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П р е д и с л о в и е

Авторы при написании учебника «Климатология» преследовали три 
основные задачи: 1) дать ясное физическое представление о клима­
тообразующих процессах общего и местного значения; 2) рассмот­
реть типовые особенности климата, формирующиеся под действием 
существующих географических условий: зональных особенностей ра­
диационного режима, современного распределения материков и океа­
нов, циркуляции атмосферы и океанических течений и поставить их 
в связь с динамикой географических ландшафтов (формированием 
растительно-почвенного покрова и эрозией горных пород); 3) осве­
тить состояние вопроса об изменениях климата Земли и отдельных 
ее частей как в историческое времяt так и в геологическом прошлом.

Авторы исходят из того положения, что климатология, будучи 
теснейшим образом связана с географией и во мно.гом используя ее 
методы, является в то же время. одним из разделов метеорологии, 
изучающим закономерности многолетнего режима атмосферных про­
цессов и их географическое распределение. В курсе климатологии 
методически нецелесообразно возвращаться к изложению основных 
понятий метеорологии, которые уже должны быть известны студен­
там, приступающим к изучению климатологии.

В настоящем издании учебника внесены значительные измене­
ния и необходимые дополнения по сравнению с изданием 1962 г.

В данной книге н е . излагаются методы климатологической обра­
ботки метеорологических наблюдений, так как последние составляют 
предмет специального практикума,■ предусмотренного учебным пла­
ном климатологической специальности на географических факульте­
тах.

Главы 1, 3, 6 и 7 написаны Б. П. Алисовым, главы 2, 4, 5, 8, 
9 и 10 — Б. В. Полтараусом.

В главах 6 и 7 выделение и анализ адвективных особенностей 
погоды для различных типов климата произведены В. Н. Сорокиной.



Г л а в а  1ВВОДНЫЕ ПОНЯТИЯ

Основным содержанием климатологии является изучение геогра­
фических закономерностей в приходе-расходе лучистой энергии и 
теплообмене земной поверхности с атмосферой на земном шаре в 
целом и в отдельных его областях. В климатологии уделяется так­
же внимание связи метеорологического режима с космическими 
факторами, главным образом с колебаниями солнечной актив­
ности.

Климатология служит связующим звеном между метеорологи­
ей и географией. В географии климатология занимает одно из 
первых мест, поскольку атмосферные процессы определяют ход 
многих явлений на земной поверхности, в том числе и биологиче­
ских. Не менее важен климатологический аспект в метеорологии, 
т. е. -изучение влияния географических условий на ход процессов в 
атмосфере. Этим обеспечивается необходимая полнота теоретиче­
ского изучения метеорологических процессов и явлений, эффектив­
ность их практического использования.

Климат в широком смысле можно определить как совокупность 
всех внешних воздействий на земную поверхность — радиацион-, 
ных, гидротермических, механических. В более узком значении кли­
мат понимается как одна из физико-географических характерис­
тик местности, как зависящей от географического положения мно­
голетний режим солнечной радиации, земного излучения, темпера­
туры воздуха и почвы, увлажнения и ветра.

Особенности климатического режима определяются географи­
ческой широтой и высотой над уровнем моря, циркуляцией атмо­
сферы и характером земной поверхности. Географическая широта, 
высота над уровнем моря и характер поверхности представляют 
неизменно действующие факторы. Циркуляция атмосферы опреде­
ляет многолетний режим погоды, отличающийся изменчивостью и 
контрастностью своих воздействий на природу и деятельность че­
ловека.

В понятие климата входят неразрывно связанные с ним микро- . 
климатические, т. е. узкОместные, особенности режима инсоляции,- 
температуры воздуха и почвы, испарения — особенности, вызы­
ваемые формой и экспозицией рельефа, ха]рактером растительности, 
типом почвы, искусственными сооружениями и др. Микроклимати-
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ческие особенности имеют большое практическое значение в раз­
личных отраслях народного хозяйства. Они существенным образом 
могут влиять на скорость снеготаяния, интенсивность ночных за­
морозков, продолжительность фаз развития растений и др. Микро­
климатические особенности являются необходимой характеристикой 
климата каждой местности — без микроклимата нет достаточно 
полного представления и о климате.

Основным источником данных о климате служит регулярно 
работающая сеть метеорологических станций, ведущих наблюде­
ния над ходом температуры, влажности и других метеорологичес­
ких элементов, а также над различными явлениями погоды. Обра­
ботанные соответствующим образом результаты сетевых наблюде­
ний публикуются в климатических справочниках и атласах. Задача 
климатологической обработки материала наблюдений заключает­
ся: 1) в вычислении средних многолетних значений по отдельным 
метеорологическим элементам; 2) в исследовании режима, перио­
дических сезонных и суточных изменений этих элементов; 3) в изу­
чении их непериодических колебаний в зависимости от меняющих­
ся условий погоды.

Средние данные по Элементам имеют широкое применение. 
Они применяются для картографирования климата', что в свою оче­
редь служит основой для вывода пространственных закономерно­
стей и для исследования генезиса климата.

Однако не следует средним многолетним величинам придавать 
значение каких-то жестких климатических норм, так как данные за 

ч отдельные годы в большинстве случаев заметно (а иногда и очень 
существенно) отличаются от средних за многолетний период. Ко­
лебания метеорологического режима в отдельные годы есть явле­
ние вполне закономерное, составляющее одну из важнейших осо­
бенностей климата вообще.

Для сравнения климатических данных между собой необходи­
мо, чтобы они относились к одному и тому же периоду лет, так как 
изменчивость режима погоды внутри многолетнего периода вносит 
большую, неоднородность в материал наблюдений метеорологиче­
ской сети. Так, например, средняя температура воздуха в Москве 
в январе 1949 г. была —3,8°, а -в 1950 — 18°. В целях устранения 
этой неоднородности климатические данные всех станций в спра­
вочниках приводятся к одному многолетнему периоду. Приведение 
к многолетнему периоду основано на сравнении материала станций 
с малым числом лет наблюдений, с результатами близких и нахо­
дящихся, по возможности, в том же физико-географическом райо­
не многолетних станций и вычислении соответствующих поправок. 
Насколько целесообразно может быть приведение к многолетнему 
периоду, видно из следующего примера.

Температура воздуха
Спасская опытная станция январь февраль

За период 1915—1930 гг................................, ............................  —12,1° —14,3°
За период 1881—1930 гг. (приведено по К а з а н и ) ...............  —13,6° —13,5°
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Оказывается, что в многолетнем выводе январь в данном рай­
оне не'теплее февраля, как это можно было бы заключить из 
15-летних наблюдений.

Средние многолетние показатели климата можно рассматри­
вать как суммарные характеристики (в годовом, сезонном, месяч­
ном аспекте) — суммы радиации, суммы температур, суммы вы­
павших осадков, которые не дают еще четкого представления о 
погодной структуре климатического режима в данном районе,-о 
сменяющих друг друга непериодических потеплениях и похолода­
ниях, связанных с процессом циркуляции атмосферы. Для изуче­
ния погодной структуры климата необходим анализ ежедневных 
метеорологических и синоптических данных. Приводим в качестве 
примера адвективные (обусловленные циркуляцией атмосферы) 
типы погоды в Ленинграде (табл. 1).

Кроме прямых данных, получаемых путем наблюдений метео­
рологических станций, в природе существует ряд косвенных по­
казателей климата — речная сеть, растительность, тип почвы и др. 
Густота речной сети и режим рек во многом зависят от климати­
ческих условий. В областях, отличающихся достаточным увлаж­
нением, крупные реки имеют большое количество притоков, густой 
сетью покрывающих водосборный бассейн. Реки, протекающие в 
засушливых областях, иногда совсем не имеют притоков, как, на­
пример,-Амударья и Сырдарья в среднем и нижнем течении. Время 
половодья в. реках во многом зависит от особенностей годового 
распределения осадков. Например, реки Дальнего Востока имеют 
половодье летом> в период муссонных дождей.

Не менее ярко отражается климатический режим в раститель­
но-почвенном покрове: зональные изменения в типе растительности 
(тундра, лес, степь, пустыни, тропический лес) есть результат зо­
нальных изменений климата. Не только зональная, но и незональ­
ная смена типа растительности ^например, в горах) часто свиде­
тельствует об изменении климата.

Косвенными показателями климата могут служить некоторые 
особенности в химическом составе растений: увеличение белков в 
пшенице говорит о повышенной сухости климата. То же нужно ска­
зать и о количестве экстрактивных веществ и сахара в винограде 
и др. Видовые особенности местной фауны также нередко являют­
ся показателями климатического режима.

Климат не остается постоянным и претерпевает вековые изме­
нения. Изменение климата'Земли хорошо обнаруживается при со­
поставлении ископаемых остатков органического мира и минераль­
ных отложений прошлых геологических эпох. На протяжении гео­
логической истории, по-видимому, неоднократно имели место дли­
тельные, порядка тысячелетий, периоды потеплений и похолоданий, 
но относительно того, каковы были количественные изменения тем­
пературы, влажности, атмосферных осадков и пр., в настоящее 
время нет полной ясности. Большинство исследователей считает, 
что эти изменения в целом для Земли не были велики. Менялся
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Т а б л и ц а  1
Адвективные типы погоды в летнем (июнь — август) и зимнем 

(декабрь — февраль) сезонах в Ленинграде

Типы погоды 
(июнь — август) • Перенос воздушных масс

П О В Т О т
ряе-

мость,
%

Преобладающие 
пература и влаж 

в . 13 час

° С

тем- - 
ность

%

Очень теплая, уме­
ренно сухая

из центральных и южных райо­
нов ЕТС

слабоградиентные барические 
поля

60

40

от 25 ДО 27 50—60

Умеренно теплая, 
умеренно влаж­
ная

из центральных и западных 
районов ЕТС

слабоградиентные барические 
поля

60

40

от 19 до 24 60—70

Прохладная, влаж­
ная

с Балтийского моря 
из северных районов ЕТС 
слабоградиентные барические 

поля

60
 ̂ 20 

20

I

от 12 до 18

7родолжение mat

65-80 

и . 1

Типы П О Г О Д Ы  
(декабрь — февраль) Перенос воздушных масс

Повто­
ряе­

мость,
%

Преобладающие 
пературы и вла» 

в 13 час

°с

тем-
сность

мб

Относительно теп­
лая, влажная

с Атлантики через Балтийское 
море

с юго-запада ЕТС

70

30

от 0 до + 2 6—5

Умеренно холод­
ная, умеренно 
влажная

северо-западные районы ЕТС 
из центральных и западных „ 

районов ЕТС
слабоградиентные барические 

поля -

25
45

30

от —6 до —2 3 - 4

Холодная, относи­
тельно сухая

северные районы ЕТС 
центральные районы ЕТС 
слабоградиентные барические 

поля

20
50
30,

от —14 до —9 2

Очень холодная, 
сухая

с северо-востока 
слабоградиентные барические 

поля

80
20 от —23 до —18 1—1
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главным образом характер пространственного распределения кли­
матических условий. Более подробно вопрос о климатических изме­
нениях в прошлые, геологические эпохи рассматривается в главе 8.

Колебания температуры воздуха и осадков, отмеченные в ко­
роткие промежутки времени (порядка десятилетий и короче), нель­
зя рассматривать как изменение климата той или иной террито­
рии — они представляют, как говорилось выше, одну из важней­
ших особенностей многолетнего метеорологического режима во­
обще и зависят от пульсаций общей циркуляции атмосферы, свя­
занных с колебаниями солнечной активности и, возможно, от влия­
ния других космических причин.

В некотором отношении может быть изменение климата и ис­
кусственным путем (имеется в виду изменение теплового баланса 
и увлажнения ограниченной территории с помощью искусственных 
мероприятий). Возможно искусственное изменение теплового ре­
жима почвы: рыхление почвы, уменьшая ее теплопроводность, спо­
собствует сохранению тепла в слое, где развивается корневая си­
стема растений; сохранение тепла и влаги достигается покрытием 
почвы (мульчированием) бумагой, торфом, сухой травой и т. п. 
Применяется искусственное ускорение снеготаяния, для чего по­
сыпают снег темным порошком, например золой. Ведется борьба 
с весенними и осенними заморозками на поверхности почвы путем 
создания дымовой завесы, уменьшающей эффективное излучение 
земной поверхности. Наиболее действенными мероприятиями по 
улучшению климата являются насаждения лесов или, наоборот, 
их вырубка, осушение болот, создание искусственного орошения. 
Древесные насаждения уменьшают интенсивность солнечной ра­
диации (под пологом леса), повышают влажность, уменьшают су­
точные колебания температуры воздуха. Искусственное орошение 
увлажняет почвы и коренным образом меняет ее тепловой баланс, 
превращая избыток инсоляции , и недостаток осадков в зоне пус­
тынь в благоприятные факторы климата для получения обильных 
и высококачественных урожаев пшеницы, хлопка, кукурузы, фрук­
тов.

Начало климатологии как науки, основывающейся на точных 
наблюдениях, следует относить ко времени организации сети ме­
теорологических станций в различных странах — примерно к се­
редине XVIII в. Первыми результатами климатологического обоб­
щения были карты распределения средней температуры воздуха и 
карты' атмосферного давления |(Гумбольдт, Дове). В середине 
XIX в. появляются работы, посвященные описанию климата круп­
ных территорий1, а позднее и всего земного шара (Ганн, 1883; 
Воейков, 1884; Кёппен, 1912). В этих работах не только дается 
описание климата различных стран, но и проводится анализ кли­
матообразующих процессов.

1 К. G. В е с е л о в с к и й. Климат Российской империи, 1854.
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В XX в. развитие климатологии быстро идет вперед. Устанав­
ливаются основные зависимости климата от приходо-расхода ра­
диации, региональных особенностей, циркуляции атмосферы и под­
стилающей поверхности; приводится в стройную систему и публи­
куется разнообразный материал метеорологических наблюдений; 
составляются климатические описания и атласы различных стран. 
В отношении мировой климатографии особенно следует указать на 
ряд крупных монографий, объединенных в издании Кбрреп W. und 
Geiger R., Handbuch der Klimatologie, 1930—1936.

Современная климатология со всеми ее разделами представ­
ляет обширную науку, базирующуюся, с одной стороны, на изу­
чении многолетнего хода климатообразующих процессов, с дру­
гой — на всесторонних географических исследованиях; геобота- 
нических, почвенных, геоморфологических и др.

Практическое значение климатологии очень велико, особенно 
в сельском хозяйстве. Выбор сельскохозяйственных культур, улуч­
шение существующих и создание новых полезных растений, про­
гресс агротехники — все это идет параллельно с изучением кли­
мата территории. На основе климатических данных производится 
районирование страны в целях наиболее выгодного размещения 
отраслей сельскохозяйственного производства (полеводства, жи­
вотноводства, садоводства, лесоводства и др.)> а также разработ­
ка и применение приемов агротехники, отвечающих местным кли­
матическим условиям.

, Учет климатических условий необходим также при строитель­
стве гидротехнических сооружений. Знание климата нужно' для 
обслуживания авиации: для изыскания авиатрасс, составления 
аэролоций, строительства аэропортов. Климатические данные ис­
пользуются при эксплуатации железнодорожного и водного транс­
порта, в строительстве городов, в вопросах здравоохранения, в 
различных видах промышленности (деревообделочной, торфяной, 
табачной и др.).

Большая и ответственная роль климатологий в обслуживании 
народного хозяйства требует дальнейшего развития исследований 
и разработки методических вопросов в этой области. В-числе ак-. 
туальных задач, стоящих в настоящее время перед климатологией, 
особенного внимания требует разработка количественных характе­
ристик влияния местных факторов на климат и методов их карто­
графирования.



________ ____________Г л а в а  2 _______________РАДИАЦИОННЫЕ ФАКТОРЫ КЛИМАТА И ТЕПЛОВОЙ БАЛАНС ЗЕМНОЙ ПОВЕРХНОСТИ

СОЛЯРНЫЙ КЛИМАТ ЗЕМЛИ

Главнейшим энергетическим..источником' формирования климата
на Земле является—Солнце..Оно непрерывно излучает в мировое
пространство огромное количество .. энергии,..- оцениваемое в 
36-1032 эр г/сек. На диск Земли приходится лишь часть этой энер­
гии равная 18 -1023 эрг/сек, что эквивалентно 2,6 -1018 кал/мин. 
Годовой же приход солнечной радиации на Землю составляет 
1,367-1024 кал. Принимая поперечное сечение земного шара при 
радиусе 637Г-105 см равным 1,275-1018 см, можно определить, что 
поток солнечной радиации приблизительно составляет 
1072 ккал/см2год. Вследствие шарообразности Земли на единицу 
поверхности внешней границы атмосферы в среднем поступает 
'Д часть (площадь шара в 4 раза больше площади его сечения) 
от общей величины потока, т. е. около 268 ккал/см2год.

В ряду внешних, по отношению к Земле источников энергии 
можно назвать также излучение звезд и планет, космические лучи, 
корпускулярное излучение Солнца и т. д. Однако количество энер­
гии, поступающей на Землю от этих источников, по сравнению с 
солнечной энергией совершенно ничтожно.

Так, тепловая энергия космических лучей оценивается в 
5• 10—9 кал/см2мин; излучение Луны — в 1,88-10-5 кал/см2мин. Все 
это только теоретически может сказаться на тепловом режиме 
Земли, так как дает повышение ее температуры всего лишь на 
5-10-4 град. Вместе с тем электрическое и химическое воздействие 
корпускулярного, а также ультрафиолетового излучения Солнца 
и космической радиации огромно. Оно имеет большое значение как 
для ионизации воздуха в земной атмосфере, так и для развития 
земных биологических процессов.

Ничтожна, сравнительно с солнечной радиацией, климатооб­
разующая роль и внутриземного тепла, выделяющегося в результа-. 
те распада радиоактивных элементов в земной коре, а также от 
гравитационного расслоения земных недр. Эти внутренние энерге­
тические источники обусловливают устойчивость геотермического 
градиента температуры, вследствие которого к поверхности Земли 
из ее глубинных слоев за год поступает 50—60 кал/см2, что со­
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ставляет десятитысячные доли годового прихода солнечной радиа­
ции на верхнюю границу атмосферы и способно повысить темпе­
ратуру поверхности земли всего лишь на О,Г.

Таким образом, солнечная радиация, поставляющая на Землю 
свет и тепло, имеет важнейшее значение в генезисе климата и во­
обще в развитии жизни на Земле. Она представляет основную при­
чину почти всех метеорологических явлений и процессов, происхо­
дящих на земной поверхности и в атмосфере. Замечательное по 
своей полноте и глубине высказывание о метеорологической значи­
мости и необходимости изучения лучистой энергии Солнца принад­
лежит А: И. Воейкову. Еще в 11884 г. он писал: «Я думаю, что 
одна из важнейших задач физических наук в настоящее время — 
ведение приходо-расходной книги солнечного тепла, получаемого 
земным шаром, с его воздушной и водяной оболочкой. Нам нужно 
знать: сколько получается солнечного тепла у верхних границ 
атмосферы, сколько его идет на нагревание атмосферы, на изме­
нение состояния примешанного к ней водяного пара; затем какое 
количество достигает поверхности суши и вод, какое идет на на-, 
Гревание различных тел, какое на изменение их состояния из твер­
дого в жидкое и из жидкого в газообразное, на химические реак­
ции, особенно сопряженные с органической жизнью; затем нужно 
знать, сколько тепла Земля теряет посредством излучения в не-' 
бесное пространство и как идет эта потеря, т. е. насколько.посред­
ством понижения температуры и насколько посредством измене­
ния состояния тел, особенно воды» ([4] стр. 167).

Так, основоположник современной климатологии, далеко за­
глядывая в будущее, представляд себе проблему изучения прихо- 
до-расхода тепловой энергии Солнца, которая и в настоящее вре­
мя все еще не завершена. Совсем мало изучены электрическое и 
световое воздействие солнечной радиации и соответствующие ха­
рактеристики климата, что объясняется отсутствием общепринятой 
методики и стандартных приборов.

С о л я р н ы й  к л и м а т З е м л и  определяется распределением 
лучистой энергии Солнца, поступающей на внешнюю границу зем­
ной атмосферы. Мерой солярного климата является солнечная по­
стоянная, представляющая интенсивность прямой солнечной ра­
диации на внешней границе земной атмосферы. Величина солнеч­
ной постоянной зависит, таким образом, от физического состояния 
Солнца,- его излучательной способности и от расстояния между 
Землей и Солнцем.

Количественное значение солнечной постоянной в настоящее 
время определяется все еще приближенно путем экстраполяции 
спектральных наземных измерений прямой солнечной радиации за 
пределы атмосферы. При этом, конечно, трудно учесть с большой 
точностью ослабление радиации в атмосфере. Многочисленные из­
мерения и расчеты показывают, что при среднем расстоянии между 
Землей и Солнцем солнечная постоянная очень близка к 
2 кал/см2мин. Это ее значение и используют обычно для климато­
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логических .расчетов солнечной радиации. Международным согла­
шением 1956 г. в качестве стандартного значения принята величина 
солнечной постоянной в 1,98 кал/см2мин. Однако работа по уточ­
нению этой ключевой величины для понимания солярного климата 
Земли продолжается. Существенные результаты в этом отношении 
получены в последнее десятилетие с помощью самолетов, ракет, 
спутников и других специальных наблюдений. Обобщая эти на­
блюдения, К. Я- Кондратьев [28] считает, что наиболее достовер­
ной средней величиной солнечной постоянной является 
1,94 кал/см2мин.

Истинное значение солнечной постоянной в зависимости от 
изменения расстояния между Землей и Солнцем испытывает неко­
торые колебания в годовом ходе. Это показано ниже в процентах 
по отношению к значению солнечной постоянной при среднем рас­
стоянии Земли от Солнца:

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

4-3,4 4-2,8 4-1,8 + 0 ,2  —1,5 —2,8 —3,5 —3,1 —1,7 —0,3 + 1 ,6  +2,8^

Отсюда видно, что в течение года отклонение интенсивности 
солнечной радиации на внешней границе атмосферы от средней 
величины солнечной постоянной не. превышает 3,5 %• В январе 
солнечная постоянная на 0,07 кал/см2 мин больше, а в июле на 
такую же величину меньше, чем при среднем. расстоянии между 
Землей и Солнцем (это расстояние от января к июлю изменяется 
от 22 949 до 23 731 земных радиусов). Наряду с этим- существуют 
вековые колебания солнечной постоянной, с которыми связывают 
соответствующие колебания солярного климата. Наконец, не ис­
ключены. колебания солнечной постоянной изо дня в день в связи с 
изменением физических процессов на -Солнце. Однако как досто­
верность, так и размер этих колебаний пока неопределенны.

СУТОЧНЫЕ СУММЫ СОЛНЕЧНОЙ РАДИАЦИИ 
НА ГРАНИЦЕ ЗЕМНОЙ АТМОСФЕРЫ

Зная численное значение солнечной постоянной, склонение 
Солнца, а также продолжительность дня на разных широтах, 
можно рассчитать суточные суммы солнечного тепла, поступаю­
щего на' верхнюю границу земной атмосферы. Эти суммы обычно 
рассчитываются на горизонтальную поверхность. Они представле­
ны в табл. 2 для наиболее характерных дней года. Наглядное про­
странственно-временное изменение суточных сумм радиаций- на 
разных широтах при отсутствии атмосферы дает рис. 1. Каждая 
точка поверхности, изображенной на нем, отстоит от горизонталь­
ной плоскости на расстояние пропорциональное величинам суточ­
ных сумм солнечного тепла для соответствующей широты и. време­
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ни года. Ход суточных сумм солнечной радиации изменяется как 
с широтой, так и в течение года (см. табл. 2 и рис. 1).

В зоне, близкой к экватору,'ограниченной примерно 15? с. и
ю. ш., суточные суммы в годово; 
два минимума. На экваторе наи­
большие суточные суммы тепла 
приходятся на дни равноденст­
вий. Весенние суммы из-за не­
сколько меньшей удаленности 
Земли от Солнца оказываются 
немного больше осенних. Так, в 
дни равнбдеЯствшГ они на эква­
торе соответственно равны 923 и 
912 кал/см2сут. Из этого следует 
важный климатологический вы­
вод: поскольку температура воз­
духа в большой мере определяет­
ся приходом солнечного тепла, в 
особенности в межтропических 
широтах^ то наиболее теплыми

ходе имеют два максимума и

90 10 Я  30 10 010 J0 50 70 9о'
Широта, град

Рис. 1. Годовой ход суточных 
сумм солнечной радиации на верх­
ней границе атмосферы на разных 

широтах

месяцами „вблизи экватора должны быть март и сентябрь. Причем 
март должен быть несколько теплее сентября. Этот..вывод, как

Т а б л и ц а  2
Суточные суммы солнечного тепла на границе земной атмосферы 

(и кал/см2 при солнечной постоянной S 0 =  2 кал/см2 мин)

Полушарие Широта,
град.

Дата

21/III 6/V 22/VI 8/VIII 23/IX 8/XI 22/XII 4 /II

90 0 - 796 1110 789 0 0 0 0
80 160 784 1093 777 158 0 0 0
70 316 772 1043 765 312 ,._25- 0 25
60 461 834 1009 826 456 150 51 151
50 593 894 1020 886 586 295 181 298

Северное 40 707 938 1022 929 698 442 327 447
30 799 958 1005 949 789 581 480 586
20 867 952 964 944 857 706 624 712
10 909 921 900 913 . 898 813 756 820
0 923 863 814 856 912 897 869 905

10 909 783 708 776 898 956 962 965
20 867 680 585 674 857 989 1030 998
30 799 560 450 555 789 994 1073 1003
40 707 426 306 422 698 973 1092 982
50 593 285 170 282 586 929 1089 937

. 60 461 144 48 143 456 866 1078 873
Южное 70 316 24 0 24 312 802 1114 809

80 160 0 0 0 158 1167 821
90 0 0 0 0 0 826 1185 834



правило, подтверждается фактическими данными хода температу­
ры в приэкваториальных районах. Однако нужно иметь в виду, 
что годовой ход температуры в этих районах, как и в других ши­
ротных зонах, зависит не только от инсоляции, но и от особенно­
стей циркуляции атмосферы.

Так как максимумы и минимумы суточных сумм инсоляции в 
экваториальных широтах разнятся сравнительно мало, то здесь 
не следует ожидать больших колебаний температуры, что также 
подтверждается действительностью.

Другой тип годового хода суточных сумм солнечной радиации 
с одним максимумом и одним минимумом характерен для вне- 
тропических широт. С увеличением широты разница между мак­
симальными и минимальными суточными суммами инсоляции уве­
личивается ,и наибольшей амплитуды их колебания достигают в 
полярных” Областях. Здесь, за полярными кругами |(<р7>Д>6033/), в 
зимнюю половину года Земля совершенно не облучается, и период 
непрерывной полярной ночи по мере приближения к Северному по­
люсу увеличивается до 179 суток.

В летнюю половину года в полярных областях в связи с быст­
ры м  увеличением продолжительности дня происходит рост суточ- 

! ных сумм радиации. Уже с середины мая суточные суммы инсо­
ляции на границе атмосферы здесь становятся больше экватори­
альных сумм. Это преобладание сохраняется до начала августа. 
В день же летнего солнцестояния Северный полюс получает наи­
большую в .Северном полушарии суточную сумму солнечного тепла, 
равную 1110 ,кал/см2 и превышающую экваториальную сумму в 
этот день на 36%. .

Таким образом, в соответствии с увеличением годовой амп­
литуды с широтой в колебаниях суточных сумм инсоляции на 
верхней границе атмосферы, на земной поверхности 'следует, ожи­
дать аналогичные изменения в колебаниях.температуры. Это также 
в основном подтверждается земной действительностью.

Помимо основного полярного максимума суточных сумм инсо­
ляции в день летнего солнцестояния в широтном ходе сумм солнеч­
ного тепла есть второй максимум, равный около 1020 кал/см2сут 
и расположенный у 40° с. ш. Он объясняется, во-первых, довольно 
болыдой~.высотой Солнца, во-вторых., .несколько большей продол­
жительностью на этой широте самого длинного дня псщсраднению 
с продолжительностью его на 2<Т—Ж)®’"широты (табл. 3) . Минимумы 
суточных сумм инсоляции ' в' день летнего солнцестояния имеют 
место':"осйоцнрй]— вблизи экватора, дополнительный — у 60°дц. ш . 
Первый из них об'ъясняется^равнительно”*'неТольшои продолжи­
тельностью самого длинного дня (см. табл. 3), а второй — относи­
тельно небольшой высотой Солнца над горизонтом. В более высо­
ких широтах высота Солнца становится еще меньше, однако быст­
ро увеличивающаяся продолжительность дня (до 24 час) не толь­
ко компенсирует, но и перекрывает влияние уменьшения его вы­
соты и создает условия для образования максимума инсоляции.
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Т а б л и ц а  3
Продолжительность самого длинного, и самого короткого дня в тропических 

и умеренных широтах (в час и мин)

Широта,
град. 0 10 20 30 40 30 60 65 66,5

Самый длинный 
день

12,00 12,35 13,13 13,56 14,51 16,09 18,30 21,09 24,00

Самый короткий 
день

12,00 11,25 10,47 10,04 9,09 7,51 5,30 2,51 0

Из рассмотрения солярных суточных сумм инсоляции, кроме\ 
того', следует, что от зимы к лету существенно изменяется разница \ 
в облучении полярных и экваториальных широт. Зимой различие в 
приходе радиационного тепла на этих широтах максимально; летом 
оно резко уменьшается. В соответствии с этим на Земле следует 
ожидать аналогичное поведение в годовом ходе градиента темпе­
ратуры экватор — полюс. Зимой этот градиент должен быть велик, 
а летом мал. Это в свою очередь должно обусловить усиление 
межширотного обмена воздуха зимой и его ослабление летом. ^  

В Южном полушарии ход и распределение суточных сумм ин­
соляции за пределами атмосферы аналогичны их ходу и распре­
делению в_ Северном полушарии. Разница заключается лишь в ве­
личинах суточных сумм, которые в летнее время в Южном полу­
шарии больше летних сумм Северного полушария. Таким образом, 
различия между суточными суммами летней- и зимней инсоляции 
в Южном полушарии более значительны, чем в Северном, и объяс­
няются изменением расстояния между Солнцем и Землей при ее 
движении по орбите. Поэтому если бы поверхность Земли была 
однородной, то годовая амплитуда температуры в Южном полу­
шарии была бы больше, чем в Северном. Однако неоднородность 
земной поверхности — большая океаничность Южного и «онтинен- 
тальность Северного полушарий — оказывает обратное влияние на 
годовую амплитуду приземной температуры воздуха; ее величина 
в_ Южной полушарии меньше, чем в Северном (соответственно 5,5 
и 13,1°). - — • V.----------------------------  ■

ГОДОВЫЕ СУММЫ СОЛНЕЧНОЙ РАДИАЦИИ  
НА ГРАНИЦЕ ЗЕМНОЙ АТМОСФЕРЫ

Зная величину солнечной постоянной, можно рассчитать не 
только суточную инсоляцию, но и сумму солнечного тепла, полу­
чаемого Землей на любой широте и за любой промежуток време­
ни. Эти расчеты как для целого года, так и для. различных аст­
рономических времен года проделал М. Миланкович [190]. Он до­
казал, что, несмотря на отмеченное выше различие суточных вели-
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чин инсоляции, любая широта Северного полушария за свое лет­
нее астрономическое полугодие получает.столько радиации, сколь­
ко аналогичная широта .Южного" полушария в течение своего" лет­
него полугодия. То же относится к суммам тепла, поступающего 
за зимние полугодия. Это выравнивание полугодовых сумм инсо­
ляций по полушариям обусловлено изменением скорости движения 
Земли при ее вращении вокруг^Золнца и, следовательно, неравной 
продолжительностью астрономических сезонов. Астрономическое 
лето Северного полушария на 7 дней 14 час длиннеезимы|(178дней 
20 час); зима Южного полушария, наоборот, на 7 дней 14 час 
длиннее лета. Поэтому оба полушария, получают за соответствую­
щие сезоны равные количества тепла, хотя и находятся в различ­
ных условиях облучения. Средний приход тепла за .день летом в 
Северном полушарии оказывается меньше, чем в Южном; зимой 
имеет место обратное соотношение.

Полугодовые и годовые суммы солнечной радиации, а также 
их изменение с широтой на верхней границе атмосферы для раз­
личных широт даны в табл. 4.

. ■ ■ Т а б л и ц а  4
Количество солнечной радиации на верхней границе атмосферы и ее изменение 

с широтой (в ккал/см2 при У0 =  2 кал/см2 мин)

Период
(астрономический) 0 10 20 30 40 50 60 70 80 90

Летнее полугодие у_ 160,6 170,0 174,6
1

174,4| 169,7 160,9 149,1 138,7 134,5 133,3

Географическая широта, град.

X 1 0 Ш С 1 1 0 1 1 Г 1 0  с  JJJX ijJV J 1

Зимнее полугодие 
Изменение с широтой 
Полный год 
Изменение с широтой

9.4 —4,6 0',2 4,7 8,8 11,8 10,4 4,2 1,2
160,61 146,8| 129,0| 107,8[ 84,01 58,71 33,6| 13,4| 3,3 1 0,0

13,8 17,8 21,2 23,8 25,3 25,1 20,2 10,1 3,3
321,2(316,8| 303,6| 282,21253,7|219,61182,7[152,1|137,8|133,3

4.4 13,221,4 28,534,1 36,9 30 ,614 ,3  4,5

В летнее полугодие количество тепла, поступающего с солнеч­
ными лучами на верхнею границу атмосферы, по широтам изме­
няется сравнительно мало. Максимальные суммы полугодовой ин­
соляции приходятся на тропические районы (между 20 и 30° ши­
роты). С увеличением широты количество тепла уменьшается, и 
полюсы получают за летнее полугодие около 83% солнечной ра­
диации от соответствующей экваториальной суммы.

Зимние полугодовые суммы инсоляции в отличие от летних с 
возрастанием широты довольно быстро убывают. Наибольшие раз­
личия зимних сумм”характерны для умеренной зоны.-Разница-ин­
соляции особенно велика мёж^"Шйрохамй“КГи^ЗО0-,- н 50 и 60°, 
что является одной из причин, обадсняющих наличие на указанных 
широтах значительных горизонтальных градиентов температуры, с 
которыми связана активность атмосферной циркуляции.
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Разница между летними и зимними суммами инсоляций с уве­
личением широты быстро растет и максимальной величины дости­
гает на полюсах. Следствием этого является обычно наблюдаемое 
на земной поверхности увеличение амплитуды годового хода тем­
пературы с возрастанием широты.

В годовом выводе полюсы получают около 42% тепла, посту­
пающего к экватору. Вблизи полюсов и экватора изменение годо­
вых сумм радиации сравнительно невелико и оказывается наиболь­
шим в средних широтах, в особенности между 50 и 60° широты. Та­
ким образом, и в годовом выводе в умеренных широтах должно 
происходить увеличение меридионального градиента температуры 
и интенсивности соответствующего обмена воздуха, осуществляю­
щегося в результате циклонической деятельности.

Рассмотренное распределение суточных, полугодовых и годо­
вых сумм солнечной радиации, поступающей на верхнюю границу 
атмосферы, и характеризует солярный климат Земли, обусловлен­
ный астрономическими факторами: высотой, склонением и удален- 
н остью Солнца- и географической•'широтоиГ^И"представл51ётг срав- 

О^нйтельно простое, не усложненное Землей; распределение солнечно- 
'**ЭД'о тепла и имеет большое климатическое значение.

Солярный климат дает' тот крайний предел возможных .с у м м  
^солнечной радиации, которую получала бы земная поверхность при 
27" абоолюДбГЗГрЖрачноц~~Мгмб'Сфёрё. В м е с т е Г о б ъ я с н я е т '  
Отважнейшие черты, вгодовом ^оде’”'а"'та’кже в* распределении тем­

пературы воздуха и в развитии атмосферной циркуляции на раз­
ных широтных зонах, земного; Шара-.

Г '/  . ’

ВЕКОВЫЕ КОЛЕБАНИЯ СОЛНЕЧНОЙ ПОСТОЯННОЙ 
И СОЛЯРНОГО КЛИМАТА ЗЕМЛИ

Интенсивность солнечнрй,„рддиации на верхней rpaipne атмос­
феры'испытывает'медленные,. так назыиаемые вековые, колебания. 
С этими колебаниями солнечной постоянной обычно связывают со­
ответствующее вековые.,изменения климата, что нашло отражение 
еще в работав-MTS’. ЛомоносоваТЗЭ],"!?. Й7 Вбёйкбй'а (19] и др. 
В дальнейшем при разработке этого вопроса возникла астрономи­
ческая гипотеза М. Н. Миланковича JU90], объясняющая изменения
климата Земли в ее геологическом прошлом.. ........... .

- Вековые колебания, солнечной постоянной и солярного клима­
та связаньГ'"С“мГёдленными изменениями формы и положения Мм-' 
йой-орбй'тнГа"'тйКЖё~оЩШтиров1^зём1Шшцж в мировом прост- 
.р2НСтее;'ТЯ5у^овленными^ашшНй притяжением З е щ У д ТГлщрт. 
В ''рёзультате- -едо'Ж1шо,Ш‘§Тймбдёйствия''ш путь Земли
вокруг Солнца представляет собой не неизменный эллипс, а до­
вольно сложную замкнутую кривую. Облучение Земли, следующей 
по этой" кривой, непрерывно изменяется:”""""
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В -изменении солнечной радиации на Земле выделяют три со­
ставляющие вековой периодичности. Первая из них обусловлена
изменением формы з ем ной.орбиты,—определяемой большой полу-

которых зависит удаленность 
Земли от Солнца, а следовательнЪ^* ее,,облучеаи,ц, .Правда, измене­
ния солнечной радиацйи, связанные с рассматриваемой периодич­
ностью, невелики. По данным Миланковича, колебания эксцентри­
ситета в пределах от 0,0167 до 0,0051 й от 0,0167 до 0,0475 при­
водят в первом случае к уменьшению сумм солнечного тепла, рас­
считанных для определенной широты за астрономическое лето, зи­
му и год только на 0,013%, а во втором — к увеличению на 0,099% 
по сравнению с их современными величинами на этой широте. В на­
стоящее время эксцентриситет земной орбиты равен 1/60 л; 0,0167 
и ежегодно уменьшается на 4,24 -Ю-7. Полный цикл его изменений 
в указанных выше пределах совершается в среднем за период, рав­
ный 92 000 лет. .

Вторая причина периодических изменений в поступлении сол­
нечной радиации связана с изменениями наклона плоскости эклип­
тики к плоскости „экватора* Угол наклона 'Мёжду~'ЗТнмц-плоск6стя- 
шГ'значйтельноЛмен'яется со' временем, что объясняется действием-»

.. на’’"3емлю сил притяжения дру-
' гйх планет и Луны.. -Пределами 
изменения угла являются„21°58/ 
и 24°36', а период, в течение ко­
торого совершаются эти измене­
ния, равен около 40 000 лет. Из­
менения солнечной радиацйи, 
связанные с рассматриваемой 
периодичностью, наиболее ре­
зультативны. Увеличение угла 
между плоскостями. эклиптики и 
экватора, т. е...увеличение склоне7" 
ний Солнца, влечет за собой уве­
личение высоты Солнца над го- 
рйзонтож "лётом и уменьшение ее 
зимой. "ПоэтО®у~лёто становится 
теплее, а зима холоднее. При 
этом облучение Земли.,существен*-- 

но увеличивается в высоких широтах, что отметил еще в 1902 г. 
А. И. ВоЖкШ ГаЖ”§15атЬре оно несколько уменьшается. Так, при 
увеличении^хтаа^клона. Э]клиптики;т а  1°'годовая сумма радиации 
на;.экваторедменад.аехся_всегр _лишь H_a J),35 %, на полюсе она воз­
растает более чем. на.4.%,. (табл,-

Таким образом, увеличение угла наклона эклиптики усиливает 
сезонные, но уменьшает, широтные - различия 1ГйюлйЧёств,е. солнеч­
ной£фадйаййш.н а1 ^  экл и пти ки

•различия между летними й зимними суммами солнечного' тепла, 
уменьшаются, а широтные различия увелйвдваютсяГ*"™'''

Изменение солнечной радиации летом, 
зимой и за год (в %) на различных 
широтах при увеличении угла наклона 

эклиптики на 1°

Широта,
град. -Лето Зима Год

0 -0 ,3 5 —0,35 —0,35
10 -0 ,0 4 —0,69 —0,34

, 20 +0,26 —1,07 —0,30
30 +0,59 — 1,54 -0 ,2 2
40 +0,96 - 2 ,1 7 -0 ,0 8
50 +1,41 -3 ,1 4 +0,19
60 +2,04 —4,78 +0,78
70 +3,18 —4,64 +2,49
80 +4,02 --  - +4,02
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Наконец, третьим фактором вековых колебаний солнечной по­
стоянной является изменение ориентировки земной оси в мировом 
пространстве, обусловленное' несовпадением центра Земли вслед1'  
ствие ее сплюснутости.с осью притяжения Земля—Луна—Солнце. 
Перемещаясь ежегодно на 50,3", земная ось в .конежоЖ...ЖОге 
описывает в пространстве некоторую коническую поверхность. . Это 
есть так называемое явление .тунпо-со.тнечнрн iipepeccini, или пред­
варения равноденствии," при котором происходит смещение , дат 
равноденствий на другие дни года. Полный годовой цикл этих сме­
шений при неизменности земной орбиты происходил бы за 26000 
лет, а с учетом возмущающих влияний других планет на движе­
ние Земли он совершается за 21 000 лет, т. е. смещение дат равно­
денствия на один день происходит примерно за 57,5 лет. Это изме­
нение в движении Земли оказывает Совсем небольшое влияние на 
приток радиации. ■ • , -

Все вышерассмотренные разновеликие колебания солнечной 
радиации накладываются друг на друга и дают сложный вековой 
ход изменения солнечной постоянной. Обстоятельное, изучение ве­
кового хода облучения Земли за последние 650 000 лет произвел 
Миланкович в 1920—1930 гг. для объяснения палеоклиматических 
изменений климата в четвертичном периоде (см. главу 10).

СОЛНЕЧНАЯ РАДИАЦИЯ НА ЗЕМНОЙ ПОВЕРХНОСТИ
Известно, что лучи Солнца, проходя через земную атмосферу, 

испытывают существенные изменения, ведущие к уменьшению ра- : 
диации. При этом часть солнечной радиации поглощается и рассеи­
вается атмосферой и облаками, часть отражается от них. Радиа­
ция, прошедшая через атмоаферу, кроме того, частично отражает­
ся и от самой земной поверхности.

Если учесть отражение солнечной радиации' от облаков й зем­
ной поверхности, а также потерю части рассеянной радиации ат­
мосферой, то окажется, что Земля как планета поглощает пример­
но 57% радиации, поступающей на верхнюю границу атмосферы. 
Таким образом, из общего количества поступающего тепла 
(268 ккал/см2 год) Землей поглощается около 153 ккал/см2 год. 
Приблизительно 74 часть этого количества поглощается самой 
земной атмосферой, и прежде всего водяным паром и облаками, на­
ходящимися в ней, и 3U (около 115 ккал/см2 год) — непосредствен­
но земной поверхностью. '

Солнечное облучение поступает на земную поверхность в ви­
де прямой и рассеянной радиации. •

ПРЯМАЯ РАДИАЦИЯ

Количество прямой солнечной радиации и ее распределение 
по земной поверхности зависят от широты, прозрачности атмосфе­
ры и облачности. Суммы солнечной радиации часто вычисляют
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только с учетом ослабления ее в безоблачной атмосфере. Они 
называются возможными, так как зависят от продолжительности 
теоретического или возможного солнечного сияния на различных 
широтах и от прозрачности атмосферы. В действительности воз­
можность этих сумм для продолжительных периодов порядка ме­
сяца и более в ряде мест исключена, но для теоретических рас­
четов и сопоставлений они широко применяются (табл. б).

Таблица 6
Возможная при безоблачном небе прямая солнечная радиация, 

по данным С. И. Савинова [33] (в ккал/см2 при 8„ =  2 кал/см3 мин)

Северная
широта,
град.

Коэффициент
прозрачности

атмосферы
Март Июнь Сентябрь Декабрь

Полугодие

Год
летнее зимнее

90 0,85 0 , 2 . 2 2 ,2 0 ,8 0 ,0 76,9 0 ,2 77,1
50 0 ,75 9 ,6 19,5 11,1 1 ,6 96,3 27,5 123,8

0 0 ,70 17,1 14,5 16,8 15,5 93,6 98,1 ■ 191,7

Из табл. 6 видно, что возможная при безоблачном небе сол­
нечная радиация, рассчитанная для земной поверхности с учетом 
прозрачности атмосферы, существенно меньше, чем на границе 
атмосферы (см. табл. 4). Разница между солярными полугодовыми 
и годовыми суммами радиации и соответственными возможными 
ее суммами составляет около 40%. Таким образом, земная ат­
мосфера ослабляет прямую солнечную радиацию в среднем на 
40%'. Вместе с тем изменение возможной при безоблачном небе 
радиации как в годовом ходе, так и с широтой весьма схожи с 
изменениями солярных сумм солнечного тепла.|’И в данном случае 
обнаруживаются весьма большие колебания месячных и полуго­
довых (летних и зимних) сумм радиации на полюсе; в июне в ре­
зультате непрерывного дня и большой прозрачности атмосферы ра­
диация на полюсе оказывается наиболыпей./На экваторе годовые 
колебания возможных сумм прямой солнечной радиации невели­
ки; максимумы наблюдаются в месяцы равноденствий, минимумы — 
в месяцы солнцестояний. В умеренных широтах, в частности на 
широте 50°, радиация имеет простой ход с одним. максимумом и 
одним минимумом. Обращают на себя внимание сравнительно не­
большие различия радиации с широтой в летнее и, наоборот, боль­
шие — в зимнее время года. Это также находится в соответствии 
с закономерностями солярного климата.

Возможные при безоблачном небе суточные (для отдельных 
дней), месячные и годовые суммы прямой солнечной радиации для 
северных широт 40 , 50 , 60 „ 70° рассчитал также М. С. Авер­
киев |[11]. Он учел виртуальный суточный ход коэффициента про­
зрачности атмосферы и вычислил суммы радиации при разных
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коэффициентах прозрачности, приведенных к массе'двух атмосфер, 
для каждой из указанных выше широт. Некоторые результаты этих 
расчетов даны в табл. 7.

Прозрачность атмосферы 
оказывает существенное влия­
ние на годовое количество 
прямой солнечной радиации.
Увеличение коэффициента про­
зрачности атмосферы от 0,70 
до 0,85 приводит к возраста­
нию количества прямой сол­
нечной радиации на широте 
40° на 40%, а на широте 70°— 
на 55%. Таким образом, рост 
прозрачности атмосферы,
обычно отмечающийся с увели­
чением широты, несколько 

. умеряет уменьшение радиации 
в этом направлении.

В реальных условиях увеличение прозрачности атмосферы пе­
рекрывается влиянием облачности, количество которой в среднем 
увеличивается с приближением к полярным районам. Исключение 
представляет Внутренняя Антарктида, отличающаяся большим ко- . 
личеством безоблачных дней. Облачность ослабляет солнечную 
радиацию не только в результате рассеяния и поглощения, но и 
вследствие уменьшения продолжительности солнечного сияния. Все 
это Цриводит к тому, чт.о действительные суммы прямой солнечной 
радиации (табл. 8) на земной поверхности существенно отличаются 
не только от солярной, но и от возможной при безоблачном небе 
инсоляции.

Т а б л и ц а  7
Годовое количество прямой солнечной 

радиации при безоблачном небе 
на горизонтальную поверхность 

(в ккал/см2 при S0 =  2 кал/см2мин)

Северная
широта,

град.

Коэффициент прозрачности

0,85 0,80 0,75 0,70

40 186,5 167,8 149,8 132.9
50 155,4 139,8 123,8 109,1
60 126,1 111,2 97,4 85,2
70 100,5 87,8 75,8 65,0

Т а б л и ц а  8
Суточные суммы прямой солнечной радиации на горизонтальную 

поверхность в дни солнцестояний и равноденствий в разных широтных ' 
зонах Северного полушария при средних величинах облачности 

и прозрачности атмосферы (кал/см2)

Дни

' Широтные зоны. град.

0—10 10—20 20—30 30—40 40—50 50—60 60—90

21/Ш 278 323 300 . 235 169 143 79
22/VI 209 247 314 339 267 231 194
23/1Х 247 235 292 267 191 115 41
22/XII 236 234 192 119 52 19 1

Эти суммы в среднем по всем зонам Северного полушария со­
ставляют около 30% от соответственных суточных сумм солярного 
климата (см. табл. 2). Таким образом, средние условия прозрач-
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ности и облачности уменьшают поток солнечной радиации на 
70%.

Годовые суммы прямой инсоляции на ряде широт, рассчитан­
ные по данным С. И. Савинова [33] с учетом облачности и про­
зрачности атмосферы, приведены в табл. 9.

Т а б л и ц а  9
Количество прямой солнечной радиации на горизонтальную поверхность 

на различных широтах земного шара

Широта,
■ град.

■ Средняя 
годовая 
облач­

ность, %

Коэффици­
ент про­

зрачности

Рад

возможная

гация

действительная Отношение 
действитель­

ной радиации 
к возможной,

%ккал/см2 год % ккал/см2 год %

60 с. ш. бГ 0,800 108 56 41 50 39
50 58 0,775 , 132 69 54 66 42
40 50 0,750 152 79 74 90 50
30 . 44 0,725 168 87 91 111 56
20 ' 42 0,700 179 93 100 122 58
10 48 . 0,700 188 98 95 116 52
0 56 0,700 192 100 82 100 44

10 ю. ш. 56 0,700 188 98 80 98 44
20 49 0,700 177 92 ■ 88 107 51

Облачность уменьшает, прямую солнечную радиацию на широ­
те 60° примерно на 60%. На экваторе и в приэкваториальных ши­
ротах Южного полушария действительные суммы прямой солнеч­
ной радиации из-за значительной облачности оказываются меньше 
возможных на 57%, т. е. почти так же, как и в умеренных ши- 

/ ротах. -
\  В соответствии с распределением облачности наибольший при- 
] ток прямой солнечной радиации в годовом выводе имеет место не 
Я вблизи экватора, что характерно для теоретических сумм (таблицы 
Г 4 и 6), а на широтах, близких к тропикам, и особенно в районах 

внутриконтинентальных тропических пустынь, отличающихся мини- 
•J мальной облачностью.

Итак, действительные количества прямой солнечной радиации, 
достигающие земной поверхности, значительно меньше расчетных 
солярных сумм и сумм возможных при безоблачном небе. Кроме 
того, распределение действительных количеств прямой радиации на 
земной поверхности существенно усложняется изменчивыми усло­
виями облачности, а также прозрачности атмосферы и отличается 
от распределения теоретических сумм.

РАССЕЯННАЯ РАДИАЦИЯ

Уменьшение действительного количества прямой радиации по 
сравнению с возможной при безоблачном небе частично компенси­
руется притоком рассеянной солнечной радиации. На величину рас-
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сеянной радиации оказывают влияние различные факторы: высота 
солнца над. горизонтом, прозрачность атмосферы, содержание и 
состояние воды в атмосфере, альбедо земной поверхности. Рассеян­
ная радиация увеличивается вместе с ростом прямой радиации, но 
доля ее в суммарном потоке растет с уменьшением высоты Солнца 
и прозрачности атмосферы, а также с увеличением облачности. 
Известно, что в пасмурные дни освещение целиком обусловлено 
рассеянной радиацией. В дни со средними значениями облачности 
(около 7 баллов) и в ясные дни (облачность 2 балла) доля рас­
сеянной радиации составляет, по данным С. И. Савинова, соот­
ветственно около 43 и 13% от общего прихода солнечной радиа­
ции на земную поверхность.

Средние суточные суммы рассеянной радиации, полученные 
по результатам измерений актинометрических станций, даны в 
табл. 40. -

Т а б л и ц а  10
Зональное распределение средних за месяц суточных сумм рассеянной радиации 

на суше Северного полушария (кал/см2)

Месяцы

Широтные зоны, град.

0—10 10—20 20—30 30—40 40—50 .50—60 60—70 70—90

I 184 133 90 85 68 44 21
II 197 148 110 100 99 ■ 90 39 10

III 218 168 135 140 141 142 107 69
IV 224 192 160 170 178 181 178 174
V 216 203 178 188 199 214 245 344

VI 210 • 215 190 194 204 229 253 340
VII 209 210 187 190 197 217 240 269

VIII 218 197 180 172 169 176 168 165
IX 221 179 155 140 132 121 104 72

■ X 219 153 130 115 94 78' 52 20 .
XI 200 136 96 85 60 43 20 2

XII 178 125 77 70 52 31 10 —

• Сравнивая эти суммы с притоком прямой солнечной радиации 
в дни соответствующих месяцев i( c m . табл. 8 ) ,  можно видеть, что 
суточный приход рассеянной радиации во многих широтных зонах 
вполне соизмерим с приходом прямой солнечной радиации. Больше 
того, в ряде мест земного шара, отличающихся большой облачно­
стью, рассеянная радиация существенно доминирует над приходом 
прямой солнечной радиации. К таким местам относится полярная 
область и в значительной степени умеренные широты. Наоборот, 
в широтной зоне 20—30° суммы рассеянной радиации меньше пря­
мой примерно в 2 раза.

Далее проследим за изменением годовых сумм’ рассеянной ра­
диации на суше в различных широтных зонах Северного полуша­
рия (табл. 11).
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Т а б л и ц а  11
Средние годовые суммы рассеянной радиации на суше 

по широтным зонам Северного полушария (ккал/см2)

Широтная зона, град.

0-10 10-20 20—30 30-40 . 40—50 50-60 60-70 70—90

75,9 62,8 51,5 50,0 48,5 47,4 43,8 . 44,5

Таким образом, наиболее обильна рассеянная радиация в при­
экваториальной зоне с ее высоким положением Солнца и большой 
облачностью преимущественно кучевых форм, хорошо рассеиваю- 

/щей солнечную радиацию. С удалением от экватора суммы рассеян- 
1ной радиации заметно уменьшаются особенно в пределах тропи- 
лческих широт. Так, зона 20^30°, отличающаяся наименьшей облач- 
д ностью, получает в среднем около 68% От величины радиации в 
\приэкваториальной зоне. Однако в зонах, относящихся к внетро- 

пическим широтам, годовой приход рассеянной радиации уже мало 
изменяется с широтой. Это значит, что влияние уменьшения высо­
ты Солнца на рассеянную радиацию здесь почти полностью ком­
пенсируется увеличением облачности с увеличением широты. В вы­
соких широтах на величину рассеянной радиации кроме низкого 
положения Солнца и разреженной, тонкой облачности влияет так­
же многократное отражение солнечной радиации от снежной по­
верхности. По расчетам М. С. Аверкиева [14], рассеянная радиа­
ция для поверхности, покрытой снегом, увеличивается при пасмур­
ном небе на 68%, а при ясном.— на 12%i по сравнению с ее вели­
чиной' для бесснежной поверхности. Именно в результате вышеука­
занных причин в Арктике рассеянная, радиация может достигать 
рекордных на земном шаре величин — 1 кал/см2мин [8]. По тем же 
причинам велик приток рассеянной радиации в Антарктиде, осо- 
.бенно в периферических ее частях.

СУММАРНАЯ РАДИАЦИЯ

Большее значение для климатообразования имеет суммарная 
радиация — общий приход прямой и рассеяннбй радиации на 
горизонтальную поверхность. К сожалению, в настоящее время 
фактических (измеренных по приборам) данных по суммарной и 
другим видам солнечной радиации все еще недостаточно для ха­
рактеристики их географического распределения.

Мировая сеть актинометрических станций насчитывает более 
1000 пунктов наблюдения, и особенно быстрое развитие она полу­
чила после 1950 г. Распределение станций по земному шару край­
не неравномерно. Наибольшая их плотность характерна главным 
образом для европейских стран, включая СССР, а также для
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США и Японии. Совершенно недостаточно данных измерений сол­
нечной радиации для океанических и морских пространств. Наряду 
с этим использование имеющихся фактических данных затрудняет­
ся разнообразием приборов и методов измерений, а также разной 
продолжительностью наблюдений на актинометрических станциях, 
для большинства из которых она невелика. Поэтому наиболее 
длинные ряды наблюдений оказываются неоднородными, а измере­
ния в различных пунктах — не вполне сравнимыми.

Другой путь получения данных о суммарной радиации дают 
полуэмпирические и эмпирические расчетные методы. В их основе, 
как правило, лежит связь между суммарной радиацией, с одной 
стороны, и облачностью или продолжительностью»солнечного сия­
ния, — с другой. Наиболее Широкое распространение получила за­
висимость между суммарной радиацией (Q) и облачностью в 
виде

Q  =  Q o  1 1 —  (а + Ьп)п],
где Qо — возможная суммарная солнечная радиация при условии 
безоблачного неба; а и Ъ — коэффициенты, характеризующие за­
держивающую роль облачности для солнечной радиации. Причем 
коэффициент а зависит от широты; в умеренных и низких широтах, 
где водность облаков велика, а" равно 0,40—0,41, а в высоких, где 
облака более или менее разрежены, а равно ОД4—0,15; b — вели­
чина практически постоянная и равная 0,38; п — общая облачность 
в долях единицы. '

Величина возможной суммарной солнечной радиации Qo в ос­
новном зависит от широты места и времени года и определяется 
обычно по данным наблюдений длиннорядных станций по методу 
В. Н. Украинцева [37]. Этот метод дает несколько завышенные ве­
личины возможной суммарной радиации. Они наблюдаются обыч­
но при наилучших, а не при средних условиях прозрачности ат­
мосферы, а также при наличии некоторого количества облачности, 
но открытом Солнце. В настоящее время вычислены средние суточ­
ные и месячные значения этой радиации для широт кратных 5° Се­
верного и Южного полушарий [15].

Проверка расчета величин радиации по вышеприведенной 
формуле и по фактическим материалам для отдельных стран и 
материков показала, что погрешность вычисления многолетних 
средних месячных величин суммарной радиации составляет 8— 
10%, а годовых — 3—4%’. Большая работа по расчетам суммар­
ной солнечной радиации и других составляющих радиационного и 
теплового балансов, проделанная в Главной геофизической обсер­
ватории им. А: И.. Воейкова под руководством М. И. Будыко, за­
вершилась составлением карт распределения соответствующих го­
довых и месячных величин, вошедших в Атлас теплового баланса 
земного шара [1].

Анализируя карты средних годовых (рис. 2) и месячных 
(рис, 3, 4) величин суммарной радиации, можно установить еле-
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Рис. 2. Суммарная солнечная радиация за год (ккал/см2)



Рис. 3. Суммарная солнечная радиация в июне (ккал/см2)





дующие основные закономерности ее георафического распреде­
ления.

Годовые значения суммарной радиации изменяются от 55—' 
60 ккал/см2 до величин инсоляции, превышающих 220 ккал/см2.

В арктической области годовой приход суммарной радиации 
колеблется в среднем от 55 до 75 ккал/см2 [8]. При этом наимень­
шее ее количество (менее 60 ккал/см2год) приурочено к району 
атлантико-европейского сектора Арктики, который отличается 
интенсивным развитием циклонической деятельности, а цотому 
большой облачностью и самыми низкими (в Арктике) значениями 
альбедо поверхности. В Антарктиде годовая величина инсоляции 
из-за большой повторяемости ясных дней и большой прозрачности 
атмосферы велика (превышает 100—120 ккал/см2год). Это близко 
к суммам возможной .здесь солнечной радиации и примерно соот­
ветствует количеству солнечного тепла, получаемого в Северном 
полушарии степной зоной (табл. 12).

Т а б л и ц а  12
Средние годовые величины суммарной солнечной радиации по широтным зонам

(ккал/см2) * I

Поверхность

Суша . 
Океаны

Суша . 
Океаны

Широтные зоны, град.

0—10 10—20 20—30 30—40 40—50 50—60 60—70

Северное полушарие

144 174 192 162 126 94 79
157 164- 156 126 90 68 69

Южное полушарие

145 167 178 154 108 84 ____

160 160 149 128 88 67 -г-

Вся
Земля

138
127

/ Районы с повышенным количеством суммарной радиации рас­
полагаются вдоль_тропиков и хорошо совпадают с субтропйчески- 
/ ми областями высокого давления Северного и Южного полушарий. 
/Наибольшие величины суммарной радиации приходятся на тропи-
I ческие внутрйКонтинентальные пустыни и объясняются, прежде все- 
| го обилием прямой радиации при небольших влажности воздуха' 

и облачности.
Распределение годовых сумм радиации в субтропических, уме­

ренных и высоких широтах в основном имеет зональный характер, 
который существенно нарушается в низких широтах. Здесь наряду 

, с большими величинами суммарной радиации (200— 
220 ккал/см2год) в районах внутриконтинентальных тропических 
пустынь имеют место, сравнительно небольшие ее количества (120— 
160 ккал/см2год), приуроченные к муссонным районам и местам,
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'•отличающимся большой облачностью. Так, вблизи экватора 
сравнительно небольшое количество-, солнечной радиации
(120 ккал/см2 год) получают Зондские острова и еще меньше (око­
ло 100 кк-ал/см2 год) — побёреЖь^Гшнёиского_залива,

\  Почти во всех широтных зонах приток солнечной радиации на 
/сзшшщз-за меньшей облачности на 15— 30% больше, чем над океа- 
( ном, исключение составляют приэкваториалъные^Ъоны обоих по­

лушарий. Здесь суша инсолируется на 9— 10% меньше,-чем океан, 
что связано с различным суточным ходом облачности: над океа* 
ном облачность днем меньше, чем ночью, над сушей — наоборот. 
Тем не. менее в целом для всей поверхности Земли суша получает 

гна 8—9 % больше солнечной радиации, чем акватория океанов, 
j  В соответствии с изменением высоты Солнца наибольшие и 
^наименьшие месячные величины суммарной радиации в обоих по- 
/лушариях да!от карты за июнь и декабрь. При рассмотрении июнь- 
j  ской карты (см. рис. 3) прежде всего бросается в глаза почтиПгол- 
* ное отсутствие зональности, в распределении суммарной радиации 

над континентами Северного, а частично и Южного (до Тропика 
Козерога) полушарий.' Это объясняется пестротой в распределе­
нии облачности— уменьшением ее от периферических к внутренним 
районам континентов, а также общим увеличением продолжитель­
ности солнечного сияния с широтой. Последнее приводит к замет­
ному увеличению сумм солнечной радиации с увеличением широты 
в полярной области. Поэтому в центральной довольно пасмурной 
части (облачность около 8 баллов) Арктики июньская величина 
суммарной радиации (около 19—20 ккал/см2) оказывается больше, 
чем в умеренных широтах, и вдвое больше, чем на юге столь же 
.облачного летом Индостана.'
| Над океаническими пространствами зональность в распреде­
лении суммарной радиации выражена несколько лучше. Однако 
/ и здесь в районах с развитой циклонической деятельностью, а так- 
\ же на стыке теплых и холодных океанических течений, например 

в северной Атлантике и в Тихом океане, из-за облачности и частых 
туманов приток радиации невелик. 8ато вполне зонально распреде­
ление суммарной солнечной радиации во внетропических широтах 
преимущественно океанического Южного полушария. Здесь с уве­
личением широты в, условиях увеличивающейся облачности и со­
кращающейся продолжительности светового дня приток радиации в 
июле, быстро уменьшается с широтой. На широте“~южногб“Поляр­
ного круга, например, величина суммарной радиации в период с 
мая по июль составляет менее 0,5 ккал/ем2мес.

На июньской карте суммарной солнечной радиации обращает 
на себя внимание небольшая (около 10—12 ккал/см2) величина 
суммарной радиаций близ экватора (побережье Гвинейского, за'- 
лива) и почти над всем восточным побережьем Азии с ее прибреж­
ными морями. Это обусловлено большой влажностью воздуха и 
облачностью, при которых доля рассеянной радиации хотя и уве­
личивается, но резко уменьшается прямая инсоляция. >
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Наибольшие месячные суммы тепла в июне получает Северное 
полушарие. Они приурочены к внутрйконтинентальным тропичес­
ким и субтропическим областям (Северо-Восточная Африка, Ара- 
вийский полуостров, Иранское нагорье), отличающимся ясным не­
бом и большой высотой Солнца. Здесь суммы радиации превыша­
ют 22 ккал/см2мес. В умеренных и высоких широтах Северного 
полушария как над сушей, так и над океаном суммы солнечного 
тепла с увеличением широты изменяются мало i( o t  16 до 
14 ккал/см2мес), что объясняется главным образом увеличением 
продолжительности световой части суток в северном направ­
лении.

В декабре (см.. рис. 4) над всеми южными и тропическими > 
широтами Северного полушария суммарная радиация изменяется \ ч 
сравнительно мало, и ее распределение слабо подчинено зональ­
ности. Наоборот, севернее северного тропика зональность четко t 
выражена. Здесь, особенно в умеренных широтах, суммарная ра- ) 

'диация с увеличением широты довольно быстро уменьшается и ( 
изолиния с~нуЖв'ым значением проходит севернее Полярного кру- \ 
га.-На распределении суммарной радиации в декабре, как и в ию­
не, сказывается распределение облачности, изменение высоты 
Солнца и продолжительности сияния. В районах с небольшой об­
лачностью наблюдаются наибольшие месячные суммы солнечного 
тепла (18—20 ккал/см2) (пустыни Калахари, Австралийская). Од­
нако эти суммы в силу большей океанйчности Южного полуша­
рия, а потому большей влажности и облачности, несколько мень­
ше наибольших месячных сумм тепла Северного полушария. В об­
лачных районах (восточное побережье Мадагаскара, Южной Аме­
рики в пределах Бразилии) суммарная радиация мала. В декабре 
на высоко расположенном ледяном куполе Антарктиды ((средняя 
высота этого материка более 2000 м над ур. моря) она значитель­
но больше, чем июньская инсоляция в Арктике и равна 25—
30 ккал/см2. Это объясняется высокой прозрачностью атмосферы, 
небольшой облачностью и меньшим расстоянием Земли от Солнца.
По данным Н. П. Русина [9], инсоляция в глубине Антарктиды до­
стигает 25—30 ккал/см2мес, а в отдельные ясные дни декабря пре- 

, вышает 1000. кал/см2. Подобные месячные и суточные суммы нигде 
на земном шаре не наблюдаются.

Географическое распределение суммарной радиации для дру­
гих месяцев в основном имеет промежуточный характер. При этом 
положение изолиний суммарной радиации на мартовской и сентябрь- 

Уской картах в основном подобно распределению годовых сумм.
Годовой и суточный ход суммарной солнечной радиации опре­

деляются главным образом соответствующими изменениями высо- 
} ты Солнца и облачности. В меньшей степени поступление солнеч- 
( ной радиации зависит от прозрачности атмосферы и альбедо под- 
\ стилающей поверхности (рис. 5). Из рис. 5 следует, что наиболь- 
1 шая годовая амплитуда суммарной солнечной радиации наблю­

дается в высоких широтах Северного. и Южного полушарий.
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С уменьшением широты она уменьшается и наименьшей становит­
с я ^  экваториальной зоне. Здесь же кривая годового хода солнеч­
ной радиации, поступающей на земную поверхность, как и на верх­
нюю границу атмосферы, имеет двухгорбый вид. Максимальные 
месячные суммы приходятся на периоды, близкие к равноденстви­
ям, и минимальные — в месяцы с солнцестояниями.

Рис. 5. Примеры годового хода суммарной и рассеянной солнечной радиа­
ции:

а — Диксона, б — Москвы, в — Владивостока, г — Киншаса, д — Винд­
хука, е —Мирного; 1 — суммарная радиация при безоблачном небе (Qo), 
2 — действительная суммарная радиация (Q), 3 — рассеянная радиация (D)

Рассмотренные данные и карты отражают средние величины 
суммарной радиации, полученные главным образом с помощью 
косвенных методов расчета по многолетним средним значениям 
облачности. Но продолжающееся развитие сети актинометр'ических 
станций и удлинение рядов наблюдений уже теперь позволяет сде­
лать заключение об изменчивости поступления солнечной радиации
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на земную поверхность, а также произвести оценку точности кос­
венных методов расчета радиации.

Как и следовало ожидать, в отдельные годы значения суммар­
ной радиации могут заметно колебаться как в ту, так и в другую 
сторону от средних величин.

Для характеристики непериодической изменчивости суммарной 
радиации обычно используют отклонения величин радиации за кон­
кретные годы или месяцы от многолетних средних ее значений. Да­
лее можно определить среднее отклонение за ряд лет и величину 
относительной изменчивости — отношение среднего отклонения . 
к средней многолетней величине радиации. В последней характе­
ристике изменчивости исключается влияние изменений радиации 
под влиянием астрономических факторов (высоты и склонения 
Солнца).

Анализ ряда наблюдений суммарной радиации для станций, 
расположенных в разных условиях климата, обнаруживает суще­
ственное различие ее изменчивости в тропических широтах и в по­
лярных областях. Первые характеризуются небольшими колебания-') 
ми в поступлении солнечной радиации: относительная изменчивость 
месячных величин здесь не превышает 10%, а годовых—'5—7%L ч, 
В полярных же областях, в частности в Арктике, изменчивость по- \ 
вышенная. Отклонения месячных значении от многолетних величин Д 
даже в среднем составляет 8—10% от этих величин. В отдельные I 
месяцы относительная изменчивость суммарной радиации може_ту 
достигать 25—30%. Годовые величины суммарной радиации в 
Арктике отклоняются в среднем на 9—10%', а в отдельные годы — 
на 13—14% от средних многолетних величин. Значительные коле­
бания в поступлении солнечной радиации характерны также для 
приморских районов умеренных широт, особенно на восточных по­
бережьях континентов, что является следствием большой неустой­
чивости условий погоды. Наоборот, самой малой изменчивостью’") 
месячных и годовых величин суммарной радиации отличаются / 
районы внутриконтинентальных тропических пустынь с их преиму-/ 
щественно малооблачной погодой. •

В- результате анализа непериодической изменчивости суммар­
ной солнечной радиации установлено, что для расчета многолетних 
средних годовых и месячных величин, так называемых норм сум­
марной радиации, вполне достаточны 10-летние периоды наблюде­
ний. Эти периоды обеспечивают точность расчета величин радиа­
ции, в основном близкую к точности ее измерения, и дают величи­
ны, хорошо согласующиеся с нормами, получаемыми косвенным 
методом расчета.

В заключение этого раздела рассмотрим соотношение между 
рассеянной и суммарной солнечной радиацией.

Уже на рис. 5, где представлен вместе с суммарной радиацией 
годовой ход рассеянной радиации, можно видеть соотношение меж­
ду этими радиациями в некоторых пунктах, отличающихся в кли­
матическом отношении. Более полно географические изменения ро-
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отношения между рассеянной и суммарной радиацией даны в 
табл. 13 и на рис. 6 и 7.

Рис. 6. Отношение величины рассеянной радиации (D ) к действительной сум­
марной (Q) в июне (в %)

Рис. 7. Отношение величины рассеянной радиации ( D)  к суммарной (Q)
в декабре (в %)



Т а б л и ц а  13
Процентное отношение рассеянной к суммарной солнечной радиации 

для < суши Северного полушария [32]

Широтные
зоны»
град.

Месяцы

Год
г II Ш IV V VI VII VIII IX X XI XII

70—90 56 59 61 69 65 61 56 59 60 60 61
60—70 59 57 56. 54 55 53 50 51 54 56 58 60 55
50-60 58 56 54 50 49 48 49 •49 48 53 58 59 53
40-50 45 41 42 39 39 38 37 37 38 41 42 49 41
30-40 34 35 34 33 32 30 30 30 29 30 31 33 32
20—30 21 22 25 26 27 29 30 32 30 29 24 22 26
10—20 30 30 32 34 38 42 43 45 41 33 30 30 36
0—10 44 44 47 52 57 63 64 64 60 52 48 45 . 53

Из таб^. 113 видно, что в полярной области, а также в суб- 
арктике и в значительной части умеренных широт рассеянная ра­
диация дает более половины общего прихода солнечной радиации. 
Доминирующая роль рассеянной радиации сохраняется здесь во' 
все времена года.

Особенно велика роль рассеянной радиации в Арктике, что 
объясняется большой, но не плотной облачностью и дополнитель­
ным рассеянием света вследствие хорошей отражательной способ­
ности подстилающей поверхности.

D
В субарктических и умеренных широтах отношение осо­

бенно велико в осенне-зимнее время, отличающееся большой об­
лачностью, и уменьшается летом вместе с уменьшением облач­
ности, а также альбедо подстилающей поверхности.

В зоне 20—30° роль рассеянной радиации в общем приходе ) 
солнечной энергии становится наименьшей. Величина отношения ' 
D
~0 ~ в годовом выводе здесь равна 26%. Вместе с тем в этой зоне
происходит перестройка годового хода величины этого отношения.
В летние месяцы оно несколько увеличивается, что связано глав- ! 
ным образом с увеличением облачности в ряде районов при разви- \ 
тии муссонов. Зймой же, когда в рассматриваемой зоне господству- | 
ет пассат и облачность уменьшается, роль рассеянной радиации I  
становится наименьшей (21—22% от величины суммарной радиа- | 
ции). ——-'

Далее к югу роль рассеянной радиации в общем ее приходе 
вновь возрастает, особенно в зоне, примыкающей к экватору; 
Здесь в течение большей части года или даже весь год устойчиво 
сохраняется доминирующее значение рассеянной радиации в об­
щем приходе солнечной энергии; в период же с июня по сентябрь
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она составляет более 60% от величины суммарной радиации. Это 
обусловлено не только большей высотой Солнца, но и преоблада­
нием значительной облачности преимущественно кучевых форм.

Дополнительные закономерности географического распределе-
D

ния величины отношения дают мировые карты (см. рис. 6 и 7).
Из них следует, что только в более или менее глубоких внут­
ренних районах континента доля рассеянной радиации в общем 
ее приходе на горизонтальную поверхность составляет менее 50%, 
а в пустынях оно уменьшается до 20—30 % L Во всех других частях 
земного шара рассеянная радиация дает более половины, а в наи­
более облачных районах 80—100% величины суммарной радиации.

Ареал половинного вклада рассеянной радиации в общий ее 
приход наиболее широк в Северном полушарии в июне и макси­
мально сокращается в декабре. Это находится в согласии с увели­
чением облачности от июня к декабрю и уменьшением высоты 
Солнца.

АЛЬБЕДО ЗЕМНОЙ ПОВЕРХНОСТИ И ПОГЛОЩЕННАЯ РАДИАЦИЯ

Не вся падающая на земную поверхность солнечная радиация 
поглощается ею и превращается в тепло. Часть ее отражается и, 
следовательно, теряется подстилающей поверхностью. Эта потеря 
радиации зависит от величины альбедо земной поверхности.

В настоящее время имеется довольно большой материал по 
измерению альбедо как на актинометрических станциях, так и с

Т а б л и ц а  14
Среднее величины альбедо естественных поверхностей суши

Вид поверхности Альбедо (А), 
%

Устойчивый снежный покров в высоких широтах (более 60°) . . . .  
Устойчивый снежный покров в умеренных широтах (менее 60°) . . .
Лес при устойчивом снежном покрове . . . , ; ..................................
Неустойчивый-снежный покров весной.......................................... . . .
Лес при неустойчивом снежном покрове весной . . . . . . . .  . .
Неустойчивый снежный покров осенью ..................................................
Лес при неустойчивом снежном покрове осенью ..........................
Степь и Л ес в п е р и о д  м е ж д у  " сх о д о м  с н е ж н о г о  покрова и  переходом

средней суточной температуры воздуха через 1 0 ° ...........................
Тундра в период между сходом снежного покрова и переходом сред­

ней суточной температуры воздуха через 1 0 ° ..................................
Тундра, степь, лиственный-лес в период от весеннего перехода тем­

пературы через 10° до появления снежного покрова . ; ...............
Хвойный л ес .................................................................................... ...
Лес, сбрасывающий листву в сухое время года; саванна, полупусты­

ня в сухое время г о д а ..................................................... ......................
То же, во влажное время г о д а .................................................................
Пустыня . ................................................................. ... ................................

0,80
0,70
0,45
0,38 -
0,25
0,50
0,30

0,13 _

0,18

0,18
0,14

0,24
0,18
.0,28
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помощью самолетов, а также в результате других специальных 
экспедиционных исследований отражательной способности разных 
покрытий местности. Эти сведения с учетом процентного соотноше­
ния различных поверхностей позволяют определить среднее значе­
ние и изменение альбедо обширных территорий или даже расти­
тельных зон (табл. 14).

Из табл. 14 следует, что альбедо земной поверхности изменяет­
ся в весьма широких пределах. Эти изменения происходят в связи 
со сменой ландшафтных зон, а в умеренных и высоких широтах' 
еще и со сменой сезонов года.

В центральных частях полярных областей земного шара отра­
жательная способность поверхности велика и мало меняется в го­
довом ходе: в Антарктиде лишь в пределах 80—86%, а в Цент­
ральной Арктике — в пределах 70—86 %L Уменьшение альбедо в 
июле в Арктике обусловлено более интенсивным летним таянием 
снега, чем в -ноябре и декабре в Антарктиде (табл. 15).

Т а б л и ц а  15
Среднее альбедо поверхности снежного покрова (в %)

(по данным Н. Т. Черниговского, М. С. Маршуновой и Н. П. Русина [8, 9])

Полярная область

Месяцы

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

Центральная Арктика . . 84 84 81 82 77 65 69 83 85
Антарктида (ст. Пионер-

с к а я ) ........................... 85 — — — — — '■-- 90 86 82 80 82

Альбедо водной поверхности в среднем меньше альбедо боль­
шинства естественных поверхностей суши и зависит от угла паде­
ния лучей Солнца. Для прямых солнечных лучей оно изменяется 
от нескольких процентов при большой высоте Солнца и почти до 
100% при низком его стоянии. Альбедо водной поверхности для 
рассеянной радиации равно в среднем 8—10% и мало изменяется, 
что практически не оказывает влияния на результаты климатологи­
ческих расчетов количества поглощенной радиации. Считая вели­
чину альбедо для рассеянной радиации в среднем равной 0,10 и 
учитывая соотношение между прямой и рассеянной радиацией на 
различных широтах, М. И. Будыко [3] нашел, что альбедо водной 
поверхности для суммарной радиации от летних месяцев к зимним 
возрастает в высоких широтах (60—70°) от 0,07 до 0,26, в уме­
ренных — от 0,06 (в июне) до 0,20 (в декабре). В тропических 
широтах альбедо водной поверхности в течение года почти не из­
меняется д равно 0,06—0,07 (табл. 16%

Величины табл. 16 использовались для климатологических 
расчетов поглощения солнечной радиации над водными простора­
ми Северного и Южного полушарий.
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Колебание средних месячных значений альбедо (А) водной 
поверхности (в %) в различных широтных зонах 

(по М. И. Будыко [3])

Т а б л и ц а  IS

Широтные зоны, град.

Альбедо, %
0—10 10—20 20—50 30—40 40—50 50—60 60—70

-^макс ■ 7 7 9 12 16 21 23
^•мин 6 6 6 6 6 6 7

Поглощенная коротковолновая радиация для большей части 
океанических и континентальных областей соответственно на 6— 
20% меньше суммарной радиации и меняется в пределах всего' 
земного Шара от 15 до 150 ккал/см2 год. Разница между суммар­
ной и поглощенной радиацией возрастает для пустынных областей 
и особенно увеличивается в районах, покрытых снегом и льдом. 
В Центральном Полярном бассейне Арктики, например, за год псг- 
глощается всего около 20 ккал/см2год солнечного тепла. Примерно 
такую же величину имеет поглощенная радиация в Антарктиде.

Таким образом, высокое альбедо в полярных областях сводит 
на нет преимущества в поступлении суммарной солнечной радиа­
ции по сравнению с другими широтными зонами.

Как в июне, так и в декабре во всех широтных зонах Север­
ного полушария имеются различия в величинах поглощенной ра­
диации на суше и водной поверхности., Поэтому изолинии погло­
щенной радиации в отличие от изолиний суммарной радиации име­
ют разрывы и смещения. Эти различия обусловлены скачкообраз­
ным изменением альбедо подстилающей поверхности, в особенности 
на границе суши и моря. Вместе с тем из табл. 17 следует, что во

Т а б л и ц а  17
Средние широтные значения поглощенной радиации в Северном полушарии

(в ккал/см2мес)

Широтные зоны, град.

Время наблюдения
0—10 10—20 20—30 30—40 40—50 50—60 60—70 70-80 80—90

С у щ а

Июнь............... ... 9,2 11,6 14,4 14,9 13.,2 12,0 10,9 _ __
Декабрь . . . . . . 9,5 9,6 7,8 5,0 2,0 0,6 0,2 — --- '

О к е а н

Июнь........................... 11,8 13,9 15., 2 13,4 10,5 9,6 9,8 7,2 4 , 5
Д е к а б р ь ................... 11,2 10,1 • 8,2 5,2 2,4 0,8 0,2 . 0,0 0 ,0
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многих широтных зонах особенно в .декабре поглощенная радиация 
на океанах более значительна, чём на суше. Это обусловлено су­
щественно меньшей отражательной способностью водной поверхно­
сти по сравнению с сушей. Таким образом, разное альбедо океанов 
и континентов в отдельные месяцы полностью ликвидирует отме­
чавшееся выше (стр. 29) преимущество последних в поступлении 
суммарной солнечной радиации.

ЭФФЕКТИВНОЕ ИЗЛУЧЕНИЕ ЗЕМНОЙ ПОВЕРХНОСТИ

При расчете радиационного баланса необходимо учитывать 
кроме потери отраженной коротковолновой радиации расход ра­
диационного тепла в результате эффективного излучения подсти­
лающей поверхности.

Величина эффективного излучения определяется в основном 
температурой подстилающей поверхности, температурной страти­
фикацией атмосферы, влагосодержанием воздуха и облачностью.

Отсутствие систематических наблюдений за длинноволновой 
радиацией и в данном случае заставляют идти по пути примене­
ния косвенных методов расчета с помощью полуэмпирических фор­
мул. Для вычисления месячных сумм эффективного излучения 
применяется формула

£* =  £о(1— сп) +  АД;

где Ео — эффективное излучение при безоблачном небе; с — коэф­
фициент, зависящий от физических свойств облаков и изменяющий­
ся от 0,50 !(на экваторе) до 0,82 (на широте 75°); средние широт­
ные значения его приведены в Атласе теплового баланса (1]; п — 
средняя месячная общая облачность в долях единицы; s — коэф­
фициент, характеризующий излучательную способность поверхно­
сти, принимается равным 0,95; АЕ — поправка к эффективному из­
лучению, обусловленная разностью температур подстилающей по­
верхности и воздуха; она записывается в виде

АЕ =  AsaT3 (Тп — Т),

где Тп — температура подстилающей поверхности.
Е о зависит главным образом от температуры и влажности 

воздуха и в свою очередь рассчитывается по формуле

Е*о — soT* (11,7 — 0,23е) ккал/см2 мес,

где о — постоянная Стефана-Больцмана, равная 8,14-10_и; Т — 
средняя месячная температура воздуха в абсолютной шкале; е — 
средняя месячная упругость водяного пара (в мб).

Этот метод применен в Главной геофизической обсерватории 
[24] для расчета месячных величин эффективного излучения для
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рис. 8. Эффективное излучение за год (ккал/см2)
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.1850 пунктов (1600 из них на континентах и 250 — на океанах) 
земного шара. По месячным значениям вычислены годовые величи­
ны, представленные на рис. 8.

Годовые величины эффективного, излучения на земном* шаре 
изменяются по сравнению с величинами суммарной радиации" зна­
чительно меньше (от 20 до 90 ккал/см2). Это обусловленб-'зави­
симостью эффективного излучения от температуры и абсолютной 
влажности и противоположным их влиянием на.него. Увеличение 
температуры хотя и должно способствовать увеличению эффектив­
ного излучения, но одновременно оно сопровождается ростом вла- 
госодержания воздуха, которое уменьшает это излучение.

Г ■ Наибольшие годовые суммы эффективного излучения приуро- 
/ чены к областям тропических пустынь, где оно достигает 80— 
S 90 ккал/см2. Столь большой расход длинноволновой радиации здесь 
I обусловлен высокой температурой подстилающей поверхности, су- 
'  хостью воздуха и безоблачным небом. ;■

На тех же широтах, но на океанах в пассатных областях, из-за 
уменьшения температуры‘повышения влажности и увеличения об­
лачности эффективное излучение вдвое меньше и составляет окЬлб 
40 ккал/см2год. По тем же причинам вблизи экватора эффективное 
излучение еще меньше. Его годовые значения составляют,! напри­
мер, в районах побережья Гвинейского залива и ,Больших Зонд­
ских островов несколько менее 30 ккал/см2. Кроме'того, в эквато­
риальной зоне эффективное излучение мало различается на океа­
нах и континентах и не имеет существенных изменений в годовом 
ходе. В умеренных и субтропических широтах, его годовые значе­
ния колеблются соответственно в пределах: 20—30 — на океанах, 
30—50 — на суше; 30—40 — на океанах и 50—70 ккал/см2 — на 
суше. Для них характерно уменьшение эффективного излучения 
не только с увеличением_ широты, но и с увеличением увлажнения 
климата. Например, в пустынях Средней Азии потеря длинновол­
новой радиации в среднем достигает 60—70 ккал/см2год, а в мор­
ских и влажных муссонных умеренных климатах' она снижается 

. до 30—35 ккал/см2год. Кроме того, для субтропических и умерен­
ных широт, особенно на континентах/” характерен значительный 
годовой ход излучения — от 2 (в январе) до .6—8 ккал/см2 
(в июле).

Наименьшие' потери длинноволновой радиации имеют место в 
полярных странах. Годовые суммы эффективного излучения в 
Арктике и Антарктике равны около 20 ккал/см2. По расчетам 
Н. Т. Черниговского и М. С. Маршуновой [8] в Арктике и ее пери­
ферических морях эффективное .излучение уменьшается с увели­
чением широты от 23—25 до 18—19 ккал/см2год. Его значения 
колеблются от 1 (в июле—августе) до 2—2,5 ккал/см2Ддекабрь— 
январь). По данным Н. П. Русина [9], примерно в тех же пределах 
изменяются месячные величины эффективного излучения и в Ан­
тарктиде.
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РАДИАЦИОННЫЙ БАЛАНС

Радиационным балансом, или остаточной радиацией, подсти­
лающей поверхности (В) принято называть разность между радиа­
цией поглощенной земной поверхностью и эффективным излуче­
нием* (£*), т. е.

В = В„ Е',

где Вк — поглощенная радиация или баланс коротковолновой ра­
диации, рассчитывающаяся по формуле .. 'г .

 ̂ , Se =  Q ( l — Л ) .___ j  ' u ^
-Ог<Н

Радиационный баланс — величина, зависящая от многих фак­
торов, главные из которых: дхирота местности, влияющая на сум­
марную радиацию, характер подстилающей поверхности и увлаж­
нение территории, сказывающееся на альбедо и эффективном из­
лучении.

В настоящее время имеется ряд карт, на которых представлено 
распределение радиационного баланса. Серия мировых карт, ха­
рактеризующих распределение годовых и месячных величин этого 
элемента климата, помещена в Атласе теплового баланса [1]. На
рис. 9 представлена карта годовых величин радиационного балан­
са. Эти величины в пределах тропических, умеренных и частич­
но полярных широт Северного и Южного полушарий имеют по­
ложительные значения. Но в Центральной Арктике, по расчетам 
Н. Г. Черниговского и М. С. Маршуновой [8], годовой радиацион­
ный баланс отрицательный и равен —2,6 ккал/см2. Еще более низ­
кое значение он имеет на ледяном куполе внутренней Гренландии 
и наиболее вероятная его величина —3, —5 ккал/см2год?~Поддан­
ным измерений Н. П. Русина |[9], в Антарктиде в течение 9—10 ме­
сяцев радиационный баланс отрицательный, а его средняя годовая 
йёличина изменяется от —2, —3 ккал/см2 — на побережье до, ве­
роятно, —10 ккал/см2 — во внутренних районах (ст. Пионерская 
и Др.). Отоль-здачительный отрицательный радиационный баланс 
во внутренней А//тЩ5ктидё"11Вляется не только следствием клима­
тических условий, но и причиной устойчивости развивающихся здесь 
погодных процессов и явлений.

Наибольшие величины радиационного баланса (120—-
140 ккал/см2год) приурочены к наиболее жарким океаническим 
районам, например, север Аравийского моря и Бенгальского зали­
ва. По уточненным данным [3], годовая величина радиационного 
баланса достигает 120 ккал/см2 и в тропических широтах Атланти­
ческого и Тихого океанов. Здесь баланс мало изменяется и в силу 
меньшей отражательной способности поверхности воды оказывается 
больше его величины на суше. Максимальный радиационный ба­
ланс на материках не превышает 80—95 ккал/см2год и наблюдает­
ся в районах, отличающихся сравнительно небольшой облачно-
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Рис. 9. Радиационный баланс за год (ккал/см2)



стью, большой влажностью (Экваториальная Восточная Африка, 
устье р. Амазонки, п-ов Индостан).

Наоборот, минимальные величины радиационного баланса на 
ч континентах в тропических широтах ((60—65 ккал/см2год) харак- 
i терны как для малооблачных, но очень сухих районов тропических 
I пустынь, так и для районов с большой, плотной облачностью и 
/ обилием дождей (камерунское побережье Гвинейского залива, 
( восточное предгорье Анд и др.). В первом случае уменьшение ра- 
\  диационного баланса происходит в условиях поступления больших 
/ сумм солнечной радиации под влиянием интенсивной потери тепла 

путем эффективного излучения и значительного альбедо поверхно- 
! сти пустынь, во втором — прежде всего под влиянием большой об- 

/  лачности, резко уменьшающей инсоляцию.
В соответствии с распределением поглощенной радиации для 

изолиний радиационного баланса при переходе с моря на сушу ха­
рактерны разрыНы и смещения, в результате которых разница ба­
ланса может достигать 20 ккал/см2 и более. Это подтверждается 
также средними значениями радиационного баланса суши и океа­
на по широтным зонам Северного'полушария (табл. 18).

Т а б л и ц а  18
Средние величины радиационного баланса по широтным зонам 

(в ккал/см2 год)

Широтные зоны, град.

Поверхность <
0—10 10—20 20—30 30—40 40—50 50—60 60—70 70—80

Суша . . . . 72 71 69 60 45 30 20
Океан . . . . 115 119 113 83 51 39 23

Таким образом, различие в радиационном нагревании поверх­
ности- суши и воды ■— одна из причин, обусловливающих глубокое 
взаимопроникновение Влияний суши и моря; оно характерно для 
всех широтных зон земного шара.

В отличие от внутритропических широт на океанах вне тропи­
ков годовые величины радиационного баланса имеют более зональ­
ное распределение и быстро уменьшаются:.с.увеличением широты 
от 60—70 ккал/см2 у 40° и менее 10—12 ккал/см2 — у границы пла­
вучих льдов. Вследствие этого усиливается перенос тепла другими 
видами теплообмена, например океаническими и атмосферными те­
чениями. На, суще, в умеренных и высоких широтах годовой радиа­
ционный баланс претерпевает меньшие изменения с широтой, чем 
на морях. Так, в зоне тундры он в среднем равен 15—20, в зоне 
тайги — 25—30 ккал/см2год, в зонах лиственных и смешанных ле­
сов, лесостепей и степей — 35—50 ккал/см2год. Во всех ландшафт­
ных зонах зональность в распределении баланса более или менее
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Рис. 10. Радиационный баланс в июне (ккал/см2)



нарушается. Области с достаточным и избыточным увлажнением 
отличаются большей величиной радиационного баланса. Наоборот, 
в сухих районах в результате значительного эффективного излу­
чения и альбедо поверхности суши величина его сравнительно не­
велика. Это подчеркивается общим прогибом к югу изолиний ра­
диационного баланса, в частности во внутренних районах конти­
нента Евразии, отличающихся повышенной сухостью климата.

В июне (рис. 10), когда Солнце в Северном полушарии под­
нимается наиболее высоко, радиационный баланс на земной по­
верхности изменяется "..от отрицательных величин (порядка
2 ккал/см2) на побёрежьё“Антарктиды до положительных (10, 12 
и даже 14 ккал/см2) — в некоторых океанических районах, лежа­
щих близ северного тропика. На отдельных морях, расположенных 
среди кЪнтииентов и отличающихся большой инсоляцией при об­
щей сухости климата, его июньские величины достигают 46— 
18 ккал/см2. Даже на акватории Черного, и особенно Каспийского 
морей радиационный баланс в июне увеличивается до 14— 
16 ккал/см2. Изолиния с радиационным балансом, равным нулю, 
проходит примерно вдоль 40° ю. ш. и от нее в обе стороны абсо­
лютные величины баланса увеличиваются. В пределах Южного 
полушария, в особенности на океанах, распределение баланса хо­
рошо подчиняется зональности.

В Северном полушарии зональность резко нарушается. Широ­
кая полоса больших величин радиационного баланса тянется'здесь 
примерно вдоль северного тропика. Но в ней наряду с балансом, 
превышающим 10—12 и даже 14 ккал/см2мес (север Аравийского 
моря), имеются области на континентах, где месячные величины 
радиационного баланса не превышают 8—6 ккал/см2мес (напри-. 

/  мер, Северная Африка, Аравийский п-ов). Столь существенные из- 
V менения радиационного баланса объясняются как различием под­

стилающей поверхности, так и резкими различиями в увлажнении.
’ По тем же причинам зональность "нарушена в умеренных и высоких 

широтах, где на огромных пространствах, особенно на суше, из-за 
сравнительно небольшого изменения суммарной радиации величи­
ны баланса изменяются очень мало. Так, от южных до северных 
границ Евразии радиационный баланс изменяется лишь в пределах 
8—6 ккал/см2мес. В Арктике его июньские величины изменяются 
от 4—8 на островах до 3 ккал/см2 в центральной ее части.

Таким образом, на обширных пространствах умеренных и ча­
стично высоких широт в летнее время остаточная радиация земной 
поверхности испытывает небольшие изменения, что не может не 
сказаться на ослаблении общей циркуляции атмосферы в это время 
года.

Распределение радиационного баланса в декабре в Северном 
полушарии (рис. 11) примерно аналогично закономерностям его 

. распределения в июне в Южном полушарии. Отрицательный ра­
диационный баланс наблюдается в высоких и* умеренных широтах 
вплоть до 40° с. ш. Изолиния нулевого радиационного баланса в

46





Северном полушарии, в особенности на океанах, проходит несколь­
ко севернее 40°. В умеренных и высоких широтах на океанах ра­
диационный баланс уменьшается с широтой значительно быстрее, 
чем на суше. На широте 60°, например, в Девисовом проливе и в 
прибрежных водах Гренландии он уменьшается до —4 ккал/см2мес, 
но в Евразии на той же широте его величина равна немногим ме­
нее —1 ккал/см2мес. Таким образом, в зимнее время океан из-за 
более высокой температуры воды теряет тепло с большей интен­
сивностью, чем суша.

К югу от 40° с. ш. радиационный баланс довольно быстро уве­
личивается и широкая, но прерывающаяся полоса его максималь­
ных величин проходит вдоль тропика Южного полушария. В этой 
полосе его максимальные значения лишь в отдельных местах до­
стигает 12 ккал/см2мес. В тропических и умеренных широтах Юж­
ного полушария в декабре радиационный баланс претерпевает- 
сравнительно небольшие изменения с широтой, и его распределение 
по тем же причинам, что и в июне в Северном полушарии, незо­
нально. Отметим, что в декабре вследствие больших величин сум­
марной радиации радиационный баланс на ледяном щите Антарк­
тиды положителен и достигает 1—2 ккал/см2. В Антарктических же 
оазисах, лишенных снежного покрова, он. увеличивается до 
9 ккал/см2мес.

, Июньская и декабрьская карты дают крайние величины радиа­
ционного баланса для Северного и Южного полушарий, а проме­
жуточные его величины характерны для других месяцев года.

В умеренных и высоких широтах в месяцы переходных сезонов 
года, особенно в апреле, радиационный баланс на суше наиболее 
значительно изменяется с .широтой. Это обусловлено резким раз­
личием отражательной способности подстилающей поверхности в 
этих широтах:-наличием снежного покрова на севере и отсутствием 
его на юге. На мартовской, и апрельской картах распределения ра­
диационного баланса изолинии нулевой его величины проходит над 
Евразией почти с северо-запада на юго-восток и тем-самым под­
черкивает большую роль Азиатского антициклона в выхолаживании 
земной поверхности. Такое направление изолиний объясняется так­
же различием альбедо над юго-западными районами,- освободив? 
шимися от снежного покрова, и районами Сибири, еще заняты­
ми им. .

Радиационный баланс в годовом ходе следует в основном за 
суммарной радиацией. Вместе с тем большое влияние на его из­
менения от месяца к месяцу оказывает альбедо подстилающей 
поверхности и облачность. Влияние первой причины приводит к 
тому, что, например, в высоких широтах годовая величина балан­
са составляет всего около 10% от суммарной радиации. Кроме то­
го, сезонными изменениями альбедо, особенно на арктических стан­
циях, обусловлено запаздывание роста радиационного баланса 
по отношению к суммарной радиации (рис. 12). Преобладание яс­
ного неба в тропических пустынях (Ассуан) и большое эффектив-
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Рис. 12. Годовой ход радиационного баланса и его составляющих: 
1 — радиационный баланс; 2  — суммарная радиация; 3 —  отражен­

ная' радиация; 4 — эффективное излучение



ное излучение сильно уменьшает радиационный баланс и его коле­
бания в годовом ходе. В Бомбее основной его максимум приходит­
ся не на апрель, когда больше всего поступает радиации, а на ок­
тябрь. В это время происходит затухание муссона и наблюдается 
лишь вторичный максимум радиации, но вместе с тем не так вели­
ко и эффективное излучение из-за большей влажности и облачно­
сти.

Рассмотренные величины баланса характеризуют средние фо­
новые его значения. В отдельные годы и месяцы баланс испытыва­
ет отклонения в ту или другую сторону от средних величин. Наи­
большая временная изменчивость баланса характерна для умерен­
ных и высоких широт. Например, в Центральной Арктике годовой 
радиационный баланс, по данным дрейфующих станций и расчетам 
[8], колеблется от —7 (1957—1958 гг.) до + 2  ккал/см2 (1955— 
1956 гг.). Таким образом, изменчивость годовых величин радиаци­
онного баланса отдельных лет в Арктике достигает ±180% от его 
среднего значения. Наоборот, в тропических широтах как суммар­
ная радиация, так и радиационный баланс являются сравнительно 
устойчивыми показателями климата и мало изменяются от года к 
году.

ТЕПЛОВОЙ БАЛАНС

. Радиационный баланс земной поверхности как основной по­
казатель климата местности имеет вполне самостоятельное значе­
ние как остаточная радиация. Вместе с тем он является важней­
шей составляющей теплового баланса, уравнение которого имеет 
общий вид

± B  = ± Z V  ± Р  ± А .
Таким образом, на земной поверхности происходит преобразо­

вание радиационного тепла \(В): часть его расходуется на испаре­
ние (ZV), часть — на нагревание воздуха путем турбулентного теп­
лообмена (Р ), часть — на нагревание почвы или воды (А). В со­
ответствии с приходом и расходом тепла по отношению к подсти­
лающей поверхности составляющие теплового баланса могут иметь 
положительные или отрицательные значения. В многолетнем вы­
воде средняя годовая температура верхних слоев почвы и воды 
Мирового океана считается постоянной. Поэтому вертикальный и 
горизонтальный теплообмен в почве и в Мировом океане в. целом 
(А) практически можно приравнять нулю.

Таким образом, в многолетнем выводе годовой тепловой ба­
ланс для поверхности суши и Мирового океана складывается из 
радиационного баланса, затрат тепла на испарение и турбулент­
ного теплообмена между подстилающей поверхностью и атмосфе­
рой. Для отдельных частей океана кроме указанных составляю­
щих теплового баланса нужно учитывать перенос тепла морскими 
течениями.



Изучением затрат тепла на испарение и турбулентной тепло­
отдачи занимались многие исследователи. Тем не менее прямые 
измерения этих элементов теплового баланса не всегда надежны 
и имеют ограниченнее значение для понимания климатообразова­
ния на Земле. Поэтому для расчетов средних величин составляю­
щих теплового баланса широкое распространение получили косвен­
ные методы. Они основаны на связях элементов теплового баланса 
с различными климатическими характеристиками, содержащимися 
в справочниках и атласах. Так, для климатических расчетов затрат 
тепла на испарение с водной, поверхности (ZV) используют про­
стую зависимость испарения от ветра i(и) и дефицита удельной 
влажности (qw—q) в нижнем слое атмосферы. Эта зависимость 
имеет вид

ZV = Z%pu{qw — q),
где Z — скрытая теплота испарения, приближенно равная 
0,6 ккал/г; V — величина испарения; % — безразмерный коэффици­
ент; р — плотность воздуха, в ряде исследований было найдено, 
что %р =  2,5-10~6 г/см3; и — скорость ветра; qw — удельная влаж­
ность насыщенного воздуха при температуре испаряющей поверх­
ности; q — удельная влажность воздуха на уровне наблюдений.

Расчет испарения и соответствующих затрат тепла с поверх­
ности суши является более сложной задачей. Для приближенного 
решения этой задачи в Главной геофизической обсерватории был 
разработан особый метод, основанный на совместном решении 
уравнений водного и теплового балансов с использованием факти­
ческих данных по динамике влагосодержания в почве [3].

Величина турбулентного теплообмена между подстилающей 
поверхностью и воздухом (Р ) для океанов определяется по фор­
муле

P = kCpu(tw — t) кал/см2 сек,
где k — интегральный коэффициент диффузии в приводном слое; 
Ср — теплоемкость воздуха при постоянном давлении; и-— скорость 
ветра; tw—t — разность температуры воды и воздуха.

При расчетах месячных величин турбулентного потока тепла 
для суши в уравнении теплового баланса учитывается теплообо- 
рот в почве и затраты тепла на таяние снега весной. В годовом 
выводе турбулентный поток тепла определяется как остаточный 
член уравнения теплового баланса.

Методом «остаточного члена» определяются, кроме того, сред­
ние значения переноса тепла океаническими течениями.

Перейдем теперь к рассмотрению географического распределе­
ния затрат тёпла на испарение (рис. 13, табл. 19).

Из рис/ 13 и табл.-19 следует, что затраты тепла на испаре­
ние над сушей и океаном существенно различны. Это, очевидно, 
объясняется прежде всего ограниченностью запасов влаги на су­
ше по сравнению с океаном и, кроме того, различием метеорологи-
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Рис. 13. Затрата, тепла на испарение в год (ккал/см2)



Т а б л и ц а  19
Средние годовые значения затрат тепла на испарение над сушей 

и океаном в Северном полушарии (ккал/см2)

Широтная.зона град.

Поверхность
0—10 10—20 20—30 30—40 40—50 50—60 60—70

С у ш а ....................... 48 29 20 23 24 19 14
Океан . . . . . . . 80 99 105 86 53 39 33

ческих условий для потери влаги с этих поверхностей. Различие- 
затрат тепла на испарение на суше и океане имеет большое зна­
чение в климатообразовании, в частности в формировании гигро- 
термического режима воздушных течений океанического и конти­
нентального происхождений. Водьг океанов, являясь отличным ак­
кумулятором солнечного тепла, в конечном итоге путем испарения 
отдают это тепло в атмосферу и пополняют ее влагосодержание.

Г На суше затраты тепла на испарение изменяются от значений 
,^близких к нулю до^величин около 60 ккал/смагод. Первые имеют 

место в районах, отличающихся очень большой сухостью и пото­
му недостатком влаги в почве (тропические и субтропические пус­
тыни). Испарение в этих условиях ограничивается мизерным'коли­
чеством выпадающих атмосферных осадков.

.Малы затраты тепла на испарение, кроме того, и в условиях 
почти постоянной насыщенности воздуха водяным паром из-за низ­
ких температур. Это характерно для полярных областей и в осо­
бенности для Антарктиды. Более того, по данным Н. П. Русина [9],. 
предполагается, что во внутренних районах Антарктиды затрата 
тепла на испарение даже с избытком компенсируется сублимацией 
и конденсацией водяного пара на поверхности снега. Однако в 
прибрежной зоне Антарктического материка, где часты относитель­
но сухие стоковые ветры, годовая затрата тепла на испарение мо­
жет достигать 10—15 ккал/см2.

Наибольшее’количество тепла (несколько более 60 ккал/см2год) 
затрачивается на испарение с суши в зонах влажных экваториаль­
ных и субэкваториальных климатов, в местах без сухих периодов 
или с небольшой их продолжительностью в году ((Зондские остро-, 
ва, Южная Америка). В таких районах испарение лимитируется в 
основном не запасами влаги в почве, а величиной радиационного 
баланса и потому может достигать своего верхнего предела — ис­
паряемости. ■
I На океанах годовые затраты тепла на испарение колеблются 

T̂j'oT величин менеб 20 до 160—180 ккал/см2 и больше. Меньше все- 
"■/■го теряют тепло на испарение океаны в высоких широтах в райо- 
i  нах плавающих льдов и холодных океанических течений.
Vi В тропических и субтропических акваториях океанов потери 
/ тепла на испарение велики; в ряде мест здесь за год испаряется
)
/ 53.



€ло,й воды толщиной более 150 см и даже более 2 м. Но больше 
всего тратится тепла на испарение в районах с теплыми океани­
ческими течениями (Гольфстрим, Куро-Сиво). Это обусловлено вы­
сокой температурой испаряющей поверхности теплых течений и ин­
тенсивно развитой атмосферной циркуляцией, определяющей боль­
шие скорости ветра и дефицит влажности воздуха. Заметим, что 
в районах с теплыми течениями часто потери тепла на испарение 
-превышают величину радиационного баланса. Создающийся дефи­
цит важнейших составляющих теплового баланса компенсируется 
-притоком тепла с теплыми океаническими водами. . ' ,

Наличие различных течений и неоднородностей Мирового океа­
на создает внутризональные контрасты температуры поверхности 
воды и условий испарения. Это является причиной больших раз­
личий в затратах тепла на испарение. Так, в-Атлантическом океа­
не (на 40° с. ш.) затраты на испарение изменяются более чем в
3 раза.

В годовом ходе наиболее существенные изменения затраты теп­
ла на испарение претерпевают на океанах особенно во внетропиче- 
ских широтах. В зимние месяцы, в частности в декабре в Северном 
и в июне в Южном полушариях, океан сильно испаряет и теряет 
много тёпла. Непосредственные причины этого — большой дефицит 
точки росы в приводном слое, а также значительные скорости вет­
ра в зимнее время. Наибольшие величины затрат тепла на испаре­
ние в декабре (до 20 ккал/см2 и более) наблюдаются в районах 
тёплых океанических течений (Гольфстрим, Куро-Сиво). В июне на 
•океанах во внетропических широтах Северного и в декабре — Юж­
ного полушарий испарение и соответствующие затраты тепла рез­
ко, сокращаются до 4 ккал/см2 и менее.

В противоположность океаническим условиям в холодное вре- 
мн года на обширных пространствах, сущи испарение резко сокра­
щается. Поэтому затраты тепла • на испарение во внётропических 
широтах суши Северного полушария в декабре не превышают 
1 ккал/см2. В июне здесь в среднем теряется на испарение около
4 ккал/см2.

На континентах в тропических широтах годовой ход затрат 
У/гепла на испарение, как правило, невелик и изменяется в основном 

в соответствии с изменениями радиационного баланса и увлажне- 
Д  ния климата. С тропических акваторий океанов в декабре теряет- 

\ся тепла на испарение в среднем около 8 ккал/см2, и эти потери 
•сравнительно мало меняются от месяца к месяцу.

Таким образом, различие климатических условий испарения 
как на поверхности Мирового океана, так и на суше обусловливает 
■сложный характер и существенные зональные черты в географи­
ческом распределении затрат тепла на испарение, а также в их 
годовом ходе.

(  В целом для всего земного шара потери тепла на испарение 
! в среднем в а год составляют: 25 ,вкал/см12 — для суши;

У 59 ккал/см2 — для океана.
\  •
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Эти потери тепла равны соответственно 51 и. 82% от средних 
значений радиационного баланса суши и океана. Из приведенных 
величин также следует, что в среднем за год испаряется слой воды 
толщиной: 41 см с поверхности суши и 100 см с поверхности океа­
на. Первый составляет лишь 57% от средней величины слоя осад­
ков, выпадающих на поверхность всех континентов (72 см). Оче­
видно, что несоответствие между испарением и осадками на суше 
устраняется за счет влаги океанического происхождения.

Поверхность Мйрового океана и континенты вплоть до высо­
ких широт в среднем за год отдают тепло в атмосферу |(рис. 14, 
табл. 20). На большей части океанической поверхности (до 40°

Т а б л и ц а  20
Средние зональные величины турбулентного потока тепла 
на суше и океанах Северного полушария (ккал/'сма год)

Широтные зоны, град.

Певерхность
0—10

1
10—20 20—30 30—40 40—50 50—60 60—70

Суша . . . 24 42 49 ■ 37 21 11 6
Океаны . . 4 6 9 13 14 16 16

с. ш.) турбулентная отдача тепла воздуху сравнительно невелика 
и составляет менее 15% от величины радиационного баланса. Осд- 
бенно мал по сравнению с радиационным балансом турбулентный 
поток тепла, в тропических широтах Мирового океана. Это объяс­
няется главным образом отсутствием здесь больших контрастов 
температуры поверхности воды и воздуха) Наоборот, в районах с 
теплыми океаническими течениями и климатическими контраста­
ми суши и океана.в умеренных и высоких широтах большая разни­
ца между, температурой воды воздуха способствует увеличению 
турбулентного потока тепла до 30—40 ккал/см2год (Гольфстрим и 
Куро-Сиво). Напротив, в зонах холодных океанических течений 
теплообмен поверхности воды ,с атмосферой ослабевает или даже 
приобретает противоположный знак.

( Из рис. 14 табл. 20 также следует, что в географическом рас- 
„пределении турбулентного потока тепла на суше замечается в ос­
новном обратная тенденция по сравнению с океаном. Если на океа­
нах с увеличением широты турбулентный поток тепла от зоны к 
.зоне растет, то на суше отдача тепла в атмосферу уменьшается.

Наибольший турбулентный потоктепла (более 60 ккал/см2год) 
отмечается в тропических пустынях.~Таким образом, здесь почти 
все тепло радиационного' баланса идет на нагрев воздуха. Наобо­
рот, в Арктической области турбулентная отдача тепла воздуху в 
годовом выводе близка к нулю. В Антарктиде подстилающая по­
верхность так выхоложена, что здесь турбулентный поток тепла 
имеет отрицательный знак и равен —5, —10 ккал/см2год, а и  зоне

56



стоковых ветров даже —15, —20 ккал/см2год. Таким образом, в 
условиях Антарктиды турбулентный поток тепла является важней­
шей приходной составляющей теплового баланса.’ Он компенсируй 
ет радиационное выхолаживание подстилающей поверхности и тем 
самым существенно влияет на термический режим.

На суше, как и на океане, климатические различия в увлаж­
нении создают незональные черты в географическом распределе­
нии турбулентного потока тепла. Как в тропических широтах, так 
и за пределами тропиков во влажцых климатах турбулентная отда­
ча тепла подстилающей поверхностью в атмосферу уменьшается, в. 
сухих — она растет. Яркие примеры подобных аномалий дают 
влажные экваториальные климаты всех материков и тропические 
пустыни. В отличие от пустынь в экваториальных климатах годо- 
вое значение турбулентного потока тепла уменьшается • до 
(10 ккал/см2 и менее. Таким образом, из-за небольшой разницы 
температуры подстилающей поверхности и воздуха, а также не­
больших климатических контрастов между сушей и океаном тур­
булентный поток тепла в экваториальных .климатах составляет 
дсего около 15—20% от величины радиационного баланса.
!/ В среднем поверхность всех континентов отдает тепла в ат­
мосферу 24 ккал/см2. Эта величина втрое превышает значение тур­

булентного потока тепла между поверхностью океанов и воздухом. 
Д На суше и океанах наблюдаются не только пространственные- 
/ различия величин турбулентного потока тепла, но и существенные 
I различия их годовых ходов.; На океанах подстилающая поверхность. 
I теряет тепло в основном в холодное время года, когда наиболее 

велики контрасты температуры вода—воздух. Летом же на обшир­
ных пространствах океанов, этот теплообмен сокращается или даже 
наблюдается обратный турбулентный поток тепла — от атмосферы 
к поверхности океана. Однако амплитуда годовых колебаний тур­
булентного потока на океанах мала: в тропических широтах она не 
превышает 1—2 ккал/см2мес, а в умеренных увеличивается до 5—- 
6 ккал/см2мес. В противоположность океану и в соответствии' с ра­
диационными условиями суша больше всего отдает тепла в ат­
мосферу в теплое- время года и меньше — зимой.^Причем, на кон­
тинентах до 40° с. и ю. ш. во все месяцы года преобладает поло­
жительный турбулентный поток тепла — от подстилающей поверх­
ности в атмосферу. Эта потеря тепла имеет наибольшие колебания 
в тропических пустынях (от 8 и более в июне до 2—4 кка,к/см2’ 
в декабре). На широтах более 40° поверхность континентов летом, 
отдает тепло атмосфере, а зимой его получает путем турбулентно­
го обмена. В умеренных и высоких широтах Евразии июньские- 
потери тепла достигают 2 ккал/см2. В декабре приток тепла от ат­
мосферы к подстилающей поверхности равен около 1 ккал/см2 и; 
отчасти компенсирует значительное радиационное выхолаживание 
этой поверхности. ,

Из анализа временных изменений турбулентного теплообмена: 
| следует, что годовые значения этой составляющей теплового ба-
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ланса на океанах формируются главным образом в холодную по­
ловину года, а на суше — в теплую. Итак, в разных климатических 
зонах и типах климата соотношение между составляющими тепло­
вого баланса изменяется в широких пределах. В засушливых рай­
онах, например в пустынях, где испарение близко к нулю, почти 
весь радиационный баланс идет на прогревание воздуха, т. е. на 
турбулентный теплообмен. Наоборот, на океанах, а также в усло­
виях влажных тропических лесов годовая величина турбулентного 
теплообмена, как правило, очень мала, но зато затраты тепла на 
.испарение чрезвычайно велики — почти весь радиационный баланс 
расходуется на испарение воды. Холодные морские течения, пони­
жающие температуру воды, уменьшают как затрату тепла на испа­
рение, так и турбулентные потоки тепла. Наоборот, теплые тече­
ния увеличивают расход тепла на испарение и турбулентную теп­
лоотдачу от океана в атмосферу.

Различные соотношения компонентов теплового баланса име­
ют, таким образом, определяющее значение в формировании режи­
ма тепла и влаги как для суши, так и для океанов.



Г л а в а  3ЦИРКУЛЯЦИОННЫЕ ФАКТОРЫ КЛИМАТА

Радиационный баланс земной поверхности определяет запасы теп­
ла в атмосфере и- лежит в основе его широтного распределения. 
Наряду с этим течения общей циркуляции атмосферы создают 
межширотный обмен воздушных масс и служат причиной разно­
образных адвективных влияний. Об этом прежде всего свидетель­
ствует характер расположения средних зимних и летних изотерм на 
земном шаре, которые во многих местах отклоняются от широтного"-, 
направления. Исключительно велика роль циркуляции атмосферы , 
в увлажнении материков. В процессе циркуляции атмосферы со-*!/ 
вершаются: перенос водяного пара с океанов на материки и из'од- : \  
них широтных поясов в другие, конденсация пара в виде облаков | • 
и выпадение осадков (рис. 15). . !

Особенное значение для конденсации атмосферной влаги и \ 
орошения земной поверхности осадками имеет циклоническая дея- / 
тельность, одним из условий которой является наличие достаточ- ! 
ного температурного контраста между встречными воздушными те- ■ 
чениями. Недостаток осадков, например, на равнинах Средней Азии \ 
есть не только результат пониженной влажности воздуха, но и ос- ; 
лабления температурных контрастов под действием интенсивного '> 
прогревания атмосферы на больших пространствах. . -

Недостаток осадков, вызванный ослаблением циклонической , 
деятельности, наблюдается и на плоских берегах Азовского, Кас- / 
пийского морей и др. '

Циркуляция атмосферы усложняет простую на первый взгляд 
схему широтных изменений климата. На одной и тоА же широте в. |  . 
силу циркуляционных различий на западных и восточных берегах о 
материков наблюдаются совершенно несходные климатические ус- ус­
ловия: теплая зима южной Франции и' суровая зима Приуралья,. 
сухое лето Сицилии и дождливое лето Японии и др.

Во внутритропическом поясе зональные- климатические разли­
чия обусловлены главным образом тоже циркуляцией атмосферы. 
Например, различие в увлажнении Сахары и Экваториальной. Аф­
рик и— результат особенностей циркуляции атмосферы,, а не ши­
ротных различий в притоке солнечной радиации.

Общее представление о циркуляции атмосферы у земной по- 
верхности дают карты среднего распределения атмосферного дав-
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Рис. 16. Среднее распределение годовых сумм осадков (мм)



Рис. 16. Среднее расйределение' атмосферного давления (мб) и. ветров на уровне моря в январе



Рис. 17. Среднее распределение атмосферного давления (мб) и ветров на уровне моря в^игале



ления и ветров в январе и июле ((рис. 16 и 17). Из этих карт видно, 
что в распределении давления и ветров наблюдается хорошо вы­
раженная зональность.

В- н и з к и х  ш и р о т а х  важнейшей особенностью циркуляции . 
атмосферы, влияющей на климат, является перенос влаги с пасса-

Рис. 18. Высота внутринассатной инверсии над Атлантическим океа­
ном (по Фиккеру)

тами от тропиков к экватору, в результате чего в приэкваториаль­
ных широтах выпадают обильные дожди.

Как видно из табл. 21, в приэкваториальных широтах (0—10°) 
осадков выпадает больше, чем поступает в атмосферу путем ис­
парения. Разность пополняется притоком влаги из тропического
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пояса (20—30°), где на океанах испарение больше выпадающих 
осадков.

Т а б л и ц а  21
Осадки и испарение в экваториальных и тропических 

широтах (см/год)

i Океаны Материки
Северная широта, 

град. осадки испарение осадки испарение

0—10 139 133 168 80
20—30 63 175 ' 51 33

Причина, от которой зависит резкое уменьшение осадков в 
тропическом поясе, заключается в том, что на океанах пассаты 
на высоте 1—2 км имеют устойчивую стратификацию, затрудняю­
щую развитие восходящих токов и образование осадков. На мате­
риках же осадки выпадают очень редко из-за сухости воздуха и 
высокого в связи с этим положения уровня конденсации. В эква­
ториальных широтах, где пассатная инверсия размывается (рис. 18), 
происходит мощная конвекция, вызывающая, особенно на матери­
ках, выпадение обильных дождей.

Таким образом, пояс пассатов является областью интенсивного 
испарения на океанах и нагревания воздуха на материках; эквато­
риальные широты областью увлажнения тропосферы до боль­
ших высот и переноса тепла в атмосферу в скрытой форме.

Влияние пассатных воздушных течений отчетливо сказывается 
на распределении температуры воздуха (рис. 19 и 20). На океанах 
в области пассатов - температура воздуха в восточных районах 
ниже, чем ц западных,, так как по восточной периферии антицикло­
нов распространяется относительно холодный воздух субтропичес­
ких и умеренных широт. Дополнительное влияние оказывают хо­
лодные океанические течения, возникающие в основном также под 
действием циркуляции атмосферы. На широте северного тропика, 
у западного побережья Сахары, на' 5° холоднее, чем у Антильских 
островов. То же и в Тихом океане, если сравнить побережье Ка­
лифорнии и район Филиппин. В тропических широтах Южного по­
лушария эти различия несколько больше, так как морекой воздух 
его умеренных широт холоднее, чем в Северном.

На материках, где воздух прогревается быстрее, чем над океа­
нами, влияние холодной адвекции в тропических широтах мало 
заметно и температурные различия зависят в основном от высо­
ты над уровнем моря. В равнинной части Сахары, например, нет 
существенных различий в температуре летних месяцев между за>- 
падными и восточными районами.

Сезонное перераспределение воздушных течений проявляется 
в распространении пассатов зимой в более низкие широты, мес-
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Рис. 20. Средняя температура воздуха в июле



тами вплоть до экватора и даже в другое полушарие. Летом, наобо­
рот, преобладают экваториальные течения, направленные к тропи­
кам.'Таким образом, в пёреходном поясе между экваториальным 
и тропическим, как в Северном, так и в Южном полушарии летом 
наблюдается, перенос влажного, менее жаркого экваториального 
воздуха (экваториальный муссон)-, а зимой — сухого, тропического, 
что отражается в ходе температуры и осадков.

Рис. 21. Экваториальные границы возможных снегопадов (1) и плавучих 
льдов (2)' (по Шотту)

Особенно ярко проявляется сезонная смена основных воздуш­
ных течении на восточных берегах материков в субтропических и 
умеренных широтах: зимой здесь преобладают холодные матери­
ковые воздушные течения, летом — влажные океанические.

С у б т р о п и ч е с к и е  п о я_с а, где преобладает высокое давле­
ние, отделяют~'внутрйТ'ропйческйе области пассатов от- областей 
преимущественно циклонической циркуляции умеренных широт. 
Формирование поясов высокого давления связано главным образом 
с'Щротщйжением в этих'широтах с запада на восток антициклонов 
и отрогов высокого давления,'замыкающих циклонические серии на 
фронтах умеренных широт. В этих антициклонах протекает транс­
формация относительно холодных воздушных масс умеренных ши­
рот в тропический воздух.,

Пояса высокого давления — это крупнейшие ветроразделы. 
На их окраинах, обращенных к экватору, преобладают восточные 
ветры с меридиональной слагающей, направленной к экватору, на 
внешних границах — 'западные ветры с составляющей, направлен­
ной в умеренные широты. Центральной части антициклонов свой­
ственна тихая, ясная погода. Летом пояса высокого давления рас­
ширяются и в них на большом пространстве преобладает устойчи-

633!



вая ясная погода со цдабым-и~ве'трами. Замой, когда циклоническая 
деятельность из умеренных широт смещается ближе к субтропикам, 
пояса высокого давления сокращаются, и на полярной их перифе­
рии- имеют место резкие колебания температуры, сильные ветры, 
выпадают осадки иногда даже в виде снега.

Очень показательна в оценке эффективности зимних холод­
ных вхождений возможность выпадения снега в субтропических и 
тропических широтах <(рис. 21). На материках (как очень редкое 
явление) снег возможен даже на широте тропиков.

В у м е р е н н ы х  ш и р о т а х  наиболее важными циркуляцион­
ными факторами становятся преобладающий во всей тропосфере 
-перенос с запада на восток воздушных масс и циклоническая дея­
тельность, способствующая обмену теплых и холодных масс возду­
ха и выпадению атмосферных осадков. В отличие от низких широт 
осадки термической конвекции умеренных широт перестают играть 
главную роль в орошении континентов, и в районах со слабо разви­
той циклонической деятельностью возникают пустыни. Усиление 
циклонической деятельности в умеренном поясе приводит к обще­
му увеличению осадков по сравнению с тропическими широтами: 
среднее годовое количество осадков в поясе 40—50° с. ш. состав­
ляет около 600 мм, в поясе же 20—30° с. ш. — на 100 мм меньше.

Преобладающие западные ветры транспортируют водяной пар 
с океанов на материки, выполняя ту же роль, что и восточные вет­
ры в низких широтах.

Летом в Северном полушарии циклоническая деятельность 
смещается к северу. Субтропические области высокого давления 
распространяются отчасти в умеренные широты, вызывая здесь 
уменьшение облачности и осадков, что приводит в отдельные го­
ды в южных районах этогощояса к сильным засухам.
, ' В зависимости от преобладающих петров и океанических тече­
ний температура воздуха в восточной части океанов значительно 
выше, чем в западной. На западе океанов берега омываются хо­
лодными океаническими течениями, на востоке протекают теплые 
океанические течения. В Атлантическом океане нулевая изотерма' 
воздуха в январе у берегов Америки проходит у 40° с. ш., у бере-; 
гов Европы — севернее 70° с. ш. В Тихом океане нулевая изотер- ; 
ма у берегов Азии спускается почти к 30° с. ш. в связи с развитием 
зимой устойчивых антициклонов на материках, по восточной окраи­
не которых холодный воздух продвигается далеко на юг.

. В западной части материков расположение изотерм в сильной 
степени зависит от переноса западными ветрами океанических воз­
душных масс, что особенно сильно проявляется в Европе. Зимой в 
Европе изотермы под влиянием преобладающего переноса атлан­
тического воздуха резко отклонены к северу, летом — наоборот, 
к югу. То же по существу наблюдается и в Северной Америке, но 
здесь закономерности, обусловленные циркуляцией атмосферы, в 
значительной степени затушеваны влиянием непрерывной цепи гор­
ных хребтов на западном побережье материка.
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Развитие устойчивых антициклонов в зимнее время года внут­
ри материков способствует резкому понижению температуры в 
этих районах. Конечно, полного совпадения в характере располо­
жения изобар и изотерм на средних картах ожидать нельзя, так 
как охлаждение воздуха зависит не только от повторяемости анти- 
циклональнбй погоды, но и от географической широты. Однако то 
обстоятельство, что в Азии наиболее; холодная область находится 
в северо-восточной. части~йат,ерйка12в.Лосточной’ Сйбиди), а в Аме­
рике — в северо-западной части (на Аляске), объясняется главным' 
образом распределением суши и моря в этих частях земного шара.

В умеренных широтах Южного полушария, где водная поверх­
ность океана не прерывается большими пространствами суши, а 
воздушные и океанические течения направлены приблизительно зо­
нально, распределение температуры воздуха имеет зональный ха­
рактер: изотермы почти концентрически располагаются вокруг ма- 

-терика Антарктиды.
А В в ы с о к и х  ш и р о т а х  давление атмосферы растет к полю- 
сам и преобладают восточные ветры, с которыми выносится в уме­
ренные широты арктический.. . (антарктический) воздух. В. зоне
встречи арктичеркпх (антарктических) воздушных масс с воздуш­
ными течениями умеренных широт развивается .циклоническая 
деятельность, характеризующая циркуляцию атмосферы на пери­
ферии полярных областей в Северном и Южном полушариях. Вы­
нос воздуха в направлении^ умеренных широт способствует сохра­
нению своеобразия климата внутри полярных областей — сурово­
сти температурного режима и малому количеству осадков, которые 
могут быть более или менее значительными только на периферии 
Арктики и Антарктики.

Непосредственным результатом совместного действия радиа- ,, 
ционных и циркуляционных факторов является формирование гео­
графических типов воздушных масс, играющих важную роль в ха; 
рактере климата различных областей земного шара.

В некоторых.о_бластях...земного шара движение масс воздуха
в нижних слоях атмосферы оказывается замедленным в силу ма­
лой величины и неустойчивости, направления барических градиен­
тов^ К таким областям относятся: экваториальные области неустой­
чивых ветров, области субтропических антициклонов и летних кон­
тинентальных депрессий, зимние антициклоны умеренных широт и 
полярные районы Северного и Южного полушарий. Воздушные 
массы в результате длительного пребывания воздуха в этих обла­
стях в мало изменяющихся условиях радиационного баланса при­
обретают устойчивые физические характеристики — величину тем­
пературы и влагосодержания, характер вертикальной стратифика­
ции и др. Указанные выше области служат главными районами 
формирования географических типов воздушных масс: экваториаль­
ного, тропического, умеренного, арктического (антарктического) и 
их морских и континентальных разновидностей. В процессе общей 
циркуляции атмосферы воздушные массы того или иного типа рас-
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Рис. 22. Климатические пояса и области земного шара:
I. Экваториальные пояс: 1 — континентальные области, 2 —экваториальные высо­

когорные, 3 — океанические.
II. Субэкваториальный пояс: 4 — континентальные области, 5 — субэкваториаль­

ные высокогорные' 6 — океанические.
III. Тропический пояс: 7 — континентальные области, 8 — тропические высоко­
горные, 9 — западные берега континентов, 10 — восточные наветренные берега

континентов и островов, 11 — океанические.
IV. Субтропический пояс: 12 — континентальные области, 13 — субтропические



высокогорные, 14 — западные части материков, 15 — муссонные восточных берегов 
материков, 16 — океанические. . .

V. Умеренный пояс: 17 — континентальные (наблюдаются в Северном полуша­
рии), 18 — высокогорные области умеренного пояса, 19 — западные части мате­
риков, 20 — муссонные области восточных берегов материков, 21— океанические.
VI. Субарктический и субантарктический пояс: 22 — континентальные (наблю­

даются в Северном полушарии), 23 — океанические.
VII. Арктический и антарктический пояс: 24 — континентальная область, 25 —

океаническая



пространяются из главных областей формирования в другие ши­
ротные зоны, сохраняя ранее приобретенные свойства.

Климатическое значение географических типов воздушных 
масс заключается не только в запасах тепла, влагосодержании 
и т. д., но и в том, что при встрече друг с другом они образуют 
атмосферные фронты, являющиеся основным фактором, обеспечи­
вающим орошение земной поверхности осадками.

В зависимости от различий в температуре, влагосодержании и 
' вертикальном ■ строении преобладающих типов воздушных масс, а 
также в характере их циркуляции в каждом полушарии можно 
выделить семь климатических поясов ((четыре основных и три пере­
ходных) : экваториальный, экваториальных муссонов, или субэква­
ториальный, тропический, субтропический, умеренный, субарктиче­
ский (субантарктический) и арктический ■ (антарктический) 
(рис. 22).

Летом в Северном полушарии полоса наибольшего нагревания 
земной поверхности лежит к северу от экватора. В этой полосе 
происходит встреча экваториальных и тропических воздушных те­
чений, и с ней связано среднее положение -тропического фронта. 
Экваториальные воздушные массы пополняются тропическим воз­
духом пассатов Южного полушария, который в экваториальных 
областях теряет свою устойчивую стратификацию и трансформи­
руется в экваториальный воздух. Зимой в Северном полушарии 
тропические массы воздуха северо-восточного пассата достигают 
области экватора и тоже трансформируются в экваториальный воз­
дух. Летом и зимой в Южном полушарии аналогичные условия на­
блюдаются к югу от экватора.

Таким образом, вблизи экватора,,в пределах полосы, в которой 
происходит круглый год трансформация тропических воздушных 
масс в экваториальные, лежит э к в а т о р и а л ь н ы й  к л и м а т и ­
ч е с к и й  поя с .  Как и некоторые другие пояса, он не образует 
сплошного кольца и имеет большие разрывы.

К северу и к югу от экваториального располагаются пояса э к ­
в а т о р и а л ь н ы х  м у с с о н о в ,  или субэкваториальные. В Север­
ном полушарии в этом поясе, летом преобладают южные и юго-за­
падные ветры, несущие экваториальный воздух (экваториальный 
муссон), зимой — северо-восточные, с которыми распространяется 
тропический воздух. Северной границей пояса экваториальных 
муссонов в Северном полушарии, является летнее положение тро­
пического фронта.

Подобные условия имеют место и в поясе экваториальных мус­
сонов Южного полушария. Только летний экваториальный муссон 
имеет здесь северную слагающую, а зимнее тропическое течение — 
южную. В дальнейшем для краткости будем говорить только о Се­
верном полушарии.

К северу от пояса экваториальных муссонов находится т р о ­
п и ч е с к и й  пояс, в котором во все сезоны преобладают тропи­
ческие воздушные массы. Над океанами они распространяются в
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пассатах, оттекающих по экваториальной периферии субтропичес­
ких антициклонов, на материках циркулируют в размытых бариче­
ских депрессиях. Южной границей этого пояса служит летнее по­
ложение тропического фронта, северной — зимнее положение по­
лярного фронта, отделяющего тропические массы от воздушных 
масс умеренных широт.

Между поясами тропическим и умеренным располагается пе­
реходный с у б т р о п и ч е с к и й ,  в котором летом преобладает тро­
пический воздух, зимой — воздух умеренных широт, поступающий 
главным образом в тылу циклонов. Южной границей субтропиче­
ского пояса служит: зимнее положение полярного фронта, север­
ной— летнее положение того же фронта.

К северу от субтропического лежит у м е р е н н ы й  пояс ,  где 
в течение всего года господствуют воздушные массы умеренных 
широт. Южной границей этого пояса служит летнее положение 
полярного фронта, северной — зимнее положение арктического 
фронта. -

Между умеренным и арктическим поясами находится с у б ­
а р к т и ч е с к и й  пояс ,  в котором происходит сезонная смена воз­
душных масс умеренных и арктических широт. Границами субарк­
тического пояса являются зимнее и летнее положения арктического 
фронта.

Последний к северу пояс — а р к т и ч е с к и й ,  в котором фор­
мируются арктические воздушные массы. Южная граница арктиче­
ского пояса — летнее положение арктического фронта, т. е. сред­
ний предел распространения к северу воздушных масс умеренных 
широт в летнее время года. -

Все сказанное с соответствующими изменениями относится 
также к Южному полушарию.

Как видно из рис. 22, расположение поясов только в общем 
виде подчинено географической широте, в некоторых же местах 
наблюдаются существенные отклонения и разрывы. В восточной 
половине Южной Азии в связи с исключительно сильным развити­
ем летнего экваториального муссона разорван тропический пояс; 
на западе океанов по причине перетекания через экватор пассатов 
наблюдаются большие 'разрывы в экваториальном, поясе. Откло­
нения от широтного положения климатических поясов на земной 
поверхности, зависят от распределения суши и моря и связанных 
с этим условий атмосферной циркуляции.
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. Г j iaea 4ПОДСТИЛАЮЩАЯ ПОВЕРХНОСТЬ И ЕЕ РОЛЬ В ФОРМИРОВАНИИ КЛИМАТА

Подстилающая поверхность оказывает большое влияние на все со­
ставляющие радиационного и тепдового балансов (см. главу 2). 
Не менее велика ее роль и в общей циркуляции атмосферы, преж­
де Всего в формировании и трансформации географических типов 
воздушных масс.

Наиболее существенное и весьма различное влияние на кли­
мат оказывают два основных вида подстилающей поверхности зем­
ного, шара — вода и суша. Под воздействием водной поверхности 
и суши во всех зонах земного шара создаются два совершенно 
различных типа климата: морской и континентальный. Вместе с 
тем как водная новерхность, так и поверхность суши сами по себе 
не однородны. В океанах есть теплые и холодные течения, разли­
чия глубин; на поверхности суши имеет место разнообразие форм 
рельефа, почв, наличие или отсутствие растительности и т. д. В со­
ответствии с этим как водная поверхность, так и суша в одной и 
той же зоне могут оказывать разнообразное влияние на климат. 
Среди множества влияний подстилающей поверхности на климат 
особенно выделяется влияние на метеорологические процессы 
теплых и холодных океанических течений, поверхностей, покрытых 
снегом и льдом, особенностей строения рельефа и растительных 
покровов суши. -

ОСНОВНЫЕ СВОЙСТВА ПОДСТИЛАЮЩЕЙ ПОВЕРХНОСТИ, 
ВЛИЯЮЩИЕ НА КЛИМАТ

Большие контрасты термического режима водной поверхности 
и суши обусловлены .прежде всего различием теплопроводности 
воды и почвы. На суше тепло распространяется в более глубокие 
слои медленно, главным образом путем молекулярной теплопро­
водности, и, отчасти, с просачивающейся в6дой"~атмосферных осад­
ков. В водной толще морей и океанов, особенно в верхнем 100-мет­
ровом слое, теплообмен осуществляется более эффективным спосо- 

• бом — турбулентной теплопроводностью, благодаря которой массы 
воды, а вместе с ней и тепло быстро перераспределяются по верти­
кали. Участие больших масс воды в этом процессе приводит к то­
му, что как нагревание, так и охлаждение поверхностного слоя
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воды под влиянием притока тепла или его отдачи происходит в де­
сятки раз медленнее по сравнению с поверхностью суши.
- - Заметную-роль в различии термического режима суши и водо­
ема играт разная ихьтеплоемкость) Объемная теплоемкость почвы 
в среднем равна 0,5—0,6 кал/см^град, что в 2—3 раза меньше со­
ответствующей теплоемкости океанической воды. Отсюда следует, 
что для повышения температуры почвы на 1° потребуется в соот­
ветствующее число раз меньшее количество тепла, чем для. воды. 
Наоборот, при охлаждении на 1° водная масса должна потерятй 
тепла в 2—3 раза больше, чем почва.

Некоторое значение в термическом режиме водоемов имеет и 
более глубокое проникновение коротковолновой солнечной радиа­
ции в воду в сравнении с почвой. На суше коротковолновая радиа­
ция поглощается верхним слоем толщиной в доли миллиметра. Ис­
ключение представляет лед и снег. В океане коротковолновая 
радиация проникает до глубины порядка 10—100 м. Правда, доля 
проникающей в воду солнечной радиации с глубиной быстро умень­
шается (табл. 22). Меньше она становится и при уменьшении угла 
падения солнечных лучей.

.. - Т а б л и ц а  22
Проникновение солнечной радиации в воду при вертикальном 

падении лучей (по данным Н. Н. Калитина [58])

Толщина слоя 
воды

Поверх- . 
ность 0,1 мм 1 ММ 1 см 10 см 1 м 10 м

Радиация, % 100 95 86 73 55 35 18

Отсюда следует, что для тонкого поверхностного слоя воды 
поглощенная коротковолновая радиация предельно мала. Это озна­
чает, что коротковолновая радиация в морях и океанах, в отличие 
от суши, практически не оказывает прямого влияния на формиро­
вание температурного режима , подстилающей поверхности. Этот 
режим зависит преимущественно от непрерывно действующего при- 
ходо-расхода длинноволновой радиации и от турбулентного и 
влаго-, теплообмена между подстилающей поверхностью и атмо­
сферой, а также с глубинными массами воды.

Водная поверхность обладает иной отражательной способно­
стью по сравнению с сушей. Кроме того, альбедо водной поверх­
ности существенно зависит от высоты солнца, что видно из рис. 23, 
взятого из работы В. С. Самойленко [64].

В средних широтах (40—50°) почти всегда волнующаяся по­
верхность моря при безоблачном небе в летнее полугодие отражает 
от 6 до 10% падающей прямой радиации; к середине зимы вели­
чина альбедо увеличивается до 15—20%.

Зависимость альбедо от высоты солнца и, следовательно, от 
широты характерна и для суммарной радиации. Отражение сум­
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марной радиации с широтой изменяется от нескольких до 20%. Это 
примерно на 10—20% меньше соответствующих значений альбедо 
суши без снежного покрова и означает, что при одинаковых усло- 
виях облучения водная масса поглощает солнечной радиации боль­
ше, чем поверхность суши.

Благодаря большой теплопроводности- и теплоемкости почти 
вся поглощаемая водой солнечная радиация идет на ее нагревание

и только незначительная ее
Zo

Рис. 23. Зависимость альбедо зеркаль­
ной водной поверхности от высоты 

Солнца:
а — по Френелю, б — по Сивкову

доля (около 0,4%) расходует­
ся на нагревание воздуха над 
водой. В этом отношении во­
да как подвижная среда очень 
сильно отличается от суши: 
песчаная почва отдает в воз­
дух около 37 %! поглощенного 
ею солнечного тепла, песок—• 
49%, а снег — даже 84%;, т. е. 
в отличие от суши ,вод а почти 
полностью и на продолжитель­
ное время аккумулирует теп­
ло поглощенной солнечной ра­
диации.

Следовательно, огромные 
размеры, а также физические 
свойства водной массы Миро­
вого океана делают егб важ-. 
нейшим приемником и аккуму­
лятором солнечной энергии на 

Земле. Именно потому, как уже отмечалось выше, на одних и тех 
же широтах радиационный баланс на океанах больше, чем на 
суше. Разница между ними обусловлена главным образом' разли­
чиями в поглощенной радиации. Особенно она велика в тропичес­
ких широтах, где составляет около 30—35% от величины радиа­
ционного баланса океанов.

- Контрасты радиационного баланса, а также других составляю­
щих теплового баланса океанической поверхности и суши имеют 
большое погодо-климатообразующее значение, в частности в раз­
витии муссонной и бризовой циркуляции.

На суше затраты тепла на испарение имеют наибольшее зна­
чение в экваториальных климатах и резко уменьшаются в полосе 
тропических и субтропических пустынь. Далее с увеличением широ­
ты и количества выпадающих осадков испарение с суши и соответ­
ствующие затраты тепла вновь увеличиваются, но в высоких широ­
тах континентов эта составляющая теплового баланса из-за недб- 
статка тепла опять убывает.

На океанах наибольшие затраты тепла на испарение приуро­
чены к положению субтропических ячеек высокого давления. И эта 
потеря тепла уменьшается как в направлении к экватору, так и
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к полюсам. Тем не менее на широтах 60—70°, где происходит вы­
равнивание радиационных'балансов океана и суши, затраты тепла 
на испарение с океанов значительно превосходят таковые на суше. 
Недостаток тепла радиационного баланса здесь существенно вос­
полняется теплом, переносимым морскими течениями.

Турбулентный поток тепла на океанах закономерно увеличи­
вается с широтой от 4 вблизи экватора до 10—16 ккал/см2год на 
широтах 60—70°. На суше этот поток имеет наибольшее значение 
в тропических и субтропических пустынях, несколько понижен 
вблизи экватора и резко убывает с увеличением широты.

Различие составляющих теплового баланса на океанах и суше 
определяет процесс трансформации воздушных масс над соответ­
ствующими поверхностями.. Над океанами воздушные массы пре­
имущественно увлажняются, об этом свидетельствуют большие 
затраты тепла на испарение, составляющие около 90% от вели­
чины радиационного баланса (табл. 23). Над сушей воздушные 
массы, наоборот, главным образом теряют влагу и в зависимости 
от знака и величины турбулентного потока тепла в различные се­
зоны года прогреваются или выхолаживаются.

Т а б л и ц а  23
Структура теплового баланса континентов и океанов 

(ккал/см2 год), по Будыко [3]

Составляющие
баланса

Континент - Океан

Европа Азия Африка
Север­

ная
Амери­

ка

Южная
Амери­

ка
Ав­

стралия
Атлан­
тиче­
ский „

Тихий Индий­
ский

в 30 47 68 40 70 70 82 86 85
Z V 24 22 26 23 45 22 72 78, 77
р 15 25 42 17 25 48 8 8 7

Наконец, водная поверхность отличается небольшой шерохо­
ватостью по сравнению с поверхностью сущи._Это вызывает боль­
шие скорости ветра над морем. В центре океана средняя ско­
рость ветра в 2—3 раза больше, чем на суше. Однако шерохова­
тость водной поверхности увеличивается, вместе с увеличением 
скорости ветра, что усиливает влияние моря на физические свой­
ства (температуру, влажность и др.) протекающего над ним воз­
духа.

ВЛИЯНИЕ ПОДСТИЛАЮЩЕЙ ПОВЕРХНОСТИ НА РЕЖИМ 
МЕТЕОРОЛОГИЧЕСКИХ ЭЛЕМЕНТОВ

В результате тепловых и радиационных свойств воды суточ­
ные колебания температуры ее поверхности в открытых частях 
океанов составляют лишь доли градуса: от 0,4 под экватором до 
0,1° в высоких широтах. Даже во внутренних морях (Каспийском 
и Аральском) суточные колебания температуры поверхности воды
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равны примерно 1°. В соответствии с этим над океанами и морями 
невелики также и суточные колебания температуры воздуха. 
В Атлантике, например, они равны в среднем: на экваторе 1—2°, 
на,ДР° с. ш. 2°, на 60—70° с. ш. 1°.
. ьДаким.. образом, суточный ход температуры воздуха над об­

ширной водной поверхностью невелик и обусловлен, как установ­
лено еще А. И. Воейковым [4], непосредственным нагреванием воз­
духа потоком радиации, а не нагреванием его от водной поверх­
ности. ' , .

Совершенно иной размах имеют суточные колебания темпе­
ратуры почвы и воздуха в глубоких континентальных районах. 
Так, в Иркутске суточная амплитуда температуры достигает:

Июнь Декабрь

На поверхности почвы . . ......................................  32° 12°(снег)
В воздухе На высоте 2 м ....................... ...  • . . . 15° 9°

Морские и континентальные районы имеют, кроме того, раз­
личную междусуточную изменчивость температуры:

январь июль
О-ва Силли (Великобритания, 50° с. ш .) ................ 1,4° 0,9°
О м с к ................................................................  4,1° 1,9°

Годовые колебания температуры воздуха над морем заметно 
больше, чем суточные. Так, над Атлантикой годовая амплитуда 
температуры изменяется с широтой следующим образом:

Субэкваториальные ш ироты......................................  2—3°
Субтропические широты.............................................. 4—6°
Умеренные широты. . ..............................................  8—10°
Субполярные широты (60—70° с. ш.) . . . . . .  • 10—12°

Сравнительно большая'величина годовых колебаний темпера­
туры воздуха над океаном в высоких широтах объясняется глубо­
ким проникновением влияния суши на океан-в процессе атмосфер­
ной циркуляции.

f  Для характеристики годовых колебаний и изменений темпе- 
/ ратуры приведем средние месячные ее величины в .морском и кон- 
I тинентальном пунктах (табл. 24). Оба .пункта расположены при- 
/ мерно на одной широте, тем не менее величины максимальной и 
I минимальной температуры воздуха резко различны. Годовая.-ам- 
I плптуда температуры в условиях океана оказалась в 7 раз мень-
; ' ше, чем_д. континент пункте^ ....

Форма годового хода температуры, как известно, определяется 
прежде всего количеством радиации, поступающей на Землю. Од­
нако существенное своеобразие в годовой ход температуры вносит 
также подстилающая поверхность, в первую очередь океаны и ма­
терики. На. океанах имеет, место.де только уменьшение амплитуды 
колебаний температуры,,.но и запаздывание, максимумов и мппи- 

, мумов на 1—2 месяца (см. табл. 24). В' ’соответствии_с этим весна

78



в океанических климатах холод­
нее осени. Различие тепловых 
эффектов этих сезонов года, а 
следовательно, и соответствую­
щая асимметрия годового хода 
температуры, по исследованиям 
Е. С: Рубинштейн [63], сохрани-' 
ется в целом почти и для всего 
земного шара, что обусловлено 
преобладанием океанической по­
верхности над сушей.

В континентальных же райо­
нах обычно весна теплее осени. 
Этот контраст температур особен­
но велик в континентальных кли­
матах, отличающихся небольшой 
мощностью снежного покрова; 
таяние снега сдерживает рост 
температуры.

Влияние суши и мооящазлич- 
но сказывается и на атмрсфер- 
ном'ЩгГвлёний. Известно, что дав- 
лвниё' 'над океанами и сушей име­
ет противоположный годовой ход. 
Это обусловлено прежде всего 
различием термического режима 
этих поверхностей. Основываясь 
на изучении поля температуры у 
поверхности Земли и токов возду­
ха в тропосфере, X. П. Погосян 
[62] установил, что зимой над оке­
анами в умеренной зоне расходи­
мости изотерм на уровне моря, 
наблюдаемой на средних картах, 
соответствует расходимость ли­
ний тока в средней и верхней 
тропосфере. На суше, наооборот, 
зимой наблюдается сходимость 
изотерм, увеличивающаяся по ме­
ре углубления в континент (см. 
рис. 19). Ей соответствует сходи­
мость линий тока в средней и 
верхней тропосфере. J5th измене­
ния в поле тропосферных^ ветр'ов 
над океаном и сушей влияют на 
барические системы в нижних 
слоях тропосферы. Зимой расхо­
димость линий тока на высоте
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над океанами способствует сохранению и углублению барических 
депрессий в нижних слоях, а сходимость их над сушей усиливает 
поле повышенного давления.

Летом имеет место обратное явление. Над океанами изотермы 
й линии тока сходятся, а над сушей — расходятся, т. ё. над морем 
создаются условия для усиления областей повышенного давления 
и заполнения депрессий; над. сушей, наоборот, термические усло­
вия способствуют углублению депрессий и разрушению антицик­
лонов.

Сезонная смена давления,_н.ад, морем и сушейГ.в нижней, и сред­
ней тропосфере столь Существенна,,,что оказъшает:большде_ влия- 
(ние на общую циркуляцию атмосферы и может привести к сезон- 
ной~смбне воздушных течений между морем и сушей—к развитию 
муссонной циркуляции. Эта циркуляция в круговороте атмосферы 
занимает второе место после общепланетарных циркуляционных 
движений, обусловленных разностью температуры между эквато­
ром и полюсами.

Продолжительность существования барических систем над мо­
рем и сушей зависит от различия в трении.J4eHbmaH„ шерохова-;, 
тость поверхности „океанов приводит к тому, что уже в нижних 
слоях атмосферы ветер становится почти градиентным и дует вдоль 
изобар. Следовательно, барические системы над океанами должны 
быть более устойчивыми, чем над сушей, где ветер в результате 
увеличени5ГТ'рёния“в~нижних слоях дует, пересекая -изобары под 
более значительным углом.

Океаны являются основным поставщиком влаги в атмосферу. 
По последним данным, приводимым М. И. Будыко i[3], в целом 
за год с суши испаряется 420 мм, а с поверхности Мирового океа­
н а— 1260 мм.

■ Процесс испарения по-разному протекает в различных широ­
тах земного шара (табл. 25).

Т а б л и ц а  25
Годовое испарение (мм) в различных широтных зонах

Зона

Географическая широта, .град.
Вся

Земля0—10 10—20 20—30 30—40 40-50 50—60 60—7,0

С у ш а

Северное полушарие . . 800 483 334 384 400 316 233 49ПЮжное полушарие . . 833 683 466 466 350 334 • --

М и р о в о й  о к е а н

Северное полушарие . . 1 1332 1650 1750 1432 884 651 550 1260Южное полушарие . . | 1400 1735 1668 1333 917 517
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Таким образом, в результате большого испарения, океаны, осо­
бенно в тропической зоне, являются важнейшим источником по­
полнения запасов влаги в атмосфере.

Водная подстилающая поверхность и суша оказывают влия­
ние и на другие метеорологические элементы и физические харак­
теристики воздуха.

Относительная влажность в океанических районах обычно вы­
ше, чем в континентальных. Различия влажности в этих районах 
велики в летнее время и малы зимой (табл. 26).

Т а б л и ц а  26 Т а б л и ц а  27
Относительная влажность (в %)  Средняя облачность (в %) и продол-

морском и континентальном районах жительность солнечного сияния за год 
в океаническом и континентальном

пунктах

Пункт
Cf>> Продолжи­

тельность сол­
нечного сиянияКк

шая шая S<
Пункт

зима .лето год
в % от 

воз­
можной

Джерси, 
49° с. ш., 
2° в. д.

82 (XII) 78 (IV, 
V, VIII)

4
Глазго, 

56° с. ш.,
83 77 78 1086 24

Иргиз, 
48° с. ш., 
61° в. д.

82 (XII) 41 (VII) 41 3° в. д.
Харьков, 

50° с. ш., 
36° в. д.

81 51 66 1887 46

Океанические районы отличаются . от континентальных более 
значительной облачностью,, особенно летом, большим числом пас­
мурных дней и дней с туманами, меньшей продолжительностью 
солнечного сияния (табл. 27).

Туманы на морях чаще бывают летом. Они связаны с адвек­
цией на относительно холодную водную поверхность прогретого' 
над сушей воздуха и его дальнейшим охлаждением. Особенно ве­
лика повторяемость адвективных туманов на границе теплых и 
холодных морских течений^ Так, в районе Ньюфаунлендеких банок, 
где соприкасаются Гольфстрим и Лабрадорское течения, в летние 
месяцы (июль, август) насчитывается по 22—23 дня с туманом. 
Зимой над водной поверхностью часто образуются туманы испа­
рения. В континентальных районах туманы в большинстве случаев 
возникают в результате выхолаживания воздуха в ночное время, а 
также' зимой и, таким образом, являются чаще всего радиацион­
ными. В зимнее время на суше нередки также адвективные тума­
ны, сопровождающие вторжения тепл'ых воздушных масс.

В океанических районах осадков выпадает . обычно. больше, 
чем на суше, где уменьшение их количества происходит по мере 
углубления в континент. Соответственно направлению основных 
течений общей циркуляции атмосферы в низких широтах значи­
тельная облачность и осадки наблюдаются в западных частях оке-
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анов и на омываемых ими восточных побережьях континентов. 
В умеренных широтах наоборот: наибольшее влияние океана ска­
зывается на облачности й осадках западных побережий континен­
тов. • '

Годовой ход осадков на море и суше различен. В умеренной 
зоне на океанах и омываемых ими берегах осадки выпадают более 
или менее равномерно в течение года. Нередко'несколько большим 
их количеством выделяется осенне-зимний и меньшим — летний 
период. В континентальных районах этой зоны основная часть го­
довой суммы осадков, как правило, выпадает за летний период. 
На этот период приходится и месячный максимум осадков в годо­
вом ходе. Своеобразный режим осадков с сухой зимой и дождли­
вым летом складывается в районах, отличающихся муссонной сме­
ной ветров.

Таким образом, влияние моря и суши-.на„р,ежим метеопологи- 
ческих элементов 'йеСьма^азнрсторонне и велико. Именно поэтому 
во всех зонах земного шара в зависимости от характера подсти­
лающей поверхности выделяются морской и континентальный типы 
климата.

Воздействие суши на весь'комплекс метеорологических элемен­
тов и их своеобразные суточный и годовой режимы определяют 
обычно континентальностью климата. Ввиду сложности этого ком­
плекса в настоящее время еще нет единого мнения о количествен­
ной оценке континентальное™ климата. Но литература по этому 
вопросу дает ряд формул,-в основе которых лежит изменение тем­
пературы воздуха. Так, В. Горчинский для расчета показателя, 
континвнтальйбети климата предложил следующую формулу:

=  С / ~ 12sin(P =  ----20,4,
sin ф sin ф

где А — годовая амплитуда температуры, ф — географическая ши­
рота; 12 sin ф — средняя годовая амплитуда-температуры в океани­
ческих климатах (в зоне 30 и 60° широты). Таким образом, числи­
тель в формуле дает прирост годовой амплитуды в данном конти­
нентальном пункте над некоторой средней океанической амплиту­
дой. Постоянная С подобрана, так, что для Верхоянска iC =  100%.

С. П. Хромов [10] предложил оценивать континентальное™ 
климата с помощью формулы-

„  А ~ А т. Л — 5,4 sin ф 
- А ’ л „ »А А

где А — годовая амплитуда температуры; Лт =5,4 sin ф —годовая 
амплитуда температуры в океанических условиях, где материко­
вые влияния практически отсутствуют, например, в центральной 
части южного Тихого океана. Эти формулы отражают лишь одну 
характеристику континентальное™ или океаничности -климата — 
величину годовой амплитуды температуры.
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Более полно континентальность климата оценивается по фор­
муле Н. Н. Иванова £56]:

j s   - ^ с  ~ 1 -  0 >25Dq 2 Q Q
~  0 ,3 6 ф + 1 4

где Лг — годовая амплитуда температуры воздуха в данном месте; 
Лс — суточная амплитуда температуры воздуха; D0 — недостаток 
относительной влажности воздуха; 0,36 ф— прямолинейная зависи­
мость планетарной суммы всех трех компонентов от широты, а чис­
ло 14 — сумма трех компонентов на экваторе. Минимальная вели­
чина континентальности на земном- шаре оказалась южнее Новой 
Зеландии (37%); максимальная (250—260%) — в Центральной 
Азии и в центральной части Сахары.

ВЛИЯНИЕ МОРСКИХ ТЕЧЕНИЙ НА КЛИМАТ

Помимо принципиальных различий в формировании климата 
над морем и сушей большое влияние на-него оказывают локаль­
ные различия самих этих подстилающих поверхностей. -

Применительно к океанам, следует прежде всего отметить 
влияние на климат теплых и холодных морских течений.

Морские течения, возникающие в основном под действием цир­
куляции атмосферы, играют важную роль в мейопиротном пере­
носе тепла. Установлено, что около половины общего адвектив­
ного переноса тепла из низких широт в высокие осуществляется 
с морскими'течениями, а остальная половина — через атмосфер­
ную циркуляцию. В обратном направлении с холодными течения­
ми совершается не менее мощная адвекция холода. Поэтому мор­
ские течения оказывают влияние в первую оч'ередь наосещерат^ру 
воздуха и ее распределение. В соответствии с направлением воз­
душных"!'морских течений изотермы в низких широтах, особенно 
июльские, в восточных частях океанов Северного и Южного полу­
шарий приближаются к экватору. Это происходит, например, в 
районах Канарского и Бенгельского течений Атлантического океа­
на, Калифорнийского и Перуанского течений Тихого океана и в 
других местах. Наиболее мощное из холодных течений — Перуан­
ское (или Гумбольдтово) доходит до самого экватора и даже здесь 
снижает температуру на 3—4° по сравнению, с его средней темпе­
ратурой (в июле 26,4°). Вблизи берега Южной Америки (30° ю.ш.) 
температура воды этого течения и летом и зимой на 10° ниже тем­
пературы воды открытого океана на той же широте. Кромё того, 
все холодные течения в большей'или меньшей мере усиливают без­
дождье климата как на акватории, так и jja ближайших восточ­
ных побережьях континента, играют немаловажную роль в обра­
зовании таких береговых пустынь, как Атакама, Намиб и в других 
районах тропических побережий материков. Вместе с тем эти тече­
ния и примыкающие к ним пустынные побережья отличаются 
высокой относительной влажностью и частыми туманами «гаруа».
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В низких широтах западных частей океанов, где лежат истоки 
теплых океанических течений, изотермы в обоих полушариях уда­
ляются от экватора. Здесь в зимние месяцы аномалия температуры 
воздуха становится положительной: над Бразильским течением,, 
например, в июле она достигает +3°.

Таким образом, во всех зонах земного шара теплые и холод­
ные морские течения поддерживают температурные различия меж­
ду западными и восточными районами океанов, создают заметные 
термические аномалии. Например, средняя температура вод Кали­
форнийского течения равна всего 12—13°, что на 6—8° ниже 
средней широтной температуры вод Тихого океана (на широте 
40° с. ш.). У восточных берегов континентов в низких широтах 
и у западных в умеренной зоне совместным действием воздуш­
ных и океанических течений создаются наиболее благоприятные- 
условия для образования теплых и влажных климатов на матери­
ках. Особенно ярко отепляющая роль течений проявляется зимой 
на западных побережьях в умеренной зоне.

Океанические течения оказывают влияние и на стратифика­
цию проносящихся над ними воздушных масс. Холодные течения 
как в низких, так и в умеренных широтах усиливают устойчивость, 
стратификации атмосферы и тем самым ослабляют вертикальный, 
обмен воздуха и водяных паров. Теплые течения, наоборот, способ­
ствуют развитию конвекции, а следовательно, увлажнению возду­
ха до значительных высот. Особенно велика неустойчивость стра­
тификации воздуха над теплыми течениями в зимнее время года,, 
что приводит нередко к  зимней грозовой деятельности даже в та­
ких северных районах, как побережье Норвегии. ,

Наибольшие разности температуры вода — воздух отмечаются 
зимой в западных районах океанов на 30'—40° с. ш. в местах, где 
теплые течения еще не отошли от восточных берегов континентов, 
(рис. 24). В Атлантическом и Тихом океанах зимой разность тем­
пературы вода — воздух достигает 10—6° и обусловлена не только- 
наличием теплых океанических течений, но и переносом на океан 
холодных масс воздуха с континента. В летнее время она умень­
шается, приобретает обратный знак и равняется около — 1—2°,. 
т. е. воздух становится теплее воды на 0,5—-1° (рис. 25).

Морские течения, как, например, Гольфстрим, Куро-Сиво и 
другие, располагаются в зонах преобладания определенного ре­
зультирующего атмосферного переноса и активной циклонической 
деятельности на ветвях полярного фронта. Поэтому эти течения 
становятся как бы почти постоянным ложем для полярно-фронто­
вых циклонических образований. Зимой здесь резко увеличивается 
туманообразование и облачность, а также вероятность ненастной 
погоды. Вследствие этого, а также в результате влияния на верти­
кальную стратификацию воздушных масс морские течения высту­
пают как важный фактор в географическом распределении осад­
ков. К теплым океаническим течениям обычно приурочены зоны
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Рис. 25. Средние разности температуры вода — воздух в августе: 
1 — положительные, 2 — отрицательные, 3 — нулевые



повышенного количества осадков. Наоборот, в акваториях с холод­
ными течениями осадки резко сокращаются.

.Наконец, теплые и холодные океанические акватории резка 
различаются в отношении испарения (см. главу 2).

ВЛИЯНИЕ РАСТИТЕЛЬНОСТИ, СНЕЖНОГО 
И ЛЕДЯНОГО ПОКРОВОВ НА КЛИМАТ

Суша отличается от океанов гораздо большим разнообразием 
подстилающей поверхности. Физические свойства воздуха' над су­
шей существенно зависят от изменения высоты над уровнем моря,, 
от экспозиции склонов и форм рельефа. Этим вопросам посвящена 
глава 5.

Кроме рельефа на режим метеорологических элементов в при­
земном' слое воздуха над сушей, особенно в теплую половину го­
да, влияет тип почвы, ее влагосодержание, растительность, отли­
чающаяся пестротой, густотой и высотой покрова. Все эти, а также 
многие другие разновидности подстилающей поверхности суши, 
создают контрасты климатов и многообразие микроклиматов, яв­
ляющихся предметом исследования микроклиматологии.

Микроклиматы суши.в настоящее время изучены недостаточ­
но, но влияние некоторых разновидностей подстилающей поверх­
ности континентов на климат известно уже давно и изучено более 
или менее полно. Например, хорошо известно, влияние раститель­
ности, особенно лесной, -на режим метеорологических элементов, 
.влияние снежного покрова на климат и др.

Р а с т и т е л ь н о с т ь  прежде всего изменяет деятельную по-, 
верхность, превращая ее в деятельный слой. Она усложняет усло­
вия тепло- и влагообмена в приземном слое воздуха. Условиями 
поглощения солнечной энергии в этом слое определяется радиа­
ционно-тепловой режим земной поверхности и приземного' слоя 
атмосферы, а также влагообмен в нем.

Альбедо травянистой и кустарниковой, растительности изме­
няется от 15 до 30%. Значительная часть солнечной радиации по­
глощается растениями,)и к почве проникает лишь небольшая ее 
доля. Например, густой травяной покров тимофеевки пропускает 
к почве менее 20% падающей радиации. Поэтому в припочвенном: 
воздухе среди растительности температура обычно ниже, чем над 
оголенным местом. Максимум ее наблюдается на некоторой высоте 
над поверхностью земли. В ночное время большая суммарная по­
верхность растительности увеличивает эффективное излучение, по­
этому минимальная температура также наблюдается среди расте­
ний на некоторой высоте над землей. В приземном же слое воз­
духа, защищенном растительностью, ночная температура оказы­
вается более высокой, чем над оголенным участком.

Велико испарение с поверхности травянистой растительности 
при достаточной влажности почвы. Оно приближается или даже 
превышает испарение со свободной водной поверхности большого
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мелкого водоема. Непосредственно же с поверхности почвы при 
наличии растительности влаги испаряется меньше, чем с оголен­
ной поверхности. Испарение с растительности и почвы вместе с 
уменьшением перемешивания воздуха вследствие ослабления ско­
рости ветра приводит к значительному повышению влажности сре­
ди растений. Например, в дневные часы относительная влажность 
на поле среди ржи на 10—20% превышает ее величину на пару.

Микроклиматическое влияние леса во многом сходно с влия­
нием травянистой растительности. Оно отличается большим мас­
штабом воздействий древесной растительности на нижние слои 
воздуха, что приводит к возникновению ряда новых погодных явле­
ний. Поэтому микроклиматические условия значительных районов 
в большой мере зависят от степени их облесенности.

В лесу деятельный слой находится на уровне крон. Именно 
здесь происходит поглощение и излучение радиации, поступление 
влаги в атмосферу и ослабление скорости ветра. Лесная расти­
тельность поглощает от 80 до 95% солнечной радиации. Основная 
часть этой радиации задерживается деятельным слоем леса и 
сравнительно, небольшая часть проникает в лодкронное простран­
ство. Соотношение между этими частями общего потока радиации 
изменяется от нескольких до десятков раз и существенно зависит 
от характера растительности. Так, если радиацию вне леса принять 
за 100, то в сосновых древостоях 65 лет при полноте 0,9 она состав­
ляет 34%, а в сосняках с густым еловым вторым ярусом — всего 
•около 5%.

Сходные изменения в лесу происходят и с величиной радиа- 
щионного баланса. Так, по данным А. А. Молчанова [61], средняя 
величина радиационного 'баланса за летний период в середине дня 
•оказалась: 0,62 кал/см2мин над лесом; 0,02 кал/см2мин под кро­
нами на уровне 2 м над почвой.

Лес задерживает не только поступление радиационного тепла 
в подкронное пространство, но и его потерю в ночное время. По­
этому под пологом леса как суточные, так и годовые колебания 
температуры сглажены. Суточные амплитуды температуры по­
верхности почвы в лесу на 30—40% меньше, чем вне леса, и в 
значительной степени зависят от породы деревьев. Согласно 
Р. Гейгеру [5], суточные колебания температуры воздуха в буко­
вом лесу, имеющем большую густоту крон, снижаются по сравне­
нию с открытой местностью в основном на 3°-. Это уменьшение 
-амплитуд обязано сглаживанию лесом главным образом дневных 

. и летних максимумов температуры.
Наиболее характерной чертой микроклимата леса является 

высокая влажность воздуха. Влага поступает преимущественно с 
поверхности листьев крон и сохраняется под пологом леса в ре­
зультате застоя воздуха. Однако на уровне деятельной поверхно­
сти, имеющей высокую дневную температуру, относительная влаж­
ность может быть понижена.
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В литературе приводятся аргументы как в пользу большой: 
испаряющей роли леса, так и противоположные. Противоречивость 
получаемых результатов объясняется не только сложностью явле­
ния, но и недостатком надежных прямых измерений испарения в. 
лесу и вне его. Вместе с тем есть достаточные основания полагать,, 
что лес испаряет значительно меньше, чем хорошо развитая луго^ 
вая растительность или злаковые .культуры.

Не менеё сложно и противоречиво влияние леса на осадки- c. И. Костин [59], например, пишет, что в условиях Воронежской 
области на территории, занимаемой лесом, осадки за летние меся­
цы увеличиваются на 10—15% по сравнению с открытой местно­
стью. По расчетам Г. П. Калинина [57] и О. А. Дроздова [55], на 
территории Московской и соседних с ней областей годовая сумма 
осадков под влиянием лесистости увеличивается на 7—8% (или 
на 40—50 мм). Это увеличение осадков объясняют влиянием шеро­
ховатости лесных массивов, которая сравнима с шероховатостью- 
рельефа. Но из-за несовершенства методики измерения осадков 
(в связи с влиянием ветра и испарения на показание осадкомера) 
реальность различий в осадках между лесом и открытым местом 
все же остается невыясненной. Нужно учитывать еще и то, что- 
осадки, выпадающие над лесом, не полностью идут на увлажнение 
почвы. Кроны деревьев аналогично травянистой растительности за­
держивают на себе некоторое количество. Задерживающая роль 
леса зависит как от силы дождя, так и от рода леса. Слабые осад­
ки (до 3 мм) почти полностью идут на смачивание крон деревьев. 
Даже при сильных дождях Vs часть осадков не попадает внутрь 
леса. Особенно сильно задерживается на деревьях влажный снег. 
Под тяжестью его отложений при обильном и длительном снего­
паде деревья не только гнутся, но и ломаются. В умеренных широ­
тах леса задерживают в среднем1 около 25% осадков, тропические- 
многоярусные леса •— свыше 65%.

В зимнее время года в умеренных и высоких широтах обра­
зуется снежный покров, который создает сравнительное однообра­
зие подстилающей поверхности на больших пространствах.

С н е ж н ы й  л о к р  о в, являясь продуктом климата, в свою- 
очередь оказывает большое влияние на климат. Прежде всего он 
играет значительную роль в тепловом режиме почвы и воздуха- 
Обладая плохой теплопроводностью, снег существенно влияет на 
суточный и годовой ход температуры почвы и резко уменьшает ее 
колебания, предохраняет почву от глубокого и длительного про­
мерзания.

При наличи снежного покрова высотой 20—30 см между су­
точная изменчивость температуры в суглинистой почве, по данным 
Метеорологической обсерватории МГУ, затухает уже на глубине- 
20 см. Если же снежный покров отсутствует, то эта изменчивость 
прослеживается до глубины 80—100 см. Резко различается также 
глубина промерзания почвы под снегом и без снега. При высоте 
снежного покрова около 30 см почва оказавается промерзшей до
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глубины 25—30 см. На оголенном от снега участке промерзание 
распространяется до 100 см и более. В. отдельные периоды глуби­
на промерзания почвы под снегом оказывается в 4—5, а' иногда 
и в 9 раз меньшей, чем почвы, обнаженной от снега. Все это де­
лает снежный покров надежным защитником озимых культур от 
вымерзания даже при весьма сильных морозах, когда разница 
температуры поверхности почвы и снега может доходить до 30°.

Снежный покров, препятствуя проникновению тепла из почвы 
в воздух, обладая большой отражательной способностью для сол­
нечных лучей, излучая, как абсолютно черное тело длинноволно­
вую радиацию, способствует выхолаживанию воздуха и образо­
ванию радиационных инверсий температуры. Это свойство снеж­
ного покрова оказывает особенно большое влияние на температуру 
воздуха в.пониженных формах рельефа (котловинах, широких и 
узких долинах), в результате чего здесь часто наблюдаются более 
или менее мощные зимние инверсии температуры. Охлаждение воз­
духа над снегом прйводит к тому, что во многих местах над снеж­
ными равнинными пространствами европейской территории СССР 
вертикальный градиент температуры в нижнем километровом слое 
в январе и в феврале по средним данным составляет всего лишь 
0,12—0,15° на 100 м вместо средней его величины 0,6—0,7°.

Радиационное выхолаживание'воздуха над снегом сопровож­
дается нередко образованием инея и изморози, от чего уменьшает­
ся влагосодержание воздуха. Этот вид осаждения атмосферной 
влаги имеет особенно большое значение для роста снежного по­
крова в субполярных и полярных областях.

В весеннее время таяние снега требует больших затрат тепла, 
что задерживает нагревание почвы, воздуха и наступление весны.'

Велико значение снежного покрова в балансе влаги, в особен­
ности для почвы. При весеннем снеготаянии почва пополняется 
водой, которая в снежных районах создает основной резерв влаги, 
идущей в дальнейшем в большой мере для питания растений и для 
увлажнения воздуха посредством транспирации и испарения.

Наиболее обстоятельное исследование влияния1 снежного по­
крова на климат принадлежит А. И. Воейкову [4]. Он глубоко и 
всесторонне рассмотрел влияние снежного покрова на температуру 
почвы и воздуха, влажность воздуха, ветер, облачность, образова­
ние антициклонов и другие явления.

В умеренных широтах снежный покров оказывает существен­
ное влияние на климат главным образом в течение зимнего вре­
мени, продолжающегося в некоторых районах до 6 месяцев. В по­
лярных же областях влияние снежного, а также ледяного покро­
вов на климат продолжается непрерывно.

В е ч н ы й  с не г  и л е д  покрывают около 16 млн. км2, т. е. 
примерно 11% всей суши. Из этой площади 13,9 млн. км2 приходит­
ся на ледник в Антарктиде и 1,7 млн. км2 — в Гренландии.

Современное оледенение земной поверхности является след­
ствием главным образом климатических условий. Это видно из
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того, что оледенению подвержены преимущественно холодные по­
лярные страны и в особенности районы с частой адвекцией влаж­
ного воздуха. В северной полярной области, например, основная 
масса ледников расположена или примыкает к атлантическому 
сектору Арктики, отличающемуся морскими свойствами климата. 
В азиатском секторе с его большой континентальностью и сухостью 
воздушных масс оледенение ослаблено.

Вне пределов полярных' областей оледенение также обуслов­
лено климатическими условиями, но, возможно, только -при боль­
шем или меньшем возвышении рельефа земной поверхности.

Ледяной покров обладает большой- отражательной и излуча­
тельной способностью; он выступает в роли своеобразного «холо­
дильника» для воздуха и создает на Земле целые ландшафтные 
зоны «вечного мороза». Понижая температуру воздуха, ледяной 
покров приводит к выпадению из'него влаги в виде изморози и тем 
самым иссушает воздух. Все это приводит к образованию в поляр­
ных областях климатов, отличающихся исключительной' суровостью' 
и сухостью. Так, на снежно-ледяном плато Антарктиды, на высоте 
более 2000 м, средние месячные температуры даже в период по­
лярного дня равны примерно —30°, холодные же месяцы- имеют 
среднюю температуру около —70°, а в отдельных случаях морозы 
достигают —88° (на ст. Восток в августе 1960 г. наблюдалась тем­
пература —88,3°). Упругость водяного пара, содержащегося в воз­
духе, измеряется лишь тысячными долями миллибара. На ст. Пио­
нерская, например, даже средняя годовая упругость равна всего 
0,15 мб.

ВЗАИМОПРОНИКНОВЕНИЕ МОРСКИХ 
И КОНТИНЕНТАЛЬНЫХ ВЛИЯНИЙ

В результате переноса воздуха в общей циркуляции атмосфе­
ры ареал морских климатов не замыкается пределами океанов, а 
более или менее глубоко распространяется на сушу. Влияние кон­
тинентов тоже проникает за их пределы и вносит черты континен­
тальное™ -в климаты океанических районов. Поэтому переход от 
морских климатов к континентальным, и наоборот, осуществляет­
ся чаще всего постепенно.

Глубокое распространение влияний океана на сушу и суши 
на океаны особенно характерно для Северного полушария и менее 
выражено в Южном полушарии. Причина этого—процентное со­
отношение площади суши и океанов по полушариям:

Океаны Суша

Северное прлушарие.......................  39,3 60,7
Южное полушарие . . . . . . . .  .80,9 19,1

Яркое представление о взаимопроникновении климатических 
влияний океанов и суши дают карты изаномал температуры воз-
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духа (рис. 26 и 27), построенные Е. С. Рубинштейн {63], где пока­
зано распределение на земном шаре отклонений температуры воз­
духа от средней температуры широтных кругов.

Рассматривая изаномалы января (см. рис. 26), можно видеть, 
что в Северном полушарии над Северной Америкой, Гренландией 
и Азией имеет место отрицательная аномалия температуры, соот­
ветственно достигающая —16, —10 и —24°. Наоборот, над Тихим 
и особенно Атлантическим' океанами наблюдается резкая положи­
тельная аномалия температуры, достигающая |+14 и +24°. Поло­
жительная аномалия, охватывает не только океаны, но и значитель­
ные пространства суши, в частности все западное побережье Се­
верной Америки и почти все пространство Европы (исключая ее 
юго-восток). Однако влияние океанов не ограничивается положе­
нием нулевой изаномалы на континентах. Судя по изгибу отрица­
тельных изаномал, направленному на севере умеренной зоны над 
Азией в глубь континента, влияние Атлантики в этих широтах рас­
пространяется вплоть до Верхоянского хребта. Влияние континен­
тов на температуру воздуха также не ограничивается их предела­
ми. Отрицательная аномалия температуры в январе имеет место 
и над западными районами океанов, в особенности над'болыпими 
морскими пространствами запада Тихого океана, куда зимой очень 
часто проникает северо-западный изгиб положительных изаномал, 
направленный у восточных побережий континентов в глубь океа­
нов. ,

Июльская карта изаномал (см. рис. 27) показывает, что суша 
Северного полушария почти полностью занята областями с поло­
жительной аномалией температуры, а океаны — с отрицательной. 
Проникновения. океанических влияний на континент и континен­
тальных — на океан в июле сравнительно неглубоки, что связано 
с общим ослаблением циркуляции атмосферы и с усилением транс­
формации воздушных масс, в особенности над сушей.

В Южном полушарии как в январе (летний месяц), так и в 
июле (зимний месяц) различия температуры между сушей и океа­
нами не так велики, как в Северном полушарии. Это объясняется 
большой океаничностью Южного полушария. Над обширными 
водными пространствами тропических и умеренных широт здесь 
температурная аномалия близка к нулю. Влияние суши на этом 
общем фоне проявляется лишь в небольших и локальных положи­
тельных (в январе) и отрицательных (в июле) аномалиях темпера­
туры над континентами.



Глава 5ВЛИЯНИЕ РЕЛЬЕФА СУШИ НА КЛИМАТ

Изучение влияния рельефа на климат представляет собой весьма 
существенную и вполне самостоятельную часть проблемы — влия­
ния подстилающей поверхности на климат. Воздействие гор на 
.климат велико и многосторонне. Оно ярко проявляется в измене­
нии с высотой всех метеорологических элементов, приводит к фор­
мированию особого, так называемого «горного климата» и находит 
наглядное выражение в вертикальной поясности почв и раститель­
ности горных стран. Кроме того, воздействие гор на климат: не 
ограничивается пределами самой горной страны,. а распростра­
няется более или менее далеко на прилегающие равнины.

Масштабы и характер воздействий рельефа на климат отли­
чаются большим разнообразием, что является следствием, во-пер­
вых, различной приподнятости гор над уровнем моря, разнообра­
зия самих форм горного рельефа, крутизны склонов и ориентации 
их по отношению к лучам Солнца и воздушным течениям, а, во- 
вторых, следствием сложного взаимодействия различных метеоро­
логических процессов и пространственного изменения их активно­
сти. Все это создает многообразное сочетание климатических осо­
бенностей, а также контрастность климатов в горах, что и является 
предметом изучения горной климатологии.

Горная климатология, несмотря на большую историю, разра­
ботана все еще весьма неполно, что объясняется рядом различных 
причин.

1. Большой сложностью горных климатов, пестротой и мозаич­
ностью их как в горизонтальном, так и в вертикальном, направле­
ниях.

2. Крайне недостаточной сетью действующих метеорологиче­
ских. станций в горных странах. К тому же станции размещены 
в более или менее обжитых районах и преимущественно в доли­
нах; лишь некоторые из них расположены в труднодоступных 
местах. '

3. Кратковременностью экспедиционных наблюдений в горах, 
а также узостью их тематики (чаще всего изучения динамики лед­
ников); к тому же эти наблюдения, в болыпинетве случаев кратко- 
временны, а иногда эпизодичны.
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4. Неприменимостью имеющихся расчетных методов для полу­
чения климатических характеристик в горных условиях. Эти мето­
ды разработаны в основном применительно к равнинным терри­
ториям.

Между тем развитие горной климатологии имеет большое 
практическое и научное значение. Ведь горы занимают значитель­
ную площадь суши земного шара. Согласно гипсографической кри­
вой [87] только около половины площади суши имеет высотные 
отметки до 500 м; выше 1000 м расположено 28% и выше2000 м — 
около 13% общей площади суши.

В горах имеются огромные и разнообразные минеральные бо­
гатства, велики энергетические ресурсы, значительны лесные и 
сельскохозяйственные угодья —• прежде всего пастбища. Однако 
из-за труднодоступное™ местности все это используется человеком 
в ограниченных масштабах.

Проблема освоения горных богатств и ставит задачу всесто­
роннего изучения климатического режима горных стран. Научное 
же значение этой задачи вытекает из большой роли рельефа — 
в погодо-и климатообразовании на Земле.

Рассмотрим влияние рельефа на отдельные метеорологические 
элементы. Необходимо, однако, иметь в виду, что горы действуют 
одновременно, на' весь комплекс метеорологических элементов и 
на характер погоды в целом.

ВЛИЯНИЕ РЕЛЬЕФА НА ПРИХОДО-РАСХОД РАДИАЦИИ

Рельеф весьма существенно влияет на радиационный режим. 
Прйхбдо-расход радиации в горах зависит как от изменения высо­
ты, так и от изменения крутизны, экспозиции склонов, от закрыто 
ста горизонта и характера подстилающей поверхности склонов. 
Все это обусловливает различие' радиационного баланса внутри 
горных стран и вне гор, в свободной атмосфере, на соответствую­
щем уровне.

В настоящее время накоплен и содержится в справочниках 
[ПО, 111] значительный материал наблюдений за отдельными со­
ставляющими радиационного баланса в горных условиях. Эти на­
блюдения дают возможность получить' некоторые общие законо­
мерное™ в, изменении элементов радиационного режима под влия­
нием высоты рельефа, а также в\зависимости от его общегеогра­
фического положения.

Рассмотрим влияние высоты рельефа на прямую солнечную 
радиацию.

И н т е н с и в н о с т ь  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  
(5) находится под влиянием ряда факторов, важнейшими из кото­
рых являются величина оптической массы атмосферы (т), прони­
зываемой солнечными лучами и зависящей от высоты Солнца, а
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также степень прозрачности атмосферы (р ). Эта зависимость вы­
ражается формулой Буге:-

S =  S0pm,

где So — солнечная постоянная, равная 1,98 кал/см2мин.
Отсюда следует, что с увеличением высоты как вне гор^так 

и в горах путь солнечных лучей через атмосферу уменьшается. 
Уменьшается также плотность в.оздуха и его запыленность, по­
этому на больших высотах солнечные лучи оказываются менее 
ослабленными и интенсивность прямой солнечной радиации с уве­
личением высоты растет. Наиболее существенные изменения радиа­
ции происходят в нижней половине тропосферы. Это связано с 
быстрым уменьшением концентрации водяного пара и аэрозольных 
примесей. Далее темп увеличения интенсивности прямой солнечной 
радиации уменьшается. В качестве примера приводим экспери- - 
ментальные значения интенсивности прямой солнечной радиации 
(5), полученные во время подъема аэростата в околополуденные 
часы при высоте Солнца около 50° и приведенные к среднему рас­
стоянию между Землей и Солнцем (по данным К,. Я. Кондратьева 
и др., 1969): ,

Высота, ' S, Высота, S,
м кал/см*мин м кал/см2мии

0 . 1,087 9 000 1,735
500 1,185 10000 1,752

1 000 1,275 ’ 11000 1,762
2 000 1,454 12 000 1,774
3 000 1,516 . 13 000 1,778
4 000 1,563 14 000 1,780
5 000 1,590 15 000 1,792
6 000 '  1,645 . 20 000 1,817
7 000 1,681 25 000 1,825
8 000 1,717 29000 1,838

Подобное увеличение прямой солнечной радиации с высотой- 
имеет место и в горах. Оно подтверждается результатами как ста­
ционарных, так и экспедиционных наблюдений во многих горных 
системах и отмечается во все сезоны года (табл. 28).

Темп увеличения интенсивности солнечной радиации характе­
ризуют с помощью вертикального градиента — изменение вели­
чины солнечной радиации на 100 м подъема. Величина градиента 
в горах' Средней Азии равна в среднем около 0,01 кал/см2мин на 
100 м высоты. По данным И. Н. Ярославцева (125], она несколько 
больше на нижних ступенях высот и уменьшается на верхних уров­
нях гор, где воздух более прозрачен.

Средние градиенты интенсивности прямой солнечной радиа­
ции, вычисленные И. Н. Ярославцевым, имеют величину порядка. 
0,03—0,01 кал/см2мин на каждые 100 м поднятия и уменьшаются 
с высотой. . ' '
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Т а б л и ц а  28
Средние величины интенсивности прямой солнечной радиации при ясном небе 

в 12 час. 30 мин. в Средней Азии (кал/см2 мин)

Месяц

Станция Высота,
м январь апрель И Ю Л Ь

ок­
тябрь

Ледник Федченко........................... 4169 i , 6 i 1,64 1,56 1,57
Каракуль........................................... 3950 1,58 1,60 1,55 1,57
Тянь-Ш ань...................................... 3600; 1,56 1,52 1,49 •1,55 (
Большое алма-атинское озеро . . 2516 1,48 1,40 1,35 1,42
К ы зы лча....................... . . . .  . 2075 1,57 1,59 1,38 1,45
Алма-Атинская селестоковая . . . 1711 1,49 1,37 1,33 1,38
Д уш анбе.......................................... 803 1,26 1,34 1 ,2 2 1,28
Ташкент .......................................... 478 1,24 1,32 1,25 1,19
А ш хабад ..........................................
Градиент, кал/см2 мин на 10§0 м 

высоты • . . . ........................

227 1,27 0,29 1,18 1 ,22

Ледник Федченко — Ашхабад . . 0,086 0,089 0,096 0,089

' Средние величины вертикальных градиентов интенсивности 
около 0,01—0,02 кал/см2мин на 100 м высоты в поясе гор 500— 
2000 м характерны и для. Кавказа (табл. 29), а также для Альп.

Т а б л и ц а  29
Средние вертикальные градиенты интегральной и широкополосной 

спектральной интенсивности (Я) прямой солнечной радиации при различных 
высотах Солнца в летнее время на Северном Кавказе 

(в кал/см2 мин на 1000 м)
Высота солнца, град.

Поток радиации
до полудня

68—69

после полу­
дня

Сред­
ний
rpa-

19 30 -30 19
диент

Интегральный' . ' . . , . . . . 0,16 0,15 0,13 •а , 12 0 ,1 0 0,13
Я <  0,525  мк ■ . ■ • • . . . . -0,05 0,06 0 ,05 0,04 0,04 0,05
Я — 0 , 38— 0,71 м к ................... 0,08 0 ,07 0 ,07 0 ,06 0 ,05 0,07
Я >  0,71  мк . . . . . . . . .  . 0,08 0,08 0,06 0,06 0,05 0 ,07
Я >  0,90 мк'.................................. 0,01 0,02 0,01 0 ,00 0,01 0,01

Из табл. 29 следует, что наибольшие градиенты радиации на­
блюдаются в утреннее время, когда атмосфера более всего рас­
слоена в отношении прозрачности. В послеполуденной, весьма 
перемешанной, атмосфере вертикальные градиенты интенсивности 
интегрального потока радиации уменьшаются в среднем на 30% 
по сравнению с дополуденными.

Кроме того, из табл. 29 видно, что с высотой изменяется ин­
тенсивность не -только интегрального потока радиации, но и ее 
спектральный состав. В видимой области солнечного спектра
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(0,04—0,75 мк) увеличение радиации обязано главным образом 
росту ее в области длин волн 0,38—0,71 ми. Эта часть интеграль­
ного потока радиации наиболее действенна в фотосинтетическом 
жизненно биологическом процессе и потому называется фотосин­
тетически активной радиацией (ФАР). Быстро изменяется с высо­
той также ультрафиолетовая и эритемная радиация. Это подтвер­
ждается как совершенно очевидными косвенными признаками — 
сильным загаром кожи в горах, так и инструментальными наблю­
дениями. В Альпах, например, на высоте 2000 м приток ультра­
фиолетовой радиации зимой в 4, а летом в 2 раза больше, чем на 
равнине.

радиации, поступающей на горизонтальную поверхность, от высо­
ты местности (по Е. И. Незваль)

Примерно такое же увеличение с высотой прямой ультрафио­
летовой радиации получено Е. И. Незваль [104] в горах Армении 
и Средней Азии (рис. 28).

Суточный ход интенсивности солнечной радиации в горах, как 
й на равнинах, следует прежде всего за изменением высоты Солн­
ца. Однако наряду с этим под влиянием высоты рельефа и клима­
тических особенностей ход солнечной радиации в горах может 
испытывать различные деформации. Чаще всего в суточном ходе 
появляются асимметрия, при которой дополуденные величины ин­
тенсивности солнечной радиации превышают соответственные по­
слеполуденные величины. Подобную асимметрию наблюдал 
Н. Н. Калитин [90] в безоблачные дни на Эльбрусе на высоте 
3200 № (табл. 30). Она четко прослеживается и на всех других 
уровнях Кавказских гор. Такой тип суточного хода особенно ха­
рактерен для гор, находящихся во влажных климатах, и объяс­
няется уменьшением прозрачности атмосферы в послеполуденные
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часы вследствие развития конвекции, поставляющей водяной пар 
и другие примеси вплоть до средней и верхней тропосферы.

Т а б л и ц а  30
Интенсивность солнечной радиации (в кал/см'2 мин) на Эльбрусе (высота 3200 м)

до (1) и после (2) полудня

Дата

Высота Солнца, град.

2,5 5 10 15 20 30 40 50 60

17/VIII 1926 г. 1 0,62 0,84 1,01 1,18 1,24 1,34 1,42 1,50 1,54
2 0,49 0,70 0,90 1,06 1,15 1,32 1,42 1,47 1,54

Р а з н и ц а 0,13 0,14 0,11 0 ,1 2 0,09 0 ,0 2 0 ,0 0 0,03 0 ,0 0
18/VIII 1926 г. 1 . 0,72 0,93 1,06 1,18 1,26 1,39 1,47 1,50 1,52

2 0,49 0,66 0,90 1,01 1 ,10 1,37 1,40 1,47 1,52
Р а з н и ц а 0,23 0,27 0,16 0,17 0,16 0 ,0 2 0,07 0,03 0 ,0 0

Асимметрия в суточном ходе прямой солнечной радиации уси­
ливается развитием горно-долинной циркуляции и вызывается дру­
гими местными особенностями изменения прозрачности атмосферы. 
Например, на Восточном Памире в долине Кош-Агыл, на высоте 
3710-м из-за более частой повторяемости мглы в первой половине 
дня дополуденные величины интенсивности прямой солнечной ра­
диации обычно меньше послеполуденных. В Алайской же долине 
на высоте 3153 м, по данным Ф. А. Мумилова [101], суточный ход 
прямой солнечной радиации такой же, как в Ташкенте, и в основ­
ном симметричен относительно полудня.

- В годовом ходе прямой солнечной радиации в горах, также 
как и на равнинах, наибольшие интенсивности приходятся на зим­
ние и весенние месяцы, отличающиеся малой мутностью атмосфе­
ры, и наименьшие — на летнее время (см. табл. 29). Однако с уве­
личением высоты межсезонные различия околополуденных величин 
солнечной радиации сокращаются.

Согласно И. Н. Ярославцеву [125] высокогорные районы име­
ют значительную интенсивность прямой солнечной радиации на 
протяжении всего года. Причем величина прямой солнечной радиа­
ции на перпендикулярную поверхность в ясные дни в предгорьях 
ниже, чем в горах на 15—20%, а в примыкающих к горам пусты­
нях еще ниже (примерно на 10%). Близкое к этому (зимой на 50 
и летом на 30%) увеличение интенсивности прямой солнечной ра­
диации с увеличением высоты от 200 до 3000 м получено и в Аль­
пах.

Суточные суммы прямой солнечной радиации в горах, также 
как и на равнинах, можно подразделять на возможные (при отсут­
ствии облачности) и действительные (при реальных условиях по­
годы). Первые определяются астрономическими факторами и проз­
рачностью атмосферы. Вторые, кроме того, зависят еще и от
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.облачности, нередко полностью экранирующей земную поверх­
ность от прямых лучей, а также от закрытости горизонта.

Возможные суточные суммы могут иметь вполне реальное зна­
чение в тех случаях, когда они получены -при отсутствии облачности 
и полной открытости горизонта, например на вершинах, гребнях 
хребтов, на обширных горных плато или на приподнятых пологих 
склонах.

И. И. Борзенкова [73], обобщив материал наблюдений за ра­
диационным режимом в горах Кавказа, Средней Азии, а также 
-литературные данные по другим горным системам, получила сле­
дующие возможные величины суточных сумм солнечной радиации.

Т а б л и ц а . 31
Средние суточные суммы прямой солнечной радиации на горизонтальную 

поверхность (в кал/см2) при ясном небе на 15 число каждого месяца 
для широт 38—44°

Высота, м .
М ес Я ц ы

Год
I и III IV V VI VII VIII IX X XI XII

500 190 295 425 518 606 635 605 530 435 320 231 185 419
1500 230 337 490 598 685 715 650 580 485 363 260 2:15 468.
2000 263 367 515 634 740 750 713 620 520 395 295 240 505
3500 290 425 547 690 795 829 783 697 563 445 320 254 555
4200 305 444 574 736 815 844 810 735 612 476 337 283 582

ASS,42oo_5()o, % 61 51 35 42 34 33 34 39 38 .49 .46 54 . 39

Из табл. 31 следует, что при увеличении высоты с 500 до 
4200 м возможные суточные суммы солнечной радиации на гори­
зонтальную поверхность увеличиваются в среднем на 40%.

В соответствии с изменением интенсивности радиации это уве­
личение суточных сумм происходит с градиентом, равным в сред­
нем! для года на нижних уровнях 10 и на верхних — около 3— 
4 кал/см2 на каждые 1Q0 м подъема. Величина градиента изме­
няется в течение -года: наибольшая—летом, особенно .на нижних 
ступенях высот, где атмосфера больше замутнена и наименьшая—
з и м о й :

Превышение .уровней . 1500—500 2000— 1500 3500—2000 4200—3500

Д2S' ,  кал/см2сут да 
100 м высоты:

л е т о м ................... 12 9 5 4
зимой ................... ' 7 . 6 2 3

Большое влияние на суточные суммы прямой солнечной радиа­
ции оказывает закрытость горизонта, уменьшающая продолжитель­
ность солнечного слияния. Так, на горных станциях Алма-Атинс­
кая селестоковая (1711 м) и Большое алма-атинское озеро (2516 м)
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закрытость горизонта изменяется для восьми основных второй го­
ризонта соответственно от 3 до 33 и от 7 до 22°. Вследствие этого, 
средние месячные потери прямой радиации на этих станциях 
достигают 47—27% и распределяются следующим образом 
(табл. 32).

Т а б л и ц а  32
Уменьшение арямой радиации за счет закрытости горизонта 

(в % от месячной суммы при открытом горизонте) 
(Справочник по климату СССР [111])

V Месяцы

Стаяция
I II Ш IV V VI VII VIII IX X XI XII

Алма-Атинская, селесто- 
ковая ........................... 47 36 24 18 12 9 12 16 18 31 33

Большое алма-атинское 
озеро .......................... 18 19 10 5 7 6 6 7 6 14 17 27

Согласно расчетам Дирмхирн (73] во всех без исключения слу­
чаях роет закрытости горизонта обусловливает потери в приходе 
прямой солнечной радиации (табл. 33). В отдельных же формах

Т а б л и ц а  33
Приход солнечной радиации при различных углах закрытости горизонта 

в условиях безоблачного неба на широте 47° (в % от величины радиации 
при свободном горизонте)
Закрытость горизонта, град.

Оеаон ,
5 10 15 20 25. 30 35 40 45

Рельеф

Зима....................... 97 90 76 0 0 0 0 0 0 котловина
Весна—осень . . . 98 96 92 86 77 67 51 25 0
Л е т о ................... 99 97 95 92 88 84 79 73 65
Зима ................... 98 94 90 84 77 70 63 57 50 долина, .направлен-
Весна—осень ; . 98 96 93 88 83 78 71 64 57 ная с севера- на
Лето . . . . . . 99 98 95 92 89 84 79 73 66 юг
Зима . . . . . , . 98 94 85 0 0 0 0 0 . 0 долина, направлен-
Весна—осень . . 100 100 100 100 100 100 100 0 0 ная с запада на
Л е т о ................... 100 99 -98 98 97 96 95 94 93 восток
Зима . . . . . . . . 98 95 86 72 45 31 18 10 ' 7 долина, направлен-
Весна—осень . . . 99 98 95 91 86 80 .72 64 55 пая с Ю-3 на
Л е т о ................... 100 99 98 96 94 91 88 83 77 С-3 или на­

оборот

рельефа (котловины, долины- широтного простирания) приход ра­
диации зимой и даже в переходные сезоны уменьшается до нуля.

Во многом решающее влияние на действительные суточные 
суммы прямой солнечной радиации оказывает облачность, нередко 
полностью экранирующая земную поверхность от прямых лучей.
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Под влиянием облачности изменение солнечной радиации с 
высотой в горах становится многообразным и в среднем выводе 
существенно отлично от изменения возможных сумм (ем. табл. 31). 
Средние многолетние суточные суммы солнечной радиации обыч­
но увеличиваются с высотой лишь в холодную половину года, и 
уменьшаются- в летнее полугодие, отличающееся большой облачно­
стью. Это подтерждается, в частности, многолетними данными ря­
де станций Большого Кавказа (табл. 34).

Т а б л и ц а  34
Действительные средние суточные суммы прямой солнечной радиации 

на горизонтальную поверхность (в кал/ем2)

М е с я ц ы

Станция Высо­
та, м I п III IV V VI VII VIII IX X XI XII

Год

Сухуми, агрометео- 
станция ................... н е 56 82 145 200 260 345 329 319 263 161 89 59 192

Тбилиси, ГМО . . . . 403 62 92 149 212 285 361 348 329 238 156 71 54 196
Цалка . . . . . . . 1457 99 128 161 191 237 299 306 273 197 145 86 79 183
Казбеги, высокогорная 3653 122 161 237 266 289 280 299 266 204 227 135 122 21Г

Р а з н и ц а »
Каабеги — Сухуми, 

кал/сма сут на 1000м 19 22 54 19 8 —18 —8 —15 -1 6 19 13 18 7

В среднем годовом выводе действительные суточные суммы 
прямой радиации с увеличением высоты в данной горной стране, 
практически мало меняются. В условиях Большого Кавказа на 
1000 м высоты средняя за год суточная сумма радиации увеличи­
вается всего на 7 кал/см2. В Закавказье — от Еревана (940 м) к 
оз. Севану (1940 м) — она наоборот уменьшается примерно с та­
ким же темпом.

Многие горные станции Средней Азии также подтверждают 
отмеченные закономерности в изменении солнечной радиации с вы­
сотой при действительной облачности. Исключение составляет 
ст. Ледник Федченко, где почти во все месяцы года средние су­
точные суммы прямой радиации превышают соответствующие сум­
мы на равнинных и предгорных станциях (табл. 35).

Вероятно, это исключение обусловлено двумя факторами: 
глубоким внутриконтинентальным положением ст. Ледник Федчен­
ко в области сухих климатов, а также многорядным обрамлением 
Горно-Бадагшанской автономной области высокими перифериче­
скими хребтами, перехватывающими влагонесущие ветры.

Однако действительные суммы прямой радиации и на ст. Лед­
ник Федченко (см. табл. 35) далеко не достигают возможных сумм 
на данной высоте (см. табл. 31).
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остэ
Действительные средние суточные суммы прямой солнечной радиации на горизонтальную поверхность в Средней Азии

(в кал/см2)

Т а б л и ц а  35

Станция Высота,
м

Месяцы

Год
I II Ш IV V VI VII VIII' IX X XI XII

Ашхабад...................................... 227 92 122 178 250 391 447 457 451 345 243 122 79 265

Ташкент...................................... 477 76 102 168 266 401 490 536 484 359 211 109 66 272

Тянь-Шань . . ....................... 3610 161 201 247 306 332 359 342 339 293 243 161 135 260

Ледник Федченко . . . . . . 4169 102 125 171 286 336 534 543' 533 .421 230 109 72 289

Градиент, кал/см2сут на 1000 м

Тянь-Шань — Ашхабад . . . . +20 23 20 17 - 1 7 - 2 6 —34 —33 -1 5 0 12 17

Ледник федчецкр — Ашхабад . 3 1 —2 9 —14 22 22 20 19 —3 —3 —2



Разница между ними составляет:
I II III IV V VI VII VIII IX X XI XII Год

2 S B03M  — 2 5 д е й с т в  203 319 403 450 479 310 267 202 191 246 228 211 293

% от 2Sg03M 66 72 70 61 59 37 33 28 31 51 68 75 50

Таким образом, даже в столь труднодоступном для влажных 
ветров горном месте, каким является район метеорологической 
ст. Ледник Федченко, облачность в среднем на 50% уменьшает 
«уточные суммы прямой солнечной радиации по сравнению с су­
точным приходом возможной радиации.

И н т е н с и в н о с т ь  р а с с е я н н о й  р а д и а ц и и  с увеличе­
нием высоты и обеднением атмосферы рассеивающими частицами 
обычно уменьшается. Наиболее ярко это можно иллюстрировать 
околополуденными (12 час 30 мин) величинами рассеянной радиа­
ции при ясном небе (табл. 36).

Т а б л и ц а  36
Средние околополуденные величины рассеянной радиации при ясном, небе 

в Средней Азии (в кал/см2мин)

Станция Высота,
м Январь Аарель Июль Октябрь

Ледник Федченко....................................... 4169 0,10 0,16 0,12 0,10
Тянь-Ш ань.................................................. 3600 0,10 0,17 0,11 0,10
Большое алма-атинское озеро................... 2516 0,10 0,21 0,14 0,11
Кызылча . . .............................................. 2075 0,15 0,17 0,19 0,13
Алма-Атинская, солестоковая . . . . . 1711 0,09 0,16 0,15 0,11
Длма-Ата, ГМО.......................................... 847 0,15 0,22 0,19 0,17
Душанбе, агрометеоетанция................... 803 0,14 0,18 0,24 0,18
Т аш кент.................................................. 478 0,13 0,18 0,19 0,18
А ш хабад...................................................... 227 0,12 0,19 0,21 0,18
Р а з н и ц а ,  %
{Предгорье — Ледник Федченко) . . . . 

■

20 16 40 44

Отсюда следует, что на высоте 4 км околополуденная вели­
чина рассеянной радиации уменьшается на 20—40% по сравнению 
с радиацией предгорья; разница сокращается в зимне-весеннее 
время, когда воздух наиболее прозрачен, и увеличивается- вдвое 
летом и осенью.

Некоторые нарушения отмеченной общей закономерности в 
изменении рассеянной радиации при ясном небе с высотой дают 
станции, расположенные в условиях большого города (Алма-Ата, 
ГМО), а также пункты наблюдений, относящиеся к Обширным 
снежникам. Так, по данным А. П. Волошиной [77], полуденные зна­
чения рассеянной радиации на Эльбрусе увеличиваются почти на 
40% (от 0,11 до 0,18 кал/см2мин) при увеличении высоты с 3700 
до 5300 м. ;
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Т а б л и ц а  37
Средние суточные суммы рассеянной радиации (в кал/см2) при ясном небе 

в горах Кавказа и Средней Азии, по Борзенковой [73]

Месяцы
Высота,

н I II Ш IV V VI VII VIII IX X XI XII
Год

- 500 60 70 87 112 114 115 125 110 90 70 54 40 87
1500 50 63 80 • 97 97 100 110 100 85 62 50 35 77
2000 45 53 75 86 85 90 97 90 70 55 ■45 30 73
3500 40 45 68 70 75 75 77 73 57 45 40 26 58
4200 35 40 60 64 65 . 66 70 65 52 40 33 25 51
Д|200>>„, 58 57 69 57 57 57 56 59 58 57 61 62 59

В годовом ходе наибольшие величины рассеянной радиации
при ясном небе на равнинах и в

Д  кал [см* суш

предгорьях приходятся на июнь— 
июль. В горах максимум рассеян­
ной радиации смещается на ве­
сеннее время, чаще всего на ап­
рель. В это время высота Солн­
ца уже велика и горы повсемест-, 
но еще заснежены и потому от­
личаются "большой отражатель­
ной способностью, стимулирую­
щей увеличение радиации через 
вторичное рассеяние.

В соответствии с уменьшени­
ем интенсивности рассеянной ра­
диации изменяются с высотой и 
ее суточные суммы при ясном 
небе (табл'. 37).

Рис. 29. Зависимость суточных 
сумм рассеянной радиации от' об­
лачности в зоне ледников Средней 

Азии:
1 — в зонах открытого льда лед­
ников Федченко, Зеравшанского и 
Парах (3600 м); 2 — в фирновой 

зоне ледника Парах (4000 м)

Отсюда следует, что возможные при ясном небе суточные сум­
мы рассеянной радиации при увеличении высоты почти на 4 км 
уменьшаются в среднем на 30—40%. Примерно также уменьша­
ются суточные суммы рассеянной радиации при ясном небе в.
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Альпах [7]. И здесь темп уменьшения рассеянной радиации с высо­
той зимой оказывается более медленным, чем летом. Особенно это 
относится к высотам более 500 м и обусловлено большой прозрач­
ностью зимнего воздуха на этих высотах и сравнительно неболь­
шим его влагосодержанием.

Действительные суточные суммы рассеянной радиации, как 
правило, с высотой увеличиваются. Это увеличение обязано преж­
де всего облачности, которая в горах хотя1 и значительна, но раз­
режена и тонка и потому, в отличие от равнин (исключая поляр­
ные области), увеличивает рассеяние радиации даже при 10-балль­
ном покрытии неба (рис. 29).

Кроме того, увеличение рассеянной радиации в горах происхо­
дит из-за заснеженности их вершин и склонов через многократ­
ность отражения и рассеяния.

Увеличение прихода рассеянной радиации с высотой сравни­
тельно невелико в зимние месяцы и резко возрастает в весенне­
летнее время, (табл. 38).

Т а б л и ц а  38
Средние суточные суммы рассеянной радиации в горах Кавказа и Средней Азии 

при фактических условиях облачности (в кал/см2)

- S Месяцы

Станция

Вы
с о

та
i

I и III IV V VI VH VIII IX X XI ХП
Год

Казбеги 3663 102 141 224 286 372 316 276 210 178 125 109 86 202
Тбилиси, ГМО 403 79 99 151 171 191 181 191 164 128 105 76 66 133
Р а з н и ц а ,  в % 
Ледник Федченко

29 42 48 67 95 75 44- 28 39 19 43 30 52
4169 132 168 266 316 355 227 197 135 118 148 132 132 194

Тянь-Шань 3600 102 132 253 286 329 276 240 194 161 135 112 95 193
Ашхабад
Р а з н и ц а ,  % 
(Тянь-Шань — Аш­

хабад)

227 89 112 155 184 197 187 191 158 141 115 92 79 142

15 18 63 55 67 48 26 23 1-х 17 22 20 36

Таким образом, даже в условиях сухого климата Средней 
Азии горы стимулируют образование облаков и тем самым обус­
ловливают увеличение рассеянной, радиации с высотой на 30— 
40%.

По данным Дирмхирн [73], в Альпах на высоте 3000 м под 
влиянием облачности суточные суммы рассеянной радиации уве­
личиваются в 2,5—2,7 раза по сравнению с равниной.

С у м м а р н а я  к о р о т к о в о л н о в а я  р а д и а ц и я  в горах 
является результатом противоречивых воздействий высоты напря­
мую и рассеянную солнечную радиацию.

Возможные величины и суммы суммарной радиации зависят 
преимущественно от прихода прямой солнечной радиации. Эти 
суммы неуклонно увеличиваются с высотой во всех горных стра­
нах (табл. 39).
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Средние суточные суммы возможной суммарной радиации (@, кал/см2) 
и вертикальный градиент для широт 38—44° с. ш., (по И. И. Борзенковой [73])

Т а б л и ц а  39

Месяцы

Высота, м
I II III IV V VI VII VIII IX X XI XII

Г о д

500 250 365 510 630 720 750 730 640 525 390 285 225 500
1500 280 400 570 695 785 815 760 680 570 425 310 250 545
2 0 0 0 308 420 590 720 825 840 810 710 590 450 340 270 573
3500 330 470 615 760 870 904 860 770 620 490 360 280 613
4200

Разница:
@4200-600

340 484 634 800 880 910 880 800 664 516 370 308 633

% 36 33 24 27 22 21 21 25 27 32 30 37 26
кал/см2сут 
на 1 км

24 30 34 46 43 43 41 43 38 34 23 22 36

В среднем за год суточные суммы возможной общей радиации 
увеличиваются на 26% при подъеме местности почти на 4 км.

Л< 320нм А < Ш н м

Рис. 30. Зависимость возможных сумм суммарной ультра­
фиолетовой радиации от высоты местности (по Е. И. Незт

валь)

Абсолютное .увеличение больше летом,'чем зимой, и обязано глав­
ным образом продолжительному солнечному сиянию в это время; 
относительное увеличение больше зимой и обусловлено (преимуще­
ственно увеличением интенсивности прямой солнечной радиации 
с высотой.
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Суммарная ультрафиолетовая радиация (рис. 30) возрастает 
с высотой медленнее, чем прямая (см. рис. 28). В горах на широ­
тах 38—44° часовые суммы суммарной радиации в летние месяцы 
увеличиваются на 35—37% при подъеме от уровня моря до высоты 
4 км.

В предгорьях Альп суммарная радиация составляет за год 
95 ккал/см2, а на высоте 3000 м (Цугшпитце) — около 122 ккал/см2. 
В других высокогорных районах Альп, например, в Давосе, она 
превышает 130 ккал/см2. Таким образом, в Альпах на высотах 
2000—3000 м суммарная радиация увеличивается на 20—30% по 
сравнению с радиацией, у подножия гор.

На уровне снежных и ледяных вершин она увеличивается по 
сравненикг с нижерасположенными уровнями не только за счет 
прямой радиации, но и рассеянной. Поэтому величины суммарной 
радиации на этом уровне особенно велики. Так, на Эльбрусе 3 ав­
густа 1959 г. на высоте 5300 м полуденная величина суммарной 
радиации достигала 1,74 кал/см2мин; в то же время на высоте 
3700 м она 'была равна 1,61 кал/см2мин. Ее увеличение на уровне 
снежных вершин в горах имеет большое значение в летнем радиа­
ционном таянии снега и льда.

Суммарная радиация при действительных условиях облачно­
сти также, как правило, увеличивается с высотой в горах. Однако 
увеличение ее на этот раз обязано в основном-, росту рассеянной 
радиации и характерно для многих горных систем (табл. 40).

Из табл. 40 следует, что для различных горных местностей 
градиенты суммарной солнечной радиации с высотой изменяются 
в зависимости от времени года в весьма широких пределах. Летом 
они чаще всего уменьшаются и приобретают даже отрицательные 
значения; зимой же, как правило, увеличиваются. В среднем годо­
вом выводе градиенты суммарной радиации колеблются от 20 до 
60 кал/см2сут на каждые 1000 м поднятия. Величина градиента 
относительно мала в горах, расположенных во влажных климатах 
(Альпы), и увеличивается с ростом аридности горной местности 
(Тянь-Шань, Скалистые горы).

Доля прямой и рассеянной радиации в общем ее приходе в 
горах существенно изменяется’ и в зависимости от облачности и 
высоты. При безоблачном небе рассеянная радиация, например в 
Альпах и на Кавказе, на высоте 2000 м составляет 9—10%, а в 
Гималаях на высоте 4000 м — всего 8% от величины суммарной 
солнечной радиации.

Под влиянием облачности происходит существенное измене­
ние в соотношении прямой и рассеянной радиаций; роль первой 
резко уменьшается, а второй — увеличивается в 5—6 раз по срав­
нению с ясным небом (табл. 41). •

В годовом выводе вклад прямой радиации в общем ее приходе 
уменьшается в горах на высоте 3—4 км в среднем на 10% по 
сравнению с предгорьями. Наоборот, приход рассеянной радиации 
возрастает. Эта средняя закономерность определяется климатиче-
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го Средние суточные величины суммарной радиации (в кал/см2) и вертикальный градиент (в кал/см2сут на 1000 м подъема)
при действительных условиях облачности

' , Т а б л и ц а  40

Горная система Станция

I В
ыс

от
а,

 М Месяцы

Год
I II III IV V VI VII V III' IX X .XI XII

Большой Кавказ Тбилиси 404 141 184 303 382 480 539 546 500 362 266 145 122 331
Казбеги 3650 224 303 461 553 661 595 576 477 382 552 243 207 419

верт. градиент 26 36 49 53 56 17 9 —-7 6 26 30 26 27
Малый' Кавказ Ереван 942 155 224 342 454 609 668 658. 612 477 362 191 125 406

Мартуни '2000 247 293 421 480 562 664 668 582 4541 339 243 201 .429
верт. градиент 87 65 75 33 —44 —23 9 —28 —22 —22 49 79 22

Памир Ташкент 478 151 191 296 414 566 628 661 595 461 309 181 132 382
Ледник Федченко 4169' 234 293 438 602 691 766 740 668 539 378 240 204 483

верт. градиент 22 28 38 51 34 36 21 20 21 19 16 20 • 27
Тянь-Шань Алма-Ата 847 155 204 293 391 500 536 576 507 401 273 159 125 343

Тянь-Шань 3600 263 332 500 592 661 635 582 533 454 378 273 230 453
верт. градиент 39 46 75 73 58 36 2 9 19 38 . 41 38 - 40

Альпы Инсбрук 581 91 163 272 423 485 526 512 433 308 201 108 74 300
Зоннблик 3106 149 237 355 474 543 570 525 436 368 270 168 124 341

верт. градиент 63 29 33 20 23 17 7 . 1 24 27 24 20 16
Высокие Татры Скальное Плесо 1783 145 211 322 388 425 393 358 337 301 217 136 103' 278

Ломнический Пик 3638 135 217, 342 443 475 435 425 400 355 268 152 106 313
верт. градиент —1 Г 23 64 58 49 78 74 63 60 19 4 ■ 41

Скалистые горы Солт-Лейк 1329 156 250 346 477 550 495 481 407 344 252 154 124 336
Гранд-Лейк 2565 209 311 425 514 631 620 570 475 460 332 218 157 -410

верт. градиент 43 49 64 30 66 101 72 55 94 65 52 27 60



Доля прямой (£ ') и рассеянной (D) радиации в среднем общем ее приходе 
на горизонтальную поверхность (в %)

Т а б л и ц а  41

Станция Высота,
м

Январь Апрель Июль Октябрь Год

S ' D S ' D S ' D S ' D S ' ■ D

К азб еги ........................... 3653 56 46 ,48 52 52 48 64 36 52 48
Тбилиси........................... 403 46 56 55 45 65 35 60 40 60 40
Ледник Федченко . . . 4169 44 56 48 52 73 27 61 39 60 40
Т ян ь-Ш ан ь................... 3600 61 39 52 48 59 41 63 37 57 43
Ташкент........................... 478 50 50 64 36 81 19 68 32 71 29

скими условиями' теплого полугодия: Зимой же при увеличении 
высоты еоотношение между прямой и рассеянной радиацией изме­
няется на противоположное: доля прямой радиации с высотой 
увеличивается, а рассеянной — убывает.

Суммы солнечной радиации в горах существенно зависят от 
экспозиции и крутизны Склонов. К сожалению, данные инструмен­
тальных наблюдений для характеристики этой зависимости крайне 
ограничены, а расчетные методы все еще несовершенны.

Достаточно удобную приближенную полуэмпирическую фор­
мулу для расчета суточных сумм суммарной радиации, приходя­
щей на склоны при действительных условиях облачности, предло­
жила И. П. Беляева [70]:

S Q C
SQr

cos2 —  +  A sin2 —  2 2 1 —

где SQc
SQr

отношение суммарной радиации, приходящей на склон,
к суммарной радиации на горизонтальную поверхность при дайст- 

, вительных условиях облачности; — то же Для безоб­

лачного неба; _1_ — отношение действительной продолжитель­

ности солнечного сияния к возможной, учитывающее влияние 
облачности на приход радиации; А — альбедо поверхности; а  —
угол наклона; cos2 — +  Ак sinV^-'— приход рассеянной и отра­
женной радиации к склону.

В свою очередь

— ^ - 0 , 9  +  Ь, 
тг

где й© и hc — высота Солнца в истинный полдень и максимальная 
высота Солнца над склоном; тс и тг — продолжительность об луче-
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ния склона и горизонтальной поверхности солнечной радиацией; 
b — эмпирический коэффициент, который * учитывает приход к 
склону рассеянной и отраженной радиации и зависит от крутизны 
склона, его ориентировки и альбедо поверхности. Величина коэф-’ 
фициента колеблется от 0,12 до 0,26 [69].

Расчетная■ методика
И. П. Беляевой разработана 
на материалах многолетних 
наблюдений -в Средней Азии. 
Проверка этой методики в ус­
ловиях Кавказа, произведен­
ная И. И. Борзенковой [73], 
дала также вполне удовлетво­
рительные результаты.

Оказалось, что северные 
склоны 10-градусной крутиз­
ны летом получают радиации 
на 10—15% меньше, чем гори­
зонтальная поверхность. Лет­
нее облучение южных склонов 
такой крутизны мало отли­
чается от поступления радиа­
ции на горизонтальную по­
верхность при тех же усло­
виях облачности. Весной при­
ход суммарной радиации на 
южный склон на 15—20% 
больше, чем ее суммы на гори­
зонтальной поверхности.

Южные склоны с большой крутизной (например, 30°) в усло­
виях Кавказа получают радиации в летние месяцы на 5—8% 
меньше, чем горизонтальная поверхность. Наоборот, в зимние ме­
сяцы облучение этих склонов вдвое превышает приход радиации 
на горизонтальную поверхность.

Северные склоны крутизной в 30° в летний период получают 
радиации на 15—20% меньше, чем горизонтальная поверхность, 
а в зимнее время облучение этих склонов приближается к нулю. 
В Южном полушарии наблюдается обратное . соотношение сумм 
радиации на северном и южном склонах.

Поглощенная коротковолновая радиация в горах зависит от 
отражательной способности поверхности. Последняя во всех доста­
точно высоких горных системах увеличивается с высотой (рис. 31). • 
В Средней Азии, например, величина альбедо в годовом выводе 
изменяется от 20—25 (Ташкент, Ашхабад) до 52% (Ледник Фед­
ченко), на Кавказе от 18 (Тбилиси) до 55%| (Казбеги) и значи­
тельно колеблется в течение года.

Летом на актинометрических площадках в горах снег обычно 
исчезает. Альбедо подстилающей поверхности в этом случае мало

Рис. 31. Изменение с высотой альбе­
до подстилающей поверхности в го­

рах Средней Азии:
1 — в январе, 2 — в июле, 3 — за год
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меняется с высотой, колеблясь в пределах 20—25%. Но в горах, 
покрытых снегом, альбедо велико. Даже средние месячные ег© 
величины в этом случае зимой и весной превышают 70—80% и на 
высотах более 3 км сохраняются с ноября по апрель. Летом 
альбедо фирна, по данным А. П. Волошиной [77], в среднем 
равно 58%, но колеблется в зависимости от условий погоды от 
40 до 80%.

В результате баланс коротковолновой радиации или погло­
щенная солнечная радиация с высотой в среднем уменьшается. 
На уровне снежных вершин, например, Кавказа (3000—4000 м) 
поглощенная радиация уменьшается на 30—40% по сравнению с 
предгорными равнинами; в Средней Азии на Леднике Федченко.— 
на 25% . Уменьшение поглощенной 'радиации с высотой прсисхо- 
дйт во все сезоны, за исключением лета, когда она. мало меняется 
или даже в некоторых случаях увеличивается на вышерасположен- 
ных уровнях.

Наряду с отражением части солнечной радиации горы непре­
рывно теряют тепловую энергию путем и з л у ч е н и я .  Эффектив­
ное излучение на больших высотах оказывается несколько боль­
ше, чем внизу. Увеличение его с высотой обусловлено быстрым 
уменьшением встречной радиации атмосферы главным образом 
вследствие уменьшения содержания в воздухе водяного пара. 
В Альпах с поднятием примерно на 3000 м эффективное излучение 
в ясные ночи возрастает с 0,13—0,15 до 0,20 кал/см2мин. В Кали­
форнии при увеличении высоты от 1150 до 2500 м оно увеличи­
вается от 0,175 до 0,185 кал/см2мин. Эффективное излучение, дей­
ствуя в течение всех суток, приводит к большой радиационной 
потере тепла в горах. Увеличение с высотой этой потери еще более 
характерно для гор Средней Азии, Памира и других, расположен­
ных в условиях засушливых климатов. Наибольшие величины 
эффективного излучения в горах приходятся на высоту пояса веч­
ных снегов и объясняются большой излучательной способностью 
снега. Так, на снежной седловине Эльбруса на высоте 5300 м 
в дневные часы 3 августа 1959 г. оно достигало 0,20—: 
0,30 кал/см2мин; на высоте же 3700 м в этот день его значение 
колебалось в пределах 0,06—0,11 кал/см2мин.

В соответствии с изложенным р а д и а ц и о н н ы й  б а л а н с  
в горах обычно постепенно уменьшается с высотой (табл. 42). 
Этому в определенной мере способствуют увеличение облачности 
в горах днем и летом и уменьшение ее ночью и зимой. Первое 
уменьшает приходную часть радиационного баланса, а второе уве­
личивает его, расходную часть.

Отсюда следует, что в Средней Азии уже на высоте 2 км 
величина радиационного баланса составляет всего 38% от его 
значения в предгорном районе. Кроме того, в Ташкенте период 
с отрицательным балансом в среднем отсутствует. В горах же он 
продолжается четыре месяца (с ноября по февраль) и на него 
приходится 15% годового радиационного баланса. Именно в это
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Т а б л и ц а  42
Годовой ход радиационного баланса в предгорных и горных районах 

Средней Азии (в кал/см2сут)

Я Месяцы

Станция
Вы

со
та

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

Кызылча 2075 - 5 9 —23 26 138 230 247 259 220 89 36 —23 —62 90
Ташкент 
Р а з н и ц а ,  %

478 10 53 125 201 286 289 289 230 158 79 23 3 145

(Ташкент — Кы­
зылча)

690 143 79 31 20 15 10 4 44 54 200 217 38

время происходят наиболее контрастные изменения радиационного 
баланса с высотой.

По данным И. И. Борзенковой [73], на территории Кавказа 
от вредгорных равнин до высот около 2000 м годовые значения, 
радйационного баланса изменяются всего от 60—65 до 55— 
60 ккал/см2. Но по мере дальнейшего поднятия баланс быстро 
уменьшается и на высотах 3000 м становится равным 
35 ккал/см2год; в зоне вечных снегов годовые суммы его близки 
к нулю.

В отдельных горных системах, расположенных в климатиче­
ских условиях с большим количеством ясных дней, в летнее вр'емя 
года возможно постоянство или даже увеличение радиационного 
баланса с высотой.

Это характерно для горных стран, расположенных в сухих 
климатах. Например, на Восточном Памире, в долине Кош-Агыл 
на высоте 3715 м радиационный баланс в летние месяцы превысил 
средние месячные его величины в Ташкенте в среднем на 18, а 
в сентябре — даже на 38% (табл. 43). Такое увеличение радиа­
ционного баланса объясняется тем, что в условиях небольшой 
облачности поглощенная коротковолновая радиация с высотой уве­
личивается быстрее, чем потери тепла путем эффективного излу­
чения. В таких случаях обширные горные плато играют особенно 
существенную роль в повышении температуры воздуха на боль­
ших высотах.

В горных странах величина радиациЬнного баланса оказы­
вается обычно больше, чем в свободной атмосфере на соответст­
вующем уровне и отличается более значительными колебаниями 
в суточном и годовом ходе.. Эти колебания особенно велики на 
плоскогорьях. Однако горные вершины, покрытые снегом, имеют 
пониженный радиационный баланс по сравнению с его величиной 
на этой же высоте в свободной атмосфере. Объясняется это боль­
шой® отражательной и излучательной способностью снежных вер­
шин, в результате чего велики потери коротковолновой радиации 
и длинноволнового излучения. Колебания радиационного баланса 
на снежных вершинах сравнительно невелики.
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Т а б_л и ц а 43
Месячные суммы радиационного баланса и его компонентов 

(в ккал/см2) на Восточном Памире (1957 г.) и Ташкенте 
(1950— 1953 гг.)

Месяц Составляющие радиационного баланса . Памир 
(Я=3715 м)

Ташкент 
(Я=479 м)

Июль
суммарная радиация ...........................
поглощенная радиация.......................
эффективное излучение.......................
радиационный баланс ...........................

21,0
15,9
9,3
6,6

20,1
14,1
7,7
6,4

Август
суммарная ради ац и я............... .... . .
поглощенная радиация................... ...
эффективное излучение . . . . . . .
радиационный* баланс...........................

18,7 -
14,5
8,9
5,6

18,2
12,8
7.9
4.9

Сентябрь
суммарная ради ация...........................
поглощенная радиация.......................
эффективное излучение.......................
радиационный баланс . . ...................

15,6
11,4
7,0
4,4

13,5
9,5
6,3
3,2

Радиационный баланс в горах, так же, как и на равнинах, 
в среднем многолетнем выводе в основном расходуется на испа­
рение, а также на нагревание воздуха подстилающей поверх­
ностью. Кроме того, в зоне снегов и льдов радиационное тепл» 
идет частично на абляцию.

К сожалению, структура теплового баланса в горных странах 
в настоящее время изучена слабо.

По приближенным расчетам И. И. Борзенковой [73], для 
южного склона Большого Кавказа годовые величины затрат тепла 
на испарение с увеличением высоты растут и достигают максиму-- 
ма на уровне 2000—2500 м (41 ккал/см2). Эти высоты частично 
заняты лесной и субальпийской растительностью. Здесь при зна­
чительных величинах баланса и большом количестве осадков соз­
даются оптимальные условия для испарения. По мере дальней­
шего поднятия затраты тепла на испарение уменьшаются и 
достигают минимума на высоте 3500—4000 м (21 ккал/см2год).

Турбулентный поток тепла от предгорных степей 
(33 ккал/см2год) постепенно уменьшается, достигая нулевых или 
даже отрицательных значений в области вечных снегов.

Ледники вносят существенные особенности в структуру тепло­
вого баланса. В период абляции приходными составляющими 
теплового баланса часто является не только радиационное тепло, 
но и приток тепла от воздуха в результате -турбулентного обмена 
в приледниковом слое и конденсации водяного пара на деятельной 
поверхности ледника. Расходными же составляющими теплового
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■баланса являются затраты тепла на таяние льда и снега, а также 
на испарение. Соотношение между этими составляющими сильно 
изменяется в зависимости от местных и погодных условий, а также 
от положения горной страны в системе воздушных течений. В су­
хих' климатах, отличающихся большим притоком солнечного тепла, 
-основную роль в тепловом балансе ледников и их эволюции играет 
приток радиационного тепла На деятельную поверхность. В клима­
тах-с большой облачностью и интенсивным переносом воздуха 
повышается роль турбулентного- тепло- и влагообмена в балансе 
льда и снега.

ВЛИЯНИЕ РЕЛЬЕФА НА ЦИРКУЛЯЦИЮ АТМОСФЕРЫ

Прежде всего следует* отметить хорошо известный факт умень­
шения давления воздуха с увеличением высоты. При этом уже на 
высоте около 5—5,5 км давление оказывается в среднем вдвое 
меньше по сравнению с его величиной на уровне моря. Однако 
темп уменьшения атмосферного давления с увеличением высоты 
в. горах под влиянием форм рельефа и различия температуры мо­
жет быть отличным от изменения давления в свободной атмосфе­
ре. Следствием этого является различие атмосферного давления 
на одном и том же уровне над различными формами рельефа 
(склоном, вершиной, долиной) и их частями. Это нередко приво­

дит к возникновению соответствующей местной циркуляции 
.атмосферы.

Особенности подстилающей поверхности в горных районах по­
рождают несколько разновидностей горно-долинцой циркуляции 
атмосферы. На склонах горных хребтов и боковых склонах обшир­
ных долин под влиянием термических причин — различия в нагре­
вании верхних и нижних частей склонов, а также различия темпе­
ратуры воздуха вблизи склона и в удалении от него — возникают 
так называемые в е т р ы  с к л о н о в .  Это воздушные течения 
-сравнительно небольшого горизонтального протяжения, выражен­
ные дневным движением воздуха вверх по нагретому склону, а 
ночью стенанием холодного- воздуха вниз. В вышележащих слоях 
атмосферы над потоком склоновых ветров возникают обратные 
воздушные течения.

В горных долинах развивается г о р н о - д о л и н н а я  ц и р к у ­
л я ц и я ,  при которой днем ветер дует по долине вверх, а ночью — 
вниз. Эта циркуляция имеет большое горизонтальное протяжение, 
охватывает всю долину по высоте и является нередко одним из 
мощных циркуляционных звеньев, посредством которого осуществ­
ляется воздухообмен между горным районом и прилегающей к не­
му равниной. Предполагают, например, что ночные ветры горно­
долинной циркуляции Ферганской и Ангренсжой долин в Средней 
Азии проникают в глубь равнин на 70—100 км [80]. Значительно 
развита горно-долинная циркуляция и по высоте. В районах Кав­
казского хребта она наблюдается приблизительно до высоты
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3000 м. С этого уровня суточная периодичность в направлении; 
ветра здесь уже не отмечается и преобладающими становятся: 
западные ветры.

Горно-долинная циркуляция обусловлена термическими при­
чинами и прежде всего различиями температуры воздушных слоев, 
у ложа долины и в атмосфере на соответствующей высоте. Разли­
чия же температуры, как указывает А. X. Хргиан [118], в свою 
очередь являются следствием различий радиационного и теплово­
го балансов в нижней и верхней частях долины, а также в атмос­
фере. Днем при малооблачной погоде почва и воздух в верхних, 
частях хорошо обогреваемых долин сильно нагреваются, и давле­
ние здесь несколько понижается. Возникает дневной долинный 
ветер, скорость которого в приземном слое достигает максимума 
в первые послеполуденные часы (3—5 м/сек). В пределах долины 
над долинным ветром выше «высоты обращения» создается обрат­
ное компенсационное течение. Уровень «высоты обращения», т. е.. 
положение верхней границы долинного ветра, зависит от страти­
фикации атмосферы и повышается с ростом ее неустойчивости. 
В Цейском ущелье на Северном Кавказе днем высота этого, 
уровня в среднем равна 1,12 км. В других долинах уровень «высо­
ты обращения» может быть ниже, например в Баксанском ущелье, 
по данным Е. С. Селезневой [109], он находится на высоте около 
0,72 км.

Зависимость между «высотой обращения» и стратификацией 
атмосферы часто выражают эмпирической формулой

Я =  ау +  с,

где Я — высота уровня обращения; у  — вертикальный градиент, 
температуры воздуха в слое до 1 км; а и с — величины, завися­
щие от особенностей долины и ее положения в горной системе.

Например, для Цейского ущелья эти величины оказались рав­
ными соответственно 1,6 и 0,08 км; для долины р. Азау, по 
П. А. Воронцову [78], — 0,6 и 0,04 км. Сходная зависимость мощ­
ности долинного ветра от стратификации атмосферы получена и 
Н. Ф. Гельмгольцем [81] для предгорной зоны Тянь-Шаня.

Противотечение, начинающееся с уровня обращения, не всегда- 
противоположно основному нижнему течению. Оно воздействует 
с общециркуляционным переносом воздуха и нередко им не только- 
отклоняется, от оси долины, но и полностью маскируется.

Структура долинного ветра сложнее склонового. Поднимаю­
щийся по долине поток воздуха одновременно является расходя­
щимся, так как он частично восходит по боковым склонам долины. 
Над этими течениями имеются обычно компенсирующие токи воз­
духа противоположных направлений, сливающиеся в один общий, 
довольно сильный поток нисходящего ветра. Таким образом, днев­
ная циркуляция над долиной отличается большой массой вовле­
каемого в нее воздуха, довольно резкими изменениями направле­
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ния ветра и его скорости с высотой, что заметно усложняет возду­
хоплавание в горах.

Ночью верхние части долин в результате интенсивного 
радиационного выхолаживания быстро теряют тепло и холодный 
воздух от верховий долин стекает вниз; скорость движения воз­
духа ночью обычно меньше, чем днем, и у земной поверхности в 
«реднем равна 2,м/сек. Однако в ряде горных долин, в особенности 
в их средних частях, пролегающих среди горных теснин, ночной 
ветер играет решающую роль в образовании аномалии суточного 
хода скорости ветра. Это отмечает, в частности, Н. С. Темникова 
[113] для долин рек Нальчика, Ардона и Терека, скорость горных 
ветров в которых иногда вдвое превышает скорость долинных вет­
ров. По выходу рек на равнины уже на расстоянии 3—4 км от гор 
аномалия суточного хода скорости ветра исчезает.

Горный ветер, как и долинный, является сложным, так как он 
образуется в результате слияния самостоятельных течении возду­
ха, стекающих со склонов и боковых долин. Кроме того, над гор­
ным ветром часто возникает обратное компенсирующее течение. 
Мощность горного ветра также зависит от температурной страти­
фикации атмосферы; обычно она меньше мощности долинного 
ветра и в среднем достигает 0,5 км.

Горно-долинная система ветров возникает не только в доли­
нах, соединяющих горную систему с прилегающей к ней равниной,

но и в высокогорных отно­
сительно замкнутых вытяну­
тых котловинах. - Подобную 
циркуляцию воздуха наблю­
дала в летние месяцы 1957 
и 1958 гг. экспедиция МГУ 
на Восточном Памире в об­
ширной и плоской двлине 
Кош-Агыл, на высоте около 
3700 м (табл. 44).

Из табл. 44 следует, что 
мощность долинного юго­
юго-западного и юго-запад­
ного ветра на Восточном 
Памире в среднем превыша­
ет 1 км. Выше этого слоя 
обратное компенсирующее 
течение явно не прослежи­
вается, и долинный ветер 
постепенно сливается общим 

переносом воздуха на больших высотах. Однако косвенным до­
казательством существования компенсирующего течения может 
служить уменьшение скорости ветра на высоте 5—6 км над ур. мо­
ря. Горные ветры восточной четверти, наблюдающиеся в долине 
Кош-Агыл в ночное время, менее развиты по вертикали. Их мощ-

Т а б л и ц а  44 -
Средняя скорость и направление долинного 

и горного ветров в долине Кош-Агыл 
(Я  =  4700 м) за первую половину 

сентября 1958 г.

Высота 
на ур. 
моря, 

км

Скорость ветра, 
м/сек

Направление ветра, 
град.

долинный горный долинный горный

3,71 - 4 2 201 63
4,0 9 6 234 146
5,0 7 7 250 182
6,0 7 9 262 256
7,0 9 11 274 260

О б щ и й  п е р е н о с

8,0
9,0

14
20

16 277
274

266

1 2 0



ность находится в линейной зависимости от высоты инверсионного 
слоя и в среднем равна около 500 м, а скорость у Земли в различ­
ные часы колеблется от 2 до 3 м/сек.

Горные и особенно долинные ветры наибольшего развития до­
стигают в теплое время года, в дни с хорошей погодой. Однако 
в горных районах, расположенных в субтропических, более низких 
широтах, отличающихся сравнительно небольшой облачностью* 
эти ветры могут наблюдаться в любой сезон года. В. Н. Колевни-

Гi/зерит

Рис. 32. Розы горно-долинных ветров соответственно в .
январе, апреле, июле и октябре:

1 — долинные ветры (13 час), 2 — горные ветры (1 час)

кова J91], например, указывает, что горно-долинная смена ветров 
имеет место в Ангренской долине даже в зимнее время года, но 
выражена она слабее, чем летом.

По Э. А. Бурману [76], в долинах Украинских Карпат на до­
лю горно-долинной циркуляции приходится в летние месяцы 40— 
50%, а в зимние — 10—20% всех ветров. На Северном Кавказе, 
в долине Теберды, за год насчитывается около 150 дней с горно- 
дрлинной циркуляцией. Из них 86% приходится на летне-осеннее 
время и лишь 3% — на зимнее. Высокая повторяемость горно-до­
линных ветров в летнее время (40—̂70%) характерна также для 
многих горных систем Европы, Азии, Америки и других континен­
тов. Отсюда следует, что горно-долинная циркуляция является 
важным погодо- и климатообразующим фактором в гористой мест­
ное™. Она создает не только резкую смену направления ветра в 
долине в течение суток (рис. 32), но и способствует адвекции теп­
ла и влаги, оказывает влияние на суточный ход температуры и 
влажности воздуха, а также на облачность, атмосферные явления 
и осадки.
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Ночной горный ветер заполняет долины холодным воздухом. 
•Но наиболее резкое падение температуры происходит вечером в 
начальной стадии развития горного ветра. Ночью, когда горный 
поток усиливается и приобретает большую мощность, его опуска­
ние по долине может вызвать прекращение падения температуры 
или даже сопровождаться фёновым эффектом. Этот эффект осо­

бенно заметно проявляется на относительной влажности воздуха. 
-Так, в предгорьях Заилийского Алатау, как отмечает Н. Ф. Гельм­
гольц [81], относительная влажность ночью на 20—30% ниже, чем 
на равнине. •

Утром, при смене горного ветра на долинный и установлении 
периода затишья, температура воздуха быстро растет. Далее, по 
мере усиления долинного ветра и общего перемешивания воздуха 
рост температуры несколько ослабевает. Одновременно происходит 
перенос водяного пара, который сопровождается понижением вла- 
госодержания нижних слоев воздуха и повышением его в верховь­
ях долин.

Однако, как указывает Н. Ф. Гельмгольц [81], в горах наблю­
дается суточный ход влажности, при котором в дневные часы 
отмечается вторичный минимум не только относительной, но и аб­

солютной влажности, что объясняется образованием облачности. 
Таким образом, долинные ветры усиливают процесс локального 
о'блакообразования в горах. И при благоприятных условиях этот 
процесс завершается послеполуденными местными ливнями и 
грозами.

Наряду с нормальным развитием горно-долинной, циркуляции, 
характеризующейся четкой сменой направления переноса воздуха 
.в суточном ходе, многообразие местных и погодных условий в го­
рах создает режим ветров^ более или менее сильно отличающихся 
от классического образца.

Так, в широких долинах различие радиационного нагревания 
противоположных склонов может вызывать резкую смену направ­
ления ветра среди дня. Такое явление наблюдается, например, в 
•долине р. Каинды в Тянь-Шане [85, 86]. В котловинных же фор­
мах рельефа с относительно пологими склонами в ряде горных 
стран неодинаковое нагревание склонов в течение дня обусловли­
вает постепенную смену направления ветра за Солнцем.

Широко известен аномальный долинный ветер, наблюдаемый 
в Альпах у перевала Малоджа. Этот ветер дует круглые сутки 
с перевала вниз по долине. Причины, обусловливающие постоянст­
во этого потока, еще не вполне ясны. Предполагается, что ветер 
-«малоджа» связан с различием в нагревании долин по обе стороны 
от перевала. Возникающий при. этом температурный контраст спо­
собствует перетеканию относительно холодного воздуха с одной 
стороны перевала на другую, прогреваемую сторону. Явление 
«малоджа» характерно для многих перевалов горных стран.

К аномальным склоновым и долинным ветрам относятся так­
же л е д н и к о в ы й  ветер ,  дующий в течение суток постоянно
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в одном направлении. Своим возникновением этот ветер обязан 
выхолаживанию воздуха непосредственно над льдом и стенанию 
его по течению ледника. Мощность этого холодного относительно' 
свободной атмосферы потока воздуха сравнительно невелика; над 
ледниками Кавказа она достигает 45—125 м, а скорость движения* 
воздуха колеблется от 3 до 7 м/сек и зависит от крутизны ледника,, 
а также времени суток. Наибольшей силы этот ветер достигает 
обычно днем, когда контраст температуры воздуха над ледником: 
и в свободной атмосфере особенно велик. Вечером и утром он 
ослабевает, но ночью снова усиливается. Максимальная скорость- 
наблюдается на высоте около 2 м над поверхностью льда. Ниже 
и выше этого уровня его скорость обычно убывает.

В потоке ледникового ветра всегда сохраняется инверсионное- 
распределение температуры, обусловленное охлаждением воздуха, 
притекающего к леднику из окружающей атмосферы и усиливаю­
щееся при увеличении скорости ветра. Инверсионный скачок тем­
пературы в 2-метровом приледниковом слое воздуха достигает 10°’ 
и сохраняется (даже усиливается) при ветрах в 4—5 м/Сек в яс­
ную и в пасмурную погоду. Поэтому из воздуха! к поверхности 
ледника почти непрерывно поступает тепловая энергия. По подсче­
там А.. X. Хргиана fl 19], величина теплоотдачи воздуха леднику 
составляет около 250 кал/см2 в сутки. Это обеспечивает таяние 
слоя льда толщиной более 3 см.

Влагосодержание воздуха с увеличением высоты над ледни­
ком также увеличивается. Такое распределение влаги является 
следствием конденсации ее непосредственно на поверхности льда;

Таким образом, ледниковый ветер имеет существенное значе­
ние как в передаче тепла, так и в передаче влаги от воздуха к 
леднику; первое способствует таянию льда, а второе — увеличе­
нию его массы.

Наиболее сильные и устойчивые ледниковые (стоковые) ветры 
наблюдаются на побережье Гренландии и в Антарктиде. Скорость 
их на крутых участках ледникового склона достигает 30—40, а, 
в отдельных местах — даже 80—90 м/сек. Вертикальная мощность’ 
стекающего воздуха не превышает 200—300 м. Стоковые' ветры: 
Антарктиды в результате 700—800-километрового пробега по 
склону к побережью приобретают хорошо выраженный фёновый 
характер. Это особенно проявляется на относительной влажности: 
воздуха, которая на побережье на 15—20% ниже, чем на островах: 
вне зоны стоковых влияний.

Своеобразными и весьма распространенными непериодически­
ми ветрами горных районов являются фё н ы — сухие и теплые, 
а иногда жаркие ветры, спускающиеся по склонам горных хребтов.. 
к их подножиям. Фёны, как известно, чаще всего обусловлены, 
различием атмосферного давления по обе стороны хребта и связа­
ны поэтому с переваливанием воздуха через горы. Их развитие- 
характерно особенно для ряда горных систем, выступающих в виде
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достаточно мощных препятствий на пути воздушных течений не 
только в нижней, но и в средней и даже в верхней тропосфере.

Часто наблюдаются и хорошо изученные фёны в Альпах. 
В Инсбруке, например, за год насчитывается до 80 дней с фёном. 
Велика повторяемость фёнов на Северном Кавказе. По нашим 
данным [106], на Кавказе и в долине р. Белой в Гузерипле за год 
бывает до 90 дней с фёном; "в, Архызе и Теберде их соответственно 
137 и 149 дней, а на платообразной горе Ачишхо — 125 дней, но 
в Красной Поляне — только 50 дней. В Закавказье, например в 
Кутаиси, по подсчетам Й. В. Фигуровского [116], в году насчиты­
вается 114 дней с фёном и 75 из них приходится на период с нояб­
ря по апрель. Сравнительно велика повторяемость фёнов в горах 
Средней Азии. Так, например, в районе Ташкента с фёном наблю­
дается до 49 дней в году. -

Скорость ветра при фёне может колебаться в больших преде­
лах: иногда от самых малых значений до 20 м/сек, а в отдельных 
случаях до 30 м/сек и почти всегда отличается порывистостью, сви­
детельствующей о наличии вихреобразования в воздухе, стекаю­
щем по склону. Большая повторяемость и продолжительность 
(в среднем 1 сут., а иногда до 10.—15 сут.) фенов в некоторых 
горных районах приводят к тому, что климат этих районов отли­
чается своеобразием и резкими непериодическими изменениями 
температуры (табл. 45) и влажности воздуха, облачности и 
осадков. ' *

Т а б л и ц а  45
Повышение температуры воздуха при фёне (по данным Н. С. Темниковой)

, Температура Температура

Дата Станция

до
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ён
а

пр
н 

фё
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1—5/IV 1938 г. г. Бермамыт - 9 ,4 4,1 13,5 Ачишхо - 6 ,4 3,7 10,1
Орджоникидзе 5,5 21,9 16,4 Гузерипль 2,2 16,1 13,9

•24—27/ХП 1939 г. г. Бермамыт - 6 ,5 - 0 ,8 5,7 Ачишхо - 9 ,3 —2,6 8,7
Орджоникидзе - 3 ,0 8,6 11,6 Гузерипль —3,2 7,4 10,6

27—31/III 1940 г. г. Бермамыт —4,4 9,6 13,6 Ачишхо 0,0 11,0 11,0
Орджоникидзе 8,6 27,2 18,6 Гузерипль 8,9 22,9 14,0

Скачок относительной влажности при фёне может быть раз­
личным. Нередко влажность понижается до 20—30%, а в отдель­
ных -случаях, например на Северном Кавказе, отмечалось ее паде­
ние до 10% и менее. Пример подобного фёна представлен на 
рис. 33. Облачность при фёне обычно размывается и устанавли­
вается ясная погода. Во многих случаях отмечается, большая 
прозрачность атмосферы, свидетельствующая о чистоте и сухости 
опускающегося воздуха.

Наряду с общим уменьшением облачности иногда фёны сопро­
вождаются отдельными облаками чечевицеобразного типа или
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Рис. 33. Изменчивость основных метеорологических элементов при фёне в период с 4 по 12 января 1967 г.

(Теберда):
1 —температура воздуха, 2 — относительная влажность, 3 — общая облачность (соответственно 5 и 10 баллов), 

4 — ветер (соответственно юго-западный со скоростью 3 м/сек, южный — 10 м/сек)



даже облачными системами, образующимися в результате перева­
ливания воздуха через хребет. В последнем случае облачность, 
возникающая на наветренной стороне хребта, отчасти распростра­
няется и на подветренную сторону в виде мощного облачного вала, 
называемого фёновым валом. Возможно и сочетание этих типов 
облачности.

Фёны возможны в горах во всех широтных зонах земного 
шара и образуются в результате воздействия рельефа на воздуш­
ные течения общей циркуляции атмосферы в этих зонах. Поэтому 
в рарной мере они могут рассматриваться одновременно и обще­
циркуляционным и местным явлениями. Однако проявляются они 
в разных зонах по-разному.

В холодных климатах полярных и субполярных областей фёны 
вызывают наибольшие изменения в температуре воздуха, дости­
гающие 20—30° в час; велики здесь также перепады относительной 
влажности воздуха. Наоборот, в экваториальных климатах на 
Зондских островах температурный эффект фёнов невелик (не бо­
лее 5°), и мало они снижают влажность воздуха (она редко опу­
скается ниже 30%). В умеренных климатах наиболее ярко' прояв­
ляются фёны в отношении ■ температуры и влажности воздуха в 
зимнее время и менее эффективны они летом. Более того, летний 
фён, образующийся в условиях горного района с наличием оледе­
нения, может проявляться только в падении влажности воздуха. 
Таким образом, в проявлениях фёнов хорошо прослеживаются 
зональные и сезонные особенности.

Непериодические изменения погоды, обусловленные фёнами, 
летом оказывают вредное, иссушающее влияние на растительность 
и приводят к преждевременному созреванию фруктов, винограда, 
зерновых культур (например, кукурузы), за что в Тирольских 
Альпах его называют «кукурузным ветром».

Зимой и весной фёны способствуют таянию снега и даже вы­
зывают паводки на горных реках. Паводки могут быть усилены и 
осадками, выпадение которых возможно при фёнах, связанных с 
переваливанием облачных систем теплового фронта через горный 
хребет.

В ряде мест земного шара фёны получили различные местные 
названия. Так, фён, наблюдающийся на восточном берегу о. Су­
матры, носит название «бохорок». На восточных склонах Скалис­
тых гор в Северной Америке часто создается крайняя неустойчи­
вость температурного режима зимних месяцев, обусловленная 
западным и юго-западным ветром — «чинук». Это индейское на­
звание фёна, в переводе означающее «пожиратель снега». Иногда 
зимой чинук несет столь сухой и теплый воздух, что снежный по­
кров высотой до 30 см под его влиянием испаряется, не превра­
щаясь в воду. Вызывая быстрое таяние снега и освобождая от 
него горные пастбища, «чинук» благоприятствует развитию ското­
водства на восточных склонах Скалистых/гор.
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Полезную роль играет и «урсатьевский ветер», или «чирчик- 
ский фён» (район Ташкента). Он ускоряет весенее созревание поч­
вы для обработки и посева; озимая пшеница иногда начинает 
вегетировать здесь в январе и даже в декабре. Осенью фёновая 
погода способствует уборке хлопка.

Распространенным ветром в горной местности, граничащей с 
теплым водоемом, является б о р a-холодный, штормовой, резко 
порывистый ветер. Он наблюдается обычно г холодное время года, 
когда над, континентом устанавливается область повышенного дав­
ления, а над, теплой водной поверхностью — область низкого дав­
ления. Такое распределение давления обусловливает перевалива­
ние устойчиво стратифицированного холодного воздуха через невы­
сокие хребты и перевалы; скорость ветра при, этом достигает 
40 м/сек и более. Большая сила этого ветра обязана прежде всего 
величине барического градиента в районе перевала, а также дейст­
вию силы тяжести на движение холодного воздуха по склону.— 
гравитационному стоку. Именно последний в основном и придает 
явлению локальный характер.

Классическим примером подобных ветров является бора в 
районе Новороссийска, отличающаяся большой повторяемостью и 
-жестокостью. В среднем за год здесь бывает 45—50 дней с борой, 
.большинство из них (65—70%) приходится на холодное полуго­
дие. Ежегодно скорость ветра при боре достигает 34 м/сек, а в че­
тырех годах из 10 — превышает 40 м/сек и в отдельных случаях — 
60 м/сек. Резкие порывы ураганного ветра опрокидывают авто­
мобили и железнодорожные вагоны, срывают крыши с домов и 
выбрасывают на берег современные суда. Температура воздуха 
при боре может упасть до 20° мороза. При этом водяные брызги, 
поднимаемые ветром, быстро замерзают и все предметы покрыва­
ются слоем льда в 2—4 м. Все этЬ нарушает нормальную жизнь 
порта и города в среднем на 1,5 месяца в году и наносит огромный 
материальный ущерб хозяйственной деятельности.

Адвекция холодного воздуха при боре сопровождается пони­
жением влажности (абсолютной и относительной) и сказывается 
на режиме облачности. Облака локализируются над горами и пе­
ревалами и представлены обычно чечевицеобразными формами 
или в виде сплошной облачной стены.

Бора и подобные ей ветры наблюдаются во многих районах 
земного шара. Широкую известность получила бора в районе Три­
еста на Адриатическом море, на западном и восточном берегах 
Новой Земли, на оз. Иссык-Куль в Восточном Казахстане и во 
многих других районах. Так же, как и фён, бора в различных райо- 
нах^имеет свои местные названия: новороссийский норд-ост, бакин­
ский норд, сарма и харахаика на Байкале, мистраль в долине 
р. Роны и др.

Рельеф горных районов оказывает влияние не только на мест­
ные движения воздуха, но и на течения общей циркуляции атмос­
феры. Встречая на своем пути препятствия в виде гор, эти течения
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деформируются, вынуждены их обходить и одновременно в виде 
еильных ветров устремляются в горные проходы и через перевалах 
(например, урсатьевский ветер, дующий из Ферганской долины 
над юго-восточной частью Голодной степи). Даже невысокие, плос­
кие горы, расположенные среди равнины, деформируют линии тока 
воздушных течений до средней- тропосферы. Так Исполиновые го­
ры в Европе высотой 1500 м вызывают волновые движения в слое 
атмосферы до 6 км, а горы Сьерра-Невада в Северной Америке 
высотой 4000 м деформируют линии тока даже на высоте 13 км.

Согласно исследованиям М. Л. Петросянда, О. И. Субботиной, 
С. Ч. Чанышевой [105], над Памиром и Западным Тянь-Шанем 
деформация воздушных течений должна распространяться не ме­
нее чем до 16 км, т. е. влияние рельефа на ветер прослеживается 
до 3—4-кратной высоты гор.

Сильная изрезанность местности в горных районах, влияя на 
течения общей циркуляции атмосферы, создает большую пестроту 
скоростей ветра: резкое усиление его на перевалах, в горных про­
ходах, на выпуклых формах рельефа и ослабление на подветрен­
ных склонах и в вогнутых формах рельефа. Под влиянием вытя­
нутых долин и при благоприятном их расположении частично 
может быть изменено направление переноса воздуха, и в господст­
вующих ветрах резкое преобладание получает долинная состав­
ляющая (cmi. рис. 32 — Теберда).

Все горные хребты активизируют циклоническую деятельность, 
вызывают интенсивный вынужденный подъем воздуха вдоль скло­
нов, усиливают процессы облакообразования и формирования 
осадков на наветренных склонах. На пвдветренных же склонах 
гор фронтальные облачные системы размываются и затем вновь 
восстанавливаются на некотором удалении от гор. Горные хребты 
нередко являются естественными границами распространения воз­
душных масс. Особенно велйка задерживающая рель гор для хо­
лодного воздуха. Холодные фронты переваливают лишь черев 
невысокие возвышенности. Высокие горы обычно огибаются 
линией холодного фронта. При этом возможно образование оро­
графической окклюзии, с которой связаны периоды продолжитель­
ной ненастной погоды в горах. Мощным препятствием для холод­
ного воздуха является Кавказский хребет. Аналогичную роль 
выполняют также Альпы, Карпаты, Кры-мокие горы.

В результате большого влияния рельефа на течение общей 
циркуляции атмосферы горы нередко обостряют климатические 
различия (Кордильеры и Анды в Америке, Уральский хребет) и 
являются иногда решающим фактором в климатическом расчлене­
нии территории (Кавказ, Альпы и др.).

ВЛИЯНИЕ РЕЛЬЕФА НА ТЕМПЕРАТУРУ 
ПОЧВЫ И ВОЗДУХА

Режим т е м п е р а т у р ы  п о ч в ы в г о р а х  зависит от комп­
лекса факторов, главнейшими из которых являются радиационные
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и циркуляционные условия, экспозиция склонов и формы рельефа, 
а также физические свойства самой почвы (ее механический со­
став, цвет, влажность и др.).

Разнообразие и множество сочетаний этих факторов создают 
весьма пестрое распределение температуры по территории вообще 
и в горных странах в особенности.

Рис. 34. Изменение средней месячной (январь, июль) и годовой темпера­
туры поверхности почвы с высотой:

1 — на северном склоне Заилийского Алатау, 2 — на северном склоне Боль­
шого Кавказа, 3 — на южном склоне Большого Кавказа

Прежде всего рассмотрим влияние на температуру почвы 
высоты рельефа. В соответствии с уменьшением радиационного 
баланса подстилающей поверхности с высотой температура почвы 
по мере поднятия в среднем понижается (рис. 34). Особенно зна­
чительно температура понижается летом и меньше — зимой. 
В это время в предгорных районах и на нижних уровнях склонов 
гор часто наблюдается не падение, а рост температуры поверх­
ности почвы с высотой. Этот рост обусловлен адвективными при­
чинами: общециркуляционными вторжениями холодных воздушных 
масс, для которых наиболее доступные равнины и предгорья, а 
также катабатическим стоком холодного воздуха вниз по склону.

Вторжения холодного воздуха наиболее часты и результатив­
ны на северных склонах* горных систем; Под влиянием этих втор­
жений, например, в нижней части северного склона Заилийского 
Алатау (примерно до уровня 1 км) температура почвы в январе 
уверенно растет. О большой роли инверсионного, распределения 
температуры в холодное время года свидетельствует также изме-

5 Б. П. Алисов, Б. В. Полтараус 120



ненйе средней температуры в годовом выводе, и в частности не­
большая величина вертикального температурного градиента в 
поясе гор до уровни в 1 км (табл. 46).

Т а б л и ц а  46
Средние значения вертикальных градиентов температуры поверхности почвы 

(в град, на 100 м высоты)

Пояс высот 
гор, м

Кавказ Северный склон 
Заилийского .Алатауюжный склон северный склон

январь И Ю Л Ь .год январь июль год январь И Ю Л Ь год

До 500 0,0 0,7 0,2 —0,7 0,8 0,0
500-1000 0,5 1,0 0,8 0,2 0,7 0,4 - 0 ,6 0,8 - 0,2

1000—2000 0,6 ■0,7 0,6 0,35 0,7 0,5 0,2 0,8 0,5
Выше 2000 0,7 0,6 0,7 0,35 0,7 0,6 0,4 0,8 0,6

На склонах гор, обращенных к югу и недоступных для прямых 
, вторжений холодного воздуха, наблюдаются в среднем наибольшие 
вертикальные градиенты изменения температуры поверхности поч­
вы с высотой. В качестве примера может служить июльское паде­
ние температуры почвы с градиентов 1° на 100 м подъема, отме­
чаемое в поясе высот 500—1000 м на южном склоне Большого 
Кавказа (см. табл. 46). Столь значительное изменение темпера­
туры с высотой на рассматриваемом склоне обусловлено прежде 
всего уменьшением радиационного баланса, а также влиянием 
горного оледенения, снижающего температуру южного скдона 
вплоть до долины р. Куры [83].

Наибольшая пестрота температуры почвы в горах наблюдает­
ся при солнечной погоде,

. Т а б л и ц а  47
Средние июльские и абсолютные максимумы температуры 

..поверхности почвы на разных высотах и в разных формах рельефа 
на низинах юга Средней Азии и в горах Памира

Максимальная
температура ••

Высота, ФормаСтанция м рельефа
средняя абсолютная

Булункуль....................... 3744 49 61 котловина
Мургаб 3576 54 - 64 плато
Хорог . . . . . . . . . 2075 64 . 74 узкая долина
Душамбе . . . . . . . 803 65 72 долина
Бахш . . . . . . . . . 445 ' 68 73 низина
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На облучаемых склонах и формах рельефа температура почвы 
обычно мало меняется с высотой. Больше того, при благоприят­
ных условиях радиационного прогрева она может даже увеличи­
ваться по сравнению с температурой в предгорье или на равнине 
(табл. 47).

Из табл. 47 следует, что между низиной (Вахш) и Памир­
ским плоскогорьем (Мургаб) даже средний июльский максимум 
температуры поверхности почвы изменяется с градиентом всего 
около 0,4° на 100 м подъема. Изменение абсолютного максимума 
между этими уровнями происходит с еще меньшим вертикальным 
градиентом. Между предгорной и высокогорной долинами (Ду-. 
шамбе — Хорог) средний июльский максимум температуры по­
верхности почвы практически остается постоянным. Абсолютный 
же максимум между этими уровнями растет с высотой.

Этот тип распределения средней и максимальной температуры 
поверхности почвы с высотой, наблюдающийся обычно при солнеч­
ной погоде, характерен для многих других горных районов. Анало­
гичное распределение температуры поверхности почвы в июле 
приводит G. R. Rumney [127] для станций, расположенных во 
Французских Пиренеях:

Температура почвы, °С:
средняя ...................
максимальная . . .

При солнечной погоде очень большое влияние на температуру 
почвы оказывает экспозиция склонов по отношению к сторонам 
горизонта. В Северном полушарии наилучшие условия облучения 
и нагрева -складываются для южных склонов. Поэтому температу­
ра поверхности почвы на них может на 10° и более превышать 
нагрев северных склонов.

В соответствии с различиями суточного хода инсоляции и 
радиационного баланса подстилающей поверхности на склонах 
разной ориентации и крутизны места наибольшего нагрева почвы 
закономерно смещаются вслед за видимым движением Солнца 
(рис. 35).

На рис. 35 представлен средний суточный ход температуры 
поверхности почвы на южном, восточном и западном склонах и на 
вершине большой песчаной дюны. Измерения производились при 
солнечной погоде зимой 1931/32 г. в пустыне-Гоби на высоте около 
1400 м.

Из рис. 35 следует, что около 10 час наиболее высокая темпе­
ратура наблюдается на восточном склоне. С течением времени 
максимальный нагрев поверхности смещается на южный склон и 
сохраняется здесь до конца дня. Температура почвы на западном 
склоне утром (10 час) была на 18° ниже, чем на восточном. Одна­
ко около 14 час преимущество в нагреве переходит с восточного

с , Пик-де-Миди.Баньер (510 м) {2850 м)
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на западный склон. Все же максимум температуры на этом склоне 
не достигает дневного максимума на восточном и тем более на 
южном склонах.

Аналогичное различие в нагревании восточного и западного 
склонов приводит Б. А. Айзенштат [67]. На этот раз наблюдения 
производились в июле также при ясном небе, но в меридионально

Рис. 35. Суточный ход температуры в тонком поверх­
ностном слое (на глубине 2 мм) на вершине'и склонах 

песчаной дюны в пустыне Гоби (по Р. Гейгеру [5])

ориентированной долине Ала-Арча (Киргизский хребет) на высоте 
1800 м; крутизна склонов долины равна около 30°.

На восточном склоне, обращенном к Солнцу, температура- 
почвы в 10 час оказалась на 27° выше, чем на слабо инсолируе- 
мом в это время западном склоне. В этот же момент на глубине 
20 см разница температуры в пользу восточного склона достигла 
6°. Даже в целом за ясные дни вследствие различия в. инсоляции 
в до- и послеполуденное время из-за разной прозрачности атмос­
феры средняя суточная температура почвы на склонах рассматри­
ваемой долины различалась: на поверхности на 6,4; на глубине 
20 см на 4,0° в пользу восточного склона.
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Различия в инсоляции и в температуре обостряют контрасты 
во влагосодержании почвы на склонах и. в итоге ведут к отсутст­
вию леса на восточном склоне и к залесенности — западного.

Таким образом, в условиях общей сухости климата горной 
страны различия в радиационном режиме и нагреве почвы стано­
вятся важными факторами своеобразия ландшафтных особеннос­
тей горных склонов и долин. - .

При наличии достаточных запасов влаги в почве, что харак­
терно для влажных климатов, при ясном небе преимущество в на­
греве получают не восточные, а западные склоны. Это обусловлено 
большими затратами радиационного тепла на испарение в первой 
половине дня и уменьшением их в послеполуденное время. В это 
время почва уже несколько подсыхает и поэтому большая часть 
поглощенной радиации идет на повышение температуры почвы.

Таким образом, в условиях влажных климатов преимущество 
в облучении восточных склонов .при ясном небе хотя и остается 
по сравнению с западными, но максимум темйературы почвы на­
блюдается не на восточных и даже не на южных склонах, а сме­
щается к юго-западу.

О различии температуры почвы на склонах разной ориента­
ции можно судить также по результатам трехлетних наблюдений 
в Альпах на холме, возвышающемся над дном долины на 600 м 
(табл, 48).

Т а б л и ц а .  48 Т а б л и ц а  49
Средняя температура почвы 

(в °С) на глубине 80 см 
на склонах холма разной 

экспозиции в Альпах

Экспозиция Зима Лето Год

с 4,2 15,3 9,5
СВ 4,4 17,0 10,6
в 4,4 18,6 11,3
ю в 5,1 19,7 12,6
ю 5,3 19,3 12,6
ю з 6,6 18,8 12,7
3 5,5 18,5 12,2
с з 4,5 16,0 10,2

С р е д н е е 5,0 17,8 11,5

Средняя суточная амплитуда температуры 
поверхности почвы зимой и летом на юге 

Средней Азии

Амплитуда, °С

Станция Высота, 
м январь 4 И Ю Л Ь

Форма
рельефа

Булункуль 3744 28 50 котловина
Мургаб 3576 24 51 плато
Хорог 2075 21 53 узкая долина
Душамбе 803 16 49 долина
Вахш 445 17 51 низина
Ташкент 477 14 47 предгорье

Отсюда видно, что летом разница между температурой почвы 
южного и северного склонов даже на глубине 80 см достигает 4°. 
При этом наиболее обогреваемыми склонами являются юго-восточ­
ные, южные и юго-западные. Зимой с уменьшением инсоляции 
разница температуры почвы на склонах разной ориентации сокра­
щается, но и в это время года почва на глубине 80 см на южном,
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юго-западном и западном склонах на 1—2° теплее, чем на других 
склонах.

Суточный и годовой ход температуры почвы в горах так же, 
как и на равнинах, определяется в основном, соответствующими 
изменениями радиационного режима и потому во внетропических 
широтах имеет в среднем простой вид — с одним максимумом и 
одним минимумом.

На поверхности почвы амплитуда суточных колебаний темпе­
ратуры обычно очень велика, особенно в континентальных клима­
тах; наибольшая она в летнее время и примерно в 2—3 раза 
уменьшается зимой (табл. 49).

Величины амплитуд, приведенные в табл. 49, получены по дан­
ным средних максимумов и минимумов температуры в соответст­
вующие месяцы и потому являются наиболее вероятными.

Из табл. 49 также следует, что с высотой суточные колебания 
температуры увеличиваются зимой и мало меняются летом. Одна­
ко есть основание считать, что в суточных колебаниях температу­
ры почвы в горах вообще и в приведенных примерах в частности 
большая роль принадлежит не высоте^ а формам рельефа и физи­
ческим свойствам почвы в районах расположения станций. Так, 
на северном склоне Кавказа в январе в поясе высот 400—800 м 
суточные амплитуды изменяются от 9 до 16°, а на уровне около 
2 км — от 11 до 18°. Среднее значение амплитуды на этих уровнях 
оказывается примерно одни и те же (14—15°). Аналогичный раз­
брос значений зимних суточных амплитуд характерен и для юж­
ного склона Кавказа. В нижней части (до высоты 1000 м) этого 
склона январская суточная амплитуда в среднем также равна 15°,. 
Такие же средние колебания наблюдаются и на высотах около 

‘2 км.
Таким образом, как на северном, так и на южном'склонах 

Большого Кавказского в зимнее время суточная амплитуда темпе­
ратуры с высотой практически мало изменяется и равна 14—15°.

Этот вывод вытекает и из анализа январских суточных коле­
баний температуры почвы по профилю станций на северном склоне 
Заилийского Алатау:

Станция Или, железно­
дорожная Алма-Ата Усть-Горель-

иик
Верхний

Горельвик Мыи Джилкн

Высота, м 456 851 1935 2262 4 3013 '
Лсут, град. 16 17 14 17 15-

Здесь средняя величина амплитуды равна 16° и также не за­
висит от высоты.

Июльские суточные колебания температуры почвы на склонах 
общей южной экспозиции изменяются весьма неопределенно. Так, 
на Кавказе на уровне около 2 км амплитуда изменяется от 26 до 
37° и больше отражает не влияние высоты, а местные инсоляцион- 
ные и другие условия положения cfaH4 Hft.
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'Наоборот, на северных склонах Кавказа и Заилийского Ала­
тау обнаруживается более или менее определенная тенденция в 
уменьшении июльских амплитуд температуры почвы по мере под­
нятия (рис. 36). В нижней части склона Заилийского Алатау 
колебания температуры на по­
верхности почвы достигают 
40°; на Кавказе — 35°. . Эта 
разница обусловлена различи­
ем широтного положения и 
большей континентальностью 
климата среднеазиатского г о р ' 
ного района. С увеличением 
высоты амплитуды уменьшают­
ся; на 3-километровом уровне 
она становится равной 28—30° 
и теряет зависимость от степе­
ни континентальности климата.

На более высоко припод­
нятых плоскогорьях, располо- 
женых в условиях засушливо­
го климатаг (горных 'полупус- ■ 
тынь и пустынь), суточные 
колебания температуры почвы 
особенно велики. Например, 
на Памирском плоскогорье, в 
Мургабе (3576 м), даже сред­
няя величина амплитуды тем­
пературы поверхности почвы в 
июле достигает 51°. В отдель­
ных же случаях температура 
здесь колеблется от отрица­
тельных -значений ночью до 
64° (абсолютный максимум) 
днем.

Годовая периодичность ко­
лебаний температуры поверх­
ности почвы в горах так же, 
как и на-равнинах в умерен­
ных. и северных широтах, имеет 
и минимум в январе.

Известно, что на равнинах амплитуда почти 
широты и составляет около 30°.

Годовые колебания 28—30° имеют и станции, расположенные 
на южном склоне Большого Кавказа:

Рис. 36. Изменение средней суточной 
амплитуды температуры поверхности 
почвы с высотой иа северных скло­
нах Кавказа (I) и Заилийского Ала­

тау (2) в июле

максимум в июле или августе

не зависит от

Станция. Тбилиси Самгори -Пасаиаури Эрмани Крестовый
перевал

Высота, м .490 549 ’ . 1070 2240 2395
■4год> град. 30 28 28' 30 28
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В отличие от склона южной экспозиции на северных склонах 
гор Кавказа и Заилийского Алатау годовая амплитуда температу­
ры поверхности почвы уменьшается с высотой (табл. 50).

Т а б л и ц а  50 Т а б л и ц а  51
Средняя годовая амплитуда температуры 
поверхности почвы (в °С) на различных 

уровнях северных склонов Кавказа 
и Заилийского Алатау

Годовая амплитуда г> Щ 
температуры почвы на разных 

глубинах и высотах ] 
в Закавказье

Высота, м ' Высота, м

Горы
1000

Глубина,
см500 2000 2500 3000 450 1350 1950 3200

Кавказ 29 28 25 24 0 31 33 32 26
Заилийский Алатау 44 39 32 29 25 20 26 22 22 18

80 20 18 18 11

Таким образом, в условиях более континентального климата 
Средней Азии годовые колебания температуры поверхности почвы 
сокращаются с увеличением высоты значительно быстрее, чем на 
северном склоне Кавказа. Это обусловлено, с одной лтороны, раз­
личием повторяемости и мощности зимних инверсий в этих райо­
нах, а с другой.— различием радиационного баланса в летнее 
время года.

Очень большие годовые колебания температуры поверхности 
почвы наблюдаются опять-таки в условиях высокогорных полу­
пустынь и пустынь. Например, на том же Памирском плоскогорье 
в Мургабе (3576 м) наиболее вероятная годовая амплитуда (раз­
ность между средним максимумом и средним минимумом) равна 
41°. Интересно, что в предгорье Памира в Душамбе (803) в усло­
виях долинного рельефа величина годовой амплитуды равна всего 
32°, а в Ташкенте (477 м) — даже 31°.

С увеличением глубины колебания температуры в почве в го­
рах так же, как и на равнине, затухают (табл. 51).

Из табл. 51 видно, что в глубоких межгорных долинах Закав­
казья годовая амплитуда температуры на глубине 80 см умень­
шается более чем в 1,5 раза по сравнению с колебаниями темпера­
туры на поверхности почвы. На высоте 3200 м амплитуда на той 
же глубине (80 см) убывает уже в 2,36 раза. Таким образом, слой 
постоянной годовой температуры в горах располагается менее 
глубоко, чем в межгорных долинах и на равнинах.

Для склонов гор и плато, хорошо обогреваемых солнечными 
лучами, характерны весьма большие различия между температу­
рой поверхности почвы и воздуха, в особенности в дневные часы. 
Это подтверждается наблюдениями в условиях высокогорной пус­
тыни, в долине Кош-Агыл, на высоте 3710 м. Здесь днем в летние 
месяцы разница между температурой поверхности почвы и воздуха 
в среднем достигает 20—25° (табл. 52), а в отдельные дни — пре­
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вышает 40—50°. В ночное время разница между температурой 
поверхности почвы и воздуха сглаживается и почти всегда прини­
мает обратный знак.

Т а б л и ц а  52
Суточный ход температуры поверхности почвы и воздуха в долине Кош-Агыл 

(3710 м), по средним данным за июль 1957 г.

Температура, °С

Время наблюдения, час

1 4 7 10 13 16 19 22

Поверхности почвы . . . . 2, 3 0, 6 13,8 34,3 39,8 31,4 13,7 5 ,7
В о з д у х а .......................... 6 ,4 3 ,7 7 ,4 13,6 16,9 15,7 12,8 9 ,9
Р а з н о с т ь  .......................... - 4 , 1 - 3 , 1 + 6 ,4 + 2 0 ,7 + 2 2 ,9 + 1 5 ,7 + 0 ,9 - 4 , 2 .

Большая разница температуры почвы и воздуха в дневные 
часы, особенно в летнее время, отчасти объясняет преобладание 
в альпийской зоне гор низкорослой, стелющейся растительности с 
обедненным видовым составом. Это служит косвенным доказатель­
ством общей суровости климатических условий высокогорий.

При пасмурной погоде температура почвы в горах близка к 
температуре воздуха и не зависит от экспозиции склонов.

Т е м п е р а т у р а  в о з д у х а  с высотой обычно понижается, 
однако закономерности этого понижения могут быть различны и 
зависят от высоты места, экспозиции склонов по отношению к сол­
нечным лучам и воздушным течениям, от формы рельефа и вре­
мени года.

Как известно, вне гор, в свободной атмосфере, изменение тем­
пературы с высотой зависит от удаления от земной поверхности, 
изменения давления воздуха и содержания в нем водяного пара. 
С увеличением высоты влияние земной поверхности на температу­
ру воздуха становится все меньше. Вследствие этого в свободной 
атмосфере с высотой уменьшаются суточные и годовые колебания 

-температуры воздуха (табл. 53).
Т а б л и ц а  53

Амплитуда годовых колебаний температуры на различных высотах 
над г. Павловском

Высота, км 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 ' 11 12 ТЗ

Амплитуда,' 
град.

25 22 19 19 20 21 20 20 19 18 16 8 11 14

Таким образом, в свободной атмосфере с высотой возрастает 
независимость температуры воздуха От ее величины на земной 
поверхности и все больше увеличивается влияние на температуру 
воздуха горизонтального переноса воздушных, масс.
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В результате наличия различных видов теплообмена в атмос­
фере (конвекция, адвекция, испарение воды и- конденсация водя­
ного пара) температура воздуха в среднем уменьшается на 0,6° 
на 100 м подъема. Но в нижних слоях тропосферы, особенно зи­
мой, когда увеличивается повторяемость инверсий, средние верти­
кальные градиенты температуры малы и сильно изменяются с вы­
сотой (табл. 54).

Т а б л и ц а  54.
Средние месячные вертикальные градиенты температуры на европейской 

части СССР (сотые доли градуса)

Высота, км

Вертикальный градиент
0-1 1-2 2—3 3—4 4—5 5—6 • 6^-7- 7—8 8—9 9—10

Я н в а р ь ................... ...  . 12 32 55 57 63 64 65 51 51 53
И ю л ь .............................. 52 50 50 51 59 63 68 62 66 60

Иначе складывается режим температуры воздуха в горных 
странах. Различают особенности хода температуры и изменение ее 
с высотой на обширных горных плато или пологих склонах, пред­
ставляющих общее поднятие местности на большую или меньшую 
высоту над уровнем моря, и режим температуры на склонах гор­
ных цепей и в различных формах горного рельефа.

Температурный режим на горных плато в отличие от соответ­
ствующего режима в свободной атмосфере на том же уровне фор­
мируется в большой мере под непосредственным влиянием подсти­
лающей поверхности. Поэтому для горных плато, обширных долин 
и пологих склонов в горах характерны большие суточные и годо­
вые колебания температуры — результат значительного прихода 
солнечной радиации в. дневные часы и летом (табл. 55) и потери 
тепла лучеиспусканием в разреженной атмосфере ночью и зимой.

Т а б л и ц а  55
Суточный ход температуры поверхности почвы и воздуха при безоблачной погоде 

(3 августа 1957 г., Восточный Памир, плоская и обширная долина Кош-Агыл,
Н  3710 м)

Время наблюдения, чао
Ампли-

• Температура, °С
10 13 19

туда,
1 - 4 7 - 16 22 град.

Поверхности почвы - 2 ,3 —6,9 9,4 34,1 46,3 36,1 13,1 6,5 53,2
Воздуха 2,5 —0,6 4,6 13,3 17,2 19,3 17,3 9,8 19,6

Большие колебания температуры воздуха в суточном ходе на 
плоскогорьях характерны не только для отдельных дней, но и для 
средних'суточных амплитуд во все сезоны года (табл. 56).
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Т а б л и ц а  56
Средняя суточная амплитуда температуры воздуха (в град.)

Месяцы

Пункт Высота, Местоположение
I IV VII X

Мургаб . . . . 3576 13,4 11,3 13,0 14,8 плато с .приподнятыми краями
Нарын . . . . 2039 6,8 9,5 12,4 11,7 долина сыртов Тянь-Шаня
Ташкент . . . 480 -5,4 9,2 14,2 11,6 предгорье Тянь-Шаня

Годовые амплитуды температуры для некоторых пунктов, 
местность в районе которых может рассматриваться как приподня­
тая над уровнем моря, приводим в табл. 57.

Т а б л и ц а  57
Годовые амплитуды температуры воздуха

Пункт Высота,
•м Местоположение Амплитуда, 

' град.

О льты............................... 1224 широкие долины нагорья Малой 28,9
Карс.............................. ... 1742 Азии 30,7
Ташкент ........................... 480 предгорье Тянь-Шаия 27,8
Мургаб . . ................... 3576 плато Памира 32,1

Таким образом, размах суточных и годовых колебаний темпе­
ратуры на плато и пологих склонах гор свидетельствует о сохра­
нении и даже усилении континентальное™ климата, свойственной 
данному типу местности.

Горы являются весьма заметным источником тепла для атмос­
феры днем и стимулятором выхолаживания воздуха — ночью. 
Летний инфляционный прогрев высокогорной Азии столь значи­
телен, что, например, в центральной части Тибетского нагорья 
температура воздуха, согласно исследованиям Флона [127]., на 
7—9° превышает температуру воздуха на соответствующем уровне 
в свободной атмосфере (вне плоскогорья). Это ведет к образова­
нию здесь высокого и обширного Тибетского антициклона, оказы­
вающего влияние не только на погоду, но и на климатообразова­
ние на обширных пространствах Азии.

Сильное влияние подстилающей поверхности плоскогорий на 
Температуру воздуха приводит к тому, что вертикальный градиент 
температуры, рассчитанный по данным метеорологических станций, 
расположенных на плоскогорьях, несколько меньше, чем градиент 
в свободной атмосфере. Согласно А. И. Воейкову и Ю. Ханну, а 
также по данным Е. С. Рубинштейн [107] и И. А. Гольцберг [82], 
величина' этого вертикального градиента температуры весьма 
постоянна для всей земной поверхности, сравнительно мало зави-
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сит от сезона года и в среднем равна 0,5° на 100 м подъема. Этот 
градиент широко используется в климатологии для приведения 
температуры к уровню моря.

В качестве примеров годового хода вертикального градиента 
температуры приводим в табл. 58 средние месячные его величи­
ны, вычисленные по данным наблюдений в Туркуль (Среднеазиат­
ская равнина) и на Нарынском плато Восточного Тянь-Шаня, а 
также в Репетеке и в Мургабе на Памире.

Т а б л и ц а  58
Годовой ход вертикальных градиентов температуры воздуха, рассчитанных 

по средней температуре на равнине и плато (сотые доли градуса 
на 100 м высоты)

Месяцы
Пункт Высота,

м I И ill IV V VI VII VHI IX X XI XII
Год

Т урткуль 
Нарын

109
2039 65 62 52 42 54 62 59 48 38 33 43 58 51

Репетек
Мургаб

185 
3576 . 60 54 53 51 54 60. 54 51 44 46 48 55 52

Гораздо большей сложностью и многообразием отличается 
температурный режим склонов. Он находится под влиянием не 
только изменения высоты и экспозиции склонов, но и под воздей­
ствием термического режима подножий, свободной атмосферы и 
расположенных выше вершин. Это многостороннее влияние на. 
температурный режим склонов осуществляется в процессе как 
общей, так и местной циркуляции атмосферы. Станции, располо­
женные на нижних частях склонов, оказываются под большим 
влиянием термического режима равнин и подножий; а верхние 
станции испытывают влияние близ расположенных вершин и сво­
бодной атмосферы. Поэтому в нижних частях склонов наблюда­
ются довольно значительные суточные и годовые колебания темпе­
ратуры, а также сильно изменяющиеся в течение года вертикаль­
ные ее градиенты. Из-за влияния термического режима равнин и 
подножий суточные амплитуды температуры в нижних частях 
склонов мало зависят от экспозиции склонов, но существенно — от 
особенностей климата в районе гор. Так, на разных склонах у 
подножия Кавказских гор (до высоты 1000 м) суточная амплитуда 
температуры в июне, равна около 10°, у подножия Тянь-Шаня — 
12—14°. В верхних частях склонов, вследствие увеличения влия­
ния свободной атмосферы, суточная и годовая амплитуда темпера­
туры убывает; на высотах 2000—2500 м в горах Кавказа и Тянь- 
Шаня она колеблется около 8—9°. С увеличением высоты 
стабилизируется также вертикальное изменение температуры в 
различные месяцы года (табл. 59).
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Температура воздуха и вертикальные ее градиенты (сотые доли град, на 100 м 
высоты) на северном склоне Заилийского Алатау в центральные месяцы

сезонов года

Т а б л и ц а  59

Пункт Высота,
м

Температура, град. Градиенты между 
смежными станциями

- январь ап- • 
р§ль июль| ок­

тябрь январь ап­
рель И Ю Л Ь

ок­
тябрь

Мын Д ж и л к и ...........................
Большое алма-атинское озеро .
Верхний Горельник ...................
Алма-Атинская, селестоковая . 
Алма-Ата, ТМО . . . . . . .
Илийский вы селок...................

3017
2516
22?2
1711
847
456

—12,7
—9,5
—7,8
—5,7
- 7 ,4

-1 1 ,4

—2,6
0,7
2,3
5,0

10,5
11,9

7,4'
11,4
13.3 
16,0
23.3
25.4

- 1 ,8
1,9
3.3
5.4
9.5 
9,4

' 64 
73 
38 

—17 
—102

65
69
48
64
36

80
82
48
84
56

74
60
38
.47
—3

На склоне с увеличением высоты (см. табл, 59) изменяется 
не только амплитуда температуры, но и характер ее хода. В част­
ности, весенние месяцы на выше расположенных станция^ имеют 
более низкую температуру, чем осенние. На нижних станциях, как 
и вообще в континентальных районах, наблюдается обратное соот­
ношение между температурой весенних и осенних месяцев. Таким, 
образом, температурный режим станций, расположенных высоко 
на склонах, под влиянием воздухообмена на этих высотах и бли­
зости снежных вершин, в отличие от горных плато, имеет черты, 
свойственные морским климатам. Из табл. 59 также следует, что 
вертикальные градиенты температуры, вычисленные для смежных 
станций, расположенных на склоне, изменяются в довольно боль­
ших пределах. Велики они в теплое время года, что характерно 
не только для склона Заилийского Алатау, но и для склонов дру­
гих горных хребтов. Зимой же температура падает с высотой на 
склонах гор медленнее, чем летом. В это время года нередко в 
нижних частях склонов, особенно периферийных хребтов, устанав­
ливается инверсионное распределение температуры. Зимние инвер­
сии температуры характерны прежде всего для таких внутрйкон- 
тинентальных горных районов, как Восточная Сибирь. В Якутии, 
например, в январе средний градиент температуры между Верхо­
янском (136 м) и Семеновским рудником (1000 м) равен —2° на 
100 м. Средняя месячная температура в этих пунктах в январе 
соответственно равна —48,6 и —31,1° и сказывается на различии 
мощности вечной мерзлоты, на что указывал еще А. И. Воей­
ков [4].

В соответствии с комплексом причин, формирующих темпера­
турный режим, а также в результате многообразия самих склонов 
(крутизны, покрытия, экспозиции) ход температуры, особенно темп 
ее изменения с высотой, на разных склонах может существенно 
различаться. Поэтому приведенные выше градиенты температуры 
для склона Заилийского Алатау не могут быть распространены 
на все другие склоны. На северном склоне Большого Кавказа,
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например, вертикальные градиенты, вычисленные по средней тем­
пературе летних месяцев, изменяются, по данным Н. С. Темнико­
вой [113], от 0,5 до 0,65°, а для' зимних месяцев — от —0,20 
(в слое 0,5—1,0 км) до 0,45° (в зоне выше 1,5—2,0 км). Отличи­
тельной чертой температурного режима на южном склоне Боль­
шого Кавказа, а также в горах Армении, как это следует из 
справочников [111], является понижение температуры воздуха 
с высотой в течение "Всего года. Темп этого понижения особенно 
велик в летние месяцы — вертикальные градиенты достигают 1° 
на 100 м подъема. Зимой градиенты температуры обычно умень­
шаются и лишь на некоторых профилях под влиянием форм релье­
фа становятся инверсионными.

Таким образом, при всем разнообразии изменений температу­
ры воздуха можно считать, что на склонах в общем создается 
температурный режим, промежуточный между режимом горных 
плато и в свободной атмосфере.

Существенные различия в изменении температуры на склонах 
связаны с их экспозицией по отношению к господствующим влаго- 
несущим ветрам. На эти различия указывали Ю. Ханн и А. И. Во­
ейков. Подробно они изучены И. А. Гольцберг [82]. Установлено, 
что на наветренных, более влажных склонах темп изменения „тем­
пературы с высотой заметно меньше, чем на подветренных скло­
нах, где вертикальные градиенты температуры близки к сухоадиа­
батическим. Так, например, на западном склоне Сурамского хреб­
та в июле градиент составляет 0,65° на 100 м, а на сухом 
подветренном восточном' склоне он в среднем равен 0,90° на 100 м. 
Если высота хребтов или перевалов сравнительно невелика (ниже 
уровня конденсации), то как на наветренном, так и на подветрен­
ном склонах устанавливается сходное распределение температуры. 
Температура воздуха на таких склонах обычно ниже, чем на соот­
ветствующей высоте в свободной атмосфере, а вертикальные тем­
пературные градиенты близки к сухоадиабатическим.

Своеобразный температурный режим и вертикальные его из­
менения обнаруживаются на склонах гор с частой повторяемостью 
фёнов. Такие склоны отличаются повышенными температурами и 
аномальным годовым ходом ее вертикальных градиентов'. В каче­
стве одного из примеров приведем годовой ход градиентов между 
ст. Кутаиси (114 м) и ст. Амбралаури (544 м):

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

Градиент,
град, на 100 м 1,3 1,1 0,7 0,5 0,5 0,4 0,3 0,3 0,6 0,9 1,1 1,4

Под влиянием частных фёнов температурный градиент здесь 
зимой не уменьшается, как обычно, а резко возрастает и превыша­
ет в несколько раз летние. . . -

Мощный горный хребет сильно деформирует воздушные тече­
ния как в вертикальной, так и горизонтальной' плоскостях. На
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наветренном склоне при этом возникает восходящее, а на подвет­
ренном (часто обширными пространствами) — нисходящее дви­
жение воздуха. Тем самым создаются большие контрасты темпе­
ратуры и других метеорологических элементов на наветренной и 
подветренной сторонах горной системы. Влияние горных хребтов 
в этом отношении может быть настолько велико, что отражается 
на картах средней многолетней температуры. Ярким температур^ 
ным рубежом на январской карте изотерм выступают Кордильеры 
в Северной Америке, цепь прибрежных горных хребтов Дальнего 
Востока и др. , -

Большое влияние на ход температуры воздуха и изменение ее 
с высотой оказывают формы рельефа, в частности котловины и 
вершины. Как установлено А. И. Воейковым [4], в вогнутых 
формах рельефа создаются благоприятные условия для прогрева­
ния воздуха днем и выхолаживания его ночью. Поэтому суточные 
колебания температуры" в таких формах рельефа велики. То же 
происходит и с годовыми колебаниями. Наоборот, на выпуклых 
формах рельефа, где свободно совершается обмен воздуха, как 
суточные, так и годовые амплитуды . температуры сравнительно 

- малы. Это подтверждается и наблюдениями П. И. Колоскова в 
Амурской области [92] и в Казахстане [93]. В Казахстане, по его 
данным, годовая амплитуда температуры в среднем уменьшается 
на склоне на 4,6 на вершине — на 1,3° н возрастает в долинах на 
3,5, а в котловинах — на 7,9° по сравнению с амплитудой на плос­
кой поверхности. Аналогично изменяется и суточная амплитуда 
температуры в различных формах рельефа на Кавказе (табл. 60) 
и в других горных районах.

Т а б л и ц а  60
Суточная амплитуда температуры воздуха в различных условиях 

местоположения, град.

Станция Высота,
м январь

Me

апрель

сяцы

июль октябрь
Местоположение

Арагац, высокогорная . . . 3229 2,4 3,5 4,6 3,5 СКЛОН
Мамисонский перевал . . . 2854 1,3 3,1 4,7 2,9 перевал
Сисианский перевал . . . . 2380 1,5 3,4 6 ,1 4,5 перевал
Ленинакан ........................... 1556 6,4 10,3 10,9 1 2 ,0 плоскогорье
•Ц а л к а ........................ .. 1457 5,4 6,7 9,0 8,5 плоскогорье.
Боржоми ............................... 789- 6 ,2 9,8 10,4 1 0 ,0 долина
Т ел ави ............................ . 568 5,0 7,6 8,6 6 ,8 склон
Т б и л и с и .............................. 403 5,7 8,3 9,7 8 ,0 котловина
Анасеули . . . . . . . . . 158 3, 9 6,5 5,3 6 ,2 холм
К у т а и с и ................... ... 114 4,1 7,1 7,5 7,1 широкая долина

Из этих примеров (табл. 60) следует, что в горах часто влия­
ние форм рельефа на величину суточной амплитуды температуры
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воздуха перекрывает влияние высоты места. Тем не менее нельзя 
считать, как это допускал А. И. Воейков [4], что высота сама по 
себе не оказывает никакого влияния на величину .суточной ампли­
туды. Влияние высоты на амплитуду температуры во все сезоны

Н,м

х , - г . 5  ^

Рис. 37. Зависимость между 
суточной амплитудой темпера­
туры воздуха и абсолютной 
высотой для Б ольш ого  и Мало­

го Кавказа (июнь):
1 — вершина, 2 — склон, 3 — 
горная долина, 4 — замкнутая 

долина или котловина

Рис. 38. Зависимость между 
суточной амплитудой. темпера­
туры воздуха и абсолютной 
высотой для Тянь-Шаня и Па­

мира (июнь):
1 -L- вершина, 2 — склон, 3 —- 
горная долина, 4 — замкнутая 

долина или котловина

хорошо видно на примерах станций, расположенных на склонах, 
а также на перевалах (см. табл. 60).

Обстоятельное исследование влияния высоты на суточные ко­
лебания температуры воздуха для различных форм горного релье­
фа выполнено 3. А. Мищенко [99]. По данным 3. А. Мищенко 
(рис, 37 и 38), наибольшие суточные амплитуды характерны для 
замкнутых долин и котловин; на (Кавказе до высоты 2500 м в июне
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они достигают 12—14°, а в горах Средней Азии в том же слое — 
14—18°. Наименьшие суточные колебания температуры дают стан­
ции, расположенные на вершинах: на Кавказе — 6—8°, в горах" 
Тянь-Шаня, и Памира — 7—12°.

Промежуточные значения амплитуд имеют' станции, располо­
женные на склонах и в горных долинах. Таким образом, с увели­
чением сухости и континентальное™ климата колебания темпера­
туры заметно увеличиваются.

Из рис. 37 и 38, кроме того, следует, что с увеличением абсо­
лютной высоты все формы горного рельефа, за исключением 
плоскогорий, дают уменьшение амплитуды температуры. Это 
уменьшение особенно существенно для нижнего слоя воздуха на 
Тянь-Шане и Памире до уровня 1500—1700 м; на Кавказе — при­
мерно доЛООО м. С дальнейшим увеличением высоты в горах 
уменьшение амплитуды температуры хотя и продолжается, но в бо­
лее Замедленном темпе. Это объясняется все усиливающимся 
влиянием на колебания температуры процессов, происходящих в. 
свободной атмосфере и ослабления роли подстилающей поверх­
ности по мере роста высоты. ■

Таким образом, в горах изменения температуры воздуха с 
высотой отличаются большим разнообразием. Это зависит не толь­
ко от многообразия и сложного сочетания форм горного рельефа, 
почвы и растительности, крутизны и ориентировки склонов, но и 
от различной интенсивности атмосферных процессов и режима 
других метеорологических элементов.

Большое влияние на изменение температуры воздуха в горах 
оказывает облачность. Обычно наблюдающееся увеличение облач­
ности на склонах хребтов и вершинах гор в дневные часы сглажи­
вает суточные колебания температуры. В ясные дни в любое время 
года амплитуда температуры воздуха в горах в 2 раза и более 
превышает ее величину в пасмурные дни (табл. 61) .

Т а б л и ц а  61
Средняя суточная амплитуда температуры воздуха при ясном и пасмурном небе 

(по характеристике нижней облачности)

Станция

Арагац, высоко­
горная 

Шурабад

‘ Ленинакан

Высота,
и Состояние неба

Месяцы

январь апрель И Ю Л Ь октябрь

ЯСНО 8 ,2 9,8 8 ,2 7,7
пасмурно 5,9 5,5 5,9 4,0
ЯСНО 14,2 13,8 15,8- 17,5ZU2i / пасмурно 8 ,1 6 ,8 9,0 7,4
ясно 15,8 17,4 14,8 18,6

. пасмурно 7,9 8 ,0 8,4 7,2

Местоположе­
ние

склон

котловина

плоскогорье

Под влиянием облачности сглаживаются также годовой ход 
температуры воздуха в горах и ее колебания. Например* на 
ст. Арагац высокогорная (3229 м) суточная амплитуда колеба­
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ний температуры при пасмурном небе в январе такая же, как к- 
в июле, и равна 5,9°. То же характерно и для других уровней щ 
форм горного рельефа.

ВЛИЯНИЕ РЕЛЬЕФА НА ВЛАЖНОСТЬ ВОЗДУХА

А б с о л ю т н а я в л а ж н о с т ь  — одна из важных и неустой­
чивых характеристик режима увлажнения; она сильно изменяется

Рис. 39. Изменение упругости во- Рис. 40. Изменение упругости водяного 
дяного пара с высотой в январе: пара с высотой в июле:
1 —'в горах Средней Азии, 2 — на I — в горах Средней Азии, 2 — на Кав- 

Кавказе казе

в.зависимости от физико-географических условий местности, цир­
куляционных особенностей атмосферы, времени года и состояния
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погоды. Об этом можно судить по величине упругости водяного 
пара в горах, например, Большого Кавказа, Средней Азии и 
Сибири.

В январе_в предгорных районах Средней Азии упругость во­
дяного пара падает до 2 мб. Еще меньше она в горах Алтая (около 
1 мб), а в Сибири, в районах Оймяконского и Нерского плоско­
горий составляет всего 0,1 мб. Однако в предгорьях Кавказа 
упругость водяного пара в январе достигает 5 мб и более.

В июле упругость водяного пара увеличивается до максималь­
ных значений. В предгорных районах Средней Азии она в среднем 
равна 12—13 мб, в Сибири — 10—12 мб, а на Кавказе — 16— 
1'8 мб.

С увеличением высоты местности абсолютная влажность и 
упругость водяного пара обычно убывает. Это, как и отмечен­
ные выше январские пространственные изменения упругости, 
обусловлено главным образом понижением температуры, ограни­
чивающей содержание водяного пара в воздухе определенным 
пределом,^который тем меньше,' чем ниже температура.

В холодный период года, в частности в январе, изменение 
упругости водяного пара под влиянием высоты местности невели- 
кщ И особенно малы они в горных районах, расположенных в 
континентальных и сухих климатах Средней Азии и Сибири. На­
пример, на всем северном склоне 3 андийского Алатау упругость 
изменяется всего от 2,5 до 1,3 мб (рис. 39). Больше того, до вы­
соты 1000 м влажность воздуха на рассматриваемом склоне 
остается постоянной или даже несколько увеличивается с высотой. 
Это объясняется чаСтым инверсионным распределением темпера­
туры в зимнее время и накоплением влаги в инверсионном слое. 
Наибольшие инверсионные градиенты (рост упругости с высотой) 
характерны для склонов Верхоянского хребта. Здесь многие пары 
станций в зимние месяцы с ноября по февраль включительно 
дают увеличение упругости водяного пара на 0,03 мб на каждые 
100 м подъема (табл. 62),.

Т а б л и ц а  62
Изменение упругости водяного пара (мб) на 100 м подъема на склонах 

Верхоянского хребта

Станция Разность 
высот,, м

Месяцы

январь - апрель И Ю Л Ь октябрь

Сунтар-Хаята — Оймякон, аэропорт . . . 
Сунтар-Хаята—Нижняя б а з а ...............

1408
718

—0,03*
—0,03*

0,02
0,0

0,3
0,2

0,04
0,04

Знак «—» означает рост упругости с высотой 1
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На склонах Большого Кавказа влажность воздуха в январе 
уменьшается в среднем с вертикальным градиентом, равным 
0,14 мб на 100 м высоты.

Более существенные изменения упругости водяного пара с вы­
сотой происходят в летнее время (рис. 40), где четко прослежи­
вается влияние континентальности и сухости климата Средней 
Азии на изменение влажности воздуха с высотой. Влажность 
воздуха здесь на всех уровнях заметно меньше, чем на Кавказе. 
Разница особенно велика в предгорной зоне и сокращается с уве­
личением высоты.

Для нижнего пояса гор Кавказа и Средней Азии, примерно до 
высоты 1000 м, характерен также значительный разброс величин 
влажности. Это обусловлено, очевидно, особенностями местополо­
жений станций в горах (влиянием форм рельефа, характером рас­
тительности и др.), а также влиянием локальных ветров, в част­
ности фёнов. Вертикальный градиент падения упругости водяного 
пара на 100 м высоты равен: на 'Кавказе — 0,35 мб, Заилийском 
Алатау — 0,25 мб.

На склонах Верхоянского хребта вертикальные градиенты 
влажности воздуха в летние месяцы в среднем не превышают 
0,2—0,3 мб на 100 м подъема (см. табл. 62).

Таким образом, с увеличением континентальности... климата
убывание влажности воздуха летом с высотой в среднем ослаб­
лено. Это обусловлено ограниченными возможностями испарения 
с подстилающей поверхности и развитием вертикального переме­
шивания воздуха до более высоких уровней.

Уменьшение абсолютной влажности в горах совершается не­
сколько медленнее, чем в свободной атмосфере, где на убывании 
влагосодержания кроме понижения температуры сказывается уда­
ление от подстилающей поверхности, с которой происходит испа­
рение.

Абсолютная влажность в свободной атмосфере в среднем 
уменьшается в 2 раза уже на высоте 1500 м и в 4 — на высоте 
3000 м по сравнению с приземной влажностью воздуха. В горных 
странах испарение с поверхности Дор отчасти пополняет влагосо- 
держание воздуха, поэтому здесь влажность уменьшается вдвое 
на высоте 2000 м и в 4 раза — на высоте 4000 м.

Таким образом, влажность воздуха в горах больше, чем на 
Хом- же.Уровне в свободной- атмосфере. Разница достигает в сред­
нем около 10% (табл. 63).

Для характеристики убывания влажности воздуха с высотой 
в горах имеется ряд эмпирических формул. Одна из первых фор­
мул предложена Ханном:

— JL
eh = e0; 10j М, .

где бо — упругость водяного пара на уровне моря,
б?» — упругость водяного пара на высоте.
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Т а б л и ц а  63
Изменение абсолютной влажности с высотой в Альпах и в свободной атмосфере-, 

(в % от влажности воздуха на уровне моря), по данным Ханна

Высота, м

Поверхность
600 1000 1500 2000 2500 3000 3500 4000

Горы ...................................... 83 70 58 48 40 34 28 23
Свободная атмосфера . . . 83 68 51 41 34 26 20 17

Внутри горной системы влажность обычно меньше, чем на 
периферических хребтах, особенно на наветренных склонах 
(табл. 64).

Т а-б л иц а 64
Средняя месячная упругость водяного пара (в мб) на внутригорном плато 

Памира и периферическом Туркестанском хребте

Месяцы

Станция Высота,
м январь апрель И Ю Л Ь октябрь

И р х т ...................................... ... 3290 1,5 3,2 5,0 2,4
Шахристанский перевал . . . . 3143 1,6- 3,7 6,4 3,2

Суточный ход упругости водяного пара в основном следует за 
ходом температуры воздуха. В холодный период суточные колеба­
ния влажности в горах невелики — средняя амплитуда не превы­
шает Гмб. Наоборот, летом колебания выражены наиболее отчет­
ливо. В июле, например, в предгорных долинах суточная ампли­
туда увеличивается до 3—6 мб, но с увеличением высоты она, как 
правило, уменьшается (табл. 65).

На склонах и горных вершинах, как и в свободной атмосфере,, 
вследствие переноса водяного пара вверх на дневные часы при­
ходится максимум абсолютной влажности; минимум ее наблю­
дается перед восходом Солнца (табл. 66).

В предгорных долинах с ограниченными возможностями испа­
рения нередко наблюдается второй тип суточного хода упругости — 
с двумя максимумами (утром и вечером) и двумя минимумами 
(ночью и днем). Такой тип характерен для некоторых долин- За­
кавказья и ряда долин в горах Средней Азии. Дневной (вторич­
ный) -минимум упругости водяного пара в этом случае приходится 
на время наибольшего развития турбулентности и дневного подсы­
хания поверхностного слоя почвы.

На платообразных ровных участках местности независимо от 
высоты над уровнем моря, как и на равнинах, наблюдаются два 
минимума и два максимума в суточном ходе влажности.. Один
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Т а б л и ц а  .65
Суточная амплитуда упругости водяного пара по наблюдениям в 1, 7, 13, 19 час

' Месяцы

Станция ^Высота,
м

'

октябрь
Местоположение. январь апрель И Ю Л Ь

Большой Кавказ ■ -

А рхы з................... ... 1456 0,5 0 ,8 2 ,0 1 ,6 котловина
Бермамыт....................... 2583 0 ,2 0 ,8 2 ,2 0 ,8 плоская вершина .
Тбилиси, Г М О ............... 403 0,3 0,5 1 ,6 0,7 котловина
Мамисонский перевал . . 2854 0 ,1 0,5 1,7 0 ,6 перевал

Малый Кавказ

Ереван
Арагац, высокогорная ,

Алма-Ата, ГМО 
Мын Джилки . 
Х о р о г...............

1910
3229

0,5
0,3

0,6
0,6

0,8
1,0

0,5 I долина 
0,3 I склон

Горы Средней Азии

Мургаб

847 0,7 1,2 3,5 0,7
3017 0,3 Ы 2,6 0,7
2075 0,3 0,8 1,2 0,5

3576 0,3 0,3 1,5 0,2

предгорье
вершина
высокогорная узкая 

долина
высокогорное плато

Т а б л и ц а  66
Суточный ход абсолютной влажности (процентное отклонение от средней- 

суточной, равной 4,04 г/м8) на вершине Зоннблик (3106 м) в Альпах

Время наблюдения, час

0 ' 2 4 6 8 10 12 14- 16 18 20 22

—9 —22 —32 —37 —30 —12 - и 31 39 34 21 ; 6

(основной) приходится на ночные и второй.— на дневные часы 
интенсивного развития конвективных токов. На некоторых плоско­
горьях, отличающихся большой сухостью климата, основной мини­
мум в суточном ходе влажности приходится на дневные часы 
(табл. 67).

Дневной минимум упругости водяного пара в долине Кош- 
Агыл объясняется не только интенсивной конвекцией, но и разви­
тием горно-долинной циркуляции, выносящей влажный воздух из 
долины.

Годовой ход абсолютной влажности с увеличением высоты в 
горах принципиальных изменений не претерпевает: максимум ее, 
как и на равнине, приходится на летний период, а минимум ■— на
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Суточный ход упругости водяного пара (мб) на плато Восточного Памира 
в долине Кош-Агыл (3710 м), по средним данным за 1957 г.

Та  б л и ц а  67

Месяц

Часы

1 4 7 10 13 16 . 19 22

Июль................... ................... 1 ,8 2,1 2,0 ■ 1 ,6 1,3 1 ,6 1 ,6 1,5
Август . . Г ........................... 4,0 4,2 4,6 3,5 з д 3,0 3,2 3,5
Сентябрь . . .  ................... 3,2 3,0 3,4 2,7 2,3 2,5 2,9 2,7

зимний. Однако амшщтуда годовых колебании влажности при уве­
личении высоты резко уменьшается главным образом за счет 
летних значений упругости водяного пара (рис. 41, табл. 68).

В горах Армении (Ара- 
гац), несмотря на большую 
высоту над уровнем моря, уп­
ругость водяного пара с сен­
тября по май больше, чем в 
Ильчире. Это объясняется 
более близким положением 
Армянского высокогорья к от­
носительно теплой в зимние 
месяцы Атлантике и развитым 
в это время западно-восточ­
ным переносам воздуха. В лет­
ние месяцы,' когда этот пере­
нос ослаблен, роль высоты 
над уровнем моря оказывается 
решающей в изменении влаж­
ности воздуха.

Рис. 41. Годовой ход упругости водя­
ного пара в горах Средней Азии:

I  — Алма-Ата, ГМО (847 м), 2 —  
Верхний Горельник (2272 м), 3—Мын 
Джилки (3016 м), 4  — Ледник Фед­

ченко (4169 м)

Т а б л и ц а  68
Годовой ход средней месячной упругости водяного пара (мб) в горах Армении

и Восточном Саяне

Высота 
над ур. 

моря, м

Месяцы -
Пункт

I п ш IV V VI VII VIII IX X XI ХП

Арагац, высокогор­
ная ................... 3229 1,9 1,9 2,4 3,4 4,7 5,9 7,4 7,0 5,4 4,0 3,0 2,1

Октемборян . . . 861 3,8 4,1 5,3 7,7 10,7 12,3 14,0 13,8 11,2 8,7 6,9 4,6.
И л ь ч и р ................ 2083 0,8 1,0 1,4 2,3 3,6 6,8 8,8 7,9 4,6 2,6 1,3 1,0
Ангарск . . . . 417 1,0 1,1 2,3 3,9 6,1 11,1 15,0 13,3 8,3 4,8 2,3 1,4
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О т н о с и т е л ь н а я  в л а ж н о с т ь  воздуха в горах опреде­
ляется режимом температуры, притоком влаги в атмосферу, а так­
же развитием фёновых и других явлений.

Рис. 42. Изменение относительной 
влажности воздуха с высотой в 

январе:
1 — в горах Средней Азии, 2 — на 

Кавказе

Рис. 43. Изменение относительной 
влажности воздуха с высотой в 

июле:
1 — в горах Средней Азии, 2  — на 

Кавказе

В зимнее время в результате низкого положения уровня кон­
денсации наибольшая относительная влажность (около 80%) 
приурочена, как правило, к нижнему уровню гор. G увеличением
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высоты она в среднем убывает или же испытывает колебании 
около некоторого постоянного значения.

Большой разброс величин относительной влажности по высо­
те характерен для Кавказа (рис. 42). Здесь высокие значения 
влажности (75—80%) в январе наблюдаются не только в предгор­
ных районах, но и на высотах около 2 км. Такую влажность име­
ют, например, наветренные склоны гор (Гагринский хребет),, 
а также перевалы Мамисонский и Сисианскил. Наоборот, на. под­
ветренных склонах (ст. Клухорский перевал) и в долинах (ст. Те- 
берда) из-за частых фёнов влажность падает До средних месяч­
ных значений 50—60%.

Низкая относительная влажность зимой (55—60%) наблю­
дается и на склонах Алтайских гор, что обусловлено большей 
повторяемостью инверсии температуры и частными фёновыми^яв- 
лениями.

В теплый период года относительная влажность воздуха в 
горах с высотой, колеблясь, увеличивается (рис. 43) и достигает 
максимальной величины в слое облакообразования. В июле наи­
более низкие значения влажности наблюдаются в предгорьях 
Средней Азии (35—40%), Алтая (35—45%), Саян (50—60%),, 
Кавказа (60%). Но на высоте 2,0—2,5 км на склонах наветренных 
периферических хребтов Средней Азии влажность достигает уже- 
60—70%, а в горах Кавказа — 75—.85%. И летом повышенной 
влажностью выделяются горные перевалы и районы, подверженные- 
оледенению. В последнем случае это объясняется преимущественно- 
большим охлаждающим действием ледников и снежников на ат­
мосферу. Подветренные склоны гор, а также .внутригорные широ­
кие долины и плоскогорья в летнее время остаются сухими. Так,, 
на Алтае на ст. Кош-Агач (1758 м) средняя влажность в июле не- 
превышает 54%, а в дневной срок (13 час) в период с мая по сен­
тябрь она в среднем не более 35—37%. Это и является одной из 
причин наличия здесь степного и полупустынного горных ландшаф­
тов (Чуйские степи). ^ А

Еще большей сухостью' воздуха в летне-осеннёе время отли­
чается высокогорная пустыня Памира. Так, на ст. Мургаб, правый 
берег (3576 м) с апреля по октябрь средняя месячная влажность 
воздуха сохраняется ниже 40, а в июле она падает до 28%. Коли­
чество дней с относительной влажностью воздуха 30% и менее- 
достигает 252 за год и насчитывается всего около 5 дней с относи­
тельной влажностью в дневной срок ^80% . , .

Таким образом, относительная влажность в. горах испытывает 
значительные сезонные изменения, что определяется годовым, .хо­
дом температуры воздуха и абсолютной влажности. Кроме того, 
относительная влажность изменяется в зависимости от экспозиции 
склонов по отношению к воздушным течениям и сторонам гори­
зонта, а также колеблется, в связи с формами рельефа и другими, 
местными условиями.

Годовой ход относительной влажности воздуха в предгорьях,.
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как и на смежных равнинах, подобен зеркальному отражению 
хода температуры воздуха — влажность. растет зимой- -и.-умень- 

’•шаетс&„детом.^ Амплитуда годовых колебаний относительной 
влажности увеличивается с увеличением континентальности клима­
та. В предгорьях Альп и Кавказа она равна около 20%, в пред­
горье Копетдага — 45 %. '

Своеобразной особенностью сезонных изменений относитель­
ной влажности воздуха на наветренных склонах и вершинах гор 
является уменьшение амплитуды годовых колебаний или даже об­
ращение годового хода влажности. Явление обращения заклю­
чается в смещении максимума,относительной влажности на неко­
тором уровне в. горах с зимы на лето и минимума — с лета на 
зиму. Обращение обусловлено развитием восходящих токов возду­
ха в теплое полугодие, увеличивающих на высотах влагосодержа- 
ние и относительную влажность воздуха. Наоборот, зимой в 
атмосфере преобладают нисходящие движения воздуха, при кото­
рых температура повышается, а относительная влажность воздуха 
падает. Эти сезонные изменения влажности воздуха на наветрен­
ных влажных склонах гор приводят к тому, что' здесь летом и в 
вредней за год число дней с высокой относительной влажностью 
в 13 час (:>80%)‘ обычно заметно больше, а с низкой (^30% ) — 
меньше, чем. на равнинах и предгорьях (табл. 69).

Т а б л и ц а  69
Годовой ход относительной влажности воздуха и число дней за год 

- с влажностью <  30% в любой из сроков наблюдений и > 8 0 %  в 13 час
в горных системах

Горная
система Пункт

! В
ы

со
та

, 
м

Относительная влаж­
ность, %

Число дней с 
влажностью,

■ % Местоположе­
ние

зи
ма

ве
сн

а

ле
то

ос
ен

ь

<30 >80

Альпы Вена ........... ...  . 195 87 66 64- 75 равнина
Зоннблик . . . . 3106 71 83 86 82 — — вершина

Кавказ Тбилиси . . . . . 404 73 64 58 71 38 27 котловина
Гудаури . . . . . 2194 71 75 76 75 11 102 склон '

.Заилий- Алма-Ата, ГМ О . 846 74 62 46 58 84 53 предгорье .
. ский . Мын Джилки . . 3017 50 62 66 52 101 99 высокогорье1
Алатау Ашхабад............... 227 73 56 33 51 163* 23* предгорье

Хейрабад . . . . 2027 60 61 44 49 127 57 плоскогорье

Памир Ленинабад . „ . . 410 76 58 33 54 172 36 предгорье
Ледник Федченко 4169 67 68 '55 56 72 94 склон

* Число дней с низкой (<30%) и высокой (>80%) влажностью взяты по 
"CT. Кара-Кала (312 м)
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В горах, расположенных в сухих климатах, с увеличением 
высоты наблюдается лишь сглаживание межсезонных различий 
относительной влажности воздуха. Число дней с низкой влаж­
ностью (^730%) в этих условиях может быть таким же или даже 
более значительным, чем на прилегающих к горам, равнинах или 
в предгорьях, обратное соотношение здесь имеет количество 
влажных дней.

Уровень, на котором происходит обращение годового хода 
относительной влажности, зависит от климатических условий гор­
ного района и от экспозиций склонов к влагонесущим ветрам. 
В Альпах высота этого уровня в среднем равна около 1500 м, на 
западных склонах Кавказа — 1500—1600 м, на восточных — 
1700—-2000 м. В некоторых горных районах с увеличением высоты 
обращение годового хода относительной влажности вовсе не про­
исходит. К ,таким районам относятся большинство горных хребтов 
Средней. Азии, засушливое высокогорье Армении. Не обращается 
годовой ход относительной влажности на склонах и вершинах За­
падных и Восточных Саян. Это объясняется главным образом 
большой сухостью воздуха и летним его прогревом во всех этих 
горных районах, расположенных в глубине континента.

В ряде горных систем с увеличением высоты наблюдается 
обращение относительной влажности в ее суточном ходе. В Аль­
пах, например, суточный ход относительной влаж'ности обращается 
на высоте 2000 м, на южном склоне Крымских гор — 1500 м, на 
Кавказе — около 2500 м. На этих уровнях наименьшая относи­
тельная влажность из четырехсрочных наблюдений (1, 7, 13, 
19 час) приходится на 7 час, а наибольшая — на 19 час. В зимнее 
время в связи со слабым развитием восходящих: движений воз­
духа и частыми нисходящими его' токами обращение суточного 
хода относительной влажности обычно не происходит (табл. 70).

Т а б л иц а 70
Суточный ход относительной влажности (%) 

на северных склонах горных систем 
Центральной Азии

Высота 
над ур. 
моря, и

Январь Июль

7 час 13 час 21 час 7 час 13 час 21 час

500 85 - 65 '79 58 31 54
1000 68 62 69 53 43 50
1500 49 47 51 53 52 54
2000 50 47 51 57 62 61 ,
2500 49 46 51 60 69 67
3000 48 44 49 64 74 75

Из табл. 70 видно, что в январе на северных склонах горных 
систем Центральной Азии обращение суточного хода относитель­
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ной влажности с высотой не наблюдается. Однако амплитуда ее 
.довольно быстро и значительно уменьшается, что объясняется 
-сглаживанием суточных колебаний температуры с высотой. В июле 
обращение суточного хода относительной влажности начинается 
уже на высоте около 2000 м, а на высоте 3000 м дневной и ве­
черний максимум в среднем на 10% превышает ее утренний 
минимум. .

В горах величина и ход относительной влажности во многом 
зависят от форм рельефа. Согласно закону А. И. Воейкова, в вог­
нутых формах рельефа, несмотря на большую высоту их располо­
жения, суточные и годовые колебания относительной влажности 
могут быть столь же велики, как и на равнине. Наоборот, на гор­
ных вершинах и перевалах эти колебания малы.

Наконец, существенное влияние на распределение и измене­
ние относительной влажности воздуха в горах может оказывать 
лрибрежное их положение. По данным И. А. Берлин [72], на при­
брежных наветренных склонах, гор вследствие большого влагосо- 
держания воздуха, приносимого с моря, относительная влажность 
.летом до некоторой высоты может не изменяться или даже умень­
шаться. Подобные ее изменения могут быть вызваны и другими 
местными условиями, в частности искусственным орошением рав­
нин, прилегающих к горам.

ВЛИЯНИЕ РЕЛЬЕФА НА ОБЛАЧНОСТЬ И ТУМАНЫ

Режим облачности формируется под влиянием циркуляцион­
ных процессов" й воздействия подстилающей поверхности на воз­
душные массы. Сложный характер подстилающей поверхности в 
горных странах предопределяет большое разнообразие облачности. 
Оно обусловлено влиянием высоты местности, разной ориентацией 
склонов по отношению к влагонесущим ветрам и сторонам гори­
зонта, различным воздействиям форм горного рельефа на облако- 
образование.

Общая облачность, например на Кавказе, колеблется около 
6 баллов, а в горах Средней Азии — около 5 баллов и не обнару­
живает заметного изменения с высотой (рис. 44).

Покрытие неба нижними облаками в среднем за год на Кав­
казе немногим превышает 4 балла, а в горах Средней Азии колеб­
лется в основном между 2 и 3 баллами. Из рис. 44 также следует, 
что годовые значения как общей, так и нижней облачности на 
различных высотах в горах испытывают значительные колебания, 
маскирующие влияние высоты.

Пестрота,в распределении облачности'в горах еще больше 
усиливается в различные сезоны года (рис. 45).

Январский график, правда, имеет сравнительно небольшой 
разброс значений общей облачности и свидетельствует о постепен­
ном уменьшении облачности с высотой. Однако на горных перева­
лах Средней Азии (Шахристанский, Анзобский на высоте около
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Рис. 44. Изменение общей, (а) и нижней (б ) облач­
ности за год с высотой:

1 — в горах Средней Азии, 2 — на Кавказе



В июле с поднятием в горы до высоты 2,5—3,0 км облачность 
увеличивается: на Кавказе — до 6—7 баллов, в горах Средней
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Рис. 45. Изменение общей облачности с высотой, в январе (а) и
в июле (б):

1 — в горах Средней Азии, 2  — на Кавказе

Азии — до 4 баллов. Сезонные изменения облачности с высотой 
еще более ярко подчеркиваются распределением количества ниж­
них облаков.
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Изменчивость облачности в горах свидетельствует о большом 
влиянии на облакообразование местных условий расположения 
станций.

При общем поднятий местности, т. е. на плоскогорьях, законо­
мерности изменения облачности с высотой в основном такие же, 
как и на равнинах. С увеличением высоты облачность уменынает- 
сял так как при подъеме сначала нижние, а затем средние облака, 
окажутся внизу. Однако с поднятием местности и уменьшением 
влагосодержания воздуха уровень, образования местных (кучевых 
и слоистых) облаков повышается. Так, в Сванетии кучевые облака 
образуются на высоте 1500—2000 м над земной поверхностью, а 
у подножия южных склонов гор Большого Кавказа они возникают 
уже на уровне 800 м. Таким образом, над горными плато умень­
шение облачности с высотой происходит несколько медленнее, чем 
в свободной атмосфере над равнинами.

Суточный и годовой ход внутримассовой облачности на горных 
плато примерно такой же, как и над равнинами, т. е. максимум, 
например, кучевой облачности наблюдается днем и летом, а ми­
нимум — ночью и зимой. v* '

Своеобразное влияние на облачность; оказывают .склоны гор. 
На наветренных склонах под влиянием вынужденного, натекания 
воздуха и упорядочения конвекции горнощолинной циркуляцией 
происходит интенсивное облакообразование и увеличивается повто­
ряемость, пасмурного неба.., Наоборот на подветренных склонах в 
связи с частыми нисходящими движениями "воздуха и фёновыми 
явлениями .облака размываются. Небольшой пасмурностью неба, 
особенно зимой, отличаются также внутренние межгорные кот­
ловины и долины, защищенные от влагонесущих ветров перифери­
ческими хребтами.

..Суточный ход облачности на склонах гор и на их вершинах 
определяется преимущественно развитием конвекции. Интенсив­
ность конвекции, согласно В. А. Бугаеву и М. А. Петросянцу [75], 
зависит от синоптической обстановки в районе горной системы. 
Если в районе гор располагается малоподвижная высотная бари­
ческая депрессия, то восходящие движения воздуха в ней усили­
вают дневную конвекцию. Развитие кучевой облачности идет бурно 
и часто завершается ливнями и грозами. Наоборот, в периоды 
высокого давления в районе гор дневная конвекция несколько га­
сится нисходящими, антициклональными токами воздуха. При 
этом в полуденные часы вдоль горных хребтов появляются лишь 
облака типа Си humilis. Однако как в периоды бурной конвекции, 
так и в периоды ее спокойного развития, максимум облачности на 
склонах независимо от их экспозиции, а также на вершинах гор 
наблюдается в дневные, а минимум — в ночные и ранние утренние 
часы (табл. 71). При достаточном относительном превышении 
склонов и вершин максимум облачности в суточном ходе может 
быть сдвинут на вечерние часы.

159



Т а б л и ц а  71
Суточный ход повторяемости (в %) ясного (0—2 балла) и пасмурного 

(8— 10 баллов) состояний неба по общей облачности в июле

Г о р н а я  с и с т е м а П у н к т В ы с о т а ,  м Ч а с

О б л а ч н о с т ь ,
б а л л ы

М е с т о п о л о ж е н и е

0-2 8—10

Ачишхо 1880 1 53 34 корытообраз-
7 49 35 ная вершина

13 11 71
19 37 42

Кавказ

Бермамыт 2583 1 44 43 плоская вер-
7 47 38 шина

13 11 68
- 19 13 72

Монды 1303 1 23 55 южный склон
7 22 58

13 6 63
Восточные Сая- 19 8 69

ны

Илвчир 2092 1
7

30
9 3

54
61

северный склон

13 4 76
19 8 76

Аналогичный суточный ход ясного и пасмурного состояний 
неба в среднем характерен и для холодного периода года. И в это 
время наибольшая ясность неба в горах отмечается в ночные 
часы, а самыми пасмурными являются дневные. Однако, в отличие 
от лета, зимой изменения повторяемости ясного и пасмурного 
состояний неба в суточном ходе невелики.

Годовой ход облачности на склонах гор и на вершинах опре­
деляется, как правило, общециркуляционными процессами, но 
иногда они играют меньшую роль, чем сезонность в развитии 
конвекции. Происходит это, в частности, на подветренных склонах 
гор и внутри горных систем, где фронтальные облака, связанные 
с общециркуляциониыми процессами, при переваливании через 
хребты часто размываются. Поэтому в годовом ходе облачности 
четко выделяется летний максимум, обусловленный решающим 
влиянием конвекции, и зимний минимум, когда конвекция слаба. 
Отмеченные особенности годового хода облачности еще больше 
усиливаются в горных системах с значительной- повторяемостью 
зимних инверсий температуры. Инверсии в средневысотной зоне 
гор резко уменьшают облачность.
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В качестве примеров годового хода облачности приводим дан­
ные ст. Санага, расположенной между хребтами Джидинским 
(на юге) и Хамар-Дабан (на севере) и ст. Бермамыт (северный 
склон Центрального Кавказа) (табл. 72).

Т а б л и ц а  72
Повторяемость (%) ясного (0—2 балла) и пасмурного (8— 10 баллов) 

состояния неба по общей облачности

Пункт

В
ы

со
та

 н
ад

 
ур

. 
мо

ря
, 

м Облачность,
баллы

Ян
ва

рь

А
пр

ел
ь

И
ю

ль

О
кт

яб
рь

от До

Санага 1170 0 2 62 38 - 16 45
8 10 18 32 59 28

Щермамыт 2583 0 2 35 24 29 41
8 10 49 59 55 42

Летний максимум облачности — отличительная черта климата 
высокогорных районов умеренных широт. Еще более ярко он вы­
рисовывается на фоне годового хода облачности низин и равнин, 
для которых характерна сравнительно небольшая пасмурность в 
летние месяцы и облачная погода зимой (табл. 73).

Т а б л и ц а  73
Годовой ход общей облачности на Кавказе и в Альпах

Облачность, %
Горные систе­

мы Пункт Высота над 
ур. моря, м зима весна . лето осень Г О Д

Кавказ Тбилиси 404 67 69 52 59 62
Гудаури 2194 59 72 68 62 65

Альпы Низины Швей­
царии

420 73 58 52 62 61

Зоннблик 3106 51 71 73 60 65

Уменьшение облачности в горах зимой и увеличение ее летом 
подчеркивается и существенно дополняется также сезонными из­
менениями числа ясных и пасмурных дней (табл. 74).

Числа ясных, и пасмурных дней имеют противоположные годо­
вые ходы. Наиболее часто ясные дни -в горах наблюдаются в зим­
нее и осеннее время и реже — летом и весной. Таким образом, 
в отличие от равнин и предгорий, в горах сравнительно небольшая 
облачность и большое число ясных дней в зимнее время создают

6 Б. П. Алисов, Б. В. Полтараус 161



Т а б л и д а 74
Число ясных и пасмурных дней по общей (О) и нижней (Н) облачности

Пункт Высота, м Зима Весна Лето Осень Год

Я с н о
Ново-Пятигорск 531 (О) 5 7. 18 13 43

(Н) 17 23 . 30 23 93
Бермамы.т 2583 (О) 15 8 9 22 54

(Н) 51 27 13 43 34
Гудаури 2194 (О) 16 7 6 . 12 41

(Н) 37 , , 19 12 23 91
Тбилиси 404 (О) 8 6 17 14. -45

(Н) 26 22 32 28 108
- П а с м у р н о

Ново-Пятигорск. 531 (О) 54 43 21 , 38 [ 156
(Н) 36 23 9 27 95

Бермамыт 2583 (О) 24 34 27 . 21 106
(Н) 4 14 16 9 43

Гудаури 2194 (О) 30 43 35 32 140
(Н) - 18 20 14 19 71

Тбилиси. 404 (О) 35 38 20 29 122
(Н) 14 . 12 5 13 44

%

Рис 46. Вероятность облачности слоистых и кучевых форм (процент 
от общего числа отметок облачности): 

а — в .Бермамыте;-(2583 м), б — Ново-Пятигорске (531 м)
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Т а б л и ц а 75
Число дней с туманом по профилю 

через Кавказ

весьма благоприятные условия для развития зимнего климатоле­
чения и туризма.

От зимы к лету существенно изменяется не только количество 
облачности, но и ее характер (рис. 46). В холодное время года 
в результате малого влагосодержания воздуха и частого инверси­
онного распределения температуры облачность в горах в основном 
представлена формами слоистых облаков (слоистые, слоисто,-куче­
вые) с небольшой вертикальной мощностью. Низкое положение 
уровня конденсации ограничивает распространение этих облаков 
нижними ступенями гор. На уровне средних гор повторяемость 
слоистых форм облаков уже невелика. Сюда проникает в основ­
ном фронтальная облачность, также отличающаяся хорошо выра­
женной спокойной слоистой структурой.

В теплое полугодие.в связи с интенсивной трансформацией 
воздушных масс облачный покров имеет ячеистую структуру; 
преобладающими формами 
облаков в это время явля­
ются облака вертикального 
развития — кучевые и куче­
во-дождевые. Сплошной об­
лачный покров бывает в 
это время, как правило, 
лишь при прохождении 
фронтон, и также представ­
лен развитыми по вертика­
ли кучевыми и слоисто-куче­
выми облаками.

-—- Горные районы отлича­
ются довольно большим 
числом дней с туманами.
Близость положения уровня конденсации приводит к тому, что за 
туман в горах часто принимаются натекающие облачные. массы. 
Особенно велико число дней с туманом на склонах гор, обращен­
ных к влажным ветрам, на перевалах и горных вершинах 
(табл. 75).

Таким образом, число дней с туманами на склонах гор и на 
их вершинах может на целый порядок превышать повторяемость 
туманов у подножия гор и на равнинах.

Над вершинами гор, покрытых снегом и льдом, часто образу­
ются радиационные туманы охлаждения. Велика повторяемость 
таких туманов на Эльбрусе, который 2/3 года находится 
в облаках.

Однако в горных котловинах и долинах, закрытых хребтами 
от туманообразующих воздушных потоков, туманы — явление 
редкое. Так, в горной котловине Архыз (1456 м) за год насчиты­
вается в среднем лишь 5 дней с туманом, в Теберде (1328 м) — 
16 дней.

Пункт Высота,
м

Число дней 
с тумаион 

за год

Ч е р к е с с к ....................... 525 39
Берм ам ы т....................... 2583 221
Эльбрус ........................... 4250 234
Мамисонский перевал . . 2854 223
Крестовский перевал . . 2395 194
Гудаури . ................ 2194 . 145
Бурсачили....................... 1760 126
Тбилиси .......................... 404 33

6 163



Уменьшение повторяемости туманов в межгорных котловинах 
и глубоких долинах обусловлено не только защитой их от адвек­
тивных туманов, но и частными фёновыми явлениями.

ВЛИЯНИЕ РЕЛЬЕФА НА ОСАДКИ

Распределение осадков даже на равнине представляет слож­
ную картину «пятнистости», которая не может быть объяснена 
только общециркуляционными факторами. Не менее важной при­
чиной пятнистости является неоднородность подстилающей поверх­
ности: наличие понижений и повышений рельефа, лесов и безлес­
ных участков с различным растительным покрытием и без него. 
Все это вызывает вынужденные движения воздуха по вертикали, 
усиливает динамическую и термическую турбулентность в воз­
душном потоке и тем самым действует на атмосферные процессы, 
с которыми связано образование облаков и выпадение осадков.

Еще более контрастно распределение, а также разнообразнее 
режим осадков в горных странах, отличающихся особенно слож­
ным сочетанием физико-географических условий.

Увлажнение территории горной страны определяется положе­
нием ее в общециркуляционной системе воздушных течений и 
влиянием на эти течения местных физико-географических особен­
ностей. К ним относятся: расстояние до гор, высота местности над 
уровнем моря и относительное ее превышение, экспозиция скло­
нов по отношению к влажным ветрам и сторонам горизонта, фор­
мы: рельефа, крутизна склонов, их залесенность и др.

Взаимодействие этих факторов сложно и сказывается на осад­
ках всей своей совокупностью. Поэтому в естественных условиях 
выявить влияние каждого из факторов в отдельности затрудни­
тельно.

Прежде всего рассмотрим режим осадков на межгорных пло­
скогорьях, представляющих общее поднятие местности относитель­
но уровня моря. В этих условиях, независимо от широтного поло­
жения плоскогорья, количество осадков уменьшается с увеличе­
нием высоты местности и отражает не только ее орографическую 
затененность, но убывание влагосодержания воздуха по мере 
подъема в атмосферу. Так, бедны осадками внутренние районы 
Центрального Тянь-Шаня. В долине р. Нарына на высоте около 
2000 м за год выпадает 200—300 мм осадков — ст. Нарын (2039 м) 
281 мм. Ландшафт представлен здесь степной растительностью.

Еще более ярким примером сухого плоскогорья является Па­
мир. В восточной части Памира на Каракуле (3930 м) и в Мурга- 
бе (3576 м) выпадает наименьшее в Советском Союзе годовое 
количество осадков, равное соответственно 72 и 73 мм. Из-за 
чрезвычайной сухости климата здесь развивается лишь скудная 
растительность высокогорных пустынь. Менее 100 мм осадков по­
лучают за год некоторые районы Тибета, защищенные высочай­
шими в мире горами. Сухи плоскогорья Малой Азии и Ирана,
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Пиренейского полуострова, Внутреннее плато Северной Америки, 
между Скалистыми и Тихоокеанскими цепями гор, Мексиканское 
нагорье и многие другие плоские поднятия местности.

С увеличением высоты плоскогорья уменьшается не только 
количество осадков, но их повторяемость; происходят также из­
менения видового состава осадков (табл. 76).

Т а б л и ц а  76
Число дней с осадками (>  0,1 мм) за год и вид осадков 

на плоскогорьях Центрального Тянь-Шаня и Памира

Число дней с осадками

Станция Высота, В том числе, %
м всего

твердые жидкие смешанные

М у р га б ............... 3576 35 52 18 30
Нарын................... 2039 99 26 65 9'

Таким образом, с увеличением высоты плоскогорья значитель­
но уменьшается повторяемость осадков, увеличивается вероятность 
выпадения снега и резко сокращается доля дней с дождем.

Совсем иное влияние на осадки оказывают склоны гор. Вы­
ступая как препятствие на пути влажного воздушного потока, они 
подпруживают и несколько задерживают его,- вызывают восходя-, 
щие движения воздуха еще до поднятия по склону и приводят к 
так называемым осадкам предвосхоящения., Осадки пред во схож­
дения дают многие горные системы и даже возвышенности евро­
пейской части СССР. По данным О. А. Дроздова [84], с увеличе­
нием высоты этих возвышенностей на 100 м в лесной и лесостеп­
ной зонах происходит увеличение осадков в среднем на 100 мм 
в год. Предвосхождением объясняется также большое годовое ко­
личество осадков на Черноморском побережье Кавказа в районе 
Поти — Батуми, превышающее 2500 мм (ст. Зеленый мыс, ниж­
няя, 2720 мм). Особенно увеличивается роль осадков предвосхож- 
дения в районе Батуми в холодное полугодие (табл. 77).

Т а б л и ц а  77
Годовой ход осадков на ст. Зеленый мыс, нижняя, в районе Батуми

(высота 70 м)

Осадки, мм

I II III IV V VI VII VIII IX X XI х и
Год

245 245 196 125 103 158 182 272 340 316 280 258 2720
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В сентябре ■— марте активизируется средиземноморская ветвь 
полярного фронта и циклоны этого фронта часто приходят в район 
западной Грузии. При переходе с моря на сушу, а также встречая 
на своем пути мощное орографическое препятствие, они задер­
живаются и нередко регенерируют. Все это и обусловливает не­
настья с обильными осадками на черноморском побережье Грузии

Та<
Распределение годовых сумм осадков (мм) 

в долине р. Риони

Станция Высота,
м

Количество
осадков,

мм

Мамисонский перевал . . 2854 968
Ш о ви ............................... 1507 1148
О н и .................................. - 788 971
Амбролаури, ГМС . . . 544 983
Кутаиси, Г М С ............... 114 1380
Поти, порт....................... • 3 1661

в холодное полугодие.
Наиболее значительное количество осадков предвосхождения 

дают воздушные массы с большим влагосодержанием. Так эква­
ториальный воздух у подножия пика Камерун оставляет за год 
около 10 000 мм осадков (Дебунджа — 10167 мм).

Под влиянием рельефа максимум осадков предвосхождения 
смещается в сторону влагонесущих ветров, (табл. 78), и это сме­
щение тем больше, чем выше и обширнее горное препятствие.

В равнинной и предгор­
ья ид а 78 H0g часхях этого профиля 

(Поти — Кутаиси) резко 
выделяются осадки предвос­
хождения с максимумом в 
Поти, находящемся в 80 км 
к западу от предгорья 
(табл. 78). Далее вверх по 
долине, несмотря на увели­
чение высоты количество 
осадков уменьшается, что 
обусловлено орографиче­
ской закрытостью этой час­
ти долины. Но с дальней­

шим подъемом местности и усилением конденсационных процессов 
оно вновь возрастает до высоты 2000—2200 м.

Упорядочение местных циркуляций и усиление конвекции 
особенно результативно в отношении осадков на наветренных 
склонах и в долинах, открытых к влажным ветрам. На наветрен­
ных склонах происходит, кроме того, обострение и активизация 
фронтальных разделов при натекании воздушных масс на препят­
ствия рельефа. Все это приводит к тому, что на склонах, обра­
щенных к влагонесущим потокам, и в открытых для них долинах 
с увеличением высоты осадки увеличиваются.

Увеличение осадков с высотой на склонах гор происходит до 
определенного критического уровня; выше этого уровня они умень­
шаются. Высота критического уровня зависит от уменьшения вла- 
госодержания воздуха в горах, положения уровня конденсации и 
интенсивности соответствующего процесса. На высоту уровня мак­
симальных осадков влияют формы облаков, дающих осаАки, а 
также их вид.

... Отсюда следует, что высота критического уровня максималь­
ных осадков в горах должна значительно варьировать в. зависи­
мости от климатических условий горной страны в целом и отдель­
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ных ее частей, а также испытывать сезонные изменения.. В тропи­
ческих. широтах осадки выпадают преимущественно из облаков 
кучевых форм. Поэтому увеличение осадков с высотой в низких 
широтах происходит в основном до высоты уровня конденсацин 
(около 1000 м); на южных склонах Гималаев уровень наиболь­
шего количества осадков находится на высоте 1300 м.

Вне тропических широт преобладают облака слоистых форм; 
вертикальная их мощность становится особенно большой при на­
текании облачной системы на орографические препятствия. Это 
увеличивает интенсивность осадков, продолжительность их выпа­
дения — осадки становятся обложными и их количество растет до 
значительных высот. Так, в Альпах уровень наибольшего количе­
ства осадков в среднем за год приходится на высоту 2000 м, на 
Кавказе—'2500 м; в горах Средней Азии он находится на внешних 
склонах Алайского хребта на высоте около 3000 м, а на Централь­
ном Памире — на высоте 4500—5000 м.

Таким образом, с увеличением общей сухости климата высо­
та уровня наибольшего количества осадков в горах увеличивается.

Этот вывод относится как к горной стране в делом, так и к 
ее отдельным частям; с удалением в глубь горного массива уро­
вень максимальных осадков становится все выше. В горах, напри­
мер, Большого и Малого Кавказа высота уровня наибольших осад­
ков изменяется от 500—800 м' в западной части Грузии и районе 
Ленкорани до 3000 м и выше — в районе Приэльбрусья, а также 
в Армении (гора Арагад). ~ ’

Высотное положение пояса максимальных осадков меняется 
и в зависимости от сезона; летом он лежит выше, чем зимой, что 
связано с сезонными изменениями влагосодержания воздуха, а 
также с увеличением от зимы к лету высоты уровня конденсации.

Влияние рельефа на упорядочение конвекции может осуществ­
ляться на склонах различной ориентации, но наибольший резуль­
тат оно дает на хорошо нагреваемых склонах. Следствием этого 
является усиление летних дождей на южных и юго-западных скло­
нах почти во всех горных системах Северного полушария 
(табл. 79).

Южный склон Большого Кавказа более доступен влажным за­
падным и юго-западным потокам воздуха, чем внутренние районы 
Малого Кавказа (гора Арагад). Поэтому первый профиль отли­
чается более значительными суммами осадков, чем второй. На 
южном склоне Большого Кавказа осадки увеличиваются примерно 
до высоты 2600—2700 м. На юго-восточном склоне горы Арагад 
уровень максимальных осадков расположен выше 3000 м.

Изменение осадков с высотой на склонах гор характеризуют 
вертикальным плювиометрическим градиентом; он дает численное 
значение изменения годовых или месячных сумм осадков на каж­
дые 100 м высоты. Вертикальный плювиометрический градиент 
может быть положительным (при увеличении осадков с высотой) 
й отрицательным (при их уменьшении с. подъемом местности).
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Т а б л и ц а  79

Распределение годовых сумм осадков на южном склоне Большого Кавказа 
и на юго-восточном склоне горы Арагац

Большой Кавказ Арагац

количество количество
станция осадков, станция осадков,

мм мм

Казбеги, высокогор- Арагац, высоко-
н ая ........................... 3653 1404 горная . * . „ 3229 1065

Крестовый перевал . 2395 1503 Кашабулах . . . 1890 733
Гудаури ................... 2194 1452 Оганаван . . . . 1327 530 •
Млета ....................... 1580 1212 Егвард ............... 1317 407
П асанаури ............... 1070 932 Аштарак . . . . 1090 342
Тбилиси, ГМО . . . 404 505 Ереван ............... 910 304

Величина градиента изменяется в широких пределах — от 
нескольких миллиметров до более 100 мм на 100 м высоты.

Для примера приведем вертикальные плювиометрические гра­
диенты годовых сумм осадков для различных высотных зон Альп:

Высотная зона, м 1300—2600 2600—2800 2800 —3100
Градиент, мм/100 м 15 6 —7

На южном склоне Большого Кавказа до высоты 2000—2200 м 
градиент годовых сумм осадков составляет 50 м на каждые 100 м 
высоты. Далее увеличение осадков с высотой замедляется — 
плювиометрический градиент не превышает 20 мм на 100 м 
подъема. Еще выше (примерно с высоты 2600—2700 м) верти­
кальный градиент осадков становится отрицательным и равняется 
около — 10 мм на каждые 100 м подъема.

На юго-восточном склоне горы Арагац вертикальный плювио­
метрический градиент положительный и изменяется на отдельных 
участках профиля от 20 до 60 мм на 100 м высоты.

Увеличению количества осадков с высотой на наветренных 
склонах и в открытых для вл§гонесущих потоков долинах обычно 
сопутствует рост числа дней с осадками (рис. 47). Годовой ход 
числа дней с осадками в горах также в общих чертах повторяет 
соответствующий ход осадков. Для примера приведем среднее ко­
личество осадков по месяцам и за год, а также изменение числа 
дней с осадками' ^0 ,1  мм на ст. Бермамыт, расположенной на 
плоской вершине северного склона Большого Кавказа на высоте 
2583 м:

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

Осадки . . . . .  34 20 34' 63 109 123 119 96 71 43 25 26 748
Число дней с осад- . ■

камй >  0,1 мм . 9,1 8,5 12,3 14,6 19,5 20,1 18,5 16,0 13,5 9,7 7,4 8,1 157
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Переваливание воздушных масс и фронтов через хребты при­
водит к большим различиям осадков на склонах разной ветровой 
экспозиции. Тем̂  самым создается орографическая контрастность в 
поле осадков, при которой 
районы с обильными осадками 
соседствуют с местами резко-’ 
го их уменьшения или «дожде­
вой тени».

Орографическая контраст­
ность в распределении осадков 
характерна для всех циркуля­
ционных и климатических зон 
земного шара. Так, в Гренлан­
дии, в соответствии с движе­
нием циклонов с щга на север 
в основном вдоль восточного 
побережья, восточная часть 
острова более увлажнена, чем 
западная. Наоборот, в 'зоне 

-западного ветрового дрейфа 
умеренных широт обильны 
осадками склоны западной 
ориентации и бедны подвет­
ренные — восточные склоны.
Например, на склонах Сканди­
навских гор, обращенных к 
Атлантике, в некоторых ме­
стах выпадает свыше 3000 мм 
осадков (Квитинген—3315 мм), 
а на расстоянии около 200 км 
к востоку на соответствующих 
склонах тех же гор -— менее 
300 мм (Лом — 283 мм). Тоже 
наблюдается и в умеренных 
широтах Южного полушария.
Так, в южной части Чили, на 
склонах Анд, обращенных к 
тихоокеанским ветрам, выпа­
дает за год более 3000 мм 
осадков. На тех же широтах, 
но на подветренных восточ­
ных склонах, где фронты и их 
облачные системы размывают­
ся, выпадает всего лишь около
150—200 мм осадков. У подножия этих склонов расположены степ­
ные и даже пустынные районы (Патагония). На юго-западном на­
ветренном склоне западных Гат выпадает за год 2000—3000 мм 
осадков (Мангалуру — 3366 мм), а на подветренном северо-вос­

Рис. 47. Изменение числа дней с 
осадками ^0 ,1  мм с высотой . в 
теплый период года (апрель — ок­

тябрь) :
1 — в Бермамыте, 2 — Кисловод­
ске, 3 — Ессентуках, 4 — Пятигор­
ске, .5 — Железноводске, 6 — Ор­
джоникидзе, 7 — Грозном, 8—Моз­
доке, 9 — Ольшно, 10 — Невинно- 
мысске, И  — Советском, 12 — Чер­

кесске, 13 — Прохладной
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точном склоне — менее 900 мм (Бенгалуру 885 мм). Даже горы, 
расположенные внутри континентальных тропических пустынь 
(нагорье Тибести в Африке, хребет Макдоннел в Австралии), обо­
стряют холодные фронтьр эпизодически проникающих сюда цикло­
нов и вызывают увеличение осадков на фоне исключительной су­
хости окружающих пустынь.

Явление орографической «дождевой тени» характерно не 
только для подветренных склонов гор, но и для межгорных котло­
вин, долин и глубоких ущелий, защищенных окрестным рельефом 
от влагонесущих потоков. Воздух, поступающий в подобные меж­
горные понижения местности, вынужден переваливать через горы 
и терять влагу. Поэтому глубокие ущелья и другие понижения 
среди гор так же, как и обширные межгорные плато, отличаются, 
как правило, аномально малым количеством осадков.

На наветренных склонах гор максимум осадков в годовом 
ходе всегда связан с периодом интенсивной циклонической дея­
тельности. Этот максимум может быть главным, если период 
активной циклонической деятельности приходится на' лето, или 
второстепенным, если циклоничность разв’ита зимой, когда влаго- 
содержание воздуха сравнительно мало и слабо развита конвек­
ция.

На подветренных склонах гор в умеренных и нередко в суб­
тропических широтах чаще всего главным бывает именно летний 
максимум осадков. Так, на южном побережье Крыма и соответ­
ствующих склонах Крымских гор, обращенных к влажным ветрам, 
главный максимум осадков приходится на зиму, а второстепен-. 
ный — на лето. Наоборот, в восточной части полуострова и на 
северных склонах Крымских гор зимний максимум осадков являет­
ся второстепенным, а летний — главным. В соответствии с этим 
меняется. соотношение между осадками теплого (апрель — ок­
тябрь) и холодного (ноябрь — март) периодов года (табл. 80).

Т а б л и ц а  80
Осадки теплого (апрель—октябрь) и холодного (ноябрь—март) 

периодов года в Крыму (мм)

Пункт
Высота 
над'ур. 
моря, м

Период

Годапрель— 
октябрь

ноябрь-
март

Ялта (табачная плантация) . 220 292 380 ' 672
Ай-Петри.............................. 1180 404 648 1052
Симферополь....................... 278 305 196 501
Керчь...................................... 4 264 170 434

Аналогичные изменения в годовом ходе осадков происходят 
на Кавказе, Алтае, Тянь-Шане, в Саянах и даже на склонах Юж­
ного Урала (табл. 81).
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Т а б л и ц а  81
Среднее количество осадков на Южном Урале (мм)

Станция Высота,
м

М е с Я ц ы
Год

■ I II III 1У V VI VII VIII IX X XI XII

Уфа . . . . 197 41 37 38 31 43 58 67 48 46 62 50 49 570
Таганай, гора 1102 48 35 45 42 63 96 129 133 99 105 78 63 936
Челябинск . 246 16 14 17 21 34 53 76 57 35 32 25 22 402

Годовой ход осадков на Урале имеет черты, свойственные 
континентальному климату — основное количество осадков при­
ходится на тёплое полугодие. Однако в Предуралье (г. Уфа) и 
в горной части территории (гора Таганай) наблюдаются два мак­
симума осадков. Наряду с главным летним максимумом (июль— 
август) здесь' выделяется второй максимум, приходящийся на 
октябрь. Он вызван наветренным положением Предуралья по от­
ношению к влажным западным потокам.

На восточном подветренном склоне Зауралья (Челябинск) 
зимние месяцы бедны осадками и летний их максимум на этом 
фоне выделяется особенно четко.

В результате влияния высоты местности и шероховатости под­
стилающей поверхности Урал увеличивает осадки в Предуралье 
на 120—130 мм, а в горной части с наибольшими высотами в 
среднем на 250—280 мм в год. Согласно исследованиям И. А. Бе­
ресневой и Л. П. Даниловой [71], абсолютное увеличение годовых 
осадков на 100 м высоты в среднем равно 61 мм для Среднего 
Ура-ла и ;30 мм — для Южного Урала. «Дождевая тень» в За­
уралье выражена очень хорошо и прослеживается на расстоянии 
более 300 км; в холодный период Уральские горы дают большую 
«тень», чем в теплый.

Рельеф горных районов, вызывая циркуляционный обмен воз­
духа с суточной периодичностью, оказывает влияние и на суточный 
ход осадков. Существуют различия в суточном ходе осадков у 
подножий- и в верхних частях гор. В верхних частях долин, скло­
нов и на вершинах гор максимум осадков приходится на вторую 
половину дня или даже на вечер. В высокогорной зоне Кавказа, 
например на Ачишхо (1880 м), максимум осадков отмечается в 
14—16 час, а на Эльбрусе (4270 м) он смещен на 17—23 час. Ми­
нимум осадков в горах наблюдается в предрассветные часы, когда 
преобладают нисходящие движения воздуха. Наоборот, в пред­
горьях и в глубине'долин замечается переход максимума осадков' 
на ночное время суток. Это Можно объяснить вытеснением теплого 
воздуха долин холодным воздухом, стекающим со склонов, раз­
витием процесса конденсации в теплом воздухе и радиационным 
выхолаживанием облаков. .
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Рассматривая влияние рельефа на осдаки, нужно иметь в ви­
ду, что существующие методы их измерения в горных условиях 
весьма несовершенны. Современные приборы предназначены для 
измерения вертикальных осадков. В горах же большую долю в 
суммах осадков составляют гидрометеоры, оседающие непосредст­
венно из проносящегося облака или тумана. К ним относится жид­
кий и твердый налет, изморозь, гололед и пр. Значение этих осад­
ков резко увеличивается на склонах и вершинах, обращенных на­
встречу влагонесущим ветрам. В горах Большого Кавказа, на 
высоте 2—3 км, на открытых вершинах число дней с изморозью 
составляет 50—70 за зиму, выше 3 км оно больше 100 (Эльбрус— 
119 дней). Большая повторяемость изморози в высокогорной зоне 
объясняется частыми туманами и низкой температурой. Доля 
горизонтальных осадков в общей их годовой сумме неизвестна, но 
сопоставление речного стока и имеющихся данных об осадках в 
горах говорит о том, что она существенна.

ВЛИЯНИЕ РЕЛЬЕФА НА СНЕЖНЫЙ ПОКРОВ

' С увеличением высоты осадки все чаще выпадают в виде сне­
га. У подножия, например Швейцарских Альп, твердые осадки со­
ставляют лишь 5—10% от их общего количества, на высотах 1000 
и 2000 м — соответственно 25 и 60%, а выше 3500—3600 м уже 
выпадает только снег. Аналогичное изменение доли твердых осад­
ков с высотой наблюдается и в районе Приэльбрусья:

Высота, м ............... , , . . . -2150 3200 3500—3700
Всего осадков, м м ...................  718 967 849
Из них в твердом виде, % . . 53 80 почти 100

Изменение удельного веса твердых,, жидких и смешанных 
осадков с высотой в горах Грузии дано также на рис. 48.

По мере поднятия в горы довольно быстро увеличивается про­
должительность залегания снежного покрова. В средних широтах 
при общем поднятии местности (плато, пологие склоны) длитель­
ность залегания снежного покрова увеличивается на каждые 100 м 
высоты приблизительно на 3—4 дня. На склонах гор, отличаю­
щихся обилием осадков, она увеличивается примерно на 8—10 дней 
на каждые 100 м высоты. В Ялте на высоте около 200 м над ур. 
моря за холодный период (ноябрь — март) выпадает 380 мм 
осадков, а число дней со снежным покровом в среднем равно 24. 
Но на Ай-Петри (на высоте 1180 м) за этот же период выпадает 
648 мм осадков и снежный покров сохраняется уже в течение 
105 дней.

На склонах Кавказа продолжительность залегания снежного 
покрова также увеличивается с высотой в среднем на 8—10 дней 
на каждые 100 м подъема (рис. 49). В нижНей зоне (500—600 м) 
сйлоны хотя и ежегодно покрываются устойчивым снежным покро­
вом, но высота и продолжительность залегания его малы (20—
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30 дней). В высокогорной зоне число дней со снежным покровом 
изменяется от 120 до 250 и отражает разнообразие форм рельефа,, 
экспозиций склонов и защищенности местности в районах распо­
ложения станций; в отдельных пунктах (Казбеги, высокогорная» 
3653 м) снежный покров сохраняется до 280 дней в году.

. j  о 2 ' Дни

Рис. 48. Изменение удельного веса 
(в годовом количестве) твердых 
(1), жидких (2) и смешанных (5) 
осадков с высотой в Западной (а) 

и Восточной (б) Грузии

Рис. 49. ' Изменение числа дней с 
устойчивым снежным покровом с вы­
сотой на южном (1) и северном (2) 

склонах Кавказа

Вместе с увеличением количества твердых осадков и продол­
жительности залегания снежного покрова в горах увеличивается 
толщина его слоя. Максимальной высоты снежный покров обычно 
достигает во второй половине марта — апреле (рис. 50). Это при­
мерно на месяц позже наиболее высокого снежного покрова на 
предгорных равнинах и нижних зонах гор (500—600 м). На Кре­
стовом перевале наибольшая высота снежного покрова по декад­
ным измерениям достигает в среднем 226 см, а в отдельные зим ы - 
326 см. В горах Армении, в долине Аракса (1000 м) и на- побе­
режье оз. Севан (1900 м) его высота не достирает 20 см. На вы­
сотах около 2500 м над ур. моря снежный покров возрастает до 
1 м, а на высоте более 3000 м — до 2 м (Алагез, высокогорная). 
Число дней Со снежным покровом на этих высотах изменяется со-
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ответственно от 60 до 270 за год. Еще быстрее растет снежный 
покров и продолжительность залегания снега на обильно увлаж­
няемых зимними осадками склонах гор Западной Грузии ' (рис. 51). 
Из рис. 51 видно также, что с увеличением высоты местности дата 
максимальной высоты снежного покрова смещается на более позд­
ний срок. ■ *

Рис. 50. Годовой ход высоты снежного покрова:
А. Бахмаро (1), 2 — Гагринский хребет, - 3 — Крестовый перевал,

4 — Мамисонский перевал, 5 — Бермамыт.
Б. Ципа (1), 2 — Пасанаури, 3 — Архыз, 4 — Красная Поляна,

5 — Железноводск,.

Наибольшая из известных на Кавказе высот снежного покро­
ва, равная в среднем 482 см, а в отдельные годы — 699 см, на­
блюдается на ст. Ачишхо. Эта станция расположена на высоте 
1880 м на одноименной корытообразной вершине Западного Кав­
каза, стоящей на пути влажных юго-западных ветров. Снежный 
покров появляется здесь в середине октября, иногда в сентябре, а 
сходит к середине июня. Большая высота снежного покрова 
(306 см) наблюдается также на ст. Цискара (1210 м), располо­
женной на западном склоне Аджаро-Имеретинского хребта, пер­
пендикулярного влагонесущим потокам. Наоборот, станции, нахо­
дящиеся на подветренных склонах или в замкнутых горных доли­
нах, в соответствии с различиями в осадках и частыми фёновыми 
явлениями, отличаются обычно небольшой высотой снежного по­
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крова. Например, в Архызской котловине (1456 м) средняя из 
наибольших за зиму высот снежного покрова достигает лишь 
39см; еще меньше она (27 см) в закрытом для влажных потоков 
ущелье р. Теберды (1329 м).

В качестве меры прироста высоты снежного покрова с подъе­
мом местности используют вертикальный градиент, дающий чис­
ленное выражение изменения высоты снежного покрова на каж­
дые 100 м подъема. Например, вертикальный градиент высоты 
снежного покрова по линии Военно-Грузинской дороги:
Зона гор, м ............................... 500— 700— 800— 900— 1100— 1300—

—700 —800 —900 —1100 —1300 —2400
Вертикальный градиент высоты 

снежного покрова, см/100 м 3 4 6 1C 13 15

Отсюда следует, что с увеличением высоты местности вплоть 
до Крестового перевала темп роста высоты снежного покрова уве­
личивается.

Важнейшим климатиче­
ским фактором7*'бпределяю- 
щим контрасты снежного 
покрова в условиях расчле­
ненного рельефа горных 
стран, является ветер. Ветер 
вызывает интенсивный ме- 
телевый перенос снега и пе­
рераспределение его на' 
склонах гор и других фор­
мах горного рельефа. На­
ветренные склоны хребтов и 
стороны вершин, несмотря 
на обилие осадков на них, 
нередко почти совершенно 
оголяются от снега. На под­
ветренных же склонах и в 
других защищеных от ветра формах ..рельефа, обычно в чашеоб­
разных понижениях каров,-снег накапливается в огромных коли­
чествах. Именно поэтому подветренные склоны гор обычно лави­
ноопасны.

Таким образом, ветер имеет важное значение в больших раз­
личиях высоты и длительности залегания снежного покрова в го­
рах, расположенных в разных климатических условиях. Примером 
могут служить горы Южного и Среднего Урала, где несмотря на 
сравнительно небольшие различия в высотах над уровнем моря, 
снежный покров распределяется неравномерно и имеет разную 
продолжительность залегания (табл. 82).

На горе Таганай из-за сильных ветров снежный покров вовсе 
не образуется, хотя годовое количество осадков здесь достигает 
740 мм. В окрестностях этой горы доля твердых осадков и про­

0  2 5 5 0  100150200225
Бахнара 

'/агринский хр. 
Щ

Месяц
Рис. 51. Зависимость средней высоты снеж­
ного покрова от высоты местности и вре­

мени (по Мурванидзе)
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должительность залегания снежного покрова велики. Сравнительно 
мал снежный покров в Челябинске, что объясняется как неболь­
шим количеством зимних осадков, (с ноября по март — 90 мм),

Т а б л и ц а  82
Высота и продолжительность снежного покрова 

на Среднем и Южном Урале

Пункт
Высота 

над ур. 
моря,

м

Высота снеж­
ного покрова, 

см

Число дней 
со снежным 
покровом

Пермь.............................. 161 76 176
Б и с е р .............................. 464 91 194
Гора Т а г а н а й ............... 1102 снег сду­

вается
204

Златоуст ........................... 457 74 172
Челябинск . . . . . . . 246 ' 32 155

так и открытым положением станции. Из-за ветровой деятельности 
и общей сухости холодного полугодия невелик снежный покров 
и на открытой плоской вершине северного склона Большого Кав­
каза (Еермамьгт, 2583 м). Здесь, несмотря на то, что период 
устойчивого снежного покрова длится 155 дней, средняя из наи­
больших за зиму высот снежного покрова составляет всего 31 см. 
По тем. же причинам (102 дня с метелью) невелик он (62 см) и на 
ст. Казбеги, высокогорная (3653 м). Однако в Восточной Сибири, 
где количество зимних осадков сравнительно мало, снежный покров 
в горах, защищенных от ветра местах, может достигать большой

высоты (100 см и более). Это, 
как указывает П. И. Колосков 
{92], влияет на мощность веч­
ной мерзлоты, а иногда приво­
дит к ее полному отсутствию 
в горах.

Г. К. Тушинский [114] счи­
тает, что метелевый перенос 
снега является первой причи­
ной значительно большего оле­
денения северного склона Кав­

каза по сравнению с южным. Из общего числа (2200) ледников 
Большого Кавказа около 70% их количества находится на север­
ном склоне и 30% — на южном, хотя последний более благоприят­
но ориентирован к влагонесущим ветрам и имеет более низкое 
положение снеговой границы (табл. 83).

На равнинах даты появления и схода снежного покрова до­
довольно близко совпадают с переходом средней суточной 
температуры через 0°. На склонах гор, где осадки велики или на­
капливаются в результате ветрового перераспределения, появление 
и образование устойчивого снежного покрова значительно опере­

Т а б л и ц а  83
Средняя высота снеговой границы (в м) 

в различных частях Большого Кавказа

Большой Кавказ
Север­
ный

склон
Южный
склон

Западная часть............... 2900 2800
Центральная часть . . . 3500 3100
Восточная часть . . . . 3800 3300
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жает дату перехода температуры через 0°. Весной на склонах гор 
сход снега запаздывает не только по сравнению с датой перехода 
температуры через 0°, но и с датами более высоких градаций. Так, 
на Яйле Крымских гор снежный покров в среднем появляется 
10—11 ноября, а средняя суточная температура переходит через 
0° в первых числах декабря. Весной исчезновение снежного по­
крова запаздывает по отношению к дате перехода температуры 
через 0° на 25—30 дней. В Забайкалье, на северо-западных скло­
нах хр. Хамар-Дабан, в пункте Верхняя Мишиха, расположенном 
в верховье небольшой долины на высоте 1280 м, за холодный пе­
риод (ноябрь •— март) выпадает 108 мм осадков из 546, выпадаю­
щих за год. Снежный покров формируется здесь в среднем 13 сен­
тября, т. е. почти за 1,5 месяца до перехода средней суточной тем­
пературы через 0°. За зиму наибольшая декадная высота снежного 
покрова достигает 138 см и сохраняется он в течение 240 дней, 
вплоть до 11 июня, а 12 мая средняя суточная температура обыч­
но переходит через 10°. В отдельных горных районах выпадают 
столь обильные осадки в виде снега, что значительный снежный 
покров в зимние месяцы образуется и сохраняется даже при тем­
пературе, превышающей 0°. В таких условиях почти ежегодно 
формируется снежный покров в районе Красной Поляны, на За­
падном Кавказе и достигает высоты более 70 см.

На некоторой высоте баланс снега становится равным нулю. 
Следовательно, выпадание снега на этой высоте находится в равно­
весии с его таянием и испарением. Такую высоту принято назы­
вать климатической с н е г о в о й  г р а н и ц е й  или нижней грани­
цей хионосферы. Выше этой границы на земной поверхности про­
исходит накопление снега, превращающегося в фирн и ледники.

Высота нижней границы хионосферы определяется взаимодей­
ствием климатических и орографических условий данной местно­
сти, она претерпевает существенные изменения с широтой, зави­
сит от влагосодержания воздуха и экспозиции склонов по отноше­
нию к влажным ветрам и странам света (табл. 83, 84).

Т а б л и ц а  84
Высота снеговой границы

Северная 
• широта, 

град.

Высота, м
Южная
широта,

град.

Высота, м

средняя О Т ДО средняя О Т ДО

80—70 550 .300 1000 0—10 5000 4500 5800
70—60 1100 550 2300 10—20 5600 5000 6100
60—50 2050 800 3200 20—30 5100 4600 6100
50-40 3000 1400 4300 30-40 3000 1600 4500
40—30 4300 3500 6100 40—50 1500 700 2200
30-20 5300 4900 6000 50—60 800 500 1200
20-10 4600 4600 4700 60—70 — — —
10-0 4600 4500 4600 — — — —

177



Вблизи экватора снеговая граница выражена хорошо, и, как 
видно из табл. 84, высота ее испытывает небольшие колебания, 
что свидетельствует о большом постоянстве климатического ре­
жима. Наибольшей высоты она достигает под тропиками Север­
ного и Южного полушарий. Здесь же велики колебания ее высо­
ты, обусловленные как , различиями увлажнения, так и экспози­
цией склонов по отношению к сторонам горизонта. В Гималаях, 
на хорошо орошаемом южном склоне, снеговая граница лежит на 
высоте 4200 м, а на сухом ■ северном склоне ■— на высоте 5600 м. 
Примерно на таком же уровне расположена она и в сухих районах 
Тянь-Шаня и Памира. На западных и восточных склонах Главного 
Кавказского хребта снеговая граница находится соответственно на 
высоте 2800—2900 м и 3300—3800 м (см. табл. 83), а в Альпах — 
на высоте 2600—3100 м.

В полярных широтах Северного полушария снеговая граница 
постепенно снижается до уровня моря. В Южном полушарии вслед­
ствие большей влажности воздуха и невысокой летней температу­
ры она снижается до уровня моря уже на 53 параллели.

Высота снеговой границы испытывает значительные колеба­
ния от года к году, а также от сезона к сезону в соответствии с 
изменчивостью метеорологического режима. Особенно велики ее 
сезонные колебания на хорошо обогреваемых склонах южной 
экспозиции (табл. 85).

Т а б л и ц а  85
Средняя высота снеговой границы (м) на склонах долины р. Инны в Альпах

за 1863— 1878 гг.

М е с я ц ы
Склоны4 
долины I И III IV V VI VII VIII IX X XI XII

Ампли­
туда

Северный . 650 740 960 1270 1700 2190 2680 3130 3210 2150 1300 740 2560
Южный . . 590 600 720 1100 1540 2030 2470 2930 2760 1890 1010 880 2340

Из табл. 85 следует, что на северном склоне долины, хорошо 
обогреваемом солнечными лучами, колебания высоты снеговой 
границы в течение года более значительны, чем на южном склоне, 

Ниже снеговой границы в горах опускаются языки ледников 
и снежников. Предел, до которого они опускаются, зависит от 
общеклиматических причин и местных условий накопления и тая­
ния снега. В табл. 86 приведены изменения по десятилетиям сред­
ней скорости движения некоторых ледников Кавказа, по данным 
В. Ш. Цомая [121]. Данные таблицы показывают, что с 1881 г. 
скорости отступания кавказских ледников непрерывно увеличи­
ваются. Особенно значительными они были .в последние три деся­
тилетия, в каждом из которых скорость превышала ее среднее
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многолетнее значение. Однако в по­
следнее время отступание . ледников 
приостановилось и с 1959—1960 гг. 
наметилась обратная тенденция в их 
движении [122].

ВЕРТИКАЛЬНАЯ 
КЛИМАТИЧЕСКАЯ ПОЯСНОСТЬ

Вертикальная климатическая -по­
ясность и соответствующая ей пояс­
ность растительности — важнейшее 
следствие влияния рельефа на режим 
отдельных метеорологических элемен­
тов, а также на погоду и климат ■ в 
целом. .

Закономерная смена климатиче­
ских поясов в горах обусловлена 
прежде всего изменением с высотой 
радиационного баланса, от которого 
зависит довольно быстрое падение 
температуры. Известно, что увеличе­
ние высоты в горах на один километр 
сопровождается падением температу­
ры примерно на 6°. Это равносильно 
перемещению на равнине в северном 
направлении на расстояние около 
1000 км. Поэтому климатические и 
почвенно-растительные пояса в горах 
сменяются гораздо быстрее, чем 
ландшафтные зоны на равнине, и эта 
смена при достаточной высоте релье­
фа вполне очевидна.

Баланс влаги — второй очень 
важный климатический фактор, ока­
зывающий большое влияние на пояс­
ность в' горных странах. Основываясь 
на изменении с высотой'температуры 
и увлажнения [112, 117], различают 
два основных типа вертикальной пояс- 
нобти ^ океанический-”..й континен­
тальный, соответствующие влажным и 
относительно сухим климатам.

Во влажных климатах пояс дре­
весной растительности начинается еще 
на равнине. По мере увеличения вы­
соты широколиственные леса (дубо­
вые, выше, буковые) сменяются тем­
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нохвойными. . Далее идет субальпийский пояс кустарниково- 
стланниковой растительности (рододендроны), чередующейся с лу­
гами. Еще выше — пояс альпийских низкотравных лугов и, нако­
нец, пояс вечного снега и льда. Примеры подобной смены расти­
тельности дают Альпы, Карпаты, западные склоны Кавказских 
гор и другие горные страны, отличающиеся обильным увлажне­
нием. На западных склонах Кавказских гор (рис. 52) древесная

Рис. 52. Схема вертикальной поясности растительности на склонах За­
кавказья (по С. В: Калеснику).

1 — пояс вечного снега и льда, 2 — высокогорной пустыни, 3 — альпий­
ский, 4 — субальпийский, 5 — высокогорных лесов с преобладанием гру­
зинского дуба, 6 — елово-пихтовых лесов, 7 — буковых лесов, 8 — сме­
шанных лиственных колхидских лесов, 9 — лесов с преобладанием гру­
зинского дуба, 10 — полупустынь степей и сухолюбивых редколесий,

11 — пустынь

растительность начинается от самого моря и исчезает на высоте 
около 2000 м. В Центральных Альпах деревья поднимаются до 
2300 м, а в теплых и влажных экваториальных широтах пояс лесов 
имеет наибольшую вертикальную мощность и простирается от 
уровня моря до 3800 м. В этом поясе многоярусные влажные 
тропические леса сменяются парковыми саванновыми лесами, да­
лее идут заросли бамбуков, древовидных папоротников и др. 
Выше лесного пояса (теплового эффекта радиационного баланса 
уже недостаточно для' произрастания древесной растительности и 
она сменяется высокогорно-экваториальными лугами, еще выше— 
вечными снега.

В континентальном типе высотной поясности, наблюдающем­
ся в горных системах, расположенных в сухих климатах, древес­
ная растительность обычно появляется на склонах на некоторой 
высоте. Ниже этого пояса размещается ксерофитная раститель­
ность степей, полупустынь и даже пустынь. Подобную смену ра­
стительных поясов дают горы Восточного Закавказья (см. рис. 52), 
Южный Урал, Алтай, горы Средней Азии и другие горные систе­
мы, расположенные в сухих климатах субтропических и тропиче­
ских широт.
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Например, в Северном Тянь-Шане на склонах северных экспо­
зиций по мере увеличения высоты местности пустынный пояс сме­
няется пустынно-степным и сухостепным; еще выше — лиственно­
лесным и хвойно-лесным, субальпийским луговым, альпийским лу­
говым и, наконец, гляциально-нивальным.

В условиях крайней аридности климата древесная раститель­
ность и даже субальпийский луговой пояс в горах могут отсутст­
вовать и тогда пустыни и полупустыни непосредственно будут 
граничить с нивальным поясом. Такое сочетание вертикальной 
поясности характерно, например, для северного склона Кунь­
луня [103].

По данным О. А. Щукиной [124], высота нижней границы дре­
весной растительности в Средней Азии колеблется в зависимости 
от увлажнения склонов от 1200 м (северный склон Заилийского 
Алатау и юго-западный склон Ферганского хребта) до 2500 м 
(Терскей-Алатау). Наименьшие суммы осадков на этой границе 
составляют около 300—460 мм в год. Верхняя граница леса в су­
хих климатах располагается выше, чем во влажных: в Средней 
Азии она находится на высоте 2900—3300 м, а в горах Тибета — 
на высоте до 4600 м. '

Таким образом, нижняя граница пояса древесной раститель­
ности в горах в основном отределяетсяТюлйадством влаги, доста­
точным для произрастания деревьев. Верхняя же граница этого 
пояса-лимитируется” температурой, летнего периода. В качестве 
такой границы Кёппен принимал высоту, на которой средняя 
июльская температура равна 10°. Однако в действительности верх­
ний предел леса часто не совпадает с положением этой изотермы. 
В Альпах на хорошо обогреваемых склонах деревья поднимаются 
до изотермы 8°, а на северных они исчезают уже на уровне изо­
термы 12°. В горах Средней Азии, по данным О. А. Щукиной, у 
верхней границы древесно-кустарникового пояса средняя июльская 
температура колеблется на склонах различной экспозиции от 8 
до 17°.

Отсюда следует, что верхний предел распространения древес­
ной растйтёЖнбстЁПшвйот от тёмпё]51Турьг, но и от не­
посредственного светового и энергетического воздействия солнеч­
ной радиации на растительность. Это воздействие более действен­
но на южных склонах.

В " горах, расположенных в различных широтных климатиче­
ских зонах, могут быть однотипные вертикальные ландшафтные 
пояса. Эти пояса носят определенные индивидуальные особенно­
сти, зависящие от климатических условий соответствующей широт­
ной зоны: физических свойств господствующих в ней географиче­
ских типов воздушных масс, атмосферной циркуляции и радиаци­
онных условий. Последние включают приходо-расход солнечного 
тепла, спектральный состав солнечной радиации и продолжитель­
ность солнечного сияния, существенно изменяющуюся с широтой. 
В результате различия этих факторов однотипные ландшафтные
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пояса в разных зонах могут отличаться своей вертикальной мощ­
ностью, положением по отношению к уровню моря, видовым со­
ставом растительности, ее различной ярусностью, бонитетом и т.д.

В соответствии с изменением метеорологического режима в за­
висимости от форм рельефа высотная поясность в горах склады­
вается не только под влиянием изменения высоты местности, но и 
под воздействием форм ее поверхности. 'Все это, а также много­
образие инсоляционной и ветровой экспозиции склонов, осложня­
ет мозаику горных ландшафтов.



Глав а  6ГЕОГРАФИЧЕСКИЕ ТИПЫ КЛИМАТА ВО ВНУТРИТРОПИЧЕСКНХ ШИРОТАХ

В каждом широтном поясе различаются четыре основных типа 
климата: материковый, океанический, климат западных и восточ­
ных берегов. Различие между материковым и океаническим типа­
ми вызывается главным образом влиянием подстилающей поверх­
ности на температуру и влажность воздуха. .Особенности же за­
падных и восточных прибрежных типов в большей степени зависят 
от условий циркуляции атмосферы и океанических течений.

ТИПЫ КЛИМАТА В ЭКВАТОРИАЛЬНОМ ПОЯСЕ

Климатические условия в экваториальных областях складыва­
ются под действием обильной в течение всего года инсоляции и 
большого испарения. По сравнению с тропическими широтам» 
облачность здесь увеличена, особенно над материками, но коли­
чество солнечной радиации все же велико и составляет около» 
140—160 ккал/см2 год. Благодаря неослабевающему в течение 
всего года притоку солнечной радиации и большому встречному 
излучению влажной атмосферы радиационный баланс земной по­
верхности в экваториальных областях оказывается наиболее вы­
соким: на материках он достигает 80 ккал/см2 год, на океанах — 
100—120 ккал/см2 год, составляя 60—75% от приходящей солнеч­
ной радиации.

Фор1мирование экваториальных воздушных масс, для которых 
характерно большое тепло и влагосодержание в мощном по верти­
кали слое (10—12 км), протекает главным образом в условиях 
погоды, благоприятствующей развитию термической конвекции.. 
Кроме большой вертикальной неустойчивости воздуха этому спо­
собствует общий характер циркуляции атмосферы в экваториаль­
ном поясе — преобладанию размытых областей пониженного дав­
ления со слабыми, неустойчивого направления ветрами (рис. 53).. 
На обращенной к экватору периферии этих депрессий наблюда­
ются западные ветры, которые вообще характерны для узкой при­
экваториальной полосы.

Несмотря на преобладающую роль трансформации, не исклю­
чено влияние адвекции относительно холодного воздуха: даже в 
непосредственной близости экватора абсолютные минимумы тем-
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лературы на равнинах оказываются ниже 15°. На океанах условия 
■ менее, благоприятны для трансформации воздушных масс, так как 
лассаты Северного и Южного полушария проникают часто в эква­
ториальные широты, сохраняя устойчивую стратификацию, затруд­
няющую поступление влаги в высокие слои тропосферы.

Рис. 53. Размытые области пониженного давления в экваториальных 
широтах (21 апреля 1958 г.)

Накоплению влаги в экваториальных широтах способствует 
перенос ее пассатами из тропических частей океанов. Кроме того, 
осаждение этой влаги происходит главным образом здесь, в эква­
ториальных областях, и в меньшем количестве она выносится 
верхними течениями обратно к тропикам.

Испарение в экваториальном поясе почти одинаково велико на 
океанах и на материках, покрытых обильной, вегетирующей круг­
лый год растительностью. В тепловом балансе земной поверхности 
под экватором затрата тепла на испарение составляет 70—95%, в 
связи с чем влагосодержание экваториального воздуха весьма ве­
лико, а температура не достигает очень больших значений. .

Циклоническая деятельность в области экватора развита мало 
в связи с отсутствием резких температурных контрастов между 
воздушными массами и малой величиной отклоняющего действия 
вращения Земли. Основное значение в конденсации влаги в атмо­
сфере и выпадении осадков приобретает термическая конвекция, 
которая интенсивно развивается в связи с высокой влажностью 
воздуха и освобождением' большого количества скрытого тепла 
конденсации. Однако в результате слабого развития циклониче­
ской деятельности количество осадков в экваториальном климате 
на земном шаре не наибольшее, несмотря на исключительно боль­
шое влагосодержание атмосферы.

Очень характерно для экваториального пояса обилие света
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прямого и рассеянного в результате высокого положения Солнца 
над горизонтом, большой влажности воздуха и развития кучевых 
облаков с ярко освещенными краями.

М а т е р и к о в ы й  т ип э к в а т о р и а л ь н о г о  к л и м а т а  
мало отличается от океанического, как это имеет место в более « 
высоких широтах. Из 70—80 ккал/см2год радиационной энергии,. ? 
получаемой поверхностью материков в экваториальных широтах,, 
около 3Д расходуется на испарение и 1U — на непосредственное на­
гревание- атмосфер'ы. Значительная часть тепла, затраченного на 
испарение, возвращается при конденсации водяного пара, а осталь­
ное выносится воздушными течениями из области экватора.

В условиях почти равномерного в течение всего года притока 
солнечной радиации температурный режим характеризуется ров­
ностью и отсутствием значительных сезонных колебаний: средняя 
месячная температура воздуха изменяется в течение года обычно- 
в пределах 24—28° и годовая амплитуда оказывается значительно- 
меньше суточной. Годовой максимум редко превыщает 35°, а ми­
нимум редко опускается ниже 20°. Термическая однородность про­
является не только в малой изменчивости средних месячных тем­
ператур, но и в отсутствии значительных колебаний температуры 
от года к году. Суточные колебания температуры в среднем не 
превышают 10—15°.

Влажность воздуха на низменностях очень велика, в чем, соб­
ственно, и заключена главная причина вредного действия эквато­
риального климата на организм человека. Асоблютная влажность 
может достигать более 30 г/м3, относительная влажность даже в 
наиболее сухие месяцы года в среднем держится выше 70%.

В связи с обилием влаги и постоянной близостью воздуха к 
состоянию насыщения для экваториальных климатов характерны 
обильные росы, а также густые радиационные туманы.

Большой запас энергии влагонеустойчивости в экваториаль­
ном воздухе приводит к интенсивному образованию конвективной 
облачности; количество облаков в среднем достигает 6 баллов и 
мало меняется в течение года. Однако суточный ход облачности. 1 
ярко выражен и хорошо подчеркивает развитие термической кон­
векции.

Количество осадков почти всюду превышает возможное испа­
рение, и на равнинах при малом коэффициенте стока наблюдается 
избыточное увлажнение. Годовое количество осадков в среднем 
достигает 2000 м-АОднако в тех местах, где термическая конвекция 
усиливается динамическим восхождением потоков воздуха по 
склонам гор, количество осадков резко увеличивается. Например, 
на склоне горы Камерун осадков выпадает более 10000 мм, в 
Джасарадже на о. Ява — около' 7000 мм. Распределение их по- 
месяцам года не отличается какой-либо общей закономерностью. 
Считается для экваториального климата типичным усиление осад­
ков в периоды весеннего и осеннего прохождения Солнца через 
зенит, но во многих местностях эта закономерность не проявляется..
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Выпадение осадков соответствует их термическому конвектив­
ному происхождению; они выпадают почти всегда во вторую по­
ловину дня, имеют крупнокапельный ливневый характер и часто 
сопровождаются сильнейшими грозами. Но наблюдаются иногда 
и длительные дожди фронтального типа. Дожди выпадают часто: 
в дождливые месяцы в среднем наблюдается около 25 дней с 
осадками. Особенно много выпадает на гористых морских побе­
режьях.

Большое количество света, тепла и влаги в течение всего года 
способствует развитию богатой растительности и особенно лесной, 
обильно испаряющей. Наиболее характерная особенность эквато­
риального ландшафта — влажные вечнозеленые леса.

Особенности климата вызывают своеобразие геоморфологиче­
ских процессов. Высокая температура и обилие влаги создают 
благоприятные условия для интенсивного химического выветрива­
ния, особенно на равнинах. Кора выветривания образует мощный 
слой, который, покрывая коренные породы, придает возвышенности 
округлые, мягкие формы. Поверхностный сток замедляется густой 
растительностью. Это способствует увеличению запасов почвенных 
вод, что главным образом и. приводит к денудации на склонах.

Физическое выветривание в связи с малыми колебаниями тем­
пературы воздуха и обильной растительностью, протекает слабо 
и проявляется преимущественно в горных районах. Здесь, на по­
верхности обнаженных скал, могут создаваться резкие колебания 
температуры в результате быстрого охлаждения нагретой Солнцем 
до 70—80° поверхности ливневыми дождями, имеющими нередка 
температуру ниже 20°. На больших высотах может иметь место и 
морозное выветривание.

Реки на'равнинах несут обычно лишь тонкую муть (продукты 
химического выветривания). В их руслах почти не наблюдается 
галечных отложений.

Наиболее ярко материковый тип экваториального климата 
представлен в долине р. Амазонки, в среднем течении Конго и в 
экваториальной части Индонезии (табл. 87).

Т а б л и ц а  87
Температура воздуха, осадки и относительная влажность в материковом 

экваториальном климате

Метеорологиче­
ские элементы

М е с я ц ы

Год
I II ш IV V VI VII VIII IX X XI XII

Температура, °С 
Осадки, мм 
Влажность, %

25,9
264

80

у'
Май
25,7
256
80

аус,
25,8
280

81

3° ю
25,7
261
82

ш.,
26,2
182
82

60°
26,4
95
80

з. д.
26,5
60
77

44.
27,2
40
75

м
27,5
58
73

27,4
110
74

27,2
152
76

26,5
219
80

1977
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Для высокогорного экваториального климата характерна бо­
лее низкая температура при очень малой ее годовой амплитуде, 
количество осадков тоже несколько уменьшается в связи с умень­
шением влагосодержания воздуха с-высотой (табл. 88).

Т а б л и ц а  88
Температура воздуха, осадки и относительная влажность в высокогорном 

экваториальном климате

Метеорологиче­
ские элементы

М е с я ц ы

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

Температура, °С 
Осадки, мм 
Влажность, %

13,1
124
79

Кит<
13,0
134
77

э, 0°

13,0
159
80

ю. И
13,1
181
81

i . , J i
13,1
130
79

1° 3.

13,0
49
69

Д-,
13,0
18
61

>818
13,2
24
59

м
13,3
81
66

12,9
132.
74

12,9
109
76

13,2
109
77

1250

Выше 4500 м начинается пояс вечных снегов и средняя тем­
пература воздуха’приближается к 0°.

О к е а н и ч е с к и й  э к в а т о р и а л ь н ы й  к л и м  ат. Радиаци­
онный баланс поверхности океанов в экваториальных областях 
несколько больше, чем на суше. Большая часть тепла, как и на 
материках, расходуется на испарение, остальное идет на нагрева­
ние холодных морских течений (притекающих в область экватора 
на востоке океанов) и выносится теплыми течениями западной 
части океанов в тропические широты.

Средняя месячная температура воздуха колеблется в преде­
лах 25—28°. Годовое количество осадков составляет около 2000 мм.'

В отличие от материков здесь чаще наблюдаются ночные дож­
ди и грозы. Этому благоприятствует более высокая температура 
водной поверхности в экваториальном поясе, чем температура 
приземного слоя воздуха. Поэтому ночью над океаном возрастает 
вертикальная неустойчивость атмосферы и усиливается конвекция 
(табл. 89).

Т а б л и ц а  89
Температура воздуха и осадки в океаническом экваториальном климате

Метеорологиче­
ские элементы

М е с я ц ы

Год
I II ш IV V VI VII VIII IX X XI XII

Тихш
Температура, °С 
Осадки, мм

\ оке
28,2
287

ан, с

28,3
212

>-ва :
28,2
190

"илбе
28,2
152

рта,
28., 4 
117

1° ю
28,2
118

. ш .,

28,1
142

170е
28,2
108

в.
28,6
93

I-, 54
28,7
93

м
28,6
139

29,4
206 1857
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ТИПЫ КЛИМАТА В ПОЯСЕ ЭКВАТОРИАЛЬНЫХ 
МУССОНОВ (СУБЭКВАТОРИАЛЬНОМ)

Климат в поясе экваториальных муссонов слагается под дей­
ствием сезонных смещений тропического фронта. Летом соответ­
ствующего полушария в связи с изменением в распределении дав­
ления экваториальный муссон распространяется в направлении' 
тропика (рис. 54). В связи с этим возрастает влажность воздуха,

-ДА f 

дд 2

Рис. 54. Синоптическое положение в период развития экваториального 
муссона (3 июня 1971 г.):

1 — холодный фронт, 2 — теплый фронт, 3 — малоподвижный фронт,
4 — фронт окклюзии, 5 — внутритропическая зона конвергенции (ВЗК)

уменьшается суточная амплитуда температуры, начинают выпа­
дать обильные, преимущественно ливневые, дожди. Во время зим­
него муссона, являющегося по существу пассатным течением, 
влажность воздуха на материках резко падает, возрастает суточ­
ная амплитуда температуры, сильно снижается количество осад­
ков. Таким образом, муссонный климат как бы составлен из двух 
самостоятельных климатических режимов.

Радиационные условия формирования субэкваториальных кли­
матов в годовом выводе мало отличаются от условий уже рас­
смотренных экваториальных. Вместе с тем смена зимного и летне­
го воздушных течений в поясе муссонов обусловливает своеобразие 
сезонных изменений инсоляции и радиационного баланса подсти­
лающей поверхности. Приток солнечной радиации здесь не нахо­
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дится в строгом соответствии е высотой Солнца. Зимние суммы 
радиации и радиационного баланса, несмотря на относительно 
низкое положение Солнца, часто оказываются такими же или бо­
лее значительными, чем летние. Максимальные суммы инсоляции 
и остаточной радиации обычно приходятся на периоды смены се­
зонных потоков.

Направление экваториальных муссонов определяется главным 
образом влиянием барических депрессий, возникающих летом на 
материках в тропическом поясе.— у западных берегов материка 
экваториальный муссон имеет западную слагающую, у восточных 
берегов — восточную. На океанах (вдали от материков) эквато- 
ральные муссоны сохраняют восточную Слагающую, отличаясь от 
пассатов неустойчивой, вертикальной стратификацией.

М а т е р и к о в ы й  м у с с о н н ы й  с у б э к в а т о р и а л ь н ы й  
к л и м а т .  Муссонный материковый климат распространен на всех 
материках, между экваториальным и тропическим поясами в Се­
верном и Южном полушариях. Граница экваториальных муссонов 
во внутренних областях материков лежит в среднем около 18° 
широты. Наиболее далеко на север она продвигается в Индии и 
Индокитае, где экваториальный муссон достигает Гималаев. Для 
материкового муссонного климата характерны влажное лето и 
сухая зима с исключительно большими межсезонными контрастами 
увлажнения.

Весна является наиболее жарким, засушливым и неблагопри­
ятным временем года. Солнце в это время достигает зенита и не­
щадно палит; почти весь радиационный баланс идет на прогрев 
воздуха. Поэтому температура часто превышает 30—35°; от зноя 
и сухости реки высыхают, земля растрескивается, а деревья сбра­
сывают листву.

Летний климатический режим создается адвекцией экватори­
ального воздуха, вторжение которого сопровождается резким уве­
личением влажности, облачности и наступлением периода муссон­
ных дождей. Осадки выпадают главным образом за счет влаги 
более холодного по сравнению с тропическим экваториального 
воздуха и имеют обычный для экваториальных областей характер 
конвективных ливней. Вместе с тем при достаточном удалении от 
экватора возможно развитие циклонической деятельности, фрон­
тальной облачности и осадков. На равнинах с удалением от эква­
тора количество осадков уменьшается и варьирует от 1000—1500 
до 300—400 мм. Это зависит преимущественно, от продолжитель­
ности дождливого периода, которая уменьшается с приближением 
к засушливым, тропическим областям.

В годов'ом ходе температуры воздуха наблюдаются два мини­
мума: главный зимой и второстепенный летом. Первый отражает 
зимнее понижение температуры пассатных масс, притекающих в 
муссонные области из тропического пояса. Второй минимум тем­
пературы связан с вхождением относительно холодного экватори­
ального воздуха в период летнего муссона. Разность температур
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toо
, Т а б л и ц а  90

Температура воздуха, осадки и относительная влажность в материковом климате экваториальных
муссонов

М е т е о р о л о ги ч е с к и е  .элем енты

М есяцы

I п ш IV V V I V II V III IX X X I X II

Г о д

Илахабад, 25® с. ш„ 82® в. д., 119 м

Температура, ®С 
Осадки, мм . ,

16,4 19,0 24,9 30,6 34,3 34,0 30,1 29,0 28,9 26,4 21,0 16,7
19 20 9 5 6 96 298 325 163 48 9 6 1004

Эль-Обейд, 13® с. ш., 30® в. д., 575 м

Температура, ®С.............................. 20,1 21,8 25,3 28,5 30,1 29,0 26,7 25,6 26,6 27,8 24,9 21,1
Осадки, м м ...................................... 0 0 1 2 18 33 104 129 75 16 0 0 378
Влажность, % . . . ....................... 33 25 21 23 35 .47 64 70 59 40 29 29

Куяба 15®, ю. ш., 56® з. Д., 235 М

Температура, °С ............................... 27,1 27,0 127, 0 26,9 25,8 23,9 23,8 25,6 27,4 28,1 27,6 27,2
Осадки, мм . . .  ........................... 245 227 207 103 51 7 6 28 52 112 153 201 1388



между континентальным 
тропическим и экваториаль­
ным воздухом в летние ме­
сяцы достигает 5°.

В- соответствии с этим в 
годовом ходе температуры 
воздуха возникают два мак­
симума температуры — вес­
ной и осенью, причем весен­
ний является главным. Пе­
риод весенней засухи наи­
более опасен для сельского 
хозяйства в годы, когда 
влажный экваториальный 
муссон запаздывает
(табл. 90).

Для равнин с муссон­
ным субэкваториальным 
климатом характерна пес­
трота ландшафтов от влаж­
ных многоярусных тропиче­
ских лесов до саванн, отли­
чающихся сухостью зимне­
весеннего времени.

В горных странах ука­
занные закономерности в пу­
довом ходе метеорологиче­
ских элементов сохраняют­
ся и усиливаются. В пред­
горьях и на склонах, обра- - 
щенных . к экваториально­
му муссону, увеличивается 
облачность, осадки резко 
возрастают и могут дости­
гать, по-видимому, предель­
ного для Земли количества 
(табл. 91).

О к е а н и ч е с к и й  му с ­
с о н н ы й  с у б э к в а т о р и ­
а л ь н ы й  к л и м а т .  Как и 
материковый, он характери­
зуется сезонной сменой пре­
обладающих воздушных те -. 
чений. Зимой они направле­
ны от тропика к экватору и 
характеризуются устойчивой 
стратификацией.: Летом] воз­
душные течения- направле-
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ны ют экватора и несут влажнонеустойчивый по вертикали воздух. 
В соответствии с этим- вероятность дождливой погоды в зимние 
месяцы значительно меньше, чем в летние. В годовом ходе темпе­
ратуры воздуха наблюдается небольшое понижение (на 2—3°) 
в зимние месяцы по сравнению с летом.

Структура тропического фронта над океаном иная, чем над 
материками. Экваториальные воздушные массы, формирующиеся 
над океаном в нижних слоях, мало отличаются от морских тропи­
ческих масс, в средней же тропосфере в силу своей большой

Рис. 55. Основные пути и районы распространения тропических цик­
лонов

влажности они оказываются легче тропических и взаимодействуют 
с ними на фронтах как относительно теплые массы. .

В Северном полушарии экваториальные муссоны наблюда­
ются на всех океанах, в Южном — только в Индийском и в за-

Т а б л и ц а  92
Сезонные изменения направления ветров, температуры воздуха 
__и повторяемости осадков в муссонном океаническом климате

Метеорологические элементы Январь Июль

Атлантический океан, 8° с. ш., 30° з. д.

Преобладающие в е т р ы ..............................................
Температура воздуха, ° С ..........................................
Повторяемость осадков, % ......................................

Тихий океан, 10° с. ш., 170° в. д.

Преобладающие ветры ..............................................
Температура воздуха, ° С ....................... ...................
Повторяемость осадков, % ..........................

Индийский-океан, 10° с. ш., 90° в. д.

Преобладающие в е т р ы ..............................................
Температура воздуха, ®С ..........................................
Повторяемость осадков, % . - ..........................._

СВ ЮЗ
24 27
3 20

СВ ЮВ
27 28
10 25

СВ ЮЗ
25 27

1 25
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Т а б л и ц а  93
Температура воздуха, осадки и относительная влажность в муссонном климате западных берегов

Я

Метеорологические элементы -
Месяцы

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

Бомбей, 19 с. ш., 73° в. д., 11 М *
Температура, °С ................................. 24,0 24,0 26,3 28,3 29,7 28,8 27,4 27,0 27,1 28,0 27,2 25,5
Осадки, м м ...................................... 3 2 1 2 18 478 638 366 287 66 , Т4 2 1877
Влажность, % ............................... 72 71 75 77 76 83 87 87 86 81 73 72

Порт Дарвин, 12° ю. ш., 1300 в. д.. 30 м
Температура, °С ............................... 28,8 28,6 28,9 28,9 27,6 26,0 25,2 26,3 28,2 29,6 29,9 29,6
Осадки, м м ...................................... 388 342 245 105 16 3 2 2 13 50 119 248 1545
Влажность, % ............................... 79 80 78 72 62 61 58 62 64 65 67 73

Т а б л и ц а  94
Температура воздуха, осадки и относительная влажность в субэкваториальном климате на восточных берегах

материков

Метеорологические элементы

Температура, °С . . 
Осадки, мм . . .  . 
Влажность, % . ■

Температура, °С 
Осадки, мм]. .

Месяцы

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

Дар-эс-Салам 2о
1 ^1

ш., 39° в. д., 76 м
27,8 28,0 27,5 26,4 25,6 24,4 23,6 23,6 23,9 25,0 26,1 27,2
65 62 130 277 189 34 27 65 29 42 70 91
79 79 82 84 82 77 77 77 76 75 77 78

Джорджтаун, 7° с. ш., 58° з. д.. 2 м
26,3 \ 26,4 26,7 27,0 27,0 26,7 26,8 27,3 27,8 27,8 27,5. 26,7

234 136 156 160 298 324 300 , 179 86 82 150 312

Год

1041

<юсо
2417



падной части Тихого. Они не распространяются так далеко от 
экватора, как на материках, и внешние границы пояса муссонов 
в Северном и Южном полушариях лежат около 10—12° широты. 
Здесь часто происходит возникновение тропических циклонов с вет­
рами ураганной силы (рис. 55, табл. 92).

К л и м а т  з а п а д н ы х  п о б е р е ж и й  м а т е р и к о в  в 
с у б э к в а т о р и а л ь н ы х  ш и р о т а х .  В зимние"месяцы на побе­
режья материков притекает континентальный тропический воздух— 
пассат, в летние — экваториальный воздух (экваториальный мус­
сон). Этой смене воздушных масс соответствует засушливая зим­
няя часть года и дождливое лето. В годовом выводе количество 
Осадков составляет около 1500 мм (табл. .93).

К л и м а т  в о с т о ч н ы х  п о б е р е ж и й  м а т е р и к о в  в 
с у б э к в а т о р и а л ь н ы х  ш и р о т а х .  Зимой в Северном полу­
шарии к восточным берегам Южной Америки и Африки притекает 
северо-восточный пассат, а в зимние месяцы Южного полушария—• 
юго-восточный пассат. Так как на западе океанов развитие пас­
сатов подвержено особенно значительным сезонным изменениям, 
то в период их усиления (зимой) и одновременного увеличения 
устойчивости стратификации атмосферы на плоских побережьях 
наступает относительно сухое время года. На гористых берегах 
осадков выпадает довольно много (табл. 94).

ТИПЫ КЛИМАТА В ТРОПИЧЕСКОМ ПОЯСЕ

Воздушные массы тропического пояса по сравнению с эква­
ториальными содержат меньше водяного пара. Объясняется это 
недостатком испарения на материках, а на океанах — устойчивой 
стратификацией пассатов (пассатной инверсией), препятствующих 
вертикальному обмену и переносу влаги ~в. более высокие слои 
атмосферы. Поэтому облачность в тропическом поясе мала, осо­
бенно на материках, и приток солнечной радиации на земную 
поверхность оказывается больше, чем в экваториальных широтах. 
Годовое количество суммарной радиации достигает на материках 
180—200 ккал/см2, а на океанах— 160—180 ккал/см2. Но радиа­
ционный баланс по сравнению с экваториальным поясом понижен, 
особенно на материках, в связи . с увеличением эффективного 
излучения по причине сухости воздуха и отражения солнечной ра­
диации от поверхности пустынь. Он равен 60 ккал/см2год, т. е. 
составляет всего 30% от поступающей солнечной радиации. 
Радиационный баланс поверхности океанов составляет 100— 
120 ккал/см2 год, или около 60—70% от поступающей радиации.

Преобладание антициклонов на.океанах и депрессий терми­
ческого происхождения с малыми барическими градиентами на 
материках (рис. 56) благоприятствует трансформации воздушных 
масс, притекающих из других широт. Поэтому в тропическом поя­
се, как и в экваториальном, адвекция не играет существенной
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климатообразующей роли. Циклоническая деятельность развита 
слабо и в основном у границ пояса.

Термическая структура летнего сезона не, отличается разно­
образием. Так, в северных районах тропической Африки, где ска­
зывается влияние как Средиземноморья, так и внутренней Саха­
ры, в режиме температуры проявляются только два типа погоды:-

Рис, 56. Антициклон над Атлантическим океаном в тропических широтах и .. 
барическая депрессия над Сахарой (3 июня 1971 г.).

(Условные обозначения как на рис. 54)

«жаркая» и «очень жаркая» (табл. 95). Во внутренней тропиче­
ской Африке наблюдается только «очень жаркая» погода, при ко­
торой температура воздуха в середине Дня составляет 38—42°.

В зимний сезон возрастает роль адвекции в формировании по­
годы, особенно в пограничных районах тропического пояса. Поэто­
му термическая структура зимнего сезона в северных районах 
тропической Африки в. зависимости от характера адвекции обус­
ловлена чередованием трех типов погоды «теплой», «умеренно теп­
лой», «прохладной», а во внутренних районах Африки — двух ти­
пов погоды: «теплой» и «очень теплой» (табл. 96).

М а т е р и к о в ы й  т р о п и ч е с к и й  к л и м а т .  В отличие от 
экваториальных областей расход тепла на испарение здесь мал 
и около 80—90% радиационного тепла отдается в атмосферу в 
процессе турбулентного обмена.
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Т а б л и ц а  95
Адвективные типы погоды в летнем (июнь — август) и зимнем 

(декабрь — февраль) сезонах в периферической части материкового 
тропического климата (Эль-Голеа)

Преобладающая Адвекция воздушных масс •

Типы погоды ,температура воздуха 
в 12 час по Грин- . 

вичу, °С район выноса повторяе­
мость, %

Июнь — август

Очень жаркая от 36 до 40 из внутренней Сахары 
слабоградиентное барическое

75

поле 25
Жаркая от 30 до 35 из области Средиземноморья 90

с Атлантики 10

Декабрь — февраль

Т еплая от 22 до 27 из внутренней Африки 95
слабоградиентное барическое 5

поле
Умеренно теплая от 17 до 21 с востока Атлантики 55

с юго-востока Средиземно­ 25
морья

слабоградиентное барическое 20
поле

Прохладная от 12 до 16 с северо-востока Атлантики 45
и Западной Европы 

с юго-востока Европы 40
слабоградиентное барическое 15

поле

Т а б л и ц а  96
Адвективные типы погоды в зимнем (декабрь — февраль) сезоне во 

внутренней тропической Африке (Бильма)

Типы погоды
Преобл ад ающая 

температура воздуха 
в 12 час по Грин­

вичу, °С

Адвекция воздушных-мае 

район выноса повторяе­
мость, %

Очень Теплая от 26 до 31 из Восточной Африки 50
слабоградиентное барическое 50

поле
Теплая от 21 до 25 с северо-востока Африки 80

слабоградиентное барическое 20
поле

Для материкового тропического климата характерны крайняя 
сухость, исключительно жаркое лето, большая запыленность воз­
духа, значительно большая, чем под экватором, годовая и особен-
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но суточная амплитуда температуры воздуха и поверхности почвы. 
В отдельные сутки разность между максимумом и минимумом 
температуры воздуха достигает 40°, а суточные колебания темпе­
ратуры песчаной поверхности пустынь — более 80°. Средняя суточ­
ная амплитуда температуры воздуха составляет около 20°. В усло­
виях материкового тропического климата иногда отмечаются отри­
цательные температуры воздуха. Зимой же при особенно мощных 
и глубоких холодных вторжениях слабые морозы с выпадением 
снега возможны, например, по всей Сахаре. Наоборот, летом для 
рассматриваемого типа климата' характерны самые высокие зна­
чения температуры на всем земном шаре — около 60°. Очень вы­
сокая температура обычно бывает здесь связана с фёновыми вет­
рами. Средняя годовая амплитуда температуры воздуха составляет 
около 20° и создается главным образом за счет высоких летних 
температур (табл. 97).

Т а б л и ц а  97
Температура воздуха, осадки и относительная влажность в материковом

тропическом климате

Месяцы
Метеорологические

элементы I и III IV V VI VII VIII !Х X XI XII
Год

Эль-Голеа, 30° с. ш., 3° з. д., 383 м

Температура, °С . 9,8 12,5 16,8 20,9 25,9 31,2 34,0 33*2 29,5 22,8 16,0 10,6
Осадки, мм . . . 5,4 3,8 3,8 2,3 0,9 0,5 0 0,4 1,1 3,8 3,5 10,0
Влажность, % . . 65 56 48 39 36 30 32 36 38 47 60 63

Бильма, 19° ю. ш., 13° в■ д., 355 м

Температура, °С . 17,2 19,0 23,6 28,8 32,1 33,2 33,4 32,8 31,4 27,3 23,2 17,6
Осадки, мм . .. . 0,2 0 0 0,1 0,4 0,6 2,7 10,0 3,6 2,0 0 0,2
Влажность, % . . 32 26 23 18 24 25 32 47 32 27 32 35

Осадки выпадают крайне редко, но могут достигать большой 
_ интенсивности и даже вызывать наводнения. Причина общего не­

достатка осадков и в связи с этим небольших-сумм испарения — 
в удаленности от зон циклонической деятельности и в высоком по­
ложении уровня конденсации. Относительная" влажность воздуха 
в летние месяцы составляет в среднем около 30%, а зимой не 
превышает 50%. В отдельных случаях влажность воздуха, напри­
мер* в Сахаре в течение нескольких дней не поднимается 
выше 5%.

Изредка в континентальные тропические районы проникают 
глубокие циклонические вихри. Они резко усиливают воздухооб­
мен и сопровождаются развитием песчаных бурь, порой исключи­
тельной силы. Атмосфера при этом бывает настолько запылена,
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что Солнце едва просвечивает; температура воздуха повышается 
до 40—50°, а относительная влажность падает до нескольких про­
центов. ,

В условиях сухого и почти безоблачного климата, с резкими 
суточными колебаниями температуры поверхности почвы, превы­
шающими иногда 80°, разрушающая роль в основном принадле­
жит физическому выветриванию-, в котором наряду с температурой 
важную роль играет ветер. Ветер не задерживается крайне ред­
кой растительностью и несет с собой мелкие, а иногда и довольно 
крупные, твердые частицы, усиливающие разрушительное действие 
его на горные породы. Как бы изъеденные ветром формы рельефа 
типичны для тропических пустынь, а для обширных песчаных рав­
нин характерны замкнутые, плоские впадины и дюны. В высоко­
горных районах зимой происходит морозное выветривание. По­
верхностный сток вод осуществляется только при выпадении очень 
редких (иногда один раз за несколько лет), но очень сильных 
ливней, оставляющих после себя сухие своеобразной формы до­
лины, отстоящие иногда на сотни километров друг от друга.

В высокогорных районах температура воздуха соответственно 
падает и количество осадков возрастает (табл. 98).

Т а б л и ц а  98
Температура воздуха, осадки и относительная влажность в высокогорном 

тропическом климате

Месяцы
Метеорологические

элементы I и III IV V VI VII VIII IX X XI XII
Год

Мехико, 19° с. ш., 99° з. д., 2259 м

Температура, °С . 12,8 14,7 16,4 17,8 18,4 17,7 16,7 16,8 16,3 15,4 14,0 12,9
Осадки, м м ........... 6 5 12 17 47 96 118 108 98 34 ' 12 Г
Влажность, % . . 53 48 45 ' 45 51 62 67 68 70 65 61 58

Снеговая линия в тропическом поясе располагается особенно 
высоко — в среднем на высоте 5300 м, а в очень засушливых 
областях (в Чилийских Андах) снега нет даже на высотах, пре­
вышающих 6000 м.

О к е а н и ч е с к и й  т р о п и ч е с к и й  к л и м а т .  Испарение 
почти полностью поглощает избыток тепла в приходо-расходе ра­
диации. В связи с этим океанический тропический климат характе­
ризуется небольшой годовой и суточной амплитудой температуры 
и большой влажностью воздуха, приближаясь к экваториальному 
климату. Океанический тропический климат отличается от эквато­
риального меньшей облачностью и устойчивыми пассатными вет­
рами (табл. 99).
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Очень важным климатообразующим фактором на океанах в 
тропическом поясе является наличие в пассатном течении слоя 
инверсии. На востоке океанов низкое положение слоя инверсии 
(нижняя граница около 500 м) и наличие холодных океанических 
течений резко уменьшает количество осадков и снижает темпера­
туру воздуха. Под слоем инверсии относительная влажность воз­
духа в районах, где протекают холодные течения (Канарское, 
Бенгуэльское, Перуанское, Калифорнийское, - Западно-Австралий­
ское), превышает 80%,

В связи с пространственными особенностями циркуляции атмо­
сферы над тропическими акваториями,, а также с различной сте­
пенью развития инверсий на западе и востоке этих акваторий, для 
океанических тропических климатов характерны некоторые разли­
чия метеорологического режима. Западные районы океанов имеют 
более высокую температуру, чем восточные. Различаются эти рай­
оны и в отношении облачности, а также осадков и в режиме почти 
всех других элементов.

В зоне пассатов на океанах наблюдаются тропические цик­
лоны (тропические ураганы) и хотя они сравнительно редки, но 
представляют для этих широт характерное климатическое явле­
ние. -

Т а б л и ц а  99
Сезонные изменения преобладающих ветров, температуры 

воздуха и осадков

Метеорологические элементы Январь Июль

® 3. Д.

СВ, G3 СВ, ю в
19 25
10 5—10

■ д-:

в , ю в ЮВ
24 20

10-15 15—20

Атлантический океан, 25° с. ш. 30® з. д.

Преобладающие ветры . . 
Температура воздуха, °С 
Вероятность осадков, % .

Тихий океан, 25* ю. ш., 160° з. д.;

Преобладающие ветры . , 
Температура воздуха, ®С 
Вероятность осадков, % .

Т р о п и ч е с к и й  к л и м а т  з а п а д н ы х  п о б е р е ж и й  
м а т е р и к о в .  Преобладает приток относительно холодного мор­
ского воздуха на восточной периферии океанических антицикло- 

■ нов. Здесь сравнительно низкая для тропических широт темпера­
тура воздуха (18—20°), очень малое количество осадков (менее 
100 мм в год) и высокая влажность воздуха (80—90%). Этот 
своеобразный климат прибрежных влажных пустынь (западное 
побережье Сахары, пустыня Намиб, пустыня Атакама, юг Кали-
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о  Температура воздуха, осадки и относительная влажность в тропическом климате на западных берегах
материков

fcg ' Т а б л и ц а  100

Метеорологические элементы

Месяцы

Год
I И , HI IV V " VI VII VIII IX х  ' XI XII

Порт-Этьенн, 21° с.

ОГ-.3 з. д., 8 м
Температура, °С .............................. 19,2 19,8 20,5 20,6 ' 21,2 22,6 23,0 24,4 25,7 24,4 22,5 20,1
Осадки, м м ...................................... 2 -1 2 ' 0 0 1 1 8 6 11 ■ 5 2 39
Влажность, % ............................... 59 61 68 75 72 70 78 ' 77 71 69 61 62

■ Икике, 20° ю. ш. О о со Д-, 9 м
Температура, °С ....................... • . 21,0 20,9 19,8 18,4 17,3 16,3 15,6 15,7 16,2 17,2 18,7 20,1
Осадки, м м |...................................... 0 0 0 0 0 1 1 0 0 ' 0 0 0 2
Влажность, % .............................. 82 82 82 82 83 82 82 82 82 82 82 82

Т а б л и ц а ■ 101
Температура1 воздуха, осадки и относительная влажность в тропическом климате на восточных берегах

* " ‘ материков
М есяцы /

М ете о р о л о ги ч е ск и е  элем ен ты
I п III IV V V I V II V III IX X X I X II

Г о д

Лоуренсу-Маркиш, 26° ю. ш., 33? в. д.,'39 м
Температура, °С ............................... 25,4 25,5 24,6 23,1 20,6 18,5 18,2 19,2 20,6 22,2 23,4 24,7
Осадки, м м ............... ' .................... 130 135 113 53 28 27 14 13 32 48 82 101 776
Влажность, % ............................... 70 70 72 69 68 66 67 65 64 65 67 68

Рио-де-Жанейро 22° ю. ш., 43°-з. д. , 60 м
Температура, °С . ' .......................... 25,9 26,1 25,4 24,0 22,2 20,9 20,4 20,9 21,3 22,1 23,3 24,8
Осадки, м м .......................... 124. 123 133 108 80 58 42 44 67 82 105 136 1099



форнии) складывается под влиянием особенностей циркуляции 
атмосферы: переноса относительно холодного морского воздуха 
(холодные океанические течения) и низкого положения пассатной 
температурной инверсии, препятствующей образованию дождевых 
обладов и выпадению осадков (табл. 100).

В данном типе климата решающее значение в орошении по­
бережий приобретают осадки от туманов;, а в горах — от набе­
гающих облаков.

Годовой ход температуры воздуха, так же, как и в океаниче­
ском типе, мал. Исключительного развития достигают бризы бла­
годаря большой разности температур моря и суши. Особенной си­
лой отличается дневной бриз. В результате выноса морского тропи­
ческого воздуха с этим ветром, относительная влажность на побе­
режье даже днем не падает ниже 65—70%.

На гористых берегах температура воздуха с высотой сначала 
возрастает (ослабевает влияние холодного течения) и только выше 
слоя инверсии начинает падать. Количество осадков с высотой не 
увеличивается, так как выше слоя инверсии воздух содержит мало 
влаги.

Т р о п и ч е с к и й  к л и м а т  в о с т о ч н ы х  п о б е р е ж и й  
м а т е р и к о в .  Преобладает приток морских воздушных масс по 
западной периферии океанических антициклонов. Этот климат 
отличается от.климата западных берегов более высокой темпера­
турой воздуха и значительным количеством осадков, так как пас­
сатная инверсия здесь выражена слабее и располагается нередко 
выше уровня конденсации (табл. 101).

На гористых берегах, обращенных к пассату, осадки возра­
стают, но так как пассаты увлажнены главным образом в нижних 
слоях, то количество осадков с высотой уменьшается:

I . I I .  Ill IV V VI VII VIII IX X XI XII Год 
Таматаве, 18° ю. ш., 49° в. д., 5 м

Осадки, мм 366 378 452 399 264 282 302 203 132 99^117^262 3256 
Тананариве, 19° ю. ш., 48° в. д., 1381 м

Осадки, мм . 300 279 178 53 18 8 8 10 18 61 135 287 1355

На подветренных склонах гор количество осадков резко сни­
жается, например юго-западные районы Мадагаскара очень за­
сушливы, засушливы западные подветренные берега Антильских, 
Гавайских и большинства океанических островов в пассатной зоне.

Растительность на побережьях, попадающих под действие 
пассатов западной окраины антициклонов, представлена или тро­
пическими лесами, или саваннами, или степью в зависимости от 
условий рельефа и ветровой экспозиции.



Глава 7ГЕОГРАФИЧЕСКИЕ ТИПЫ КЛИМАТА ВО ВНЕТРОПИЧЕСКИХШИРОТАХ

Во внетролических широтах зональные термические различия бо­
лее резки, чем в тропиках. Это связано с усилением широтных 
различий в приходо-расходе солнечной радиации. Значительные 
широтные термические различия приводят к образованию широтно 
вытянутых фронтальных зон и к развитию на них циклониче­
ской деятельности, ,3а пределами тропиков растет также интен­
сивность и многообразие форм атмосферной циркуляции. Возни­
кающие циклонические и антициклонические образования переме­
щаются е различной повторяемостью по самым разнообразным 
траекториям, изменяющимся от сезона к сезону (рис. 57, 58). Все 
это увеличивает как временную, так и пространственную измен­
чивость погоды во внетролических широтах.

С увеличением географической широты возрастают и сезон­
ные климатические различия.

ТИПЫ КЛИМАТА В СУБТРОПИЧЕСКОМ ПОЯСЕ

В субтропическом поясе радиационный режим и характер 
циркуляции атмосферы зимой сходны с умеренным поясом, ле­
том — с тропическим.

Годовое количество солнечной радиации по сравнению с тро­
пическим поясом уменьшается примерно на 20%, а сезонные коле­
бания ее возрастают. Радиационный баланс сокращается и в го­
довом выводе на поверхности океанов уменьшается до 
60—80 ккал/см2, а на континентах — до 50—60 ккал/см2.

Циркуляция атмосферы зимой носит преимущественно цикло­
нический характер (рис. 59). В связи с этим часто наблюдается 
вхождение относительно холодных воздушных масс из умеренных 
широт. Почти ежегодно наблюдаются снегопады, но устойчивого 
снежного покрова не образуется. Летом пути циклонов смещаются 
в более высокие широты, на океанах получают развитие антици­
клоны, а на материках — малоподвижные депрессии термическо­
го происхождения.

М а т е р и к о в ы й  с у б т р о п и ч е с к и й  к л и м а т  отличается 
жарким, сухим летом и неустойчивой, относительно холодной зи-
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. —  д о !
«—  от  1 до  2

. от 2 До 3 
I от 3 д о  4

| о т  4 до б

Рис. 57. Траектории циклонов и повторяемость их 
, . прохождения: 
а — в январе, б — в июле

/



-а—------- до! -я------i— от 2 до 3 -а»-™,— от Q до 5
«а» от 1 до 2 ОТ 3' до 4

Рис. 58. Траектории антициклонов и повторяемость их 
прохождения: 

а — в январе, б — в июле



мой. Как летом, так и зимой здесь отсутствуют благоприятные 
условия для образования облачности, дающей интенсивные осадки.

Летом, когда циклоническая деятельность ослаблена, обильная 
инсоляция и недостаток осадков создают условия резкой засушли­
вости. Радиационный баланс в летние месяцы достигает такой же 
величины, как и в тропическом поясе, и большая его часть рас­
ходуется на нагревание атмосферы. Этому способствует и слабая

Рис. 59. Циклоническая деятельность у южных берегов Европы 
(2 января 1971 г.). (Условные обозначения как на рис. 54)

циркуляция воздуха в обширных размытых депрессиях,- Трансфор­
мация воздуха, притекающего в западную часть депрессии, начи­
нается еще в южных районах умеренной зоны, что приводит к 
термической однородности воздушных масс на очень большом про­
странстве, способствует размыванию фронтов и установлению 
сухой, ясной пагоды. Облака по причине высокого положения 
уровня конденсации образуются редко. Это обусловливает одНОт 
образие режима погоды. Так, в Тегеране господствующая в. теп­
лый период «жаркая» погода довольно редко прерывается перио­
дами «очень теплой», связанной с адвекцией воздуха из Восточ-
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вого Казахстана и юго-востока Русской равнины. Средняя темпе­
ратура летних месяцев составляет 30° и более. Максимум может 
•превышать 50°. Суточная амплитуда несколько меньше, чем в кон­
тинентальном тропическом типе, но тоже очень велика (табл. 102).

Таблица 102
Адвективные типы погоды в летнем (июнь — август) и зимнем (декабрь — 

февраль) сезонах в материковом субтропическом климате (Тегеран)

Преобладающая Адвекция воздушных1масс

Типы погоды температура воздуха 
в 12 чао по Грин­

вичу, °С район выноса повторяе­
мость, %

Июнь — август

Жаркая ОТ 31 ДО 36 с Иранского нагорья 60
из Передней Азии 
слабоградиентное барическое 

поле

25
15

Очень теплая от 25 до 30

Декабрь —

из Восточного Казахстана и 
Средней Азии

с юго-востока Русской рав­
нины]

февраль

- 85 

15

Относительно теплая от 8 до 13 с юга Иранского нагорья 55
из Восточного Средиземно­

морья
слабоградиентное барическое. 

поле

30

15

Прохладная от 2 до 7 с северо-востока Иранского 
нагорья и Средней Азии

50

из Малой Азии и Закавказья 20
слабоградиентное барическое 30

поле
Относительно холод- от —3 до +1 из Восточного Казахстана и 70

ная - юга Сибири 
с юго-востока [[Русской рав- 15

НИНЫ
слабоградиентное "барическое 

поле
15

Зимой у полярной границы континентальных субтропиков ра­
диационный баланс близок к нулю и различие в температуре и 
влажности между континентальным воздухом умеренных широт и 
тропическим очень существенно, что способствует развитию цикло­
нической деятельности и общей неустойчивости погоды в континен­
тальных субтропических областях. Наряду с жидкими осадками 
бывают и снегопады, сопровождаемые иногда резкими похолода­
ниями, но устойчивый снежный покров на равнинах не образуется 
из-за оттепелей и испарения снега.
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Так как циклоническая деятельность зимой в субтропическом 
поясе развивается на основных полярных фронтах, то в теплые 
секторы циклонов притекает тропический воздух, вслед за кото­
рым входит холодный воздух умеренных широт. В таких случаях 
температура воздуха в течение суток может падать на 30°. Осо­
бенности циркуляции атмосферы холодного сезона придают не­
устойчивый характер погоде. На севере Иранского нагорья, где 
сказывается влияние как Восточного Средиземноморья, так и юго- 
востока Русской равнины, Восточного Казахстана и юга Сибири, 
термическая структура холодного сезона обусловлена чередова­
нием трех типов погоды: «относительно теплой», «прохладной» и 
«относительно холодной» (см. табл. 102). Годовое количество осад­
ков составляет около 500 мм, но есть области, где выпадает и ме­
нее 300 мм. Преобладающий характер растительности — сухие 
степи и полупустыни; возможно преимущественно орошаемое 
земледелие.

Выветривание и снос продуктов разрушения протекают раз­
лично в холодную, относительно влажную часть года и в сухое, 
жаркое лето. В зимние месяцы в зависимости от состояния погоды 
могут создаваться благоприятные условия как для физического, 
так и для химического выветривания. Физическое выветривание 
имеет место преимущественно в ясную погоду и обусловлено 
большими суточными колебаниями температуры земной поверх­
ности. При резких похолоданиях, связанных с вхождением холод­
ного континентального воздуха, а иногда и арктического, которым 
часто предшествует фронтальные осадки, развивается морозное 
выветривание. В период весенне-зимних дождей, когда почва под­
вергается глубокому промачиванию, наблюдается и химическое 
выветривание. Летом под действием большой суточной амплитуды 
температуры поверхности, как и в тропических пустынях, интен­
сивно протекает физическое выветривание. Продукты разрушения 
в основном выносятся ветром (табл. 103).

Т а б л и ц а 103
Температура воздуха, осадки и относительная'влажность воздуха в материковом

субтропическом климате»

Месяцы
Метеорологические

элементы I и hi IV V ‘ VI VII VIII IX X XI XII

Тегеран, 36° с. ш.,'51° в. д., 1190 м

Температура, ®С . 
Осадки, мм . . . 
Влажность, % . .

2,6 4,7 9,7 15,3 21,2 26,3 29,4 28,5 24,5 18,0 11,1 5,0
44 34 40 32 14 2,8 2,1 1,4 1,7 6,9 24 25
75 59 40 40 45 45 41 45 50 54 64 74

228

Рельеф вызывает изменение температуры воздуха с высотой 
и увеличение количества осадков на наветренных склонах, обра­
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щенных к приходящим циклонам. Особенно велико влияние релье­
фа н.а осадки на западе материков, где пути циклонов имеют ясно 
выраженную западную слагающую, тогда- как на востоке направ­
ление движения циклонов менее определенно. Количество осадков, 
выпадающих на наветренных склонах, может в 4 и 5 раз превы­
шать количество осадков на равнине. Например, на юго-западных 
склонах Памиро-Алайской горной системы годовое количество 
осадков превышает 1000 мм, а в прилегающих пустынях оно менее . 
200 мм.

В горах осадки возрастают; температура воздуха падает, и в 
районах, лежащих выше 2000 м над ур. моря, зимой на короткое 
время устанавливается снежный покров. На обширных плоско­
горьях (Иран, Северная Мексика и др.) осадков выпадает очень 
мало и годовая амплитуда температуры еще больше, чем на рав­
нинах:

I II III IV V VI VII VIII IX X XI XII Год
Исфахан, 3° с. ш., 52° в. д., 1590 м 

2,8 5,1 9,8 14,8 19,9 25,3 28,0 26,4 22,7 16,7 10,0 4,3

18 15 20 16 8 1 2 0 1 3 13 19 116

О к е а н и ч е с к и й  с у б т р о п и ч е с к и й  к л и м а т  отличает­
ся от материкового более ровным годовым ходом температуры.воз­
духа: средняя температура наиболее холодного месяца в году — 
около 12°, наиболее теплого ■— около 20°.

Зимой, преобладают циклонические типы погоды: в теплых 
секторах циклонов продвигается в направлении умеренных широт 
морской тропический воздух, и на теплых, фронтах выпадают 
обложные осадки. В тыловой части циклонов, за холодным фрон­
том, -с сильными порывистыми ветрами вторгаются воздушное 
массы умеренных широт, причем осадки выпадают нередко в виде 
снега. Наибольшее количество осадков в году приходится на зиму.

Летом пути циклонов полярного фронта, разделяющего воз­
душные массы умеренных и тропических широт, пролегают в бо­
лее высоких по сравнению с зимой широтах , и в океанических 
субтропиках преобладает тихая, ясная, антициклоническая погода. 
Но и в летние месяцы иногда бывают штормы, сопровождаемые 
выпадением осадков (табл. 104).

И в субтропических широтах на океанах имеется простран­
ственная неоднородность климатических условий, проявляющаяся 
в режиме почти всех элементов. Летом восточные районы океанов 
подвержены более частому влиянию холодных вторжений, чем 
западные; зимой-—наоборот. Разница в температуре в Северном 
полушарии достигает 2—3°.

С у б т р о п и ч е с к и й  к л и м а т  з а п а д н ы х  п о б е р е ж и й  
м а т е р и к о в  характеризуется нежарким, сухим, солнечным летом 
и относительно теплой дождливой зимой. Этот тип климата часто 
называют «средиземноморским».

Температура,
°С

Осадки, мм
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Сезонные изменения ветров, температуры воздуха и вероятности 
осадков в океаническом субтропическом климате

Т а б л и ц  а 104

Метеорологические элементы Январь Июль

° 3. д.

3 ЮЗ
10-20 1—5

15 22
20-25 10—15

д-
з ,ю з ЮЗ
10—15 0 -1

11 18
20—25 15 -20

Атлантический океан, 40° с. ш., 30° з. д.

Преобладающие ветры . . . 
Вероятность штормов, % t , 
Температура воздуха, °С 
Вероятность осадков, % . .

Тихий океан, 40° с. ш., 170° з. д

Преобладающие ветры . . 
Вероятность штормов, % 
Температура воздуха, °С • 
Вероятность осадков, % .

Летом преобладает ясная погода, соответствующая восточной 
периферии субтропических антициклонов. Инсоляция достигает 
почти такого же уровня, как в тропических широтах. Однако рост 
температуры на побережье сдерживается развитием брйзовой цир­
куляции. Затухание циклонической деятельности придает большую 
однородность погоде. Преобладающая в летний сезон «очень теп­
лая» пагода изредка прерывается периодами «теплой» погоды, 
связанной с адвекцией воздушных масс из Северной и Средней 
Европы, а также умеренных широт Атлантики (табл. 105).

Зимой в процессе циклонической деятельности происходит 
частая смена тропических и умеренных воздушных масс, но, по­
скольку эти воздушные массы преимущественно морского проис­
хождения (приносятся западными ветрами), очень резких колеба­
ний температуры не происходит. Средняя температура наиболее 
холодного месяца составляет 10—12°. Этот средний температур­
ный фон в зимнем сезоне обусловлен чередованием в основном 
трех типов погоды: «умеренно теплой», «прохладной» и «относи1 
тельно холодной». Из-за преимущественно морского происхожде­
ния воздушных масс эти типы погоды характеризуются более узки­
ми градациями температуры воздуха (см. табл. 105) по сравнению 
с зимними адвективными типами погоды в континентальном суб­
тропическом климате (см. табл. 102).

В зимнее полугодие выпадает значительное количество осад­
ков; они составляют основную часть годовой суммы — в среднем 
до 1000 мм (табл. 106), в отдельных местах под влиянием рельефа 
выпадает более 4000 мм осадков. -

Несмотря на значительное количество преимущественно фрон­
тальных осадков, выпадающих в зимнее полугодие, недостаток 
осадков летом придает «средиземноморскому» климату характер
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Адвективные типы погоды в летнем (июнь — авгует) и зимнем (декабрь — 
февраль) сезонах в средиземноморском типе климата (Рим)

Т а б л и ц а  105

Преобладающая Адвекция воздушных масс

Тнп погоды температура воздуха
в 12 час по Грин­

вичу, °С район выноса повторяе­
мость, %

Июнь — август 4
Одень, теплая от 25 до 28 с востока Средиземноморья 20

с юго-запада Средиземно- 40
< морья

слабоградиентное барическое 40
поле

Т еплая от 21 до 24 из районов Северной и Цент- 65
ральной Европы • 

с востока Атлантики 25
слабоградиентное барическое 10

поле-

Декабрь — февраль

Умеренно теплая от 14 до 16 из тропических широт Атлан- 70
тического океана и северо- 
запада Африки

с северо-востока Африки 5
слабоградиентное барическое 25

поле
Прохладная от 10 да 13 из юго-восточной Европы 60

с востока Атлантики 20
слабоградиентное барическое 20

поле
Относительно прох- от 7 до 9 с северо-востока Атлантики 30

ладная из Средней Европы 65
слабоградиентное барическое 5

поле

некоторой засушливости, отражающейся на растительности, имею­
щей в своем составе много засухоустойчивых видов.

С у б т р о п и ч е с к и й  к л и м а т  в о с т о ч н ы х  и о б е р е  ж и й 
м а т е р и к о в  имеет муссонный характер; он хорошо выражен 
только, в Северном полушарии. Этот тип климата характеризуется 
холодной для субтропических широт относительной сухой зимой и 
жарким, влажным летом. Зимой происходят частые вторжения 
холодного, континентального воздуха умеренных широт, сильно 
снижающие по сравнению с западными побережьями среднюю 
температуру зимних месяцев. Особенно сильно проявляется дей­
ствие зимнего континецтального муссона на восточном побережье 
Азии, где. к северу от р. Янцзы, на Восточно-Китайской равнине, 
средняя температура воздуха в январе отрицательна, а в отдель­
ные дни может падать до —10°. Зийний континентальный муссон
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Температура воздуха, осадки и относительная*влажность в субтропическом климате на западных берегах
материков

Т а б л и ц а  106

Месяцы

Метеорологические элементы г и ш IV V VI VII VIII IX X XI XII
Год

Лос-Анджелес, 34° с. ш., 118° з. д., 37 м

Температура, ®С 
Осадки, мм . . 
Влажность, % .

Температура, ®С 
Осадки, мм . . . 
Влажность, % .

Температура, ®С 
Осадки, мм . . . 
Влажность, % .

Температура, °(ь 
Осадки, мм . . . 
Влажность, % .

13,1 13,7 14,6 15,9 17,2 19,3 21,7 22,1 21,3 19,0 16,8 14,3
77 76 64 24 8 2 0 1 5 ■ 12 27 58
46 55 52 56 60 59 55 55 52 ' 49 40 46

Рим, 42° с. ш., 130 в. д. 131 м

7,1 8,2 10,8 13,9 18,1 22,1 24,9 24,6 21,5 16,7 11,9 8,4
60 59 59 53 46 33 13 20 47 99 '92 79
72 69 66 65 61 58

*
53 55 62 70 73 74

Вальпараиео, 33° ю. ш., 71° з. д., 41 м

17,6 17,3 16,3 14,5 13,1 11,3 11,3 11,7 12,3 13,7 15,6 16,9
0 0 9 14 97 145 101 66 33 11 7. 4

69 70 72 75 78 76 76 75 74 , 72 67 66

Кейптаун, 34® ю. ш., 00 О СО Д-, 12 м

21,2 21,5 20,3 ■ 17,5 15,1 13,4 12,6 13,2 14,5 16,3 18,3 20,1
16 14 19 53 91 102 98 82 . 58 39 24 19
66 69 76 80 82 82 .83 82 79 72 68 65

'354

660

490

615

Перт, 32° ю. ш., 116® в. д., 60 м

Температура, °С 
Осадки, мм . . 
Влажность, %  .

23,2 23,3 21,7 19,3 15,9 18,7 *12,8 13,3 14,5 16,0 19,0 21,7
9 12 19 41 122 176 164 142 88 54- 60 15

? Р • ? ? * Ч Г • 52 54 57 63 72 78 77 73 69 62 65 52
878



прерывается затоками воздушных масс из тропических широт 
Тихого океана и из Юго-Восточной Азии. Чередование материко­
вых и континентальных воздействий придает изменчивость погоде. 
На юге Корейского п-ва, например, термическая структура холод­
ного сезона обусловлена чередованием трех типов погоды: «отно­
сительно теплой», «прохладной» и «относительно холодной» 
(табл. 107).

^ Т а б л и ц а  107
Адвективные типы погоды в летнем (июнь — август) и зимнем (декабрь - 

февраль) сезонах в муссонном субтропическом климате (Пусан)

Типы погоды
Преобладающая 

температура, воздуха 
в 12 час. по Грин­

вичу, °С

Адвекция воздушных масс

район выноса повторяе­
мость, %

Июнь — август
Жаркая от 22 до 26 из Юго-Восточной Азии 60

из тропических широт Тихо- 20
го океана

из внутреннего Китая 10
слабоградиентное барическое 10

поле
Теплая от-17 до 21 с Дальнего Востока СССР 95

слабоградиентное барическое . 5
поле

Декабрь — февраль
Относительно теплая от 5 до 8 из тропических широт Тихо- 55 ‘

го океана
из Юго-Восточной Азии 35
слабоградиентное барическое 10 •

поле
Прохладная от 0 до 4 из Монголии и Северо-Вос- 45

тока Китая
с побережья Дальнего Вое- 45

тока СССР
слабоградиентное барическое 10

поле
Относительно холод- от —5 до —1 с Юго-Востока Сибири 95v
. ная слабоградиентное барическое 5

поле

В период летнего океанического муссона для этого типа кли­
мата характерна высокая влажность воздуха, которая больше зим­
ней и в среднем достигает 80—85%. Летом велика также облач­
ность (6—8 баллов), поэтому суммы солнечной радиации на вос­
точных побережьях материков оказываются наименьшими в суб­
тропических широтах — в июне примерно на 20% меньше, чем на 
западных побережьях. Тем не менее температура воздуха в летние 
месяцы в среднем достигает 25—30°. Осадки выпадают главным 
образом летом (табл. 108). Запаздывание летнего муссона или
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Температура воздуха, осадки и относительная влажность в субтропическом 
климате на восточных берегах материков

Т а б л и ц а  108

. Метеорологические 
элементы

М е с я ц ы

Год
I И III IV V VI VII VIII IX X XI XII

Температура, °С . 
Осадки, мм . . . 
Влажность, % . .

п
- о ,  К

38
51

усан
0,5
41
51

35°
4,2
69
57

с. ш
9,8

132
67

., 12
14,2
130
72

9° в.
17,9
195
78

Д-.
21,9
275
83

69 м
23,6
176
78

19,5
177
73

14,6
66
65

9,3
43
59

3,4
30
52

.1372;

перебои в его развитии обусловливают засухи на восточных побе­
режьях континентов. Преобладание океанических воздействий ле­
том придает большую однородность погоде. В режиме температу­
ры летом в г. Пусане проявляются только два типа погоды: «жар­
кая» и «теплая» (см. табл. 107).

Муссонный субтропический климат восточных берегов во 
многих отношениях противоположен «средиземноморскому» кли­
мату западных побережий. Жаркое, влажное лето обеспечивает' 
развитие богатой растительности. Муссонный климатический ре­
жим способствует продвижению на север южных видов расти­
тельности и на юг — северных. Так, например, в лесах Восточного 
Китая граница распространения пальм лежит севернее южной' 
границы ели. Эта особенность проявляется и в юго-восточных: 
цитатах Северной Америки, но не так резко.

В североамериканских восточных субтропиках зимний конти­
нентальный муссон чаще, чем в Азии, перебивается прохождением 
циклонов, поэтому зима здесь в среднем теплее и влажнее, чем в 
Восточном Китае, но минимальная температура может падать- 
также низко:

Температура,
*С

Осадки, мм

I II III IV V VI VII VIII IX X XI XII Год 
Чарлстон, 33° с. ш., 80° з. д., 18 м 

10,2 11,0 13,8 17,8 21,7 24,8 26,1 25,9 23,6 18,8 13,7 10,5 18,2:

65 80 85 62 80 116 187 157 129 71 48 69 1149'

ТИПЫ КЛИМАТА В УМЕРЕННОМ ПОЯСЕ

В умеренных широтах приток солнечной радиации и радиаци­
онный баланс земной поверхности в среднем годовом выводе поч­
ти вдвое меньше, чем в тропических, что зависит не только от гео­
графической широты, но и от значительной облачности. Радиаци­
онный баланс сокращается до 20—40 ккал/см2год; в океанических, 
условиях он больше, чем на континентах, но не настолько, как 
в тропическом поясе. С уменьшением радиационного баланса; 
уменьшается испарение, и потому, несмотря на усиление циклони-
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ческой деятельности, осадков в умеренном поясе выпадает только 
немного больше, чем в тропическом.

Вторая особенность радиационного режима в умеренных ши­
ротах — большие сезонные различия: летом в малооблачных рай­
онах радиационный баланс лишь немного меньше, чем в тропиче­
ских странах, зимой же на материках он имеет отрицательные 
значения, средние месячные величины баланса колеблются от —1 
до 8—10 ккал/см2. -

Отличны от тропических условия циркуляции атмосферы: осо­
бенное значение как фактор-климата приобретает циклоническая 
деятельность, которая усиливает меридиональный обмен воздуш­
ных масс. Таким образом, в отличие от внутритропических широт, 
где важнейшую роль играет трансформация, в умеренных широтах 
резко увеличивается климатологическое значение адвекции. Не­
посредственным результатом этого является большая временная и 
пространственная изменчивость всех метеорологических характе­
ристик и погоды в целом.' Циклоническая деятельность в умерен­
ных широтах играет главную роль в орошении земной поверхности 
фронтальными осадками. Осадки термической конвекции имеют ло­
кальный характер и, за исключением горных районов, образуются 
сравнительно редко из-за неблагоприятной стратификации воздуха 
в антициклонах, в то время как обильная инсоляция, казалось бы, 
-могла способствовать их образованию.

Циклоническая деятельность в умеренном поясе возникает в 
результате взаимодействия различных типов воздушных масс: 
1) тропических и умеренных, 2) умеренных океанических и конти­
нентальных, В) умеренных и арктических '(антарктических). В пер­
вых двух случаях прохождение циклонов сопровождается выпаде­
нием значительных осадков. Циклоны арктического фронта прино­
сят сравнительно мало осадков. Тропические и арктические воз­
душные массы. могут Тлубоко проникать в зону умеренных широт,- 
создавая резкие изменения температуры и условий погоды.

М а т е р и к о в ы й  у м е р е н н ы й  к л и м а т  наблюдается в 
Северном полушарии и характеризуется холодной снежной зимой 
и теплым летом.

Радиационный баланс составляет 20—40 ккал/см2год и в го­
довом ходе имеет отчетливый летний максимум, приходящийся в 
Северном полушарии на июнь. Весной и осенью происходят наи­
большие изменения радиационного баланса, а в холодное время 
года он имеет отрицательные значения. Расход на испарение в 
среднем составляет около 50% годового баланса и столько же 
отдается в атмосферу через турбулентный обмен. Годовой ход этих 
составляющих теплового баланса в общих чертах напоминает ход 
радиационного баланса.

В северной части умеренного пояса радиационный баланс не­
велик и возможное испарение меньше выпадающих осадков, Таким 
образом, увлажнение земной поверхности оказывается избыточным. 
В средней полосе с увеличением радиационного баланса увлажне­
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ние приближается к нормальному. В южных районах радиацион­
ный баланс.возрастает, количество'осадков уменьшается и увлаж­
нение становится все более и более недостаточным. В соответст­
вии с этим влажные таежные леса севера сменяются в средней по­
лосе смешанными лесами и лесостепью, а на юге распространены 
степи, полупустыни и даже пустыни.

Геоморфологические процессы развиваются главным образом 
в зависимости от степени увлажнения территории, Особенное зна­
чение эти процессы получают в засушливых зонах — степной и 
пустынной, где земная поверхность мало защищена растительно­
стью от воздействия внешних факторов. В лесной зоне с достаточ­

н ы м  увлажнением эрозия, производимая крупными и малыми ре­
ками, особенно в период весеннего половодья, ослабляется густой 
растительностью. Ее распространение ограничивается преимуще­
ственно долинами постоянных рек. В степных и полупустынных 
районах наряду с постоянными реками в формировании рельефа 
большую роль играют временные водотоки, вызываемые летними 
ливнями. Их размывающее действие создает быстро растущую 
сеть балок и оврагов — явление грозное для земледелия.

В холодный период в связи с ослаблением трансформации воз­
душных масс особенно велика роль адвективного фактора в форми­
ровании погоды. Адвекция воздушных масс из тропических и арк­
тических широт обусловливает значительную изменчивость погоды, 
особенно на равнинной территории. Так, на юго-востоке Русской 
равнины в ходе температуры воздуха проявляются четыре типа по­
годы: «относительно теплая», «умеренно холодная», «холодная», 
«очень холодная» (табл. 109).

Зимой внутри материков часто наблюдаются антициклоны 
(рис. 60), связанные нередко с циклонической деятельностью на 
арктическом фронте. В этих антициклонах воздух сильно охлаж­
дается и распространяется далее в южные районы. Особенно ве­
лико термическое влияние подстилающей поверхности в условиях 
азиатского антициклона. В Азии даже в южных районах умерен­
ного пояса температура может падать до —30, —40°. Охлаждение 
воздуха в антициклонах происходит главным образом в нижних 
слоях, одновременно уменьшается влагосодержание этих слоев; с 
высотой температура воздуха в зимнее время обычно возрастает. 
Большое климатическое значение имеет появление в холодную 
часть года снежного покрова, который, во-первых, с одной стороны, 
усиливает радиационное выхолаживание воздуха, а с другой ,— 
предохраняет почву от глубокого промерзания и, во-вторых, пред­
ставляет запас влаги, используемый растениями весной и в первую 
половину лета.

Летом значительная инсоляция способствует интенсивной 
трансформации воздушных масс, поступающих на материки с 
океанов и из Арктического бассейна. Трансформация заключает­
ся в нагревании и дополнительном увлажнении океанических воз­
душных масс. Протекает она гораздо быстрее, чем зимнее охлаж-
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Т а б л и ц а 109
Адвективные типы погоды в летнем (июнь—август) и зимнем 

(декабрь—февраль) сезонах в континентальном умеренном климате (Камышин)

Типы погоды

Преобладающая 
температура 

воздуха в 13 час 
местного времени, 

°С

Адвзкция воздушных масс 

район выноса
повто
ряе-

мость
%

Июнь -— август
•Очень теплая от 26 до 30 из Казахстана и Средней Азии 35

с юга Русской равнины 5
слабоградиентное барическое поле 60

'Теплая от 21 до 25 из центральных районов Русской 70
равнины

слабоградиентное барическое поле 30
Относительно про- от 15 до 20 с северо-востока Русской равнины 90

хладная из Западной Сибири . 10

Декабрь — февраль
Относительно теп- от —4 до -f-1 из Черного моря Предкавказья 60

лая с юго-запада Русской равнины 30
слабоградйентное барическое поле 10

^Умеренно холод- от —10 до —5 из* Западного Казахстана и север- 50
ная ного Каспия

из центральной части Русской 35
равнины

слабоградиентное барическое поле ГБ
."Холодная от —16 до —11 из Восточного Казахстана 40

с севера Русской равнины 40
слабоградиентное барическое поле 20

Очень холодная от —20 до —17 из внутренней Сибири 60
из Арктики 20

слабоградиентное барическое поле 20

.дение. Это приводит к возрастанию роли радиационного фактора 
в формировании погоды и уменьшению изменчивости условий пого- 

.ды, особенно во внутренних частях континентов. На юго-востоке 
Русской равнины термическая структура теплого периода обуслов­
лена чередованием только трех типов погоды: «очень теплой», 
«теплой», «относительно прохладной». Длительная трансформация 
воздуха над материком иссушает почву и нередко способствует на­
ступлению засухи.

Таким оёразом, увлажнение внутриматериковых пространств 
умеренных широт атмосферными осадками подвержено большой 
изменчивости.. Засушливые годы чередуются с годами достаточного 
и даже избыточного увлажнения. В отдельных южных районах уме­
ренного пояса соотношение между засушливыми и достаточно 
влажными годами в среднем достигает один к трем. Особенно ве­
лика изменчивость месячных, а также сезонных сумм осадков и 
-меньше — годовых. Годовые количества осадков в условиях уме-
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ренного континентального климата изменяются в пределах 300— 
600 мм; причем доля летних осадков существенно возрастает по 
сравнению с зимними месяцами-за счет влагосодержания воздуха. 
Исключение представляют пустынные районы* где летом, наоборот, 
количество осадков уменьшается, так как уменьшается активность

Рис. 60. Развитие антициклона зимой над материком '  
(12 января 1971 г.). (Условные обозначения.как на рис. 54)

фронтов в циклонах, и проходят они более редко; к тому же уро­
вень конденсации в этих районах расположен высоко.

Характерной чертой материкового умеренного климата являет­
ся большая' годовая, амплитуда. температуры, достигающая 50— 
60°. Вместе с тем этот климат отличается’Жачительной междусу- 
точной изменчивостью температуры во все сезоны года, а в осо­
бенности в холодную его половину; в среднем температура возду­
ха от одного дня к другому изменяется на 3°, в отдельных же 
случаях скачок температуры может быть более 20° (табл. ПО).

8- Б. П. Алисов, Б. В. Полтараус 217
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T а б л  и ц а  110
Температура воздуха, осадки и относительная влажность в материковом умеренном климате

М е с я ц ы

Метеорологические элементы
I II ’ III IV V VI V II VIII IX X XI XII

Г о д

, Камышин, 50° С. Ш -, 45° в . Д., 24 м

Температура, ° С ................................... —11,0 —10,2 —4,5 7,2 16,2 21,0 23,8 21,8 15,1 6,8 —1,2 - 7 ,5

Осадки, мм . . . . . . . . . . . . 23 20 19 19 27 31 31 26 24 27 35 ' 29 311

Влажность, % ...................................... 86 84 84 66 54- 51 51 52 58 71 83 86

Виннипег, 50° с. ш., 97° з, д., 232 м

Температура, °С . ............................... —19,0 —16,7

00f1 3,4 11,1 16,8 19,6 18,2 12,5 5,8 —5,1 —13,8

Осадки, м м .................................. 24 20 29 33 54 78 74 62 56 36 29 23

Влажность, % ...................................... 94 94 91 70 62 65 73 76 80 79 92 93



В горных районах в зависимости от времени года климатичес* 
кие условия существенно изменяются по сравнению с прилегающи­
ми равнинами. Летом в горах быстро падает температура воздуха: 
средний градиент “составляет около 0,6° на 100 м поднятия. Это 
объясняется не только влиянием свободной атмосферы, но и не­
которым сокращением инсоляции в связи с увеличением облачно­
сти. Усилению температурного контраста между горными района­
ми и'прилегающими равнинами'способствует сильное прогревание 
последних, особенно в степной зоне. Зимой, наоборот, на равни­
нах нередко оказывается холоднее, .чей"в горах, особенно во время 
прохождения холодных масс воздуха. В связи с этим вертикаль­
ный градиент температуры зимой в среднем близок к 0°, и заметно 
понижается температура только в высокогорных районах.

При прохождении циклонов над горными хребтами в предгорь­
ях и на склонах с наветренной стороны происходит обострение не 
только“ ясно выраженных атмосферных фронтов, но и размываю­
щихся окклюзий, что приводит к увеличению осадков по сравне­
нию с прилежащими равнинами. В силу преимущественного дви­
жения циклонов с запада на восток почти на всем протяжении ма­
терика наветренными по отношению к приходящим фронтам ока­
зываются западные склоны.

Положение верхней границы леса и снеговой линии в мате­
риковом умеренном климате сильно колеблется в зависимости от 
географической широты, температуры воздуха в летние месяцы, 
степени увлажнения.,

О к е а н и ч е с к и й  у м е р е н н ы й  к л и м а т .  Радиационный 
баланс поверхности океанов за год примерно в 1,5 раза больше, 
чем на материках, и достигает, например, в умеренных широтах 
Атлантики 30—60 ккал/см2. Радиационный баланс имеет простой 
годовой ход с ярко выраженным максимумом в июне—июле (6—
9 ккал/см2мес) и отрицательным значением в декабре (—1, . 
—3 ккал/см2). Таким образом, водная поверхность, особенно в ак­
ваториях с теплыми течениями, в зимнее время теряет значительно 
большее количество радиационного тепла, чем суша, и тем самым 
оказывает отепляющее влияние на атмосферу.

Кроме тепла остаточной радиации в умеренные широты океа­
нов почти столько же поступает адвективного тепла с теплыми 
морскими течениями. До 80% общих тепловых ресурсов расходует­
ся на испарение и 2 0 %— на турбулентный обмен с атмосферой 
(главным образом в зимнее полугодие).

Морские воздушные массы умеренных широт формируются 
главным образом из морских арктических (антарктических) и тро­
пических. Трансформация арктических и антарктических воздуш­
ных масс начинается на западе океанов, в тылу движущихся на 
восток циклонов. Продвигаясь в направлении субтропиков, эти воз­
душные массы меняют свои свойства: прогретые и увлажненные 
они выносятся к западным берегам материков. Зима на океанах в 
умеренных широтах значительно теплее, чем на материках, и
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средняя температура зимних месяцев на несколько градусов выше 
нуля. Лето более прохладное, особенно в Южном полушарии. 
Циклоническая деятельность развита во все сезоны.-Характерны 
ветры значительной силы, часто бывают штормы, особенно в Юж­
ном полушарии. Зимой нередки снегопады.

Таким образом, океаническим умеренным климатам свойст­
венны небольшие годовые амплитуды температуры, сравнительно 
равномерное распределение осадков в годовом ходе, повышенные 
и; даже штормовые скорости ветра — «ревущие сороковые» — в 
Южном полушарии (табл. 111).

Т а б л и ц а  111
Сезонные характеристики режима ветров, температуры воздуха

и осадков

Метеорологические элементы Январь Июль

Атлантический океан, 50° с. ,ш„ 30° з. д.

Преобладающие ветры . 
Вероятность штормов, % 
Температура воздуха, °С 
Вероятность осадков, %

западные
15-20

7
20

западные 
менее 5

15 -■. 
10—15

У м е р е н н ы й  к л и м а т  з а п а д н ы х  п о б е р е ж и й  м а т е ­
риков .  Резко преобладает западный перенос океанического воз­
духа на материк в проходящих циклонах и антициклонах. Наблю­
дающаяся в.теченйе всего года циклоническая деятельность опре­
деляет изменчивость условий погоды. Средняя междусуточная из­
менчивость температуры воздуха составляет 1—2°, а в некоторых 
случаях, при смене арктического и тропического воздуха 15—20°. 
В формировании погоды адвективный фактор является опреде­
ляющим не только зимой, но и летом. Влияние океана сильно ощу­
щается зймой, когда морской воздух, проникая на материк, ока­
зывается относительно теплым и устойчиво стратифицированным. 
Это сказывается как на величине средних месячных температур 
воздуха, так и на термической структуре холодного сезона. В Па­
риже, например, в ходе температуры зимой проявляются три типа 
погоды: «относительно теплая», «прохладная», «относительно хо­
лодная» (табл. 112).

Летом морской воздух приобретает над сушей неустойчивую 
стратификацию и быстро прогревается. Типы погоды, составляю­
щие термическую структуру теплого периода, характеризуются бо­
лее низким уровнем температуры'воздуха, чем в материковом, типе 
климата, что сказывается и на величине средней месячной темпе- 
.ратуры воздуха (табл. 113).
г , Таким образом, в ’ формировании умеренных климатов на за­
падных побережьях материков очень велика роль циркуляционных
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Т а б л и ц а  112

Адвективные типы погоды в летнем (июнь — август) и зимнем 
(декабрь — февраль) сезонах в умеренном климате на западных побережьях

материков (Париж)

Преобладающая 
температура воз­

духа в 12 час, 
по Гринвичу, °С

Адвекция воздушных масс

Тип погоды
..район выноса повторяе­

мость, %

Июнь -  август

Очень теплая от 24 до 28 с юга и юго-запада Средиземноморья 40
с юго-востока Европы 20
слабоградиентное барическое поле 40

Теплая от 18 до 23 с востока Атлантики 85
с северо-запада Русской равнины 10
.слабоградйентное барическое поле 5

Относительно от 13 до 17 из северо-востока Атлантики 65
прохладная из Северной Европы 35

Декабрь — февраль .
'

Относительно от. 9 до 11 с юго-запада Средиземноморья 95
теплая слабоградиентное барическое поле 5

Прохладная от 4 до 8 с востока Атлантики 80
с юго-востока Европы 10
слабоградиентное барическое поле 10

Относительно от —2 до + 3 с северо-востока Атлантики и Север­ 65
холодная ной Европы

из Восточной Европы 15
слабоградиентное барическое поле 20

факторов главным образом циклогенеза на полярном и арктичес­
ком (антарктическом) фронтах и адвекции воздушных масс. Нао­
борот, роль радиационных, факторов разного происхождения из-за 
почти постоянно значительной облачности отступает на второй 
план. -

Средняя температура воздуха в зимние месяцы положитель­
на. Летом в. Северном полушарии температура выше 15°, но ниже 
20°, в южном 10°. Годовое количество осадков на равнинах состав­
ляет 500—600 мм, на гористых берегах может превышать 2000 мм. 
Распределяются осадки по сезонам довольно равномерно. Пасмур­
ная и дождливая погода характерна для ®сех сезонов года, а в 
особенности для осени и зимы, к тому же в эти сезоны велика 
повторяемость туманов. ч

Широколиственные леса и луговая растительность свидетель­
ствует об устойчивом и достаточном увлажнении. С приближени­
ем к высоким широтам увлажнение становится избыточным. По­
ложительная в среднем температура воздуха зимой позволяет во 
многих местах сохраняться зеленому травяному покрову в тече-
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Т а б л и ц а  113tototo
Температура воздуха, осадки и относительная влажность на западе материков в умеренном поясе

М ет е о р о л о ги ч е ск и е  эл ем ен ты

М есяцы

Г о д

I II Ш  ’ IV V V I V II V III IX X X I X II

Гринвич, 51 с. ш. О о И Д., 7 м

Температура, ГС ................... 4,2 4,3 6,0 8,6 12,1 15,2 17,1 16,6 14,3 10,4 6,9 5,0
Осадки, м м ..........................................

t

48 41 41 42 45 46 , 57 60 49 61 61 56 607

Паршк ,  49° с. ш., 2° в. л ., 50 м

Температура, °С . ............................... 3,0 3,9 6,4 9,7 13,9 16,6 18,3 17,8 -15,0 10,3 6,2 3,6
Осадки, м м .......................................... 48 41 40 44 54 56 60 60 50 57 51 52 613
Влажность, % ....................... 86 81 76 69 71 73 73 74 79 85 87 88

Принс-Руперт, 54° с. ш., 130° в. д., 52 м

Температура, °С . . ........................... 1,6 2,2 3,6 6,1 9,3 11,8 13,5 13,9 12,0 8,6 5,2 2,7
Осадки, м м ................... ...................... 224 188 210 172 132 105 118 147 207 326 307 277 2413

Еванжелистас, 52° ю. ш., 73° з. д., 50 м
-

Температура, °С . . . ....................... 8,6 8,6 8,4 6,9 5,6 4,6 4,2 4,1 4,8 5,7 6,2 7,5
Осадки, м м .......................................... 293 263 285 295 245 239 233 217 229 222 252 257 3028



ние круглого года. Однако недостаток летнего тепла снижает верх­
нюю границу леса в горах до 500—700 м над ур. моря.

У м е р е н н ы й  к л и м а т  в о с т о ч н ы х  п о б е р е ж и й  м а- 
т е р и к о в  имеет отчетливо выраженный муссонный характер. .Де.- 
томсилЬно развита циклоническая деятельность (рис. 61), в резуль-

Рис. 61. Циклоническая деятельность летом у восточных берегов Азии 
(4 июня 1971 г.). (Условные обозначения как на рис. 54)

тате которой на побережье выносится морской умеренный воздух; 
в верхних частях окклюдированных циклонов поступает морской 
•тропический воздух. С этим процессом связана большая облачность 
и основная масса осадков, выпадающих преимущественно в. теплое 
время года. Зимой преобладает антициклональная циркуляция 
(рис. 62), и по восточной периферии антициклонов на побережье 
распространяется материковый воздух. Эти своеобразные условия 
циркуляции атмосферы определяют общий характер климата: 
дождливое, прохладное или. умеренно теплое лето и сухую, холод­
ную зиму. В средлём 'за год выпадает 500—700 мм осадков, но в 
отельных местах при благоприятной ориентировке побережья по 
отношению к влагонесущим потокам, а также под влиянием рель­
ефа осадки увеличиваются до 2000 мм и более. Влияние холодных 
морских течений, омывающих восточные берега материков в уме­
ренных широтах, сказывается на некотором понижении температу­
ры в теплую часть года, на частых туманах весной и в начале лета.
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Действие рельефа проявляется в усилении осадков на обра­
щенных к проходящим циклонам склонах гор (главным образом 
южные и юго-западные склоны). Распределение температуры воз­
духа в условиях зимнего антициклонального режима и пересечен­
ного характера поверхности отличается большой пестротой.

.Рис. 62. Развитие антициклона зимой иа востоке Азии (3 января 1971 г.). 
| (Условные обозначения как на рис. 54)

В северо-восточных районах ослабление влияния зимних ма­
териковых антициклонов и .усиление циклонической деятельности 
приводит к тому, что Зимний материковый муссон мало выражен, 
зима менее холодная, но очень ветренная. Распределение осадков 
в году более равномерное:

Ключи, 56° с. ш., 160е в. д., 26 м
Темпера- —16,9—15,0—10,5—2,74,1  10,8 14.7 13,8 8,6 1,4 - 7 ,5  —14,6 —1,2 
тура, *С
Осадки, мм 60 48 40 27 29 30 56 61 45 50 52 64 562

ТИПЫ КЛИМАТА В СУБАРКТИЧЕСКОМ 
И СУБАНТАРКТИЧЕСКОМ ПОЯСАХ

В связи с особенностями распределения материков и океанов 
в Северном и Южном полушариях в субарктическом поясе в Се­
верном полушарии наблюдаются два основных типа климата — 
материковый и океанический, в субантарктическом поясе Южного 
полушария один тип кламата — океанический.
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М а т е р и к о в ы й  с у б а р к т и ч е с к и й  к л и м а т .  Летом в 
северной части Азии и Северной Айерике преобладают ветры ре- 
верных направлений, так как центры циклонов проходят в это 
время года по более южным траекториям. Арктический воздух над 
материком в условиях значительного притока солнечной радиации 
(длинный день) трансформируется, приближаясь по своим харак­
теристикам к воздушным массам умеренных широт. Лимой, нао­
борот, преобладающие южные ветры несут умеренный воздух, ко­
торый, охлаждаясь в северных районах, приобретает свойства арк­
тического. Таким образом, в материковом субарктическом типе кли­
мата сезонные различия в преобладающих воздушных массах 
обусловлены не столько адвективными процессами, сколько транс­
формацией воздушных масс, вызванной резко меняющимся по се­
зонам' радиационным балансом земной поверхности.^,.щмнее .вре­
мя года радиационный баланс отрицателен и в условиях преобла­
дания антйциклонического режима обусловливает выхолаживание 
воздуха и глубокое промерзание почвы при малой высоте снежного 
покрова. Наоборот, летом радиационный баланс достигает значе­
ний его в умеренных "и даже- тропических широтах (в июне 
8 ккал/см2мес) и обусловливает прогрев воздуха и оттаивание веч-' 
номерзлых слоев почвы. Границы субарктического пояса менее оп­
ределенны, нежели границы других поясов.

Материковый субарктический климат отличается очень холод­
ной продолжительной зимой и относительно теплым коротким ле­
том. Средняя годовая амплитуда температуры достигает наиболь­
ших для земного шара значений: в северо-восточной Якутии — 65°. 
Короткий, но весьма теплый для этих широт летний период позво­
ляет развиваться земледелию даже за Полярным кругом.

Суровость зим и кратковременность теплого периода способ­
ствует образованию непроницаемого для воды многолетнемерзлого 
грунта, мощность которого Достигает нередко более 100 м. Мно­
голетняя мерзлота вызывает ряд специфических явлений, свойст-' 
венных этому типу климата: грунтовые и речные наледи, сезонные 
бугры вспучивания, «каменные кольца», явления термокарста. Ос­
новной фактор разрушения горных пород зимой — морозное вывет­
ривание, а в теплое время года развивается снос продуктов разру­
шения — стекание пропитанного водой грунта. Химическое вы­
ветривание проявляется очень слабо, поэтому вода в реках чистая 
и прозрачная. Коэффициент поверхностного стока очень высок.

Осадков выпадает мало (200 мм), так как влагосодержание 
воздушных масс невелико, и, несмотря на малое испарение (радиа- 

—ционный баланс в годовом выводе составляет 12—15 ккал/см2) ,. 
увлажнение не всегда оказывается достаточным; на холодный пе­
риод приходится 20—30 % годовой суммы осадков. Летние ..осадки 
выпадают преимущественно на холодных фронтах в виде слабых ж 
непродолжительных дождей <(табл. 114).

Климатическая роль рельефа проявляется главным образом к 
температурном режиме. В районах с пересеченным характером
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Т а б л и ц а  114
Температура воздуха и осадки в материковом субарктическом климате

Месяцы

' Метеорологические элементы
I п h i IV V VI '

Якутск, 61° с. ш., 129° в. д., 99 м

Температура, ° С ....................... .1 —43,2 I —35,9 I —22,2 I—7,4 I 5,7 I 15,4
Осадки, м м ......................................I 7 | 6 | 4 | 8 | 15 [29

Форт-Юкон, 67° с. ш., 145° з. д., 128 м

Температура, °С 
Осадки, мм . .

30,5 —25,6 —17,1 - 5 , 7 6,4
15 12 10 6 10

Продолжение табл. 114
Месяцы

Метеорологические элементы
V II V III IX X XI XII

Год

Якутск, 61° С. ш. 129° в. д., 99 м

Температура, ° С .......................... 18,7 14,8 6,2 - 7 ,9 —28,0 —39,8 —10,3
Осадки, м м ...................................... 39 38 22 15 11 8 202

Форт-Юкон, 67° с. ш., 145° з. д., 128' м

Температура, °С . . ................... 16,4 12,8 4,9 —6,6 —21,0 —29,4 - 6 ,7
Осадки, м м .................................. ... 23 28 19 16 * 12 12 181

рельефа, затрудняющим обмен воздуха в приземных слоях, тем-, 
лературные различия между зимой и летом наибольшие. По той 
же причине очень велики изменения температуры воздуха с высо­
той в горах, особенно в зимние месяцы, когда в нижнем километ­
ровом слое рост температуры с высотой достигает в среднем 2,5° 
на 10Q м. На высоких водоразделах на 20° теплее, чем в долинах. 
В северо-восточной Якутии средняя температура воздуха в январе 
в некоторых долинах составляет —50°, а минимальная — почти 
—70°. Мощная зимняя инверсия температуры — одна из наибо­
лее характерных особенностей материкового суб арктического кли­
мата. Летом температура с высотой быстро падает, и верхняя гра­
ница леса проходит в среднем ниже 600 м.

О к е а н и ч е с к и й  с у б а р к т и ч е с к и й  и с у б а н т а р к т и ­
ч е с к и й  к л и м а т  характеризуется интенсивной циклонической 
деятельностью во все сезоны года, особенно в Южном полушарии. 
Сезонная смена воздушных масс — морского арктического (ан-
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тарктичеекого) и морского воздуха умеренных широт — не вызы­
вает резких температурных различий между зимой и летом, и го­
довая амплитуда температуры не превышает 20°. Таким образом, 
зима оказывается относительно мягкой, лето же настолько про­
хладным, что на островах и побережьях материков древесная рас­
тительность не развивается и преобладает тундра. Суровость это­
го типа климата велика особенно зимой, когда часто дуют сильные 
ветры.

ТИПЫ КЛИМАТА В СЕВЕРНОЙ И ЮЖНОЙ 
ПОЛЯРНЫХ ОБЛАСТЯХ

Важнейшими факторами климата полярных областей являют­
ся своеобразие режима и значительные суммы инсоляции, а также 
наличие в течение круглого года снежного и ледяного покрова. 
Радиационный баланс в годовом ..выводе, отрицательный, и даже 
в летние месяцьГмал, несмотря на значительную инсоляцию. При­
чина этого в большой отражательной способности снега. Сочета­
ние высокого альбедо и большой излучательной способности под­
стилающей поверхности обусловливает отрицательный радиацион­
ный баланс в течение большей части года; в Арктике он невелик; 
в Антарктиде — достигает —5 ккал/см2год. В короткие периоды с 
положительным балансом основная часть радиационного тепла 
идет на нагревание и таяние снега и льда, поэтому температура 
воздуха и летом остается низкой. В Центральной Арктике она 
редко поднимается выше 0°. Во внутренних районах Антарктиды 
летние морозы удерживаются на уровне —30, —35°. Характер­
ной чертой термического режима полярных областей является 
«безъядерно.сть» зим — средние температуры зимних месяцев раз­
личаются мало и наиболее холодным может быть любой месяц. 
Кроме того, в полярных областях в любое время года суточный 
ход температуры невелик (амплитуда 1—2°), но велики непериоди­
ческие ее изменения за счет адвекции и турбулентного перемеши­
вания воздуха; в отдельных случаях зимой за сутки температура 
изменяется на 20—30°.

Вертикальное распределение температуры характеризуется на­
личием мощных инверсий, возникающих как за счет сжатия, так 
и радиационного выхолаживания воздуха от подстилающей поверх­
ности. Нередко мощность инверсий достигает 3—4 км, а градиент 
температуры —10° и более на 500 м подъема; инверсии сохраня­
ются даже при сильных ветрах. Летом инверсионное распределение 
температуры наблюдается реже.

Конденсация влаги на поверхности снега и выпадающие осадт 
ки в совокупности значительно превосходят испарение. Осадков по 
сравнению со средними широтами выпадает мало.

В климате полярных областей различаются материковый и 
океанический типы. Первый наиболее ярко представлен в Южном
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полушарии (Антарктида), второй — в Северном (Северный Ле­
довитый океан).

М а т е р и к о в ы й  п о л я р н ы й  к л и м а т .  Для него харак­
терны исключительно суровая зима и холодное лето. Средняя тем­
пература воздуха всех месяцев в году отрицательная. Минимум 
температуры достигает предельно низких для земного шара зна­
чений (во внутренних районах Антарктиды — почти —90°). Пре­
обладающий зимой и летом антициклональный режим и малое вла- 
госодержание атмосферы способствует как приходу, так и расходу 
радиации. В середине лета приток солнечной радиации больше, 
чем в районах близких к субтропикам. Так, например, на ст. Пи­
онерская (70° ю. ш.) суммарная радиация в декабре составляет 
24 ккал/см2, а в Ташкенте >(41° с. ш.) в июне— 19 ккал/см2. Но 
отражение от снежного покрова настолько велико, что радиацион­
ный баланс на ст. Пионерская в декабре меньше 2 ккал/см2, тогда 
как в'Ташкенте в июне он составляет около 8 ккал/см2. Однако 
на поверхности обнаженных скал в Антарктиде (в оазисе) радиа­
ционный баланс в декабре достигает 9 ккал/см2, что вызывает 

•стаивание снега на небольших пространствах вокруг и образова­
ние местной кучевой облачности. Вертикальный градиент темпера­
туры в приземном слое воздуха очень велик: температура воздуха 
у нагретой Солнцем каменистой поверхности достигает 35°, а на 
высоте 2 м — 12° ниже нуля.

Очень важной климатической характеристикой антарктичес­
кого климата является ветер, который в сочетании с низкой темпе­
ратурой обусловливает крайнюю суровость климата, чрезвычайно 
интенсивный метелевый перенос снега к его уплотнение.

Наибольшие скорости ветра наблюдаются обычно в окраин­
ных частях Антарктиды — в местах, где влияние барического гра­
диента на движение воздуха усиливается гравитационным его сто­
ком в условиях благоприятного рельефа; средние месячные скоро­
сти ветра достигают 15 м/сек, а в отдельных случаях — 30 м/сек. 
Зона стоковых ветров в Антарктиде имеет ширину 600—800 км.

Осадки во внутренней Антарктиде выпадают главным образом 
в твердом виде. Это антициклонические осадки из сублимационной 
изморози и кристалликов льда, а также слабые циклонические сне- 
гопады. Годовое количество осадков в среднем не более 40—50 мм 
(табл. 115). Тем не менее ежегодно накапливающийся избыток не­
растаявшего и неиспарившегося снега подвергается постепенной 
фирнизации и выносится в движущихся ледниках. По мере, при­
ближения к антарктическому побережью количество осадков уве­
личивается до 600—700 мм.

О к е а н и ч е с к и й  п о л я р н ы й  к л и м а т .  Поверхность океа­
на в полярной области в основном всегда покрыта льдами. Тепло­
вой баланс этой поверхности весьма своеобразен. Годовой радиа­
ционный баланс близок нулю, но в области окраинных арктичес­
ких морей достигает 5—10 ккал/см2. Главной приходной статьей в 
общем балансе тепла является тепло океанических вод, проникаю-

228



Температура воздуха и осадки в материковом полярном климате 1958— 1959 гг.

Т а б л и ц а  115

Месяцы

Метеорологические элементы
I и ш IV V VI VII VIII IX X x i XII

Год

ст. Восток, 78° ю. ш., 107° в. д., 3420 м

Температура, °С . ............... ...  . -3 3 ,6 -4 4 ,0 -5 4 ,0 —63,1 -6 3 ,4 —66,7 —66,9 —70,6 -6 7 ,2 -5 9 ,0 —43,8 —32,2

Осадки, м м ............................... ...  . . 0,6 1,0 7,0 4,3 8,6 12,4 5,9 5,4 4,8 1,8 0,6 0,8 53,2

■

1 Т а б л иц а 116

■ Температура воздуха и осадка в океаническом полярном климате

Месяцы

Метеорологические элементы
I II ш IV V VI VII VIII IX X XI XII

Год

Алерт, 82° с. ш., 62° з. д., 62 м

Температура, ° С ..................................) —33,6 —33,8 —32,7 —24,2 -  11,9 - 0 ,4 3,7 0,6 —9,8 —20,0 —25,9 —30,2

м  Осадки, м м ..........................................
toсо

7 5 ■ 6 5 10 12 17 27 27 15 7 7



щее через толщу ледяных полей и разрывы в них. С мая по сен­
тябрь, несмотря на отражение от поверхности снега, радиационный 
баланс относительно велик, и льды частично тают. В это время го­
да поток тепла океанических вод близок к нулю, радиационное же 
тепло расходуется в основном на испарение и таяние и немного 
на нагревание воздуха. Последнее имеет место главным образом 
весной, когда воздух еще холоден, а температура поверхности сне­
га под действием инсоляции оказывается гораздо выше. В период 
с октября по апрель радиационный баланс отрицателен и потеря 
тепла на излучение восполняется в первую очередь притоком теп­
ла от подводных океанических вод и, кроме того, из атмосферы.

В зимнее время года умеряющее влияние океана на темпера­
туру воздуха проявляется в том, что морозы никогда не достигают 
такой силы, как на материке. Средняя температура января во 
внутренней Арктике оценивается в —40°, а минимумы около 
—55°, -что значительно выше, чем в северо-восточной Якутии 
(табл. 116).

Летом в связи с охлаждающим действием массового таяния 
льда и снега температура воздуха держится около 0°. У верхней 
границы охлажденного воздушного слоя часто образуется сплош­
ной облачный покров, и относительная влажность во всем подин­
версионном слое очень высока.

Из-за преобладающей летом пасмурной погоды и частых тума­
нов теряется много прямой солнечной радиации, но все же значи­
тельная ее часть достигает земной поверхности в виде рассеянной 
радиации. В общей сложности радиация (прямая и рассеянная) со­
ставляет в июле около 16 ккал/см2, т. е. столько же, сколько в 
средних широтах. В Центральной Арктике ежемесячно насчиты­
вается около 15—20 дней с осадками. Однако из-за малого влаго- 
содержания воздуха интенсивность осадков невелика, а потому го­
довые суммы не превышают 150—200 мм. В периферических ча­
стях Арктики осадки увеличиваются до 300 мм,, а в отдельных 
секторах и более. Выпадение осадков часто сопровождается ме­
телью.

СХЕМА КЛИМАТИЧЕСКОГО РАЙОНИРОВАНИЯ 
ЗЕМНОГО ШАРА

Климатическое районирование земного шара представляет 
сложную задачу, которую необходимо решать с учетом всего комп­
лекса природных условий. В основе климатического районирования 
лежит пространственное изменение метеорологических условий в 
зависимости от режима инсоляции, циркуляции атмосферы и осо­
бенностей земной поверхности. Однако количественные изменения 
метеорологических элементов только в общем виде указывают на 
качественные переходы климата, т. е. на изменения характера дей­
ствия климата на остальные элементы природной среды. Последнее
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и является основной целью климатического районирования. Каче­
ственным изменением климата наиболее ярко соответствует харак­
тер растительно-почвенного покрова, и в связи с этим обобщенные 
геоботанические границы" во многих случаях могут рассматривать­
ся как границы климатические.

При использовании геоботанических показателей в качестве 
климатических косвенных надо всегда помнить о метеорологичес­
кой природе климата. Нельзя при выделении климатических обла­
стей руководствоваться исключительно ландшафтными признака­
ми, объединяя по геоботаническим показателям территории с раз­
личным режимом -инсоляции и циркуляции атмосферы. Например,, 
не во всех случаях ландшафт тундры свидетельствует о преобла­
дании арктических масс воздуха или наличие влажных тропичес­
ких лесов — об экваториальном типе климата.

Задача климатического районирования — не только выделе­
ние различных по своему характеру климатических провинций, но- 
и установление между ними генетических связей и подчиненности. 
Подчиненность более мелких климатических единиц более крупным 
заключается в том, что мелкие территориально входят в состав 
крупных. Единицы первого порядка — это климатические пояса, 
выделяемые на основе широтных закономерностей тепло-влагооб- 
мена атмосферы с земной поверхностью и распределения -воздуш­
ных течений, т. е. по признаку распространения зональных типов 
воздушных масс (экваториальных, тропических, умеренных, по­
лярных) . Единицы второго порядка — климатические области, вы­
деляемые внутри поясов, исходя из региональных особенностей ра­
диационного режима и циркуляции атмосферы. Единицы третьего5 
порядка — горные климатические области, климат которых опре­
деляется влиянием горных систем -(высота над уровнем моря, экс­
позиция, возмущения в воздушном потоке) на общий режим ин­
соляции и циркуляции атмосферы в данном районе земного шара.. 
Единицы четвертого порядка — климатические районы, входящйе- 
в состав климатических областей и обусловленные не только гео­
графической широтой, высотой над уровнем моря, континенталь- 
ностью или океаничностью положения, но и всей совокупностью- 
местных физико-географических условий: формами рельефа, со­
лярной экспозицией, характером растительности и др.

Схема расположения климатических областей земного шара, 
в основу которой положены географические особенности радиаци­
онного режима и циркуляции атмосферы, приведена на рис. 22 в 
гл. 3. Границы климатических поясов уточнены по. геоботаничес­
ким показателям.

КЛАССИФИКАЦИЯ КЛИМАТОВ КЁППЕНА И БЕРГА
I

Наряду с генетической классификацией типов климата существ 
вуют классификации, основанные на внешних признаках. Приводим 
две наиболее широко распространенные схемы: классификацию
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климатов В. Кёппена, предложенную им в ряде работ в период с 
1900 по 1936 г., и классификацию Л. С. Берга (1925).

В о с н о в у  к л а с с и ф и к а ц и и  К ё п п е н а  положены коли­
чественные значения температуры воздуха и атмосферных осадков. 
В соответствии с взаимодействием климата и окружающей приро­
дой Кёппен выделяет пять основных типов:
А — тропический влажный. Средняя температура самого холод­

ного месяца не ниже +18°. Годовое количество осадков не 
менее 75 см.

В  — сухой. Средняя температура наиболее теплого месяца выше 
10°. Годовое количество осадков (в см):.при равномерном 
увлажнении — не более 2(Т+7), при преобладании летних 
осадков — не более 2 (Т-ф-14), при преобладании зимних 
осадков — не более 2Т, где Т — средняя годовая темпера­
тура.

С —  умеренно теплый с достаточным увлажнением. Средняя тем­
пература наиболее холодного месяца ниже +18°, но выше 
—3°. Годовое количество осадков: при преобладании зим­
них осадков — более 2Т, при преобладании летних осад-, 
ков — более 2 (Т + 14).

D — умеренно холодный с достаточным увлажнением. Средняя 
температура наиболее теплого месяца выше +10°, наиболее 
холодного — ниже —3°. Осадки — как в предыдущем типе, 
зимой устойчивый снежный покров.

Е  — холодный, снежный. Средняя температура наиболее теплого 
..„„месяца ниже +10°.

В условиях климата типа В преобладают степи и пустыни.
В условиях климата типа А, С, D произрастают леса.
Основные типы климата, кроме типа Е, подразделяются в за­

висимости от характера годового хода осадков на подтипы: с рав­
номерным увлажнением (f), с сухим летом (s), с сухой зимой (w). 
Не ограничиваясь этим, В. Кёппен пытался отразить в своей клас­
сификаций *все огромное разнообразие встречающихся на земле 
климатических условий и вводил различные дополнительные обоз­
начения.

Классификация В. Кёппена получила широкое распростране­
ние во всех странах как четко разработанная и хорошо отвечаю­
щая природным ландшафтным зонам (тундра, леса умеренных 
широт, степь, пустыня, влажный тропический лес). Недостатки 
классификации, во-первых, в значительной доле искусственности 
установления критерия засушливости климата, во-вторых, в недо­
статочной подчиненности принципам широтной географической зо­
нальности, которой вполне удовлетворяют только типы А и Е, 
т. е. приэкваториальные и полярные. Климаты же В и С часто 
по существу незональны. В типе В, например, объединяются столь 
различные по широте местности, как Хартум и Омск, а область 
климата С на атлантическом побережье Европы охватывает про­
странство от юга Испании до Полярного круга. В-третьих, не от-
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ражена в классификации высотная климатическая поясность: Абис­
синское плато и Восточно-Китайская низменность, например, ока­
зываются в одном и том же подтипе умеренно теплого климата 
с сухой зимой (Cw).

К л а с с и ф и к а ц и я  к л и м а т о в  Л. С. Б е р г а  во многом 
совпадает с классификацией Кёппена, но более географична. 
Л. С. Берг различает следующие одиннадцать типов климата: тунд­
ры, тайги, лиственных лесов умеренной зоны, муссонный умерен­
ных широт, степей, пустынь внетропических, средиземноморский, 
лесов субтропических, пустынь тропических, саванн, тропических 
влажных лесов.

Для районов, лежащих выше снеговой линии, прибавляется 
12-й тип — климат вечного мороза.

«Отмеченные выше зоны, — указывает Л. С. Берг, — есть 
области климатические, а не растительные... Климатические зоны 
не могут вполне совпадать с растительными, ибо распространение 
растений зависит не только от климата, а и от причин историче­
ских... Климатическая зона лесов, например, только в общих чер- 
тах совпадает с растительной зоной того же наименования, в де­
талях же существуют расхождения. То же до некоторой степени 
справедливо и относительно почв» {2, стр. 355].

В отличие от В. Кёппена Л. G. Берг в своей классификации 
строго разграничивает широтную и высотную климатические зо­
нальности. В этом большое ее преимущество. Л. С. Берг указывает, 
например, что, несмотря на общее падение температуры воздуха 
с высотой в горах тропического пояса, климат этих горных районов 
следует рассматривать как горный вариант тропического Типа, а 
не относить его на основании только температурных показателей 
к климатам умеренных широт.

*

8V« Б. П. Алисов, Б. В. Полтараус



Г л а в а  8КЛИМАТИЧЕСКИЕ ПРИЗНАКИ И КЛИМАТЫ ТЕОЛОГИЧЕСКОГО ПРОШЛОГО ЗЕМЛИ

ПОНЯТИЕ ОБ ИЗМЕНЕНИЯХ И КОЛЕБАНИЯХ КЛИМАТА

Вопрос об изменениях и колебаниях климата имеет чрезвычайно 
большое значение для понимания развития климатов в геологиче­
ском и в историческом прошлом, а также для прогноза их будуще­
го. В связи с этим сведения об изменениях климатов могут быть 
полезны при поисках ископаемых и сырьевых ресурсов Земли; они, 
важны, кроме того, для совершенствования долгосрочных предска­
заний метеорологического режима, для изучения возможностей в 
осуществлении различных улучшений климата.

Так как климат является одним из важнейших факторов гео­
графической среды, то в изучении изменений и колебаний его всег­
да были заинтересованы ученые различных специальностей и широ­
кий круг практиков. Большой вклад в изучение климатов геологи­
ческого и исторического прошлого внесен геологами, палеобота­
никами, зоологами и специалистами других наук. Вопросом изме­
нений и колебаний климата занимались такие выдающиеся геогра- 
фььклиматологи, как А. И. Воейков, В. Кёппен, JL С. Берг и др.. 
Однако, несмотря на разносторонний и большой интерес к рас­
сматриваемой проблеме, многочисленные фактические данные об 
изменениях и колебаниях климата в прошлом все еще далеко не 
полностью систематизированы и часто оказываются недостаточны­
ми, а потому изучение древних климатов на Земле остается одним 
из важных вопросов не только климатологии, но и других наук.

Прежде всего необходимо уточнить существо понятий \«изме­
нение и колебание климата».

Известно, что метеорологический режим любого района зем­
ного шара в разные годы подвержен изменчивости. Так, страны 
Южной Европы, зимы которых обычно мягкие и влажные, в отдель­
ные годы страдают от морозов и обильных снегопадов. В летопи­
сях и других источниках отмечается, что Черное море не раз за­
мерзало, а в 859 г. замерзало Адриатическое море и в Венецию 
можно было ходить по льду. Очень суровые и продолжительные 
зимы 1621 и 1669 гг. вызвали замерзание Босфора, а в 1709 г. близ 
берегов вновь замерзало Адриатическое море. Ещё большая измен­
чивость метеорологического режима свойственна районам, располо­
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женным в более высоких широтах. В Ленинграде, например, в 
1814 г. средняя температура января была равна —21°, а в 1866 г. 
она поднялась, до —1,6°. Средняя же многолетняя температура 
января здесь составляет около —8°. Исключительно теплым на 
огромных пространствах Русской равнины был декабрь 1960 г., 
когда в Москве средняя температура достигла —0,2° и превысила 
норму почти на 8°.

Подобные колебания характерны не только для термического 
режима, но и для других метеорологических элементов, в частно­
сти для осадков, с чем связано чередование засушливых и влаж­
ных лет.

Рассмотренные примеры изменчивости метеорологического ре­
жима присущи климату, составляют его содержание. Они не дают 
основания для заключений о тенденции развития климата.

Под изменениями климата понимают направленное, прогрес­
сивное улучшение или ухудшение его, в ходе которого происхо­
дит закономерное во времени изменение метеорологического режи­
ма, например, длительное повышение или понижение температуры 
в каком-либо районе и соответствующее изменение других метео­
рологических элементов. Такое направленное изменение метеоро­
логических элементов возможно при изменении климатообразую­
щих факторов. Оно может быть связано с увеличением или умень­
шением количества тепла, поступающего от Солнца на земную по­
верхность, с изменением характера этой поверхности, включая со­
отношение между морем и сушей, орографию, альбедо, и, наконец, 
с изменениями поглощательной способности земной атмосферы в 
результате различного содержания в воздухе углекислоты, водяно­
го пара, озона, обусловливающих тепличный эффект. Все эти 
причины в силу взаимосвязанности явлений природы могут вы­
звать более или менее длительные нарушения процессов приходо- 
расхода радиации, атмосферной циркуляции и влагообмена, а сле­
довательно, изменение баланса тепла и влаги на Земле.

Реально ли подобное изменение климатообразующих процес­
сов? Если рассматривать периоды времени, измеряемые геологи­
ческими эпохами, то можно утверждать, что как земные, так и 
астрономические причины изменения климата имели место. Об 
этом говорят многочисленные факты исторической геологии, па­
леоботаники, зоологии и других наук.

Таким образом, понятие '«изменение климата», с полным ос­
нованием можно применить в. том случае, когда говорится о боль­
ших промежутках времени, порядка геологических эпох. На срав­
нительно небольших отрезках времени часто нет возможности уста­
новить определенную направленность в изменении метеорологичес­
ких элементов. В таких случаях чаще применяют понятие — «коле­
бания климата». Обычно это название употребляют тогда, когда 
речь идет об изменениях климата Земли, не имеющих прогрессив­
ного характера, например, о колебаниях его на протяжении исто­
рического времени.

235



В литературе, однако, нередко «изменением климата» называ­
ю т'как прогрессивно направленные изменения'метеорологических 
элементов, так и их колебания, имеющие свою ритмичность. Под 
ритмическими колебаниями понимают такие изменения метеороло­
гических элементов и климата в целом, которые различаются как 
продолжительностью периодов, так и величиной амплитуды. Если 
ритмы атмосферных процессов сходны по интенсивности, но отде­
лены друг от друга многолетними промежутками времени, то та­
кие колебания, наиболее часто свойственные климату, называют 
•циклическими.

ПАЛЕОКЛИМАТОЛОГИЯ И ЕЕ МЕТОДЫ

Изучением изменений и колебаний климата занимается наука, 
•которая называется палеоклиматологией. Палеоклиматология изу­
чает климаты как геологического, так и исторического прошлого. 
Она пытается не только восстановить, но и объяснить последова­
тельность смены климатов на всем протяжении истории Земли.

Методы изучения изменений и колебаний климата в зависимо­
сти от того, лежат ли в основе этого изучения метеорологические 
данные или косвенные признаки, резко делятся на две группы.

Наиболее объективным, прямым показателем изменчивости по­
годы и колебаний климата являются результаты инструментальных 
наблюдений метеорологических станций. Однако массовые наблю­
дения имеют сравнительно небольшую продолжительность и лишь 
в отдельных пунктах систематически ведутся с XVIII в. Вследствие 
этого широкое использование прямых признаков для восстановле­
ния климатов прошлого ограничено имеющимися рядами наблю­
дений.

Для реконструкции климатов геологического, да и значитель­
ной части исторического прошлого Земли приходится пользоваться 
в основном косвенными признаками. К ним относятся сведения о 
погоде и климате, содержащиеся в некоторых литературных произ­
ведениях и других исторических источниках. Множество косвенных 
-признаков климатического режима имеется непосредственно в сло­
ях Земли. Это — показатели геологических процессов: свидетель­
ства разных типов выветривания и осадконакопления, включая со­
став и строение осадочных пород, показатели гидрологических и 
других природных процессов, различные ископаемые остатки жи­
вотных и растений.

Использование косвенных признаков для изучения изменения 
•климатов прошлого основано на предположении, что связи между 
климатом и другими природными явлениями с течением времени 
не только сохраняются, но и остаются такими же, как и в настоя­
щее время. Таким образом, современное влияние климатов как на 
интенсивность процессов выветривания и осадконакопления, так, 
•отчасти, и на органический мир в различных климатических зонах 
отождествляется с его влиянием в различные геологические эпохи.
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Это, хотя и не бесспорное, допущение вооружает палеоклиматоло­
гию множеством явлений и процессов, зависящих от климата. Тем 
самым частично облегчается задача по восстановлению наиболее 
общих климатических условий прошлого.

Косвенные признаки, конечно, не отличаются той степенью точ­
ности и достоверности, которая характерна для инструментальных 
данных. К тому же в большинстве случаев они дают лишь качест­
венные характеристики климатов прошлого.

В настоящее время в геологии и в палеогеографии все боль­
шее применение получают химический или изотопный метод опре­
деления палеотемпературы и, следовательно, климатов прошлого. 
Этот метод состоит в том, что в морских осадочных отложениях, на­
пример в составе карбонатов, содержится различное количество 
изотопов кислорода О18 и О16. Соотношение между изотопами за? 
висит от температуры тех вод, в которых образовались отложе­
ния. Если температура воды низкая, то содержание О18 в^отложе- 
ниях относительно высокое и изотопные контрасты выражены рез­
ко. Повышение температуры способствует сглаживанию различий 
изотопного состава отложений." Таким образом, по известному со­
отношению изотопов О18: О16 в морских ископаемых остатках 
представляется возможным определить температуру воды древних 
морей. Например, согласно Лоуэнштаму и др. [206], изотопные оп­
ределения дают температуру воды меловых морей в полярной об­
ласти не менее 10—15°. Однако и изотопный метод лишь прибли­
женно оценивает термический режим. На соотношение изотопов в 
отложениях кроме температуры влияют другие факторы, в частно­
сти-химический состав и соленость морской воды. Вместе с тем 
изотопный состав не всегда устойчив во времени.

Реальность восстановленных климатических условий прошед­
ших времен будет увеличиваться с увеличением количества не про­
тиворечащих друг другу косвенных признаков. При этом" остатки 
ископаемых видов животных и растений подвергаются статисти­
ческой обработке и сравниваются с современным распределением 
фауны и флоры в различных климатических зонах и о'бластях. Это 
сравнение й дает право сделать заключение о климатических усло­
виях тех времен, к которым относятся ископаемые органические 
остатки. Отсюда следует, что достоверность восстановленных кли­
матов зависит не только от надежности тех или иных косвенных 
признаков климата, но и от наших знаний современных климатов 
Земли.

КОМПЛЕКСНЫЕ ПРИЗНАКИ КЛИМАТОВ ПРОШЛОГО

Многочисленные ископаемые минеральные и органические ос­
татки, представляющие косвенные признаки климата, можно объ­
единить в группы, характеризующие температурный режим, режим 
влажности и осадков и другие метеорологические особенности кли­
матов прошлого. Однако отдельные признаки, могут одновременно
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представлять различные черты климата. Их можно назвать к о м ­
п л е к с н ы м и  п р и з н а к а м и  климатов прошлого. К таким при­
знакам относятся отложения солей. Известно, что для образования 
соляных отложений требуется интенсивное испарение. Этот процесс 
энергично протекает в аридных климатах, отличающихся большой 
сухостью и высокой температурой воздуха. Например, согласно 
Грину [206], современное солеобразование в Северной Америке 
происходит в областях, где испаряемость в 2,5---3 раза превышает 
атмосферные осадки (испаряемость 2500—3000 мм/год, осадки до 
1000 мм/год), а средняя годовая температура держится на уровне 
19—20° (зимняя не ниже 10°). Таким образом, ископаемые толщи 
соли могут служить индикатором существовавшего во время их 
образования климата с высокой температурой, малой относитель­
ной и абсолютной влажностью и небольшим количеством осадков.

Наличие в осадочных Породах каолина и в особенности бокси­
тов, содержащих алюминиевую руду |(А1гОз), — признак не толь­
ко жарких, но и влажных климатов. Эти минералы представляют 
собой продукты химического выветривания и образуются в резуль­
тате распада алюмосиликатов (полевого шпата). Активность про­
цесса химического выветривания, как показывает развитие совре­
менной природы, наиболее значительна в условиях влажного жар­
кого климата.

К числу комплексных ботанических признаков теплых и влаж­
ных климатов можно отнести специфические черты ископаемой 
флоры: богатство видового состава, огромные размеры деревьев 
и листьев, отсутствие годичных колец и др.

ПРИЗНАКИ ТЕПЛЫХ КЛИМАТОВ

Помимо отложения солей, бокситов и специфических особен­
ностей флоры есть и другие признаки теплых климатов.
' Один из них — наличие в осадочных породах мелких частиц 
окиси железа (ИегОз), придающих породам красный цвет. Типич­
ные-красноземы встречаются в настоящее время только в теплых 
климатах — от субтропических до тропических саванн — и пред­
ставляют собой продукт разрушения железистых минералов (маг­
нетит, бурые железняки, сидериты и др.).

Весьма важным признаком теплых климатов являются мощные 
толщи морских известняков — кальцита (СаСОз) и доломита. Из­
вестняки могут иметь органогенное и химическое происхождение. 
К первым относятся ракушечники, образующиеся за счет накопле­
ния органических остатков многочисленных морских микроорганиз­
мов. Этот процесс в теплых мелководных морях одновременно со­
провождается химическим осаждением карбоната кальция. Извест­
но, что в чистой воде углекислый кальций практически нераство­
рим и выпадает в осадок. Но в воде, содержащей углекислый газ 
(С02), карбонат кальция растворяется и делает эту воду извест-
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новой'. Поэтому, чем больше углекислоты содержится в воде, тем 
более она способна держать в растворе карбонат кальция.

Таким образом, осаждение карбоната кальция зависит от со­
держания в воде углекислого газа. Последнее в свою очередь оп­
ределяется температурой. Теплые воды вследствие малого содер­
жания в них углекислоты быстрее насыщаются известью, и имен­
но из них углекислый кальций выпадает в осадок. Наоборот, хо-
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Рис. 63. Современное распространение кораллов (из М. Шварцба-
ха [211]):

1 — полярная граница рифов; 2 — граница мадреноровых Кораллов и
морских а’немонов; 3 — отдельные области развития кораллов; 4 —• бога­

тое развитие коралловых рифов

лодные моря, богатые углекислотой, способны удерживать известь 
в растворе. Поэтому осадки, отлагающиеся на дне этих медей, 
обычно бедны карбонатами или совсем их лишены. Отсюда следу­
ет, что наличие или отсутствие в осадочных отложениях мощных 
толщ известняков может служить признаком теплого или холод­
ного климата.

От содержания углекислоты в морских водах зависит и осаж­
дение фосфоритов. Пласты фосфоритов образовались преимущест­
венно на дне теплых морей. Н. С. Шатский [210] полагает, что тем­
пературный режим этих морей сходен с режимом современных 
тропических и средиземноморских бассейнов, где температура воды 
превышает +15°.'

К числу важнейших признаков теплого климата относятся ко­
ралловые рифы. В настоящее время колонии кораллов обитают в 
теплых морях с температурой воды около 21—22°. Их современное 
распространение на мелководьях (глубина 20—50 м) ограничено 
в основном 30° северной и южной широты. Однако ископаемые ко­
ралловые рифы найдены далеко за этими пределами, в частности
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в Англии, Скандинавии и в других умеренных и высоких широтах 
(рис. 63), что свидетельствует о теплом климате этих мест в геоло­
гическом прошлом.

Надежные признаки теплых климатов дает ископаемая флора 
и фауна, а прежде всего их видовое богатство. В тропических ши­
ротах южной Америки в настоящее время насчитывается около 
40 000 видов растений, в Средней Европе — 1100, а на севере 
СССР — всего 250—350 видов. Аналогичные изменения по мере 
перехода от низких широт к высоким происходят с видовым соста­
вом древесной растительности. В многоярусном тропическом лесу 
на Камерунском побережье Африки насчитывается до 500—600 ви­
дов древесных пород. В среднеевропейском лиственном лесу их 
всего лишь. 10—15 видов. Пальма — наиболее яркий представитель 
тропической флоры. Граница ее естественного произрастания в на­
стоящее время достаточно хорошо совпадает с положением на кар­
те изотермы +20° и в некоторых классификациях принимается за 
рубеж тропических климатов. Однако ископаемые остатки древе­
сины, листьев и плодов пальмы встречаются в пластах углей уме­
ренных широт: на юге Франции, в Средней Европе и в других 
ныне нетропических районах.

Большое разнообразие видового состава фауны — характер­
ный признак теплых климатов. Л. С. Берг [133] отмечает, что, на­
пример, в бассейне р. Конго насчитывается 3200 видов рыб, а в 
речной системе на территории всего СССР известно только 300 ви­
дов рыб. Еще ярче контрасты видового состава морской фауны в 
низких и высоких широтах. В индонезийских морях известно около 
40 000 видов морских животных, в Средиземном море их обитает 
уже около 8000 видов, а в северных морях — всего лишь 1200— 
1400 видов. /

Можно предполагать, что климаты геологического прошлого 
Земли оказывали аналогичное влияние на распределение фауны. 
Однако на разнообразие видового состава морской фауны кроме 
климата существенно влияют соленость и состав вод. На континен­
тах видовое разнообразие кроме температуры зависит от влаго- 
обеспеченности. Поэтому как в отложениях жарких морских, так 
и континентальных климатов не исключена бедность видового со­
става флоры и фауны.

Из представителей наземной фауны лучше всего характеризу­
ют теплый климат холоднокровные сухопутные организмы,-и преж­
де всего пресмыкающиеся. Крупные представители, пресмыкающих­
ся отсутствуют уже в умеренной зоне. Сравнительно беден в этой 
зоне их видовой состав. Так, М.. Шварцбах [211] пишет, что в Евро­
пе насчитывается 64 вида пресмыкающихся, в то время как во 
внутренней Индии—221, а на Шри Ланке и в Бирме—до 536 видов. 
Еще больше различается число видов змей. На сравнительно не­
большой площади о. Ява их насчитывается 122 вида, а под Ленин­
градом — всего лишь 2 вида. Таким образом, богатство ископаемых 
видов пресмыкающихся и их гигантские размеры служат призна­
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ком теплых климатов. То же относится к низшим теплокровным, у 
которых температура тела может колебаться в значительных пре­
делах. Относящиеся к этому классу животных летучие мыши в 
настоящее время живут преимущественно в тропических странах, и 
только один их вид обитает в холодных климатах.

ПРИЗНАКИ ХОЛОДНЫХ КЛИМАТОВ

В холодных климатах химическое выветривание имеет слабое 
развитие.. Преобладающая роль принадлежит физическому вывет­
риванию. Оно заключается в разрушении горных пород под дейст­
вием температурных колебаний, в особенности при замерзании во­
ды в их трещинах. Поэтому для отложений холодных климатов 
характерны массы обломочного материала, содержащего легко вы­
ветриваемые минералы (полевой шпат, роговая обманка и др.).

Весьма важным показателем холодного климата являются 
оледенения, связанные с ними весьма характерные отложения и' 
своеобразные формы ландшафта. Достоверность древних матери­
ковых оледенений доказывается, встречающимися иногда ископае­
мыми льдами, а чаще — моренными отложениями. Изучение со­
временного оледенения показывает, что ледник в процессе своего 
поступательного движения переносит на большие расстояния ог­
ромное количество камней и других материалов.

Еще более результативной в этом отношении была деятель­
ность древних ледников, и в частности четвертичного оледенения, 
охватившего огромные пространства суши. При таянии и отступа­
нии ледника образовались отложения с характерным для них от­
сутствием слоистости и беспорядочным вкрапливанием различного 
размера валунов. Особенно показательны конечные морены с их 
зандрами, озами и друмлинами, вытянутыми в направлении дви­
жения древнего ледника. Ископаемые моренные отложения найде­
ны во многих местах земного шара в умеренных и даже в тропи­
ческих широтах и свидетельствуют о холодном климате этих мест 
в соответствующее время.

В непосредственной связи с холодными климатами и с явле­
нием оледенения находятся ископаемые вечномерзлые грунты и 
«ледяные клинья». Последние встречаются сравнительно часто как 
результат зимнего замерзания почвы, при котором образуются 
глубокие трещины. При летнем оттаивании они заполняются водой 
и илистыми отложениями. Морозобойные трещины четвертичного 
возраста встречаются во многих местах по периферии четвертич­
ного оледенения. При этом в Средней Европе, по данным Шварц- 
баха [211], глубина трещин уменьшается с удалением от ледника.

О смене климата в ледниковые и межледниковые эпохи мож­
но судить по расположению террас, в особенности морских. В лед­
никовое время в результате образования огромных масс льда уро­
вень моря понижался, и оно отступало. В межледниковые (теп­
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лые) эпохи происходил обратный-процесс. Подсчеты показывают, 
что при полном таянии современных ледниковых покровов уро­
вень моря поднялся бы на 70 м [128]. Поэтому низкое расположе­
ние древних морских террас может свидетельствовать о пониже­
нии, а высокое — о повышении температуры в соответствующие 
эпохи. При этом необходимо принимать во внимание тектонические 
и изостатические движения земной коры, существенно изменяющие 
положение террас. Под влиянием последних ледниковые морские 
террасы Скандинавии оказались на высоте около 300 м над совре­
менным уровнем моря.

Для характеристики климата геологического прошлого с опрег. 
деленной осторожностью можно применять'данные о высоте сне­
говой границы. Ее положение, как известно, зависит не только от 
температуры, но и от количества осадков. Наиболее низко снего­
вая граница расположена в районах с относительно холодными и 
достаточно влажными климатами. В настоящее время в Северном 
полушарии снеговая'граница достигает уровня моря под 81° с. ш. 
(Гренландия). В Южном, более влажном полушарии этого уровня 
она достигает уже под 53° ю. ш. (о. Херд в Индийском океане). 
Наоборот, наиболее высокое положение снеговая граница занимает 
в жарких и сухих климатах. В сухих тропиках, например, она рас­
полагается на высоте около 6000 м. О положении снеговой грани­
цы в доисторическое время можно судить по высоте древних кар 
или цирков в горных странах. Более низкое их расположение по 
сравнению с современным уровнем снеговой границы говорит 
прежде всего о более холодном климате соответствующего вре­
мени.

Однако .и в данном случае нужно иметь в виду, что высотное 
положение древних кар и соответственно уровень снеговой грани­
цы могли измениться под влиянием опусканий или поднятий зем­
ной коры. Поэтому и этот признак следует применять а  осторож­
ностью.

Весьма ценные данные о суровости климата могут дать флора 
и фауна, отличающиеся бедностью видового состава в этом кли­
мате.

Характерной группой древесной растительности в холодных 
климатах являются хвойные. В областях с холодной зимой -и отно­
сительно холодным летом произрастают лишь ползучие ивы, кар­
ликовые березы и мхи.

Южная граница тундры в настоящее время во многих местах 
на континентах хорошо совпадает с положением изотермы самого 
теплого месяца года +10°. Отсюда следует, что ископаемые высо­
коствольные деревья, их различные остатки и пыльца, найденные 
в тундре, указывают на то, что в соответствующую эпоху район 
этих находок имел температуру хотя бы одного летнего месяца 
более +10°. Но нужно учитывать возможность переноса, в особен­
ности пыльцы, на большие расстояния. Это может сказаться на 
достоверности определения границы леса в геологическом прошлом.
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Важное значение для характеристики климата имеют годич­
ные кольца деревьев. Они наиболее характерны для древесной, рас­
тительности умеренного пояса с зимним перерывом ее роста и 
для мест с ярко выраженным засушливым периодом года (саван­
ны). В жарком и влажном климате в результате отсутствия сезон­
ности деревья вегетируют в течение всего года и потому годичных 
колец не имеют. Едва различимы годичные кольца у полярных 
деревьев, что объясняется крайне медленным их развитием из-за 
суровости климата. •

Довольно часто встречаются в отложениях холодных климатов 
ныне вымершие млекопитающие — мамонт и волосатый носорог. 
Эти животные-были широко распространены в ледниковое время. 
Их остатки найдены как во многих местах Сибири, вплоть до Тай­
мыра, так и на Украине.

Используя фауну в качестве характеристики климатов, следу­
ет учитывать большую1 приспособляемость животных к'климатиче­
ским условиям. Например, современные сородичи мамонта и носо­
рога прекрасно себя чувствуют в условиях жарких климатов., Нуж­
но принимать во внимание и возможность миграции животных на 
большие расстояния. Отсюда следует, что единичная ископаемая 
находка северного животного еще не может служить достоверным 
признаком холодного климата.

ПРИЗНАКИ СУХИХ КЛИМАТОВ

Один из важнейших признаков аридного климата — это, как 
уже говорилось выше, отложение солей (каменной, калийной, гип­
са). Процесс отложения солей наиболее бурно протекает не толь­
ко в сухих, но и в жарких климатах. Особенно много их выделяет­
ся в лагунах и на мелководьях соленых морей в сухих климатах 
(Каспийское, Аральское, Мертвое моря).

На земном шаре хорошо прослеживаются два пояса отложе- - 
ний солей. Они располагаются к северу и к югу от экватора, сов­
падают с положением аридных областей и подтверждаются не толь­
ко современным солеобразованием, но и распространением место­
рождений ископаемой соли. В особенности это относится к Север­
ному полушарию, для которого Лоци [211] построил карты распро­
странения солей для различных геологических эпох и установил, 
что соляные пояса от одной геологической эпохи к другой изменя­
ли свое положение, а следовательно, изменялось расположение 
аридных климатов. В раннем палеозое отложение солей происхо­
дило главным образом в высоких широтах Северного полушария. 
Позже пояс соленакопления смещался к югу и уже в пермский 
период находился в средних широтах; еще позже —. в конце юр­
ского периода — он приблизился к положению современного соле- 
образования.

К ландшафтам сухих климатов относятся степи и пустыни. 
В этих ландшафтах, особенно в пустынях, преобладает физическое
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выветривание, вызванное колебаниями температуры и деятельно­
стью ветра. С первыми связано образование трещин в скальных 
породах, шелушение их и превращение в массу обломочного мате­
риала. Ветер производит дальнейшую работу: измельчает и шли­
фует обломки, постепенно превращает их в песок, переносит его 
на большие расстояния и откладывает в виде высоких дюн. Гео­
морфологическими формами пустынных и полупустынных областей 
являются останцовые горы, сложенные более твердыми породами. 
Иногда встречаются ископаемые останцы.

Для аридных областей характерно небольшое количество ви­
дов растительности. Например, в современной Сахаре насчитывает­
ся всего 300 видов растений, т. е. примерно столько же, сколько 
и в субарктических климатах. Распространены ксерофиты с силь­
но уменьшенной поверхностью листьев, волосяным покровом и дру­
гими особенностями строения, уменьшающими транспирацию. Од­
нако ксерофитные черты встречаются нередко не только у расте­
ний сухих климатов. Поэтому использовать эти признаки нужно с 
осторожностью.

Еще меньше показателей аридного климата дает животный 
мир. В особенности это относится к пустыням, отдичающимся бед­
ностью фауны. Несколько чаще встречаются ископаемые остатки 
животных степной зоны.

ПРИЗНАКИ ВЛАЖНЫХ КЛИМАТОВ

В отличие от аридных во влажных климатах широко распрост­
ранено и протекает с большой интенсивностью химическое вывет­
ривание. Поэтому важнейшим признаком влажного климата слу­
жат продукты химического выветривания в минералогическом со­
ставе осадочных пород: каолин (белая фарфоровая глина), желез­
ные, марганцевые и бокситовые руды и др. Их образование, как 
уже говорилось выше, происходит в условиях не только влажных, 
но и достаточно теплых климатах.

Весьма важным показателем влажного климата служат за­
лежи торфа и каменного угля. Современные торфяные болота, за­
нимающие пониженные участки местности, — это элемент ланд­
шафта, широко распространенный не только в умеренных широ­
тах. В Северном полушарии они встречаются, как правило, север­
нее 40° (рис. 64), в районах часто холодных, но с избыточным ув­
лажнением, т. е. там, где осадки превышают испарение.

Значительное увлажнение характерно также для районов с 
бурно развивающейся древесной растительностью, Например, дре­
вовидные папоротники нуждаются не столько в высокой темпера­
туре, сколько в большом количестве влаги. Они в настоящее вре­
мя широко распространены й прекрасно растут в Новой Зеландии, 
климат которой отличается умеренной температурой (15,—18°) в 
летние месяцы, но большим количеством осадков — около 1000 мм, 
а в отдельных местах ■— 3000 мм (г. Хокитика). Поэтому угленос­
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ные пласты, образовавшиеся в результате скопления остатков на­
земной. растительности в пониженных формах рельефа, возникли 
именно в зоне влажного климата.

О влажном климате говорят следы эрозионных процессов: ши­
роко разветвленная речная сеть в современных пустынях, древние,

Рис. 64. Границы современного распространения торфяных болот 
(по М. Шварцбаху [211])

теперь отсутствующие озера- с хорошо сохранившимися террасами 
и др. В настоящее время геологами установлено, что в плейстоцене 
Сахара отличалась обилием осадков и полноводными многочислен­
ными реками. Отдельные из них были гораздо длиннее и полновод­
нее некоторых европейских рек, например Рейна или Лауры, в бас­
сейнах которых выпадает около 800—1000 мм осадков. Исследо­
вания французской археологической экспедиции, возглавляемой Ан­
ри Лотом, позволяют предполагать, что некогда (не менее 600 000 
лет- назад) Сахара была плодородным цветущим плато.

ПРИЗНАКИ ДРУГИХ ОСОБЕННОСТЕЙ КЛИМАТОВ 
ПРОШЛОГО

Весьма важная климатическая характеристика — это ветер и 
его господствующее направление. Одновременно ветер является од­
ним из ведущих экзогенных факторов, изменяющих поверхность 
Земли. Следы деятельности ветра часто встречаются в ископаемом 
виде. ■ -

О господствующих направлениях ветров говорит расположе­
ние некоторых форм поверхности: дюн, барханов, ветровой ряби
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и др., отличающихся асимметрией склонов. Известно, что крутой’ 
склон дюн и барханов образуется -на подветренной, а пологий — . 
на наветренной стороне. К. К. Марков [186], изучая параболичес­
кие дюны, нагроможденные ветром в Центральной Европе, уста­
новил, что уже в послеледниковое время здесь существовал за­
падный перенос воздуха. Ветровая рябь, характерная для песчани­
ков, располагается обычно перпендикулярно направлению ветра и

так, что пологий ее склон обра- 
I щен к ветру, а крутой находит­

ся на подветренной стороне.
Ветер оказывает большое 

влияние на жизнь растений, и в., 
частности на расположение их 
корневой системы. . Ископаемые 
деревья, найденные в каменно­
угольных отложениях в Англии 
(Шеффилд), имеют корни, про­
тянутые в западном направлении 
горизонтально, а в восточном — 
они уходят вглубь. В настоящее 
время в районах • с западными 
ветрами укрепление отдельно 
стоящих деревьев происходит 
аналогичным образом.

Для характеристики клима­
тов прошлого нередко исполь- 

|  зуется хорошо известная связь 
между морскими течениями и 
ветром. О направлении течений 
судят по встречающейся ряби 
в ископаемых морских осадках.

В различных слоях Земли 
изредка встречаются сплавленные 
массы песка, обуглившиеся де­

ревья. Это признаки гроз, которые как прежде, так и теперь час­
ты в тропических климатах, особенно во влажных. В настоящее 
время, например, в Бейтензорге (о. Ява) в течение года бывает 
322 грозовых дня, в Индии — 100, в Европе — 17, а в Гренлан­
дии— только 0,7 [211].

Осадочные'породы иногда позволяют судить, не только о кли­
мате, но и о его' сезонных колебаниях. Сезонные колебания клима­
та дают более или менее хорошо выраженную слоистость с чере­
дованием толстых и тонких слоев. Наиболее яркий пример слоис­
тости, отражающей сезонные колебания климата, —■ ленточные 
глины (рис. 65). Они отлагались на дне приледниковых Озер при 
таянии материкового льда. В летнее время, при бурном процессе 
таяния, талые воды приносили в озера грубый материал. При этом 
образовывался толстый (2—3 .см) и относительно светлый песча­

Рис. 65. Сезонная слоистость 
озерных отложений — ледни­

ковых ленточных глин
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ный слой осадков. Зимой процесс таяния был слабым или вовсе 
прекращался, в озерах отстаивался тонкий (2—4 мм) и темный 
глинистый слой. Изучение слоистости озерных отложений дает ос­
нование для суждений не только о сезонных колебаниях климата, 
но и о межгодовой его изменчивости. Большая толщина летних 
слоев свидетельствует о высокой температуре летнего периода; 
.малая — признак прохладного лета. Подсчет числа пар слоев лен­
точных глин имеет хронологическое значение и дает возможность 
установить скорость отступания ледника и время его исчезновения.

Кроме четвертичных ленточных глин есть многочисленные при­
меры других ископаемых ленточных слоев, пригодных для климато­
логического анализа. К ним относятся: ленточные сланцы, годич­
ная слоистость отложений каменной соли, кольца прироста де­
ревьев. ' '

Годичные кольца деревьев представляют собой наиболее яр­
кий и широко известный пример сезонности роста, - являющейся 
следствием соответствующих изменений климата, в особенности за 
пределами тропических широт. Впервые метод годичных колец был 
применен для изучения климата Ф. Н. Шведовым [212] в 1881 г. 
В последующем этот метод был развит американским ученым Дуг­
ласом и другими исследователями. Он лег в основу так называе­
мой дендроклиматологии.

Годичные кольца роста дают некоторые животные организмы: 
известковые створки моллюсков, чашечки кораллов, чешуйчатые 
рыбы. И их используют для климатологического анализа.

Таким образом, климаты прошлого оставили большое количе­
ство признаков как в неорганической, так и в органической приро­
де. Изучение этих признаков является ключом для познания древ­
них ' климатов, восстановление которых представляется весьма 
сложной задачей. Нередко ископаемые остатки не позволяют сде­
лать однозначных заключений о климате прошлого. Вследствие это­
го «реконструкции климатов», сделанные различными авторами, 
не во всем совпадают. Это относится особенно к древнейшим эпо­
хам Земли, слои которых подверглись большой метаморфизации и 
бедны климатическими показателями.



Т а блица  117
КРАТКИЕ СВЕДЕНИЯ О ДРЕВНИХ КЛИМАТАХ ЗЕМЛИ

Геологическое время Ископаемые свидетельства климата , Характер климата

Докембрийский этап 
развития Земли

Слои докембрия изучены в отдельных местах. 
Имеются толщи известняков и доломитов, первые 
красноцветные толщи; ленточные мергели с годо­
вой и сезонной слоистостью. Органических остат­
ков мало из-за сильной мётаморфизации пород, а 
также в результате слабого развития органической 
жизни. Обнаружены мареноподобные отложения 
(тиллиты).

Длительные и существенные изменения в земной 
атмосфере завершились резким усилением роли сол­
нечной радиации во всех. земных процессах. Воз­
никла неоднородность в географическом распреде­
лении климатических условий — сочетание жарких 
и относительно холодных, влажных и сухих облас­
тей.

Палеозойская эра.
Кембрийский пери­
од

Широкое распространение известняков и доломи­
тов, красноцветные песчаники и сланцы. Отложе­
ния каменной соли и гипсов. .

. Совокупность теплых и влажных, а также жар­
ких и сухих климатических областей.

Ордовикский период Толщи известняков, .доломиты, красноцветы; ос­
татки.. теплолюбивой фауны и морских водорослей

Климат продолжал оставаться жарким с неболь­
шими термическими различиями и значительными 
контрастами увлажнения.

Силурийский период Мощные толщи органогенных и хемогенных из­
вестняков, доломиты; каменная соль, гипс. Широ­
кое распространение колониальных кораллов. В от­
ложениях много остатков растений (лсилофитовая 
флора) и разнообразных видов морской и пресновод­
ной фауны, давшей, в частности, толщи горючих 
сланцев.

Большие пространства занимали теплые влажные 
области, но вместе с тем имелись районы с арид­
ным климатом. Благоприятные для жизни клима­
тические условия способствовали широкому рас­
пространению и многообразию животного и расти­
тельного мира.

Девонский период Резкое увеличение площади суши в первой и 
океаничности во второй половине девона. Каменная 
соль, гипс, мощные слои красного песчаника; из­
вестняки, доломиты; промышленные залежи камен­
ного угля (Китай, Шпицберген) с остатками тепло­
любивой флоры и растительности умеренного поя­
са; бокситы и осадочные железные руды. Вместе 
с тем имеются валунные ледниковые отложения.

Резкое усиление континентальности и засушли­
вости климата на крупных материках после кале­
донского орогенеза на стыке силура и девона. Ари- 
дизации подверглись огромные пространства Земли. 
К концу девона климат стал мягче, усилились чер­
ты океаничности. Разнообразие климатических ус­
ловий в начале периода постепенно завершилось 
сглаживанием контрастов климата в верхнедевон­
ское время. Все это сопровождалось большими ко­
лебаниями увлажнения.
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Каменноугольный (кар­
боновый) период

Крупнейшие залежи каменного угля в низких и 
высоких широтах с многочисленными остатками 
растительности различного видового и морфологи­
ческого строения. Местами хорошо выражена сезон­
ная слоистость (годичные кольца роста). Морские 
отложения представлены слоями известняков, сре­
ди которых локализированы включения ангидрида 
и гипса. Следы обширного оледенения.

Термические контрасты невелики. Влажные и 
теплые области занимали обширные пространства 
земного шара. Между ними— узкая, локализиро­
ванная засушливая зона. В конце периода большие 
пространства суши были охвачены оледенением.

Пермский период Образование крупных горных систем (герцинский 
орогенез), резкое увеличение площади сущи. Крас­
ноцветные породы в виде конгломератов и песча­
ников. В морских отложениях •— известняки, до­
ломиты, гипс, соли. Каменноугольные пласты, но 
меньшей мощности, чем карбоновые; включают 
признаки ксерофитной флоры.

Общее усиление засушливости климата. Вместе 
с тем имеются многочисленные признаки климати­
ческой зональности, подобной предыдущему перио­
ду. Зоны ориентированы с северо-запада на юго- 
восток (в Северном полушарии).

Мезозойская эра.
Триасовый период

Эоловые отложения красных и пестрых песчани­
ков с редкими остатками ксерофитной раститель­
ности. В лагунах — каменная соль и гипс. Внутри 
материков — пересыхающие моря. Локальные зале­
жи каменного угля.

Дальнейшее усиление засушливости и континен- 
тальности климата. Влажные области существуют, 
но сокращаются в своих размерах. Расширяется 
зона умеренного климата.

Юрский период Во многих местах земного шара найдены мор­
ские отложения с включениями диатомовых водо­
рослей в полярных бассейнах, известняков и ко­
раллов — в теплых морях. Многочисленные место­
рождения каменного угля от Арктики до Австралии 
с остатками тропической растительности, флоры 
умеренного и относительно холодного, но влажного 
климата. Продукты химического выветривания (бок­
ситы, коалин).

Резкое увеличение океаничности климата. Пре­
обладает влажный климат с несколько сглаженны­
ми, но вполне заметными широтными различиями. 
Температура тропических широт близка к совре­
менной, но в умеренных и особенно в полярных 
областях она существенно выше значений настоя­
щего времени и благоприятствовала бурному раз­
витию органической жизни.
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Меловой период Многочисленные (включая полярные области) 
угленосные отложения с большим количеством ор­
ганических остатков, ,в том числе гигантских пре­
смыкающихся. Морские отложения широко пред­
ставлены карбонатными породами (мергели, извест­
няки, мел) и свидетельствуют о теплых водах ме­
ловых морских бассейнов. Признаков оледенений 
не обнаружено.

Климатическая зональность выражена в отложе­
ниях на всем пространстве от Гренландии до Ан­
тарктиды. Расширение зоны теплого влажного кли­
мата и распространение умеренного климата в по­
лярные области.

Кайнозойская эра.
Третичный период 
(палеоген)

Третичный период 
(неоген)

Четвертичный период 
(плейстоцен)

В угленосных толщах многочисленные остатки 
тропической, умеренной и полярной растительнос­
ти. На континентах местами признаки резкой за­
сушливости: соленосные и гипсоносные отложения. 
Граница теплолюбивой флоры достигала 60° с. ш. 
Менее теплолюбивая растительность проникла в 
субполярные и полярные широты.

Образование и усложнение горных систем; уве­
личение площади суши и широкое отступание моря. 
Зона теплолюбивой флоры сокращается. Расширяют­
ся' пространства с признаками засушливого климата

Следы обширного материкового оледенения в вы­
соких и умеренных широтах, вызвавшего миграцию 
животных и растений в Северном и Южном полу­
шариях. Плейстоценовые отложения имеют часто 
несколько горизонтов валунных глин, разделенных 
слоями элювиального происхождения, что свиде­
тельствует 'О неоднократных колебаниях климата. 
На территории аридных областей в ледниковое вре­
мя выпадало много осадков, которые создали здесь 
разветвленную гидрографическую сеть.

Преобладает теплый и влажный климат с не­
большими пространственными температурными раз­
личиями. Климатическая зональность проявляется, 
как и в меловом периоде; северная граница суб­
тропиков в отдельных местах приближается к 55— 
60° с. ш. В тропической зоне наряду с влажными 
климатами распространение получили аридные кли­
матические условия.

Прогрессивное похолодание и резкое усиление 
континентальности климата. Увеличение простран­
ственных и межсезонных климатических Контрас­
тов; расширение ареала засушливых климатов.

Ледниковый период имел более холодные (лед­
никовые) и менее холодные (межледниковые) ‘эпохи. 
С первымй связаны похолодания' особенно в уме­
ренных и высоких широтах. В межледниковое вре­
мя имели место значительные потепления с повы­
шением температуры до современных и временами 
более высоких значений. Соответственно в низких 
широтах чередовались плювиальные (дождливые) и 
относительно сухие эпохи.
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Четвертичный период 
(голоцен)

Отступание льдов из умеренных широт в поляр­
ные области. Неоднократная смена растительности 
менее теплолюбивой на более теплолюбивую и бо­
лее сухолюбивой на менее, сухолюбивую.

Общее устойчивое потепление климата в умерен­
ных и высоких широтах при значительных коле­
баниях температуры и. увлажнения.



Глава 9О КОЛЕБАНИЯХ КЛИМАТА В ИСТОРИЧЕСКОЕ ВРЕМЯ

СВЕДЕНИЯ О КОЛЕБАНИЯХ КЛИМАТА

Исторический период охватывает всего несколько тысячелетий. 
Это слишком короткий промежуток времени по сравнению с гео­
логическими системами ' Земли. Поэтому направленные изменения 
климата, происходящие на протяжении исторического периода, 
еще не проявили себя, хотя скорость этих изменений может быть 
нисколько не меньше, чем в геологическом прошлом. В силу отсут­
ствия заметных тенденций принято считать, что климат Земли на 
протяжении исторического периода практически остается как бы 
неизменным.. Кажущаяся неизменность климата объясняется не 
только непродолжительностью, но и относительным постоянством 
географических факторов климатообразования на протяжении всего 
исторического периода. В самом деле, за это время рисунок земной 
поверхности, т. е. распределение суши и моря, изменился лишь 
незначительно, мало изменился также и характер рельефа земной 
поверхности и положение полюсов.

. По мнению ряда исследователей, в том числе Л. С. Берга 
[2, 133, 136], К. Брукса [141] и др., на протяжении исторического 
периода в Европе сохраняется «субатлантическая» климатическая 
эпоха. Эта эпоха в Прибалтике и в центре европейской части 
СССР, например, выражена более холодным, чем в предыдущие 
эпохи, климатом и стимулирует надвигание леса на степь и тундры 
на тайгу.

Отсутствие заметных направленных изменений климата в тече­
ние исторического периода не исключает колебаний климата за 
этот период. При этом различаются погода и климат отдельных 
десятилетий и более продолжительных периодов.

Для восстановления развития климата в исторический период 
используются различные источники, и прежде всего данные инст­
рументальных наблюдений метеорологических станций. Однако, 
применяя результаты инструментальных наблюдений для оценки 
колебаний климата, нужно учитывать непрерывное их совершенст­
вование, что влияет на сравнимость данных наблюдений.

Много сведений о погоде и климате содержат литературные 
источники, народные предания, летописи, описания наводнений,
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засух, суровых зим и др. Все это дает возможность сделать более 
или менее приблизительное заключение о климате исторического 
прошлого. Но эти источники имеют разную степень надежности, 
отражают субъективное мнение авторов, ' которые прежде всего 
фиксировали отдельные, резко выделяющиеся явления погоды.

Существенно дополняет сведения для характеристики погоды и • 
климата за исторический период сама природа: изменения уровня 
озер, водности рек и площади ледников, отложения- ленточных 
глин в озерах, рост или сокращение торфяников, развитие расти­
тельности, годичные кольца роста деревьев. Все это характеризует 
не только колебания отдельных метеорологических элементов и 
климата в целом, но и дает нередко единственную возможность 
установить хронологию его развития за исторический период.

В итоге оказалось, что «субатлантический» климат на протяже­
нии исторического периода (за последние 2500 лет) испытывал 
колебания разной интенсивности и продолжительности.

В начале исторического времени продолжался сравнительно 
прохладный и влажный климат, начавшийся еще во второй поло­
вине первого тысячелетия до нашей эры. По К. Бруксу, этот период 
ц Европе ознаменовался сильным увеличением дождливости. Ко­
личество осадков во многих районах значительно превышало со­
временные суммы ' (в Англии и Швеции, например, в 1,5 раза). 
Избыточное увлажнение при невысокой температуре стимулиро­
вало быстрый рост торфяников, повышение уровня озер: уровень 
Боденского озера поднялся более чем на 9 м.

В первые столетия нашей эры увлажнение и температура были 
близки к современному их уровню. Однако приблизительно в IV— 
V вв. началось заметное улучшение климата, и до VII в. в Европе 
климат был сухой и теплый. В дальнейшем, вплоть до X—XI вв., 
сохранился теплый, но достаточно влажный климат. Это период 
климатического оптимума исторического времени. Одновременно 
произошло резкое уменьшение ледовитости северных морей. Кли­
мат о. Исландии отличался более благоприятными условиями, чем 
в настоящее время (значительные площади суши, использовавшие­
ся здесь в X в., сейчас покрыты ледниками). Норманны на своих 
суденышках в летний период неоднократно достигали восточного 
побережья Гренландии, побережья Северной Америки, и на этом 
пути, даже в Девисовом проливе, они не встречали льдов. Петер­
сон [141] полагает, что в Северном Ледовитом океане с VIII по 
XII в. господствовали «полуледниковые» условия, при которых лед 
возникал лишь зимой, а летом полностью исчезал. По имеющимся 
сведениям, Гренландия, открытая в конце X в., была свободна ото 
льда. Летом почва оттаивала на большую глубину и создавались 
условия для произрастания травянистой и даже древесной расти­
тельности. Поэтому не случайно остров носит название «зеленой 
страны». Первые норвежские колонисты занимались здесь сель­
ским хозяйством, и прежде всего животноводством.
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С середины XIII в. быстро нарастает ухудшение климата. 
Вновь появились ледяные поля в полярных и приполярных водах. 
Морские пути на севере Атлантики становятся непроходимыми и 
забываются. Возобновилось оледенение Гренландии; норвежские 
крлонии пришли в упадок, а к концу XIV и началу XV в. о'нЬ' 
были уничтожены. Оледенение распространилось на Исландию, где 
в первой половине XIV в. отмечено максимальное за историческое 
время развитие ледников. Наибольшее ухудшение климата за ис­
торический период относят к XV в., когда даже в Северной Нор­
вегии нельзя было заниматься земледелием.

Ухудшение климата в XIII—XV вв. выразилось в.резком уве­
личении изменчивости погоды. В Европе произошло увеличение 
числа лет с суровыми зимами, сильными бурями и грозами, воз­
росла повторяемость засух, но увеличилось количество лет и с из­
бытком осадков (наводнениями). Все это подтверждается подсче­
тами К. Брукса для Европы и сводкой И. Е. Бучинского [142] 
для Русской равнины (табл. 118).

Т а б л и ц а  118
Количество лет с различными метеорологическими явлениями 

на территории Русской равнины, по данным 
И. Е. Бучинского [142]

— Период, годы Засухи
Дожди 

и навод­
нения

Суповые 
и снежиые 

зимы

Теплые и 
бесснеж­
ные зимы

Бури 
и грозы

1301—1350 з ■ 10 0 1 4
1351—1400 6 8 9 3 8
1401—1450 10 14 14 4 18
1451—1500 5 13 11 7 17
1501—1550 4 10 4 2 13
1551—1600. 4 9 7 5 9
1601—1650 3 7 12 2 6
1651—1700 3 14 19 3 4 .

О большой изменчивости метеорологического режима в XIII—■ 
XV вв. говорят также данные Г. И. Швеца [213] о половодьях на 
Днепре (табл. 119).

Т а б л и ц а  119
Количество' половодий на Днепре

Характеристика половодья

Века

XIII XIV XV XVI XVII

Выдающееся высокое. . 0 1 2 0 2
Высокое........................... 1 3 9 2 11
Н и з к о е .......................... 0 5 ' 9 3 1
Катастрофически низкое 0 0 1 0 0
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Обращает на себя внимание XV в., когда наряду с чрезвычай­
но высокими и большой повторяемостью высоких половодий была 
столь же велика повторяемость низких и зафиксировано даже одно 
катастрофически низкое половодье. Этот век был богат суровыми 
и теплыми зимами, бурями и грозами.

В дальнейшем, начиная примерно с XVII в.; происходило неко­
торое улучшение климата, выразившееся в повышении темпера­
туры, но все же она оставалась сравнительно низкой вплоть до 
XIX в. Тем не менее ледники в Исландии и Гренландии в течение 
последних столетий исторического периода сокращались, и уже к 
концу XVII в. отступающий ледяной покров обнажил городища 
и могильники первых поселенцев.

Таким образом, многочисленные доказательства говорят о том, 
что в Европе и в полярной области на протяжении исторического 
периода происходили колебательные изменения климата. Они ха­
рактерны, как общепризнано в настоящее время, и для других 
районов земного шара.

Однако ранее среди географов и ботаников широко распростра­
нена была точка зрения, что в Западной и Центральной Азии и 
в некоторых других районах на протяжении исторического периода. 
происходило прогрессивное иссушение 'климата-, т. е. направленное 
его изменение. Эта гипотеза основывалась, в частности, на указа­
ниях Геродота (около 438 г. до н. э.) о больших размерах Каспий-~ 
ского моря, на описании этого моря Страбоном (20 г. н. э.), со­
гласно которому предполагаемый уровень моря того времени пре­
вышал современный на 26 м. Для доказательства иссушения кли­
мата ссылались на наличие в пустынях Центральной Азии и в 
других районах развалин покинутых городов, заброшенных кара­
ванных путей. Ботаники, кроме того, в своих доводах опирались 
на оазисное распространение влаголюбивых широколиственных 
пород, вытеснение их другими засухоустойчивыми породами, на со­
кращение площади лесов и др.

Наиболее активным сторонником теории прогрессивного иссу­
шения климата Западной и Центральной Азии, а также других 
районов земной поверхности был американский географ Хентинг- 
тон. Русские исследователи — сторонники теории усыхания Цен­
тральной и Средней Азии — Й .. В. Мушкетов, П. А. Кропоткин, 
Г. Е. Грум-Гржимайло и др. •

. Однако работами А. И. Воейкова [151, 153] и особенно клас­
сическими исследованиями Л. С. Берга [136,' 137] было доказано, 
что в Западной и Центральной Азии, как и в Европе, в истори- 
ческое.время происходили-колебания климата,, а не систематически 
направленные его изменения. Чтобы доказать это, Л. С. Берг [136] 
подробнейшим образом проанализировал изменения уровня озер 
Казахстана, Туркменистана и Западной Сибири, изменения воды 
в реках, изменения горизонтального и вертикального распростра­
нения растительности и др. Он пришел, в частности, к выводу, что 
климат Туранской низменности за исторический период существен--
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но не изменился. Эта низменность всегда была пустыней. Древние 
города и государства здесь развивались лишь' в орошаемых оази­
сах.

Л. С. Бергом были рассмотрены естественные условия суще­
ствования человека в Центральной и Передней Азии и в некоторых 
странах Средиземного моря. Этот анализ убедительно показал, что 
историческое развитие человеческого общества объясняется не из­
менениями климата в сторону усыхания, как это предполагали 
Хентингтон и др., а социально-политическими причинами, и в част­
ности разрушением городов и оросительных систем в результате 
многочисленных военных нашествий и др. Л. С. Берг пишет: «За 
историческую эпоху нигде не замечается изменение климата в сто-- 
рону прогрессивного увеличения средней годовой температуры 
воздуха или уменьшения атмосферных осадков. Климат (не говоря 
о колебаниях, имеющих период всего в несколько десятков лет) 
остается или постоянным, или даже замечается некоторая тенден­
ция к изменению в сторону большей влажности» [136, стр. 661.

Этот вывод опирается, кроме того, на всесторонний анализ 
колебаний уровня Каспия в историческое время . (Берг [137]).

Безусловную справедливость вывода Л. С. Берга об отсутствии 
прогрессивного иссушения климата Средней Азии в течение исто­
рического периода подтвердил также К. К. Марков [187].

Правильность этого вывода подтверждается и анализом го­
дичных слоев арчи в Памирском ботаническом саду (Горно-Бадах- 
шинская автономная область Таджикской ССР), проведенным 
А. В. Турским, И. Б. Каневской и Л. Ф. Остаповичем [163]. Они 
исследовали 18 деревьев (одно из них имело возраст 930 лет), но 
не обнаружили тенденции климата в сторону большей сухости. 
Вместе с тем были установлены его колебания с периодом от 9—12 
до 50 лет.

О колебаниях климата в Азии за исторический период свиде­
тельствует анализ китайских архивных данных о наводнениях, 
засухах и «дождливости», проведенный Ку Чин-чу (табл. 120;
[141]).

Прежде всего бросается в глаза общее увеличение наводнении 
и засух на протяжении столетий нашей эры. Это, вероятно, связано 
с увеличением числа архивных источников, в которых зафиксиро­
ваны соответствующие явления. «Дождливость» определялась про­
центным выражением числа лет с наводнениями от общего числа 
лет с засухой и наводнениями в соответствующем столетии. Сто­
летия IV, VI, VII, XV и XVI в Азии были относительно сухими, 
а II, III, VIII, XII и XIV — более влажными. Заметим, что. период 
с VIII по XII в. отличался высоким увлажнением и в Средней 
Азии. Здесь поливное земледелие распространялось на все между­
речье' Амударьи и Сырдарьи. Плотность населения была так ве­
лика, что, по данным арабских источников, «кошка могла' пробе­
жать от Самарканда до Аральского моря по крышам домов». Из 
табл. 120 следует, что направленного изменения «дождливости» в
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Азии на протяжении семнадцати веков нашей эры не было, но име­
ли место ее колебания.

Т аб л и ц а  120
Число лет с наводнениями и с засухой в Китае

Век нашей эры
Характеристи­ка увлажнения

II III IV V V I VII VIII IX X X I X II X III X IV XV X V I X V II

Наводнения 18 15 5 18 10 13 31 24 36 41 56 43 57 24 43 67
Засуха 35 24 41 37 41 43 41 43 64 69 58 77 60 54 84 82
Дождли- 
, вость, %

34 38 11 33 20 23 43 36 36 37 49 36 49 31 34 43

Таким образом, имеются многочисленные доказательства того, 
что в течение исторического времени на обширных пространствах 
немного шара происходят'колебания климата с различным разма- 
,хом изменения метеорологического режима и с разной продолжи­
тельностью периодов.

СОВРЕМЕННЫЕ КОЛЕБАНИЯ КЛИМАТА 
И ИХ ПРОЯВЛЕНИЯ

Многочисленными исследованиями установлено, что в XX сто­
летии нашей эры в ряде мест земного шара происходят ярко выра­
женные колебания климата. Их главнейшая особенность — повы­
шение температуры. Потепление началось еще в конце XIX в., но 
особенно сильно проявилось с конца второго десятилетия XX в.

Первоначально потепление климата было замечено в Арктике. 
Здесь’ оно оказалось и наиболее интенсивным. Еще в 1921 г. 
Н. М. Книпович [174] обратил внимание на то, что с 1919 г. нача­
ла повышаться температура в Баренцевом море. За период 1919— 
1928 гг. температура верхнего слоя воды в этом море была в сред­
нем почти на 2° выше, чем за период 1912—1918 гг. В четвертом 
десятилетии в Баренцевом море и в других секторах Арктики по­
явилось много видов теплолюбивых рыб, которые ранее сюда не 
заходили. Н. М. Книпович [175] пишет, что в каких-нибудь пол­
тора десятка лет и'даже в еще более короткий промежуток вре­
мени произошло такое изменение фауны, которое связывается 
обыкновенно с представлением о долгих геологических, промежут­
ках.

Этот период отличается весьма значительным и повсеместным’ 
уменьшением количества и мощности льдов .в арктических морях. 
Так, в Девисбвом проливе и во всем районе Северной Атлантики 
ледовитость в период 1920—1929 и 1930—1939 гг. была наимень­
шей за предшествовавшие сто лет [185]. Аналогичная обстановка 
характерна и для других районов Полярного бассейна, что благо-
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приятствовало плаванию в высоких широтах Северного Ледовитого 
океана и развитию рыбного промысла.

Потепление сказалось не только на температуре воды и на 
уменьшении мощности льдов, одновременно оно отмечено с 20-х 
годов повышением температуры воздуха почти на всех метеороло­
гических станциях полярной области. На Новой Земле в Малых 
Кармакулах средняя годовая температура за период с 1920 по 
1935' г. оказалась почти на 2° выше, чем за 1876—19Т21 г!г. На' 

-Шпицбергене все годовые температуры с 1930 по 1938 г. были 
выше многолетней средней на 1,5—3,5°. То же имело место на 
побережье Гренландии.

Обстоятельные исследования Е. С. Рубинштейн [199, 200], 
основанные на огромном материале наблюдений, а также работы 
многих других авторов доказали, что повышение температуры в 
XX в. охватилр не-только Арктику, но и значительную Часть Се- 

• верного полушария. Поэтому С. П. Хромов [208] <это колебание 
X ^климата рассматривает как потепление климата Земли XX в.

"""“" По данным Е. С. Рубинштейн, потепление за период с .1900 
по 1950—-1955 гг. носит согласованный характер на больших про­
странствах. Оно сохраняет свои характерные особенности не только 
на территории СССР, но и в Западной Европе. Однако наиболее 
ярко потепление проявилось на Крайнем Севере СССР и в основ­
ном отражено, в повышении температуры в ноябре — январе. Так, 
в Малых Кармакулах средняя температура января за период с 
1908 по 1917 г. составила —18,7°, а за период с 1937 по 1946. г. она 
оказалась равной —10,1°.

В колебаниях атмосферного давления и количества осадков 
определенной закономерности не обнаружено. Е. С. Рубинштейн 
подчеркивает, что связь между изменениями отдельных элементов 
климата сложна и не всегда однозначна.

В работе Е. С. Рубинштейн [200] представлены многочислен­
ные скользящие средние'температуры. Они свидетельствуют о том, 
что в большинстве случаев за последнее десятилетие периода с 
1900 по 1950—1955 гг. кривые начали опускаться, т. е. потепление 
как будто бы приостановилось__—

Новейшие сведения и выводы о современных планетарных 
колебаниях климата содержатся в работе Е. С. Рубинштейн и 
Л. Г. Полозовой [201]. В ней также представлены скользящие 
10-летние средние температуры для многочисленных пунктов, рас­
положенных почти на всех континентах земного шара. Из анализа 
многолетних колебаний температуры в различные месяцы и за год 
в целом следует, что потеплением климата в XX в. охвачена значи­
тельная часть земного шара. Однако в некоторых внутренних 
районах Азии, Африки, Австралии, а также на отдельных приан- 
тарктических островах оно не проявилось.

Потепление наиболее интенсивдым было в атлантическом сек­
торе Арктики и, по мнению Е. С. Рубинштейн и Л. Г. Полозовой, 
распространялось к югу и на восток с некоторой (5—10 лет)
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инерцией. Поэтому южнее 40—38° с. ш. потепление еще продол­
жается.

Во многих пунктах Южного полушария потепление отчетливее 
выражено в летний период (декабрь, январь, февраль), т. е. в ме­
сяцы наибольшего потепления в Северном полушарии.

После 40-х годов в высоких северных широтах началось' не­
уклонное понижение температуры. Например, в Арктике разность 
10-летних средних температур за 1951—1960 и 1930—1939 гг. до-

I I I I Г  I I I I | I |____ I______ I_____I_____I
1880 1830 1900 1910 1320 1930 1990 1950 1950

Рис. 66. Вековой ход годовых аномалий температуры воздуха 
для северных широт от 17 до 90°:

1 — несглаженные значения аномалий, 2 — 10-летние скользя­
щие средние значения

стцгла —1,0°; область с отрицательным значением разности тем­
ператур этих десятилетий вышла далеко за пределы полярных 
широт и в некоторых районах распространилась южнее 50° с. ш.

О смене потепления на похолодание около 1940 г. свидетель­
ствует также вековой ход аномалий годовой средней температуры 
воздуха для зоны от 17 до 90° с. ш. (рис. 66).

Таким образом, все более'очевидным становится колебатель­
ный .характер современных планетарных изменений климата. • T l 
^/В есьм а широкое распространение и разнообразное проявление 

современного потепления подтверждается и другими исследовани­
ями. Установлено, например, что в Вене с 1905 г. число дней с 
морозом неуклонно уменьшалось. Ледники во многих горных стра­
нах к,ад в высоких, так и в средних и низких широтах в течение 
первой половины XX столетия отступали.

В. Ш. Цомая [209] и И. М. Кисин [170], изучавшие динамику 
ледников Кавказа, пришли к выводу о резком уменьшении оледе­
нения за последние 70 лет: на Восточном Кавказе площадь оледе­
нения сократилась на 47%. Скорость отступания ледников с 1881 г. 
непрерывно увеличивается, и особенно велика она для 3—5-го 
десятилетия XX в.

Отступание ледников-в XX в. наблюдали также на Шпицбер­
гене, в Гренландии и на Аляске. Это явление характерно и для
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Перуанских Анд (Южная Америка), а также для Килиманджаро 
(Африка). Ежегодное среднее уменьшение мощности ледников, на­
пример, в Ва;сточных АлЫпах (по 8 ледникам) с 1920 по 1950 г. 
равно 61 см. Площадь оледенения в Швейцарских Альпах за пе­
риод с 1890 по 1944 г. уменьшилась на 25%.

По новейшим данным [123], с 1959—1960 гг. в развитии лед­
ников Кавказа наметилась обратная тенденция; языки ледников 
получают усиленное питание и, таким образом, современные мете­
орологические условия благоприятствуют их росту.

V

П. А. Шумокий и А. И. Кренке [221] подчеркивают, что взаи­
модействия между ледниками и климатом очень сложны и не 
вполне выяснены. Тем не менее увеличение в последнее 10-летие 
числа наступающих ледников указывает на вероятное окончание 
стадии сокращения и начало нового их роста.

Таким образом, динамика современного оледенения свидетель­
ствует об определяющем влиянии общепланетарных колебаний 
температуры на поведение ледников.

Потепление климата вызывает изменение сроков вскрытия и 
замерзания рек и озер, изменение температуры водных масс. 
В ряде работ [138, 202] с потеплением климата связывают изме­
нение водности озер. Например, Большое Соленое озеро в США 
за последнее столетие уменьшилось почти вдвое,, резко и неуклон­
но с 1930 г. падает уровень Каспийского моря. За 16 лет (с 1930 
по 1946 г.) он снизился на 192 ем. Наинизшее значение уровня за 
период с 1550 по 1960 г. пришлось на 1956 г. и было равным 99 см, 
или — 27,74 м абс. высоты (рис. 67). При таком снижении уровня 
моря береговая линия Каспия- на северном побережье отошла в 
глубь моря на 10—30 км, а площадь сократилась на 28 000 км2.

Вопросом колебания уровня Каспийского моря занимались 
многие ученые: А. И. Воейков, Л. С. Берг, Ю. М. Шокальский, 
Н. М. Книпович, А. В. Вознесенский, Б. А. Апполов и многие дру­
гие. Особое значение для объяснения изменений уровня Каспий­
ского моря в XX в. имеет работа А. А. Каминского [169].

А.. А. Каминский впервые высказал мысль, что для объясне-
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ния колебаний уровня Каспия необходимо выйти за его пределы 
и «обратить внимание на поймы рек, питающих его». Прежде всего 
он предлагал обратить внимание на р. Волгу, поставляющую в 
Каспий около 81% от общего прихода воды. А. А. Каминский, 
а затем Б. Д. Зайков [168] сопоставили- и получили довольно хо­
рошее совпадение колебаний уровня Каспия и стока Волги. А так 
как сток Волги определяется атмосферными процессами большого 
масштаба, то естественно связать изменения уровня Каспия с-по* 
теплением климата й объяснить их колебаниями циркуляционного 
режима. К этому важному выводу пришли: А. С. Берг [138], 
Л. А. Вительс [148, 149], Н. А. Ширкина [168], Н. А. Белинский и 
Г. П. Калинин [132] и другие исследователи.

Л. С. Берг, изучая старинные русские плавания по арктиче­
ским морям, впервые обратил внимание на тесную связь колеба­
ний уровня Каспия и изменений ледовой обстановки в этих морях. 
Он установил, что благоприятные условия плавания соответство­
вали низкому уровню Каспия. Наоборот, при обилии льдов в арк­
тических морях уровень Каспця поднимался высоко. Эти два син­
хронно изменяющихся явления обусловлены колебаниями цирку­
ляционного режима земной атмосферы.

Л. А. Вительс [148], изучавший изменения барико-циркуляци- 
онного режима за период с 1900 по 1939 г., нашел, что повторяе­
мость циклонов и антициклонов над Северным полушарием за эти 
годы изменилась несущественно, но траектории циклонов стали 
более северными. Изменилось соотношение между барическими 
образованиями различной глубины и мощности: увеличилась повто­
ряемость глубоких циклонов и умеренных антициклонов. Это обу­
словило увеличение интенсивности циркуляции в сторону большей 
циклоничности в Европе, Северной Атлантике, в Арктике и привело 
к современному потеплению климата.

Напротив, над южной частью европейской территории СССР 
(включая Черное и Каспийское моря), во втором двадцатилетии 
XX в. преобладала антициклоническая погода, особенно в холодный 
период. К такому же выводу пришла Н. А. Ширкина [168]. Она 
установила, что для теплых зим эпохи потепления XX в. харак­
терно развитие антициклонического режима в восточной половине 
европейской территории СССР и в Западной Сибири. Циклониче­
ская деятельность интенсивно протекала по периферии антицикло­
на: над севером Европы и Атлантики, над югом Средней Азии. 
Такое распределение атмосферных процессов привело к тому, что 
на территории бассейна Волги количество осадков уменьшилось 
и сток этой реки снизился. Наоборот, количество осадков в бас­
сейнах рек Сырдарьи и Амударьи за последнее полстолетие уве­
личилось, что подтверждается общим подъемом кривой годичных 
слоев арчи (рис. 68). Водность рек Средней Азии в XX в. повы­
силась. Этим объясняется установленный Л. С. Бергом факт, что 
колебания уровня Каспийского и Аральского морей имеют обрат­
ный знак.
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Таким образом, современные колебания климата имеют весьма 
разнообразные проявления и отличаются широким распростране­
нием. Непосредственной их причиной является атмосферная цир­
куляция, развивающаяся в каждом физико-географическом рай­
оне своеобразно. Изменениями циркуляций, по мнению большин-

арчи

ства исследователей, управляет деятельность Солнца, но механизм 
связи между ними пока не вполне ясен.

ПОИСКИ ПЕРИОДИЧНОСТИ В КОЛЕБАНИЯХ КЛИМАТА

Колебания .климата, происходящие на протяжении историче­
ского времени, привлекли внимание многих ученых. Перед иссле­
дователями встал вопрос о том, подчиняются ли эти колебания 
периодичности или ритмичности, и если да, то какова она. Для 
того чтобы установить периодичность колебаний климата, исполь­
зуются как косвенные признаки климата, включая литературные 
источники, так и данные наблюдений-метеорологических станций. 
Те и другие характеристики предварительно статистически обраба­
тываются. Первичные данные, наблюдений метеорологических 
станций в силу большой изменчивости метеорологических элемен­
тов мало приемлемы для изучения колебаний климата. Они сна­
чала. должны быть обработаны так, чтобы свойственная метеоро­
логическим элементам изменчивость была по возможности сглаже­
на или ослаблена. Для этой цели чаще всего применяют так назы­
ваемый метод скользящих средних. Наиболее употребительная 
десятилетняя скользящая средняя.

Отыскать скрытую периодичность в ходе метеорологических 
.элементов помогают методы периодограмманализа, коррелограмм 
[7] и др.

Поиски периодичности (цикличности) в колебаниях климата 
привели к выявлению периодов различной продолжительности, 
достоверность которых, однако, не всегда подтверждалась даль­
нейшим ходом развития климата.
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Одним из первых исследователей периодичности в колебаниях 
климата был Э. А. Брикнер. Он собрал и статистически обработал 
обширный материал метеорологических наблюдений за период с 
1700 по 1880 г. Кроме того, Э. А. Брикнер использовал сведения 
о наводнениях, о датах вскрытия и замерзания рек, об отступании 
ледников в горах, о колебаниях уровня бессточных озер, сведения 
о К̂ аспии< с 1306 г., о суровых зимах, о сроках сбора вйнЬграда,. 
начиная с IX в., и другие материалы. Анализ этих многочисленных 
и разных по своей климатической значимости данных позволил 
ему в 1890 г. сделать вывод о наличии 35-летнего цикла (34,8+7' 
лет) в режиме температуры, давления и осадков. ~ -

По данным Е. А. Брикнера, колебания температуры происхо­
дят почти одновременно на всем земном шаре и амплитуда их 
составляет в среднем около 0,8°. По его мнению, эти колебания 
вызывают изменение атмосферного давления на различных широ­
тах, а также существенные колебания в увлажнении.

Длительность брикнеровского 35-летнего цикла является лишь 
средней. Она изменяется в отдельных случаях в довольно больших 
пределах — от 20 до 50 лет.

Открытие цикла Брикнера послужило толчком для много­
численных поисков цикличности в изменении отдельных метеороло­
гических характеристик и погодных явлений. В частности* 
М. А. Боголепов [140] в 1907—1908 гг. собрал и обработал све­
дения о погоде, содержащиеся во многих русских и иностранных 
летописях, исторических хрониках и других литературных источ­
никах. На основании анализа этих материалов он пришел к выводу 
о существовании в среднем 33,5-летнего периода в колебаниях 
климата.

. Исследованиями советского геолога Г. Ф. Лунгерсгаузена 
[181, 183] этот цикл обнаружен даже в палеозойских слоях лен­
точных мергелей на западном склоне Южного Урала, образовав­
шихся 500—600 миллионов лет назад.

Но есть работы, отвергающие реальность цикла Брикнера. 
В особенности большая критика этого цикла развернулась в пер­
вой половине XX в0 когда обнаружилось, что он как будто пере­
стал себя проявлять в изменении гидрометеорологических явлений: 
вместо ожидавшегося понижения температуры и увеличения коли­
чества осадков с конца второго десятилетия XX в. происходило ее 
повышение, получившее название «современного потепления кли­
мата».

Подтверждение периодов Брикнера в колебаниях климата 
дает исследование А. В. Шнитникова [215, 217]. Этим автором, 
‘установлено, что за период с конца XVII до середины XX в. 
уровни многих озер 'Западной Сибири и Северного Казахстана 
испытывали циклические колебания в соответствии с колебаниями 
климата. Средняя продолжительность полных циклов этих коле­
баний равна 30—35 годам, а длительность отдельных циклов из-



меняется от 20 до 45—47 лет, т. е. почти в точности соответствует 
рассеянию циклов Брикнера.

Реальность цикличности Э. А. Брикнера и ее солнечную обус­
ловленность подтверждают М. С. Эйгенсон [223] и другие гелио­
физики. Однако сам Э. А. Брикнер первоначально не был уверен 
в том, что установленный им период связан с солнечной деятель­
ностью. Он писал: «...мы видим, как колесики вертятся и как стрел-

Рис. 69. Цикличность годовых значений солнечных пятен 
(числа Вольфа)

ка движется с определенным ритмом, однако движущаяся сила, 
пружина, от нас скрыта» [Klimaschwankungen, Wien, 1890, 
стр. 482].

Большим толчком к поискам периодичности в колебаниях кли­
мата в историческое время было открытие закономерных измене­
ний в солнечной активности (образование на Солнце пятен, факе­
лов, протуберанцев). Для оценки солнечной активности чаще всего 
применяют относительные числа Вольфа, характеризующие пятно- 
образование на Солнце. Ежемесячные данные о числах Вольфа 
имеются в настоящее время с 1749 г., а годичные — даже с 1700 г. 
Изучение их показало,' что солнечная деятельность подвержена 
циклическим колебаниям, Имеющим среднюю продолжительность 
около 11 лет. В отдельных случаях длительность циклов' колеблет­
ся Цт 7,3 дс( 14,6' лет. В 1964 г. закончился 19-й и начался 20-й 
11-летний цикл солнечной активности (рис. 69).
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С открытием цикличности в солнечной деятельности многие 
исследователи начали сопоставлять с ней колебания отдельных 
метеорологических элементов. Еще в 70-х годах XIX в. Кеппен 

.обратил внимание на связь изменений температуры на Земле с 
11-летним периодом колебаний солнечной активности: во время 
минимума солнечных пятен и вскоре после него температура воз­
духа несколько выше, чем в годы, следующие за максимумом сол-

Рис. 70. Вековые циклы солнечной активности — интегральная кри­
вая годовых аномалий чисел Вольфа

нечных пятен. При этом от минимума к максимуму солнечной 
активности амплитуда колебания температуры во всех широтных 
зонах достигает 0,2—0,4°С. В дальнейшем оказалось, что если рас­
сматривать отдельные районы земшого шара, то для них связь 
между солнечной активностью и температурой может быть разно­
значной. Это, по мнению Е. С. Рубинштейн [199], объясняется тем, 
что в годы с любой солнечной активностью на поверхности зем­
ного шара есть области как с отрицательными, так и с положи­
тельными аномалиями температуры. С приближением минимума 
солнечных пятен происходит лишь некоторое уменьшение площади 
первых и увеличение площади вторых областей. Наоборот, в годы 
максимума солнечной активности преобладают области с отрица­
тельной аномалией температуры.

Связь между колебаниями солнечной активности и метеоро­
логическими элементами, в частности с изменениями температуры 
воздуха, изучали Аббот и Фоуль, Кёппен, К. Брукс и В. Ю. Визе, 
а также многие другие ученые.

Реальность этой связи в последнее время подтверждена стати­
стически Е. С. Рубинштейн и Л. Г. Полозовой [201]. Вместе с тем 
этими авторами подчеркивается, что механизм солнечно-земных 
связей сложен, что наряду с ним на климатические явления дейст­
вуют и другие факторы.

До сравнительно недавнего времени 11-летний цикл был основ­
ным циклом солнечной активности. Однако в 1954 г. советским 
гелиофизиком Эйгенсоном был обнаружен 5—6-летний, а ранее 
«вековой» — 80—90-летний циклы солнечной активности (рис. 70).
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Длительность векового цикла, по Эйгенсону, изменяется от 60—70 
до 100—110 лет.

К земным геофизическим проявлениям векового цикла отно­
сится 90-летний ритм суровых зим в Европе, установленный Исто­
ном, по данным исторических хроник, еще в 1917 г. и тщательно 
изученный Кёппеном (табл. 121, рис. 71).

Т а б л и ц а  121
Вековые колебания климата

Показатель Период коле­
бания в гг.

Год максимума 
(минимума) 
последнего 

цикла

Средние за каждые 10 лет значения среднегодовых 
чисел Вольфа (1729—1938 г г . ) ................... ... 80 1934 мин

Ледовитость северной части Атлантического океана
(1590 1940).................................................................... 83 1933 мни

Средний уровень Каспийского моря (1610—1940 гг.) 85 1939 мин
Средняя годовая температура воздуха в Копенгагене 

‘(1798—1920 гг.), в Берлине (1769—1921 гг.) и Риме
(1811—1924 г г . ) ............................................................. 94 1957 макс 

(Берлин)
Суровость зим в Западной Европе (1215—1905 гг.) 90
Толщина годичных колец секвой в Калифорнии (1295г.

до н. э. — 1905 г . ) .......................■................................. 84 1932 макс

Обстоятельные исследования векового климатического цикла 
и его солнечного происхождения принадлежат И. В. Максимову 
[185], А. В. Шнитникову [215] и др.

И. В. Максимов на большом материале обнаружил наличие 
вековых колебаний деловитости северной части Атлантического 
океана и получил среднюю продолжительность цикла около 80 лет. 
Он показал, что эта цикличность близка к средней продолжитель­
ности колебаний других климатических показателей (см. табл. 121).

Некоторыми исследователями 'высказано предположение о 
существовании «сверхвекового» изменения солнечной активности 
■и что это колебание, вероятно, имеет гораздо меньшую амплитуду, 
чем вековое [223]. М. С. Эйгенсон пишет о двойном вековом цикле 
продолжительностью около 160—170 лет, который близок к 190-лет­
нему циклу П. П. Предтеченского [194]. Б. М. Рубашев и 
И. В. Максимов пришли-к выводу о возможной реальности 200— 
300-летнего и 600-летнего циклов солнечной деятельности, 
А. В. Шнитников — о возможности даже цикла порядка 1500^— 
2000 лет. Однако все эти циклы не могут быть проверены имею­
щимся материалом наблюдений и потому в большой мере гипо­
тетичны.

В настоящее время признано, что гораздо лучше и более опре­
деленные результаты дает связь не отдельных метеорологических 
элементов с солнечной активностью, а связь течений общей цирку­
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ляции атмосферы с числами Вольфа или другими показателями 
солнечной деятельности. Эту мысль высказал еще в 1882 г. 
А. В. Клоссовский [172]. Он писал: «Мы знаем уже, что распреде­
ление тепла и осадков обусловливается вихрями, которые посто­
янно существуют и перемещаются, в нашей атмосфере; за исходную 
точку поэтому следует принять исследование связи между солнеч­
ными пятнами и вихревыми 
движениями в нашей атмосфе­
ре... Весьма вероятно, что бо­
лее энергическая деятель­
ность на Солнце вызывает 
более сильную-деятельность в 
земной атмосфере, большую 
интенсивность циклонических 
движений, а это в свою оче­
редь выражается особым рас­
пределением тепла, водяных 
брызг и электрических метео­
ров. Противоречивые результа­
ты получены до сих пор пото­
му, что исследования начаты 
не с основных движений, а с 
второстепенных метеорологиче­
ских факторов» ([172] стр.
350, 353). Современная клима­
тология дает многочисленные 
факты, подтверждающие слова 
А. В. Клоссовского. Установ­
лена, например, прямая связь 
солнечной активности с часто­
той тропических циклонов и 
числом гроз. С увеличением 
солнечной активности усили­
вается экваториальный муссон, 
и, как следствие этого усили­
вается дождливость в Индии и 
вообще в субэкваториальных 
климатах; температура же при 
этом, как и следовало ожидать, 
понижается..

В умеренных и- высоких
широтах, отличающихся интенсивной атмосферной циркуляцией, 
такой строгой зависимости не наблюдается. Здесь в гелиогеофизи- 
ческих связях действует закон акцентации тропосферных процес­
сов, открытый Е. Е. Федоровым и В. Ю. Визе. Согласно э^ому 
закону усиление солнечной активности приводит к углублению 
циклонов и увеличению мощности антициклонов. Тем самым 
происходит увеличение горизонтальных барических градиентов, а
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Рис. 71. Уровень Каспия в третьем 
вековом цикле солнечной активности 

(по А. В. Шнитникову): 
a — циклы годичных значений чисел 
Вольфа; б — вековой ход солнечной 

активности; в — уровень Каспия
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следовательно, усиление общей циркуляции атмосферы. Увеличе­
ние числа солнечных пятен наибольшее влияние оказывает на глу­
бокие циклоны и мощные антициклоны, на барические центры 
действия атмосферы. К подобному взгляду пришел, в частности, 
В. Ю. Визе [147], изучавший ледовитость Баренцева моря. Он 
нашел, что в эпохи максимума пятен североатлантическая депрес­
сия углубляется, т. е. циклогенез на арктическом фронте усили­
вается, а в годы минимума — ослабевает. Установлено, что при 
усилении солнечной активности активизируется арктический центр 
действия атмосферы. Это приводит к частым вторжениям аркти­
ческого воздуха и обусловливает холодные весны на территории 
европейской части СССР.

Л. А. Вительс [149] исследовал связь атмосферной цирку­
ляции с геомагнитными бурями, зависимость которых от солнеч­
ной деятельности общеизвестна. Оказалось, что во время геомаг­
нитных бурь происходит резкое возрастание градиента Азоры— 
Исландия, обусловливающее усиление атлантической циркуляции. 
К подобному же выводу пришел Н. А. Белинский [131]. По его 
мнению, именно цикло- и антициклоническая деятельность более 
тесно, чем другие явления в тропосфере, связана с солнечной дея­
тельностью. Он нашел, кроме того, что в целом над полушарием 
с увеличением солнечной деятельности наблюдается усиление цик­
лонической и ослабление антициклонической деятельности.

Влиянию солнечной активности на атмосферную циркуляцию 
посвящены работы М. С. Эйгенсона, П. П. Предтеченского, 
Б. Л. Дзердзеевского и многих других советских и зарубежных 
исследователей. В результате этих работ в настоящее время счи­
тают, что изменение солнечной активности оказывает влияние не 
только на интенсивность атмосферной циркуляции, но и на ее тип. 
А. Я. Безрукова [130], например, изучала связь с солнечной актив­
ностью тринадцати типов атмосферной циркуляции Северного по­
лушария, выделенных Б. Л. Дзердзеевским, В. М. Курганской и 
Э. М. Витвицкой [166]. Оказалось, что в многолетнем (1899— 
1948 гг.) ходе процента типодней зональной циркуляции атмос1 
феры отчетливо проявляется вековой ход солнечной активности и 
происходит перераспределение относительной повторяемости типо­
вых механизмов атмосферной циркуляции.

Таким образом, циклические изменения солнечной активности 
оказывают влияние не только на верхние слои атмосферы, но и на 
тропосферные процессы. Однако, как считает М. С. Эйгенсон, сол­
нечная деятельность «не обязана» проявляться всегда, везде и 
всюду одинаково. В силу большой изменчивости атосферной цир­
куляции в некоторых физико-географических районах связи меж­
ду солнечной активностью и гидрометеорологическими явлениями 
могут отсутствовать или принимать обратный знак. Наиболее ярко 
они проявляются в местах с большой повторяемостью определен­
ного. типа атмосферной циркуляции.

Что касается механизма и физической связи между солнечной
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активностью и земными явлениями, в частности колебаниями ат­
мосферной циркуляции, то он в настоящее время еще не выяснен,' 
хотя мнения по этому вопросу имеются. М. С. Эйгенсон и др. [222] 
разработали так называемую конденсационную модель связи меж­
ду солнечной активностью и атмосферной циркуляцией. Согласно 
этой модели, ультрафиолетовая и корпускулярная радиация дейст­
вуют разрушающе на озон земной озоносферы. Образующийся при 
этом атомарный кислород окисляет азот атмосферы. В результате 
получаются окислы азота, которые далее попадают в верхние слои 
тропосферы и являются хорошими ядрами конденсации. Это дол­
жно стимулировать конденсационные процессы в атмосфере и вы­
деление энергии влажнонеустойчивости. Энергия, содержащаяся в 
атмосфере в виде скрытой теплоты конденсации, высвобождается 
и переходит в кинетическую энергию, вызывающую оживление 
циркуляции атмосферы.

В последнее время конденсационная модель, или «озонная 
гипотеза», подверглась критике, согласно которой под влиянием 
солнечной активности не озоносфера действует на тропосферу, а 
наоборот, и эта связь осуществляется через циркуляцию атмос­
феры. Все больше накапливается фактов в пользу термодинамиче­
ской связи между верхними слоями атмосферы, возбуждаемыми 
деятельностью Солнца и тропосферой. По исследованиям, напри­
мер, Л. Р. Ракиповой [195, 196] усиление солнечной деятельности 
вызывает повышение температуры в ионосфере над тем или дру­
гим районом, а это в свою очередь может вызвать заметное углуб­
ление (до 5 мб) уже существующего в. этом районе тропосферного 
циклона. Б. И. Сазонов и В. Ф. Логинов [204] полагают, что сол­
нечная активность воздействует на общую циркуляцию атмосферы 
в результате изменения замагниченности космического простран­
ства.

*

Ю Б. П. Алисов, Б. В. Полтараус



’ _________________________Глава 10 ____________________________ГИПОТЕЗЫ, ОБЪЯСНЯЮЩИЕ ИЗМЕНЕНИЕ КЛИМАТОВ ПРОШЛОГО

В настоящее время имеются многочисленные гипотезы, объясняю­
щие смену климатов на протяжении геологического прошлого Зем­
ли. Особенно много попыток объяснить их развитие было сде­
лано после открытия ледникового периода в начале XIX в. В итоце 
существует более пятидесяти «теорий ледниковых эпох», которые 
очень часто одно и то же явление освещают с диаметрально проти­
воположных позиций. Более того, некоторые исследователи [193] 
вовсе отрицают существование ледниковых периодов.

Гипотезы, объясняющие изменение климатов прошлого, обыч­
но объединяют в три группы.

Первая группа включает астрономические гипотезы, которые 
связывают изменение климата с изменениями элементов земной 
орбиты (ее формы, положения в пространстве) и с перемещениями 
оси вращения Земли.

Вторая группа состоит из физических гипотез, объясняющих 
смену климатов Земли изменением количества и спектрального со­
става солнечной радиации, поступающей на земную поверхность 
как в результате развития физических процессов на Солнце, Так 
и из-за изменения оптических свойств земной атмосферы и процес­
сов, в ней происходящих.

Третья группа — гипотезы геолого-географические. Причины 
изменения климатов они связывают с тектоническими процессами: 
с образованием крупных поднятий земной коры, изменениями 
площади суши и моря (их расположения и очертаний), с измене­
ниями направления и мощности морских течений и т. д. Рассмот­
рим некоторые из гипотез.

АСТРОНОМИЧЕСКИЕ ГИПОТЕЗЫ

В главе 2 уже говорилось, что в результате воздействия планет 
солнечной системы и влияний других космических объектов поло­
жение Земли относительно Солнца изменяется. Для объяснения 
смены климатов Земли используют главным образом колебания 
вытянутости' (эксцентриситета) земной орбиты, ее наклона по от­
ношению к эклиптике (изменение наклона земной оси) и измене­
ние ориентировки земной оси в пространстве. Продолжительность
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периодов этих колебаний измеряется.соответственно: 90 000, 40 000 
и 21 000 лет.

Все эти изменения в движении Земли вокруг Солнца подробно 
рассмотрены Кролем в конце XIX в.; они имеют не только разную 
продолжительность периодов, но и оказывают различное влияние 
на поступление солнечной радиации. Суммарное их действие на 
радиацию может быть представлено результирующей кривой 
(рис. 72), которая была рассчитана и построена М. Миланковичем 
[190] для промежутка времени в 650 000 лет и довольно хорошо 
объясняла оледенение четвертичного периода. По расчетам Милан- 
ковича, солнечная радиация на верхней границе атмосферы в от­
дельные эпохи прошлого отличалась от современной следующим 
образом (табл. 122).

Т а б л и ц а  122
Разница солнечной радиации (в ккал/см2) на границе атмосферы 
в отдельные годы до н. э . по сравнению С настоящим временем

ГОД|Л до н. э.

Северная 9300 20 300 230 000
широта,

град
лето зима лето зима лето зима лето зима

5 i6i 149 + 6 ,7 - 7 ,4 +0,02 + 1 ,0 —2,5 + 4 ,0
75 132 7 + 4 ,7 —1,9 —5,6 0,0 —7,2 + 1 ,2

Из табл. -122 следует, что в Северном полушарии, особенно 
в высоких широтах, за 230 000 лет до н. э. лето было холодное; 
прохладным было также лето 20 300 лет до и. э. По мнению Милан- 
ковича, Кёппена и других ученых, оба эти года характеризуют 
соответственно более древнюю — рисскую и молодую — вюрмскую 
стадии четвертичного оледенения. Напротив, к послеледниковому 
климатическому оптимуму Миланкович относит 9300 г. до н. э. 
(атлантическое время), когда летом поступало большее количество 
солнечной радиации, чем теперь. Широколиственные леса распро­
странялись на север значительно дальше, чем в настоящее время, 
и ледовитость в Арктикё была заметно ослабленной по сравнению 
с нынешней. Гипотеза М. Миланковича была весьма популярной 
особенно в тридцатых годах нашего столетия. Есть ее сторонники 
и в настоящее время [214].

Однако среди части палеографов и палеоклиматологов выска­
зывались сомнения о большом климатическом значении периодиче­
ских изменений элементов земной орбиты, отражаемых кривой 
Миланковича. Критики указывали, что в своих построениях 
М. Миланкович слишком схематизирует, допуская однородность 
земной поверхности и неподвижность земной атмосферы. Далее 
отмечалось, что колебания радиации, обусловленные астрономиче-
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сними причинами, якобы недостаточны для возникновения оледе­
нения. Кроме того, констатировалось несовпадение основных собы­
тий четвертичного периода по Миланковичу и по методу ленточных 
глин.

Одно из основных возражений, выдвигаемых против астроно­
мической гипотезы, состоит в том, что такую «кривую радиации» 
можно построить и для более отдаленных геологических времен, 
например, для третичного периода. Однако признаков оледенения 
для этого периода, по данным геологов, нет.

Расчеты М. Н. Миланковича подтвердил венгерский ученый 
Д. Бочак [188]. Он считает, что изменения радиации, вызванные 
астрономическими причинами, имели место и в ' дочетвертичное 
время, но они были недостаточны для возникновения и развития 
обширных ледниковых покровов в то время. К аналогичному вы­
воду пришел также М. И. Будыко [3]. Он, кроме того, доказал, 
что малые колебания в приходе радиации в условиях современной 
большой неустойчивости термического режима высоких широт при 
наличии полярных ледяных покровов способны вызвать большие 
изменения климата.

ФИЗИЧЕСКИЕ ГИПОТЕЗЫ

В XIX в. палеоклимэтические изменения объясняли измене­
нием с о с т а в а  а т м о с ф е р ы .  Так, Тиндаль, а затем Аррениус 
ухудшение климата в ледниковый период связывали с изменением 
содержания в атмосфере углекислоты. Как известно, в земной 
атмосфере содержится углекислого газа всего 0,03% (по объему), 
но и это его присутствие увеличивает «оранжерейный эффект» 
атмосферы и оказывает влияние на климат. Расчеты показывают, 
что если бы углекислый газ в атмосфере отсутствовал, то темпе­
ратура воздуха на Земле была бы на 21° ниже современной и рав­
нялась бы —7°, Увеличение содержания углекислоты вдвое, по 
отношению к современному, вызвало бы рост средней годовой тем­
пературы до +18°.

Таким образом, теплые периоды в геологической истории 
Земли связывали с высоким содержанием углекислоты в атмосфе­
ре, а холодные — с низким ее содержанием. Пермо-карбоновое 
оледенение объясняли тем, что в предшествующий каменноуголь­
ный период бурно развивающаяся растительность значительно 
уменьшила содержание углекислого газа в атмосфере. Однако чет­
вертичное оледенение, а тем более чередование его ледниковых и 
межледниковых эпох подобным образом объяснить невозможно.. 
Тем не менее и в настоящее время имеются сторонники «гипотезы 
углекислоты». Так, Кэлендер и Пласс [201] считают, что за послед­
ние 100 лет в результате сжигания топлива общепланетарная тем­
пература повысилась на 0,5°. И, по мнению Векслера [214], уве­
личение концентрации углекислоты в атмосфере является одной из 
возможных причин потепления климата XX в.
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Изменение «оранжерейного эффекта» атмосферы, кроме того, 
иногда связывают с изменением содержания в воздухе водяного 
пара. X. Векслер считает, что уменьшение влагосодержания воз­
духа вдвое понизило бы среднюю температуру земной поверхности 
примерно на 5°. Однако вопрос 0 причинах изменения влажности 
автор оставляет открытым.

Гемфриз выдвинул гипотезу, согласно которой вековые изме­
нения климата могут происходить в результате изменения прозрач­

ности атмосферы вследствие 
в у л к а н и . ч е с к о  йод ы л и и 
пепла .  Он пришел к выводу, 
что засорение атмосферы про­
дуктами вулканизма увеличи­
вает альбедо Земли как пла­
неты, уменьшает поступление 
солнечной радиации на земную 
поверхность и приводит к по­
холоданиям. Действительно, 
вулканы являются источника­
ми огромных масс пыли и пеп­
ла. Подсчитано, например, что 
вулкан Кракатау (Индонезия) 
в 1883 г. выбросил в воздух

т . 1913

Рис. 73. Изменение радиации после 
извержения вулкана .Катмаи

18 км? рыхлого материала, а 
вулкан Катмаи (Аляска) в 1912 г. дал атмосфере около 21 км? 
пыли и пепла.

Обилие твердой мутности, выбрасываемой в атмосферу, широ­
кое ее распространение и продолжительное сохранение (по Гем- 
фризу мелкие фракции пыли могут оставаться в атмосфере многие 
годы) уменьшает приход коротковолновой солнечной радиации на 
земную поверхность (рис. 73), сокращает продолжительность 
солнечного сияния и мало влияет на эффектив'ное излучение. По­
сле извержения Катмаи в 1942 г. даже в Алжире интенсивность 
радиации была ослаблена на 20%. В г. Павловске, под Ленингра­
дом, коэффициент прозрачности атмосферы после извержения этого 

. вулкана вместо нормальной величины 0,765 уменьшился до 0,588, 
а в августе — до 0,560. В отдельные дни напряжение солнечной 
радиации составляло только 20% от нормального. В Москве число 
часов солнечного сияния в 1912 г. равнялось лишь 75% наблюдав­
шегося в смежные годы.

Интересные данные об ослаблении солнечной радиации твер­
дыми примесями в атмосфере сообщает В. Б. Шостакович [219]. 
Он пишет, что в засушливое лето 1915 г. лесные пожары охватили 
в Сибири площадь в 1,6 млн. км2, а_дым — площадь в 6 млн. км2, 
равную по величине Европе. Солнечная радиация уменьшилась в 
августе до 65%. Пожары продолжались около 50 дней и вызвали 

'запоздание в созревании злаков на 10—15 дней против обычного. 
Аналогичное влияние дыма огромных лесных пожаров в 1950 г.
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в Канаде описывает Векслер. Он сообщает, что из-за дыма дневная 
сумма интенсивности солнечной радиации в безоблачные дни в 
Вашингтоне составляла 253 кал/см2сут., т. е. 52% нормы для без­
облачного дня.

Стронником влияния помутнения атмосферы на климат являет­
ся Брукс, по данным которого все холодные годы начиная с 1700 г., 
следовали за крупными извержениями вулканов: холодные 1784—- 
1786 гг.— за извержением вулкана Асама (Япония) в 1783 г.; хо­
лодный 1816 г. («год без лета»)— за извержением Томборо 
(о. Сумбава) в 1815 г.; холодные 1884—1886 гг.— за извержением 
Кракатау в 1883 г.; холодные 1912—1913 гг.— за извержением 
Катмаи (Аляска) в 1912 г.

Из приведенных фактов следует, что механические примеси, 
выбрасываемые в атмосферу вулканами, особенно в периоды горо­
образования, могли оказывать некоторое влияние на климат.

Активным сторонником гипотезы вулканической причинности, 
объясняющей колебания и изменения климата, является М. И. Бу- 
дыко [3]. Он нашел, что после вулканического извержения, при 
среднем уменьшении прямой радиации на 10%, а» это, как видно 
из рис. 73, вполне допустимо, средняя годовая температура Север­
ного полушария уменьшается примерно на 2—3°. Расчеты М. И. Бу- 
дыко, кроме того, доказывают, что в результате загрязнения ат­
мосферы вулканической пылью суммарная радиация более, суще­
ственно ослабляется в полярной области и мало — в тропических 
широтах. В соответствии с этим снижение температуры должно 
быть более значительным в высоких широтах и сравнительно не­
большим в низких. По тем же расчетам, а также результатам 
исследований Селлерса [3] для возникновения полного оледенения 
земного шара достаточно уменьшение притока суммарной солнеч­
ной радиации всего на величину около 2%.

По мнению М. И. Будыко, неоднократный высокий уровень 
вулканической активности в геологическом прошлом мог быть 
вероятной причиной резких колебаний климата. Однако геологиче­
ские данные не дают подтверждений связи эпох интенсивной вул­
канической деятельности с'похолоданиями. По В. М. Синицыну 
[206], смена ледниковых и межледниковых эпох в плейстоцене 
также не сопровождалось колебаниями вулканической деятель­
ности.

К группе физических гипотез принадлежит также широко из­
вестная г и п о т е з а  С и м п с о н а .  Симпсон связывает смену кли­
матов на Земле с изменениями интенсивности солнечной радиации. 
Допускается, что величина солнечной постоянной изменяется на 
1Q%. Ее изменения он объясняет переменной деятельностью "Солн­
ца и принимает во внимание влияние прозрачности атмосферы и 
альбедо земной поверхности. Основные положения гипотезы Симп­
сона заключаются в том, что при увеличении излучающей способ­
ности Солнца растет интенсивность солнечной радиации и, следо­
вательно, температура земной поверхности, причем низкие широты
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нагреваются больше, чем высокие. Вследствие этого возрастает 
температурный градиент экватор — полюс и усиливается атмосфер­
ная циркуляция. В свою очередь рост скорости ветра и температуры 
способствуют испарению и увеличению влагосодержания воздуха. 
Последнее при усилении циклоничности благоприятствует облако- 
образованию и выпадению большего количества осадков. Возрос­
шая облачность, с одной стороны, увеличивает альбедо Земли,

Радиация
Рис. 74. Влияние возрастания ра­
диации на количество осадков и 
накопление снега (по Симпсону)

. Время ---- ►

Рис. 75. Влияние двух циклов сол­
нечной радиации на оледенение 

(по Симпсону)

в особенности в высоких широтах, где угол падения солнечных 
лучей нецелик, а с другой — в большой мере предохраняет Землю 
от потери длинноволновой радиации. Все это сглаживает темпе­
ратурные контрасты между днем и ночью, между летом и зимой.

Изменение солнечной радиации имеет различные последствия 
для климатов низких и высоких широт. В низких широтах измене­
ния солнечной радиации вызовут соответствующие изменения об­
лачности и осадков, колебания температуры при этом будут сгла­
жены, а в засушливых областях (пустынях) при увеличении радиа­
ции температура из-за большей облачности может даже понизить­
ся. Таким образом, в местах, не подверженных оледенению, во вре­
мя максимума солнечной радиации климат становится более мор­
ским и дождливым, а во время минимума — более континенталь­
ным и сухим.

Иначе складываются климатические условця в полярных об­
ластях и на возвышенностях, подверженных оледенению, где
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летняя температура не поднимается выше. 0°. Увеличение солнеч­
ной радиации приведет к росту средней годовой температуры и к 
увеличению осадков (рис. 74), которые первоначально выпадают 
преимущественно в виде снега. Это способствует росту ^ледников, 
таяние которых в течение облачного и потому прохладного лета 
незначительно. Однако при дальнейшем росте интенсивности сол­
нечной радиации и температуры возрастут доля дождевых осад­
ков, испарение, а с переходом температуры через 0° — таяние снега 
и льда. Все это вместе обусловит деградацию ледников и установ­
ление теплого межледникового периода.'

В результате последующего уменьшения радиации и пониже­
ния температуры произойдет повторение процессов в обратном 
порядке: сначала возобновится накопление снега и льда, т. е. на­
чнется новое оледенение. Но скоро вследствие уменьшения коли­
чества осадков исчезнут ледники и наступит холодная и сухая 
межледниковая эпоха.

Таким образом, гипотеза Симпсона дает лишь качественное 
представление об изменении климата в связи с колебаниями сол­
нечной радиации.

Для объяснения ледниковых и межледниковых эпох четвер­
тичного периода Симпсон первоначально в 1934 г. предложил два 
полных цикла в изменении интенсивности солнечной радиации 
(рис. 75). Реальность этих циклов он пытался подтвердить геоло­
гическими данными, но последующие работы геологов не дали убе­
дительных доказательств существенных изменений в поступлении 
солнечной радиации за четвертичный период. В частности, остат­
ками флоры и фауны, встречающимися среди ископаемых отло­
жений, доказано, что великая миндель-рисская межледниковая 
эпоха не была холодной и сухой, что каждому дождливому перио­
ду в тропиках соответствует одно, а не два оледенения в высоких 
широтах. Чтобы исключить эти неувязки, Симпсон в 1959 г. уве­
личил число максимумов солнечной радиации в течение леднико­
вого периода с двух до трех [189]. Таким образом, согласно этому 
предположению в ледниковом периоде насчитывалось шесть лед­
никовых эпох и пять межледниковых (двух типов). По мнению 
Симпсона, настоящая эпоха приходится на конец спада третьего 
максимума солнечной радиации. Американские сторонники Симп­
сона— Уиллетт и Белл [214] число максимумов солнечной радиа­
ции на протяжении четвертичного периода предлагают увеличить 
даже до четырех.

Гипотеза Симпсона с' ее уточнениями пользуется широким 
признанием. Большой ее заслугой является увязка колебаний сол­
нечной радиации (к сожалению, только качественная) с измене­
ниями многих геофизических процессов.

К группе физических гипотез относятся, наконец, гипотезы, 
объясняющие изменение климата ц и к л и ч е с к и м и  к о л е б а ­
н и я м и  д е я т е л ь н о с т и  Со л н ц а .  При этом считается, что 
энергетическая мощность солнечной радиации практически остает­
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ся постоянной, а изменяются потоки ультрафиолетовой и корпу­
скулярной геоактивйой радиации. Впервые мнение о влиянии сол­
нечной активности на палеоклимэтические изменения появились в 
литературе после'того, как были установлены вековые и предпо­
ложительно многовековые циклы ее изменений.

Наиболее стройная гипотеза о влиянии солнечной активности 
на изменение климата принадлежит П. П. Предтеченскому [194]. 
Эта гипотеза объясняет смену климатов Земли изменениями общей 
циркуляции атмосферы под влиянием деятельности Солнца.

' П. П. Предтеченский считает, что при усилении солнечной ак­
тивности интенсифицируется циркуляция атмосферы, в ней начи­
нают преобладать адвективные процессы, что ведет к сглаживанию 
температурных контрастов зима— лето. Наоборот, при ослаблении 
солнечной активности доля адвекции уменьшается и преоблада­
ющими становятся процессы стационарного типа. Таким образом, 
континентальность климата в первом случае во всех циркуляцион­
ных поясах уменьшается, а во втором — возрастает.

П. П. Предтеченский полагает, что солнечная активность, воз­
действуя на конденсационные процессы в атмосфере, оказывает 
влияние на основные механизмы общей циркуляции атмосферы: 
западно-восточный перенос ' и меридианальные вторжения. Эти 
механизмы действуют всегда, но степень развития каждого из них 
подвержена изменчивости в зависимости от деятельности Солнца.

При максимуме солнечной активности, по Предтеченскому, аб­
солютно преобладает меридиональная циркуляция; температурный 
градиент экватор — полюс достигает наименьшего значения. Зона 
умеренных широт совершенно исчезает, а другие зоны достигают 
Максимального расширения. Климат во всех зонах становится бо­
лее морским, отличается однообразием на больших пространствах 
и обилием осадков. Поэтому пустыни почти полностью исчезают.

'Эта эпоха, по мнению автора гипотезы, имела место на стыке 
мезозойской и кайнозойской эр (рис. 76, д).

.При минимуме солнечной деятельности абсолютно преобладает 
западно-восточный перенос. Зоны умеренных широт занимают мак­
симальную площадь, а все другие зоны предельно сокращены. Это 
эпоха максимальной разобщенности зон и предельной континен­
тальное™ климата. Местные особенности формирования климата 
в таких условиях проявляются в полной мере. Пустыни достигают 
большого развития. Подобные климатические условия были, на­
пример, в начале мезозойской эры (см. рис. 76, а).

При переходе от максимума "активности К минимуму и, следо­
вательно, от одного преобладающего механизма циркуляции к дру­
гому происходят изменения климата и климатической зональности.

Так, при ослаблении солнечной деятельности на Земле могут 
сложиться условия, когда меридиональная циркуляция и западно­
восточный перенос будут равноценны. Это эпоха предельной не­
устойчивости циркуляции и изменчивости климата. Зоны умеренных 
широт продолжают расширяться, температура снижается, особенно
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Р ис. 76. С хем а распределения климатических зон: 
а  — триас; б  —  верхняя пермь; в — ледниковая эп оха; г  *— эоцен —  
олигоцен —  миоцен; д  —  мел —  палеоцен (по П редтеченском у [194]); 
1 —  хол одн ы е полярны е зоны , 2  —  теплы е полярны е зоны , 3  —  у м е­
ренны е ш ироты, 4  —  притропические максимумы  давления , 5  —  эква­

ториально-тропическая зона



летом, но осадков выпадает еще много. Это благоприятствует на­
коплению снега и льда, установлению ледниковой эпохи. Огром­
ную стимулирующую роль в развитии оледенений автор отводит 
местным ледниковым антициклонам.

Таким образом, ледниковые эпохй закладываются и развива­
ются при неупорядоченности атмосферной циркуляции, а с пере­
ходом к преобладанию меридионального или западно-восточного 
переноса они деградируют. Множественность ледниковых и меж­
ледниковых эпох автор объясняет совокупным влиянием на цир­
куляцию атмосферы различных по продолжительности' и амплитуде 
циклов солнечной активности, которые накладываются один на 
Другой.

Наиболее гипотетичным в Схеме Ц. П. Предтеченского являет­
ся существование многовековых циклов солнечной активности и 
механизм связи между солнечной активностью и циркуляцией 
атмосферы, тем более что конденсационая модель в настоящее 
время не находит поддержки.

ГЕОЛОГО-ГЕОГРАФИЧЕСКИЕ ГИПОТЕЗЫ

В XIX столетии большой популярностью для объяснения из­
менения климатов прошлого, и в частности четвертичного оледе­
нения; пользовалась г и п о т е з а  п о с т е п е н н о г о  о х л а ж д е ­
ния  З е мл и ,  основывающаяся на космогонических построениях 
Канта — Лапласа. Делались даже попытки расчета понижения тем­
пературы в процессе потери Землей первоначального запаса энер­
гии. Однако последующее открытие дочетвертичных оледенений 
и развитие климата в позднечетвертичное время поставили гипо­
тезу постепенного охлаждения Земли под сомнение.

В иной интерпретации излагается роль внутреннего тепла 
Земли в гипотезе А. Вагнера, появившейся в 1940 г. Рассматривая 
тепло Земли как продукт распада радиоактивных веществ, Вагнер 
считает, что в геологически спокойное время происходит аккуму­
ляция тепла в недрах Земли. Приток тепла к земной поверхности 
постепенно увеличивается и способствует потеплению климата. 
В эпохи орогенеза на складкообразование затрачивается огромное 
количество энергии, и приток ее к поверхности резко уменьшается. 
Именно с этими эпохами А. Вагнер связывает ледниковые пе­
риоды.

, Выводы гипотезы А: Вагнера не подкреплены количественными 
характеристиками и встречают возражения. Они заключаются в 
том, что в геологическом прошлом оледенения не всегда следо­
вали за горообразованием. Кроме того, оба эти процесса проис­
ходили на совершенно разных концах материков, тогда как следо­
вало бы ожидать более тесную связь между ними во времени и 
пространстве. К тому же в настоящее время установлено, что вли­
яние внутреннего тепла Земли на климат мало и совершенно
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недостаточно для того, чтобы могли исчезнуть материковые ледни­
ковые покровы четвертичного периода.

В первой половине XX в. широкой популярностью для объяс­
нения смены климатов геологического прошлого Земли пользова­
лась г и п о т е з а  А. В. В е г е н е р а  [144] о возникновении ма­
териков и океанов. Эта гипотеза объясняет климатические изме­
нения предполагаемым дрейфом материков. Мысль о перемещении 
материков выдвинута А. В. Вегенером в 1912 г. Однако она не 
нова. Еще М. В. Ломоносов писал об этом в 1763 г. в труде «О сло­
ях земных». Более четко сформулирована эта мысль неизвестным 
автором, написавшим в 1877 г. книгу «Астрономические предрас­
судки и материалы для составления новой теории образования 
планетной системы». Автор этой книги писал: «В очертании мате­
риков земного шара замечается следующее: западные берега Ев­
ропы и Африки почти параллельны восточным берегам Америки.
В большинстве случаев заливам берегов Старого Света соответ­
ствует выдавшиеся в море части материков восточных берегов 
Америки, и наоборот... Юго-восточный берег Южной Америки от 
мыса Рока и далее, за устье реки Рио-де-Лаплата, своею кривиз­
ною почти совершенно соответствует кривизне юго-западного бере­
га Африки, начиная от устья реки Нигера и вплоть до мыса Доб­
рой Надежды... Все это едва ли может быть простою случайно­
стью» ([139], стр. 271). Сходство очертаний материков неизвест­
ный автор объяснял их раздвижением. _'

Сущность гипотезы Вегенера о дрейфе материков состоит в 
том, что относительно легкие гранитные глыбы материков плавают 
в более тяжелой и вязкой базальтовой оболочке Земли (симе), 
подобно тому как льдины плавают в воде. Автором гипотезы пред­
полагается, что в догеологическое время Земля была покрыта 
сплошным слоем гранитного материала (сиаль). В последующем, 
под влиянием центробежной и приливо-отливных сил, происходили 
разломы и разрывы сиалической сферы на отдельные материковые 
глыбы, сдвиги и смятия этих глыб. Допускается, что центробежная 
сила перемещала материки от полюса к экватору, а приливо-отлив­
ные силы, которые вызываются солнечным и лунным притяжением 
земной коры, обусловливали движение материков в западном на­
правлении. Это расхождение материков происходило постепенно. 
Северная Америка, по мнению автора, отделилась от Северной 
Европы лишь в четвертичное время.

В качестве основных доводов в пользу перемещения материков . 
кроме сходства очертаний берегов Вегенером привлечены некото­
рые геологические, палеонтологические, биологические (в частно­
сти, сходство флор и фаун на разных материках) и другие дока­
зательства. Поэтому многие ботаники являются сторонниками ги­
потезы Вегенера. К ним принадлежит советский палеоботаник 
А. Н. Криштофович [176].

Последующие исследования геофизиков показали, что силы, 
на которые ссылается Вегенер, недостаточны, чтобы вызвать раз-
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движение и расползание матёриков. Л. С. Берг [139] считал, что 
наличие подводного Атлантического хребта несовместимо с ,раз- 
движением Старого и Нового Света, что обмен флорой и фауной 
между материками происходил при посредстве цепей островов Ат­
лантического океана и хребта, ныне ушедшего под его воды.

Противники предположения Вегенера далее утверждают, что 
силы, поднимающие и опускающие определенные участки матери­
ковых глыб, расположены под земной корой, в базальтовой обо­
лочке (симе), или в так называемой верхней «мантии». Поэтому 
если бы материковые глыбы плавали по симе, то горы и впадины 
также перемещались бы по земной поверхности под действием 
внутренних сил в различных участках мантии.

Современные приверженцы гипотезы дрейфа материков (мо- 
билисты) получили эффективную поддержку из области паломагне- 
тизма. Изучение остаточной намагниченности одновозрастных гор­
ных пород на разных материках показало, что ориентировка: вос­
становленных древних магнитных полей менее или более не соот­
ветствует современному положению магнитных полюсов Земли. 
Магнитологи убеждены, что это несоответствие магнитных полей 
обусловлено раздвижением материков, а также их перемещением 
относительно магнитных полюсов Земли. В последнее время сто­
ронники дрейфа материков опираются также на идеи, развиваемые 
некоторыми геологами. Согласно этим идеям, мантия Земли яв­
ляется гигантской конвекционной системой. В ней совершается кру­
говорот глубинного вещества, при котором жидкий слой ман­
тии вырывается на поверхность Земли посредине океанов и твер­
деет, образуя литосферу. Новые порции лавы раздвигают лито­
сферу в стороны ог среднинных океанических хребтов. Таким об-- 
разом эта гипотеза' пытается объяснить движение самого мор­
ского дна, а оно в свою очередь создает якобы своего рода конвей­
ерный механизм для раздвижения глыб суши. ,

Гипотезу континентального дрейфа Вегенер объединяет с еще 
более широко распространенной, г и п о т е з о й  о п е р е м е щ е ­
нии з е м н о й  оси и по л юс о в .  Эту часть своих построений 
Вегенер развил в дальнейшем вместе с Кёппеном.. Авторы считают, 
что независимо от перемещения материков Северный полюс, начи­
ная с палеозоя, прошел большой путь через Тихий океан и нако­
нец принял современное свое положение. При этом географическая 
широта отдельных пунктов изменялась в весьма большом диапа­
зоне (табл. 123).

Доказательства в пользу перемещения полюсов- и изменения 
географической широты целиком основываются на косвенных при­
знаках палеоклиматов. Согласно гипотезе Вегенера и Кёппена, 
по этим признакам во все геологические эпохи, начиная с камен­
ноугольного периода, можно установить наличие на Земле тех же 
основных климатических поясов, которые прослеживаются и в на­
стоящее время, т. е. влажную экваториальную зону, две сухие зо­
ны, две влажные зоны умеренных широт и две полярные области.
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Т а б л и ц а  123
Географическая широта (в град.) отдельных пунктов земной поверхности 

в различные геологические эпохи

Пункт

Э п о с а

камеи-
но-

•уголь-
ная

перм­
ская

триа­
совая .юрская мело­

вая
эоце-
новая

миоце­
новая

начало
четвер­
тичной

совре­
менное
поло­
жение

Ш пицберген . . . 24 32 42 40 40 38 65 70 79
Н ью -Й орк . . . . 0 18 20 18 12 11 38 62 41
И р к у т с к .................... 22 19 29 '2 9 31 37 54 37 52
К о л о м б о .................... — 82* — 69* — 68* — 69* — 70* — 58* — 24* — 18* 7 '

* З н ак  «— » обозначает ю ж ную  широту.

Последние, по мнению авторов, всегда были скованы материковы­
ми или плавучими льдами. Однако положёние их на земной поверх­
ности изменялось от одной геологической эпохи к другой вместе 
с изменением положения экватора и полюсов.

Гипотеза Вегенера и Кёппена более или менее хорошо согла­
суется с изменением климатов в палеозое и мезозбе, но она не дает 
возможности объяснить развитие климатов в четвертичный период. 
Так, например, эта гипотеза становится в тупик при объяснении 
смены ледниковых и межледниковых эпох. Полюс на протяжении 
большей части четвертичного периода располагался в центральной 
части Гренландии, а континенты Евразии и Америки занимали 
положение, близкое к современному. Поэтому авторы гипотезы 
дрейфа континентов и перемещения полюсов для объяснения из­
менений климата вынуждены прибегать к внешним (космическим) 

.причинам, и в частности к влиянию на климат изменения парамет­
ров земной орбиты.

Многие палеоклиматологи, включая К. Брукса [141], М. Швар- 
цбаха [-211] и др., соглашаются с возможностью совершенно иного 
положения полюсов в ранние геологические периоды по сравнению 
с настоящим временем.

В Советском Союзе гипотезу перемещения земной оси и по­
люсов развил Л. Б. Рухин [203]. Основываясь на данных о распро­
странении различных типов осадочных пород и органических ос­
татков, этот автор пришел к выводу, что на протяжении почти 
всего палеозоя Южный полюс был расположен в Экваториальной 
и Южной Африке, что объясняет частые здесь оледенения. Европа 
располагалась вблизи экватора, и влажный экваториальный кли­
мат создал в этой области и даже севернее многочисленные ме­
сторождения каменного угля.

Положение земной оси на протяжении палеозойской и мезо­
зойской эр изменялось мало. В последующем, как полагает 
Л. Б. Рухин, в особенности во второй половине третичного перио-
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да, началось быстрое смещение полюсов. Они сдвинулись при­
мерно на 50°. Для доказательства столь значительного и быстрого 
изменения положения земной оси в третичное время Л. Б. Рухин 
привлекает палеомагнитные данные, зоогеографические и другие 
исследования. Вместе с тем Л. Б. Рухин отмечает, что его пред- 

. положение требует дальнейших доказательств. Оно не подтверж­
дается прежде всего тем, что остатки третичных* флор известны 
вокруг современного положения Северного полюса, в то время как 
должны быть лишь с одной его стороны.

Главную причину, вызвавшую смещение земной оси в третич­
ное время, Л. Б. Рухин связывает с поднятиями и опусканиями 
больших участков земной коры и считает, что тектонические дви­
жения определяют изменение климата не только в результате пере­
мещения полюсов, но и вследствие изменения лика Земли.

Н. М. Страхов [207] также видит причину изменения клима­
тов на Земле в перемещении полюсов и объясняет это неравномер­
ным распределением масс земной коры.

Известно, что современная климатология рассматривает зем­
ную поверхность, в частности рельеф местности, как один из веду­
щих факторов климатообразования. Поэтому не случайно в начале 
XX в. появилось несколько гипотез, в которых рельеф местности 
выступает в качестве решающей причины изменения климата. По­
пулярность подобных « г ипо т е з  р е л ь е ф а »  в большой мере 
обосновывается известной последовательностью третичного ороге­
неза (альпийская складчатость) и четвертичного оледенения.

Л. Б. Рамзей [211], например, считает, что оледенения могут 
быть связаны с колебательными движениями земной коры. В ходе 
этих движений некоторые участки земной поверхности подни­
маются до высот с небольшой''плотностью воздуха и в резуль­
тате излучения сильно охлаждаются. Они могут оказаться в усло­
виях, благоприятных для образования снежников и ледников. От­
сюда делается вывод, что условия пересеченной местности усили­
вают потерю тепла, создают множество ледниковых покровов и 
обусловливают, общее понижение температуры. Наоборот, при 
выровненном рельефе климат становится более теплым.

В работах А. И. Воейкова [153, 154, 155], К- Брукса [141] 
также придается большое значение в изменении климата верти­
кальным (орогеническим и эпейрогеническим) движениям земной 
коры. Как известно, с этими движениями связан широкий круг 
явлений: образование крупных неровностей на Земле, изменение 
интенсивности и направления морских течений, изменение соотно­
шения суши и моря, их расположения и даже изменение свойств 
атмосферы, в частности содержания в ней примесей вулканиче­
ского происхождения. Все эти проявления тектонических процес­
сов находятся в причинной зависимости друг от друга и изменяют 
не только лик Земли, но и ее атмосферу, т. е. изменяют географи­
ческие,; условия на Земле. На климате эти изменения отражаются 
различно.
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К. Брукс, например, не разделяет взгляды Л. Б, Рамзея на 
большую потерю тепла с возвышенностей рельефа в процессе 
лучеиспускания. Однако он считает, что рельеф в общем стимули­
рует образование облачности, которая отражает значительную 
часть солнечной радиации и тем самым ведет к снижению темпе­
ратуры. По расчетам К. Брукса, при переходе от совершенно вы­
ровненного рельефа земного шара к современному его состоянию, 
вследствие увеличения облачности над горными хребтами, темпе­
ратура воздуха в среднем понизится на 0,3°.

По новейшим данным М. И. Будыко [3], влияние облачности 
на термический режим, связанное с изменениями альбедо, в значи­
тельной мере компенсируется соответствующими изменениями эф­
фективного излучения подстилающей поверхности.'

В. Альбрехт [211] изменение климата связывает с образова­
нием мощных горных хребтов на пути движения воздуха. Он ут­
верждает, например, что возникновение обширного четвертичного 
ледникового покрова в Северной Америке обязано в определенной 
степени меридиональной цепи Кордильер, которые образуют барь­
ер на пути влажных и теплых воздушных масс.

Процесс горообразования, изменяя рельеф Земли (как суши, 
так и дна моря), существенно влияет на горизонтальное перерас­
пределение тепла в атмосфере и гидросфере и тем самым стано­
вится причиной изменения климата.

После открытия дочетвертичных теплолюбивых флор в Грен­
ландии и в других полярных районах ряд ученых (Воейков, Брукс 
и др.) объясняли благоприятные условия произрастания этих флор 
обильным притоком к полюсу теплых масс воды. Реальность такого 
взгляда в большой мере подтверждается исследованиями 
В. В. Шулейкина [220]. По его расчетам, даже в современном теп­
ловом балансе Карского моря, составляющем 87 ккал/см2год, на 
тепло, поступающее с теплыми атлантическими водами, приходится 
38 ккал/см2год, или около 44%.

Важные количественные кли­
матические характеристики и вы­
воды для условий безледного ре­
жима Арктики в последнее время 
получены М. И. Будыко [3]. Этот 
автор так же, как и ранее 
К. Брукс, пришел к выводу о 
большой климатической значимо­
сти ледяного покрова Арктики.
М. И. Будыко*нашел, что при ис­
чезновении полярных льдов сред­
няя годовая температура воздуха 
в Центральной Арктике, даже без 
учета дополнительного притока
тепла в гидросфере, повысилась бы по сравнению с современными 
условиями примерно на 15° (табл. 124).

Т а б л и ц а  124

Термический режим Центральной 
Арктики при безледных условиях 

(по М. И. Будыко)

Температура, °С

Сезон
В О Д Ы воздуха

Л ето . . . 4 ,3 . 5 ,8

Зима . . . - 0 , 8 - 5 , 4
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Псу тем же расчетам при учете существующих условий гори­
зонтального теплообмена и в атмосфере, и в гидросфере средняя 
годовая температура в безледной Арктике повысилась бы более 
чем на 40°. Несомненно, что такое повышение температуры ска­
жется на термическом режиме далеко за пределами Арктики, 
включая-тропические широты.

Безледный режим высоких широт, как это следует из расче­
тов М. И. Будыко, является неустойчивым. Это видно из того, что 
средняя температура воды зимой (см. табл. 124) лишь на 1° пре­
вышает точку замерзания соленой воды (—1,8°). Поэтому свойст­
венные климату колебания термического режима могут существен­
но изменить характер и свойства подстилающей поверхности в по­
лярной области.

Широкие морские трансгрессии и регрессии, связанные с .вер­
тикальными движениями земной коры и неоднократно имевшие- 
место в геологическом прошлом Земли, вызывали большие изме­
нения в соотношении площади моря и суши и в их взаимном рас­
положении. Все это влечет за собой существенные климатические 
изменения.

Весьма убежденным сторонником.этого взгляда был А. И. Во­
ейков [153]. Он писал, что никакая эксцентричность орбиты вместе 
с зимой в перигелии или афелии не дадут Северному полушарию 
климата более благоприятного для снежников и ледников, чем в 
Южном полушарии, с его более влажным океаническим клима­
том. По мнению А. И. Воейкова, в условиях морского климата для 
роста обширных ледников необходимо и достаточно понижения 
температуры. Понижения температуры на 5° может объяснить уси­
ленное развитие глетчеров (например, в Альпах). Но этой причины 
недостаточно для увеличения размеров ледников в областях с От­
носительно сухим, континентальным климатом. Так, по Воейкову, 
на равнинах и нагорьях Центральной Азии при понижении летней 
и годовой температуры «ледников все-таки не будет».

Взгляды А. И. Воейкова на зависимость оледенения от пони­
жения температуры и усиления атмосферных осадков разделяет 
И. Д. Лукашевич [180]. Будучи сторонником непрерывного охлаж­
дения Земли в результате постепенного остывания Солнца, 
И. Д. Лукашевич считает, что на общем фоне охлаждения Земли 
наиболее значительные колебания климата можно объяснить из­
менением в распределении суши и водной поверхности в р е з у л ь ­
т а т е  т р а н с г р е с с и й  и р е г р е с с и й  мо р я .  При подъеме 
уровня моря во время трансгрессий превышение суши над морем 
уменьшается и она оказывается в условиях более ^сокой  темпе­
ратуры. Поэтому морские трансгресии действуют на климат отеп- 
ляюще и температура на суше повышается на 1—2°. Этому спо­
собствует большая теплоемкость воды и сильный прогрев ее масс 
на мелководьях. Сокращение площади водной поверхности в ре­
зультате регрессии моря, наоборот, влечет увеличение высоты кон­
тинента, понижение температуры на суше, но .температура воды.
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в океане повышается (вливаются теплые массы воды мелководий). 
И. Д. Лукашевич подчеркивает, что отступление моря особенно 
сильно сказывается на понижении температуры в северных обла­
стях из-за небольшого влагосодержания воздуха.

К аналогичным выводам пришел К. Брукс. Он отмечает, что 
увеличение площади морей способствует выравниванию климатов 
Земли на больших пространствах: температура в экваториальном 
поясе несколько снижается и заметно повышается в околополяр- 
ных морских бассейнах. Основываясь на этом, автор делает вы­
вод, что уменьшение.площади суши в высоких широтах повышает, 
а в низких — понижает температуру поверхности Земли. Для иллю­
страции этого Брукс приводит следующие расчетные данные изме­
нения средней температуры на разных широтах при уменьшении 
площади суши на-. 10%:
Ш ирота, град.' 0  10 20 30 40 50  60 7 0 , 80
И зм ен ен и я , тем- — 2 ,0  — 1 , 8  — 1 , 5  — 1 , 0  — 0 , 3  + 0 , 3  + 1 , 0  + 1 , 5 ’ + 1 , 8  

пературы, °С

Приведенные изменения температуры велики, так как считает­
ся, что для образования ледникового покрова четвертичного пе­
риода было достаточным понижение температуры лета всего на 
1—2°. К. Брукс подчеркивает, что-повышение средней годовой тем­
пературы в высоких широтах при сокращении площади суши обус­
ловлено повышением зимней температуры. Летняя же температура 
при этом незначительно понижается.

Таким образом, «гипотезы рельефа» объясняют изменение 
климата весьма разнообразными причинами, связанными с ороге- 
нетическими движениями и их географическими следствиями.-

Некоторые из этих причин ввиду территориальной ограничен­
ности, разрозненности и разновременности процессов горообразо­
вания имеют, скорее, частное, или локальное, значение. Следова­
тельно, они не могут объяснить одновременные климатические из- 
.менения на всем земном Шаре, примеры которых дает геология. 
Такие причины, как трансгрессии и регрессии моря, вызывают 
весьма широкие и результативные климатические изменения. Имен­
но поэтому К. Брукс, обобщая вопрос о влиянии на климат изме­
нений в распределении суши и моря, происходивших на протяже­
нии геологической истории, приходит к выводу, что они вполне 
достаточны для того, чтобы объяснить отличие «неледникового» 
климата от «ледникового» или теплого геологического периода от 
холодного. К. Брукс считает такие внешние факторы, как колеба­
ния солнечной радиации или изменения астрономических факторов, 
возможными, но не обязательными условиями климатических из­
менений.

Подводя итог обзору гипотез, служащих для объяснения сме­
ны климатов геологического прошлого Земли, нужно отметить 

. следующее.
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1. Рассмотренные гипотезы являются лишь небольшой частью 
имеющихся в литературе. Уже одно обилие гипотез говорит о слож­
ности проблемы изменения климатов Земли. Обилие гипотез объ­
ясняется множеством причин, от которых зависит климат и его 
изменение.

2. Все, или почти все, гипотезы, хорошо объясняя одни факты, 
например плейстоценовое оледенение, не дают объяснения другим, 
не менее важным фактам, например множественности оледенений.

3. По мнению большинства исследователей, смена климатов 
определяется действием космических и теллурических причин. 
Первые связывают с переменной деятельностью Солнца, но пере­
менность видят либо в изменении интенсивности солнечной радиа­
ции, либо в колебании солнечной активности. Теллурические из­
менения климата объясняют земными процессами, для которых 
характерно весьма сложное взаимодействие и множественность 
следствий. По новейшим данным, изменения в приходе солнечной 
радиации существенно влияют на автоколебательные процессы в 
земной атмосфере и гидросфере. Влияние космических и меняю­
щееся взаимодействие земных факторов во многом еще трудно под­
дается количественной оценке.
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