ВОДА В АТМОСФЕРЕ

(по С.П.Хромову)

Испарение и насыщение
Водяной пар непрерывно поступает в атмосферу вследствие испарения с поверхностей водоемов и почвы и вследствие транспирации растений. Испарение, в отличие от транспирации, назы​вают еще физическим испарением, а испарение и транспирацию вместе — суммарным испарением.

Процесс испарения состоит в том, что отдельные молекулы воды отрываются от водной поверхности или от влажной почвы и переходят в воздух как молекулы водяного пара. В воздухе они быстро распространяются вверх и в стороны от источника испарения. Это происходит отчасти вследствие собственного дви​жения молекул; в этом случае процесс распространения молекул газа на возможно большее пространство называется молекуляр​ной диффузией. К молекулярной диффузии в атмосфере присое​диняется еще и распространение водяного пара вместе с воз​духом: в горизонтальном направлении с ветром, т. е. с общим переносом воздуха, а в вертикальном направлении путем тур​булентной диффузии, т. е. вместе с турбулентными вихрями, все​гда возникающими в движущемся воздухе.
Но одновременно с отрывом молекул от поверхности воды или почвы происходит и обратный процесс их перехода из воз​духа в воду или в почву. Если достигается состояние подвиж​ного равновесия, когда возвращение молекул становится равным их отдаче с поверхности, то испарение прекращается: отрыв молекул с поверхности продолжается, но он покрывается воз​вращением молекул. Такое состояние называют насыщением, водяной пар в этом состоянии — насыщающим, а воздух, содер​жащий насыщающий водяной пар, — насыщенным. Упругость водяного пара в состоянии насыщения называют упругостью насыщения.
Упругость насыщения растет с температурой. Это значит, что при более высокой температуре воздух способен содержать больше водяного пара, чем при более низкой температуре. Зави​симость упругости насыщения от температуры представлена на рис. 39. Например, при температуре 0° упругость насыщения равна 6,1 мб, при +10°— 12,3 мб, при +20° — 23,4 мб, при + 30° — 42,4 мб. Таким образом, на каждые 10° температуры упругость насыщения и пропорциональное ей содержание насы​щающего водяного пара в воздухе возрастают почти вдвое. При температуре +30° воздух может содержать водяного пара в со​стоянии насыщения в 7 раз больше, чем при температуре 0°.
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Рис. 39. Упругость насыщения в зависимости от температуры.
Капельки жидкой воды (облаков и туманов) часто нахо​дятся в атмосфере в переохлажденном состоянии. При темпе​ратурах до -10° состояние переохлаждения в атмосфере обычно, и лишь при более низких температурах часть капелек замерзает. Поэтому в атмосфере жидкая вода и лед часто находятся в не​посредственной близости; многие облака состоят из тех и дру​гих элементов одновременно, являются смешанными.
При отрицательных температурах упругость насыщения по отношению к ледяным кристаллам меньше, чем по отношению к переохлажденным капелькам. Например, при тем​пературе -10° над переохлажденной водой, упругость насыще​ния 2,85 мб, а надо льдом 2,60 мб. При температуре -20° — соответственно 1,27 и 1,03 мб. Если, например, при температуре -10° фактическая упругость водяного пара 2,7 мб, то для пере​охлажденных капелек такой воздух будет ненасыщенным, и ка​пельки в нем должны испаряться; но для кристалликов он будет уже перенасыщенным, и кристаллики должны расти. Такие ус​ловия действительно создаются в облаках и очень важны для выпадения осадков, к чему мы еще вернемся.
Различие в упругости насыщения над водой и льдом объяс​няется тем, что силы сцепления между молекулами льда больше, чем между молекулами воды. Поэтому состояние насыщения, и льдом и относительная влажность при насыщении надо льдом в зависимости от температуры, т. е. состояние подвижного равновесия между потерей и при​ходом молекул, наступает для льда при меньшем содержа​нии водяного пара в окружающем воздухе, чем для жидкой воды.
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Рис.  40.  Разность упругости  насыщения  над водой

Для выпуклых поверхностей, какими являются поверхно​сти капелек, упругость насыщения больше, чем для плоской поверхности воды. Это объясняется тем, что на выпуклой поверх​ности силы сцепления между молекулами меньше, чем на пло​ской поверхности. Для крупных капелек это превышение незна​чительно. Но, например, для капелек радиусом 10-7 см для насы​щения нужна втрое большая упругость водяного пара в воздухе, чем для плоской водной поверхности. Это значит, что в воздухе, который насыщен по отношению к плоской водной поверхности, такие мелкие капельки существовать не могут: для них воздух насыщенным не будет, и они быстро испарятся.
Если в воде растворены соли, то упругость насыщения для такого раствора меньше, чем для пресной воды, и тем меньше, чем больше концентрация солей. Поэтому над морской водой насыщение устанавливается при упругости пара меньшей, чем над пресной водой, примерно на 2%. Упругость насыщения по​нижается, следовательно, и для капелек, содержащих растворен​ный хлористый натрий и другие соли морской воды. А капли об​лаков действительно эти соли содержат, поскольку образуются на солевых ядрах конденсации, о которых будет сказано ниже.
Скорость испарения

Скорость испарения V выражается в миллиметрах слоя воды, испарившейся за единицу времени, например за сутки, с данной поверхности. Она, прежде всего, пропорциональна раз​ности между упругостью насыщения при температуре испаряю​щей поверхности и фактической упругостью водяного пара в воз​духе: Es - е (закон Дальтона).
Чем меньше разность (Es - е), тем медленнее идет испаре​ние, т. е. тем меньше водяного пара переходит в воздух за еди​ницу времени. Если испаряющая поверхность теплее воздуха, то Es больше, чем упругость насыщения E при температуре воз​духа; поэтому испарение продолжается и тогда, когда воздух уже насыщен, т. е. когда e = E<Es. Кроме того, скорость испа​рения обратно пропорциональна атмосферному давлению р. Но этот фактор важен лишь при сравнении условий испарения на разных высотах в горах; на равнине колебания атмосферного давления не так велики, чтобы он имел серьезное значение.
Наконец, испарение зависит от скорости ветра v, поскольку ветер и связанная с ним турбулентность относят водяной пар от испаряющей поверхности и поддерживают необходимый де​фицит влажности в непосредственной близости от нее. Испаре​ние очень велико летом в степной зоне России, когда к большому дефициту влажности часто присоединяются и силь​ные ветры.
Итак,
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где k — коэффициент пропорциональности.
Измерение испарения является трудной задачей. Легко измерить испарение с поверхности воды в чашке прибора — ис​парителя — или в небольшом искусственном бассейне. Однако нельзя вполне приравнивать такое испарение к испарению с боль​шого естественного водоема. В последнем случае испарение меньше, чем определенное по испарителю. Измерить испарение с поверхности почвы намного труднее; соответствующие при​боры — почвенные испарители — существуют, но определяемые ими величины испарения из вырезанных монолитов почвы также могут отличаться от испарения в естественной обстановке. Положение еще осложняется и транспирацией, которая, бу​дучи процессом, биологическим, для разных видов растений различна при одинаковых метеорологических условиях.
Поэтому для определения испарения с больших географиче​ских площадей прибегают к расчетным методам. Испарение с поверхности суши рассчитывается, например, по осадкам, стоку и влагосодержанию почвы, т. е. по другим элементам водного баланса, с которыми связано испарение и которые легче опре​деляются путем измерений. Испарение с поверхности моря можно рассчитывать по формулам, близким к уравнению (1), т. е. из данных о влагосодержании воздуха, температуре и ветре.
Географическое распределение испаряемости  и испарения

Говоря о количестве воды, испаряющемся в той или иной местности, нужно различать фактическое испарение и возможное испарение, или испаряемость.

Испаряемостью называют максимально возможное испаре​ние, не ограниченное запасами влаги. Таково испарение с чашки испарителя, куда регулярно добавляется вода. Испарение с по​верхности водоема или избыточно увлажненной почвы также может быть названо испаряемостью. Однако в случае большой испаряющей поверхности оно меньше, чем испарение, определен​ное по испарителю.
Величина испаряемости характеризует, насколько погода и климат в данной местности благоприятствуют процессу испа​рения.
Однако испаряемость не всегда совпадает с фактическим ис​парением с поверхности почвы. Для почвы с недостаточным увлажнением величина фактического испарения меньше, чем для водной поверхности при тех же условиях, т. е. меньше испаряе​мости; просто потому, что не хватает влаги, которая могла бы испаряться. Например, в условиях Средней Азии испаряемость летом очень велика вследствие большого дефицита влажности при высоких температурах. С водных поверхностей в этом рай​оне, например, Аральского моря, испаряется большое количество воды с единицы поверхности. Но поблизости, в пустынях, где осадки очень малы, фактическое испарение из иссушенной песча​ной почвы также очень мало; испаряться нечему.
Рассмотрим числовые величины испаряемости на суше, определенные либо по испарению с водных поверхностей в при​борах (испарителях), либо путем расчетов для небольших вод​ных поверхностей по средним значениям других метеорологиче​ских элементов (для этого существуют эмпирические формулы).

В полярных областях, при низких температурах испаряющей поверхности, как упругость насыщения Еs так и фактическая упругость е малы и близки друг к другу. Поэтому разность (Es - е) мала, и вместе с ней мала испаряемость. На Шпицбер​гене она только 80 мм в год, в Англии около 400 мм, в Средней Европе около 450 мм. На Европейской территории России испаряемость растет с северо-запада на юго-восток вместе с ростом дефицита влажности. В Ленинграде она 320 мм в год, в Москве 420 мм, в Луганске 740 мм. В Средней Азии с ее высокими лет​ними температурами и большим дефицитом влажности испаряе​мость значительно выше: 1340 мм в Ташкенте и 1800 мм в Нукусе.
В тропиках испаряемость сравнительно невелика на побе​режьях и резко возрастает внутри материков, особенно в пу​стынях. Так, на Атлантическом побережье Сахары годовая ис​паряемость 600—700 мм, а на расстоянии 500 км от берега — 3000 мм. В наиболее засушливых районах Аравии и пустынь по Колорадо она выше 3000 мм. Только в Южной Америке нет областей с годовой испаряемостью более 2500 мм.
У экватора, где дефицит влажности мал, испаряемость отно​сительно низка: 700—1000 мм. В береговых пустынях Перу, Чили и Южной Африки годовая испаряемость также не более 600—800 мм.
Влажная почва, покрытая растительностью, может терять влаги больше, чем водная поверхность, так как к испарению в этом случае прибавляется транспирация. Но почва в районах с недостаточным увлажнением, конечно, испаряет меньшее ко​личество воды; не более того, что она получает в результате впитывания дождевой и талой воды.
Рассмотрим теперь географическое распределение факти​ческого испарения.
На карте XVI (из «Атласа теплового баланса земного шара» под редакцией M. И. Будыко) приводятся рассчитанные годовые суммы фактического испарения. Можно видеть, что испарение с океанов (где оно совпадает с испаряемостью) значительно пре​вышает испарение с суши. На большей части акватории миро​вого океана в средних и низких широтах оно от 600 до 2500 мм, а максимумы доходят до 3000 мм. В полярных водах при нали​чии льдов испарение сравнительно невелико. На суше годовые суммы испарения от 100—200 мм в полярных и пустынных райо​нах (в Антарктиде еще меньше) до 800—1000 мм во влажных тропических и субтропических областях (юг Азии, страны по Гвинейскому заливу и Конго, юго-восток США, восточное побе​режье Австралии, острова Индонезии, Мадагаскар). Максималь​ные значения на суше — несколько больше 1000 мм.
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Карта XVI. Испарение с подстилающей поверхности.  Средние годовые величины   (в мм/год).
Характеристики влажности
Влагосодержание воздуха, прежде всего, зависит от того, сколько водяного пара попадает в атмосферу путем испарения с земной поверхности в том же районе. Естественно, что над океанами оно больше, чем над материками, так как испарение с поверхности океана не ограничено запасами воды. В то же время в каждом месте влагосодержание зависит и от атмосфер​ной циркуляции: воздушные течения приносят в данный район воздушные массы более влажные или более сухие из других об​ластей Земли. Наконец, для каждой температуры существует со​стояние насыщения, т. е. существует некоторое предельное влаго​содержание, которое не может быть превзойдено.
Для количественного выражения содержания водяного пара в атмосфере употребляют различные характеристики влажности воздуха. О двух из них было сказано в главе второй. Это, во-первых, упругость (давление) водяного пара е — основ​ная и наиболее употребительная характеристика влагосодержания. Во-вторых, это относительная влажность r, т. е. процентное отношение фактической упругости пара к упругости насыщения при данной температуре:
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Употребительной характеристикой является также абсо​лютная влажность, т. е. плотность водяного пара, выраженная в граммах на кубический метр.
В главе второй было введено   понятие   плотности водяного пара
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Для того чтобы избежать чисел слишком малого порядка вели​чины, плотность водяного пара выражают не в единицах CGS, а в единицах, в 106 раз больших, т. е. в граммах на кубический метр воздуха. Эту величину и называют абсолютной влаж​ностью а. Для а получается выражение
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где е — в миллибарах. Итак, абсолютную влажность легко рассчитать, зная упру​гость пара и температуру воздуха (не забудем только, что T — температура в абсолютной шкале). При температуре 00C (2730K) и для состояния насыщения а = 4,9 г/м3.
Иногда абсолютной влажностью называют и упругость пара. Следует строго различать термины и называть абсолютной влажностью только плотность пара в граммах на кубический метр воздуха.
Обратим внимание, что абсолютная влажность меняется при адиабатических процессах. При расширении воздуха объем его увеличивается и то же количество водяного пара распре​деляется на больший объем; следовательно, плотность пара, т. е. абсолютная влажность, уменьшается. При сжатии воздуха, напротив, абсолютная влажность растет.
Еще одна широко применяемая характеристика влагосодержания — удельная влажность s — есть отношение плотности водяного пара к общей плотности влажного воздуха.
Иначе можно сказать, что это есть отношение массы водя​ного пара к общей массе влажного воздуха в том же объеме.
Как выяснено в главе второй,
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Отсюда удельная влажность s, т. е. отношение ρw/ρ’, напишется
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Последний член в знаменателе ( 0,377*e/p)  мал в сравнении с единицей, и его без больших погрешностей можно отбросить. Тогда получим
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Итак, удельную влажность можно вычислить, зная упругость пара и давление воздуха.
Удельная влажность выражается безразмерным числом. Из выражения (4) видно, что это число всегда очень мало, по​скольку р во много раз больше, чем е. На практике удобнее вы​ражать удельную влажность числами, увеличенными в тысячу раз, т. е. выражать ее числом граммов водяного пара в кило​грамме воздуха: S = 0,623*e/p г/кг. При таком условии удельная влажность выражается уже не тысячными долями, а единицами или десятками (граммов на килограмм).
Удельная влажность не меняется при адиабатическом рас​ширении или сжатии воздуха, в отличие от абсолютной влаж​ности, так как при адиабатических процессах меняется объем воздуха, но не масса его.
Для разных целей применяются еще три характеристики влажности. Во-первых, это точка росы τ, т. е. та температура, при которой содержащийся в воздухе водяной пар мог бы на​сытить воздух. Так, например, если при температуре воздуха +27° упругость пара в нем 23,4 мб, то такой воздух не является насыщенным. Для того чтобы он стал насыщенным, нужно было бы понизить его температуру до +20°. Вот эта последняя величина +20° и является в данном случае точкой росы для воздуха. Очевидно, что, чем меньше разница между фактиче​ской температурой и точкой росы, тем ближе воздух к насы​щению. При насыщении точка росы равна фактической темпе​ратуре.
Другая характеристика называется отношением смеси. Отно​шение смеси есть содержание водяного пара в граммах на кило​грамм сухого воздуха. Эта величина мало отличается от удель​ной влажности.
Третья характеристика — дефицит влажности, т. е. разность между упругостью насыщения E при данной температуре воз​духа и фактической упругостью е пара в воздухе: d=E — е. Иначе говоря, дефицит влажности характеризует, сколько водя​ного пара недостает для насыщения воздуха при данной темпе​ратуре. Выражается он в миллиметрах ртутного столба или в миллибарах.
Измерение влажности воздуха
В приземных условиях влажность воздуха определяется всего удобнее психрометрическим методом, т. е. по показаниям двух термометров — с сухим и со смоченным резервуаром (сухого и смоченного). Испарение воды с поверхности смоченного термо​метра понижает его температуру по сравнению с температурой сухого термометра; понижение это тем больше, чем больше дефицит влажности. По разности температур сухого и смочен​ного термометров вычисляют упругость пара и относительную влажность воздуха. Для практических расчетов служат спе​циальные психрометрические таблицы. Величины упругости на​сыщения в психрометрических таблицах всегда даются для плоской поверхности пресной воды. Для отрицательных темпе​ратур дополнительно даются соответствующие значения отно​сительно льда. Пара термометров — с сухим и со смоченным резервуаром — называется психрометром. Психрометр помещается в метеороло​гической будке, причем резервуар одного из термометров по​стоянно поддерживается в смоченном состоянии (он обвязан батистом, конец которого опущен в стаканчик с водой). Для экспедиционных и микроклиматических наблюдений приме​няется аспирационный психрометр Ассмана, в котором резер​вуары термометров помещены в никелированные металлические трубки; при наблюдениях принудительная вентиляция пропу​скает сквозь трубки поток воздуха, обдувающий термометры. Один из термометров увлажняется перед самым наблюдением.
Применяют также волосной гигрометр, основанный на том, что обезжиренный волос изменяет свою длину при изменении от​носительной влажности. Это относительный прибор, который нужно градуировать по психрометру. Принцип волосного гигро​метра применяется в самопишущих приборах (гигрографах и метеорографах). Для аэрологических наблюдений применяются также методы определения влажности воздуха по изменению на​тяжения гигроскопической органической пленки или по хими​ческим реакциям.
Существуют и другие методы определения влажности, напри​мер весовой и конденсационный.
Суточный и годовой ход упругости пара

Абсолютное содержание водяного пара в воздухе можно охарактеризовать одной из указанных выше трех величин: упру​гостью пара, абсолютной влажностью, удельной влажностью. Здесь будет чаще всего говориться об упругости пара. Однако, зная упругость пара, а также температуру и давление воздуха, можно, согласно предыдущему, определить и две другие харак​теристики.
Влагосодержание воздуха у земной поверхности имеет су​точный и годовой ход, в общем связанный с соответствующими периодическими изменениями температуры.

Суточный ход упругости пара лучше выражен в многолетних средних величинах, чем в отдельные дни, так же как и суточ​ный ход температуры воздуха. Амплитуда его в средних ши​ротах мала: весной и летом она 2—3 мб, осенью и зимой 1—2 мб.
Над морем и в приморских областях на суше упругость пара имеет простой суточный ход, параллельный суточному ходу тем​пературы воздуха: влагосодержание растет днем, когда темпе​ратура выше. Таков же суточный ход в глубине материков в хо​лодное время года (рис. 41). Но в теплое время года в глубине материков упругость пара по большей части имеет двойной суточный ход (рис. 41 и 42).
Первый минимум насту​пает рано утром, вместе с минимумом температу​ры. Затем упругость пара быстро растет вместе с температурой часов до девяти утра. После этого упругость пара убывает часов до 15, когда насту​пает второй минимум. В сухих и жарких местно​стях этот дневной мини​мум является главным. Затем упругость пара снова растет до 21—22 ча​сов, когда наступает вто​рой максимум; после это​го она снова падает до утра.

Причиной двойного суточного хода влагосодержания является развитие конвекции над су​шей летом в дневные ча​сы. Начиная с восхода солнца почва нагревается.
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Рис. 41. Суточный ход упругости пара в тропическом океане (верхняя   кривая) и в пустыне (Нукус) зимой и летом. По  оси  ординат  отложены  отклонения  от  сред​них суточных значений в миллиметрах ртутного столба.
Вместе с этим возрастает испарение и упругость пара у земной поверхности растет. Но около 8—10 часов в приземном слое уже устанавливается неустойчивая стратификация, и конвекция получает достаточное разви​тие. В процессе конвекции устанавливается перенос водя​ного пара в направлении его градиента, снизу вверх, что приводит к дневному падению влагосодержания у земной по​верхности. В предвечерние ча​сы конвекция ослабевает, а ис​парение с нагретой почвы еще велико, и потому влагосодержание у земной поверхности начинает расти. Но в ночные часы испарение сильно умень​шено, а при охлаждении воздуха от земной поверхности водяной пар даже конденсируется в виде росы. Отсюда и ночное падение упругости пара.
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Рис. 42. Суточный ход упругости пара в Иркутске в июле.

На горных станциях суточный ход упругости пара паралле​лен ходу температуры: максимум наступает после полудня, когда конвекция наиболее интенсивно переносит водяной пар в верхние слои. Амплитуда на горных станциях уменьшена, и экстремальные значения запаздывают.

Годовой ход упругости пара параллелен годовому ходу температуры: летом она больше, зимой меньше, что вполне по​нятно. Самый жаркий и самый холодный месяцы года обыкно​венно являются и месяцами с наибольшей и наименьшей упру​гостью пара. Иногда экстремальные значения влагосодержания запаздывают на месяц относительно экстремумов температуры. В тех районах тропиков, где максимум температуры приходится до начала дождливого периода, максимум влагосодержания сов​падает с началом дождей.
Годовая амплитуда упругости пара тем больше, чем больше годовая амплитуда температуры. Следовательно, в континенталь​ном климате она больше, чем в морском. Еще больше она в муссонных областях, где существует резкая противополож​ность между сухой зимой и влажным летом. Над океанами и в морском климате на суше, особенно в экваториальных обла​стях, годовая амплитуда влагосодержания мала.

Для примера укажем средние значения упругости пара в миллибарах: Москва (континентальный климат) — январь 3, июль 16; Париж (морской климат) — январь 6, август 14; Пекин (муссонный климат) — январь 3, июль 24; Джакарта (эквато​риальный климат) — август 26, апрель 29.
Суточный и годовой ход относительной влажности
Суточный ход относительной влажности r = e/E*100 за​висит от суточного хода фактической упругости пара е и от су​точного хода упругости насыщения E. Но последний находится в прямой зависимости от суточного хода температуры. Упру​гость пара е в общем меняется в суточном ходе не очень зна​чительно; гораздо резче меняется вместе с температурой упру​гость насыщения E. Поэтому суточный ход относительной влаж​ности с достаточным приближением обратен суточному ходу температуры. При падении температуры относительная влаж​ность растет, при повышении температуры — падает. В резуль​тате суточный минимум относительной влажности совпадает с суточным максимумом температуры воздуха, т. е. прихо​дится на послеполуденные часы, а суточный максимум относительной влажности Совпадает с суточным минимумом темпе​ратуры, т. е. приходится на время около восхода солнца (рис. 43).
Над морем средняя суточная амплитуда относительной влаж​ности мала, поскольку мала там и суточная амплитуда темпе​ратуры. Над внутренними южными морями СНГ суточная амплитуда относительной влажности зимой 5-7%, летом 10-15%. Над океаном она еще меньше.
Над сушей суточная амплитуда больше, чем над морем, осо​бенно летом. В Дублине, в ярко выраженном морском климате, зимой она 7%, летом 20%; в Вене зимой 9%, летом 27%; в Hy кусе (Туркмения) зимой 25%, летом 45%. В Индии в жаркое предмуссонное время она около 40%, а в период мус-сонных дождей — только около 20 %.
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Рис. 43.   Суточный   ход   относительной влажности в Иркутске в июле.
Конечно, в ясные дни суточный ход относительной влажности выражен лучше, чем в облачные, как и суточный ход темпе​ратуры. Так, в Вене в ясные дни зимой амплитуда 20% и ле​том 43%, т. е. значительно больше приведенных выше общих средних.
Нарушения в суточный ход относительной влажности вносят бризы на берегах морей. При дневном бризе с моря температура падает, а относительная влажность растет, вопреки нормальному суточному ходу.
На горах и в свободной атмосфере суточный ход относитель​ной влажности параллелен суточному ходу температуры. Мак​симум приходится на дневные часы, когда увеличено облакообразование.

В годовом ходе относительная влажность также меняется обратно температуре. Так, в Москве она в январе 85%, в июле 68%. Однако в муссонных районах относительная влажность увеличена летом, при поступлении морского воздуха и при вы​падении муссонных дождей, и уменьшена зимой, в период вы​носа сухих воздушных масс с материка; так, во Владивостоке она в июле 89%, в ноябре 68%.

Географическое распределение влажности воздуха
(карты XVII—XX)

Географическое распределение влагосодержания зависит: 1) от испарения в каждом данном районе; 2) от переноса влаги воздушными течениями из одних мест Земли в другие.
Испарение пропорционально дефициту влажности, а послед​ний в общем тем больше, чем выше температура. Поэтому рас​пределение влагосодержания (упругости пара, удельной или аб​солютной влажности) в общем следует распределению темпе​ратуры. Расположение изолиний влажности на климатологиче​ских картах близко к расположению изотерм.

Влагосодержание наибольшее у экватора, где многолетняя средняя месячная упругость пара выше 20 мб, а в ряде мест доходит в экстремальные месяцы до 30 мб. В отдельных случаях она выше 35 мб. Максимальным влагосодержанием на суше от​личаются области экваториальных лесов.
Влагосодержание, как и температура, убывает с широтой. Кроме того, зимой оно, как и температура, понижено над мате​риками в сравнении с океанами. Поэтому зимой изолинии упру​гости пара или абсолютной влажности, подобно изотермам, про​гнуты над материками в направлении к экватору. Над очень холодными внутренними районами Центральной и Восточной Азии возникает даже область особенно низкой упругости пара с замкнутыми изолиниями. В районе якутского полюса холода упругость пара меньше 0,1 мб; еще ниже влажность во внут​ренней Антарктиде.
Однако летом соответствие между температурой и влагосо​держанием меньше. Температуры внутри материков летом вы​соки, но фактическое испарение ограничено запасами влаги, и водяного пара поступает в воздух не больше, чем над океа​нами, а то и меньше. Стало быть, и упругость пара над матери​ками не увеличена в сравнении с океанами, несмотря на более высокую температуру. Поэтому, в отличие от изотерм, изолинии упругости пара летом не выгибаются над материками к вы​соким широтам, а проходят близко к широтным кругам. Пу​стыни, такие, как Сахара или пустыни Средней и Центральной Азии, являются даже областями пониженной упругости пара с замкнутыми изолиниями.
В материковых областях с преобладающим круглый год пере​носом воздуха с океана, например в Западной Европе, влагосодержание достаточно высоко и близко к океаническому и зи​мой, и летом. В муссонных областях, таких, как юг и восток Азии, где воздушные течения направлены летом с моря и зимой с суши, Влагосодержание велико летом и мало зимой.
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Карта XVII. Среднее распределение упругости пара в январе (в миллибарах).
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Карта XVIII. Среднее распределение упругости пара в июле (в миллибарах).

На рис. 44 приводится среднее годовое распределение упру​гости пара по широте. Для сравнения дадим еще распределение средней годовой абсолютной влажности по широтным зонам в северном полушарии:
Северная широта, град 


 70—60   50—40   30—20    10—0 

Абсолютная   влажность,   г/см3            3              7           14            19
В соответствующих широтах южного полушария упругость пара и абсолютная влажность достаточно близки к их зна​чениям для северного полушария. Наибольшая влажность в среднем годовом приходится на экватор. Но зимой северного полушария она приходится примерно на 6° ю. ш., а летом север​ного полушария — на 7° с. ш. Зимние величины во всех широт​ных зонах ниже летних.
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Рис. 44. Среднее распределение упругости пара с гео​графической широтой.

В среднем годовом для всей Земли абсолютная влажность у земной поверхности составляет 11 г/м3. Это значит, что плот​ность водяного пара составляет всего 1% общей плотности воз​духа у земной поверхности.
Относительная влажность, как мы знаем, зависит от влагосодержания и температуры воздуха. Она всегда высока в эква​ториальной зоне, где влагосодержание воздуха очень велико, а температура не слишком высока вследствие большой облач​ности. Здесь относительная влажность в среднем годовом до​ходит до 85% и более. Относительная влажность всегда высока и в Северном Ледовитом океане, на севере Атлантического и Тихого океанов, в антарктических водах. Она достигает здесь таких же или почти таких же высоких значений, как и в эквато​риальной зоне. Однако причина высокой относительной влаж​ности здесь уже другая. Влагосодержание воздуха в высоких широтах мало, но зато и температура воздуха также низка, особенно зимой.
Сходные условия создаются зимой над холодными матери​ками средних и высоких широт, например в Сибири, где относи​тельная влажность в зимние месяцы в среднем достигает 75—80%.
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Рис. 45. Среднее распределение относительной влажности с географи​ческой широтой.

Над большей частью Европы, особенно над ее северо-запа​дом, зимой она в среднем 80—85%. Зимние температуры в Ев​ропе не так низки, как в полярных областях или в Сибири, но' влагосодержание здесь больше.
Летом к районам с особенно высокой относительной влаж​ностью (75-80%) присоединяется еще Индия, где в это время господствует океанический юго-западный муссон.
Очень низкая относительная влажность (до 50% и ниже) на​блюдается круглый год в субтропических и тропических пусты​нях: в Сахаре, Аравии, Мексике, в пустынях Южной Америки, Южной Африки, Австралии, где при высоких температурах воз​дух содержит мало влаги. Низка она также и в Монголии, где летом очень высокие температуры, а зимой очень малое влаго​содержание. В зимние месяцы к областям с низкой относитель​ной влажностью присоединяются еще внутренняя Индия (где в это время господствует материковый северо-восточный мус​сон) и Тибетское нагорье, а летом — внетропические пустыни Колорадо, Средней Азии и Ирана.
На рис. 45 приведено распределение относительной влаж​ности по широте.
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Карта XIX   Среднее распределение относительной влажности в январе (в процентах).
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Карта XX. Среднее распределение относительной влажности в июле   (в процентах).
Изменение влажности с высотой
С высотой упругость водяного пара убывает; убывает и абсолютная, и удельная влажность. Это вполне понятно: ведь давление и плотность воздуха в целом также убывают с вы​сотой. Замечательно, однако, то, что процентное содержание во​дяного пара по отношению к постоянным газам воздуха также убывает с высотой. Это значит, что упругость и плотность водя​ного пара убывают с высотой быстрее (даже значительно бы​стрее), чем общее давление и общая плотность воздуха.

Зависит это от того, что водяной пар постоянно поступает в атмосферу снизу и, постепенно распространяясь вверх, конден​сируется в более или менее высоких слоях вследствие пониже​ния температуры. Поэтому в нижних слоях его больше по от​ношению к сухому воздуху, чем в верхних.
Убывание влажности с высотой в отдельных случаях проис​ходит по-разному в зависимости от условий перемешивания воз​духа и от вертикального распределения температуры. В сред​нем же упругость водяного пара падает с высотой так, как об этом говорилось в главе второй. Вместе с упругостью пара так же быстро убывает с высотой и абсолютная, и удельная влажность. Таким образом, половина всего водяного пара при​ходится на нижние 1,5 км и свыше 99% — на тропосферу.
В горах влагосодержание несколько больше, чем на тех же высотах в свободной атмосфере, по понятным причинам: здесь ближе источник влаги — земная поверхность.
Существуют эмпирические формулы, описывающие распреде​ление упругости пара и удельной влажности с высотой в горах и в свободной атмосфере.
Относительная влажность меняется с высотой менее за​кономерно. В общем она с высотой убывает. Но на уровнях, где происходит облакообразование, относительная влажность, конечно, повышена. В слоях с температурными инверсиями она уменьшается очень резко вследствие повышенной темпе​ратуры.
Зная распределение абсолютной влажности по высоте, можно подсчитать, сколько водяного пара содержится во всем столбе воздуха над единицей площади земной поверхности. Эту величину называют осажденной водой. Лучше было бы назвать ее запасом влаги в атмосферном столбе. В среднем над каж​дым квадратным метром земной поверхности в воздухе содер​жится около 28,5 кг водяного пара. Напомним, что общий вес воздуха над каждым квадратным метром земной поверхности при среднем атмосферном давлении свыше 10 т, т. е. больше в 300 раз.

Конденсация в атмосфере
Конденсация — переход воды из газообразного в жидкое состояние — происходит в атмосфере в виде образования мель​чайших капелек, диаметром порядка нескольких микронов. Более крупные капли образуются путем слияния мелких капелек или путем таяния ледяных кристаллов.

Конденсация начинается тогда, когда воздух достигает на​сыщения, а это чаще всего происходит в атмосфере при пониже​нии температуры. Количество водяного пара, недостаточное для насыщения, с понижением температуры до точки росы стано​вится насыщающим. При дальнейшем понижении температуры избыток водяного пара сверх того, что нужно для насыщения, переходит в жидкое состояние. Возникают зародыши облачных капелек, т. е. начальные комплексы молекул воды, которые в дальнейшем растут до величины облачных капелек. Если точка росы лежит значительно ниже нуля, то первоначально возникают такие же зародыши, на которых растут переохлаж​денные капельки; но затем эти зачаточные капельки замерзают, и на них происходит развитие ледяных кристаллов.
Охлаждение воздуха чаще всего происходит адиабати​чески вследствие его расширения без отдачи тепла в окружаю​щую среду. Такое расширение происходит преимущественна при подъеме воздуха.
Из главы второй мы знаем, что пока воздух не насыщен, он охлаждается адиабатически на один градус на каждые 100 м подъема. Таким образом, для воздуха, не очень далекого от на​сыщения, вполне достаточно подняться вверх на несколько сотен метров, в крайнем случае на одну-две тысячи метров, чтобы в нем началась конденсация.
Механизмы такого подъема воздуха различны. Воздух может подниматься в процессе турбулентности в виде неупорядочен​ных вихрей. Он может подниматься в более или менее сильных восходящих токах конвекции. Может происходить и подъем больших количеств воздуха на атмосферных фронтах, причем возникают облачные системы, покрывающие площади в сотни тысяч квадратных километров. Подъем воздуха может проис​ходить и в гребнях атмосферных волн, вследствие чего также могут возникать облака на тех высотах, где существует вол​новое движение.
В зависимости от механизма подъема воздуха возникают и различные виды облаков. При образовании туманов глав​ной причиной охлаждения воздуха является уже не адиабати​ческий подъем, а отдача тепла из воздуха к земной поверх​ности.3. В атмосферных условиях происходит не только образова​ние капелек, но и сублимация — образование кристаллов, пере​ход водяного пара в твердое состояние. Твердые осадки, выпа​дающие из облаков, обычно имеют хорошо выраженное кристал​лическое строение; всем известны сложные формы снежинок — шестилучевых звездочек с многочисленными разветвлениями.
В облаках и осадках обнаруживаются и более простые формы кристаллов, а также замерзшие капельки. Кристаллы возникают также на земной поверхности и на предметах при отрицательных температурах (иней, изморозь и пр.).

Термин конденсация часто, даже обычно, применяется в ши​роком смысле, к конденсации и сублимации вместе.
Ядра конденсации

Образование капелек при конденсации в атмосфере всегда происходит на некоторых центрах, называемых ядрами конден​сации. Если зародыш капельки возникает без ядра, он оказы​вается неустойчивым; молекулы, образовавшие комплекс, тут же разлетаются снова. Роль ядра конденсации заключается в том, что оно вследствие своей гигроскопичности увеличивает устой​чивость образовавшегося зародыша капельки. Если воздух искусственно освободить от ядер конденсации, то конденсации не будет даже при большом перенасыщении. Однако ядра кон​денсации в атмосфере всегда есть, и потому сколько-нибудь значительные перенасыщения не наблюдаются. Аэрозольные при​меси к воздуху в значительной части могут служить и ядрами конденсации.
Важнейшими ядрами являются частички растворимых гигроскопических солей, особенно морской соли, которая всегда обна​руживается в воде осадков. Они попадают в воздух в больших количествах при волнении моря и разбрызгивании морской воды и при последующем испарении капелек в воздухе. На греб​лях волн возникают пузырьки, наполненные воздухом (пена), которые затем лопаются, в результате чего и происходит раз​брызгивание. Разрыв только одного воздушного пузырька диа​метром 6 мм дает примерно 1000 капелек. При ветре 15 м/сек с одного квадратного сантиметра поверхности моря за одну секунду попадает в воздух несколько десятков ядер конденса​ции весом порядка 10-15 г каждое. Солевые и вообще гигроско​пические ядра также попадают в атмосферу при распылении почвы.
Возникшие таким путем ядра конденсации имеют размеры порядка десятых и сотых долей микрона; встречаются, правда, к гигантские ядра, размерами свыше одного микрона. Ядра конденсации вследствие своей малости не оседают сами и перено​сятся воздушными течениями на большие расстояния. При этом вследствие своей гигроскопичности они часто плавают в атмо​сфере в виде мельчайших капелек насыщенного соляного рас​твора. При повышении относительной влажности капельки на​чинают расти, а при значениях влажности около 100% они пре​вращаются в видимые капельки облаков и туманов.

Конденсация происходит также на гигроскопических твердых частичках и капельках, являющихся продуктами сгорания или органического распада. Это азотная кислота, серная кислота, сульфат аммония и пр. В промышленных центрах в атмосфере содержится особенно большое число таких ядер конденсации. По-видимому, роль ядер конденсации играют также негигроско​пические, но смачиваемые, достаточно крупные частички.
Число ядер конденсации в одном кубическом сантиметре воздуха у земной поверхности порядка тысяч и десятков тысяч. С высотой число ядер быстро убывает. На высоте 3—4 км ядра конденсации считаются только сотнями.
Однако облачные капельки возникают в действительных атмосферных условиях не на всех, а только на наиболее круп​ных ядрах. Конденсация на остальных, более мелких ядрах мо​жет быть получена в искусственных условиях, при более или менее значительном перенасыщении воздуха.
Одно время предполагалось, что развитие ледяных кри​сталлов в атмосфере происходит на особых ядрах сублимации. Теперь есть основания думать, что сначала всегда возникают зародышевые капельки на ядрах конденсации; при отрицатель​ных температурах эти капельки находятся в переохлажденном состоянии. Но при достаточно низких отрицательных темпе​ратурах капельные элементы замерзают, и дальше на них уже развиваются кристаллы. Возможно, что замерзание капелек стимулируется наличием особых ядер замерзания, химиче​ская природа и механизм действия которых еще недостаточно ясны.
Облака
В результате конденсации внутри атмосферы возникают скопления продуктов конденсации — капелек и кристаллов. Их называют облаками. Размеры облачных элементов — капелек и кристаллов — настолько малы, что их вес уравновешивается силой трения еще тогда, когда они имеют очень малую скорость, падения. Установившаяся скорость падения капелек получается равной лишь долям сантиметра в секунду. Скорость падения кристаллов еще меньше. Это относится к неподвижному воз​духу. Но турбулентное движение воздуха приводит к тому, что столь малые капельки и кристаллы вовсе не выпадают, а дли​тельное время остаются взвешенными в воздухе, смещаясь то вниз, то вверх вместе с элементами турбулентности.
Облака переносятся воздушными течениями. Если относи​тельная влажность в воздухе, содержащем облака, убывает, то облака испаряются. При определенных условиях часть облачных элементов укрупняется и утяжеляется настолько, что выпадает из облака в виде осадков. Таким путем вода возвращается из атмосферы на земную поверхность.
При конденсации непосредственно у земной поверхности скопления продуктов конденсации называют туманами. Прин​ципиальной разницы в строении облаков и туманов нет. В горах возможны и такие случаи, когда облако возникает на самом горном склоне. Для наблюдателя, смотрящего снизу, из долины, явление представится облаком; для наблюдателя на самом склоне — туманом.
Отдельные облака существуют подчас очень короткое время. Например, индивидуальное существование кучевых обла​ков иногда исчисляется всего 10—15 минутами. Это значит, что недавно возникшие капельки, из которых состоит облако, снова быстро испаряются. Но даже когда облако наблюдается очень долго, это не означает, что оно есть неизменное образование, длительное время состоящее из одних и тех же частичек, В действительности облака находятся в процессе постоянного ново​образования и исчезновения (испарения; часто неправильно го​ворят — таяния). Одни элементы облака испаряются, другие возникают заново. Длительно существует определенный процесс облакообразования; облако же является только видимой в дан​ный момент частью общей массы воды, вовлекаемой в этот процесс.
Это особенно ясно при образовании облаков над горами Если воздух непрерывно перетекает через гору, то на некоторой высоте он адиабатически охлаждается при подъеме настолько, что возникают облака. Эти облака кажутся неподвижно привя​занными к гребню хребта. Но в действительности они, переме​щаясь вместе с воздухом, все время испаряются в передней части, где перетекающий воздух начинает опускаться, и все время заново образуются в тыловой части из нового водяного пара, приносимого поднимающимся воздухом.
Взвешенность облаков также обманчива. Если облако не меняет своей высоты, то это еще не означает, что составляющие его элементы не выпадают. Жидкая или твердая частичка в об​лаке может опускаться, но, достигая нижней границы облака, она переходит в ненасыщенный воздух и здесь испаряется. В ре​зультате облако будет казаться длительно находящимся на одном уровне.
Микроструктура и водность облаков
По своему строению облака делятся на три класса.
Водяные (капельные) облака, состоящие только из ка​пелек. Они могут существовать не только при положительных температурах, но и при температурах ниже нуля; в этом случае капельки будут находиться в переохлажденном состоянии, что в атмосферных условиях вполне обычно.
Смешанные облака, состоящие из смеси переохлажденных капелек и ледяных кристаллов при умеренных отрицательных температурах.

Ледяные (кристаллические) облака, состоящие только из ледяных кристаллов при достаточно низких температурах.
В теплое время года водяные облака образуются главным образом в нижних слоях тропосферы, смешанные — в средних слоях, ледяные — в верхних. В холодное время года при низких температурах смешанные и ледяные облака могут возникать и вблизи земной поверхности. Чисто капельное строение облака могут сохранять до температур порядка —10° (иногда и ниже).
При более низких температурах в облаке наряду с капель​ками встречаются и кристаллы, т. е. облако является сме​шанным.
Наиболее высокие облака тропосферы, наблюдающиеся при температурах порядка -30 — -50°, имеют, как правило, чисто кристаллическое строение.
Размеры облачных капель варьируют в широких пределах, от долей микрона до сотен микронов. В зависимости от условий образования и от стадии развития облако может состоять из капелек как сравнительно однородных, так и весьма различных по размерам. Путем конденсации радиус облачных капелек мо​жет увеличиваться примерно до 20 mk. Однако при таянии кри​сталлов и при взаимном слиянии капелек в облаках могут по​лучаться капли радиусом до 100—200 mk. При таких размерах капли начинают выпадать из облака в виде мороси или дождя. Радиус капель дождя может достигать и тысяч микронов, т. е. нескольких миллиметров.
Кристаллы в облаках также разнообразны по форме и раз​мерам. Замерзание капелек при низких температурах дает так называемые полные кристаллы — ледяные шестиугольные (гекса​гональные) пластинки или призмы диаметром 10—20 mk. При дальнейшей сублимации (кристаллизации) они будут расти и могут получать на углах разветвления (лучи); на этих раз​ветвлениях образуются новые, и кристаллы превращаются в шестилучевые звезды (снежинки) или иного вида кристаллы сложной и разнообразной структуры. Величина их может до​стигать нескольких миллиметров в диаметре.
Количество капелек в единице объема облачного воздуха сравнительно невелико: от сотен на кубический сантиметр в нижней тропосфере до единиц на кубический сантиметр в вы​соких слоях тропосферы. Содержание кристаллов в облаках еще меньше — порядка 0,1 на один кубический сантиметр.

Водностью облаков называют содержание в них воды в жидком или твердом виде.
Хотя количество капелек или кристаллов в единице объема облачного воздуха значительно, элементы эти так малы, что со​держание воды в жидком виде в облаках невелико. В водяных облаках на каждый кубический метр облачного воздуха прихо​дится от 0,2 до 5 г воды. В кристаллических облаках водность значительно меньше — сотые и тысячные доли грамма на каж​дый кубический метр.
Это и понятно, если вспомнить, что абсолютная влажность воздуха измеряется лишь граммами на кубический метр, а в более высоких слоях, т. е. при более низких температурах, — долями грамма. При конденсации переходит в жидкое состоя​ние не весь водяной пар, имеющийся в воздухе, а только часть его. Поэтому водность облаков оказывается еще меньше, чем абсолютная влажность воздуха.

Международная классификация облаков

Формы облаков в тропосфере очень разнообразны. Однако их можно свести к относительно небольшому числу основных типов. Первая классификация облаков была предложена более полутораста лет тому назад (Л. Говардом в Англии). В конце XIX века была принята международная классификация облаков, которая с тех пор несколько раз подвергалась существенным, однако не принципиальным изменениям. В современном ва​рианте международной классификации облака делятся прежде всего на 10 основных родов по их внешнему виду. В этих основ​ных родах различают значительное число видов, разновидно​стей и дополнительных особенностей; различаются также про​межуточные формы.
Мы перечислим здесь только десять основных родов облаков (кроме русских названий, приводятся также международные латинские названия и их сокращения, которые следует за​помнить):

1. Перистые — Cirrus (Ci).
2. Перисто-кучевые — Cirrocumulus (Cc).
3. Перисто-слоистые — Cirrostratus (Cs).
4. Высоко-кучевые — Altocumulus (Ac).
5. Высоко-слоистые — Altostratus (As).
6. Слоисто-дождевые — Nimbostratus (Ns).
7. Слоисто-кучевые — Stratocumulus (Sc).
8. Слоистые — Stratus (St).
9. Кучевые — Cumulus (Cu).
10. Кучево-дождевые — Cumulonimbus (Cb).
Их краткие описания будут даны ниже. Существуют настав​ления и атласы фотографий, помогающие разобраться в формах облаков.
Облака всех указанных родов встречаются на высотах между уровнем моря и тропопаузой. В этом диапазоне высот условно различаются три яруса, так что для каждого рода обла​ков можно указать, в каком ярусе или ярусах эти облака встречаются. В зависимости от температурных условий и от вы​соты тропопаузы границы этих ярусов в разных широтах раз​личны.

Верхний ярус облаков в полярных широтах простирается в среднем от 3 до 8 км, в умеренных широтах — от 5 до 13 км и в тропических широтах — от 6 до 18 км. Средний ярус в поляр​ных широтах — от 2 до 4 км, в умеренных — от 2 до 7 км и в тропических — от 2 до 8 км. Нижний ярус во всех широтах — от земной поверхности до 2 км.
Из перечисленных 10 родов облаков три первых — перистые, перисто-кучевые и перисто-слоистые — встречаются в верхнем ярусе, высоко- кучевые — в среднем, слоисто-кучевые и слои​стые — в нижнем.
Высоко-слоистые облака обычно располагаются в среднем ярусе, но часто проникают и в верхний; слоисто-дождевые почти всегда располагаются в нижнем ярусе, но обычно проникают и в вышележащие ярусы.
Основания (нижние поверхности) кучевых и кучево-дождевых облаков обычно находятся в нижнем ярусе, но их вершины часто проникают в средний, а иногда и в верхний ярус.

Описание основных родов облаков

В описаниях, кроме внешнего вида облаков, кратко остано​вимся и на их микроструктуре.
1—3. Перистые, перисто-кучевые и перисто-слоистые облака верхнего яруса — самые высокие облака тропосферы. Они встре​чаются при наиболее низких температурах и состоят из ледяных кристаллов. На вид облака всех трех родов белые, полупрозрач​ные, мало затеняющие солнечный свет. Разница между тремя основными родами состоит в следующем. Перистые облака вы​глядят как отдельные нити, гряды или полосы волокнистой структуры. Перисто-кучевые облака представляют собой гряды или пласты, имеющие ясно выраженную структуру из очень мелких хлопьев, шариков, завитков (барашков). Часто они похожи на рябь на поверхности воды или песка. Перисто-слои​стые облака представляют собой тонкую прозрачную белесо​ватую вуаль, частично или полностью закрывающую небосвод. В них иногда различается волокнистая структура. Эти облака часто дают оптические явления, называемые гало, т. е. светлые, слегка окрашенные круги вокруг дисков светил с радиусами 22° и 46° или различные комбинации светлых дуг. Эти явления создаются преломлением света в ледяных кри​сталлах облаков и отражением света от их граней.
4. Высоко-кучевые облака в среднем ярусе представляют собой облачные пласты или гряды белого или серого цвета (или одновременно обоих). Они достаточно тонки, но все же более или менее затеняют солнце. Эти пласты или гряды состоят из плоских валов, дисков, пластин, часто расположенных рядами. Кажущаяся ширина этих элементов в облаках на небесном своде 1—5°. Виды высоко-кучевых облаков очень разнообразны. Ха​рактерное для них оптическое явление — венцы, т. е. окрашен​ные круги небольшого (в несколько градусов) радиуса вокруг дисков светил. Они связаны с дифракцией света водяными ка​пельками облаков. В высоко-кучевых облаках наблюдается также иризация: края облаков, находящихся перед солнцем, получают радужную окраску. Иризация также указывает на строение высоко-кучевых облаков из очень мелких однородных капелек. При низких температурах они переохлаждены.

5. Высоко-слоистые облака в основном относятся также к среднему ярусу, но их верхние части могут проникать и в верх​ний ярус. Их вертикальная мощность уже измеряется километ​рами, а на вид они представляют собой светлый, молочно-серый облачный покров, застилающий небосвод целиком или частично. По крайней мере в отдельных частях этого покрова сквозь него можно видеть диски солнца и луны, однако в виде размытых пятен, как сквозь матовое стекло. Высоко-слоистые облака являются типичными смешанными облаками: наряду с мельчай​шими капельками в них содержатся и мелкие снежинки. По​этому такие облака дают осадки. Однако осадки эти слабы и в теплое время года, как правило, испаряются по пути к зем​ной поверхности. Зимой из высоко-слоистых облаков часто выпа​дает мелкий снег.
6. Слоисто-дождевые облака имеют общее происхождение с высоко-слоистыми. Но они представляют собой более мощ​ный слой, в несколько километров толщиной, начинающийся в нижнем ярусе, но простирающийся и в средний, а часто и в верхний. В верхней части слоя облака по строению схожи с высоко-слоистыми, а в нижней могут содержать также круп​ные капли и снежинки. Поэтому слой этих облаков представ​ляется более серым; диски светил сквозь него не просвечивают. Из этих облаков, как правило, выпадает обложной дождь или снег, достигающий земной поверхности. Под покровом слоисто-дождевых облаков часто существуют бесформенные скопления низких разорванных облаков, особенно мрачные на фоне слоисто-дождевых.
7. Слоисто-кучевые облака в нижнем ярусе представляют собой гряды или слои серых или беловатых облаков, почти всегда имеющие более темные части. Облака эти построены из таких же элементов, что и высоко-кучевые (из дисков, плит, валов), однако на вид более крупных, с кажущимися размерами более 5°. Расположены эти структурные элементы по большей части регулярно, рядами. В большинстве случаев слоисто-ку​чевые облака состоят из мелких и однородных капелек, при отрицательных температурах — переохлажденных, и не дают осадков. Случается, что из них выпадает слабая морось или (при низких температурах) очень слабый снег.
8. Слоистые облака также находятся в нижнем ярусе. Это самые близкие к земной поверхности облака: в равнинной мест​ности их высота может быть всего несколько десятков метров над землей. Это однородный на вид серый слой капельного строе​ния, из которого может выпадать морось. Но при достаточно низких отрицательных температурах в облаках появляются и твердые элементы; тогда из облаков могут выпадать ледяные иглы, мелкий снег, снежные зерна. Явлений гало эти облака не дают; солнечный диск, если он просвечивает сквозь облака, имеет четкие очертания. Временами слоистые облака пред​ставляются в виде разорванных клочьев; тогда их называют разорванно-слоистыми.
9. Кучевые облака — это отдельные облака в нижнем и сред​нем ярусах, как правило, плотные и с резко очерченными конту​рами, развивающиеся вверх в виде холмов, куполов, башен. Они имеют клубообразный характер (похожи на кочаны цветной ка​пусты) и на солнце кажутся ярко-белыми. Основания облаков сравнительно темные, более или менее горизонтальные. Против солнца облака кажутся темными со светлой каймой по краям. Облака часто настолько многочисленны, что образуют гряды. Иногда они имеют разорванные края и называются разорванно-кучевыми. Кучевые облака состоят только из водяных капель (без кристаллов) и осадков, как правило, не дают. Однако в тро​пиках, где водность облаков велика, из них вследствие взаим​ного слияния капель могут выпадать небольшие дожди.

10. Кучево-дождевые облака являются дальнейшей стадией развития кучевых. Они представляют собой мощные кучевообразные массы, очень сильно развитые по вертикали в виде гор и башен, часто от нижнего и до верхнего яруса. Закрывая солнце, они имеют мрачный вид и сильно уменьшают освещен​ность. Вершины их приплюснуты и имеют волокнистую перисто-образную структуру, нередко характерную форму наковален. Кучево-дождевые облака состоят в верхних частях из ледя​ных кристаллов, а в нижних — из кристаллов и капелек различ​ной величины, вплоть до самых крупных. Они дают осадки лив​невого характера: это интенсивные дожди, иногда с градом, зимою сильный густой снег, крупа. С ними часто связаны гро​зовые явления, которые будут подробнее рассмотрены в после​дующем. Поэтому такие облака называют еще грозовыми (а также ливневыми). На их фоне нередко наблюдается радуга. Под основаниями этих облаков, так же как и под слоисто-дож​девыми, часто наблюдаются скопления разорванных облаков (типа разорванно-слоистых или разорванно-кучевых).

Световые явления в облаках. Гало
В связи с облаками в атмосфере наблюдаются различные световые (оптические) явления. Практического значения они не имеют, но дают некоторые сведения о характере облаков, с ко​торыми они связаны. Эти явления обусловлены отражением, пре​ломлением и дифракцией света в капельках и кристалликах об​лаков.
В ледяных облаках верхнего яруса, особенно в перисто-слои​стых, возникают явления гало. Так называются прежде всего светлые круги радиусом 22 или 46 угловых градусов с центром в центре солнечного или лунного диска. Они слабо окрашены в радужные цвета (красный внутри). Кроме этих основных форм гало, наблюдаются ложные солнца, т. е. слегка окрашенные светлые пятна на одном уровне с солнцем и на том же угловом расстоянии от него (22 или 46°). К основным кругам присоеди​няются иногда различные касательные к ним дуги. Наблю​даются еще неокрашенные вертикальные столбы, проходящие через солнечный диск, т. е. как бы продолжающие его вверх и вниз, а также неокрашенный горизонтальный круг на одном уровне с солнцем.

Окрашенные гало объясняются преломлением света в шести​гранных призматических кристаллах ледяных облаков, неокра​шенные (бесцветные) формы — отражением света от граней кристаллов.
Разнообразие форм гало зависит отчасти от высоты солнца и в особенности от типов кристаллов, их движения и от ориен​тации их осей в пространстве.
Гало в 22° обусловлено преломлением света боковыми гра​нями кристаллов. Лучи света входят в одну из боковых граней и выходят из другой — не смежной, а образующей с первой угол 60°. Минимальное отклонение лучей от первоначального направления при этом будет, как показывают расчеты, около 22° (для красных лучей немного меньше, для фиолетовых немного больше). Лучи наименее отклоненные будут обладать макси​мальной интенсивностью. Таким образом, вокруг диска светила возникнет светлый круг радиусом около 22° с некоторым спек​тральным расчленением окраски.
Так будет при беспорядочной ориентации главных осей кри​сталлов во всех направлениях. Если же, например, главные оси будут преимущественно вертикальными, то вместо светлого круга возникнут два светлых пятна — ложные солнца — по обе стороны от солнечного диска, также на расстоянии 22°.
Гало в 46° (и ложные солнца в 46°) аналогичным образом обусловлены преломлением света между боковыми гранями и основаниями призм, т. е. с преломляющим углом 90°. Угол ми​нимального отклонения будет при этом около 46°.
Горизонтальный круг объясняется отражением света боко​выми гранями вертикально расположенных кристаллов. Солнеч​ный столб объясняется отражением света от кристаллов, распо​ложенных по преимуществу горизонтально. На объяснении дру​гих форм гало мы останавливаться не будем.

Световые явления в облаках. Венцы
В тонких водяных облаках перед диском светила, состоящих из мелких однородных капелек (обычно это высоко-кучевые облака), наблюдаются явления венцов. Венцы наблюдаются также в тумане около искусственных источников света.
Основная, а часто единственная часть венца — светлый круг небольшого радиуса, вплотную окружающий диск светила (или искусственный источник света). Круг этот голубоватый, а по внешнему краю красноватый. Его еще называют ореолом. Он может быть окружен одним или несколькими светлыми до​полнительными кольцами такой же окраски, не примыкающими к нему и друг к другу вплотную. Радиус ореола бывает порядка1—5°. Он обратно пропорционален диаметрам капелек в облаке; поэтому по нему можно определять размеры капелек в облаках.
Венцы обусловлены дифракцией света на мельчайших ка​пельках облаков, которые образуют своего рода дифракционную решетку. Вокруг каждой точки диска светила образуется ди​фракционный спектр или несколько спектров, имеющих кольце​вую форму. Они налагаются друг на друга, причем их цвета сливаются и дают голубоватый оттенок. Только спектры, образо​ванные точками, расположенными по краю диска светила, со​здают кайму красноватого цвета вокруг внешней периферии каждого кольца.
Венцы вокруг искусственных источников света малых разме​ров (по сравнению с дисками светил) имеют более богатые радужные цвета.
Явление иризации облаков, по существу, того же происхождения, что и венцы.
Очень интересно явление глории. Глория подобна венцу, но возникает она не вокруг солнца или луны, а вокруг точки, прямо противоположной диску светила. Наблюдается она на облаках, расположенных прямо перед наблюдателем или ниже его, т. е. в горах или с самолета. На те же облака падает тень на​блюдателя, и глория представляется наблюдателю расположен​ной вокруг тени его головы. Глория объясняется дифракцией света, до этого уже отраженного в капельках облаков так, что он возвращается от облака в том же направлении, по которому падал.
Световые явления в облаках. Радуга
Всем известно эффектное явление радуги. Радуга наблю​дается на фоне облаков, из которых выпадает дождь, если эти облака освещены солнцем и, стало быть, расположены против него. Это светлая дуга радиусом около 42°, окрашенная в спектральные цвета: по внешнему краю в красный, по внутрен​нему в фиолетовый, а между ними в остальные цвета спектра. Дуга радуги является частью окружности, центр которой лежит на прямой, соединяющей центр солнечного диска с глазом на​блюдателя (изредка наблюдается и лунная радуга). Когда на​блюдатель перемещается, вместе с ним перемещается и видимая им радуга. Если солнце стоит низко над горизонтом, дуга ра​дуги — около полуокружности. Если же солнце стоит высоко, то центр радуги лежит глубоко под горизонтом и над горизон​том видна лишь небольшая низко расположенная дуга. При вы​соте солнца 42° и более радуги не видно вовсе. С самолета иногда удавалось видеть радугу в виде почти полного круга.

Кроме основной дуги, нередко можно различить более сла​бую дополнительную дугу радиусом около 50° с фиолетовым цветом по наружному краю, а изредка также и третью, и чет​вертую дугу. Иногда можно заметить дополнительные дуги и внутри основной дуги. Интенсивность света, ширина и окраска радуги сильно варьируют в зависимости от размеров капель.
Условия, при которых наблюдается типичная радуга (осве​щенное солнцем облако с дождем), осуществляются преимуще​ственно в случае кучево-дождевых облаков. Достаточно крупные капли этих облаков или выпадающего дождя необходимы для образования типичной радуги. Но радуга может иногда наблю​даться и на фоне облаков с мелкими каплями, даже на фоне тумана. В этом случае она широкая, почти белого цвета, со слабо окрашенными краями.
Наблюдается радуга и в брызгах морских волн, и в брызгах водопада или фонтана.
Радуга объясняется преломлением солнечных лучей при входе и выходе из капель, их отражением внутри капель и явле​ниями дифракции на каплях.
Облака конвекции (кучевообразные)
Различия в структуре и во внешнем виде облаков объясняются различиями в условиях их возникновения. Поэтому об​лака можно разделить на несколько генетических типов.
Различают облака внутримассовые и фронтальные. Первые обязаны своим происхождением процессам внутри воздушных масс. Вторые — процессам, связанным с фронтами, т. е. проис​ходящим на границах между воздушными массами.
В неустойчивых воздушных массах (холодных, а летом над сушей также и местных) облакообразование связано с сильно развитой конвекцией при неустойчивой стратификации. В ре​зультате адиабатического охлаждения воздуха в восходящих токах и возникают облака конвекции (рис. 46). В среднем ско​рость восходящих токов при облакообразовании порядка 3— 6 м/с, но в отдельных случаях выше 10 и даже 20 м/с. Вокруг облака наблюдаются более слабые нисходящие дви​жения.
Процессы образования определяют и характерный внешний вид облаков, позволяющий назвать их кучевообразными. По международной классификации это прежде всего кучевые об​лака, которые при последующем развитии могут превратиться в кучево-дождевые. Превращение заключается в появлении ледяных кристаллов в верхних частях облаков, или, как говорят, в оледенении вершин облаков. Внешне это выражается в потере клубообразного характера вершин, в появлении в них волокни​стой структуры. Именно этот процесс приводит к выпадению ливневых осадков из кучево-дождевых облаков, тогда как ку​чевые облака, как правило, осадков не дают.
Кучево-дождевые облака даже в умеренных широтах могут в отдельных случаях достигать высоты 13 км и проникать в стратосферу. В тропиках они могут развиваться по вертикали даже выше 15 км. Поперечники кучево-дождевых облаков до​стигают 15—20 км; при этом облака состоят из отдельных ячеек, существование которых кратковременно: 20—30 минут.
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Рис. 46. Схема возникновения облаков конвекции.

Для сильного развития облаков конвекции очень важно, чтобы воздушная масса до значительной высоты обладала неустойчивостью стратификации. Это значит, что вертикальные градиенты температуры в ней до уровня конденсации (т. е. до уровня, где начинается облакообразование) должны быть выше сухоадиабатического или по крайней мере близкими к нему, а над уровнем конденсации — выше влажноадиабатического. На какой высоте лежит уровень конденсации, можно прибли​женно подсчитать (или определить с помощью адиабатной диа​граммы), зная температуру и влажность воздуха у земной по​верхности. Для этого может служить формула
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где Н — уровень конденсации в гектометрах, t — температура воздуха внизу и τ — точка росы для этого воздуха.
Температуры на уровне оледенения около -8 — -12° или еще ниже. До достижения этого уровня облако сохраняет ка​пельную структуру, остается кучевым.
Слои с инверсиями температуры или даже с малыми вер​тикальными градиентами температуры задерживают распространение конвекции. Они так и называются задерживающими слоями. Когда кучевые облака в своем росте в высоту доходят до такого слоя, их дальнейшее развитие прекращается. Если же слой инверсии лежит низко, он может помешать и самому обра​зованию облаков.

В холодных воздушных массах, движущихся над теплой поверхностью, облака конвекции возникают и над сушей, и над морем. Но над сушей летом они развиваются также в местных воздушных массах над сильно прогревающейся днем поверх​ностью почвы. В таких случаях облакообразование имеет осо​бенно ярко выраженный суточный ход: облака получают наи​большее развитие в послеполуденные часы (часто с грозами, иногда с градом) и исчезают ночью. Менее резок, но все же существует суточный ход облаков конвекции в холодных массах.
Зимой над сушей, покрытой снегом, облака конвекции редки или отсутствуют; их развитие в холодных массах начинается весной, после того как снежный покров стаял. Над морем об​лака конвекции часты и хорошо развиты также и зимой.
Волнистые облака
В устойчивых воздушных массах (теплых, а зимой над су​шей также и местных) основной процесс развития облаков — это достаточно слабый турбулентный перенос водяного пара вместе с воздухом от земной поверхности вверх и соответствующее его адиабатическое охлаждение. Слои инверсии задерживают этот перенос. Под инверсией происходит накопление водяного пара и его радиационное выхолаживание. Поэтому облака и воз​никают преимущественно под слоем инверсии. По международ​ной классификации это облака слоистые и слоисто-кучевые, в среднем ярусе — высоко-кучевые. Они сравнительно тонки и растянуты в горизонтальном направлении, а кроме того, часто обнаруживают волнистую структуру, почему и называются вол​нистыми.

Причина такой структуры в том, что в облакообразовании зачастую участвует еще и волновой процесс: в слое инверсии и по обе стороны от него возникают воздушные волны длиной порядка 50—2000 м, обусловленные разрывом скорости ветра и плотности (температуры) воздуха. В гребнях этих волн воздух приподнимается вверх, в долинах опускается вниз (рис. 47). Поэтому облачным слой может расчлениться на отдельные валы, характерные для внешнего вида слоисто-кучевых или высоко​кучевых облаков.
Волнистая структура слоистых облаков менее очевидна при наблюдении снизу, так как длины волн в них велики, а облака близки к земной поверхности.   При   наблюдении   с самолета, сверху, их волнистый вид хорошо различим.
Кроме свободных волн, в атмосфере могут возникать и вы​нужденные стоячие волны над горами, через которые перетекает воздух. В гребне такой стоячей волны возникает облако, кажу​щееся неподвижным, но в действительности все время возни​кающее заново во вновь приносимом воздухе. Такие облака на​зывают облаками препятствий.
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Рис. 47. Схема возникновения волнистых облаков

Волнистые облака в суточном ходе имеют максимум повто​ряемости ночью. Слоистые облака особенно характерны для ночного времени и для холодного сезона.
Облака восходящего скольжения (слоистообразные)
В связи с фронтами возникают облака восходящего сколь​жения. Они представляют собой огромные облачные системы, вытянутые в длину вдоль фронта на тысячи километров и в ши​рину захватывающее сотни километров. В основной своей части они имеют вид мощных облачных слоев, почему и называются слоистообразными (не смешивать со слоистыми облаками по международной классификации). Фронт отделяет пологий клин холодного воздуха от лежащего рядом с ним и над ним более теплого воздуха (рис. 48). При этом, как правило, развивается восходящее движение теплого воздуха по холодному клину.

Так как поверхность фронта очень пологая (тангенс ее угла наклона всего 0,01 или меньше), то в основном движение теп​лого воздуха представляет собой горизонтальный перенос. Но все же к этому горизонтальному переносу присоединяется небольшая вертикальная составляющая, порядка сантиметров или долей сантиметра в секунду, и это чрезвычайно важно. Мед​ленное всползание теплого воздуха по холодному клину при​водит к адиабатическому охлаждению мощных его слоев и к конденсации в них водяного пара. В результате и возникает облачная система, расположенная в теплом воздухе над холод​ным клином.
Особенно хорошо она выражена в случае теплого фронта. Самая мощная часть системы вблизи линии фронта представляет собой слоисто- дождевые об​лака в несколько километров толщиной, например между уров​нями 1—2 и 6—8 км. Дальше от линии фронта облака переходят в менее мощные высоко-слоистые, еще дальше — в перисто-слои​стые, перед которыми наблюдаются гряды перистых уже на рас​стоянии многих сотен километров от линии фронта (рис. 48).
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Рис. 48. Схема возникновения облаков восходящего скольжения.

Осадки из высоко-слоистых облаков не достигают земной поверхности, по крайней мере летом. Но из слоисто-дождевых облаков выпадают обложные осадки полосой, ширина которой 200—300 км и более. Вместе с перемещением фронта переме​щаются и связанные с ним облака и осадки. Появление на за​падном или южном горизонте вытянутых (сходящихся в пер​спективе) полос перистых облаков часто является предзнамено​ванием приближения теплого фронта с последующей более или менее мощной облачностью и осадками.
В случае холодного фронта получается, по существу, такая же облачная система. Отличие ее состоит в том, что об​лачная система холодного фронта более узкая, а в передней (наиболее мощной) части имеет характер кучево-дождевых об​лаков с ливневыми осадками, так как подъем теплого воздуха имеет здесь более бурный характер, чем в случае теплого фронта.

На так называемых фронтах окклюзии движение воздуха сложнее, но и там получается в общем сход​ная облачная система.

Выше указаны типичные фронтальные облака восходя​щего скольжения. В связи с фронтами возможно образование облаков и некоторых других типов. Например, для холодного фронта характерны перисто-кучевые облака, для фронта окклю​зии типичны разнообразные виды высоко-кучевых облаков. Ле​том над сушей кучево-дождевые облака нередко развиваются и на теплом фронте.
Фронтальные облака могут усиливаться при приближении фронта к горному хребту. При подъеме воздушного течения по горному склону в нем могут развиваться и самостоятельные орографические облака, чаще всего кучевообразные.
Фронтальная облачность в наименьшей степени обнаружи​вает суточный ход. Но все же днем она немного усиливается.

Во внетропических широтах преобладают облака восходя​щего скольжения. В тропиках основное место принадлежит об​лакам конвекции.
Облачность, ее суточный и годовой ход
Степень покрытия небесного свода облаками называют облачностью. Облачность выражается в десятых долях покрытия неба. При облаках, полностью закрывающих небо, облачность обозначается числом 10, при совершенно ясном небе — числом 0. При выводе средних величин можно давать и десятые доли еди​ницы. Так, например, 5,7 означает, что облака покрывают 57% небосвода.
Для службы погоды существует особый код облачности, где все степени покрытия неба укладываются в рубрики от 0 до 8, а цифрой 9 обозначаются условия, когда облачность нельзя ви​деть из-за темноты, тумана, пыльной бури и т. п.
Облачность обычно определяется наблюдателем на глаз. Но существуют для этого и приборы в виде выпуклого полусфериче​ского зеркала, отражающего весь небосвод и фотографируемого сверху, либо в виде фотокамеры с аналогичным объективом.
Принято по отдельности оценивать общее количество облаков (общую облачность) и количество нижних облаков (нижнюю об​лачность). Это существенно потому, что высокие, а отчасти и средние облака меньше затеняют солнечный свет и менее важны в практическом отношении (для авиации, например). Дальше речь будет идти только об общей облачности.

Облачность имеет большое значение для оборота тепла на Земле. Она отражает прямую солнечную радиацию и, следова​тельно, уменьшает ее приток к земной поверхности. Она также увеличивает рассеяние радиации, уменьшает эффективное излу​чение, меняет условия освещенности. Хотя современные само​леты летают выше среднего яруса облаков и даже выше верх-
него яруса, облачность может затруднить взлет и посадку са​молета, мешает ориентации без приборов, может угрожать обледенением самолета и пр.
Суточный ход облачности сложен и в большой степени зависит от родов облаков. Слоистые и слоисто-кучевые облака, связанные с выхолаживанием воздуха от земной поверхности и со сравнительно слабым турбулентным переносом водяного пара вверх, имеют максимум ночью и утром. Кучевообразные облака, связанные с неустойчивостью стратификации и хорошо выражен​ной конвекцией, напротив, возни​кают преимущественно в дневные часы и исчезают к ночи. Правда, над морем, где температура подсти​лающей поверхности почти не имеет суточного хода, облака конвекции также его почти не имеют или сла​бый максимум приходится на утро Облака восходящего скольжения, связанные с фронтами, не имеют яс​ного суточного хода.
В результате в суточном ходе облачности над сушей в умеренных широтах летом намечаются два максимума: утром и, более значи​тельный, после полудня. В холодное
Бремя года, когда конвекция слаба или отсутствует, преобладает утренний максимум, который может стать единственным (рис. 49). В тропиках весь год преобладает послеполуденный максимум, так как там важнейшим облакообразующим процес​сом является конвекция.
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Рис.  49   Суточный  ход  облач​ности в Потсдаме.

Для примера укажем, что в Вене в среднем за весь год мак​симумы облачности приходятся на 8 и 14 часов, а минимумы — на 12 и 22 часа. Полная амплитуда суточного хода в Вене 0,8, т. е. меньше одной десятой покрытия неба. В характерном мор​ском климате она еще меньше.
На высокогорных станциях, особенно летом, минимум на​блюдается ночью, когда облака располагаются низко, а макси​мум — после полудня, при развитии конвекции.
В годовом ходе облачность в разных климатических обла​стях меняется по-разному. Над океанами высоких и средних широт годовой ход вообще невелик, с максимумом летом или осенью и минимумом весной. Так, на Маточкином Шаре (Новая Земля) в сентябре и октябре 8,5, в апреле 7,0; на Фарерских островах в августе 7,9, в апреле 7,0.В Европе максимум приходится на зиму, когда наиболее развита циклоническая деятельность с ее фронтальной облач​ностью, а минимум — на весну или лето, когда преобладают облака конвекции. Так, в Москве в декабре 8,5, в мае 5,4; в Вене в декабре 7,8, в августе 5,0.
В Восточной Сибири и в Забайкалье, где зимой господствуют антициклоны, максимум приходится на лето или осень, а ми​нимум — на зиму. Так, в Красноярске в октябре 7,3, в феврале 5,3; в Чите в июле 6,7, в январе 3,3. В муссонной области Даль​него Востока годовой ход такой же, но амплитуда его больше: во Владивостоке в июне и июле 7,7, а в январе 2,8.
В субтропиках, где летом преобладают антициклоны и куда зимой распространяется циклоническая деятельность, максимум приходится на зиму, а минимум на лето, как и в умеренных ши​ротах Европы, но амплитуда здесь больше. Так, в Афинах в де​кабре 5,9, в июне 1,1. Таков же годовой ход и в Средней Азии, где летом воздух очень далек от насыщения вследствие высоких температур, а зимой существует довольно интенсивная циклони​ческая деятельность: в Ташкенте в январе 6,4, в июле 0,9.
В тропиках, в областях пассатов, максимум облачности при​ходится на лето, а минимум на зиму: в Камеруне в июле 8,9, в январе 5,4. В муссонном климате тропиков годовой ход такой же, но резче выраженный: в Дели в июле 6,0, в ноябре 0,7.
На высокогорных станциях в Европе минимум облачности наблюдается главным образом зимой, когда горы лежат выше слоистых облаков, закрывающих долины (если не говорить о на​ветренных склонах); максимум — летом, при развитии облаков конвекции.

Географическое распределение облачности

(карты XXI—XXII)

Приведем сначала средние годовые значения облачности в разных широтных зонах над сушей (с.) и над морем (м.).

	
	Широта, град.

	
	90-80
	80-70
	70-60
	60-50
	50-40
	40-30
	30-20
	20-10
	10-0

	
	Северное  полушарие

	с.
	-
	6,3
	6,2
	6,0
	5,0
	4,0
	3,4
	4,0
	5,2

	м.
	6,3
	7,0
	7,2
	6,7
	6,6
	5,2
	4,9
	5,3
	5,3

	
	Южное  полушарие

	с.
	-
	-
	-
	7,0
	5,8
	4,8
	3,8
	4,6
	5,6

	м.
	-
	6,4
	7,6
	7,2
	6,7
	5,7
	5,3
	4,9
	5,0


Из таблицы видно, что над морем облачность больше, чем над сушей. В среднем для всего северного полушария она над сушей 4,8 и над морем 5,6; для южного полушария (без мате​рика Антарктиды, где она уменьшена) над сушей 4,9 и над мо​рем 6,0. Для обоих полушарий вместе получается для суши 4,9, для моря 5,8; наконец, для всего Земного шара в целом 5,4.
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Рис. 50. Среднее распределение облачности с географической широтой над материками (вверху) и над океанами (внизу).

Таким образом, поверхность Земного шара в общем закрыта облаками более чем наполовину. Среднее распределение облач​ности по широтам представлено на рис. 50.

От самых высоких широт к субполярным облачность растет и достигает максимума в зоне 70—60° широты. Это связано с максимальным развитием циклонической деятельности в суб​полярных широтах, особенно над морями. Затем к субтропиче​ским широтам облачность убывает и достигает минимума в зоне 30—20°. Этот минимум связан с субтропическими антицикло​нами. Дальше к экватору облачность снова увеличивается: это зона пассатов с их кучевыми облаками и затем внутритропическая зона конвергенции вблизи экватора, где встречаются пас​саты двух полушарий и развивается сильная конвекция.
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Карта XXI  Средняя облачность в январе (в процентах)
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Карта XXlI. Средняя облачность в июле (в процентах).

На многолетних средних картах распределения облачности (карты XXI, XXII) во все сезоны года видны резко выражен​ные малооблачные области (до 2,0 и ниже) в субтропических пустынях обоих полушарий. В Асуане (22,4° с. ш., 33,0° в. д.), например, средняя годовая облачность только 0,5. Облачность мала, особенно летом, и в советской Средней Азии: Термез дает в среднем годовом 1,6, а летом даже 0,2. В зимнее время облач​ность мала в Восточной Сибири, Центральной Азии и Индии с их антициклоническим режимом или зимней муссонной цир​куляцией.
Особенно значительная облачность (до 7,0—8,0 и больше) обнаруживается круглый год на севере Атлантического и Ти​хого океанов, включая северо-запад Европы и Японские острова, а также в высоких широтах Южного океана. Зимою она также значительна в Западной Сибири и в районе Великих озер. Летом облачность увеличивается в муссонных областях Гвинейского залива и Индии.
В России наиболее облачные места на северо-западе европейской его части. Зимняя Золотица на Белом море имеет в среднем годовом 7,7, а маяк Сосковец там же зимою 9,0.
Условия облачности можно также характеризовать числом ясных и пасмурных дней. Так, в Ленинграде в ноябре 0,9 ясных дней, в мае 4,1, а за год 31. Там же пасмурных дней в декабре 22,8, в июле 8,5 и в году 172. В Волгограде ясных дней в де​кабре 2,4, в августе 13,0 и в году 66; пасмурных дней в декабре 19,9, в августе 2,9 и в году 121.

Приведем еще несколько значений в качестве экстремальных. В Ифрене (Триполитания) в году 293 ясных дня, в Термезе (Туркмения) 260, а в Имандре, на Кольском полуострове, только 9. На горной станции Бен-Невис в Шотландии 247 пасмурных дней в году. На восточном берегу острова Тайвань 233 пасмур​ных дня в году.
Можно, наконец, определять повторяемость (вероятность) различных градаций облачности.

Продолжительность солнечного сияния
Продолжительностью солнечного сияния называется время, в течение которого прямые солнечные лучи освещают земную по​верхность. На метеорологических станциях она измеряется ге​лиографами, основанными обычно на том, что под действием фокусированных солнечных лучей остается либо прожог на спе​циальной бумажной ленте, либо след на фотобумаге.
Продолжительность солнечного сияния является немаловаж​ным элементом климата. Она зависит от длины дня, определяе​мой географической широтой и временем года, а также от об​лачности, которая не пропускает прямую радиацию.
Продолжительность солнечного сияния можно выражать либо в часах, либо в процентах от наибольшей возможной продол​жительности, т. е. от долготы дня (относительная продолжи​тельность). В последнем случае особенно хорошо видно, на​сколько облачность уменьшает продолжительность солнечного сияния.
Продолжительность солнечного сияния как в часах, так и в процентах от возможного возрастает от полярных широт к тропикам. В Арктике относительная продолжительность 25% и ниже. В Северной Европе она около 40%, в Италии около 50%, в Мадриде 65%. Максимума она достигает в субтропических пу​стынях: в Аризоне, например, в среднем годовом 88%, а в июне даже 97% от возможного. В дождливых областях вблизи эква​тора она снижена до 35%. Очень велика относительная продол​жительность солнечного сияния в Восточной Антарктиде.

Годовая сумма солнечного сияния в часах в Европе от 1000—1200 часов в северной Шотландии и на северных берегах СССР до 2900 часов в Мадриде. В Москве она равна 1600 ча​сам, в Феодосии 2200, в Средней Азии 3000 часам.
В годовом ходе максимум относительной продолжительности приходится в умеренных широтах северного полушария (кроме муссонных районов) на июль и август, минимум — на декабрь. В климате пустынь северного полушария по большей части на​блюдаются два максимума — в июне и в сентябре. Внутри тро​пиков экстремумы приходятся на дождливый и сухой периоды, особенно в муссонных районах.
Дни вовсе без солнечного сияния приходятся в Европе глав​ным образом на зиму.
Горы в среднем беднее солнечным сиянием, чем низменности, вследствие сильного развития облаков конвекции на горных склонах, особенно в тропиках. Однако зимой на высокогорных станциях может быть больше солнечного сияния, чем на низ​менности и в долинах, так как высокогорные места остаются выше уровня низких слоистых облаков, затягивающих долины. Это является важным преимуществом некоторых горных ку​рортов.
Самые солнечные часы суток в Средней Европе в среднем годовом — от 12 до 13 часов; летом раньше — от 10 до 11 часов, зимой позже — от 13 до 14 часов. На горных вершинах макси​мум солнечного сияния приходится часа на два раньше. В тропи​ках наиболее богаты солнечным сиянием утренние часы: 8—9.В больших городах загрязнение воздуха снижает продол​жительность солнечного сияния, иногда на 20% и более по срав​нению с продолжительностью в загородных местностях.
Дымка, туман, мгла
Мы уже знаем, что воздух часто представляется замутнен​ным вследствие наличия в нем загрязнений разного рода и мельчайших зачаточных продуктов конденсации. Эти аэрозоль​ные примеси рассеивают проходящий свет и приводят к ухуд​шению видимости.
Если помутнение воздуха невелико, оно называется дымкой. Помутняющие частицы при этом являются микроскопическими капельками и пылинками; но при очень низких температурах это также мельчайшие кристаллики. Такого рода помутнение может наблюдаться на высоких уровнях, придавая небесному своду белесоватость; в таких случаях дымка является зачаточ​ной стадией облаков.
Но обычно дымка наблюдается и у земной поверхности, распространяясь от нее на более или менее значительную высоту вверх. При этом дымка ослабляет краски ландшафта и умень​шает дальность видимости, т. е. расстояние, на котором разли​чимы очертания предметов.

Если помутняющие частицы меньше, чем длины световых волн, т. е. размером в десятые доли микрона, то дымка окраши​вает отдаленные предметы в синий цвет, как бы обволакивает их голубой вуалью. Белым же или светящимся отдаленным предме​там (диск солнца, облака, снежные горы) она придает желтова​тую окраску. Такое помутнение называется опалесцирующим. При более значительных размерах помутняющих частиц дымка принимает белесоватый или сероватый оттенок. Дальность види​мости при дымке измеряется километрами и даже десятками километров.
При более крупных продуктах конденсации и при большей их концентрации у земной поверхности дальность видимости может стать менее одного километра. В таких случаях говорят уже не о дымке, а о тумане. Словом «туман» называют как само скопление помутняющих продуктов конденсации (капелек, кри​сталликов или тех и других) у земной  поверхности, так и свя​занное с ним сильное помутнение воздуха. При густом тумане дальность видимости может уменьшиться до немногих десятков метров, даже до немногих метров.
При положительных температурах туман, конечно, будет состоять из капелек. Но и при не слишком низких отрицатель​ных температурах он также состоит из капелек, уже переохлажденных. Только при температурах около -10° или ниже в ту​мане могут наряду с капельками появиться кристаллики, и он станет смешанным, подобно смешанным облакам. При очень низких температурах туман может быть целиком кристалличе​ским; однако наблюдались случаи капельножидкого тумана даже при температурах ниже -30°.

Если сильное помутнение вызвано не продуктами конден​сации, а содержанием в воздухе большого количества твердых коллоидных частиц, явление носит название мглы. Мгла осо​бенно часто наблюдается в результате эрозии почвы и пыльных бурь в пустынных и степных районах, а также в результате за​дымления воздуха при лесных пожарах и над промышленными городами. При этом относительная влажность может быть очень невелика; это уже указывает, что помутнение отлично от тумана. Дальность видимости при сильной мгле может уменьшаться так же значительно, как и при тумане.

Очень неприятное и даже опасное явление представляет собой дымный туман (смог) в больших городах или в индустриаль​ных районах. Так называют сильный туман, смешанный с ды​мом, подчас ядовитым, или с выхлопными газами автомашин. При смоге в Лондоне наблюдалось иногда резкое увеличение смертности от болезней дыхательных путей и сердечно-сосуди​стой системы. В декабре 1962 г. при смоге в Лондоне кон​центрация сернистого ангидрида в воздухе превышала норму в 14 раз.

Очень тяжелые условия существуют в Лос-Анжелесе, где в воздух выделяются огромные количества выхлопных газов ав​тотранспорта, золы, сажи и пр., а топография местности спо​собствует застою воздуха и образованию туманов.
Условия образования туманов
Туман возникает в том случае, когда у земной поверхности создаются благоприятные условия для конденсации водяного пара. Нужные для этого ядра конденсации существуют в воз​духе всегда. Однако в больших промышленных центрах содер​жание в воздухе ядер конденсации, притом крупных, резко по​вышено. Поэтому повторяемость и плотность туманов в больших городах больше, чем в загородных местностях.
Вследствие гигроскопичности ядер конденсации образование тумана начинается при относительной влажности меньше 100% (около 90—95%), т. е. еще до достижения точки росы. Выше ска​зано, что при температурах порядка -10° и ниже туман может стать смешанным, а при очень низких температурах (ниже -30°) даже и чисто кристаллическим. Образование тумана при таких температурах возможно при значениях относительной влажности по психрометру значительно ниже 100% (до 80% и ниже). Такая влажность показывает отсутствие насыщения по отноше​нию к жидкой воде; но для ледяных кристаллов она будет со​ответствовать насыщению.
Приближение к состоянию насыщения происходит преиму​щественно в результате охлаждения воздуха. Второстепенную роль играет возрастание влагосодержания воздуха вследствие испарения с теплой поверхности в холодный воздух.
В зависимости от этих причин образования туманы делят на два основных класса: туманы охлаждения и туманы испаре​ния Первый из этих классов абсолютно преобладает.

Охлаждение воздуха у земной поверхности происходит вследствие влияния самой этой поверхности. Другие возможные причины второстепенны, и упоминать о них здесь мы не будем. Охлаждение может происходить при разных условиях. Во-пер​вых, воздух может перемещаться с более теплой подстилающей поверхности на более холодную и охлаждаться вследствие этого. Туманы, которые при этом возникают, естественно назвать адвективными. Во-вторых, воздух может охлаждаться потому, что сама подстилающая поверхность под ним охлаждается радиа​ционным путем. Такие туманы называют радиационными. Нужно хорошо запомнить, что название это говорит о радиационном охлаждении поверхности почвы или снежного покрова, а вовсе не самого воздуха: воздух охлаждается уже главным образом от земной поверхности. Наконец, могут действовать обе причины, и тогда туман можно назвать адвективно-радиационным.

Адвективные туманы возникают в теплых воздушных мас​сах, движущихся на более холодную поверхность. Это значит, что воздушная масса движется из низких широт в высокие, или зимой с теплого моря на холодную сушу, или летом с теплой суши на холодное море, или с теплых участков морской поверхности на холодные (например, у Ньюфаундленда при переносе воздуха из области Гольфстрима в область Лабрадорского течения). Во всех этих случаях туманы носят определенные названия, которые здесь не приводятся.
На суше адвективные туманы наблюдаются чаще всего осенью и зимой, когда существуют особенно значительные раз​личия в температуре между низкими и высокими широтами и когда суша охлаждена в сравнении с морем. Наблюдаются они, как указано, и над морем, причем чаще весной и летом Адвек​тивные туманы простираются в вышину на сотни метров Они возникают при значительных скоростях ветра; поэтому в них может происходить коагуляция капелек, и они принимают моро​сящий характер: наиболее крупные капельки из них выпадают.
Радиационные туманы различаются двух типов: поземные и высокие. Поземные туманы наблюдаются только над сушей в ясные и тихие ночи. Они связаны с ночным радиационным выхолаживанием почвы или снежного покрова. Вверх они рас​пространяются невысоко, на десятки метров. Распределение их носит локальный характер: они могут возникать пятнами, осо​бенно в низинах, вблизи болот, на лесных полянах. Над боль​шими реками они не возникают вследствие конвекции над теп​лой (в ночные часы) водой Туманы образуются в тихую погоду; но все же небольшая скорость ветра должна быть для того, чтобы возникла хотя бы небольшая турбулентность, обусловли​вающая распространение охлаждения и туманообразования вверх.

Поземные туманы возникают в слое приземной инверсии и после восхода солнца исчезают вместе с ней.
Высокие радиационные туманы могут наблюдаться и над сушей, и над морем в устойчивых антициклонах в холодное время года. Это результат постепенного, день за днем, выхолаживания воздуха в нижних слоях антициклона. Вследствие тур​булентного переноса водяного пара вверх сначала развиваются слоистые облака на высоте нескольких сотен метров, под инвер​сией оседания. Затем эти облака распространяются сверху вниз до земной поверхности, и тогда их уже называют высоким ра​диационным туманом. Такой туман может сохраняться неделями над большими районами, сплошь их захватывая.

Туманы испарения возникают чаще всего осенью и зимой в холодном воздухе над более теплой открытой водой. На суше они появляются вечером или ночью над реками и озерами, куда стекает воздух, охлажденный над соседними участками почвы. Туман испарения может возникнуть также вечером во время или после дождя, когда почва промочена и сильно испаряет, а тем​пература воздуха падает. Над морем в полярных широтах ту​маны испарения возникают над полыньями или над открытой водой у кромки льда, куда переносится воздух с ледяного по​крова. Зимой они наблюдаются над внутренними морями, как Балтийское и Черное, при переносе на них холодных воздушных масс с суши. Туман испарения обычно клубится и быстро рас​сеивается, так как нагревается снизу от теплой воды. Но если причина туманообразования длительно сохраняется, то туман может наблюдаться подолгу.
Туманы перечисленных типов являются внутримассовыми, т. е. возникают внутри воздушных масс, независимо от фронтов. Наблюдаются и туманы, связанные с фронтами. Таков один из видов туманов испарения — предфронтальный туман. Выпадаю​щие фронтальные осадки насыщают воздух и промачивают почву. В результате усиленного испарения как с почвы, так и с падающих капель дождя, воздух у земной поверхности дости​гает насыщения и в нем образуется туман. Такой туман на​блюдается сплошной полосой перед фронтом вместе с дождем.
Можно предвидеть появление поземного радиационного тумана в ближайшую ночь, основываясь на состоянии погоды с вечера. Если погода тихая и ясная и в вечерний срок наблю​дений температура близка к точке росы, то с большей или мень​шей уверенностью можно предсказать появление ночью позем​ного тумана. Для этой цели на основе многолетних наблюдений составляют графики или эмпирические формулы, которые позво​ляют определить величину ночного понижения температуры в данной местности по вечерним значениям метеорологических элементов. Если ночной минимум температуры достигнет точки росы, можно ожидать начала туманообразования. Однако ин​тенсивный туман возникает лишь в том случае, если ночной минимум температуры будет значительно ниже, чем точка росы, определенная по вечерним наблюдениям. Только при этом усло​вии сконденсируется достаточно большое количество водяного пара.
В суточном ходе туманы на равнине имеют максимум ин​тенсивности и повторяемости утром. На высоких уровнях в го​рах туманы распределяются в течение суток равномерно или имеют слабый максимум в послеполуденные часы. Причина за​ключается в особых условиях туманообразования в горах. Гор​ный туман, по существу, представляет собой облако, возникаю​щее в связи с восходящим движением воздуха по горным скло​нам. Этот туман, связанный с адиабатическим охлаждением воз​духа, может быть выделен в особый тип тумана склонов.

Географическое распределение туманов

(карта XXIII)

На карте XXIII представлено в самых общих чертах годовое число дней с туманом. Особенно часты туманы в Арктике: число дней с туманом в Арктическом бассейне превышает 80. При​чиной является, с одной стороны, перенос теплых воздушных масс на холодную поверхность льда, с другой — перемещение холодного воздуха со льда или с холодной суши на открытую воду. Высока повторяемость туманов и над водами Южного океана в высоких широтах.
В умеренных широтах северного полушария туманами отли​чается район Ньюфаундленда (до 80 дней и более). Туманы здесь связаны с переносом воздуха с теплых вод Гольфстрима на холодные воды Лабрадорского течения. В субтропических ши​ротах южного полушария особенно богаты туманами (также до 80 дней и более) прибрежные пустыни Южной Африки и Южной Америки и омывающие их воды. Теплый воздух здесь попадает на холодные океанические течения.
Увеличенную повторяемость туманов мы находим также в Средней Европе, на берегах Калифорнии, на Атлантическом побережье Южной Америки, на Мадагаскаре. И в этих областях высокую повторяемость туманов можно объяснить термическими особенностями подстилающей поверхности, над которой прохо​дят преобладающие воздушные течения.
Мало туманов во внутренних частях материков, особенно в пустынях, где содержание водяного пара в воздухе невелико, а температуры высоки. Мало туманов в Сибири и в Канаде. Здесь теплым летом воздух далек от насыщения, а в холодную зиму влагосодержание воздуха настолько мало, что даже при насыщении значительные туманы редки. Их интенсивность и повторяемость увеличиваются зимой в населенных пунктах.

Осадки, выпадающие из облаков
При определенных условиях из облаков выпадают осадки, т. е. капельки или кристаллы настолько крупных размеров, что они уже не могут удерживаться в атмосфере во взвешенном со​стоянии. Наиболее известны и важны дождь и снег. Однако име​ется еще несколько видов осадков, отличающихся от типичных форм дождя и снега.
Как дождь, так и снег выпадают в основном из облаков вос​ходящего скольжения и из облаков конвекции. В зависимости от этого и характер выпадения осадков будет различным.

Из облаков восходящего скольжения (слоисто-дождевых и высоко- слоистых), связанных с фронтами, выпадают обложные осадки. Это длительные осадки средней интенсивности. Они выпадают сразу на больших площадях, порядка сотен тысяч квадратных километров, сравнительно равномерно и достаточно продолжительно (часами и десятками часов). Осадки отмеча​ются на всех станциях или на большинстве станций на большой территории; при этом суммы осадков на отдельных станциях не слишком сильно отличаются одна от другой. Наибольший про​цент в общем количестве осадков в умеренных широтах состав​ляют именно обложные осадки.
Из кучево-дождевых облаков, связанных с конвекцией, вы​падают ливневые осадки, интенсивные, но малопродолжитель​ные. Сразу же после начала они могут получить большую интенсивность, но так же резко и обрываются. Их сравнительная непродолжительность объясняется тем, что они связаны с от​дельными облаками или с узкими зонами облаков. В холодных воздушных массах, движущихся над теплой земной поверх​ностью, отдельные ливневые дожди иногда продолжаются над каждым данным пунктом всего несколько минут. При местной конвекции летом над сушей, когда кучево-дождевые облака осо​бенно обширны, или при прохождении фронтов ливни иногда продолжаются часами. По наблюдениям в США, средняя пло​щадь, одновременно захватываемая одним и тем же ливневым дождем, около 20 км2.
При кратковременном выпадении ливневые осадки могут дать и небольшое количество воды. Интенсивность их сильно колеб​лется. Даже в одном и том же случае дождя количество осадков может различаться на 50 мм на расстоянии всего 1—2 км. Лив​невые осадки являются основным видом осадков в низких тро​пических и экваториальных широтах.
Кроме обложных и ливневых осадков, различают еще осадки моросящие. Это внутримассовые осадки, выпадающие из облаков слоистых и слоисто-кучевых, типичных для теплых или местных устойчивых воздушных масс. Вертикальная мощ​ность этих облаков невелика; поэтому в теплое время года осадки могут выпадать из них только в результате взаимного слияния капелек. Выпадающие жидкие осадки — морось - со​стоят из очень мелких капелек. Зимой при низких температурах указанные облака могут содержать кристаллы. Тогда вместо мо​роси из них выпадают мелкие снежинки и так называемые снеж​ные зерна.

Как правило, моросящие осадки не дают существенных су​точных количеств. Зимой они не увеличивают заметно снежного покрова. Только в особых условиях, например в горах, морось может быть более интенсивной и обильной.
Формы осадков
Дождь состоит из капель диаметром более 0,5 мм, но не бо​лее 8 мм. При более значительных размерах капель они при падении разбиваются на части. В ливневых дождях величина капель больше, чем в обложных, особенно в начале дождя. При отрицательных температурах дождь иногда выпадает в пере​охлажденном виде; соприкасаясь с земной поверхностью, пере​охлажденные капли замерзают, покрывая ее ледяной коркой.

Морось состоит из капелек диаметром порядка 0,5—0,05 мм с очень малой скоростью выпадения; они легко переносятся вет​ром в горизонтальном направлении. Снег состоит из сложных ледяных кристаллов (снежинок). Формы их очень разнообразны в зависимости от условий их об​разования. Основная форма снежных кристаллов — шестилучевая звезда. Звезды получаются из шестиугольных пластинок потому, что сублимация водяного пара наиболее быстро проис​ходит на углах пластинок, где и нарастают лучи; на этих лучах, в свою очередь, создаются разветвления. Диаметры выпадаю​щих снежинок могут быть очень различными, в общем же — порядка миллиметров. Снежинки при выпадении часто сли​паются в крупные хлопья. При температурах, близких к нулю и выше нуля, выпадает мокрый снег или снег с дождем. Для него характерны крупные хлопья.
Из слоисто-дождевых и кучево-дождевых облаков при отри​цательных температурах выпадает еще крупа, снежная и ледяная. Она имеет вид округлых (иногда конусообразных) ядрышек диаметром 1 мм и больше. Чаще всего крупа наблюдается при температурах, не очень далеких от нуля, особенно осенью и весной. Снежная крупа имеет снегоподобное строение: крупинки легко сжимаются пальцами. Ядрышки ледяной крупы имеют оледеневшую поверхность; раздавить их трудно, при падении на землю они подскакивают.
Из слоистых облаков зимой вместо мороси выпадают еще снежные зерна — маленькие крупинки диаметром менее 1 мм, напоминающие манную крупу.
При низких зимних температурах иногда выпадают из обла​ков нижнего или среднего яруса ледяные иглы — кристаллы в виде шестиугольных призмочек и пластинок без разветвлений. При значительных морозах такие кристаллы могут возникать в воздухе вблизи земной поверхности; они особенно хорошо видны, когда сверкают своими гранями, отражая солнечные лучи. Из подобных ледяных игол построены и облака верхнего яруса.

Особый характер имеет ледяной дождь в виде прозрачных ледяных шариков от 1 до 3 мм в диаметре. Это замерзшие в воз​духе капли дождя. Их выпадение ясно говорит о наличии инвер​сии температуры. Где-то над земной поверхностью есть слой воздуха с положительной температурой, в котором выпадающие сверху кристаллы растаяли и превратились в капельки, а под ним — слой с отрицательной температурой, где капельки за​мерзли.
Летом, в достаточно жаркую погоду, иногда выпадает град в виде более или менее крупных кусочков льда неправильной формы (градин), от горошины до 5—8 см в диаметре, иногда и больше. Вес градин в отдельных случаях превышает 300 г. Часто они обнаруживают неоднородное строение, именно состоят из последовательных прозрачных и мутных слоев льда. Град выпадает из кучево-дождевых облаков при грозах и, как правило, вместе с ливневым дождем.
Вид и размеры градин говорят о том, что градины в течение своей «жизни» многократно увлекаются то вверх, то вниз силь​ными токами конвекции, наращивая свои размеры путем стол​кновения с переохлажденными каплями. В нисходящих токах они опускаются в слои с положительными температурами, где подтаивают сверху; потом снова поднимаются вверх и замерзают с поверхности и т. д.
Для образования градин необходима большая водность об​лаков, почему град выпадает только в теплое время года при высоких температурах у земной поверхности. Наиболее часты выпадения града в умеренных широтах, а наиболее интенсив​ны — в тропиках. В полярных широтах град не наблюдается. Случалось, что град надолго оставался лежать на земле слоем в десятки сантиметров. Он часто вредит посевам и даже уничто​жает их (градобития); в отдельных случаях от него могут по​страдать животные и даже люди.
Образование осадков
Осадки выпадают в том случае, если хотя бы часть элемен​тов, составляющих облако (капелек или кристалликов), по ка​ким-то причинам укрупняется. Когда облачные элементы стано​вятся настолько тяжелыми, что сопротивление воздуха и вос​ходящие его движения больше не могут удерживать их во взвешенном состоянии, они выпадают из облака в виде осадков.
Укрупнение капелек до нужных размеров не может происхо​дить путем конденсации. В результате конденсации получаются только очень мелкие капельки. Для образования более крупных капель процесс конденсации должен был бы продолжаться чрезмерно долго. Более крупные капли, выпадающие из облака в виде дождя или мороси, могут возникнуть другими путями.

Во-первых, они могут быть результатом взаимного слияния капелек. Если капельки заряжены разноименными электриче​скими зарядами, это благоприятствует их слиянию. Большое значение имеет также различие размеров капелек. При разных размерах они падают с разной скоростью и потому легче стал​киваются между собой. Столкновениям капелек способствует также турбулентность. Именно таким образом иногда выпадает из слоистых облаков морось, а из мощных кучевых облаков — мелкий и малоинтенсивный дождь, особенно в тропиках, где со​держание жидкой воды в облаках велико.
Но обильные осадки возникнуть путем слияния капель все же не могут. Для их выпадения необходимо, чтобы облака были смешанными, т. е. чтобы в них бок о бок находились переохла​жденные капельки и кристаллы. Именно таковы высоко-слои​стые, слоисто-дождевые и кучево-дождевые облака. Если пере​охлажденные капли и кристаллы находятся во взаимном сосед​стве, условия влажности таковы, что для капелек мы имеем насыщение, а для кристаллов — пересыщение. Но в этом случае, кристаллы будут быстро расти путем сублимации, количество водяного пара в воздухе умень​шится и для капель он станет ненасыщенным. Поэтому одновре​менно с ростом кристаллов будет происходить испарение капе​лек, т. е. будет происходить перегонка водяного пара с капелек на кристаллы.

Укрупнившиеся кристаллы начинают выпадать обычно из верхней части облака, где они преимущественно находятся. По пути они продолжают укрупняться путем сублимации, а кроме того, сталкиваются с переохлажденными капельками, примора​живают их к себе и еще более увеличиваются в размерах. Ка​пельки, замерзшие при соприкосновении с кристаллами, и об​ломки кристаллов во много раз увеличивают число частиц, на которых происходит кристаллизация. В нижней части облака или облачного слоя появляются, таким образом, крупные кри​сталлы. Если в этой нижней части облака температура выше нуля, кристаллы тают, превращаясь в капли, которые и выпа​дают из облака в виде дождя. Получившиеся при этом капельки с разной скоростью падения могут коагулировать (сливаться) между собой и с другими капельками облака. В других случаях кристаллы тают уже под основанием облака и также выпадает дождь. Наконец, если температура под облаками отрицательна до самой земной поверхности, осадки выпадают в виде снега или крупы. Более сложные условия имеют место, если осадки вы​падают в виде града или ледяного дождя, по существо явле​ния то же.
Осадки могут выпадать и из чисто ледяных облаков, также вследствие сублимационного укрупнения кристаллов. Но обычно эти облака высоки (в верхнем ярусе) и осадки из них испа​ряются, не достигая земной поверхности. «Метлы» и «хвосты» некоторых видов перистых облаков, по существу, являются именно полосами падения осадков.

Искусственное осаждение облаков
Выпадение осадков не находится в прямой связи с мощно​стью и водностью облаков. Конечно, чем больше мощность об​лаков, тем больше вероятность того, что они достигнут уровня оледенения и что начнутся осадки. Чем больше водность облаков, тем сильнее эти осадки окажутся. Однако облака могут получить сильное развитие, водность их также может быть боль​шой, но если уровень оледенения лежит высоко, осадков все-таки не будет. В степной зоне летом и в тропических широтах часто развиваются мощные кучевые облака, которые, однако, не дают осадков из-за слишком высокого положения уровня оледенения.
Нельзя ли в таких случаях вызвать осадки из облака искус​ственным путем, как-то нарушив коллоидальное равновесие об​лака? Эффективнее всего было бы вызвать состояние оледенения в переохлажденном капельножидком облаке. Такого рода опыты производятся сейчас в широких масштабах. Чаще всего в обла​ках рассеивают твердую углекислоту с очень низкой темпера​турой, что вызывает замерзание некоторого числа капелек. Воз​никают те зародышевые ледяные ядра, появление которых при​водит к началу выпадения осадков. Дальше процесс развивается уже в виде цепной реакции.

Другой распространенный способ состоит во введении в об​лака паров йодистого серебра (AgJ), которые, охлаждаясь, об​разуют в воздухе ультрамикроскопические кристаллики. При температурах ниже -4° они являются в облаке ядрами кристал​лизации: на них растут ледяные кристаллы. Есть и другие хими​ческие реагенты, приводящие к замерзанию облачных элементов.
Введение йодистого серебра и других реагентов в кучево-дождевые облака, угрожающие градом, может приводить к бы​строму выпадению из облака осадков в виде ливневого дождя или мелкого града и предотвращать образование крупных гра​дин.

Такого рода мероприятия по защите посевов от градобитий с успехом проводятся в СССР. Учет результатов указанных опы​тов очень труден: не всегда ясно, выпадали ли осадки вслед​ствие искусственного воздействия или независимо от него. Но, во всяком случае, принципиальное решение проблемы искусствен​ного осаждения облаков уже существует.
Таким же путем можно рассеивать туман у земной поверхно​сти, вводя в него соответствующие реагенты, вызывающие укрупнение и осаждение частиц тумана. Опыты такого рода неоднократно приводили к успешным результатам.

Электричество облаков и осадков
Капли облаков и туманов, как и твердые элементы в них, чаще бывают электрически заряженными, чем нейтральными. Наиболее часто встречаются такие туманы, все капли которых несут заряды одного знака; но примерно в 25% случаев капли заряжены разноименно. Средний заряд капелек в туманах имеет порядок величины от десятков до тысяч элементарных зарядов (элементарным зарядом называют заряд электрона). К условиям в туманах, по-видимому, близки и условия в мелкокапельных облаках, не дающих осадков.
В кучево-дождевых облаках, содержащих крупные капли, а также и значительные по размерам кристаллы, возникают осо​бенно сильные электрические заряды. О них можно судить по-зарядам выпадающих осадков. Капли ливневого дождя несут заряды в среднем около 30-4*10-3 абс. эл. ст. ед. Это в 10 мил​лионов раз больше элементарного заряда. Но наибольшие за​ряды капель могут быть еще в десятки раз больше этого сред​него значения. Твердые элементы облаков и осадков заряжены так же, как капли, или еще сильнее.
Дожди значительно чаще выпадают на земную поверхность с положительными, чем с отрицательными зарядами; со снегом дело обстоит менее определенно.
Разделение зарядов в кучево-дождевых облаках, т. е. скопле​ние электричества одного знака в одной части облака и другого знака в другой, приводит к огромным значениям напряженности электрического поля атмосферы в облаках и между облаками и землей.
Причины электризации элементов облаков и осадков, а также разделения зарядов обоих знаков в облаках недостаточно ясны; существует много различных теорий. Указывают такие причины, как захват ионов капельками и кристаллами, особенно при вы​падении осадков; столкновение крупных и мелких капель; дроб​ление (разбрызгивание) капель; сублимация, дробление и испа​рение кристаллов; замерзание переохлажденных капелек на кри​сталлах и пр.
Гроза

(карта XXIV)

Типичное развитие кучево-дождевых облаков и выпадение из них осадков связано с мощными проявлениями атмосферного электричества, а именно с многократными электрическими раз​рядами в облаках или между облаком и землей. Такие разряды искрового характера называют молниями, а сопровождающие их звуки — громом. Весь процесс, часто сопровождаемый еще и кратковременными усилениями ветра — шквалами, называется грозой.

По происхождению грозы делятся на те же типы, что и кучево-дождевые облака. Различают внутримассовые и фронталь​ные грозы.
[image: image28.png]



Карта XXIV. Среднее годовое число дней с грозами.

Внутримассовые грозы наблюдаются двух типов: в холодных воздушных массах, перемещающихся на теплую земную поверх​ность, и над прогретой сушей летом (местные, или тепловые, грозы). В обоих случаях развитие грозы связано с мощным раз​витием облаков конвекции, а следовательно, с сильной неустой​чивостью стратификации атмосферы и с сильными вертикаль​ными перемещениями воздуха.
Фронтальные грозы связаны главным образом с холодными фронтами, где теплый воздух вытесняется вверх продвигающимся вперед холодным воз​духом. Но летом над сушей они нередко связаны и с теплыми фронтами. Континентальный теплый воздух, поднимающийся ле​том над поверхностью теплого фронта, может оказаться очень неустойчиво стратифицированным, а потому над поверхностью фронта может возникнуть сильная конвекция.

Продолжительность грозы в каждом отдельном месте обыч​но невелика: от минут до нескольких часов. Число молний при сильной грозе измеряется десятками в одну минуту. Как правило, гроза сопровождается ливневыми осадками, иногда градом.
Грозы особенно часты над сушей в тропических широтах: здесь есть районы, где в году 100—150 дней и более с грозами. На океанах в этой зоне гроз гораздо меньше, примерно 10— 30 дней в году. Тропические циклоны всегда сопровождаются жестокими грозами; однако сами эти возмущения наблюдаются редко.
В субтропических широтах, где преобладает высокое давле​ние, гроз гораздо меньше: над сушей 20—50 дней с грозами в году, над морем 5—20 дней. В умеренных широтах 10—30 дней с грозами над сушей и 5—10 дней над морем. В полярных широ​тах грозы — уже единичное явление.
Это убывание гроз от низких широт к высоким понятно. Для осуществления грозы требуется не только большая неустойчи​вость стратификации и сильная конвекция, но и большая вод​ность облаков; а водность облаков убывает с широтой вслед​ствие убывания температуры.
В тропиках и субтропиках грозы чаще всего наблюдаются в дождливый период. В умеренных широтах над сушей наиболь​шая повторяемость гроз летом, когда сильно развивается кон​векция в местных воздушных массах. Зимой грозы над сушей в умеренных широтах очень редки. Но над океаном грозы, воз​никающие в холодных воздушных массах, нагревающихся снизу от теплой воды, имеют максимум повторяемости зимой.
На крайнем западе Европы (Британские острова, побережье Норвегии) зимние грозы также часты. Есть подсчеты, по которым на Земном шаре одновременно происходит 1800 гроз, а общее число молний примерно 100 в каждую секунду. В горах грозы наблюдаются чаще, чем на равнинах.
Молния и гром
Необходимым условием грозы является возникновение очень больших разностей электрического потенциала в облаках, или между облаками, или между облаками и земной поверх​ностью. Это возможно при сильной электризации облаков. Об​лачные элементы по тем или иным причинам получают электри​ческие заряды разного знака, и происходит разделение этих зарядов: заряды одного знака накапливаются в одной части облака, заряды другого знака — в другой. В кучево-дождевых облаках этот процесс настолько интенсивен, что создаются огромные разности потенциалов. При этом напряженность поля, т. е. разность потенциалов на единицу длины, иногда измеряется сотнями тысяч, вольт на каждый метр.
Так как электропроводность воздуха вообще очень мала, то быстро возникающие разности потенциалов не могут выравняться постепенно, путем тока проводимости. Когда напряжен​ность поля достигает некоторого критического значения (порядка 25—50 тыс. в/м и более), разности потенциалов выравниваются посредством искровых разрядов — молний — между разноименно заряженными облаками или частями облаков или между обла​ком и землей. На пути в несколько километров (а такова обыч​ная длина молнии) разность потенциалов может достигать сотен миллионов вольт, а сила тока в молнии будет порядка десятков тысяч ампер. Одна молния переносит за доли секунды несколько кулонов электричества; по некоторым данным, даже в среднем около 30 кулонов.

Молния состоит из нескольких, иногда многих последова​тельных разрядов — импульсов — по одному и тому же пути, называемому каналом молнии. Этот канал извилистый и раз​ветвленный, потому что разряды происходят по пути наимень​шего электрического сопротивления в атмосфере, а стало быть, по такому пути, где плотность атмосферных ионов особенно велика. Канал молнии виден потому, что воздух в нем раска​ляется до ослепительного розово-фиолетового свечения. Темпе​ратура в канале достигает 25000—30000°. Интервалы между отдельными импульсами — порядка 0,05 секунды, а продолжи​тельность всей молнии составляет десятые доли секунды.

Каждый разряд начинается с лидера, т. е. с предварительного разряда, который как бы прокладывает канал молнии, увеличи​вая в нем плотность ионов и тем самым повышая его проводимость. Этот процесс происходит по типу электронной лавины. Относительно небольшое сначала число свободных электронов, распространяясь от облака (или соответствующей его части с большим отрицательным зарядом), ионизирует на своем пути молекулы воздуха. Вследствие этого создаются все новые сво​бодные электроны, в свою очередь увеличивающие ионизацию канала. Сразу же после того, как канал проложен, по нему про​исходит сильный главный разряд. Повторные разряды бывают слабее.
При разрядах между облаками и землей (а к ним относится примерно 40% молний) к земле переносится преимущественно отрицательное электричество. Причина в том, что в нижней части грозового облака обычно накапливаются отрицательные заряды, а земная поверхность под облаком заряжается при этом положи​тельно путем индукции. При грозовом разряде происходит, та​ким образом, пополнение общего отрицательного заряда земной поверхности.

Быстрое и сильное нагревание и, следовательно, быстрое расширение воздуха в канале молнии производит взрывную вол​ну, которая создает звуковой эффект — гром. Так как звук от различных точек пути молнии доходит до наблюдателя неодно​временно, а также вследствие отражения звука от облаков и от земли, гром имеет характер длительных раскатов.
Освещение облаков невидимыми молниями при отдаленной грозе (когда не слышен и гром) носит название зарниц.

Шаровая молния. Огни Святого Эльма

Замечательно, но еще недостаточно объяснено явление ша​ровой молнии. Это светящийся шар диаметром в десятки сан​тиметров, перемещающийся вместе с ветром или вообще с током воздуха (если попадает внутрь помещения). При соприкоснове​нии с наземными предметами он может взорваться, что сопро​вождается разрушениями и ожогами; бывают и человеческие жертвы. Имеется много еще гипотетических объяснений шаровой молнии. Возможно, что она возникает в раскаленном воздухе канала обычной молнии и состоит из неустойчивых соединений азота и кислорода, образование которых сопровождается погло​щением большого количества тепла. При охлаждении до не​которой критической температуры вещество шаровой молнии мгновенно распадается на азот и кислород с выделением всей поглощенной энергии, что и создает взрыв.
При наличии достаточно больших разностей потенциалов в атмосфере, кроме искровых разрядов, наблюдается истечение электричества с остроконечных предметов (с остриев), которое иногда сопровождается свечением. Эти тихие (или сопрово​ждающиеся слабым треском) разряды называют огнями Свя​того Эльма. Они могут наблюдаться и в отсутствии грозовых облаков, особенно при метелях и пыльных бурях, наиболее часто в горах. Объясняются они следующим образом.
Если напряженность поля вообще велика, то над выдающи​мися и остроконечными предметами она может стать еще зна​чительно большей. Тогда непосредственно возле остриев могут создаваться такие значения напряженности, которые прибли​жаются к критическому. Воздух в непосредственной близости к остриям становится проводящим, и с остриев происходит за​метное истечение электричества. При особенно сильной напря​женности это истечение становится видимым, как светящиеся нити, кистями расходящиеся от острия вверх (кистевые раз​ряды).

Истечение электричества с остриев также играет роль в со​хранении отрицательного заряда Земли. Наблюдения показы​вают, что в результате истечения земная поверхность чаще от​дает положительные заряды.
Наземные гидрометеоры
Кроме конденсации внутри атмосферы, возможна еще конден​сация на земной поверхности и на наземных предметах. Водяной пар конденсируется при соприкосновении влажного воздуха с хо​лодными поверхностями, и образующаяся жидкая вода или лед покрывает эти поверхности.

Продукты конденсации этого типа называются наземными гидрометеорами. Они получаются различных видов, смотря по условиям, в которых конденсация происходит.
К жидким продуктам наземной конденсации принадлежат роса и жидкий налет. Твердые наземные гидрометеоры делятся на следующие основные виды: иней, твердый налет, изморозь. Кроме того, различают гололед и обледенение самолетов; по​следнее уже не у земной поверхности, а в свободной атмосфере. Однако в случае гололеда или обледенения, как правило, про​исходит не непосредственное выделение льда на поверхностях предметов, а замерзание переохлажденной воды облаков или осадков.
Наиболее распространенным видом наземных гидрометео​ров является роса. Росой называются мельчайшие капли воды, выделяющиеся из воздуха на земной поверхности, особенно на траве, а также на горизонтальных поверхностях предметов, ве​чером и ночью в теплое время года. При этом никакого тумана в нижних слоях воздуха нет; роса возникает на самой поверхности предметов. На листьях с несмачиваемой поверхностью (на​пример, ландыша) капельки росы сливаются между собой, об​разуя крупные капли.
Причина выделения (неправильно говорят — выпадения) росы состоит в том, что поверхность почвы и особенно расти​тельности (трава, листья) охлаждается путем ночного излу​чения до точки росы. Поэтому и воздух, непосредственно сопри​касающийся с такой поверхностью, охлаждается. Если темпе​ратура его падает ниже точки росы, то происходит выделение жидкой воды на поверхности. Понятно, что условием, необхо​димым для выделения росы, является ясная и тихая погода, при которой ночное излучение особенно велико.
По наблюдениям в Англии, роса в равнинной местности мо​жет дать за год 10—30 мм осадков. Близкие к этому величины — в среднем за год 10 мм — получены для Средней Европы. В юж​ной части Африки роса может дать свыше 40 мм в год. Но по оценкам в СССР можно говорить лишь о немногих миллиметрах за лето. В теплых и влажных тропических областях, где влаго-содержание воздуха велико, роса может быть очень обильной и может стекать с деревьев и крыш.
Жидким налетом называется пленка из водяных капелек, возникающая на холодных, преимущественно вертикальных по​верхностях в пасмурную и ветреную погоду. Причина осажде​ния состоит здесь уже не в ночном излучении, а в адвекции срав​нительно теплого и влажного воздуха после холодной погоды. Поверхности, о которых идет речь (стены, заборы, стволы де​ревьев), охлаждены во время предшествующей холодной по​годы. Соприкасаясь с ними, влажный воздух охлаждается, и часть водяного пара, содержащегося в нем, конденсируется. По​нятно, что этот процесс будет происходить преимущественно на наветренных поверхностях, которые покрываются мельчай​шими каплями, «запотевают».

Хорошо известен еще искусственный вид подобного налета: в отапливаемых жилых помещениях в холодное время года та​ким образом часто запотевают изнутри оконные стекла.
Инеем называют ледяные кристаллы различной формы, длиной порядка миллиметров, возникающие на траве, почве, на различных горизонтальных поверхностях при тех же условиях, что роса, но только при отрицательных температурах подсти​лающей поверхности. Водяной пар из воздуха, непосредственно соприкасающегося с холодной поверхностью, сублимируется на ней в виде кристаллов. Иней возникает и на поверхности снеж​ного покрова.

Второй вид твердых гидрометеоров — твердый налет. Он возникает на вертикальных поверхностях, особенно каменных (стены, цоколи зданий), с наветренной стороны при таких же условиях, как жидкий налет, но при температурах ниже нуля. Следовательно, его образование связано с притоком теплого влажного воздуха, часто при тумане, причем температура все же остается отрицательной. В отдельных случаях потепление может доходить до слабой оттепели, но поверхность, на которой возни​кает налет, должна сохранять отрицательную температуру. Твер​дый налет чаще всего бывает кристаллическим, из мелких кри​сталликов, густо и плотно сидящих на поверхности; но он может иметь и вид тонкого слоя гладкого прозрачного льда.
Изморозью называют рыхлые белые кристаллы, нарастаю​щие на ветвях деревьев, на хвое, проводах, проволочных изгоро​дях и других тонких предметах. Эти кристаллы образуют длин​ные, легко осыпающиеся нити. Изморозь нарастает при значи​тельных морозах и, как правило, при тумане. Переохлажденные капельки тумана, замерзшие при соприкосновении с предметами, дают начало дальнейшему образованию кристаллов. Нарастание изморози происходит преимущественно с наветренной стороны предметов. Достаточно сильный ветер легко сдувает возникшую изморозь. Осаждение изморози может быть очень значительным, в особенности в горных лесах.

В повседневной речи и в художественной литературе часто называют изморозь инеем. Между тем эти два явления имеют различные условия образования и различную форму.
Явления, подобные твердому налету, инею и изморози, могут наблюдаться и в искусственно созданных условиях: на оконных стеклах (морозные узоры), на стенах и потолках в плохо ота​пливаемых жилых помещениях, погребах, складах, а также в пе​щерах.

Гололед и обледенение самолетов
Особенно важное практическое значение имеет образова​ние ледяного налета на земной поверхности и на предметах в результате выпадения мороси или дождя и при осаждении обильного тумана. Это явление называется гололедом. Гололед, таким образом, не выделяется из воздуха путем непосредствен​ной сублимации на наземных предметах, как рассмотренные выше виды твердых гидрометеоров. Для его образования необ​ходимо выпадение переохлажденных капелек, возникших в ат​мосфере.
Гололед возникает при не слишком низких отрицательных температурах (от 0 до -10 — -15°). Осадки при этом вы​падают в виде переохлажденных капелек, но при соприкоснове​нии с земной поверхностью или предметами замерзают, покры​вая их ледяным слоем. Различают гололед прозрачный и мутный (матовый). Послед​ний возникает при более мелких капельках (мороси) и при бо​лее низких температурах. Корка намерзшего льда может дости​гать в толщину нескольких сантиметров (а иногда многих сан​тиметров) и вызывать поломку сучьев и обрыв проводов; телеграфные столбы могут падать под тяжестью льда, осевшего на проводах. Улицы и дороги могут превратиться в сплошные катки. Гололед обилен в горах в морском климате; ели в гор​ных лесах иногда превращаются гололедом в бесформенные глыбы.

Гололед часто наблюдается зимою на юге Европейской тер​ритории России. Вред, причиняемый гололедом связи и транс​порту, заставляет особенно внимательно относиться к его про​гнозу.
Образование гололеда (как и твердого налета) может про​исходить также на самолетах. Это — явление обледенения само​летов. Ледяная корка возникает в особенности на лобовой части фюзеляжа, на винтах, ребрах крыльев, вообще на выступающих частях самолета. Под действием обледенения могут значительно ухудшиться аэродинамические качества самолета, возникнуть опасные вибрации и пр. Обледенение неоднократно приводило к авариям самолетов и дирижаблей.
Обледенение происходит в переохлажденных водяных обла​ках, чаще всего при температурах от 0 до -10°. При соприкос​новении с самолетом капельки замерзают, растекаясь по поверх​ности; к ним примерзают также и содержащиеся в облаке сне​жинки. Обледенение может произойти также при полете под облаками в зоне переохлажденного дождя; причины будут те же самые. Менее значительное обледенение, типа твердого налета, может произойти и вне облаков и осадков.

Особенно опасное обледенение бывает в слоисто-дождевых фронтальных облаках: эти облака всегда смешанные, а их гори​зонтальное и вертикальное протяжение велико.
Характеристики режима осадков
Измерение осадков на метеорологических станциях произ​водится простыми приборами — дождемерами (осадкомерами). Они собирают осадки, выпадающие на верхнюю, открытую (приемную) поверхность сосуда (ведра) определенной площади. Количество накопленных осадков измеряется особым градуиро​ванным стаканом, который показывает толщину слоя выпавших осадков в миллиметрах.
В зимнее время точность показаний дождемера недостаточна. Турбулентные завихрения, образующиеся около прибора, могут препятствовать попаданию снежинок в дождемерное ведро или даже «выдувать» снег из него. С другой стороны, при ветре в ведро может попадать снег, поднятый с поверхности снежного покрова. Для уменьшения выдувания осадков из дождемера применяются различные защиты, окружающие дождемерное ведро.

Существуют и самопишущие приборы — плювиографы, не​прерывно регистрирующие прирост осадков, а также суммарные дождемеры, приспособленные для накопления осадков в течение длительного времени.
Таким образом, количество осадков, выпавших в том или ином месте за определенное время, выражается в миллиметрах слоя выпавшей воды. Утверждение, что выпало 68 мм осадков, означает, что если бы вода осадков не стекала, не испарялась и не впитывалась почвой, она покрыла бы подстилающую поверх​ность слоем толщиной 68 мм.
Твердые осадки (снег и др.) также выражают толщиной слоя воды, который они образовали бы растаяв.
Одному миллиметру осадков соответствует объем выпавшей воды в количестве одного литра на один квадратный метр, или одного миллиона литров на один квадратный километр. В ве​совых единицах это с достаточной точностью равно одному кило​грамму на квадратный метр, или 1000 тонн на квадратный ки​лометр.

Для характеристики климата подсчитывают многолетние средние количества (суммы) осадков по месяцам и за год. Ино​гда подсчитывают осадки по десятидневкам или пятидневкам. Для выяснения суточного хода осадков определяют их средние часовые суммы по записям самописцев. По многолетним сред​ним месячным суммам осадков определяют их годовой ход.
Кроме средних месячных и годовых сумм, представляет боль​шой интерес изменчивость осадков. По отклонениям месячных и годовых сумм в отдельные годы от многолетних средних вели​чин вычисляют среднюю изменчивость и крайние отклонения.
В дополнение к средним суммам осадков подсчитывают еще среднее число дней с осадками за месяц и за год, среднюю ме​сячную и годовую продолжительность осадков в часах, общую или в течение дня с осадками. Вычисляют и вероятность осад​ков, т. е. отношение числа часов с осадками к общему числу часов в месяце или в году. Определяют также вероятность осад​ков для различных градаций их количества.
Определяют еще плотность осадков, т. е. среднюю интенсив​ность осадков в миллиметрах за сутки с осадками, а также ин​тенсивность осадков в миллиметрах за минуту или за час для осадков различной продолжительности. За день с осадками при всех этих подсчетах принимают день, когда выпало измеримое количество осадков, т. е. по крайней мере 0,1 мм. Отдельно подсчитывается число дней с осадками больше или меньше 1 мм.
Суточный ход осадков
Для определения суточного хода количества осадков выра​жают осадки, выпавшие за определенный часовой интервал су​ток, в процентах от общего суточного количества. При этом ис​ключаются абсолютные значений осадков, сильно варьирующие от одного места к другому и затрудняющие сравнение.
Суточный ход осадков очень сложен, и даже в многолетних средних величинах в нем нередко не обнаруживается ясной зако​номерности.
На суше различают два основных типа суточного хода осад​ков— континентальный и береговой, которыми, однако, не огра​ничивается все разнообразие явлений. В связи с местными усло​виями наблюдаются многочисленные отступления от этих типов и их усложнения.

В континентальном типе главный максимум осадков при​ходится после полудня и слабый вторичный максимум — рано утром. Главный минимум приходится после полуночи, вторичный минимум — перед полуднем. Главный максимум связан с днев​ным возрастанием конвекции, вторичный — с ночным образова​нием слоистых облаков. Летом главный максимум выражен резче, чем зимой, что объясняется годовым ходом конвекции.
Этот тип суточного хода резче и регулярнее выражен в тро​пиках, чем в высоких широтах, так как в тропиках дневная кон​векция развивается сильнее, а повторяемость фронтальных об​лаков (не имеющих существенного суточного хода) меньше.
В береговом типе единственный максимум осадков прихо​дится на ночь и утро, а минимум — на послеполуденные часы. Этот тип суточного хода выражен летом лучше, чем зимой. Некоторые плоские побережья в дневные часы летом отличаются особенно малой облачностью и, стало быть, уменьшенными осад​ками. Дело в том, что при переходе воздуха с моря на нагретую сушу в дневные часы относительная влажность в нем падает и развитие облаков затрудняется. Но дальше в глубь материка облачность и осадки возрастают вследствие увеличения неустой​чивости стратификации.
В некоторых районах суточный ход осадков зимой относится к береговому типу, а летом — к континентальному (например, в Париже).
Суточный ход повторяемости осадков над сушей совпадает с суточным ходом количества осадков. Интенсивность осадков на суше наименьшая до полудня, наибольшая после полудня и вечером. Так, в дни с осадками в Потсдаме летом утром выпа​дает в среднем 1,13 мм в. час, а после полудня 2,54 мм в час. Зимой разница гораздо меньше.
В средних широтах максимальная интенсивность осадков при​ходится на 14—16 часов, минимум — на 4—6 часов.

Годовой ход осадков
Годовой ход осадков зависит как от общей циркуляции атмосферы, так и от местной физико-географической обстановки. Ниже мы укажем основные его типы, не покрывающие всех возможных вариантов (рис. 51).
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Рис. 51. Распределение сезонов с осадками в различных широтах северного полушария.

1. Экваториальный тип
Вблизи экватора (примерно до 10° широты в каждом полу​шарии) в году имеются два дожд​ливых сезона, разделенные срав​нительно сухими сезонами. До​ждливые сезоны приходятся на время после равноденствий, когда внутритропическая зона конвер​генции (тропический фронт) близ​ка к экватору и конвекция полу​чает наибольшее развитие. Глав​ный минимум приходится на лето северного полушария, ко​гда внутритропическая зона кон​вергенции наиболее удалена от экватора. Примеры:
Либревиль (0,5° с. ш., 9,5° в. д.) — февраль 220, март 340, июль 3, ноябрь 380, год 2410.
Богота (4,5° с. ш., 74° з. д.) — январь 60, апрель 140, июль 50,. октябрь 160, год 1060.
о. Занзибар (6,2° ю. ш., 39,2° в. д.) — февраль 60, апрель 360,. август 40, ноябрь 190, год 1540.
2. Тропический тип
По мере приближения к внешним границам тропического пояса два максимума в годовом ходе температуры сливаются в один — летний. Вместе с этим и два дождливых периода объ​единяются в один летний дождливый период при наивысшем стоянии солнца. Вблизи тропика примерно 4 месяца в году будут с обильными дождями и 8 месяцев — сухих. Примеры:
Сан-Сальвадор (13,7° с. ш., 89,2° з. д.) — январь 10, июнь 320, год 1800.
Сан-Паулу (23,5° ю. ш., 46,6° з. д.) — июль 40, февраль 220, год 1430.
3. Тип тропических муссонов
В тех районах тропиков, где хорошо выражена муссонная циркуляция (например, Индия, юго-восточный Китай, район Гви​нейского залива, северная Австралия), годовой ход осадков та​кой же, как в типе 2, с максимумом летом и минимумом зимой, но с большей амплитудой. Примеры:
Фритаун (8,5° с. ш., 13,Г з. д.) — февраль 10, август 930, год 3990.
Дакар (14,7° с. ш., 17,4° з. д.) — с января по май по 0—1 в ме​сяц, август 251, год 520.
Бомбей (18,9° с. ш., 72,9° в. д.) — декабрь 1, июль 610, год 1840.
Порт-Дарвин (12,5° ю. ш., 130,8° в. д.) — июль и август по 2, январь 400, год 1570.
Влияние орографии может весьма значительно увеличивать летние муссонные осадки и тем самым делать годовой ход осад​ков исключительно резким. Примеры:
Черрапунджи (25,3° с. ш., 91,8° в. д.) — декабрь 10, июль 2730, год 11 020.

4. Средиземноморский тип
На островах и в западных частях материков субтропических широт также наблюдается различие, иногда очень резкое, между влажным и сухим сезонами. Максимум осадков приходится, од​нако, не на лето, а на зиму или осень. Сухое лето обусловлено здесь влиянием субтропических антициклонов, создающих мало​облачную погоду. Зимой антициклоны отодвигаются в более низ​кие широты и циклоническая деятельность умеренных широт за​хватывает субтропики. Влажный и сухой сезоны длятся при​мерно по полгода. Особенно резко этот тип годового хода осадков выражен в средиземноморских странах, а также в Ка​лифорнии, на юге Африки, на юге Австралии, где имеются сход​ные условия атмосферной циркуляции. К этому типу относятся и осадки Южного берега Крыма, наиболее северной окраины средиземноморского климата. Годовой ход осадков в пустынях Средней Азии можно отнести к этому же типу. Примеры:
Гибралтар (36, Г с. ш., 5,4° з. д.) — июль 1, ноябрь 160, год 910.
Афины (38,0° с. ш., 23,7° в. д.) — июль 5, ноябрь 70, год 390.
Сан-Франциско (37,8° с. ш., 122,5° з. д.) — июль и август по 1, январь 120, год 570.
Кейптаун (33,9° ю. ш., 18,5° в. д.) — февраль 15, июнь 120, год 640.
Перт (32,0° ю. ш., 115,8° в. д.) — январь 10, июнь 180, год 870.
Ялта (44,5° с. ш., 34,2° в. д.) — январь 80, август 30, год 600.
Ташкент (41,3° с. ш., 68,3° в. д.) — август 1, март 60, год 350.
5. Внутриматериковый тип умеренных широт
Внутри материков в умеренных широтах максимум осадков приходится на лето, а минимум — на зиму, при преобладании антициклонов. В Азии этот годовой ход выражен особенно резко, так как зимой здесь господствуют очень мощные антициклоны с их сухой погодой. Но этот тип годового хода существует и в Европе, и в Северной Америке. Примеры:
Вена (48,2° с. ш., 16,4° в. д.) — январь 40, июль 80, год 640.
Москва (55,8° с. ш., 37,6° в. д.) — февраль 30, июль 80, год 600.
Тобольск (58,2° с. ш., 68,2° в. д.) — февраль 15, июль 80, тод 440.
Чикаго (41,9° с. ш., 97,6° з. д.) — январь и февраль по 50, июль 90, год 840.
6. Морской тип умеренных широт
В западных частях материков умеренных широт циклоны чаще бывают зимою, чем летом. Поэтому там преобладают зим​ние осадки или распределение осадков в течение года достаточно равномерное. Так, в прибрежных районах Западной Европы наи​более богаты осадками осень и зима, наиболее сухи весна и раннее лето. Тот же годовой ход наблюдается и над океанами в умеренных широтах. Примеры:
Валенсия (51,8° с. ш., 10,2° з. д.) — май 80, декабрь 160, год 1430.
Ситка (57,1° с. ш., 135,3° з. д.) — июнь 90, октябрь 310, год 2160.
7. Муссонный тип умеренных широт
В муссонных районах умеренных широт, преимущественно на востоке материка Азии, максимум осадков приходится на лето, как и внутри материка, а минимум — на зиму. Но годовой ход в муссонных районах еще более резкий: амплитуда больше, чем во внутриматериковых районах, особенно за счет обильных лет​них осадков. Примеры:
Владивосток (43,1° с. ш., 131,9° в. д.) — январь 10, сентябрь 110, год 570.
Мукден (41,8° с. ш., 123,5° в. д.) — декабрь и январь по 5, июль 150, год 630.
8. Полярный тип
Годовой ход этого типа над материками характеризуется лет​ним максимумом осадков, так как летом влагосодержание воз​духа выше, чем зимой, а интенсивность циклонической деятель​ности не очень сильно меняется в течение года. Примеры:
Нижнеколымск (68,6° с. ш., 161,1° в. д.) — с февраля по май по 5—6 в месяц, июнь 40, год 170.
Однако в океанических районах Арктики и Антарктики мак​симум может приходиться на зиму вследствие более сильной ци​клонической деятельности. Примеры:
Грин-Харбор, Шпицберген (78,0° с. ш., 14,2° в. д.) — июнь 10,  декабрь 40, год 320.
Мирный (66,5° ю. ш , 93,0° в. д.) — январь 4, июль 106, год 626.

Показатель неравномерности осадков

Степень неравномерности в годовом распределении осадков можно охарактеризовать некоторым числовым индексом. Это так называемый показатель периодичности, который лучше было бы называть показателем неравномерности. Он пишется так:
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где P —годовая сумма осадков, 
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[image: image32.wmf]  — сумма абсолют​ных величин разностей между количеством осадков каждого ме​сяца и 1/12 частью годовой суммы осадков.
При вполне равномерном распределении осадков по месяцам года показатель W получился бы равным нулю. Чем больше отличаются одна от другой месячные суммы осадков, тем больше должен получиться W. В муссонных областях и тропических пустынях он достигает 125% и более. В Южной и Центральной Азии и в северной части Австралии — от 75 до 100%. В эквато​риальных областях — только около 50% и ниже. От западных берегов Европы в глубь Евразии этот показатель возрастает от 25 до 100% и выше.
Изменчивость сумм осадков. Засухи

(карта XXV)
Изменчивость месячных и годовых сумм осадков весьма значительна, особенно в условиях континентального климата. Изменчивость месячных сумм больше, чем годовых.
В большей части Евразии и Северной Америки изменчивость годовых сумм осадков (т. е. среднее их отклонение от нормы в процентах) 10—20%; на севере обоих материков она больше, до 20—30%, в пустынях еще больше — выше 30°. Также велика изменчивость осадков и в пустынях других материков.
Самый дождливый год на берегах Норвежского моря дает в 1,5—2 раза больше осадков, чем самый сухой; в Средней Ев​ропе— в 3 раза; в СССР — в 2,5—3 раза; в Италии — в 4 раза.
Изменчивость месячных сумм осадков в Средней Европе со​ставляет около 25% нормы, в Южной Европе 50—60%, на севере Европейской территории СНГ и в Сибири 40—50%, на юге СНГ 50—70%. В Астрахани в июне она достигает 90%.
В Сан-Сальвадоре (Центральная Америка) в апреле 1954 г. выпало 510 мм осадков, а в апреле 1955 г. — только 30 мм.
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Карта XXV. Изменчивость годовых сумм осадков.

Средние отклонения от средней  годовой  величины  в  процентах.

В степной зоне СНГ годовая изменчивость осадков больше, чем в более северных районах; в летние месяцы изменчивость здесь особенно велика, как указано выше. Большая изменчи​вость осадков в степной зоне при весьма ограниченном среднем их количестве приводит к тому, что в некоторые годы осадков не хватает и возникают засухи. Это зона неустойчивого увлаж​нения. Случалось, что в степной зоне СНГ число дней подряд без дождя в большом районе составляло 60—70. При дли​тельном отсутствии дождей летом и при высоких температурах запасы влаги в почве иссякают вследствие испарения. Создаются неблагоприятные условия для нормального развития растений, а урожай полевых культур снижается или гибнет. Вредное влия​ние засушливой погоды в течение вегетационного периода может быть смягчено достаточно большим запасом влаги, сохранив​шимся в почве с весны в результате таяния снежного покрова. Поэтому важное значение имеют такие средства борьбы с за​сухой, как снегозадержание и задержка весеннего стока полезащитными лесными полосами.
Засухи с неблагоприятными последствиями для урожая ха​рактерны для степной зоны СНГ (Южная Украина, Нижнее Поволжье, Северный Казахстан и другие районы) и США. Реже засухи распространяются на лесостепную зону. Один-два раза в 100 лет засухи бывают даже в Финляндии и Швеции.
Продолжительность и интенсивность осадков
Остановимся еще на некоторых климатических характеристи​ках режима осадков.
Число дней с осадками за месяц или за год наряду с сум​мами осадков является существенным климатическим элементом. Для растительности небезразлично, выпало ли то или иное коли​чество осадков в течение всего нескольких дней месяца или же осадки выпадали часто и распределялись сравнительно равно​мерно от начала до конца месяца. В степной зоне летом даже значительный ливень мало может улучшить засушливое поло​жение, если он оказывается единственным.
На Европейской территории СНГ число дней с осадками в году 200—220 на севере, 180—190 на западе и 120—140 на во​стоке средней полосы, 70—100 на юге Украины и в северном Крыму, 120—140 на Черноморском побережье Кавказа и на Южном берегу Крыма, 50—60 в Прикаспийской низменности. В Москве в году 187 дней с осадками.
Годовая продолжительность осадков в часах на Европей​ской территории СНГ от 1200—1500 часов на севере до 600— 900 часов на юге. Она особенно велика в северном Предуралье и на западе Северного Кавказа — более 2000 часов, а наимень​шая в Нижнем. Поволжье и на Прикаспийской низменности — менее 400—500 часов. В Москве годовое число часов с осад​ками 1330.
В средних широтах летом продолжительность осадков в часах наименьшая, зимой наибольшая, несмотря на то что месячные суммы осадков летом больше. В Ленинграде в январе средняя месячная сумма осадков невелика — 30 мм, но число дней с осад​ками 21, а средняя продолжительность осадков в день с осад​ками 11,3 часа. Понятно, что такие частые и продолжительные осадки имеют малую интенсивность. С другой стороны, в степях на юге Европейской территории СССР летом в дождливый день число часов с осадками не более 1,5—2,0, т. е. осадки выпадают в виде сравнительно интенсивных ливней.
В качестве климатической характеристики интенсивности осадков применяют плотность осадков. Она вычисляется как среднее количество осадков, выпавшее в день с осадками. На побережье Норвежского моря в среднем за год это около 10 мм, в Средней Европе 4—8 мм, в Джакарте 12 мм. В Черрапунджи плотность осадков в среднем годовом 65 мм, а летом 106 мм.
Отдельные дожди могут иметь значительно большую интен​сивность. При этом наибольшую интенсивность имеют короткие ливневые дожди. В Европе при продолжительности дождя 1 — 5 минут наибольшая его интенсивность 3—4 мм в минуту и при 2—3-часовом дожде — только 0,5 мм в минуту. Был, однако, случай, когда в Словакии выпало 228 мм за 65 минут, т. е. со средней интенсивностью 3,5 мм в минуту. Рекордным в мировом масштабе был ливень в штате Айова в июле 1955 г., когда за 1 мин. 24 сек. интенсивность была 17,5 мм в минуту.
Суточные максимумы осадков могут достигать в Средней Европе 350 мм, на юго-западе Европейской территории СССР 210 мм, в центре ее 120 мм. Наибольшие суточные максимумы в тропиках превышают 1000 мм (Черрапунджи, Филиппины, ос​тров Реюньон).
Географическое распределение осадков

(карта XXVI)

Распределение осадков по земной поверхности (карта XXVI) зависит от ряда причин. Непосредственной причиной яв​ляется распределение облаков. Однако играет роль не только степень покрытия неба облаками, но еще и водность облаков, и наличие в них твердой фазы. То и другое зависит от темпера​турных условий.
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Карта XXVI. Среднее распределение годовых сумм осадков (в миллиметрах).

В высоких широтах даже при большой облачности выпадает немного осадков, потому что влажность воздуха, а стало быть, и водность облаков там, при низких температурах, малы. В более низких широтах водность облаков больше. Но если они при этом также не достигают уровня оледенения, осадков из них выпадает немного; таковы, например, условия в областях пассатов над тропическими океанами.
Итак, распределение осадков связано с распределением об​лачности и температуры и, стало быть, также обладает зональ​ностью (рис. 52). Однако эта зональность еще более, чем у тем​пературы и облачности, перекрывается действием незональных факторов, таких, как распределение суши и моря и орография.
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Рис. 52.  Зональное распределение годовых  сумм  осадков на Земном шаре.

Распределение осадков на суше крайне неравномерно; оно очень сильно зависит от местных условий, особенно от рельефа, даже в малом масштабе. Поэтому, представляя распределение осадков на карте, приходится его очень сильно генерализиро​вать, отвлекаясь от местных особенностей.
Определение сумм осадков на океанах возможно лишь с не​большой точностью. Приходится делать косвенные заключения о количестве осадков на океанах из наблюдений над их повто​ряемостью, экстраполируя их интенсивность из наблюдений на побережьях материков и на островах.
Внутри тропиков, при высоких температурах, влагосодержание воздуха велико и может развиваться сильная конвекция. Поэтому количества осадков здесь вообще значительны, в сред​нем 1000 мм в год и более. На суше они больше, в открытом море меньше, так как здесь, в областях пассатов, облака менее развиты по вертикали и реже достигают уровня оледенения. Наибольшие количества осадков в тропиках — 2000—3000 мм и более — выпадают в сравнительно узкой внутритропической зоне конвергенции, где сближаются линии тока пассатов двух полушарий. Эта зона не всегда лежит вблизи экватора; она об​ладает сезонным перемещением. Сходимость линий тока вызы​вает здесь особенно сильные восходящие движения воздуха. По​этому здесь наблюдается наибольшее облакообразование и об​лачность достигает таких высот, на которых возможно появление в облаках твердой фазы.
Особенно богаты осадками Средняя Америка, бассейн Ама​зонки, берега Гвинейского залива, острова Индонезии. На неко​торых станциях Средней Америки выпадает до 5000—6500 мм в год, в Колумбии — до 7000 мм и более, в Западной Африке — до 4000—5000 мм, а в Дебундже, на юго-западном склоне пика Камерун, — даже свыше 9000 мм. До 7000 мм осадков выпадает и на некоторых станциях Индонезии.
Очень большие суммы осадков отмечаются на тропических островах там, где имеются благоприятные орографические усло​вия, т. е. где поток пассата поднимается по горным склонам. На Гавайских островах есть горные станции, где осадков выпа​дает свыше 9000 мм в год и даже свыше 12 000 мм. Последнее число, впрочем, сомнительно.
Сильно развитая муссонная циркуляция в бассейне Индий​ского океана приводит к перемещению зоны наибольших осадков в более высокие широты обоих полушарий: к Индии и к Мада​гаскару. В Индии и Бирме осадки достигают 2000—3000 мм в год и более, а на многих станциях даже свыше 6000—7000 мм. В Индии же, в Ассаме, в предгорьях Гималаев на высоте около 1300 м находится самый дождливый район Земного шара — Черрапунджи (25,3° с. ш., 91,8° в. д.). Здесь выпадает в сред​нем более 11 000 мм в год.
Наибольшая годовая сумма осадков в Черрапунджи была почти 23000 мм, наименьшая — свыше 7000 мм. Главной причи​ной выпадения таких обильных осадков является подъем воздуха летнего юго-западного муссона по крутым склонам местности.
В субтропиках обоих полушарий, в областях высокого ат​мосферного давления, облачность мала и осадки резко убывают. В пустынях этой зоны среднее годовое количество осадков меньше 250 мм, а во многих местах меньше 100 мм. Есть и такие места, как, например, уже упоминавшийся Асуан (22,4° с. ш., 33,0° в. д.), где годовые суммы осадков равны нулю или несколь​ким миллиметрам. Малы осадки в этой зоне и над океанами.
Почти такие же малые осадки наблюдаются во внутриматериковых пустынях на юге умеренных широт северного полуша​рия, где при высоких летних температурах облачность мала и высока, а зимой преобладает режим высокого атмосферного дав​ления, также с малой облачностью. Так, в Средней Азии выпа​дает в год: в Ташкенте 350 мм осадков, но в Термезе, Казалин-ске, Байрам-Али уже 120—125 мм, а в Турткуле всего 80 мм. В Байрам-Али с июня по ноябрь 1903 г. вообще не было дождей. Пустыни — это зона недостаточного увлажнения, где испаряе​мость много больше осадков и земледелие возможно только при искусственном орошении.
От субтропиков к умеренным широтам осадки вообще увеличиваются. В умеренных широтах хорошо развита циклони​ческая деятельность, облачность достаточно велика, облака об​ладают значительной мощностью и часто достигают уровня оле​денения. В степной зоне, где порядок величин годовых сумм осадков 300—500 мм, осадков все-таки выпадает меньше, чем может испаряться. Мы уже говорили, что здесь бывают засушливые годы, когда осадков недостаточно для нормального развития сельскохозяйственных культур. Это зона неустойчивого увлажнения.
В лесной зоне годовые суммы осадков составляют уже 500— 1000 мм. Испарение здесь в общем меньше осадков; это зона из​быточного увлажнения. Избыток осадков удаляется здесь путем речного стока. При этом осадки на материках убывают в направлении с запада на восток, по мере удаления от океана, с которого происходит основной перенос влаги на материк западными ветрами. Так, в большей части Европы выпадает от 500 до 1000 мм осадков и более, тогда как в Восточной Си​бири с ее зимним режимом высокого давления — менее 500 мм, а в некоторых районах — даже менее 250 мм. Однако там, где в восточных частях материков существует муссонная циркуля​ция, осадки снова увеличиваются за счет обильных летних дождей. Так, например, годовая сумма осадков в Иркутске 440 мм, в Минусинске 310 мм, но во Владивостоке уже 570 мм. В Петропавловске-Камчатском, где осадки значительны и зи​мой, их выпадает свыше 1000 мм.
Очевидно влияние горных хребтов на осадки в умеренных широтах. На наветренных склонах в горах как фронтальные, так и конвективные осадки вообще возрастают вследствие уси​ления вертикальных движений при вынужденном восхождении воздуха по склонам.
На подветренных склонах, напротив, осадки убывают. На Атлантическом побережье Норвегии, в Бергене, наблюдается 1730 мм осадков в год, тогда как в Осло, за хребтом, — только 560 мм. Резкий контраст в осадках существует между Тихо​океанским побережьем Северной Америки и материком к во​стоку от Скалистых гор. Резко увеличены осадки на западных берегах в сравнении с восточными на юге Южной Америки и в Новой Зеландии, что также объясняется орографией. Даже такие невысокие горы, как Урал, оказывают значительное влия​ние на распределение осадков: в Уфе выпадает за год в сред​нем 600 мм, а в Челябинске 370 мм.
Наибольшие осадки в Европе выпадают на горных станциях в Шотландии и Уэлсе — 4000—5000 мм; на горных станциях Адриатического побережья Югославии — 3500—5000 мм; в Аль​пах — до 3000—4000 мм и более; на побережье Норвегии — до 2000 мм и более. В Советском Союзе наибольшие осадки — более 3000 мм в год — выпадают на обращенных к Черному морю склонах Кавказских гор. На вершине Цисхара в Аджарии в среднем выпадает почти 3900 мм в год. На низменности Чер​номорского побережья от Сочи до Батуми осадки достигают 2500—2800 мм.
От умеренных широт к высоким осадки снова убывают вследствие уменьшения влагосодержания атмосферы, а с ним и водности облаков, а в Антарктике также вследствие малой об​лачности над материком. В зоне тундры выпадает в общем менее 300 мм в год, а в восточносибирской тундре — даже менее 200 мм в год, несмотря на большое число дней с осадками. Однако тундра является зоной избыточного увлажнения, так как испарение там еще меньше, чем осадки. Еще меньше осадки в Арктическом бассейне.
В южном полушарии осадки убывают примерно от 1000 мм на 40-й параллели до 250 мм на полярном круге. В глубине материка Антарктиды осадки измеряются десятками миллимет​ров в год.
Характеристики увлажнения

Количество выпадающих осадков само по себе еще не определяет условий увлажнения почвы. Примерно одинаковые суммы осадков выпадают и в полупустыне Прикаспийской низменности, и в тундре. Но в первом случае недостаток ув​лажнения приводит к типичной ксерофильной растительности, а во втором случае создается избыточное увлажнение и забо​лачивание.
Стало быть, для оценки условий увлажнения нужно учиты​вать не только выпадающие осадки, но и возможность их испа​рения.
Мы знаем, что испаряемостью называют величину испарения, возможную в данной местности при неограниченном запасе влаги. Она зависит от всего комплекса климатических условий, местности, в первую очередь от температурных условий. Естественно характеризовать условия увлажнения за год, за месяц или за сезон отношением суммы осадков г к испаряе​мости E за тот же период. Такое отношение
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называют коэффициентом увлажнения.
Он показывает, в какой доле выпадающие осадки в состоя​нии возместить потерю влаги. Если осадки больше испаряе​мости, то запас влаги в почве увеличивается и можно говорить об избыточном увлажнении. Если осадки меньше испаряемости, увлажнение недостаточное и почва теряет влагу.
По H. H. Иванову, при коэффициенте увлажнения k во все месяцы года не менее 100% местность имеет постоянно влаж​ный климат, при k меньше 100% в течение части месяцев — непостоянно влажный климат, при k между 25 и 100% во все месяцы — постоянно умеренно влажный климат, при k меньше 25% в части месяцев — непостоянно засушливый климат к при k меньше 25% во все месяцы — постоянно засушливый климат. Возможно также, что часть месяцев будет относиться к влаж​ным, а другая часть — к засушливым. Тогда получим засушливо-влажный или влажно-засушливый климат, смотря по тому, будет ли влажный период продолжительнее или короче за​сушливого.
Степень засушливости климата вместе с его температур​ными условиями определяет тип растительности и всего геогра​фического ландшафта в данной местности.
M. И. Будыко показал, что на годовую испаряемость в данном месте должно затрачиваться количество тепла, равное годовому радиационному балансу избыточно увлажненной под​стилающей поверхности в этом месте. При этом предпола​гается, что в сумме за год обмен теплом между почвой и воз​духом путем теплопроводности так мал, что им можно пре​небречь. Отсюда радиационный индекс сухости К. для целого года можно написать так:
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где R —годовой радиационный баланс, r — годовая сумма осад​ков и L — скрытая теплота парообразования. 

Радиационный ин​декс сухости показывает, какая доля радиационного баланса тратится на испарение осадков.
При К менее 0,45 климат называется, по Будыко, избыточно влажным: приход тепла к почве за счет радиационного баланса намного меньше, чем это нужно было бы для испарения выпавших осадков. При K от 0,45 до 1,00 климат называется влажным, при K от 1,00 до 3,00 — недостаточно влажным, при К больше 3,00 — сухим.
Есть и другие характеристики увлажнения.
Водный баланс на Земном шаре
На всем Земном шаре за год выпадает 511 тыс. км3 осадков, что дает среднюю высоту слоя осадков 1000 мм. Из них 403 тыс. км3 выпадают над мировым океаном, давая среднюю высоту слоя воды 1120 мм, и 108 тыс. км3 — над сушей, со сред​ней высотой слоя воды 720 мм. Таким образом, 21 % всех осад​ков выпадает над сушей и 79% над океаном, хотя он занимает лишь 71% всей площади земной поверхности.
Почти половина всех осадков выпадает между 20° с. ш. и 20° ю. ш. На обе полярные зоны приходится только 4% осадков.
Общее количество воды на Земном шаре в современную гео​логическую эпоху остается постоянным. Постоянными остаются и средний уровень мирового океана, и влагосодержание атмо​сферы. Отсюда следует, что такое же количество воды, какое выпадает в виде осадков на земную поверхность, должно за то же время испариться с земной поверхности. Однако с по​верхности суши испаряется меньше, чем на нее выпадает, так как часть осадков, выпавших на сушу, стекает в реки и затем в океан. Осадки, испарение и сток являются составляющими водного баланса на земной поверхности.
Величина речного стока оценивается в 47 тыс. км3, что дает в среднем на весь мировой океан 130 мм воды. Таким образом, с поверхности океана испаряется за год 1120+130=1250 мм воды. С поверхности суши за то же время испаряется 410 мм и стекает 310 мм воды.
За год на Земном шаре испаряется воды в 7 раз больше, чем ее содержится в Черном море, а речной сток составляет при​мерно половину воды, содержащейся в Черном море.
Как видно из приведенных данных, хотя на всем Земном шаре в целом испарение равно осадкам, однако на суше и на океане, взятых по отдельности, испарение не равно осадкам: на океане испарение в общем больше, чем осадки, а на суше - меньше. Кроме того, в одних широтных зонах испарение больше, в других меньше, чем осадки. На рис. 53 представлено распределение по широте составляющих водного баланса: осадков, испарения и стока. Осадки превышают испарение в экваториаль​ной зоне, примерно от 12° с. ш. до 8° ю. ш., а также к северу от 35-й параллели в северном полушарии и к югу от 45-й па​раллели в южном полушарии. Приведенные выше числа основаны на не вполне еще доста​точных и надежных измерениях и расчетах осадков, стока и испарения. Они уже подвергались изменениям и в дальнейшем могут быть еще уточнены. Од​нако они дают правильное представление о порядке вели​чин и соотношениях составляю​щих водного баланса Земли.
Внешний и внутренний влагооборот
Вода, испаряющаяся с по​верхности моря, конечно, выпа​дает в виде осадков не только над морем. Воздушными тече​ниями этот водяной пар час​тично переносится на сушу; затем также частично конден​сируется и выпадает над су​шей. Следовательно, лишь часть осадков, выпадающих на суше, происходит из воды, ис​парившейся с самой поверх​ности суши. Другая их часть происходит из воды океанического испарения. Конечно, вода, испарившаяся с поверхности суши, также выпадает не только над сушей, но и над морем.
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Рис.  53.  Среднее   распределение  составляющих  водного  баланса  с ши​ротой. О — осадки,   И — испарение,   С — сток

Если взять ограниченную территорию суши (материк, страну), то испарение воды с данной территории и выпадение ее в виде осадков на той же территории можно назвать внут​ренним влагооборотом для данной территории. Выпадение осад​ков из водяного пара, принесенного извне, назовем внешним влагооборотом.
Подсчитано, что на Европейской территории СНГ в сред​нем за год только 10% осадков выпадает за счет воды, испарив​шейся с самой этой территории, т. е. выпадает в процессе внут​реннего влагооборота. Остальные 90% осадков выпадают за счет воды, попавшей в воздух за границами данной территории, в особенности над Атлантическим океаном. В 10% оценивается и доля внутреннего влагооборота в бассейне Миссисипи. Это значит, что внутренний влагооборот, даже для значительной территории суши, ненамного увеличивает общее количество осад​ков. Отсюда следует, что всякие мероприятия, могущие повы​сить испарение с суши (например, образование искусственных водохранилищ), лишь в незначительной степени могут увели​чить осадки, выпадающие над данной территорией.
Если взять всю территорию СНГ, то, конечно, доля осад​ков внутреннего влагооборота будет для нее больше. Но даже и на такой территории значительная доля осадков будет вы​падать за счет воды, попавшей в воздух непосредственно над океаном.

Снежный покров

(карты XXVII—XXVIII)

При устойчивых отрицательных температурах воздуха снег, выпавший на земную поверхность, остается лежать на ней в виде снежного покрова. В высоких полярных широтах (Ан​тарктида, Гренландия, Арктический бассейн) снежный покров сохраняется круглый год. В умеренных и тропических широтах снег удерживается круглый год только на больших высотах в горах. На равнинах умеренных широт снежный покров стаи​вает весной и устанавливается вновь осенью.
В таянии снежного покрова основную роль играет адвекция теплых воздушных масс с температурой выше нуля. Нагрева​ние снега солнечной радиацией имеет второстепенное значение вследствие большого альбедо снега. Но загрязненный снег, например в городах, нагревается солнечными лучами больше и тает быстрее, чем чистый.
В снежном покрове содержится много воздуха, и плотность покрова очень мала: один кубический метр снега весит 20— 200 кг, т. е. плотность снега всего порядка 0,02—0,2 от плот​ности воды. Такой рыхлый снежный покров обладает наимень​шей теплопроводностью. За зиму снежный покров слеживается. Особенно увеличивается его плотность при оттепелях или весен​них дождях, В Ленинграде средняя плотность снежного покрова растет от 0,14 в ноябре до 0,32 в апреле. Если поверхность снега подтаивает, а затем снова подмерзает, получается твердая ледяная корка — наст. Такой снег лучше удерживает лыжи, чем рыхлый свежевыпавший снег.
Снежный покров не так далеко распространяется в низкие широты, как само выпадение снега. В отдельные дни снег может выпадать и в очень низких широтах (до 20—25° с. ш. над су​шей); но устойчивого снежного покрова там, конечно, не будет. Выпадение снега в равнинных местностях наблюдается почти по всей Европе, кроме крайнего юго-запада. Но, например, в южной Италии за год бывает в среднем один день со снегом и снежный покров не устанавливается. Раз в году или еще реже выпадает снег на побережье Северной Африки, в Сирии и Палестине. На территории СНГ снег выпадает повсеместно. В большей части страны снег составляет 25—30% годовой суммы осадков. Однако на Южном берегу Крыма, в низинах За​кавказья и на юге Туркмении в некоторые годы снега не бывает. Устойчивый снежный покров в этих районах либо не устанавливается вовсе, либо лежит очень недолго. В США снег не выпадает только на юге Флориды и на юге Калифорнии. На Мексиканском нагорье он выпадает почти до 19° с. ш.; но южная граница снежного покрова и здесь лежит в более вы​соких широтах.
В СНГ первое появление снежного покрова происходит на Новосибирских островах в среднем в конце августа, на край​нем северо-востоке Европейской территории СНГ — в начале октября, в Ленинграде — в конце октября, в Москве — в начале ноября, а на Южном берегу Крыма и в Средней Азии — в пер​вой декаде января. На возвышенностях снежный покров уста​навливается раньше, чем на низменностях. Колебания в дате первого появления снежного покрова в отдельных местах воз​можны от 35 до 85 дней. Но устойчивый снежный покров обычно не устанавливается сразу. Вскоре по появлении покров может сойти при оттепелях, устанавливается затем снова и т. д. Устой​чивый покров, сохраняющийся до весны, удерживается на почве в среднем от одного месяца на юго-западе Европейской терри​тории СНГ до 7 месяцев на северо-востоке; на южных остро​вах Северной Земли — свыше 9 месяцев. На Южном берегу Крыма снег лежит менее 10 дней, на юго-восточном побережье Каспия — менее 4 дней (см. карту XXVII).
Наибольшей высоты снежный покров достигает на юге Европейской территории СНГ к началу февраля; затем начи​нается его сход. На крайнем северо-востоке Европейской терри​тории России наибольшая высота достигается только к апрелю. К концу февраля на Южном берегу Крыма и в Туркмении снега уже не остается, а на Северной Земле он лежит до начала июля.
Высота снежного покрова (см. карту XXVIII) тем больше, чем больше осадков выпадает при отрицательных температурах и чем меньше в зимний период оттепелей. В многолетнем сред​нем в СССР очень высокий снежный покров внутри Камчатки (до 100 см) и еще больше на ее юго-восточном побережье (до 150 см в защищенных местах, а в горах и до 300 см). Так же высок снежный покров и на Сахалине. Снежный покров до 90 см и более наблюдается на Северном Урале и в западных пред​горьях Среднесибирского плоскогорья. К югу и западу от этого района высота снежного покрова убывает. На большей части Ев​ропейской территории СНГ она свыше 50 см. В Москве снежный покров достигает к первой декаде марта 60 см, в Ленинграде — 50 см. К югу высота снежного покрова убывает. На северных берегах Черного, Азовского и Каспийского морей она менее 10 см.
В особенно снежные годы снежный покров на западе страны в 4 раза больше многолетнего среднего, на северо-востоке — в 1,5—2 раза.
Распределение снежного покрова в сильной степени зави​сит от топографии и орографии местности. В низких местах рельефа снежный покров имеет большую высоту, так как снег наносится туда ветром; на возвышенностях снежный покров, напротив, тоньше по той же причине ветрового сноса. При пере​носе ветром снег особенно накапливается у препятствий (забо​ров, лесных посадок и пр.), где высота покрова возрастает. На этом основаны мероприятия по задержанию снега на полях и по защите железных дорог от снега. Очень высок снежный покров на наветренных склонах гор и на перевалах. В районе горы Ачишхо, в Западном Закавказье, снежный покров к концу зимы достигает в среднем 4—5 м, а в отдельные годы 7—8 м.
Климатическое значение снежного покрова
Снежный покров является продуктом атмосферных про​цессов и, стало быть, климата, но в то же время он сам влияет на климат, как и на другие составляющие географического ландшафта. Температура на поверхности снежного покрова ниже, чем на поверхности почвы, не покрытой снегом, так как снег обладает исключительно высоким альбедо (80—90%); в то же время шероховатая поверхность снега усиленно излу​чает. Малая теплопроводность снега приводит к тому, что по​теря тепла с поверхности снежного покрова не покрывается при​током тепла из более глубоких его слоев и из почвы. Поэтому почва, покрытая снегом, сохраняет зимой достаточно высокую температуру. На этом основано и озимое земледелие: снежный покров предохраняет всходы от вымерзания. По наблюдениям в Ленинграде, поверхность почвы под снегом в январе в среднем на 15° теплее, а за зиму на 5—7° теплее, чем поверхность почвы, искусственно обнаженная от снега. Даже на глубине в не​сколько десятков сантиметров почва под снегом теплее, чем обнаженная почва.
Чем тоньше снежный покров зимой, тем сильнее промерза​ние почвы при прочих равных условиях. В Восточной Сибири и Забайкалье снежный покров очень невелик (в Забайкалье ме​нее 20 см) вследствие господствующего там зимой режима высо​кого атмосферного давления; но температуры на поверхности снега зимой очень низкие. Поэтому в Иркутске, например, почва промерзает под снегом в среднем до глубины 177 см. В то же время в лесах Московской области почва под снегом обычно не промерзает вовсе.
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Карта XXVII. Число дней со снежным покровом в СНГ. Штриховкой показаны горные области.

Снежный покров влияет на воздух охлаждающим обра​зом. Над ним образуются значительные приземные радиацион​ные инверсии температуры. Весной, при таянии снежного покрова, приток тепла идет на таяние снега и температура воз​духа остается близкой к нулю до тех пор, пока снег не стает. В теплом воздухе, текущем над тающим снежным покровом, могут возникать так называемые весенние инверсии темпе​ратуры.
Запасы воды, накапливаемые за зиму в снежном покрове, примерно на 50% обеспечивают питание рек России. С весенним таянием снега связаны половодья на его равнинных реках. Высота половодья зависит не только от накопленных за зиму запасов снега, но и от быстроты его таяния и от свойств поверхности почвы. Особенно высоки половодья, если снег осенью выпадает на замерзшую почву: весной талые воды вследствие этого не впитываются в почву, а стекают.
Наличие снежного покрова сильно повышает освещен​ность. Рассеянная радиация увеличивается вследствие отраже​ния как прямой, так и рассеянной радиации от снежного по​крова и вторичного ее рассеяния; поэтому повышается и осве​щенность. Сильное отражение и рассеяние света в снежных горах может вызвать временную слепоту у альпинистов. Особое значение имеет «снежная» добавка к рассеянной радиации в Арктике и Антарктиде летом.

Снеговая линия
Снеговой линией (снеговой границей) называют границу в горах, выше которой круглый год сохраняется снежный по​кров (в многолетнем среднем). Это значит, что годовой приход твердых атмосферных осадков выше этой линии равен их рас​ходу путем таяния и путем сползания ледников.
Снеговая линия зависит как от температурного режима, так и от количества осадков, выпадающих в твердом виде. В по​лярных широтах она очень низка, так как даже летом отрица​тельные температуры начинаются там на небольшой высоте или на самом уровне моря. На Маточкином Шаре (76° с. ш.) вы​сота снеговой линии равна 700 м, на Шпицбергене 300—500 м, на севере Земли Франца-Иосифа 50—100 м. В океаническом юж​ном полушарии с его более холодным летом снеговая линия лежит ниже: на острове Южная Георгия под 54° ю. ш. Уже на высоте 500 м, а Южные Шетландские острова под 62° ю. ш. всегда покрыты снегом.
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Карта XXVIII Высота снежного покрова в СССР (в сантиметрах)

По мере приближения к тропикам снеговая линия повы​шается; вблизи тропика она в среднем достигает 5300 м, а в от​дельных горных системах — почти 6000 м. Еще ближе к эква​тору, где осадки возрастают, снеговая линия снижается в сред​нем до 4600 м.
С возрастанием континентальности климата, т. е. с повыше​нием летних температур и с общим уменьшением осадков, сне​говая линия повышается. В Альпах ее высота 2500—3200 м, на Кавказе 2700—3900 м, на Памире 4500—5500 м, на Каракоруме 5600—5900 м. На Кавказе снеговая линия быстро повышается в направлении с запада на восток, по мере удаления от Чер​ного моря и уменьшения осадков. На западном Кавказе она лежит на высоте 2700—2900 м, а в Дагестане поднимается до 3500—3650 м.
На южных склонах снеговая линия вообще лежит выше, чем на северных. Так, на Алтае на северных склонах гор она про​ходит около 4000 м, а на южных — около 4800 м.
Однако если южные склоны богаче осадками, чем северные, то снеговая линия на них может лежать ниже. Например, на южном склоне Эльбруса она проходит на 3500—3600 м, а на се​верном — около 3850 м.
В умеренных широтах особенно богаты осадками западные склоны юр, открытые действию преобладающих ветров; сне​говая линия проходит на них наиболее низко. В тропиках, на​против, более влажными склонами могут быть восточные, и снеговая линия на них снижается. Внутри горной системы снеговая линия поднимается вследствие более сильного днев​ного нагревания, на периферии она понижается. В затененных местах (в каровых углублениях и отрицательных формах рельефа) снега и ледники могут опускаться значительно ниже среднего положения снеговой линии.
Указанные данные относятся к снеговой линии, т. е. к наи​более высокому за год положению границы снега в горах. Кромка снега в горах все время меняется в течение года, зимой удаляясь от снеговой линии, а летом приближаясь к ней.

Метели
Метелью называют атмосферное явление, состоящее в пере​носе снега более или менее сильным ветром. Различают такие типы метелей.
Низовая метель, при которой снег поднимается ветром с поверхности снежного покрова. В случае если перенос снега ветром ограничивается самым нижним слоем атмосферы, непо​средственно над снежным покровом (несколько сантиметров или дециметров), явление называют поземкам.
Общая метель, когда при достаточно сильном ветре про​исходит выпадение снега и практически нельзя различить, в ка​кой мере ветер переносит выпадающий снег и в какой мере снег срывается ветром с поверхности снежного покрова.
Метели могут приводить к перераспределению снежного по​крова в горизонтальном направлении, к накапливанию сугро​бов снега у препятствий, к снежным заносам на дорогах и пр. Особенно сильны они в России (пурга, буран), в Се​верной Америке (где сильные метели носят название близзардов), в Арктике и Антарктике. На окраинах Антарктического материка, где скорости ветра очень велики и снежный покров зимой сухой и рыхлый, метели достигают особенно большой силы.
Для низовой метели, помимо скорости ветра, важно состоя​ние снежного покрова. Если температуры близки к нулю и снежный покров слежавшийся и влажный, срыв снега ветром с поверхности покрова затруднен или невозможен. Особенно неблагоприятно для развития метели образование наста на по​верхности снежного покрова. Таким образом, низовая метель наболее вероятна при свежевыпавшем снеге и при достаточно низких температурах воздуха.
Для общей метели нужно сочетание достаточно сильного ветра со снегопадом, в особенности обложным. При ливневом снеге метель может быть сильной, но непродолжительной.
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