, 
числа сплошных облачных слоев, их суммарной толщины. 

Ниже приведены данные об изменении параметров сплошных ОС пе-
ред началом выпадения осадков, в процессе их выпадения и после их окон-
чания на основе данных аэрологических наблюдений и метеорологических 
наблюдений за облачностью, осадками, прошедшей и текущей погодой [345].
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Данные и метод

Ниже приведены результаты исследования изменений параметров 
вертикальной макроструктуры облачности при различных погодных усло-
виях (перед началом, в течение и после окончания осадков), выполненного 
на основе совместного анализа данных радиозондирования атмосферы и 
наземных метеорологических наблюдений за облачностью, осадками, про-
шедшей и текущей погодой, проведенных в Арктическом регионе. Его целью 
являлось расширение наших знаний о макроструктуре полярной облачно-
сти, ее коротко- и долгопериодных изменениях и их возможных причинах с 
точки зрения изменений временных характеристик осадков. 

В качестве информационной базы использованы результаты назем-
ных наблюдений [345] за период 1966 – 1990 гг. и соответствующие профили 
температуры и влажности из аэрологического массива КАРДС, полученные 
на прибрежной станции «Остров Диксон» (20674; 73.50° с.ш., 80.40° в.д.).

Для определения параметров вертикальной макроструктуры облачно-
сти по радиозондовым профилям температуры и влажности был использо-
ван CE-метод. (Облачные слои с толщиной менее чем 100 м в рассмотре-
ние не включены.) 

На основе данных об осадках, прошедшей и текущей погоде было 
сформировано четыре группы наблюдений в зависимости от фазы выпаде-
ния осадков (см. табл. 4.9). 

Затем для каждой из них получены оценки средних значений для 
границ, числа облачных слоев с количеством облачности 80 – 100 % небо-
свода, их суммарной толщины и суммарной толщины прослоек между  ними 
(см. табл. 4.10 и 4.11) и их изменения (см. табл. 4.12) при различных погод-
ных условиях (перед началом, в течение и после окончания осадков). 

Из данных табл. 4.12 виден характер изменения параметров сплош-
ных ОС при начале и конце осадков, при их длительном выпадении и от-
сутствии. Например, во время начала выпадения осадков высоты нижней 
и верхней границ сплошных облачных слоев понижаются, их число возрас-
тает, суммарная толщина уменьшается, суммарная толщина прослоек (про-
странства между сплошными облачными слоями) возрастает. Это может 
быть только при условии, что вначале опускается нижняя граница вместе с 
возрастанием числа облачных слоев и суммарной толщины прослоек. Кро-
ме того, величина понижения верхней границы меньше, чем величина по-
нижения нижней границы. 

Та бл и ц а  4.9
Идентификаторы, используемые в данной работе, для обозначения 
различных погодных условий, в зависимости от кодов прошедшей 

и текущей погоды, осадков
Идентификатор погодных 

условий Прошедшая погода Текущая погода 

1 Осадков нет Осадки
2 Осадки Осадки
3 Осадки Осадков нет
4 Осадков нет Осадков нет
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Та бл и ц а  4.10
Средние значения числа сплошных облачных слоев, их границ 
и суммарной толщины, суммарной толщины прослоек, N – число 
наблюдений для различных погодных условий согласно табл. 4.9. 

Прошедшая погода

Параметр Идентификатор погодных условий
1 2 3 4

Число ОС 3,6 4,0 3,7 3,5
Верхняя граница ОС, м 7509 7396 6989 7324
Суммарная толщина ОС, м 1894 1995 1786 1719
Суммарная толщина прослоек, м 3656 4072 3686 3355
Нижняя граница ОС, м 1942 1322 1499 2237
N 896 2254 874 1084

Та бл и ц а  4.11
Средние значения числа сплошных облачных слоев, их границ 
и суммарной толщины, суммарной толщины прослоек, N – число 
наблюдений для различных погодных условий согласно табл. 4.9. 

Текущая погода

Параметр Идентификатор погодных условий
1 2 3 4

Число ОС 3,9 3,9 3,4 3,6
Верхняя граница ОС, м 7357 7181 7361 7388
Суммарная толщина ОС, м 1861 1929 1899 1772
Суммарная толщина прослоек, м 3978 3836 3533 3375
Нижняя граница ОС, м 1502 1409 1913 2227
N 896 2254 874 1084

Та бл и ц а  4.12
Разница между средними значениями параметров сплошных ОС 

для текущей и прошедшей погоды, N – число наблюдений для различных 
погодных условий согласно табл. 4.9

Параметр Идентификатор погодных условий
1 2 3 4

Число ОС 0,3 -0,1 -0,3 0,1
Верхняя граница ОС, м -152 -215 372 64
Суммарная толщина прослоек, м 322 -236 -153 20
Суммарная толщина ОС, м -33 -66 113 53
Нижняя граница ОС, м -440 87 414 -10
N 896 2254 874 1084

На рис. 4.16 и 4.12 показаны географические распределения декад-
ных изменений, вычисленных по модели линейных трендов, для суммарной 
толщины сплошных облачных слоев, их повторяемости в атмосферном слое 
0 – 6 км и относительной влажности на уровне подстилающей поверхности 
и стандартных изобарических поверхностях 850, 700, 500 гПа для января и 
июля, полученные на основе КАРДС за период наблюдений 1964 – 1998 гг. 
[186, 187]. Они демонстрируют долгопериодные изменения в распределении 
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Рис. 4.16 (а, б). Географическое распределение декадных изменений, 
вычисленных по модели линейных трендов, (a, в) – для повторяемости 

(% / десятилетие) и (б, г) – суммарной толщины (м / десятилетие) сплошных 
облачных слоев в атмосферном слое 0 – 6 км. КАРДС. 

Январь и июль. 1964 – 1998 гг.

а) Декадные изменения для повторяемости сплошных ОС 
в слое 0 – 6 км для января [187]

б) Декадные изменения для суммарной толщины сплошных ОС 
в слое 0 – 6 км для января [187]
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Рис. 4.16 (в, г). Географическое распределение декадных изменений, 
вычисленных по модели линейных трендов, (a, в) – для повторяемости 

(% / десятилетие) и (б, г) – суммарной толщины (м / десятилетие) сплошных 
облачных слоев в атмосферном слое 0 – 6 км. КАРДС. 

Январь и июль. 1964–1998 гг.

в) Декадные изменения для повторяемости сплошных ОС 
в слое 0 – 6 км для июля [187]

г) Декадные изменения для суммарной толщины сплошных ОС 
в слое 0 – 6 км для июля [187]
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параметров облачности над поверхностью Земли, их пространственную не-
однородность в атмосферном слое ниже 6 км, из которого выпадает наи-
большее количество осадков [76]. 

Для большей части Арктики в январе и июле рис. 4.16 показывает 
увеличение повторяемости и уменьшение толщины сплошных ОС в слое 
0 – 6 км, что согласуется с увеличением повторяемости или продолжитель-
ности осадков (идентификаторы погодных условий 1 или 2). Возрастание 
как повторяемости, так и толщины сплошных ОС для января и июля в вы-
соких северных широтах отмечено только для района моря Баффина и Ка-
надского арктического архипелага к западу от Гренландии. Здесь возмож-
но увеличение продолжительности существования сплошных ОС без осад-
ков (идентификаторы погодных условий 3 или 4). 

Из результатов, представленных в табл. 4.12, следует, что измене-
ния в повторяемости выпадения осадков и продолжительности их выпа-
дения приведут к изменениям средних значений параметров макрострук-
туры облачности. 

В частности, если в течение длительного временного интервала повто-
ряемость выпадения осадков будет возрастать, то нижняя и верхняя грани-
цы будут понижаться, а толщина уменьшаться. Эти результаты согласуются 
с ранее полученными глобальными результатами для параметров сплош-
ной облачности для слоя атмосферы 0 – 10 км [181].

Полученные знания об изменениях параметров облачных слоев пе-
ред началом, в течение и после окончания осадков улучшают наше пони-
мание современных климатических изменений облачности. 

Выводы

1. Относительно климатических изменений границ ОС в атмосфер-
ном слое 0 – 10 км получены следующие результаты:

• для земного шара в целом для градации количества облачности 
0 – 100 % среднее значение нижней границы ОС убывает со скоростью 
44 м / десятилетие; среднее значение верхней границы при этом возраста-
ет с декадным изменением около 154 м / десятилетие; 

• знак и величина соответствующих декадных изменений нижней и 
верхней границ ОС, вычисленных для градаций количества облачности 
0 – 20, 20 – 60, 60 – 80, 80 – 100 %, изменяется с градацией;

• убывание как нижней, так и верхней границ отмечено только для ОС 
с количеством облачности 80 – 100 %; при этом значения декадных измене-
ний несколько изменяются с сезоном.

2. Относительно климатических изменений суммарной толщины ОС в 
атмосферном слое 0 – 10 км получены следующие результаты: 

• для всех сезонов суммарная толщина ОС в атмосферном слое 
0 – 10 км возрастает с декадными изменениями 70 – 85 м / десятилетие;

• для всех сезонов суммарная толщина ОС в атмосферном слое 0 – 2 км 
убывает со скоростью 30 – 40 м / десятилетие; слабое убывание или возраста-
ние суммарной толщины ОС в слоях 2 – 6 и 6 – 10 км изменяется с сезонами;



121

• возрастание суммарной толщины и некоторое убывание (или ста-
бильность, или слабое возрастание) толщины для отдельных атмосферных 
слоев может быть объяснено возрастанием повторяемости многослойной 
облачности (см. п. 4 ниже). 

3. Относительно климатических изменений повторяемости облачно-
го состояния небосвода в слое 0 – 10 км получены следующие результаты:

• увеличение повторяемости облачного состояния небосвода с града-
цией количества облачности 0 – 100 % составляет около 1,7 % / д есятилетие; 

• значения декадных изменений повторяемости ОС с количеством об-
лачности 0 – 20, 20 – 60, 60 – 80, 80 – 100 % различаются.

4. Относительно климатических изменений структуры облачности в 
атмосферном слое 0 – 10 км получены следующие результаты:

• тенденция к возрастанию многослойных облачных систем имеет ме-
сто для всех сезонов;

• для ОС с количеством облачности 80 – 100 % декадные изменения 
средней повторяемости показывают возрастание, а декадные изменения 
средней суммарной толщины показывают тенденцию к уменьшению; их ве-
личины изменяются с сезоном. 

5. Относительно географического распределения декадных измене-
ний для параметров ОС в атмосферном слое 0 – 10 км получены следую-
щие результаты:

• географическое распределение декадных изменений для средней 
суммарной толщины ОС пространственно неоднородно и изменяется с се-
зонами;

• для ОС с количеством облачности 80 – 100 %, для большей части 
земного шара возрастание повторяемости имеет место с уменьшением тол-
щины ОС; возрастание как повторяемости, так и толщины характерно для 
средних и высоких широт Западного полушария; убывание как повторяемо-
сти, так и толщины имеет место для Восточной Сибири.

6. Совместный анализ географических распределений декадных из-
менений параметров облачности и характеристик зондирования для всех 
месяцев показал, что декадные изменения параметров облачности нельзя 
объяснить только изменениями в характеристиках зондирования.

7. Сравнение географических распределений декадных изменений 
DTR (среднемесячного значения амплитуды температуры [226]) и декадных 
изменений суммарной толщины ОС в атмосферном слое 2 – 6 км для янва-
ря показало, что убывание DTR часто имеет место в регионах с убыванием 
суммарной толщины облачных слоев в этом атмосферном слое. 
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ к тому 2

Сформулируем основные результаты, полученные в настоящей ра-
боте.

1. Изложен разработанный метод определения облачных слоев (их 
границ и количества облачности) по профилям температуры и влажности. В 
результате сравнения профилей температуры и относительной влажности и 
их вторых производных с результатами наземных наблюдений за облаками 
были найдены условия для существования облачных слоев в форме усло-
вий на вторые производные вдоль вертикальных профилей температуры и 
влажности. Он позволяет получить существенно более детальную картину 
вертикальной структуры облачности, по сравнению с ранее используемыми 
методами, и в то же время является менее чувствительным к временным и 
пространственным инструментальным неоднородностям наблюдений дат-
чиков температуры и влажности, что позволяет использовать его для изу-
чения климатических изменений параметров вертикальной макрострукту-
ры облачности на базе глобальных массивов аэрологических наблюдений. 

2. Проведена апробация метода на базе многолетних аэрологических 
и метеорологических наблюдений для станций, расположенных в различ-
ных широтных зонах, а также данных измерений сейлометра, радара, ли-
дара, аппаратуры со спутника, и при самолетном зондировании во время 
эксперимента SHEBA. Особое внимание было уделено исследованию воз-
можности детектирования предложенным методом тонких облачных слоев. 

3. CE-метод был применен для исследования климатических измене-
ний параметров облачных слоев (границ, повторяемости и суммарной тол-
щины) в различных атмосферных слоях по данным КАРДС.

4. Показано, что разница между границами облачности, определен-
ными по истинным и наблюденным значениям пропорциональна скорости 
подъема радиозонда и значениям постоянной времени для датчиков влаж-
ности и температуры, что позволяет, зная даты смен радиозондов и датчи-
ков влажности и их постоянные времени, получить более точные оценки 
трендов границ облачности. 
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