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Вступ

Озон відіграє важливу роль у регулюванні пото�

ку сонячної ультрафіолетової радіації через атмос�

феру, у формуванні теплового балансу тропосфери

і стратосфери і, як парниковий газ, впливає на

клімат та враховується при моделюванні кліматич�

них змін [1, 2, 6, 12, 37]. Тому в останні десятиліття

вивчення варіацій вмісту озону в атмосфері стало

невід’ємною частиною наукових програм у багат�

ьох країнах.

Вимірювання загального вмісту озону (ЗВО) у вер�

тикальному стовпі атмосфери здійснюються з 1920�х

років [9]. На сьогодні наземна мережа охоплює більше

500 озонометричних станцій [13, 41]. Починаючи з

1970�х років, діють програми супутникового моніто�

рингу [15, 38, 42], які забезпечують неперервне нако�

пичення даних про глобальний розподіл та просторо�

во�часові варіації ЗВО. В Україні спостереження вико�

нуються з допомогою фільтрових озонометрів з 1970 р.

[4, 28] та спектрофотометра Добсона з 2010 р. (станція

Київ�Голосіїв [3, 19, 28]).

Дані, одержані в Україні, показують типові для

середньоширотної зони максимальні рівні ЗВО у

зимово�весняний період та мінімальні – восени. Ці

сезонні коливання значною мірою визначаються

рівнем накопичення стратосферного озону, спри�

чиненого зимовим посиленням меридіонального

переносу озону у стратосфері – циркуляцією Брю�

ера–Добсона (ЦБД) та темпом наступної фото�

хімічної релаксації, яка триває до осені [14, 16, 30,

43]. Завдяки ЦБД, збагачені озоном стратосферні

повітряні маси рухаються із тропіків у бік полюса

та осідають над позатропічними широтами. Це при�

зводить до утворення додатного градієнта ЗВО між

тропічним та полярним регіонами.
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Довготна залежність сезонних змін загального вмісту озону в
середньоширотній атмосфері північної півкулі

Для вертикального розподілу озону в атмосфері

характерним є максимум концентрації у стратос�

фері на висотах 10–25 км [1, 12]. За умов зростання

температури з висотою та горизонтальної страти�

фікації шарів повітря, для стратосфери, на відміну

від  тропосфери, не властиві інтенсивні вертикальні

рухи. Тут відбувається повільне осідання повітря на

низхідній ланці ЦБД, яке й зумовлює поступове зро�

стання концентрації озону в нижній стратосфері у

зимово–весняні місяці. Накопиченню озону сприяє

і суттєве обмеження тропопаузою (на висотах 8–10

км у позатропічних широтах) осідання повітряних

мас. Проте на рівні тропопаузи можливі процеси

стратосферно–тропосферного обміну речовиною,

і підвищений вміст озону у нижній стратосфері

відіграє помітну роль у варіаціях хімічного складу

тропосфери та відзначених вище кліматичних

змінах [6, 12, 21, 37].

Сезонний хід вмісту озону вивчено досить добре

як за локальними наземними, так і за глобальними

супутниковими спостереженнями. Проте, у першо�

му випадку, нерівномірність географічного покрит�

тя призводить до зосередження уваги на регіонах з

найбільш густою сіткою станцій – як, наприклад, у

Європі [7, 25, 34]. У другому випадку, масиви глобаль�

них даних для аналізу сезонних змін ЗВО зазвичай

подають у вигляді зонально�усереднених часових

рядів. Таке представлення супутникових вимірю�

вань добре відтворює широтну залежність сезонно�

го ходу ЗВО [14, 29], але при цьому втрачаються його

регіональні особливості.

Слід відзначити, що інтенсивність ЦБД залежить

від активності планетарних хвиль, яка є характер�

ною властивістю динамічних процесів в атмосфері

зимової півкулі [16, 22, 30, 35, 37]. Крім того, квазі�

стаціонарна складова планетарних хвиль (КСХ)

спричинює стійкі аномалії атмосферної циркуляції

в тропосфері та стратосфері [17, 22], що також впли�
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ня тропопаузи також сприяє підвищенню вмісту

озону у стратосферній частині вертикального сто�

впа атмосфери [22].

Обидва фактори мають сезонний характер, спри�

чинений змінами активності планетарних хвиль в

атмосфері північної півкулі. При цьому існує пев�

ний часовий зсув між тропосферними та стратос�

ферними процесами [23]. Але систематичного вив�

чення  відносного внеску тропосфери та стратос�

фери у річний цикл ЗВО у залежності від довготи

не проводилося. Такі співвідношення є важливими

у зв’язку з виразною регіональністю у змінах кліма�

ту. Хоча взаємозв’язки між змінами озону та зміна�

ми клімату інтенсивно досліджуються останнім ча�

сом [6, 12, 31, 37], але залишається невизначеність в

оцінках ролі окремих факторів, зокрема динаміч�

них та хімічних процесів в атмосфері [12]. До таких

факторів можна віднести сезонні зміни концент�

рації озону в стратосфері, внаслідок яких темпера�

турний режим стратосфери також зазнає змін. Це

впливає на інтенсивність зональної циркуляції в

стратосфері, на розповсюдження і розпад планетар�

них хвиль, а також на стратосферно–тропосфер�

ний обмін в певних регіонах в залежності від сезо�

ну [37]. Останній фактор, через вплив озону як пар�

никового газу на радіаційний баланс тропосфери,

безпосередньо причетний до формування регіо�

нального клімату і, як вже відзначалося, до глобаль�

них кліматичних змін [12, 21].

В роботі [11] було звернуто увагу на регіональні

особливості сезонних змін озону. Статистичний

аналіз супутникових даних показав, що аномалії

сезонних змін ЗВО вздовж широтної зони 40–60°N

пов’язані з аномаліями його довготного розподі�

лу. Це особливо виразно проявляється у настанні

сезонного мінімуму, час якого в окремих регіонах

може відрізнятися на два–три місяці. Наведені

нижче результати одержано з метою точнішого

визначення довготного положення цих регіонів на

широтах північної України (50–55°N) та для оцін�

ки можливого впливу найближчих центрів дії в ат�

мосфері на сезонні зміни ЗВО в районі станції

Київ�Голосіїв (50.4°N, 30.5°Е; станція зареєстрова�

на Всесвітньою метеорологічною організацією під

№ 498 [28]).

Методика аналізу та використані дані

Для інтерпретації варіацій ЗВО у певному регіоні

(від щоденних до міжрічних та довготривалих)

прийнято опиратися на середні кліматичні норми

для кожного місяця [4, 5]. Тривалість практично не�

перервних рядів супутникових вимірювань, почи�

наючи з 1979 р., перевищує 30�річний інтервал, не�

обхідний для виведення усереднених кліматичних

показників [13, 38, 39, 42]. Попередні дослідження

сезонного ходу ЗВО, як відзначено вище, ґрунтува�

лися на даних вимірювань в окремих регіонах [7, 23,

25, 34, 36] або на зонально�усереднених супутнико�

вих даних [14, 29]. В цій роботі методику [11] засто�

совано для послідовного аналізу сезонності ЗВО з

кращим просторовим розділенням. Використано

дані реаналізу Merged Ozone Data Set (MOD), в яко�

му об’єднані результати вимірювань супутникови�

ми спектрометрами SBUV та TOMS із застосуванням

8�ї версії алгоритму опрацювання спостережень

([27], http://acd�ext.gsfc.nasa.gov/Data_services/

merged/).

У цій роботі вибрано варіант сітки 5° × 10° по ши�

роті та довготі, розроблений в одній із модифікацій

реаналізу, що охоплює період 1979–2011 рр.: MOD

Revision 5 final version (http://acd�ext.gsfc.nasa.gov/

Data_services/merged/previous_mods.html). Оскіль�

ки в реаналізі MOD немає зони, центрованої на

широту Києва (~50°N), вибрано прилеглу до Києва

зону 50–55°N, куди потрапляє північна частина Ук�

раїни в межах довгот 24–36°Е. Таким вибором ши�

ротної зони передбачалося підвищення чутливості

довготного розподілу ЗВО до меридіональних збу�

рень, викликаних КСХ, враховуючи зростання їх

амплітуди від середніх широт до високих. Дослід�

жувані сегменти площею 5о × 10о мають горизон�

тальні розміри 550 км × 700 км по широті та дов�

готі, відповідно. Це дозволило ототожнити регіони

аномалій та перехідні області між ними точніше,

ніж у [11], де проаналізовано зону 40–60°N з кроком

по довготі 30°.

Реаналіз MOD забезпечує ряди щоденних зна�

чень ЗВО для озонометричних станцій наземної

мережі (Daily Merged Overpass data, ftp://

toms.gsfc.nasa.gov/pub/sbuv/MERGED/), і в цій ро�

боті використано часові ряди для станції Київ�Го�

лосіїв за 1979–2011 рр. Для визначення зв’язків ано�

малій сезонних змін ЗВО з тропосферними анома�

ліями, використано геопотенціальні висоти (ГПВ)

на рівні тиску 500 гПа (~6 км) та висоти тропопау�

зи за даними реаналізу NCEP–NCAR ([24], http://

www.esrl.noaa.gov/psd/cgi�bin/data/composites/

printpage.pl).

Рівні ЗВО подаються в одиницях Добсона (ОД; 1

ОД = 2.69 × 1 016 молекул × см�2 [22]), які характери�

зують товщину озонового шару. Наприклад, 300 ОД

відповідають шару озону в 3 мм, якщо весь озон зо�

середити біля поверхні Землі при стандартному ат�

мосферному тиску (105 Па) і температурі (0°С) [12].

Для ілюстрації річного циклу озону у північній

півкулі, на рис. 1 показано середньомісячні розпо�

діли ЗВО упродовж 2013 р. Використано дані поточ�

них супутникових вимірювань спектрометром ОМІ,

http://www.temis.nl/protocols/O3global.html, оскіль�

ки реаналіз MOD не містить архіву зображень гео�

графічного розподілу озону.

Вибраний для аналізу інтервал широт 50–55°N

позначено кільцем на зображенні поля ЗВО для

грудня. Радіальні поділки, нанесені через 10° по дов�

готі, показують положення 36 досліджуваних сег�



51О. М. Євтушевський /  Український журнал дистанційного зондування Землі 3 (2014)  49–58

ментів. Значне підвищення рівнів ЗВО у середніх і

високих широтах в зимові та весняні місяці (гру�

день–травень на рис. 1) є проявом сезонного поси�

лення активності планетарних хвиль [20] та пов’я�

заного з цим посилення ЦБД і поступового нако�

пичення стратосферного озону [16, 30, 43].

На широтах північної України (у виділеній зоні

50–55°N) найнижчі рівні близько 300 ОД можна

відзначити в осінні місяці, а найвищі – близько 500

ОД – у березні. Добре видно асиметрію відносно

полюса у просторовому розподілі ЗВО. Київ (білий

кружок на рис. 1) не потрапляє в область найвищих

середньомісячних значень ЗВО, які найчастіше зо�

середжуються в секторі 90–180°Е. Це область дії Але�

утського циклону і прояв другого важливого фак�

тора у сезонних змінах ЗВО, відзначеного вище, –

впливу тропосферних аномалій тиску через тропо�

паузу на вміст озону у нижній стратосфері. Оскіль�

Рис. 1. Середньомісячні поля загального вмісту озону в атмосфері північної півкулі (30–90°N) за поточними вимірюваннями супутни�
ковим спектрометром ОMI у 2013 р. Радіальні поділки, нанесені з кроком 10° по довготі в інтервалі широт 50–55°N (біле кільце), пока�
зують 36 досліджуваних сегментів. Усереднені криві сезонного ходу ЗВО для кожного сегмента визначено за період 1979–2011 рр.,
наявний в даних реаналізу MOD. Білим кружком позначено географічне положення Києва

ки тропосферні центри дії мають властиву для них

сезонність, яка відрізняється від сезонності в стра�

тосферному озоні, аналіз спрямовано на розмежу�

вання внеску тропосферної та стратосферної дина�

міки у сезонні зміни ЗВО на широтах 50–55°N.

  Результати посегментного аналізу

Загальну статистику проаналізованих даних

представлено на рис. 2. Усереднені за 1979–2011 рр.

криві сезонного ходу у кожному з 36 сегментів ши�

ротної зони 50–55°N показані на рис. 2а. Добре по�

мітно зсув кривих до початку року при зростанні

рівнів ЗВО, відзначений у [11, 23]. Наприклад, виді�

лені жирні криві 2 на рис. 2а характеризують три

10�градусні сегменти, де найвищі рівні ЗВО спос�

терігаються практично впродовж усього року. Ви�

сокий вміст озону над цими сегментами поєднуєть�

 Рис. 2. Середні кліматичні характеристики сезонних змін ЗВО за період 1979–2011 рр.
а) 1 – криві для 36 сегментів уздовж зони 50–55°N з виділеними: 2 – трьома максимальними та 3 – трьома мінімальними амплітудами
річного циклу ЗВО; б) сезонний хід, усереднений за для зони 50–55°N (суцільна крива) та за локальними даними для Києва (пунктир�
на крива); в) стандартні відхилення середньомісячних значень ЗВО: 1 – криві для 36 сегментів, 2 – усереднена крива для зони 50–55°N
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ся з найбільшою амплітудою річного циклу та із

настанням максимумів (мінімумів) на два (три)

місяці раніше, ніж у випадку сегментів з низьким

вмістом озону (пунктирні криві 3).

Із рис. 2а можна зробити висновок, що у зростан�

ня амплітуди річного циклу більший внесок дає зро�

стання рівнів ЗВО у максимумі – до ~450 ОД, по�

рівняно з 370 ОД у випадку низьких рівнів ЗВО

(криві 2 та 3, відповідно). Як відзначено за даними

рис. 1, внаслідок зональної асиметрії найвищі рівні

ЗВО спостерігаються в області Алеутського цикло�

ну. Отже, з цим регіоном можна попередньо ото�

тожнити і найбільшу амплітуду сезонних коливань

ЗВО із швидким зниженням у квітні–серпні та

раннім настанням мінімуму (криві 2 на рис. 2а). В

наступному розділі будуть наведені результати виз�

начення довготних меж регіонів з типовими (близь�

кими до середньозональних кліматичних норм) та

аномальними сезонними змінами ЗВО у досліджу�

ваній зоні 50–55°N.

Усереднені для цієї зони сезонні зміни ЗВО на

рис. 2б порівнюються з локальними змінами для

Києва за даними MOD Daily Merged Overpass (суц�

ільна та пунктирна криві, відповідно). Видно, що

обидві криві мають близьку до синусоїдальної фор�

му з максимумами у березні. Середній зональний

мінімум спостерігається дещо раніше (вересень–

жовтень), ніж локальний мінімум для Києва (жов�

тень–листопад). Усереднена крива для зони 50–

55°N на рис. 2б практично повторює криву для зони

40–60°N в роботі [11, Fig. 1] і лише на ≤  ОД зсунута

вгору. Зсув у бік вищих значень ЗВО пояснюється

висхідним градієнтом ЗВО в бік полюса (див. вступ�

ний розділ) та широтним положенням зони 50–

55°N, яка в середньому розташована північніше

зони 40–60°N (52.5°N проти 50°N, відповідно).

Крива для Києва розташована нижче зональної

кривої для 50–55°N на 20–25 ОД у осінні і зимові

місяці та на 5–10 ОД у літні місяці (рис. 2б). Нижчі

рівні ЗВО над Києвом також узгоджуються з відзна�

ченою тенденцією в меридіональному градієнті

(зниження в бік екватора), оскільки широта Києва

(~50°N) припадає на південний край досліджуваної

зони (50–55°N). Змінна різниця рівнів ЗВО упро�

довж року між кривими на рис. 2б зумовлена зміна�

ми інтенсивності меридіональної циркуляції (ЦБД),

яка є мінімальною в літні місяці. Це спричинює се�

зонне зменшення меридіонального градієнта ЗВО,

що й позначається на зближенні кривих в літній

сезон.

Стандартні відхилення від середніх значень ЗВО

за період 1979–2011 рр. (сімейство кривих для 36

довготних сегментів на рис. 2в) не показують по�

мітного часового зсуву у сезонних змінах уздовж

зони, характерного для змін ЗВО на рис. 2а. На рис.

2в видно лише сильну змінність ЗВО у січні–квітні

(σ = 20–30 ОД) та вдвічі слабшу змінність у літній та

осінній сезони (σ = 10–15 ОД). В середньому для

зони 50–55°N (жирна крива на рис. 2в) сезонний хід

стандартного відхилення на один–два місяці випе�

реджає сезонний хід ЗВО (суцільна крива на рис. 2б)

і є ближчим до сезонності у змінах активності КСХ,

які генеруються в тропосфері [14, 20, 30, 35, 43).

Потік хвильової енергії із тропосфери у стратос�

феру досягає максимуму у зимовий період (пікові

значення у січні) та мінімуму у літні місяці [20, 35].

Тропосферні аномалії тиску, спричинені КСХ, ма�

ють такий же характер сезонності, загалом, близь�

кий і до річного циклу тропосферної температури.

В такому разі стандартні відхилення ЗВО на рис. 2в

(жирна крива) з максимумом у лютому та мініму�

мом у серпні можуть вказувати на значний тропос�

ферний вплив (ефект тропопаузи) на змінність ЗВО

упродовж року.

Як відзначалося у Вступі, зміни потоку енергії КСХ

в стратосферу позначаються на інтенсивності ме�

ридіонального переносу, яка, в свою чергу, впливає

на концентрацію стратосферного озону в позатро�

пічних широтах. Але відгук на зміни інтенсивності

ЦБД стає помітним у процесі поступового накопи�

чення озону. Тому запізнення річного циклу ЗВО

(рис. 2б) відносно річного циклу хвильової актив�

ності можна віднести до стратосферного впливу –

інерційності проявів ЦБД в концентрації стратос�

ферного озону.

На рис. 2в максимум стандартного відхилення

розширений на весняні місяці березень–квітень, а

мінімум – на осінні місяці вересень–листопад. Це

також можна пояснити внеском стратосферних

процесів у міжрічну змінність ЗВО (через змінну

інтенсивність ЦБД та її вплив на рівень накопичен�

ня стратосферного озону). Таким чином, середнь�

озональні дані на рис. 2б (суцільна крива) та рис. 2в

(жирна крива) дозволяють якісно розмежувати тро�

посферні та стратосферні фактори у розвитку

річного циклу ЗВО та в змінності ЗВО упродовж

року.

Для позатропічних широт північної півкулі запі�

знення річного циклу ЗВО відносно змін хвильової

активності прив’язують до часу транспортування

аномалій ЦБД з тропічної зони і оцінюють у 3–6

місяців [35, 40]. Але щодо часу транспортування на�

ведені дані є приблизними, тому що швидкості руху

на меридіональній та низхідній ділянках ЦБД різні

і змінюються як по широті, так і по висоті. В рамках

даної роботи цей параметр ЦБД не може бути над�

ійно охарактеризованим. В межах досліджуваної

нами широтної зони відставання усереднених се�

зонних змін ЗВО (рис. 2б, суцільна крива) на 1–2

місяці відносно сезонності КСХ [20, 35] можна

інтерпретувати як часову характеристику динаміч�

ного накопичення озону безпосередньо в нижній

стратосфері (на низхідній ділянці ЦБД), безвіднос�

но до часу транспортування. В наступному розділі

докладніше розглянуто межі часового зсуву річно�

го циклу ЗВО в залежності від довготного положен�
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ня та меж регіональних аномалій циркуляції в тро�

посфері та стратосфері.

Регіональні особливості сезонних змін
ЗВО

Аналіз наведених на рис. 3 результатів показує, що

внесок тропосферних і стратосферних аномалій

циркуляції в сезонні зміни ЗВО можна розділити,

диференціюючи дані для 36 сегментів зони 50–55°N,

узагальнено представлені на рис. 2а та 2б.

В окремих регіонах суміжні 10�градусні сегмен�

ти показують практично ідентичні криві річного

циклу ЗВО (рис. 3а–3г). Відхилення між кривими в

кожному з чотирьох прикладів становить 3–10 ОД,

тобто 1–3% у відносних одиницях. Ці результати

представляють кліматичні норми за період 1979–

2011 рр. Тому послідовність результатів на рис. 3а–

3г надійно засвідчує як стійкість сезонних змін в

межах кожного з чотирьох регіонів, так і тенденцію

зміщення річного циклу ЗВО до початку року при

зростанні його амплітуди. Як відзначено в поперед�

ньому розділі, зростання амплітуди відбувається

переважно за рахунок максимальних рівнів ЗВО.

Наприклад, при зростанні максимуму від ~375 ОД

(рис. 3а) до ~460 ОД (рис. 3г) він зміщується в се�

редньому на два місяці: з квітня–травня на лютий–

березень, відповідно. Для сезонного мінімуму часо�

вий зсув удвічі більший і становить 4 місяці – з лис�

топада на серпень, відповідно.

Рис. 3. Довготна залежність сезонних змін ЗВО уздовж зони 50–55°N. а–г) зміщення річного циклу до початку року при зростанні
регіонального річного максимуму ЗВО; д–ж) зміни річного циклу ЗВО від західного до східного краю регіонів (суцільна та пунктирна
криві, відповідно) з довготними градієнтами ЗВО. На кожному графіку вказано довготне положення 10�градусних сегментів (справа)
та загальну довготну протяжність регіонів (вгорі)
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Зіставивши довготні межі цих регіонів з розподі�

лом ЗВО, висоти тропопаузи та геопотенціальних

висот уздовж зони (рис. 4), можна визначити, які

регіональні умови впливають на стійкість річного

циклу ЗВО та на часовий зсув його екстремумів. Слід

зауважити, що наведені багаторічні дані чітко вияв�

ляють протилежні відхилення у довготному роз�

поділі ЗВО (рис. 4а), з одного боку, та висоти тропо�

паузи і геопотенціальних висот у середній тропос�

фері (рис. 4б та 4в, відповідно), з іншого боку.

Ці співвідношення ілюструють залежність довгот�

ного розподілу озону від впливу квазістаціонарної

складової планетарних хвиль, відому з попередніх

досліджень [10, 11, 22, 23, 26, 32]. Над регіонами низь�

кого тиску (Ісландський та Алеутський циклони, ІЦ

та АЦ, відповідно, на рис. 4в), порівняно з регіона�

ми підвищеного тиску (Азорський та Канадський

антициклони, АА та КА, відповідно, на рис. 4в), тро�

попауза в зимовий, весняний та осінній сезони на

1–2 км нижча (криві 1, 2 та 4 на рис. 4б). Протилежні

відхилення спостерігаються в розподілі значень

ЗВО (рис. 4а).

 В середньоширотній атмосфері північної півкулі

зональна асиметрія пов’язана із впливом КСХ із зо�

нальними хвильовими числами m = 1 та m = 2 (КСХ�

1 та КСХ�2, відповідно), як наслідок розподілу теп�

лових та орографічних джерел планетарних хвиль,

спричиненого, в свою чергу, розподілом океанів,

континентів та аномалій тиску [22, 26, 33]). Завдяки

розповсюдженню планетарних хвиль у стратосфе�

ру, довготна структура КСХ�1 та КСХ�2 відтворюєть�

ся і в розподілі озону [22, 33]. Це основний та вто�

ринний максимуми на довготах 140–160°Е та 280–

300°Е (рис. 4а), тобто в областях впливу Алеутського

та Ісландського стаціонарних циклонів, відповідно

(АЦ та ІЦ на рис. 4в).

Посезонне усереднення, представлене кривими

на рис. 4а та 4б, демонструє не лише ефект тропо�

паузи у довготному розподілі ЗВО (як прояв актив�

ності КСХ в тропосфері), а й згаданий вище ефект

часового зсуву у сезонних змінах. Так, наприклад,

амплітуда хвильового збурення в довготному роз�

поділі висоти тропопаузи та ЗВО (дія КСХ) є міні�

мальною в літній сезон (криві 3 на рис. 4а та 4б), а

максимальною — у зимовий (криві 1 на рис. 4а та

4б). У випадку тропопаузи для цих сезонів властиві

найвищі та найнижчі середньозональні рівні (оці�

нюючи за взаємним розташуванням кривих 1 та 3,

відповідно, у порівнянні з кривими 2 та 4 на рис. 4б).

Це узгоджується також і з річним циклом темпера�

тури повітря в тропосфері, який супроводжується

підняттям тропопаузи в теплий сезон та зниженням

у холодний.

Отже, в середніх кліматичних даних довготний

розподіл ЗВО відбиває структуру КСХ в тропосфері

та на рівні тропопаузи (тропосферний  вплив).

Проте середні для зони екстремуми ЗВО досягають�

ся на сезон пізніше: максимальні рівні припадають

на весну, а мінімальні – на осінь (криві 2 та 4, відпо�

відно, на рис. 4а). Як зазначено вище, такий часовий

зсув у сезонності ЗВО пов’язують з інерційністю дії

ЦБД (стратосферний вплив).

Чотири довготні сегменти, представлені кривими

річних циклів ЗВО на рис. 3а–3г, позначено сірими

вертикальними смугами А–Г, відповідно, на рис. 4а.

Стійкість сезонних змін у сегменті Б (20–70°Е, п’ять

кривих на рис. 3б) спостерігається в межах порів�

няно малоградієнтних ділянок довготних профілів

ЗВО, тропопаузи та ГПВ (рис. 4). В сегментах А, В та Г

також існують незначні довготні градієнти поблизу

довготних екстремумів, що пояснює формування

практично ідентичних кривих сезонних змін на рис.

3а, 3в та 3г. Проте ці сегменти мають порівняно малу

довготну протяжність, яку вибрано з урахуванням по�

ложення основних екстремумів на рис. 4.

Рис. 4. Довготний розподіл, усереднений на кожен сезон року для:
а) ЗВО за даними реаналізу MOD для 36 десятиградусних сегментів
уздовж зони 50–55 o N, 1979–2011 рр.; б) висоти тропопаузи на
широті 50 o N, кліматологія реаналізу NCEP–NCAR, 1981–2010 рр.;
СА – Сибірський антициклон.; на (а) та (б): 1 – зима, 2 – весна, 3 –
літо, 4 – осінь; жирні фрагменти на кривих 1 позначають рівні ЗВО
та тропопаузи, відповідно, у сегментах, виділених сірими верти�
кальними смугами.  в) Середньорічний довготний розподіл гео�
потенціальних висот на рівні тиску 500 гПа для широти 50?N (ре�
гіони: АЦ – Алеутський циклон, ІЦ – Ісландський циклон, КА –
Канадський антициклон, АА – Азорський антициклон)
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Видно, що часовий зсув сезонних екстремумів до

початку року в послідовності кривих від рис. 3а до

рис. 3г чітко узгоджується зі зростанням ЗВО у сег�

ментах А–Г з посезонним усередненням (рис. 4а).

Наприклад, якщо оцінювати для зимового сезону,

коли найбільшою стає амплітуда КСХ, рівні ЗВО зро�

стають приблизно на 100 ОД – 330, 350, 380 та 430

ОД, відповідно (потовщені ділянки кривої 1 на рис.

4а). Географічно послідовність сегментів А, Б, В та Г

охоплює регіони Азорського антициклону, Європи,

Ісландського та Алеутського циклонів, відповідно.

На рис. 4б, у свою чергу, сірими вертикальними

смугами виділено довготні сегменти Д–Ж, в межах

яких, за даними рис. 3д–3ж, відповідно, відбуваєть�

ся помітна перебудова річних циклів ЗВО. Видно, що

сегменти Д–Ж припадають на круті довготні граді�

єнти, присутні також і на кривих для тропопаузи

(рис. 4б) та для ГПВ (рис. 4в). Тому за відмінності

сезонного ходу ЗВО на рис. 3д–3ж відповідальни�

ми є, перш за все, регіональні аномалії атмосфер�

ного тиску.

Європейський сегмент (20–70°Е).  При за�

гальній довготній протяжності 50° сегмент Б вигля�

дає найменш збуреним зональними аномаліями

(рис. 4а–4в). Проте низький рівень ЗВО свідчить про

переважання антициклонічного впливу. Дійсно, на

заході ближчим по довготі є Азорський антициклон

(0–30oW), а на сході – Сибірський антициклон (СА;

середнє положення в зимовий період 45–55oN, 90–

100oE, а ізобара 1020 гПа простягається до 40oЕ [18]).

Найбільш виразно дію СА помітно в піднятті тропо�

паузи на рис. 4б (крива 1, позначено вертикальною

стрілкою).

Сегмент Б включає Київ та частково північну Ук�

раїну. Міжрічні зміни інтенсивності АА та СА можуть

позначатися на довготному розподілі ЗВО над Євро�

пою і, зокрема, виявлятися в аномаліях сезонного

ходу за вимірюваннями на станції Київ�Голосіїв

(рис. 4, положення станції позначено кружком на

горизонтальній осі). Втім, АА входить до субтропіч�

ного поясу високого тиску зі слабкими сезонними

коливаннями аномалій. Наприклад, в центрі АА тиск

на рівні моря за багаторічним усередненням стано�

вить 1022–1025 гПа як у літні, так і в зимові місяці. У

випадку СА – середньоширотної аномаліїї тиску –

зимовий максимум досягає 1030–1035 гПа проти

~1010 гПа влітку (значення тиску для АА та СА одер�

жано з реаналізу NCEP–NCAR; див. також [18]). Тому

сезонність ЗВО в європейському регіоні може бути

під більшим впливом від сезонних змін в розвитку

східної антициклонічної аномалії в тропосфері

(СА), ніж західної (АА).

Варто зауважити, що область довготного мініму�

му ЗВО формується не лише завдяки антициклоні�

чному впливу (АА та СА), але і внаслідок зональної

асиметрії в ЦБД, яка має в цьому регіоні мінімальну

інтенсивність [17]. Можливо, такий збіг (піднята тро�

попауза над антициклонічними аномаліями припа�

дає на зональний мінімум ЦБД) пов’язаний з верти�

кальною структурую КСХ в тропосфері та стратос�

фері. Проте, спільні риси в розподілі тропосферних

та стратосферних аномалій та їх вплив на розподіл

ЗВО досліджені недостатньо. Ми звертаємо увагу на

вказаний збіг через його роль в динаміці озону над

європейським регіоном. Зокрема, руйнування озону

у нижній стратосфері над піднятою тропопаузою та

зниження ЗВО тривають  до листопада, а ефекти на�

копичення озону (в умовах слабкої інтенсивності

ЦБД) стають помітними ще пізніше,  в грудні (рис. 3б).

Алеутський циклон. В межах азіатського сег�

мента Е (60–130°Е, позначено сірою вертикальною

смугою та потовщенням кривої 1 на рис. 4б), зимо�

ва тропопауза при наближенні до Алеутського цик�

лону знижується приблизно на 1 км порівняно з

європейським сегментом Б. Зниженню зимової тро�

попаузи в сегменті Е відповідає зростання ЗВО на

70 ОД (крива 1 на рис. 4а, ділянка між сегментами Б

та Г), а в сегменті Г досягається основний зональ�

ний максимум ЗВО (?430 ОД). Сезонні зміни в об�

ласті дії Алеутського циклону  (120–150°Е) показані

на рис. 3г та пунктирною кривою на рис. 3е.

Швидке зниження ЗВО з квітня по серпень є про�

явом сезонного ослаблення АЦ (з відповідним

підняттям тропопаузи) у відповідності з наближен�

ням літнього мінімуму КСХ. Тому сезонний мінімум

ЗВО в області АЦ можна пов’язати з літнім мініму�

мом хвильової активності. Криві 3 на рис. 4а та 4б

дійсно показують, що, як в області АЦ, так і загалом

уздовж зони, значні аномалії тиску та ЗВО у літній

сезон відсутні. Зниженню ЗВО з весни до літа сприяє

і ослаблення меридіонального транспорту озону,

яке також пов’язане із зміною потоку хвильової

енергії у стратосферу. Залишкові ефекти меридіо�

нального транспорту можуть спостерігатися до по�

чатку літа (див. зображення для червня на рис. 1).

Настання річного мінімуму ЗВО відбувається тоді,

коли описані тенденції в розвитку АЦ та ЦБД почи�

нають змінювати напрям на протилежний. У тро�

посфері і стратосфері час такої зміни відрізняється.

Інтенсифікація КСХ розпочинається восени, і зни�

ження тиску та висоти тропопаузи в області АЦ (як

елемента КСХ�2) сприяє підйому ЗВО вже з вересня

(рис. 3е, пунктирна крива). Через запізнення про�

явів ЦБД, їх внесок у зміни вмісту озону в осінній

сезон (стратосферний вплив) практично відсутній,

тому літньо–осінній період річного циклу ЗВО над

регіоном АЦ визначається переважно тропосфер�

ним впливом.

Відзначимо для порівняння, що за усередненими

даними початок сезонного зростання ЗВО в області

АЦ, як результат тропосферної динаміки, спостері�

гається з вересня (рис. 3г). В європейському ж сег�

менті цей процес, як прояв стратосферної динамі�

ки (розвитку наступного сезону інтенсифікації

ЦБД), стає помітним лише з грудня (рис. 3б), на три

місяці пізніше.
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Ісландський циклон та Азорський антицик%
лон. Запізнення в розвитку річного циклу чітко по�

мітне також при переході між областями впливу ІЦ

та АА (між 70оW та 20оW, рис. 3д). Як компоненти

північноатлантичного коливання (North Atlantic

Oscillation), обидва центри дії досягають найбільшої

потужності у зимовий сезон [8]. Проте, як відзнача�

лося вище, сезонність у субтропічному поясі висо�

кого тиску, де розташований центр АА, незначна. Це

відрізняє вплив субтропічного АА на досліджувану

зону широт від впливу аномалій на вищих широтах,

зокрема ІЦ та АЦ, де чітко виражена сезонність КСХ.

У довготному інтервалі 20–70оW (Атлантичний

океан) існує крутий градієнт ГПВ та висоти тропо�

паузи (сегмент Д на рис. 4б). Внаслідок підняття тро�

попаузи над Азорським антициклоном утворюєть�

ся основний зональний мінімум ЗВО, який у дослід�

жуваній зоні у всі сезони, крім літнього, припадає

на інтервал довгот 0–30оW (рис. 3а та сегмент А на

рис. 4а). Пунктирна крива для сегмента 20–30оW на

рис. 3д показує, що тут часовий зсув охоплює весь

річний цикл ЗВО — максимум настає в травні, а

мінімум у листопаді. Це означає, що фотохімічна

релаксація озону до рівноважних концентрацій та

відповідне зниження ЗВО над піднятою тропопау�

зою (як відзначено вище для європейського сегмен�

та) можуть тривати до листопада. За часом настан�

ня екстремумів (рис. 3д) запізнення у випадку АА

(порівняно з ІЦ) становить в середньому 2 місяці.

Цей приклад є свідченням найпізнішого розвитку

річного циклу ЗВО у досліджуваній широтній зоні

(див. також рис. 3а для сегмента 0–30оW).

Канадський антициклон. В області впливу КА

(~240°Е, рис. 4в) спостерігаються лише зміни рівнів

ЗВО без значних часових зсувів сезонного ходу

(рис. 3є та 3ж). У цьому випадку, на відміну від сег�

ментів Е та Д, сегменти Є та Ж розташовані симет�

рично відносно середньої довготи КА (рис. 4б). Тому

тут можна відзначити лише різницю в часі настан�

ня сезонного максимуму в західному сегменті 140–

150оW (березень–квітень, суцільна крива на рис. 3є)

порівняно із східним сегментом 80–90оW (лютий–

березень, пунктирна крива на рис. 3ж). В останньо�

му випадку близькість Ісландського циклону та

відповідного довготного максимуму ЗВО може

впливати на дещо прискорене досягнення макси�

мальних рівнів ЗВО.

Сибірський антициклон. Криві на рис. 3е доз�

воляють пояснити аномально тривалий сезонний

мінімум в інтервалі довгот 90–120°Е, одержаний у

роботі [11] (жирна крива на Fig. 2b) при аналізі з

нижчою роздільною здатністю по довготі. Ранній

початок сезонного мінімуму в останньому випадку

(липень–серпень) пов’язаний з літнім мінімумом

циклонічної аномалії (АЦ, пунктирна крива для

120–130°Е на рис. 3е), а утримання низьких рівнів

ЗВО до жовтня–листопада — з посиленням анти�

циклонічної аномалії, Сибірського антициклону

(крива для 60–70°Е на рис. 3е), який у цей період по�

ширюється на захід [18]. В обох випадках ефект тро�

попаузи сприяє зниженню рівнів ЗВО.

У підсумку, сезонні зміни ЗВО в досліджуваній

зоні широт виявляють чітку залежність від положен�

ня та протяжності стаціонарних тропосферних

аномалій тиску, від їх сезонних змін, а також від зо�

нальної асиметрії та сезонності меридіонального

транспорту озону. Найбільш ранній (у серпні)

мінімум ЗВО над регіоном АЦ можна віднести до

ефекту тропопаузи (вплив тропосфери), тоді як ча�

совий зсув мінімуму над східною Атлантикою та

Європою на жовтень–листопад може поєднувати

ефекти тропопаузи (розвиток антициклонічних

тропосферних аномалій, АА та СА) та прояви ЦБД в

накопиченні озону (вплив стратосфери). Зокрема,

для європейського регіону характерним є тривалі�

ше руйнування озону в нижній стратосфері в пері�

од його фотохімічної релаксації (літо–осінь), що й

позначається на пізнішому досягненні мінімальних

рівнів ЗВО.

Висновки

За супутниковими вимірюваннями в 1979–

2011 рр. проаналізовано довготну залежність се�

зонних змін загального вмісту озону в широтній

зоні, яка включає північну Україну та Київ. Одер�

жані результати узгоджуються з виявленою рані�

ше тенденцією зсуву річного циклу ЗВО до почат�

ку року в регіонах довготних максимумів в роз�

поділі ЗВО.

Продовжуючи попередні дослідження, в роботі

визначено довготні межі регіонів із найбільш

раннім та найбільш пізнім розвитком річного

циклу та розглянуто співвідношення між тропо�

сферним та стратосферним впливом на се�

зонність ЗВО. З якісних оцінок такого співвідно�

шення випливає, що зональний мінімум ЗВО над

східною Атлантикою та Європою перебуває під

впливом антициклонічних тропосферних ано�

малій (Азорський та Сибірський антициклони) та

зонального мінімуму в інтенсивності накопичен�

ня стратосферного озону в процесі ЦБД. Запіз�

нення в розвитку річного циклу ЗВО в цьому ре�

гіоні приблизно на сезон порівняно з регіонами

циклонічних аномалій зумовлене більшою мірою

інерційністю проявів ЦБД (стратосферним впли�

вом).

Меридіональний градієнт ЗВО, добре дослід�

жений за середньозональними даними, викори�

стовують для пояснення значних відхилень у ва�

ріаціях ЗВО в середніх широтах: його високі

(низькі) рівні зумовлені, як правило, надходжен�

ням збагаченого (збідненого) озоном стратос�

ферного повітря з високих (низьких) широт. На�

ведена в роботі кліматологія сезонних змін ЗВО

свідчить про часові відмінності в розвитку регіо�
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нальних аномалій циркуляції в тропосфері та

стратосфері впродовж року. Тому дані про дов�

готну залежність в сезонності ЗВО можуть бути

використані для повнішого опису міжширотних

зв’язків (очевидно, також довготно та сезонно

залежних) та для точнішого їх відтворення в мо�

дельних експериментах.
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