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П.С. Линейкин был первым, кто определил океанский термоклин как 
термический пограничный слой. Эта идея является основополагающей в 
теории морских течений. В частности, на представлении термоклина как 
пограничного слоя базируется знаменитая схема глубинных течений Ми-
рового океана Стоммела, объясняющая меридиональный перенос тепла в 
океане. В настоящей работе на основе идеи П.С. Линейкина рассматри-
вается простая модель термоклина и вытекающая из соотношений тео-
рии зависимость уровня моря от вертикального распределения аномалии 
плотности морской воды в пределах пограничного слоя. Затем отмечается, 
что то же самое соотношение справедливо применительно к движениям 
синоптического масштаба. Также показывается, что зависимость уровня 
от распределения плотности морской воды играет ключевую роль в алго-
ритме ассимиляции спутниковых наблюдений уровня моря в численных 
вихреразрешающих моделях. В конце статьи приводится пример ассими-
ляции спутниковой альтиметрии в модели циркуляции Черного моря. 

Введение

Бурное развитие физической океанографии, наблюдавшееся в течение 
второй половины XX века, оказалось совершенно уникальным. Вплоть до на-
чала пятидесятых годов океанография оставалась фактически ветвью геогра-
фии. Заключительным аккордом этой эпохи, по-видимому, можно считать 
открытие в 50−60-е годы экваториальных подповерхностных противотече-
ний в Тихом и Атлантическом океане – течений Кромвелла и Ломоносова. Во 
второй половине века обусловленное потребностями флота развитие новых 
технологий и методик наблюдений привело к смещению приоритетов в об-
ласть физических исследований различных процессов, протекающих в океане. 
В качестве примера можно отметить открытия синоптических вихрей в океа-
не и тонкой структуры полей температуры и солености. 
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Ярко выраженной тенденцией второй половины прошлого века явилось 
также широкое развитие теоретических исследований с применением раз-
нообразного математического аппарата, начиная с создания моделей от-
дельных явлений и кончая численным моделированием циркуляции океана. 
Резкое увеличение объема теоретических исследований дало основание 
В.Б. Штокману (Штокман, 1970) высказать мнение, что исследования цир-
куляции океана находятся в кризисе, поскольку «слишком много людей вы-
числяют и слишком мало людей делают хорошие наблюдения». Однако на 
самом деле значительное увеличение теоретических работ в купе с новыми 
наблюдениями, охватывающими практически все мыслимые пространствен-
ные и временные масштабы, позволили, в конце концов, дать практически 
исчерпывающую классификацию изменчивости полей океана. Такой вывод, 
в частности, сделан Вуншем в 2003 году по завершении крупномасштабных 
проектов WOCE и JGOFS: «Циркуляция океана (во второй половине 20 сто-
летия) наблюдалась на всех масштабах от миллиметров до 10 000 км, завер-
шив, таким образом, эру исследований физики океана, которая началась в 
18-м веке». Таким образом, можно согласиться с мнением А.И. Фельзенбау-
ма, считавшим, что вторая половина XX века, посвященная исследованиям и 
моделированию широкого спектра разнообразных процессов, является золо-
тым веком физической океанографии. 

Начало бума теоретических исследований в области теории морских те-
чений, по-видимому, можно связать с работами В.Б. Штокмана (Штокман, 
1946), Г. Стоммела (Stommel, 1948) и П.С. Линейкина (Линейкин, 1955а, 1955б). 
В работах первых двух авторов с использованием метода полных потоков 
были заложены основы теории ветровых течений в океане, давшей объяс-
нение формирования наблюдающейся структуры океанических круговоро-
тов, включая теорию Межпассатного противотечения и теорию западных по-
граничных течений, таких как Гольфстрим и Куросио. Достоинством метода 
полных потоков является схематизация сложных процессов, позволяющая 
анализировать горизонтальную структуру течений вне связи с формирова-
нием стратификации океана. Трехмерная структура течений на основе обоб-
щения теории Экмана рассматривалась А.И. Фельзенбаумом (Фельзенбаум, 
1956) в однородной жидкости (см. также Линейкин, Фельзенбаум, 1955). 

Новизна исследований П.С. Линейкина заключалась в рассмотрении вер-
тикальной структуры течений с учетом неоднородности морской воды. Его 
работы дали толчок развитию нелинейной теории океанского термоклина. 
Одним из выводов нелинейной теории явилось представление о подъеме вод 
на нижней границе главного термоклина. Основываясь на теории термоклина 
Г. Стоммел (Stommel, 1957) смог предложить теоретически схему глубинной 
циркуляции океана. В дальнейшем стало общепринято, что меридиональный 
перенос тепла в Мировом океане обусловлен разнонаправленными течения-
ми в термоклине и в абиссали в полном соответствии со схемой Стоммела. 
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Модели, объяснившие горизонтальную и вертикальную структуру тече-
ний в океане, были основаны на параметризации процессов турбулентной 
вязкости и диффузии. Была выведена система так называемых примитивных 
уравнений, положенная в основу численного расчета морских течений. На-
конец, в 60-е годы прошлого века в работах А.С. Саркисяна (Саркисян, 1966) 
начала развиваться идея совместного использования наблюдений и моделей 
для восстановления реальных характеристик морских течений. Современные 
численные модели океанической циркуляции, позволяющие ассимилировать 
наблюдения, дали основу развитию оперативных прогностических систем, 
позволяющих непрерывно контролировать изменения полей температуры, 
солености морской воды и течений с высокой подробностью в пространстве 
и во времени. 

Прогресс в области численного моделирования циркуляции океана в зна-
чительной степени базировался на физических представлениях, заложенных 
при исследованиях горизонтальной и вертикальной структуры полей океана. 
Следует отметить, однако, что, например, отдельные положения теории 
термоклина, развитые в работах П.С. Линейкина, в частности, понятие баро-
клинного слоя, фактически напрямую используются при реализации систем 
морских прогнозов. Целью настоящей работы является выявление такой 
преемственности.

1. Основные положения теории пикноклина

Представление о бароклинном слое как приповерхностном пограничном 
слое, лежащем ниже слоя трения Экмана, является фундаментальным вы-
водом, сделанным П.С. Линейкиным в его работах (Линейкин, 1955а, 1955б). 
Так как в океане плотность морской воды в верхних его слоях в основном 
определяется температурой, бароклинный слой зачастую отождествляется 
с термоклинном. Такое отождествление не вполне корректно, так как плот-
ность морской воды зависит и от солености, причем в некоторых бассейнах, 
например в Черном море, плотностная стратификация, в основном, опреде-
ляется соленостью. Тем не менее, в дальнейшем мы употребляем слово «тер-
моклин» как синоним бароклинного слоя, поскольку включение солености 
морской воды в общее рассмотрение усложняет дальнейшие выкладки. 

Общие положения теории бароклинного слоя океана можно вывести из 
полной системы примитивных уравнений, включающих проекции уравне-
ний бюджета количества движения на горизонтальные оси координат, урав-
нение гидростатики, уравнение неразрывности, уравнения диффузии тепла 
и соли и уравнение состояния. Однако эти уравнения нелинейны даже вда-
ли от районов расположения струйных течений. Поэтому получить простые 
выражения, поддающиеся анализу, можно только упростив общие уравне-
ния теории течений, сохранив при этом основные черты явления. П.С. Ли-
нейкин (Линейкин, 1955а, 1955б) использовал линеаризованные уравнения 
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движения и уравнение состояния, связывающее плотность морской воды с 
температурой и соленостью линейным соотношением. Тогда, в предположе-
нии о равенстве коэффициентов диффузии тепла и соли, вместо уравнений, 
описывающих изменения температуры и солености морской воды, можно 
ввести одно уравнение, так называемое уравнение диффузии плотности мор-
ской воды. Однако это уравнение все еще нелинейно и не разрешимо в общем 
виде. Дальнейшее его упрощение основано на предположении, что существу-
ет базовая плотностная стратификация, зависящая только от вертикальной 
координаты. При постоянном коэффициенте вертикальной диффузии един-
ственной возможностью задания устойчивой базовой стратификации явля-
ется линейный рост плотности с глубиной.

После введения базовой стратификации оказывается возможным прове-
сти линеаризацию уравнения диффузии плотности. Рассмотрим далее, осно-
вываясь на идеях Линейкина, движение на вращающейся плоскости (т.е. без 
учета сферичности Земли), не зависящее от одной из горизонтальных коор-
динат. В таком случае уравнения, описывающие стратификацию бассейна и 
течения в пределах основного пикноклина ниже слоя трения Экмана, запи-
шем в виде:
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В уравнениях (1)–(5) u, v – проекции скорости на оси x и y соответственно 
(оси x и y расположены в горизонтальной плоскости); w– проекция скоро-
сти на вертикаль (ось z направлена вниз); ρ – аномалия плотности морской 
воды, нормированная на среднюю плотность морской воды; p – аномалия 
давления, нормированная на среднюю плотность морской воды. Уравнения 
(1)–(2) являются проекцией уравнений сохранения количества движения на 
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горизонтальные оси. Вместо горизонтального турбулентного обмена в этих 
уравнениях включена сила сопротивления, пропорциональная скорости дви-
жения с коэффициентом пропорциональности r . Такое допущение сделано с 
целью сократить последующие выкладки. Уравнения (3) и (4) являются урав-
нением гидростатики и уравнением неразрывности морской среды соответ-
ственно. Наконец, уравнение (5) – линеаризованное уравнение диффузии 
плотности. Оставшиеся обозначения включают: f  – параметр Кориолиса; 
g– ускорение силы тяжести; κ – коэффициент вертикальной «диффузии 
плотности» и Γ – вертикальный градиент базового поля плотности, норми-
рованный на среднюю плотность морской воды.

Для решения системы уравнений (1)–(5) поставим следующие граничные 
условия

      0 ( )xρ = ρ , 0 ( )w w x=  при 0=z ,       (6)

           0
z

∂ρ
=

∂
, 0=w  при Hz = ,       (7)

где H  – глубина бассейна. 
Отметим, что уравнения (1), (2) справедливы ниже слоя трения Экмана, 

поэтому вертикальная скорость в граничном условии (6) является скоростью 
экмановского подсоса.

Исключая из системы уравнений (1)–(5) последовательно все переменные, 
получим одно уравнение для аномалии плотности морской воды
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Вместо того, чтобы задавать граничные условия на горизонтальных гра-
ницах, предположим, что поверхностная аномалия плотности морской воды 
и вертикальная скорость на нижней границе экмановского слоя пропорцио-
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нальны одной и той же гармонической функции с периодом l2 . Тогда уравне-
ние (8) можно переписать в виде

         
4 2

4 2 2 2 0
( )
g r

z r f l
∂ ρ ⋅Γ ⋅ ⋅π

− ⋅ρ =
∂ κ ⋅ + ⋅

.     (11)

Прежде всего, из уравнения (11) следует выражение для внутреннего мас-
штаба глубины

            
1

2 2 2 4

2

( )r f lh
g r

⎛ ⎞κ ⋅ + ⋅
= ⎜ ⎟⋅Γ ⋅ ⋅ π⎝ ⎠

 .       (12)

Оценим величину этого масштаба, полагая перепад плотности в базовой 
стратификации равным 4 кг м–3, так что 510−Γ =  м–1, 610r −=  с–1, 410f −=  с–1, 

10g =  м с–2, 410−κ =  м2 с–1, и 54 10l = ⋅  м (типичный размер океанского кру-
говорота). Находим, что 600≈h  м. Таким образом, внутренний масштаб 
глубины оказывается существенно меньшим характерной глубины океана, 
равной 4 км. Это означает, что решение уравнения (11) при выбранных зна-
чениях параметров имеет погранслойный характер, причем пограничные 
слои формируются как у поверхности, так и у дна. В основной толще моря 
в уравнении (11) можно пренебречь первым слагаемым. Находим, что ано-
малия плотности морской воды равна нулю вне пограничных слоев. Далее, 
пограничный слой у дна не образуется в силу того, что решение в основной 
области удовлетворяет обоим граничным условиям (10). Таким образом, все 
изменения аномалии плотности морской воды происходят в пределах погра-
ничного слоя у поверхности моря.

Сопоставляя оценку толщины пограничного слоя h с наблюдаемой глуби-
ной главного термоклина в океане, мы увидим поразительное соответствие, 
показывающее, что термоклин является своеобразным пограничным сло-
ем, в котором сосредоточены изменения температуры и солености морской 
воды. Анализ более полной постановки задачи (1)–(5), выполненный в ра-
боте (Barcilon and Pedlosky, 1966), показывает, что приближение, основанное 
на введении линейной базовой стратификации, при учете сферичности Зем-
ли позволяет описать наблюдаемое уменьшение толщины пикноклина в на-
правлении восточных берегов океана. Замечательно, что почти все основные 
черты океанского термоклина удается воспроизвести в рамках простой ли-
нейной модели. Нелинейная модель термоклина (Robinson and Stommel, 1959) 
по существу добавила только один, хотя и исключительно важный эффект: 
необходимость подъема вод на нижней границе бароклинного слоя.
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Отметим еще одно следствие из трактовки термоклина как погранично-
го слоя, имеющее место вне зависимости от того, рассматривается линейная 
или нелинейная его модель. Как уже отмечалось выше, аномалии плотности 
морской воды и давления затухают с увеличением глубины. В силу этого из 
уравнения гидростатики выводится простое выражение для аномалии дав-
ления

        
d

z

p g dz= − ⋅ ρ⋅∫ ,       (13)

где требуется только, чтобы d  была существенно больше h. Далее, поскольку
 

          (0)p g= − ⋅ζ,       (14)

где ζ – уровень моря, находим

            
0

d

dzζ = ρ⋅∫ .      (15)

Выражение (15) хорошо известно в физической океанографии, посколь-
ку оно соответствует соотношениям динамического метода расчета морских 
течений (отметим только, чтобы избежать путаницы, что в рассматриваемой 
системе координат уровень моря положителен при смещении поверхности 
моря вниз, тогда как рассчитанный динамическим методом уровень поло-
жителен при смещении морской поверхности вверх). Основное отличие за-
ключается в том, что в динамическом методе глубина d  обычно выбирается 
переменной по пространству, в соответствии с расположением нулевой по-
верхности, т.е. такой глубины, где горизонтальная скорость течений обраща-
ется в нуль. Теория бароклинного слоя П.С. Линейкина дает совсем другую 
трактовку нулевой поверхности. А именно, динамический метод эффекти-
вен при расчете геострофических течений постольку, поскольку термоклин 
является приповерхностным пограничным слоем. При этом точный выбор 
глубины отсчетной поверхности для расчета аномалии давления не столь ва-
жен. Необходимо только, чтобы она располагалась заметно глубже нижней 
границы бароклинного слоя.

Формула (15) для вычисления топографии морской поверхности обсуж-
дается также в работе (Саркисян, Передерия, 1972). Она рассматривается как 
хорошее приближенное решение интегрального уравнения для уровня моря 
в диагностическом методе расчета течений.
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2. Синоптическая изменчивость главного пикноклина

Модель главного пикноклина П.С. Линейкина описывает медленно меня-
ющееся, почти стационарное состояние океана, что вполне соответствовало 
существовавшей в 50-е гг. XX века концепции о течениях в открытой части 
Мирового океана. Однако в 70-е гг., после наблюдений на буйковых станци-
ях в рамках эксперимента «Полигон-70» (Кошляков, 1973), было определенно 
установлено, а затем и подтверждено дополнительными наблюдениями, что 
даже в открытом океане, вдали от расположения интенсивных струйных тече-
ний, развиваются интенсивные вихри, подобные циклонам и антициклонам 
в атмосфере. Эти вихри имеют пространственный масштаб, определяемый 
локальным радиусом деформации Россби, и перемещаются преимуществен-
но на запад. По аналогии с атмосферными процессами эти вихри получили 
название синоптических.

Развитие методов дистанционного зондирования океана с искусственных 
спутников Земли (ИСЗ) позволило дать намного более подробное представ-
ление о роли синоптических процессов. Как оказалось, наличие синоптиче-
ских вихрей в морских бассейнах является скорее правилом, чем исключе-
нием. Скорости течений в синоптических вихрях в районе их расположения 
по своей интенсивности заметно превышают средние течения и определяют 
погоду в океане. 

Синоптические вихри проявляются не только в скорости течений. Они су-
щественно деформируют изопикнические поверхности, смещая их по верти-
кали от положения равновесия. В силу этого для наблюдения синоптических 
процессов используются гидрологические полигонные съемки. Синоптиче-
ские вихри выделяются по замкнутым изолиниям на картах распределений 
температуры, солености или плотности морской воды на отдельных горизон-
тах или волнообразными смещениями изоповерхностей на разрезах. Перво-
начально делались попытки отождествить синоптические вихри с линейны-
ми волнами Россби (Кошляков, 1973; McWilliams and Robinson, 1974). Однако 
практически сразу после экспериментального наблюдения вихрей открытого 
океана посредством численных расчетов было показано, что при достаточ-
ной нелинейности динамики синоптические вихри возникают в расчетах 
циркуляции океана за счет развития бароклинной неустойчивости (Holland, 
1978). Впоследствии нелинейная природа синоптических вихрей в океане 
была показана на основе анализа наблюдений (Нелепо, Коротаев, 1979) и по-
средством численного (McWilliams and Flierl, 1979) и аналитического (Коро-
таев, 1980) моделирования. 

Вертикальная структура синоптической изменчивости существенно зави-
сит от характеристик бароклинного слоя моря в рассматриваемом регионе. 
В частности, расчеты скорости течений динамическим методом как на по-
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лигоне в тропической Атлантике, так и на полигоне ПОЛИМОДЕ показали, 
в целом, неплохое соответствие прямым измерениям скорости течений на 
буях, если отсчетная поверхность помещалась на достаточной глубине. Это 
означает, что синоптические процессы наиболее интенсивны в бароклинном 
слое океана, а на больших глубинах как флуктуации температуры и солено-
сти, так и скорости течений существенно ослабевают.

Простое объяснение этого обстоятельства и возможные неточности при 
использовании формулы (15) следуют из анализа модовой структуры линей-
ных волн Россби. Для проведения этого анализа выведем уравнение, описы-
вающее синоптические процессы. Используем для этого в качестве исходно-
го уравнение сохранения потенциального вихря

       ( ) 0u v w f
t x y z z

⎛ ⎞∂ ∂ ∂ ∂ ∂ρ⎛ ⎞+ ⋅ + ⋅ + ⋅ ω + ⋅ =⎜ ⎟⎜ ⎟∂ ∂ ∂ ∂ ∂⎝ ⎠⎝ ⎠
.     (16)

В уравнении (16) v u
x y

∂ ∂
ω = −

∂ ∂
 – относительная завихренность поля скоро-

сти; 0f f y= + β⋅ , а остальные обозначения – такие же, как и выше.
Используем далее квазигеострофическое приближение, в соответствии с 

которым горизонтальные компоненты скорости течений и нормированная 
на среднюю плотность морской воды аномалия давления выражаются через 
функцию тока ( , , )x y zψ :

     u
y

∂ψ
= −

∂
, v

x
∂ψ

=
∂

,       (17)

       0 ( )p f c z= ⋅ψ + .       (18)

Представим нормированную плотность морской воды в виде суммы
 
         ( )0 z ′ρ = ρ + ρ ,      (19)

где 0 ( )zρ  – средняя плотностная стратификация в рассматриваемом районе 
моря или океана, а ( , , , )x y z t′ρ  – ее возмущение, вызванное движениями си-
ноптического масштаба. Тогда, в силу уравнения гидростатики

        0g f
z

∂ψ′⋅ρ = ⋅
∂

.      (20)
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Упростим теперь выражение для потенциального вихря, сохранив основ-
ные слагаемые:

              0
0( ) ( ) df f f

z dz z
′ρ∂ρ ∂ρ

ω + ⋅ ≈ ω + ⋅ + ⋅
∂ ∂

.     (21)

Введя частоту Вяйсяля-Брента 2 0( ) dN z g
dz
ρ

= ⋅  и учитывая малость верти-

кальной компоненты скорости течений, уравнение (16) запишем в виде

    
2

0 0
2 2 0f f wg dNu v f

t x y N z N dz
′⎛ ⎞ ⋅∂ ∂ ∂ ∂ ⋅ρ⎛ ⎞+ ⋅ + ⋅ ω + + ⋅ + ⋅ =⎜ ⎟⎜ ⎟∂ ∂ ∂ ∂⎝ ⎠⎝ ⎠

.   (22)

Привлечем теперь условие сохранения плотности морской воды для ис-
ключения w из уравнения (22). С учетом малости вертикальной компоненты 
скорости течений соответствующее уравнение имеет вид

           2( ) 0u v g w N
t x y

⎛ ⎞∂ ∂ ∂
+ ⋅ + ⋅ ⋅ρ + ⋅ =⎜ ⎟∂ ∂ ∂⎝ ⎠

.     (23)

Комбинируя (22) и (23) с учетом (17) и (20) получим:

         
2

2 0
2 0f

t x y y x z N z x
⎛ ⎞⎛ ⎞∂ ∂ψ ∂ ∂ψ ∂ ∂ ∂ψ ∂ψ

+ ⋅ − ⋅ ∇ ψ + + β⋅ =⎜ ⎟⎜ ⎟∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂⎝ ⎠ ⎝ ⎠
.   (24)

Линеаризованное уравнение (24)

    
2

2 0
2 0f

t z N z x
⎛ ⎞∂ ∂ ∂ψ ∂ψ
∇ ψ + + β⋅ =⎜ ⎟∂ ∂ ∂ ∂⎝ ⎠

     (25)

описывает баротропные и бароклинные волны Россби. Отсутствие флуктуа-
ций плотности на поверхности и на дне моря

    0
z

∂ψ
=

∂
 при Hz ,0=       (26)

дает необходимые граничные условия по вертикали.
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Уравнение (25) решается методом разделения переменных так, что верти-
кальная структура движений находится из задачи на собственные значения

       2
2

1 0d d
dz N dz

ϕ
+ λ ϕ = ,  0d

dz
ϕ

=  при 0,z H= .    (27)

Уравнение (27) имеет тривиальное решение при нулевой величине соб-
ственного значения, соответствующее баротропной моде волны Россби. Все 
остальные моды соответствуют бароклинным волнам Россби первой, второй 
и т.д. мод. Собственная функция волны Россби первой бароклинной моды 
имеет одно пересечение нуля, второй бароклинной моды – две смены знака 
и т.д. В силу ортогональности собственных функций их интеграл по вертикали 
от поверхности до дна равен нулю для всех бароклинных мод. 

Как мы видели в предыдущем разделе, аномалия плотности морской воды 
затухает на достаточно больших глубинах. В свою очередь, частота Вяйсяля-
Брента существенно убывает при выходе из бароклинного слоя. Собствен-
ные функции уравнения (27), соответствующие бароклинным модам, также 
затухают с глубиной, и, следовательно, движения синоптического масштаба 
концентрируются в бароклинном слое моря, введенном П.С. Линейкиным. 
В силу уравнения (20) запишем

             0
0

(0)
d

f g dz′⋅ψ ≈ − ⋅ ρ ⋅∫ ,      (28)

если глубина d  достаточно велика. Учитывая (18) и (14), мы найдем, что фор-
мула (15) применима и для синоптических процессов, если интенсивность 
баротропных процессов мала. Таким образом, топография морской поверх-
ности вплоть до синоптических масштабов определяется распределением 
плотности морской воды, причем изменения плотности морской воды кон-
центрируются в пределах бароклинного слоя Линейкина.

Справедливость формулы (15) показана выше применительно к линей-
ной динамике. Реальные процессы синоптического масштаба, такие как ме-
андры интенсивных течений, вихри, фронты являются существенно нели-
нейными. Однако и в этом случае формула (15) оказывается справедливой. 
Такой вывод получается из анализа вертикальной структуры эмпирических 
ортогональных функций (ЭОФ), рассчитанных по данным синоптических 
полигонных съемок. Оказывается, что более 90% энергии флуктуаций тем-
пературы или солености морской воды содержится в трех первых ЭОФ, при-
чем каждая из них затухает ниже основного пикноклина или бароклинного 
слоя Линейкина.
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3. Ассимиляция спутниковых альтиметрических наблюдений 
в моделях морской динамики

Новая эра в развитии океанографии связана с созданием глобальной 
океанической наблюдательной системы, позволяющей в реальном масштабе 
времени контролировать состояние морской среды. Современная наблюда-
тельная система в первую очередь базируется на наблюдениях океана с ИСЗ. 
Существенным дополнением к наблюдениям с ИСЗ являются измерения тем-
пературы и солености морской воды, а также скорости течений на различных 
горизонтах с помощью буев-профилометров. Наблюдения с поверхностных 
дрейфующих буев, попутных судов и автономных необитаемых подводных 
аппаратов также являются важным компонентом современной глобальной 
океанической наблюдательной системы.

Среди дистанционных наблюдений поверхности моря с ИСЗ наиболее 
важными являются альтиметрические измерения, т.е. измерения топогра-
фии морской поверхности. Ввиду плохого знания земного геоида, альтиме-
трические измерения дают лишь отклонение поверхности моря от некоего 
среднего значения. Однако, используя накопленные многолетние наблюде-
ния распределений температуры и солености морской воды по глубине, по 
спутниковым наблюдениям удается восстанавливать именно топографию 
морской поверхности. В силу этого мы будем говорить в дальнейшем об аль-
тиметрических наблюдениях уровня моря с ИСЗ. Важность альтиметриче-
ских наблюдений уровня моря с ИСЗ заключается в том, что они позволяют 
осуществлять мониторинг синоптической изменчивости океана в масштабе 
времени близком к реальному.

К сожалению, даже самые современные наблюдения не могут обеспечить 
непрерывный контроль всех необходимых характеристик морской среды и, 
тем более, оценивать состояния морской среды в будущем. Поэтому, так же 
как и в метеорологии, наблюдения интерполируются и экстраполируются с 
помощью моделей циркуляции, способных давать анализ состояния морской 
среды и прогноз ее изменений. Необходимым компонентом таких моделей 
является блок ассимиляции данных наблюдений. Современные методы асси-
миляции данных наблюдений основаны на применении либо фильтра Калма-
на, либо вариационного метода. Остановимся подробнее на использовании 
фильтра Калмана для ассимиляции данных наблюдений в моделях общей 
циркуляции океана.

Суть фильтра Калмана довольно проста. Численная модель циркуляции 
океана осуществляет расчет течений и полей температуры и солености при 
заданном атмосферном воздействии вплоть до момента поступления наблю-
дений. Затем результаты расчета сравниваются с наблюдениями и получен-
ные невязки интерполируются с помощью метода оптимальной интерпо-
ляции Гандина. Проинтерполированные невязки добавляются к расчетным 
полям, формируя новые начальные условия для расчета и прогноза морской 
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динамики вплоть до следующего момента поступления наблюдений. Затем та 
же процедура повторяется. 

Сложность применения фильтра Калмана в его точной формулировке за-
ключается в том, что для применения процедуры оптимальной интерполяции 
требуется знать ковариационную матрицу ошибок прогноза полей океана. 
В случае линейных систем оказывается возможным выписать уравнение, 
описывающее эволюцию ковариационной матрицы ошибок прогноза. Однако 
даже в этом случае применение фильтра Калмана в его точной формулировке 
оказывается практически нереализуемым ввиду высокой размерности кова-
риационной матрицы ошибок прогноза. В случае же нелинейной системы, 
каковой является морская динамика, невозможно даже получить уравнение, 
описывающее эволюцию ковариационной матрицы ошибок прогноза. В силу 
этого используются различные упрощения, связанные с выбором ковариаци-
онной матрицы ошибок прогноза. 

Наиболее простым и часто используемым приемом является замена ко-
вариационной матрицы ошибок прогноза ее априорной оценкой, не меняю-
щейся затем со временем. Априорная оценка матрицы ковариаций строит-
ся либо на основе наблюдений, либо по данным численных экспериментов. 
Простота и относительно высокая эффективность такого подхода являются 
основой широкого его применения.

Спутниковые наблюдения топографии морской поверхности ввиду их 
регулярности и высокого пространственного разрешения являются одним 
из основных источников информации о синоптических процессах в океане. 
При ассимиляции наблюдений уровня моря с ИСЗ наиболее естественным 
кажется внесение коррекции в поля уровня и скоростей поверхностных тече-
ний. Однако такая коррекция почти не оказывает влияния на распределения 
температуры и солености в толще моря и в итоге слабо приближает траекто-
рию модели к наблюдениям. 

Для построения простой и более эффективной процедуры ассимиляции 
данных спутниковых наблюдений уровня моря обратимся к формуле (15), 
связывающей топографию поверхности моря с вертикальными распреде-
лениями температуры и солености. Рассмотрим ситуацию, когда домини-
рующий вклад в изменения плотности морской воды вносит температура, 
и будем рассматривать линейное уравнение состояния. Как уже отмечалось 
выше, естественные вариации поля температуры обладают устойчивой вер-
тикальной структурой, которая может быть представлена разложением по 
эмпирическим ортогональным функциям, причем первые три моды описы-
вают более 90% дисперсии температурных флуктуаций. В силу этого запи-
шем отклонение температуры от среднего профиля в виде

             1 1 2 2 3 3( ) ( ) ( ) ( )T z q z q z q z′ = ⋅φ + ⋅φ + ⋅φ ,     (29)
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где iq  – некоррелированные между собой случайные переменные с диспер-
сией 2

iσ , а ( )i zφ  – ЭОФ соответствующей моды. Тогда с высокой степенью 
точности

            1 1 2 2 3 3q I q I q I′ζ = ⋅ + ⋅ + ⋅ .     (30)

где, в соответствии с формулой (15) и в предположении линейной зависимо-
сти плотности морской воды от температуры, 

0
( )

d

i iI z dz= −α ⋅ φ ⋅∫  (здесь α – 
коэффициент термического расширения).

Получим теперь выражение для коррекции профиля температуры по на-
блюдениям уровня. Будем искать оценку коррекции ( )T zδ  пропорциональ-
ной ошибке прогноза уровня моря δζ c коэффициентом пропорционально-
сти, зависящим от глубины:

      ( ) ( )T z zδ = μ ⋅δζ ,      (31)

потребовав, чтобы среднеквадратичное отклонение оценки от ошибки про-
гноза ( )T zδ  было минимально (угловые скобки означают осреднение): 

2 2 2 2( ) ( ) ( ) 2 ( ) ( ) [ ( )] minz T z z z T z T zμ ⋅δζ − δ = μ ⋅ δζ − ⋅μ ⋅ δζ ⋅δ + δ = . (32)

Дифференцируя (32) по ( )zμ , находим 2( ) ( ) /z T zμ = δζ ⋅δ δζ . Заменяя 
затем корреляции ошибок прогноза на естественные корреляции самих по-
лей, с учетом (29) и (30), получаем:

2 2
1 1 2 2

1 22 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 22
1 1 2 2 3 3 1 1 2 2 3 3

( )
( ) ( ) ( )

T z I Iz z z
I I I I I I

δζ ⋅δ ο ⋅ ο ⋅
μ = = ⋅φ + ⋅φ +

ο ⋅ + ο ⋅ + ο ⋅ ο ⋅ + ο ⋅ + ο ⋅δζ  

     
2
3 3

32 2 2 2 2 2
1 1 2 2 3 3

( ),I z
I I I

ο ⋅
+ ⋅φ

ο ⋅ + ο ⋅ + ο ⋅       (33)

где 2 2
i iqο =  – дисперсии амплитуд ЭОФ.

Таким образом, профиль температуры при поступлении наблюдений 
уровня моря корректируется суммой профилей основных ЭОФ с различ-
ными весовыми коэффициентами. Относительный вес каждой из ЭОФ про-
порционален той части дисперсии температурных флуктуаций, которая 
описывается данной модой. Обычно первая ЭОФ воспроизводит не менее 
70% полной дисперсии. Если учесть также, что первая ЭОФ положительна на 
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всех глубинах, а вторая и третья моды знакопеременны, то интегралы 2I  и 3I  
должны быть меньше, чем 1I . Поэтому первое слагаемое в формуле (33) явля-
ется основным и коррекция профиля температуры почти пропорциональна 
первой ЭОФ. 

Приведенные соображения позволяют утверждать, что изложенный выше 
метод ассимиляции наблюдений уровня моря наиболее эффективен в том 
случае, если основная энергия сосредоточена в колебаниях основного тер-
моклина как целого. В районах, где значительны баротропная компонента 
движения или внутренние деформации термоклина, альтиметрические на-
блюдения желательно дополнять наблюдениями профиля температуры. 

В реальном океане плотность морской воды зависит как от температуры, 
так и от солености. Обобщение обсуждаемого метода ассимиляции спутни-
ковых наблюдений уровня моря на случай учета солености морской воды 
очевидно. К сожалению, все его отмеченные выше недостатки при этом со-
храняются.

4. Ассимиляция наблюдений уровня в Черном море

В качестве примера остановимся на результатах ассимиляции спутнико-
вых наблюдений уровня моря в простой модели динамики Черного моря. 
В соответствии с изложенным в предыдущем разделе, Черное море являет-
ся почти идеальным бассейном для ассимиляции уровня моря. Пикноклин 
в Черном море достаточно мелкий и узкий, поэтому чисто баротропные 
движения, не искаженные влиянием рельефа дна, в нем должны быть весь-
ма слабыми или полностью отсутствовать в глубоководной части моря, 
а первая мода флуктуаций температуры и солености должна описывать 
значительную часть общей дисперсии. Предположение относительно ин-
тенсивности баротропных движений проверить по данным наблюдений 
достаточно сложно. В то же время, анализ профилей температуры, полу-
ченных по результатам измерений буями-профилемерами во все сезоны 
2002–2007 гг. на всей акватории Черного моря в слое до 1500 м, показывает, 
что первая ЭОФ действительно воспроизводит более 80% полной диспер-
сии (рис. 1).

Высокое содержание энергии в основной ЭОФ дает основание использо-
вать уравнения мелкой воды или так называемую «полутораслойную» мо-
дель для воспроизведения горизонтальной циркуляции в Черном море на 
основе ассимиляции спутниковых наблюдений уровня моря.

Такое исследование было выполнено в работе (Korotaev et al., 2003). 
Поскольку полутораслойная модель основана на аппроксимации термокли-
на поверхностью раздела между двумя несмешивающимися жидкостями 
разной плотности, необходимо преобразовать соответствующим образом 
формулу (15). 
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Рис. 1. Процент дисперсии отклонений температуры воды от среднего 
профиля по данным измерений буями-профилемерами в зависимости 
от номера моды ЭОФ.

Прежде всего заметим, что флуктуация плотности ( )z′ρ  представляется в виде

             21( ) ( ) ( )z N z z
g

′ρ = ⋅ ⋅ξ ,      (34)

где ( )zξ  – смещение изопикнической поверхности. В случае предельно резкой – 
двухслойной – стратификации частота Вяйсяля-Брента имеет следующий вид:

             2 ( ) ( )N z g z h= ⋅Δρ⋅δ − ,      (35)

где Δρ – перепад плотности между слоями.
Подставляя (34) и (35) в (15), получим хорошо известную формулу

             ζ = Δρ⋅ξ ,      (36)
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где ξ означает смещение поверхности раздела, которая отождествляется со 
средней глубиной пикноклина. Таким образом, в «полутораслойной» моде-
ли циркуляции должно ассимилироваться смещение поверхности раздела, 
пересчитанное по формуле (36) через измеренный уровень моря.

Ассимиляция спутниковых наблюдений уровня в «полутораслойной» мо-
дели циркуляции вод Черного моря была осуществлена в работе (Korotaev 
et al., 2003). Пример восстановленной циркуляции приведен на рис. 2. Как 
видно на рис. 2, модель восстанавливает все известные черты циркуляции в 
Черном море. В частности, отчетливо видна струя Основного Черноморского 
течения, его меандры и прибрежные антициклонические вихри. Аналогич-
ные карты приведены в работе (Korotaev et al., 2003), где обсуждается степень 
достоверности восстановленной циркуляции. 

Отметим, что сама по себе «полутораслойная» модель способна генери-
ровать только вихри, возникающие за счет обтекания орографических осо-
бенностей, например у западной оконечности Крыма (Коротаев и др., 2002). 
В то же время значительная часть вихрей синоптического масштаба в Черном 
море, например у Кавказского побережья, генерируется за счет бароклинной 
неустойчивости. Таким образом, представленные на рис. 2 прибрежные ан-
тициклоны воспроизводятся моделью исключительно за счет ассимиляции 
данных наблюдений. Вместе с тем, эволюция образований синоптического 
масштаба в промежутке между поступлением наблюдений описывается «по-
лутораслойной» моделью достаточно адекватно.

28˚ 30˚ 32˚ 34˚ 36˚ 38˚ 40˚

11 января 1993 г.

46˚

45˚

44˚

43˚

42˚

41˚

Рис. 2. Картина течений, наложенная на карту смещений поверхности 
раздела, полученная в результате непрерывной ассимиляции спутни-
ковых наблюдений уровня моря в полутораслойной модели в 1992–
1998 гг.
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Заключение

Большие успехи в развитии численных методов решения уравнений об-
щей циркуляции океана, позволяющие моделировать морские течения в ши-
роком диапазоне пространственных и временных масштабов, наблюдений и 
методов их ассимиляции, существенно изменяют приоритеты исследований 
морской динамики. В этой связи может показаться, что идеи, развивавшиеся 
классиками теории морских течений, в том числе П.С. Линейкиным, устаре-
ли и не актуальны. В настоящей работе на простом примере показано, что 
понимание особенностей формирования циркуляции и стратификации мор-
ских бассейнов, в частности, знание основ теории бароклинного слоя моря, 
предложенной Линейкиным, позволяет находить эффективные решения но-
вых задач современной океанологии.
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BAROCLINIC LAYER OF THE SEA:
FROM LINEIKIN’S THEORY TO OPERATIONAL OCEANOGRAPHY

G.K. Korotaev

P.S. Lineykin was the fi rst who has defi ned the thermocline as a thermal 
boundary layer. Th is is the basic idea of the marine current theory. Particularly, 
the famous scheme of deep ocean currents proposed by Stommel and explaining 
the meridional heat fl ux in the World Ocean follows from the presentation of 
thermocline as a boundary layer. A simple model of thermocline, which is based 
on the Lineykin’s idea is considered in this paper to remember the relationship 
defi ning the sea level dependence on the density anomaly profi le across the 
boundary layer. Th en it is pointed out that the same relationship is valid on the 
synoptic scales. It is shown also the key role of the sea level dependence on the 
density anomaly profi le in the algorithm of the space altimetry assimilation 
in eddy-resolving models. Example of the space altimetry assimilation in the 
Black Sea circulation model is presented at the end of the paper. 
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