ОСНОВНЫЕ ФАКТОРЫ ФОРМИРОВАНИЯ КЛИМАТА

(по Ю.Г. Хабутдинову)

Климатическая система, глобальный и локальный климат
Климатическая система - атмосфера, гидросфера, литосфера, криосфера и биосфера. 

Глобальный климат - статистическая совокупность состояний, проходимых климатической системой за пери​оды времени в несколько десятилетий.
Физические процессы, определяющие внешние воздействия на климатическую систему, а также основные взаимодействия между звенья​ми климатической системы называют климатообразующими факто​рами. 
Компоненты климатической системы и различные процессы, влияющие на формирование и изменения климата, делят на внешние и внутренние.
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Компоненты климатической системы атмосфера - океан – поверхность

К внешним процессам относят: приток солнечной радиации, измене​ния состава атмосферы, вызванные процессами в литосфере и прито​ком аэрозолей и газов из космоса; изменения очертаний океанов, суши, орографии, растительности.
К внутренним процессам относят: взаимодействия атмосферы с оке​аном, с поверхностью суши и льдом (теплообмен, испарение, осадки), взаимодействие лед-океан, изменение газового и аэрозольного соста​ва атмосферы, облачность, снежный и растительный покров, рельеф и очертания материков. 
Сопоставление внешних и внутренних процессов показывает, что часть из них присутствует в обоих факторах. Это объяс​няется тем, что разделение на внешние и внутренние процессы зависит от периода времени, за который рассматривается состояние климати​ческой системы. При совокупности состояний климатической системы за 1000 лет влияние очертания материков и крупномасштабной орогра​фии на атмосферу можно рассматривать как внешний процесс, а при масштабе времени 100 млн. лет это влияние необходимо отнести к внут​реннему процессу. 
В конечном итоге глобальный климат формируется процессами, происходящими в климатической системе. В современной теории климата в качестве внутренней климатичес​кой системы рассматривается совокупность двух ее подсистем - ат​мосферы и океана. Другие составляющие климатической системы счи​таются внешними. 
Наконец, в качестве внутренней климатической сис​темы можно рассматривать только атмосферу. Тогда внешними климатообразующими факторами следует считать характеристики, определя​ющие особенности энергетического взаимодействия между атмосфе​рой и другими компонентами климатической системы, распределение на поверхности Земли океанов и материков, особенности рельефа зем​ной поверхности, а внутренними климатообразующими факторами - об​щую циркуляцию атмосферы и влагооборот.
Состоянию глобального климата соответствуют свои закономернос​ти в теплообороте, влагообороте и атмосферной циркуляции. Эти климатообразующие факторы определяют многолетний режим метеорологи​ческих величин и явлений погоды.
Распределение метеорологических величин в пространстве и во вре​мени определяет распределение локальных климатов на земном шаре. Локальный климат - совокупность атмосферных условий за много​летний период, характерный для данной местности в зависимости от ее географического положения.
Теплооборот, влагооборот и атмосферная циркуляция как климатообразующие факторы
В атмосферных условиях теплооборот характеризует сложные про​цессы получения, передачи, переноса и потери тепла в системе Земля - атмосфера. Прямая солнечная радиация, прошедшая через атмосфе​ру, и рассеянная радиация, частично от нее отражаются, но в большей части поглощаются ею и нагревают верхние слои почвы и водоемов. Земная поверхность испускает невидимую инфракрасную радиацию, которую в большей части поглощает атмосфера и нагревается. Атмос​фера излучает инфракрасную радиацию, большую часть которой погло​щает земная поверхность. Одновременно земная и атмосферная ради​ации непрерывно излучаются в мировое пространство и вместе с отра​женной солнечной радиацией уравновешивают приток солнечной ради​ации к Земле. Часть лучистой энергии идет на нагревание земной по​верхности и атмосферы.

Кроме теплообмена путем излучения, между земной поверхностью и атмосферой происходит обмен теплом путем теплопроводности. В пе​редаче тепла внутри атмосферы важную роль играет перемешивание воздуха в вертикальном направлении. Значительная часть тепла, по​ступающего на земную поверхность, затрачивается на нагревание воды. При конденсации водяного пара в атмосфере выделяется тепло, кото​рое идет на нагревание воздуха. Существенным процессом в теплообо​роте является горизонтальный перенос тепла воздушными течениями.
Температура воздуха имеет суточный и годовой ход в зависимости от притока солнечной радиации по широтам, распределения суши и моря, которые имеют различные условия поглощения радиации и соответствен​но по-разному нагреваются, а также горизонтального переноса воздуха с океана на сушу и с суши на океан.
Между атмосферой и земной поверхностью происходит постоянный влагооборот. С водной поверхности, почвы, растительности в атмосфе​ру испаряется вода, на что затрачивается большое количество тепла из почвы и верхних слоев воды. В реальных условиях в атмосфере водя​ной пар конденсируется, вследствие этого возникают облака и туманы. Осадки, выпадающие из облаков, уравновешивают испарение в целом для всего земного шара. Количество осадков и распределение их в пространстве и во времени определяют особенности растительного по​крова и земледелия. От распределения количества осадков, их измен​чивости, зависит гидрологический режим водоемов. Промерзание по​чвы, режим многолетней мерзлоты обусловлены высотой снежного по​крова.
Неравномерное распределение тепла в атмосфере приводит к неравномерному распределению атмосферного давления, и как следствие движению воздуха. На характер движения воздуха относительно зем​ной поверхности большое влияние оказывает суточное вращение Зем​ли. В пограничном слое атмосферы на движение воздуха влияет трение.
Совокупность основных воздушных течений, которые реализуют го​ризонтальный и вертикальный обмен масс воздуха, - общая циркуля​ция атмосферы Ее проявление в первую очередь зависит от постоянно возникающих в атмосфере волн и вихрей, перемещающихся с различ​ной скоростью. Это образование атмосферных возмущений - циклонов и антициклонов - характерная черта атмосферной циркуляции. Общая циркуляция атмосферы является одной из характеристик состояния кли​матической системы. С перемещениями воздуха связаны основные из​менения погоды.
Состояние глобальной климатической системы определяет характер климатообразующих процессов - атмосферной циркуляции, теплооборота и влагооборота, проявляющихся в различных географических регионах. В связи с этим типы локальных климатов зависят от широты, распределения суши и моря, орографии, почвы, растительного и снеж​ного покрова, океанических течений.
Влияние географической широты на климат

Географическая широта определяет зональность в распределении элементов климата. Солнечная радиация поступает на верхнюю грани​цу атмосферы в зависимости от географической широты, которая опре​деляет полуденную высоту Солнца и продолжительность облучения. Поглощенная радиация распределяется сложнее, так как зависит от облачности, альбедо земной поверхности, степени прозрачности воздуха.
Зональность лежит и в основе распределения температуры воздуха, которое зависит не только от поглощенной радиации, но и от циркуляци​онных условий. Зональность в распределении температуры приводит к зональности других метеорологических величин климата.
Влияние географической широты на распределение метеорологичес​ких величин становится заметнее с высотой, когда ослабевает влияние других факторов климата, связанных с земной поверхностью.
Изменение климата с высотой
Атмосферное давление с высотой падает, солнечная радиация и эффективное излучение возрастают, температура, удельная влажность убы​вают. Ветер достаточно сложно меняется по скорости и направлению.
Такие изменения происходят в свободной атмосфере над равнинной местностью, с большими или меньшими возмущениями (связанными с близостью земной поверхности) они происходят и в горах. В горах на​мечаются и характерные изменения с высотой облачности и осадков. Осадки, как правило, сначала возрастают с высотой местности, но, на​чиная с некоторого уровня, убывают. В результате в горах создается высотная климатическая зональность.
Климатические условия могут сильно различаться в зависимости от высоты места. При этом изменения с высотой намного больше, чем изменения с широтой - в горизонтальном направлении.
Высотная климатическая зональность определяется тем, что в го​рах изменение метеорологических величин с высотой создает быстрое изменение всего комплекса климатических условий. Образуются лежа​щие одна над другой климатические зоны (или пояса) с соответствующим изменением растительности. Смена высотных климатических зон напоминает смену климатических зон в широтном направлении. Разни​ца, однако, в том, что для изменений, которые в горизонтальном на​правлении происходят на протяжении тысяч километров, в горах нужно изменение высоты только на километры. Типы растительности в горах сменяются в следующем порядке. Сначала идут лиственные леса. В сухих климатах они начинаются не от подножия гор, а с некоторой вы​соты, где температура падает, а осадки возрастают настолько, что ста​новится возможным произрастание древесной растительности. Затем идут хвойные леса, кустарники, альпийская растительность из трав и стелющихся кустарников. За снеговой линией следует зона постоянно​го снега и льда

Верхняя граница леса в районах с сухим континентальным клима​том поднимается выше, чем в районах с влажным океаническим клима​том. На экваторе она достигает 3800 м, а в сухих районах субтропиков - выше 4500 м. От умеренных широт к полярным граница леса быстро снижается в связи с тем, что произрастание леса ограничено средней июльской температурой. Смена высотных климатических зон в горах за полярным кругом сводится к смене зоны тундры на зону постоянного мороза.
Граница земледелия в горах близка к границе леса; в сухом континентальном климате она проходит значительно выше, чем в морском. В умеренных широтах эта граница порядка 1500 м. В тропиках и субтро​пиках полевые культуры выращивают до высот около 4000 м, а на Ти​бетском нагорье - выше 4600 м.
Влияние распределения моря и суши на климат
Распределение суши и моря определяет деление типов климата на морской и континентальный. Зональность климатических характеристик оказывается возмущенной или перекрытой влиянием неравномерного распределения суши и моря. В Южном полушарии, где океаническая поверхность преобладает, а распределение суши более симметрично относительно полюса, чем в Северном, зональность в распределении температуры, давления, ветра выражена лучше. 
Центры действия ат​мосферы на многолетних средних картах давления обнаруживают яв​ную связь с распределением суши и моря: субтропические зоны высо​кого давления разрываются над материками летом; в умеренных широ​тах над материками выражено преобладание высокого давления зимой и низкого давления летом. Это усложняет систему атмосферной циркуляции, а значит, и распределение климатических условий на Земле.
Положение места относительно береговой линии существенно влия​ет на режим температуры, влажности, облачности, осадков, определяя степень континентальности климата.
Континентальность климата, индексы континентальности
Континентальность климата - совокупность характерных особен​ностей климата, определяемых воздействиями материка на процессы климатообразования.
В климате над морем (морской климат) наблюдаются малые годовые амплитуды температуры воздуха по сравнению с континентальным климатом над сушей с большими годовыми амплитудами температуры.

Годовой ход температуры воздуха на широте 62° с.ш. в Торсхавне (Фарерские острова) и Якутске отражает географическое положение этих пунктов: в первом случае - у западных берегов Европы, во втором - в восточной части Азии. Средняя годовая амплитуда в Торсхавне 8°, в Якутске 620C. На континенте Евразия наблюдается возрастание годовой амплитуды в направлении с запада на вос​ток.
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Величина годовой амп​литуды темпе​ратуры возду​ха зависит от географичес​кой широты. В низких широ​тах годовые амплитуды температуры меньше по сравнению с высокими широтами. Это положение приводит к необхо​димости исключения влияния широты на годовую амплитуду. Для этого предложены различные показатели континентальности климата, пред-
ставленные функцией годовой амплитуды температуры и широты ме​ста.
Формула Л. Горчинского
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где А - годовая амплитуда температуры.
Средняя континентальность над океаном равна нулю, а для Верхоянска равна 100.
Аридность климата, индексы увлажнения

Географическая зональность растительности хорошо увязывается с климатом. Метеорологические показатели (температура воздуха, осад​ки) определяют развитие органической жизни. Районирование раститель​ности на земном шаре в связи с климатом выполнено в ботанической классификации.
Количество выпадающих осадков не является надежным критерием условий увлажнения почвы.
Суммы осадков Прикаспийской низменности и тундры одинаковые. В первом случае недостаток увлажнения, а во втором создается избы​точное увлажнение и заболачивание. Для оценки увлажнения необхо​димо учитывать не только выпадающие осадки, но и испарение. Условия увлажнения характеризуются отношением суммы осадков R к испаряемости E0 за тот же период. Такое отношение К = R/E0 называют коэффициентом увлажнения. Коэффициент К показывает, в какой доле выпадающие осадки могут возместить потерю влаги. Запас влаги увеличивается (избыточное увлажнение), если осадки больше испаряе​мости. Почва теряет влагу (увлажнение недостаточное), если осадки меньше испаряемости.
По И.Н. Иванову, при коэффициенте К > 100% - постоянно влажный климат, при 25 < К < 100% во все месяцы - постоянно умеренно влаж​ный климат, К < 25% - постоянно засушливый климат. Степень засуш​ливости климата определяет тип растительности.
На годовую испаряемость в данной местности должно затрачивать​ся количество тепла, равное годовому радиационному балансу избы​точно увлажненной подстилающей поверхности.
Радиационный индекс сухости (М.И Будыко)
A = R/rL                    (8-3)
где R - годовой радиационный баланс; г - годовая сумма осадков; L -скрытая теплота парообразования. Индекс А" показывает, какая доля радиационного баланса тратится на испарение осадков.
При К < 0,45 климат избыточно влажный, приход тепла к почве За счет радиационного баланса меньше, чем это необходимо для испаре​ния выпавших осадков. При 0,45 < К < 1 климат влажный, 1< К < 3 -недостаточно влажный, К > 3 - сухой.
Орография и климат
На климатические условия в горах влияет высота местности над уров​нем моря, высота и направление горных хребтов, экспозиция склонов, направление преобладающих ветров, ширина долин, крутизна склонов.
Воздушные течения могут задерживаться и отклоняться хребтами. В узких проходах между хребтами скорость воздушных течений меня​ется. В горах возникают местные системы циркуляции - горно-долинные и ледниковые ветры.
Над склонами, по-разному экспонированными, создается различный режим температуры. Формы рельефа оказывают влияние на суточный ход температуры. Задерживая перенос масс холодного или теплого воз​духа, горы создают резкие разделы в распределении температуры на больших географических пространствах.
В связи с перетеканием воздушных течений через хребты на навет​ренных склонах гор увеличиваются облачность и осадки. На подветрен​ных склонах возникают фены с повышением температуры и уменьше​нием влажности. Над горами возникают волновые возмущения воздуш​ных течений и особые формы облаков. Над нагретыми склонами гор так​же увеличивается конвекция и, следовательно, облакообразование. Все это отражается в многолетнем режиме климата горных районов.
Океанические течения и климат
Океанические течения создают особенно резкие различия в темпе​ратурном режиме поверхности моря и тем самым влияют на распреде​ление температуры воздуха и на атмосферную циркуляцию. Устойчи​вость океанических течений приводит к тому, что их влияние на атмос​феру имеет климатическое значение. Гребень изотерм на картах сред​ней температуры наглядно показывает отепляющее влияние Гольфстри​ма на климат восточной части Северной Атлантики и Западной Европы.
Холодные океанические течения также обнаруживаются на сред​них картах температуры воздуха соответствующими возмущениями в конфигурации изотерм - языками холода, направленными к низким широтам.
Над районами холодных течений увеличивается повторяемость ту​манов, в частности у Ньюфаундленда, где воздух может переходить с теплых вод Гольфстрима на холодные воды Лабрадорского течения. Над холодными водами в пассатной зоне ликвидируется конвекция и резко уменьшается облачность. Это, в свою очередь, является фактором, поддерживающим существование так называемых прибрежных пустынь.
Влияние снежного и растительного покрова на климат
Снежный (ледяной) покров уменьшает потерю тепла почвой и коле​бания ее температуры. Поверхность покрова отражает солнечную ради​ацию днем и охлаждается излучением ночью, поэтому она понижает температуру приземного слоя воздуха. Весной на таяние снежного по​крова тратится большое количество тепла, которое берется из атмосфе​ры: таким образом, температура воздуха над тающим снежным покро​вом остается близкой к нулю. Над снежным покровом наблюдаются ин​версии температуры: зимой - связанные с радиационным выхолаживанием, весной - с таянием снега. Над постоянным снежным покровом полярных областей даже летом отмечаются инверсии или изотермии. Таяние снежного покрова обогащает почву влагой и имеет большое значение для климатического режима теплого времени года. Большое альбедо снежного покрова приводит к усилению рассеянной радиации и увеличению суммарной радиации и освещенности.
Густой травяной покров уменьшает суточную амплитуду температу​ры почвы и снижает ее среднюю температуру. Следовательно, он умень​шает суточную амплитуду температуры воздуха. Более сложное влия​ние на климат имеет лес, который может увеличивать над собой количе​ство осадков, вследствие шероховатости подстилающей поверхности.
Однако влияние растительного покрова имеет в основном микроклиматическое значение, распространяясь преимущественно на приземный слой воздуха и на небольших площадях.

Принципы классификации климатов
Для анализа закономерностей формирования климатов в рамках гло​бальной системы и решения практических задач необходимо знать распределение климатических величин по земному шару или району, а так​же климатического комплекса в целом.
В зависимости от задачи исследования существуют различные под​ходы к классификации климатов. Если это делается для целей анализа происхождения самого климата или для увязки с комплексом природ​ных условий (ландшафтно-географических зон), то такое разделение кли​матов называется климатической классификацией, а если для при​кладных целей (обслуживание сельского хозяйства, строительства, транс​порта) - климатическим районированием.
Классификации климатов и районирования многочисленны и опреде​ляются различными задачами. Существуют классификации, увязываю​щие с климатом распространение растительности, почв, речной сети, рельефа в целом или изучающие закономерности формирования из ло​кальных климатов глобальной климатической системы.
Современные классификации и районирования не ограничиваются разделением климатов, они также выявляют их систему, тем самым об​ращая внимание и на их сходство.

Генетическая классификация климатов Б.П.Алисова
В основу генетической классификации климатов положено деление земной поверхности на климатические зоны и области в соответствии с условиями общей циркуляции атмосферы, выражающимися в преобладании воздушных масс определенного географического типа, в течение года или в один из двух основных сезонов. Кроме сезонности условий циркуляции, в каждой зоне выделяются две разновидности: климат ни​зин и климат высокогорий. Это дает основание на увязку циркуляцион​ных границ с ландшафтными. 
В реальных условиях ситуация сложнее. Циркуляционные процессы определяют в низких широтах увлажнение, а термические условия мало различаются, и поэтому границы климатов по Алисову хорошо совпадают с ландшафтными зонами. В умеренных широтах увлажнение также определяется атмосферной циркуляцией. При определении климатических границ учтено удаление различных частей материка от океана. 
Значительно сложнее ситуация с термическими гра​ницами в теплую половину года, которая во внетропической зоне силь​но зависит от радиационных условий.

Формальные границы распространения воздушных масс в условиях их непрерывной термической трансформации не всегда соответствуют ландшафтным границам.
Широтные зоны и типы климатов по Алисову, их особенности даны в таблице. Широтные климатические пояса представляют четы ре зоны, где пре​обладает какая-то одна воздушная масса (ЭВ, ТВ, УВ, AB), и три зоны, где летом преобладают воздушные массы более низких, а зимой более высоких широт.
Б.П.Алисов выделяет семь главных климатических (циркуляцион​ных) зон: экваториальная, две тропические, две умеренные, арктичес​кая и антарктическая. Каждая зона характеризуется постоянным преоб​ладанием воздушных масс географического типа, одноименного с зо​ной. Затем различаются промежуточные зоны: две зоны экваториаль​ных муссонов с зимним преобладанием тропического и летним эквато​риального воздуха, две субтропические с зимним преобладанием по​лярного и летним тропического воздуха, субарктическая с зимним пре​обладанием арктического воздуха и летним - воздуха умеренных ши​рот. 
Схема широтных поясов (зон) и типов климата (по Б.П. Алисову)

	1 пояс
преобладания экваториального воздуха (ЭВ)
	2 пояс 
экваториальных муссонов или субэкваториальный
	З пояс

преобладания тропического воздуха (ТВ)
	4 пояс
субтропический
	5 пояс
преобладания воздуха умеренных широт (УВ)
	6 пояс
субарктический (субантарктический)

	7 пояс
арктического и антарктического воздуха (АB)

	1-континентальныи экваториальный 

Ландшафт – влажный экваториальный лес
	1-
континентальных муссонов 

Ландшафт - саванна

	1 - 

континентально тропический

Ландшафт тропическая пустыня
	1-континентальный субтропический 

Ландшафт –

субтропические пустыни и степи
	1- 

континентальный умеренных широт 

Ландшафт –

полупустыни степи леса умеренных широт
	1 –

континентальный субарктический 

Ландшафт –
тайга, лесотундра

	1 -арктический 

Ландшафт –

полярная тундра ,льды



	2 – 

океанический экваториальный

	2 – 

океанических муссонов

	2 – 

океанический тропический

	2 – 

океанический субтропический

	2 – 

океанический умеренных широт

	2 – 

океанический субарктический или субантарктический 

Ландшафт - приморская тундра
	2-

климат антарктический 

Ландшафт - полярная тундра, льды

	
	3 – 

муссонов западных берегов континентов. 

Ландшафт - саванна

	3 –

восточной периферии океанических антициклонов. 

Ландшафт побережий - влажные пустыни
	3 –  

морской субтропический западных берегов континентов 

Ландшафт - средиземноморский
	3 - 

mорской западных берегов.

Ландшафты – луга, широко лиственные леса
	
	

	
	4 – 

муссонов восточных берегов континентов 

Ландшафт – влажный экваториальный лес
	4 –

 западной
периферии океанических антициклонов Ландшафт побережий - тропические леса
	4 – 

муссонно-
субтропический восточных берегов Ландшафт - субтропические леса
	4 – 

муссонный
восточных берегов 

Ландшафты-леса и степи умеренного пояса
	
	


Примечание  в каждом типе климата могут наблюдаться основные разновидности   климат низменностей и климат высокогорий

КЛИМАТЫ ЗЕМЛИ

Климаты экваториального пояса. Количество суммарной солнечной радиации — 140-150 ккал/см2 в год. Радиационный баланс на матери​ке— 80 ккал/см2 в год, на Океане — 100-120 ккал/см2 в год. Преобла​дают пониженное давление, слабые, неустойчивые ветры, благоприят​ствующие развитию термической конвекции.
Испарение одинаково велико как над Океаном, так и над матери​ком, покрытым густой растительностью. Абсолютная влажность воздуха более 30 г/ж3 над сушей, относительная влажность — 70% даже в наи​более сухих местах. Среднемесячная температура воздуха колеблется от 24 до 28°. Количество осадков почти всюду превышает возможное испа​рение и достигает в среднем 2000 мм в год. Наибольшее количество осадков приходится в общем на периоды равноденствия, но эта законо​мерность не везде выдерживается.
Континентальный и океанский типы экваториального климата раз​личаются очень мало. В высокогорном экваториальном климате температура несколько ни​же, количество осадков меньше (в связи с уменьшением с высотой влагосодержания). На высоте 4500 м лежит граница пояса вечных снегов.
Климаты субэкваториальных поясов (поясов тропических муссонов). Этот климат слагается как бы из двух климатических режимов: в летнем полушарии экваториальный муссон направляется от экватора и приносит влагу; в зимнем полушарии муссон дует к экватору от тропи​ков, влажность воздуха при этом падает.
Континентальный субэкваториальный климат формируется на всех континентах. Граница экваториальных муссонов во внутренних частях континентов лежит в среднем около 18° с. ш. Особенно далеко от эква​тора граница заходит в Азии (Индостан, Индокитай).
Континентальный субэкваториальный климат характеризуется влажным летом, сухой зимой и засушливой жаркой весной. На равни​нах по мере удаления от экватора количество осадков уменьшается. Го​довой ход температуры имеет два минимума (зимой и летом) и два мак​симума (весной и осенью). Некоторое понижение температуры летом вызывается воздействием экваториального воздуха, который в это вре​мя холоднее тропического на несколько (до 5) градусов. Количество осадков редко превышает 2000 мм в год.
В горных районах температура с высотой понижается, но характер годового хода метеорологических элементов сохраняется. На склонах, принимающих на себя экваториальные муссоны, количество осадков очень резко увеличивается, достигая предельного количества.
Океанский субэкваториальный климат наблюдается на всех океанах в северном полушарии, в южном — над Индийским и западными частя​ми Тихого и Атлантического океанов. Граница его распространения ле​жит в среднем около 12° широты. Вблизи этой границы чаще возникают тропические циклоны.
Лето в океанском субэкваториальном климате более влажное и бо​лее (на 2-3°) теплое, чем зима. От континентальной разновидности этого климата он отличается большей влажностью воздуха и менее вы​сокой температурой.
Климаты тропических поясов. Годовое количество суммарной радиа​ции вследствие малой облачности в тропическом поясе больше, чем в экваториальном: на материке — 180-200 ккал/см2 в год, на Океане — 160 ккал/см2 в год. Однако, в связи с тем что эффективное излучение тоже очень велико, радиационный баланс составляет всего 60 ккал/см2 в год на материке и 80-100 ккал/см2 в год на Океане.
В антициклонах над океанами и в барических депрессиях термического происхождения над материками формируется тропический воздух, отличающийся от воздуха на экваторе меньшей влажностью. Для континентального тропического воздуха это объясняется очень малым испа​рением, для морского — устойчивой стратификацией пассатов (пассат​ной инверсией), мешающей вертикальному обмену и переносу влаги в более высокие слои тропосферы.
Континентальный тропический климат очень сухой и жаркий, с большими суточными амплитудами колебания температуры воздуха (до 40°). Средняя годовая амплитуда температуры воздуха около 20°. Относительная влажность летом около 30%. Этот климат характерен для внутриматериковых пустынь тропического пояса.
С высотой температура воздуха падает, количество осадков возрастает. Снеговая линия располагается примерно на высоте 5300 м, в особо защищенных областях поднимаясь до 6000 м.

Океанский тропический климат сходен с экваториальным, так как суточные и годовые амплитуды колебания температуры над Океаном сравнительно невелики, отличается от экваториального меньшей облач​ностью и устойчивыми ветрами.
Тропический климат западных побережий континентов очень своеобразен. Он характеризуется сравнительно низкой температурой возду​ха (18-20°) и малым количеством осадков (менее 100 мм в год) при большой влажности воздуха (80-90%). Это климат прибрежных пустынь (Западная Сахара, Намиб, Атакама, Калифорнийская).
На формирование климата западного побережья материков в тропическом поясе оказывают влияние холодные течения и приток воздуха в восточной части субтропического максимума (антициклона) со сторо​ны умеренных широт, усиливающие инверсию, существующую в пасса​тах. В результате граница температурной инверсии располагается ниже границы конденсации и конвекция не развивается, а следовательно, не образуются облака и не выпадают осадки. Годовой ход темпера​туры такой же, как в океанском типе. Очень часты туманы, развиты бризы.
С высотой температура воздуха сначала несколько возрастает (так как влияние холодного течения уменьшается), затем понижается; коли​чество осадков не увеличивается.
Тропический климат восточных побережий континентов отличается от климата западных побережий более высокой температурой и боль​шим количеством осадков. Благодаря влиянию теплого течения и возду​ха, приносимого в западной части антициклона от экватора, пассатная инверсия ослаблена и не препятствует конвекции.
В горах на наветренных склонах осадков больше, но с высотой их количество не возрастает, так как пассаты влажны только в нижнем слое. На подветренных склонах осадков мало.
Климаты субтропических поясов. Зимой радиационный режим и ха​рактер циркуляции складываются почти так же, как и в умеренном поя​се, летом — так же, как и в тропическом поясе.
По сравнению с тропическим поясом годовое количество солнечной радиации уменьшается примерно на 20%, ее сезонные колебания делают​ся более заметными.
Летом над океанами хорошо выражены антициклоны, над матери​ками — области пониженного давления. Зимой в субтропическом поясе преобладает циклоническая деятельность.

Континентальный субтропический климат. Лето жаркое, сухое. Средняя температура летних месяцев 30° и выше, максимальная более 50°. Зима относительно холодная, с осадками. Годовое количество осад​ков около 500 мм, а на наветренных склонах гор — в четыре-пять раз боль​ше. Зимой выпадает снег, но устойчивый снежный покров не образуется.
С высотой количество осадков увеличивается. Температура воздуха понижается, и выше 2000 м над уровнем моря зимой короткое время со​храняется снежный покров.
Океанский субтропический климат отличается от континентального субтропического более равномерным годовым ходом температуры воз​духа. Средняя температура наиболее теплого месяца около 20°, наибо​лее холодного около 12°.
Субтропический климат западных побережий материков (средиземноморский). Лето нежаркое, сухое. Зима относительно теплая, дождли​вая. Летом побережье попадает под влияние восточной периферии субтропического антициклона. Зимой здесь господствует циклоническая деятельность.

Субтропический климат восточных побережий имеет муссонный ха​рактер. Зима сравнительно с другими климатами этого пояса холодная и сухая, лето жаркое и влажное. Этот климат хорошо выражен только в северном полушарии, и особенно на восточном побережье Азии.
Климаты умеренных поясов. Радиационный баланс в среднем за год в два раза меньше, чем в тропическом поясе, что в значительной степени зависит от облачности. При этом летом он немногим отличается от радиацинного баланса тропического пояса, зимой же на материке радиа​ционный баланс отрицательный. Развитие циклонической деятельности обеспечивает меридиональный перенос воздуха. Осадки связаны в ос​новном с прохождением циклонов.
Континентальный умеренный климат — климат материков северно​го полушария. Лето теплое (может быть жарким), зима холодная с ус​тойчивым снежным покровом.
Радиационный баланс в среднем за год 20-30 ккал/см2, в летние месяцы он мало отличается от тропического (6 ккал/см2 в мес.), а в зим​ние составляет отрицательную величину (-1 ккал/см2 в мес.).
Летом над материками происходит интенсивная трансформация воздушных масс, приходящих с океанов и с севера. Воздух нагревается, дополнительно увлажняется за счет влаги, испарившейся с поверхности материка. Зимой воздух охлаждается в антициклонах. Температура падает ниже — 30°. Осадков больше летом, но длительная трансформа​ция воздуха может привести к засухе.
В горах летом значительно холоднее, чем на равнине, а зимой на равнине (в результате вхождения холодных масс воздуха) часто холод​нее, чем в горах. На склонах гор, особенно на западных, обращенных навстречу господствующим ветрам, осадков больше, чем на равнине.
Океанский умеренный климат. Радиационный баланс поверхности океанов в среднем за год в 1,5 раза больше, чем на материках. Теплые течения приносят в умеренные широты почти столько же тепла, сколько обеспечивает радиационный баланс. Около 2/3 тепла тратится на испа​рение, остальное идет на нагревание атмосферы (турбулентный тепло​обмен) зимой.
Зима над океанами значительно теплее, чем над материками, лето прохладнее. Весь год развита циклоническая деятельность.
Умеренный климат западных побережий материков формируется под воздействием западного переноса воздуха с Океана на материк; отли​чается от континентального меньшими годовыми колебаниями темпера​туры. Осадки выпадают довольно равномерно во все сезоны.
Умеренный климат восточных побережий материков обусловлен пе​ремещением воздуха летом с Океана на материк, зимой — с материка на Океан. Лето дождливое, зима сухая, холодная. Холодные течения пони​жают летнюю температуру воздуха, весной и в начале лета они спо​собствуют образованию туманов.
Климаты субарктического и субантарктического поясов. 

Континентальный субарктический климат формируется только в северном полу​шарии. Радиационный баланс 10-12 ккал/см2 в год. Лето относительно теплое, короткое, зима суровая. Годовая амплитуда колебания темпера​туры очень велика. Осадков мало (менее 200 мм в год). Летом преобла​дают ветры северных направлений. Приходящий с севера и трансфор​мирующийся над материком воздух приближается по своим качествам к арктическому.
В горах зимой наблюдается мощная инверсия. Очень велики разли​чия между летней и зимней температурами в понижениях рельефа, где обмен воздуха ослаблен.

Океанский субарктический и субантарктический климат не имеет резких различий между температурой зимы и лета. Годовая амплитуда температуры не больше 20°. Весь год развита циклоническая деятель​ность.
Климаты арктического и антарктического поясов. Радиационный баланс за год в среднем близок к нулю. Снежный покров не стаивает весь год. Большая отражательная способность снега приводит к тому, что даже летом радиационный баланс очень мал. Так, на ст. Пионерская (70° ю. ш.) при суммарной радиации в декабре 24 ккал/см2 в мес. радиа​ционный баланс на поверхности снега меньше 2 ккал.
Преобладание антициклонической погоды способствует постоянному охлаждению воздуха в центральных районах Арктики и Антарктики. Осадков мало. Однако осадки и конденсация влаги на холодной поверх​ности снега вместе превышают испарение.
Континентальный полярный климат хорошо выражен в южном по​лушарии. Характеризуется очень суровой зимой и холодным летом. Отрицательную среднюю температуру имеют все месяцы. Отмечена минимальная температура -88,3°.
Океанский полярный климат — климат северных полярных обла​стей, формирующийся над поверхностью Океана, покрытого льдом. В приходе тепла зимой заметную роль играет тепло океанских вод, про​никающее через лед. С октября по апрель радиационный баланс отри​цательный, с Імая по сентябрь — положительный.
Средняя температура января в центре Арктики (-40°) выше, чем на северо-востоке Азии. Летом в результате потери большого количест​ва тепла на таяние снега и льда и на испарение температура около 0°. Погода летом преимущественно пасмурная. Осадков мало (около 100 мм в год).

МЕЗО- И МИКРОКЛИМАТ

Мезоклимат. Климат большого города
Город представляет протяженную мезонеоднородность. Он создает свой местный климат, а на отдельных его улицах и площадях создают​ся микроклиматические условия, определяемые городской застройкой, покрытием улиц, распределением зеленых насаждений, водоемов.
Солнечная радиация в условиях больших промышленных городов оказывается пониженной вследствие уменьшения прозрачности из-за дыма и пыли. За счет увеличения мутности атмосферы в среднем мо​жет теряться до 20% солнечной радиации, особенно сильно ослабляет​ся приход ультрафиолетовой радиации. Одновременно в городе к рас​сеянной радиации добавляется отраженная стенами и мостовыми.
На территории города вследствие загрязнения воздушного бассейна снижено эффективное излучение и ночное выхолаживание. Изменение радиационного баланса, дополнительное поступление тепла в атмосфе​ру за счет сжигания топлива и малый расход тепла на испарение приво​дят к более высоким температурам внутри города по сравнению с окрестностями.
Над городом существует "остров тепла". Интенсивность и размеры острова тепла изменяются во времени и пространстве под влиянием фоновых метеорологических условий и местных особенностей города. Наиболее характерные закономерности изменения температуры возду​ха при переходе от сельской местности к центральной части города (рис. 9.1). На границе город - сельская местность возникает значительный горизонтальный градиент температур, который может достигать 4°С/км.
[image: image4.png]Rpueopod )

Censcnan mecmocms

pIhpeag pofupdauna)




Рис. 9.1. Обобщенное сечение характерного острова тепла над городом

Большая часть города представляет собой "плато" теплого воздуха с небольшим повышением температуры по направлению к центру горо​да. Термическая однородность этого плато нарушается влиянием пар​ков и озер (области холода) и плотной застройкой промышленных и административных зданий (области тепла). В центральной части больших городов располагается "пик" острова тепла, где температура воздуха максимальна.
Представление о разности температур между городом и пригородом в различных физико-географических районах дают кривые годового хода этих разностей. Для Москвы и С.Петербурга разность температур го​род-пригород в среднем за год составляет около 10C - температура в городе выше. В южных городах (Ашхабад и Харьков) в летние месяцы температура ниже, чем в пригороде. Это в первую очередь связано с озеленением городов, днем прохладнее, а в ночное время теплее, чем в пригородной зоне.
По данным различных авторов, тепловое влияние городов четко про​является в пределах 100-500 метро​вого слоя. Одновременно с этим в климате города обнаруживается мно​го общих признаков иногда и до вы​соты 1 км. Большая шероховатость подстилающей поверхности и остров тепла обусловливают особенности ветрового режима в условиях горо​да. При слабых ветрах (1-3 м/с) мо​жет возникнуть городская циркуля​ция. У поверхности Земли течения направлены к центру, где располага​ется остров тепла, а наверху наблю​дается отток воздуха к окраинам го​рода.
В городе различия в нагреве ос​вещенных и затененных частей улиц и дворов определяют местную цир​куляцию воздуха. Восходящие движения формируются над поверхностью освещенных стен, а нисходя​щие - над затененными стенами. Наличие в городах водоемов способ​ствует развитию дневной местной циркуляции от водоема к городским участкам, а ночью наоборот.
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Рис. 9.3. Городская циркуляция, развивающаяся при слабых ветрах

Ветровой режим крупных городов характеризуется снижением ско​рости ветра в городе по сравнению с пригородом. В некоторых случаях в городе возможно усиление скорости ветра: при направлениях ветра, совпадающих с направлением улицы, ограниченной многоэтажными зда​ниями.
Влажность воздуха в крупных городах ниже, чем в окрестностях, что связано с повышением температуры и общим понижением влаги в атмосфере над городом вследствие уменьшения испарения. Различия в абсолютной влажности могут достигать 2,0-2,5 гПа и относительной влажности 11-20 %.
Контрасты влажности город - окрестности в годовом ходе имеют максимальные значения в летний период, а в суточном ходе - в вечерние часы. Ранним вечером воздух в сельской местности охлаждается быс​трее, и стратификация делается более устойчивой по сравнению с усло​виями в городской застройке. В нижних слоях воздуха происходит уве​личение влаги, поскольку испарение у Земли превосходит отток влаги в верхние слои из-за ослабленного турбулентного обмена. В течение пос​ледующей ночи выпадающая роса уменьшает влажность у поверхнос​ти Земли. В городах, наоборот, сочетания слабого образования росы, наличия антропогенных источников водяного пара и областей застойно​го воздуха обеспечивают большую влажность в городских застройках. Днем развитая термическая неустойчивость обеспечивает обмен вла​гой между нижними и верхними слоями воздуха, и различие между го​родом и его окрестностями сглаживается.
В широтных зонах, где зимой поверхность Земли покрывается сне​гом или замерзает, воздух в большом городе может быть более влаж​ным и днем, за счет антропогенных источников, обеспечивающих значительное поступление водяного пара в атмосферу. При рассмотрении влияния города на осадки необходимо раздельно рассматривать твер​дые и жидкие осадки, поскольку влияние города на каждый из назван​ных видов будет различным. В зимний период года различия в суммах осадков обычно незначительны. В летнее время наибольшие суммы осадков выпадают над городом, но не в центральной его части, а на окраинах. Если влажность воздуха достаточно высокая, то повышен​ная конвективная неустойчивость и загрязненность воздуха над горо​дом способствуют образованию облачности.
Имеющиеся различия в температурно-влажностном режиме город-пригород проявляются и в распределении атмосферных явлений. Тума​нов в городе в связи с повышением температуры и понижением относи​тельной влажности может быть меньше, чем за городом.
Исследования грозовой деятельности в различных районах показа​ли, что средняя суммарная продолжительность всех гроз за год в горо​де в 1 ,5-2,5 раза меньше, чем в его окрестностях.
Микроклимат как явление приземного слоя атмосферы

Местные особенности климата, обусловленные неоднородностью строения подстилающей поверхности и существенно меняющиеся на небольших расстояниях, называют микроклиматом.
Поверхность, воспринимающую и отдающую энергию, являющую​ся источником температурных колебаний прилегающих слоев воздуха и почвы, А.И.Воейков назвал внешней деятельной поверхностью. Процессы поглощения и излучения радиации, испарения и теплообме​на происходят не только на поверхности, но всегда охватывают слой различной толщины. Выделяют также деятельный слой земной поверх​ности, в котором практически полностью усваивается вся поглощенная радиация.
В географическом районе с одним и тем же типом климата могут наблюдаться различные варианты микроклимата: леса, поляны, холмов, долин, озер, болот, города.
Наряду с понятием “микроклимат” существует понятие "мезоклимат" как промежуточное звено между макроклиматом и микроклиматом.
Б.Н. Романовой были предложены критерии разделения мезо- и микроклимата, представленные в таблице 9.1.

Мезоклиматические особенности формируются под действием как макромасштабных, так и мезомасштабных неоднородностей достаточ​но большой площади. К макромасштабным неоднородностям относятся горный рельеф, океаны, моря, а мезомасштабные характеризуют холмистый рельеф, реки, озера, пестроту почвенно-растительного по​крова, большие города.

Критерии распределения мезо-, микро- и нано климата

	Неоднородности подстилающей поверхности
	Масштаб возмущений

	Тип

	Характеристика

	горизонтальный
	вертикальный

	Мезоклимат

	Горный рельеф 
Холмистый рельеф
	Система гор 

Массивы площадью > 100 км2
	

	Реки 
Озера, моря, океаны
	Ширина > 1 км 

Площадь зеркала 50-100 км2
	< 100 км
	< 1000 м

	Почвенно-растительный покров Большой город
	Массивы площадью > 100 км2 
Районы города
	

	Микроклимат

	Горный рельеф 

Холмистый рельеф
	Отдельные участки 

Отдельно стоящие холмы или группа холмов
	

	Реки 
Озера, пруды 

Почвенно-растительный покров
	Ширина < 1 км 

Площадь зеркала < 50 км2
Массивы площадью < 100 км2
	<10км
	100-200 м

	Город, поселок
	Элементы застройки, 
отдельные здания, улицы
	

	Наноклимат

	Микровозвышения и микропонижения (бугры, кочки, гребни, борозды, западины)
	Отдельные неровности с   перепадом высот, измеряемым единицами и десятками сантиметров 
	1-3 м
	< 0,5 м


Существующие в природе микронеоднородно​сти подстилающей поверхности (бугры, кочки, борозды) также влияют на метеорологический режим самого нижнего припочвенного слоя воз​духа и верхних слоев почвы. Такие вариации метеорежима предложено именовать наноклиматическими. Различия эти могут быть существен​ными, и их необходимо принимать во внимание при исследовании рос​та и развития растительности, животного мира. Выполненные разработки показали, что изменения климатических характеристик при наличии микроклиматической неоднородности на близ​ких расстояниях могут быть сильнее, чем при переходе из одной клима​тической зоны в другую.
Микроклиматы водоемов и прибрежных территорий

Вследствие различий в соотношении между составляющими радиа​ционного и теплового балансов водной поверхности и суши создается местная циркуляция (бризы), наиболее четко выраженная в теплое вре​мя года в прибрежной полосе, размеры которой зависят от площади водоемов и контрастов в температуре поверхности суши и водоема, а также от строения окружающей территории. Днем над нагретой сушей конвективные потоки поднимаются вверх, а на смену им с водоемов в нижнем слое приходит более холодный воздух, возникает дневная ветвь бризовой циркуляции. Ночью, когда суша становится холоднее водных масс, возникает обратная циркуляция. Бризы помимо морских побере​жий наблюдаются на больших и малых водоемах и на больших реках (например, на Волге). Чем меньше водоем, тем меньше скорости бри​за, его горизонтальная и вертикальная мощность. Особенности орогра​фии прибрежных территорий влияют на проникновение бриза в глубь суши. Наиболее благоприятные условия создаются для его распростра​нения на плоских побережьях, где он проникает на десятки километров. При нахождении вблизи береговой линии горных препятствий проникно​вение бризов в глубь территории ограничено.
Скорости ветра при бризовой циркуляции могут быть различные, от 1-2 до 7 м/с и более в случае хорошо развитого бриза. Влияние водо​емов на скорость ветра на побережьях прослеживается и при отсут​ствии бризовой циркуляции. Скорость ветра над водоемами всегда боль​ше, чем над прилегающими участками суши, вследствие их малой шероховатости. Различия в шероховатости воды и суши приводят к тому, что воздушные потоки, встречая меньшее сопротивление движению над водой при ветре, дующем под углом к суше, имеют тенденцию обтекать береговую линию со стороны моря. Встречая на пути мысы, особенно гористые, ветер частично обтекает, а частично переваливает через них и резко усиливается, поэтому на мысах нередко можно наблюдать ско​рости ветра большие, чем над открытым морем.
Существенное влияние на температурный режим оказывают и менее значительные по своим размерам водоемы: озера, водохранилища, реки. Так, например, в низовьях Волги при ветрах с реки дневные температуры понижаются на 1-20C и приблизительно на столько же повышается ночная температура.
При исследовании изменений микроклиматических характеристик побережья под воздействием водоема необходимо учитывать изменчи​вость направления ветра внутри выбранного интервала времени. При направлении ветра с водоема он оказывает наибольшее влияние на микроклиматические характеристики. В случае противоположного направ​ления ветра водоем оказывается под влиянием суши. Водоемы оказы​вают большое влияние на продолжительность безморозного периода. В долинах больших рек, на берегах озер, водоемов длительность безмо​розного периода увеличивается на 10-20 дней (табл. 9.2). В тех случаях, когда расположение водоемов в понижениях сочетается с влиянием вогнутых форм рельефа, влияние водоема на термический режим ока​зывается более значительным.

Время начала и конца заморозков в различных условиях рельефа

	Местоположение
	Изменение средних дат заморозков (дни) по сравнению с ровным открытым местом
	Длительность безморозного периода, дни

	
	весна
	осень
	

	Вершины и верхние         части склонов 

Долины глубиной от 50 до 100 м 

Котловины и  низины
	+10

-5

-11
	+10

-10

-14
	+20

-15

-25


Примечание: знак "плюс" означает увеличение длительности безморозного периода, знак "минус" - уменьшение его длительности.

Например, осенью в ночные часы над озерами, расположенными в котловинах и долинах рек, стекание воз​душных масс способствует образованию туманов испарения.
В прибрежных районах морей и водоемов наблюдаются значитель​ные контрасты в распределении всех метеорологических величин. Они имеют суточный ход и сильно зависят от изменчивости скорости и на​правления ветра в районах с хорошо развитой бризовой циркуляцией.

Влияние рельефа на микроклимат

Неровности поверхности с разностями высот порядка сотен или де​сятков метров влияют на мезо- и микроклимат в основном также, как и крупномасштабный рельеф на общие условия климата. Основная роль в микроклимате пересеченной местности принадле​жит экспозиции, т.е. ориентации склонов относительно стран света, а также формам рельефа. Неравномерное распределение солнечной ра​диации по склонам разной крутизны и ориентации является одной из основных причин возникновения термических различий подстилающей поверхности в условиях изрезанного рельефа.
Наиболее высокие температуры почвы, как показывают наблюдения, отмечаются на юго-западных склонах. Различия в нагревании почвы на склонах различной экспозиции сказываются и на распределении темпе​ратуры воздуха, что может отразиться на характере растительности.
Разность температур на южных и северных склонах холмов в ясную погоду днем может достигать у земной поверхности несколько граду​сов, но на высоте 2 м она обычно составляет всего несколько десятых долей градуса. В пасмурную погоду, естественно, различия в темпера​туре на склонах сглаживаются.
Увеличение колебаний температуры в вогнутых формах рельефа и ее уменьшение на вершинах холмов четко проявляются не только в условиях макрорельефа, но и микрорельефа. Особенно велики разли​чия в минимальных температурах. Разности абсолютных минимумов могут достигать 150C на высоте метеорологической будки. Это объяс​няется стоком холодного воздуха по склону местности и ослабленным обменом воздуха в низинах. Влияние рельефа, наиболее четко прояв​ляющееся в распределении минимальных температур, сказывается и на длительности безморозного периода. В таблице 9.2 приведены дан​ные об изменении средних дат заморозков в зависимости от рельефа.
Интенсивность заморозков также находится в сильной зависимости от формы рельефа. Это влияние проявляется даже при самых малых разностях высот. Разницы температур почвы и прилегающих слоев воз​духа на грядках и между грядками могут достигать нескольких градусов.
В горных районах вследствие термической неоднородности вдоль склона и разности температур в приземном слое над склоном и в сво​бодной атмосфере на той же высоте возникают местные циркуляции.
Воздействие холмистого рельефа на ветер наиболее отчетливо прослеживается при антициклонических условиях погоды и небольших скоростях основного потока. Ночью в холмистом рельефе с вершины и склонов воздух стекает вниз под влиянием силы тяжести и получает еще дополнительное ускорение за счет горизонтальной термической неоднородности склон - атмосфера. На смену стекающему охлажден​ному воздуху из атмосферы поступает более теплый воздух. Прямым следствием такого процесса является возникновение или усиление тер​мической неоднородности вдоль склона: температура убывает от вер​шины и верхних частей склона вниз. По мере уменьшения крутизны склона условия для стока охлаждающегося воздуха ухудшаются, а у подножия склона и особенно в бессточных отрицательных формах ре​льефа, где стока уже нет, происходит скопление холодного воздуха. Таким образом, в условиях микрорельефа может создаваться местная циркуляция по типу горно-долинной.
Анализ материалов наблюдений показал, что при отсутствии склоно​вых ветров разности температуры вдоль склона малы и редко превыша​ют 0,50C, при наличии склоновых ветров эти различия возрастают в сред​нем до 4-50C, а в отдельных случаях до 8-120C.
На количество осадков и их перераспределение оказывают влияние расчлененность рельефа, экспозиция склонов относительно влагонесущего потока, высота возвышенностей, их горизонтальная протяженность. При большой горизонтальной протяженности возвышенностей (сотни километров) на увеличение осадков основное влияние оказывает высо​та над уровнем моря. На возвышенностях с небольшой горизонтальной протяженностью увеличение количества осадков обусловлено ростом турбулентности, связанной со значительной изрезанностью рельефа. При малых горизонтальных размерах возвышенностей начинает влиять пе​рераспределение осадков ветром, что может привести к увеличению осадков на подветренных склонах.
В теплое время года в нижних частях вогнутых форм рельефа при​ход воды увеличивается по сравнению с вершинами и верхними частя​ми склонов за счет воды, поступающей с вышележащих участков, что является одной из причин различий во влагозапасах почвы на пересе​ченной местности.
Явления, сходные с перераспределением осадков в зависимости от ветра, возникают и в результате переносов снежного покрова метелями и поземками. Зимой в пониженных формах рельефа, как правило, про​исходит скопление снега за счет сдувания его с возвышенных мест. Высота снежного покрова значительно больше на подветренных скло​нах. Весной снег раньше всего сходит на вершинах и южных склонах холмов, где увеличен приток солнечной радиации. Характер схода сне​га и оттаивания почвы на склонах различной экспозиции обусловливает неодинаковое поглощение почвой талых вод. На северном склоне, где почва обычно оттаивает раньше, чем сходит снег, ею поглощается боль​ше талых вод, чем на южном склоне, где снег сходит раньше, чем оттаивает почва.
ИЗМЕНЕНИЯ И КОЛЕБАНИЯ КЛИМАТА

Непостоянство климата, возможные причины его колебаний

На протяжении геологической истории Земли (4,65 млрд. лет) вместе с земной природой менялись состав атмосферы, ее масса и климат. За этот период времени многократно изменялись очертания материков, конфигурация и высота горных систем, площадь суши и океана, проис​ходили изменения светимости Солнца, колебания эксцентриситета зем​ной орбиты и наклона оси вращения Земли к плоскости эклиптики, а также замедление скорости вращения Земли. Следовательно, происхо​дили изменения теплооборота, влагооборота и атмосферной циркуляции.
Временные масштабы возможных причин климатических измене​ний необычайно широки. Так, изменение светимости Солнца за преде​лами 1 % солнечной постоянной может происходить за 109 лет. Вариа​ции орбитальных параметров, прецессии равноденствия и изменения наклона оси вращения Земли к плоскости орбиты составляют соответ​ственно 92, 21 и 40 тыс. лет. Временные масштабы движений земной коры равны 105-109 лет. Образование стратосферного аэрозоля вслед​ствие вулканических извержений может приводить к климатическим из​менениям в самых широких пределах - от 10 до 108 лет. С другой сторо​ны, внутренняя изменчивость климатической системы определяется различными механизмами прямых и обратных связей между составля​ющими системы: атмосферой, океаном, криосферой, поверхностью суши и биосферой, которые могут действовать во временных масштабах от 10 до 102 лет. Таким образом, изменения климата могли происходить в любых геологических эпохах.
Климат голоцена. Изменение климата за последнее тысячелетие
Нижней границей голоцена принято считать рубеж 10 тыс. лет назад. Повышение температуры, таяние ледников и разрушение ледниковых покровов началось 14 тыс. лет назад. Это потепление климата имело глобальный характер. Оно сопровождалось деградацией вюрмских лед​никовых покровов Европы и Северной Америки, но этот процесс не был монотонным. На его фоне происходили колебания температуры, частые наступания ледников, изменения уровня Мирового океана, высоты сне​говой линии в горах, площади долинных ледников, распространения растительности. Исчезновение Скандинавского ледникового покрова произошло около 9 тыс. лет назад, а Северо-Американского - 7 тыс. лет до н.э. Периодизация голоцена основана на палеоботанических призна​ках. Голоцен делится на пять климатических периодов:
1) арктический и субарктический - конец оледенения и начало послеледниковья;
2) бореальный - прохладный и сухой;
3) атлантический-теплый и влажный;
4) суббореальный -теплый и сухой (ксеротермический);
5) субатлантический - прохладный и влажный.
В первый период (9-8 тыс. лет до н.э.) в связи с начавшимся потеп​лением произошло не только исчезновение покровных ледников в Се​верной Америке и Европе, но и заметное сокращение площади тундры в Европе. Сюда вновь начали распространяться березово-сосновые и таежные леса.
В бореальном периоде таежные леса продолжали оттеснять тундру к северу. За ними следовали широколиственные леса, которые заняли Южную и отчасти Среднюю Европу. Затем, около 6 тыс. лет назад, на​чался так называемый климатический оптимум, который отождествляют с атлантическим периодом. В атлантическое время климат был теплее современного. Половину Исландии во время климатического оп​тимума занимали березовые леса, тогда как сейчас они занимают 1 % территории в закрытых от арктических вторжений местах. В Европе рас​тительность была богаче и содержала больше, чем сейчас, теплолюби​вых видов; здесь растительные зоны продвинулись на север. Зона уме​ренных лесов продвинулась на север примерно на 5° широты. Средне​годовая температура в Европе была на 2-3° выше. В Европейской час​ти России все лесные зоны продвинулись на север на 300-400 км, а темнохвойные леса вышли на берега Баренцева моря. В Азии тайга достигала района мыса Челюскина.
В тропической области климатический оптимум голоцена проявился увеличением влажности воздуха, общего увлажнения и небольшим по​вышением температуры. Сахара в то время была саванной; уровень озера Чад превышал современный на 40 м.
Многочисленные признаки из других мест Северного и Южного по​лушарий показывают, что во время голоценового оптимума теплый и влажный климат господствовал на всем земном шаре. Затем последо​вал суббореальный период, который продолжался около 2 тыс. лет (от 2500 г. до 500 г. до н.э.) и отличался похолоданием. Поэтому в этом периоде отмечается некоторое смещение всех ландшафтных зон к эк​ватору, наступание горных ледников на Аляске, Шпицбергене, Ислан​дии, в Альпах, усиление деловитости в высоких широтах, а в аридных областях - засушливости.
Около 500 лет до н.э. начался субатлантический период - прохлад​ный и влажный, который продолжается по настоящее время. В этот пе​риод произошло ухудшение климата, он стал более прохладным, коли​чество осадков увеличилось, например в Англии и Швеции в 1,5 раза. Началось развитие торфяных болот, наступление тундры на лес и леса на степь. Климат постепенно трансформировался в современный, отли​чающийся большой океаничностью.
В первые столетия нашей эры увлажнение и температура были близ​ки к современным. Однако приблизительно в IV-V вв. н.э. произошли изменение условий и до VIII в. в Европе климат был сухой и теплый. В это время началось сокращение торфяников и понижение уровня озер.
Период раннего Средневековья (от VlII в. до XIV в.) называется эпо​хой викингов. В это время климат стал более мягким и теплым, про​изошло резкое уменьшение ледовитости северных морей. В период между 750 г. и 1200 г. викинги открыли и заселили Исландию и Гренландию, достигли Ньюфаундленда, беспрепятственно плавали до Шпицбер​гена, торговали и совершали набеги в устье Северной Двины.
В Западной Европе период между 750 г. и 1200 г. также отличался теплым климатом и некоторым уменьшением влажности. BXII-XIII вв. на Балтийском побережье и в Англии выращивали виноград, что на 4-5° широты севернее, чем в настоящее время.
Период VIII-XlII вв. в Северной Америке также отличался весьма бла​гоприятным теплым климатом - в районе Великих Озер появилось мно​го поселений, жители которых занимались земледелием.
B XIII-XIV вв. началось новое похолодание климата, постепенно уве​личилась ледовитость северных морей, морские пути в Гренландию стали непроходимыми для утлых судов викингов. Ледники Гренландии нача​ли наступать и уничтожать их поселения. В XIII-XIV вв. увеличилась и внутрисезонная изменчивость климата. Наметился переход к так назы​ваемому малому ледниковому периоду, который, по мнению одних, продолжался с XIV в. до середины XIX в., а по мнению других с XVII в. до середины XIX в. Характерная черта малого ледникового периода -поведение горных ледников. В XVI в. стало заметным нашествие аль​пийских ледников, в конце XVI в. и в XVII в. достигло максимума. Около 1700 г. отмечалось некоторое отступание альпийских ледников, но именно в это время развивались ледники в Исландии и Норвегии, а в Швеции максимум пришелся на 1710 г. Затем значительные движения ледников около 1720 г. были отмечены в Альпах, Скандинавии, США и на Аляске. На Аляске ледники начали расширяться и спускаться с гор в долины еще в XIV в. Затем после некоторой стабилизации во второй половине XVI в. ледники Аляски продолжали наступать. В Северной Европе, Ис​ландии и на Аляске особенно мощным было наступление в 1740-1750 гг. В течение 1760-1790 гг. продолжалось шествие альпийских ледни​ков, максимум их распространения был достигнут в 1820 г., он был схо​ден с максимумом 1600 г. Новый глобальный максимум горного оледе​нения в Альпах, Исландии, Норвегии, Северной Америке, Британской Колумбии и Патагонских Андах Южной Америки был отмечен в 1850 г. Наступание 1850-1860 гг. было последним глобальным перемещением горных ледников и оно знаменовало конец малого ледникового перио​да. Нужно заметить, что изменения климата как во время малого клима​тического оптимума, так и во время малого ледникового периода в раз​ных районах Земли происходили не синхронно. Точные их причины не​известны. Существует предположение, что малый ледниковый период связан с увеличением вулканических извержений, а также с уменьше​нием концентрации CO2 в атмосфере.

Изменение климата в период инструментальных наблюдений

Колебания климата в последней четверти XIX - XX в. можно опреде​лить на основе обработки прямых метеорологических измерений. В на​стоящее время имеются многочисленные свидетельства того, что потепление, последовавшее за малым ледниковым периодом, продолжа​лось в конце XiX - первой половине XX в. Это не только отступание гор​ных ледников в Европе, Северной Америке и Азии, но и обработанные ряды метеорологических измерений за 100 лет. С конца XIX в. по 1940 г. происходило потепление на всем Северном полушарии, величина кото​рого составила не менее 0,60C, затем началось новое потепление, продолжающееся и в настоящее время.
На рис. 10.1 представлены ход изменения аномалий глобальной сред​ней годовой приземной температуры воздуха и сглаженная кривая, полученная 10-летним скользящим осреднением.
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Рис. 10.1. Вековой ход глобальной средней годовой температуры воздуха у поверхности Земли

Наблюдается рост сред​ней глобальной температуры земного шара с конца XIX столетия до 40-х годов XX в. Последующее похолодание 50-60-х годов менее заметно. Это скорее колебание около некоторого значения температуры. Новый рост температуры начался со второй половины 70-х годов. За период инструментальных наблюдений средняя глобальная температура зем​ного шара увеличилась на 0,50C. Если действительно происходит по​тепление, то изменения глобальной температуры должны сказываться на состоянии океана. При потеплении вода в океане расширяется, а следовательно, повышается его уровень. Кроме того, возможные изменения в распределении осадков над сушей могут воздействовать на поверхностный сток рек и ледников в океаны.
Данные наблюдений за изменением уровня моря, полученные с на​чала века, действительно показывают, что уровень Мирового океана повышается. Средняя скорость повышения уровня Мирового океана 4-5 см за 100 лет. Таким образом, последние 100 лет можно назвать пери​одом потепления климата. Изучение причин современного потепления показало следующее: ход средней годовой температуры Северного по​лушария с удовлетворительной точностью можно объяснить колебания​ми фактической прозрачности атмосферы и парникового эффекта из-за изменения концентрации CO2 в атмосфере.
Непреднамеренные воздействия человека на климат

Воздействие человека на климат проявляется в процессе динамич​ного развития производственной деятельности. Изменения в природной среде (вырубка лесов, распашка земель, мелиорация) приводят к умень​шениям радиационного, влажностного, ветрового режима. В конечном итоге атмосферная циркуляция распространяет эти изменения и за пре​делы района, где производится воздействие.
Преобразования в окружающей природе (насаждение и вырубка ле​сов, осушение болот, создание водоемов, городская застройка) обус​ловливают изменения микроклимата и климата. Леса существенно ме​няют ветровой режим, распределение снежного покрова и промерзание почвы, увеличивают количество осадков, радиационный баланс и испа​рение. Внутри древесных насаждений складывается режим, улучшаю​щий климатические условия произрастания растительности в засушли​вых областях.
В городах зеленые насаждения уменьшают интенсивность солнеч​ной радиации у Земли, повышают влажность, сокращают дневные и вечерние температуры и запыленность воздуха. Вырубка лесов на скло​нах возвышенностей приводит к смыву почвы. При вырубке лесов ме​няется альбедо системы Земля-атмосфера на 1 %, глобальная темпера​тура понизится на 20C. В настоящее время температура у Земли за счет вырубленных лесов понизилась на 0,60C.
Известно, что удвоение концентрации CO2 в атмосфере повышает температуру воздуха на 30C. Количество CO2, которое может выделить​ся при разложении древесины, повысит температуру на 0,70C, что компенсирует понижение температуры, обусловленное ростом альбедо.
Перспективы изменения климата в результате антропогенных воздействий
Антропогенное увеличение углекислого газа, метана, закиси азота, тропосферного озона, хлорфторуглеводородов приводит к изменению климата. Величина выброса CO2 в атмосферу зависит от сжигания иско​паемого топлива, которое удовлетворяет 80% мировой потребности и, следовательно, зависит от технологии получения энергии. Концентра​ция двуокиси углерода в атмосфере изменилась от 315 млн-1 в 1958 г. до 343 млн-1 в 1984 г.
Содержание озона в атмосфере уменьшилось примерно на 1%, но в тропосфере наблюдается увеличение в среднем на 10% вследствие деятельности человека. Увеличение концентрации тропосферного озона к 2050 г. ожидается еще на 10%. Средние годовые значения находятся в пределах 25-35 млрд-1. Опасной для здоровья человека и растений яв​ляется концентрация 60 млрд-1 и более. Содержание метана составляет 1,7 млн-1 и растет со скоростью около 1% в год. По предварительным оценкам к 2050 г содержание метана увеличится на 20-50%. Метан в химических реакциях в атмосфере ведет к образованию окиси углерода и озона в тропосфере.
Современная концентрация N2O составляет 310 млрд-1, тренд око​ло 0,3% в год. Суммарная концентрация хлорфторуглеродов поряд​ка 2 млрд-1. Вклад этих веществ в величину парникового эффекта около 24%. Изменение климата в XXI в. в значительной степени будет определяться темпами роста парниковых газов.

Некоторые результаты численного моделирования климата

В настоящее время создано много моделей климата. Все модели прогнозируют рост средней глобальной температуры (1,5- 5,50C) при удвоении современной концентрации CO2. Наибольшее повышение тем​пературы должно произойти в тропосфере высоких широт в осенне-зимний сезон, а в стратосфере произойдет похолодание
Потепление должно сказаться на состоянии ледников и уровне Ми​рового океана. Если наблюдаемые сейчас связи между уровнем океа​на и температурой воздуха сохранятся в будущем, то при глобальном потеплении от 1,5 до 5,50C уровень Мирового океана повысится от 25 до 165 см. К этому следует добавить возможное уменьшение площадей малых ледников, что приведет к дополнительному повышению уровня.
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