ТЕПЛОВОЙ РЕЖИМ АТМОСФЕРЫ

(по С. П. Хромову)

Причины изменений температуры воздуха

Распределение температуры воздуха в атмосфере и его непрерывные изменения называют тепловым режимом атмо​сферы. Этот тепловой режим атмосферы, являющийся важней​шей стороной климата, определяется, прежде всего, теплообменом между атмосферным воздухом и окружающей средой. Под окру​жающей средой при этом понимают космическое пространство, соседние массы или слои воздуха и особенно земную поверх​ность.
Мы уже знаем, что теплообмен осуществляется, во-первых, радиационным путем, т. е. при собственном излечении из воздуха и при поглощении воздухом радиации Солнца, земной поверхно​сти и других атмосферных слоев. Во-вторых, он осуществляется путем теплопроводности — молекулярной между воздухом и зем​ной поверхностью и турбулентной внутри атмосферы. В-третьих, передача тепла между земной поверхностью и воздухом может происходить в результате испарения и последующей конденса​ции или кристаллизации водяного пара.
Кроме того, изменения температуры воздуха могут проис​ходить независимо от теплообмена, адиабатически. Такие изме​нения температуры, как известно, связаны с изменениями атмо​сферного давления, особенно при вертикальных движениях воз​духа.
Непосредственное поглощение солнечной радиации в тро​посфере мало; оно может вызвать повышение температуры воз​духа всего на величину порядка 0,5° в день. Несколько большее значение имеет потеря тепла из воздуха путем длинноволнового излучения. Но решающее значение для теплового режима атмо​сферы имеет теплообмен с земной поверхностью путем тепло​проводности.

Воздух, непосредственно соприкасающийся с земной поверх​ностью, обменивается с нею теплом вследствие молекулярной теплопроводности. Но внутри атмосферы действует другая, более эффективная передача тепла — путем турбулентной теплопро​водности. Перемешивание воздуха в процессе турбулентности способствует очень быстрой передаче тепла из одних слоев атмо​сферы в другие. Турбулентная теплопроводность увеличивает и передачу тепла от земной поверхности в воздух или обратно. Если, например, происходит охлаждение воздуха от земной по​верхности, то путем турбулентности непрерывно доставляется на место охладившегося воздуха более теплый воздух из выше​лежащих слоев. Это поддерживает разность температур между воздухом и поверхностью и, стало быть, поддерживает процесс передачи тепла от воздуха к поверхности. Охлаждение воздуха непосредственно над земной поверхностью будет не так велико, но зато оно распространяется на более мощный слой атмосферы. В результате потеря тепла земной поверхностью окажется больше, чем она была бы в отсутствии турбулентности.
Для высоких слоев атмосферы теплообмен с земной поверх​ностью имеет меньшее значение. Решающая роль в тепловом ре​жиме переходит там к излучению из воздуха и к поглощению радиации Солнца и атмосферных слоев, лежащих выше и ниже рассматриваемого слоя. В высоких слоях атмосферы возрастает и значение адиабатических изменений температуры при восхо​дящих и нисходящих движениях воздуха.
Изменения температуры, происходящие в определенном количестве воздуха вследствие указанных выше процессов, можно назвать индивидуальными. Они характеризуют изменения теплового состояния данного определенного количества воздуха.
Но можно говорить не об индивидуальном количестве воз​духа, а о некоторой точке внутри атмосферы с зафиксирован​ными географическими координатами и с неизменной высотой над уровнем моря. Любую метеорологическую станцию, не ме​няющую своего положения на земной поверхности, можно рас​сматривать как такую точку. Температура в этой точке будет меняться не только в силу указанных индивидуальных измене​ний теплового состояния воздуха. Она будет меняться также и вследствие непрерывной смены воздуха в данном месте, т. е. вследствие прихода воздуха из других мест атмосферы, где он имеет другую температуру.
Эти изменения температуры, связанные с адвекцией — с при​током в данное место новых воздушных масс из других частей Земного шара, называют адвективными. Если в данное место притекает воздух с более высокой температурой, говорят об адвекции тепла; если с более низкой, — об адвекции холода.
Общее изменение температуры в зафиксированной географи​ческой точке, зависящее и от индивидуальных изменений состояния воздуха, и от адвекции, называют локальным (местным) изменением. Метеорологические приборы — термометры и термо​графы, неподвижно помещенные в том или ином месте, регист​рируют именно локальные изменения температуры воздуха. Тер​мометр на воздушном шаре, летящем по ветру и, следовательно, остающемся в одной и той же массе воздуха, показывает инди​видуальное изменение температуры в этой массе.
Тепловой баланс земной поверхности
Остановимся сначала на тепловых условиях земной по​верхности и самых верхних слоев почвы и водоемов. Это необ​ходимо потому, что нижние слои атмосферы нагреваются и охлаждаются больше всего путем радиационного и нерадиацион​ного обмена теплом с верхними слоями почвы и воды. Поэтому изменения температуры в нижних слоях атмосферы прежде всего определяются изменениями температуры земной поверхности, следуют за этими изменениями.

Земная поверхность, т. е. поверхность почвы или воды (а так​же и растительного, снежного, ледяного покрова), непрерывно разными способами получает и теряет тепло. Через земную поверхность тепло передается вверх — в атмосферу и вниз — в почву или в воду.
Во-первых, на земную поверхность поступают суммарная ра​диация и встречное излучение атмосферы. Они в большей или меньшей степени поглощаются поверхностью, т. е. идут на на​гревание верхних слоев почвы и воды. В то же время земная поверхность излучает сама и при этом теряет тепло.
Во-вторых, к земной поверхности приходит тепло сверху, из атмосферы, путем теплопроводности. Тем же способом тепло уходит от земной поверхности в атмосферу. Путем теплопровод​ности тепло также уходит от земной поверхности вниз, в почву и воду, либо приходит к земной поверхности из глубины почвы и воды.
В-третьих, земная поверхность получает тепло при конденса​ции на ней водяного пара из воздуха или, напротив, теряет тепло при испарении с нее воды. В первом случае выделяется скрытое тепло, во втором тепло переходит в скрытое состояние.
Не будем касаться некоторых менее важных процессов, на​пример затраты тепла на таяние снега, лежащего на поверхно​сти, или распространения тепла в глубь почвы вместе с водой осадков.

В любой промежуток времени от земной поверхности уходит вверх и вниз в совокупности такое же количество тепла, какое она за это время получает сверху и снизу. Если бы было иначе, не выполнялся бы закон сохранения энергии: следовало бы до​пустить, что на земной поверхности энергия возникает или исче​зает. Однако возможно, что, например, вверх может уходить больше тепла, чем пришло сверху; в таком случае избыток от​дачи тепла должен покрываться приходом тепла к поверхности из глубины почвы или воды.
Итак, алгебраическая сумма всех приходов и расходов тепла на земной поверхности должна быть равной нулю. Это и выра​жается уравнением теплового баланса земной поверхности.
Чтобы написать это уравнение, во-первых, объединим по​глощенную радиацию и эффективное излучение в радиационный баланс

[image: image1.png]R=(Isinh+i(1 — A)—E,.




Приход тепла из воздуха или отдачу его в воздух путем тепло​проводности назовем Р. Такой же приход или расход путем те​плообмена с более глубокими слоями почвы или воды назо​вем А. Потерю тепла при испарении или приход его при конден​сации на земной поверхности обозначим LE, где L — удельная теплота испарения и Е — масса испарившейся или сконденсиро​вавшейся воды.
Тогда уравнение теплового баланса земной поверхности напишется так:
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Можно еще сказать, что смысл уравнения состоит в том, что радиационный баланс на земной поверхности уравновешивается нерадиационной передачей тепла (рис. 16).
Уравнение (1) действительно для любого промежутка вре​мени, в том числе и для многолетнего периода.
Из того, что тепловой баланс земной поверхности равен нулю, не следует, что температура поверхности не меняется. Когда передача тепла направлена вниз, то тепло, приходящее к поверхности сверху и уходящее от нее вглубь, в значительной части остается в самом верхнем слое почвы или воды (в так называемом деятельном слое). Температура этого слоя, а стало быть, и температура земной поверхности при этом возрастают. Напротив, при передаче тепла через земную поверхность снизу вверх, в атмосферу, тепло уходит прежде всего из деятельного слоя, вследствие чего температура поверхности падает.
От суток к суткам и от года к году средняя температура деятельного слоя и земной поверхности в любом месте меняется мало. Это значит, что за сутки в глубь почвы или воды попадает днем почти столько же тепла, сколько уходит из нее ночью. Но все же за летние сутки тепла уходит вниз несколько больше, чем приходит снизу. Поэтому слои почвы и воды, а стало быть, и их поверхность день ото дня нагреваются. Зимой происходит обратный процесс. Эти сезонные изменения приходо-расхода тепла в почве и воде за год почти уравновешиваются, и средняя годовая температура земной поверхности и деятельного слоя год от года меняется мало.
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Рис. 16. Пример составляющих теплового ба​ланса земной поверхности в дневное время суток.

Различия в тепловом режиме почвы и водоемов
Существуют резкие различия в нагревании и тепловых особенностях поверхностных слоев почвы и верхних слоев водных бассейнов. В почве тепло распространяется по вертикали путем молекулярной теплопроводности, а в легкоподвижной воде — также путем турбулентного перемешивания водных слоев, намного более эффективного. Турбулентность в водоемах обусловлена, прежде всего, волнением и течениями. Но в ночное время суток и в холодное время года к этого рода турбулент​ности присоединяется еще и термическая конвекция: охлажден​ная на поверхности вода опускается вниз вследствие возросшей плотности и замещается более теплой водой из нижних слоев. В океанах и морях некоторую роль в перемешивании слоев ив связанной с ним передаче тепла играет также и испарение. При значительном испарении с поверхности моря верхний слой воды становится более соленым и плотным, вследствие чего вода опускается с поверхности в глубину. Кроме того, радиация глубже проникает в воду в сравнении с почвой. Наконец, тепло​емкость воды велика в сравнении с почвой, и одно и то же коли​чество тепла нагревает массу воды до меньшей температуры, чем такую же массу почвы.

В результате суточные колебания температуры в воде рас​пространяются на глубину порядка десятков метров, а в почве — менее чем до одного метра. Годовые колебания температуры в воде распространяются на глубину сотен метров, а в почве — только на 10—20 м.
Итак, тепло, приходящее днем и летом на поверхность воды, проникает до значительной глубины и нагревает большую толщу воды. Температура верхнего слоя и самой поверхности воды повышается при этом мало. В почве же приходящее тепло распределяется в тонком верхнем слое, который, таким образом, сильно нагревается. Член А в уравнении теплового баланса (1) для воды гораздо больше, чем для почвы, а член Р соответ​ственно меньше.
Ночью и зимой вода теряет тепло из поверхностного слоя, но взамен него приходит накопленное тепло из нижележащих слоев. Поэтому температура на поверхности воды понижается мед​ленно. На поверхности же почвы температура при отдаче тепла падает быстро: тепло, накопленное в тонком верхнем слое, бы​стро из него уходит без восполнения снизу.
В результате днем и летом температура на поверхности почвы выше, чем температура на поверхности воды; ночью и зимой ниже. Это значит, что суточные и годовые колебания темпе​ратуры на поверхности почвы больше, притом значительно больше, чем на поверхности воды.

Вследствие указанных различий в распространении тепла водный бассейн за теплое время года накапливает в достаточно мощном слое воды большое количество тепла, которое отдает в атмосферу в холодный сезон. Напротив, почва в течение теп​лого сезона отдает по ночам большую часть того тепла, которое получает днем, и мало накапливает его к зиме.
В средних широтах за теплую половину года в почве на​капливается 1,5—3 ккал тепла на каждый квадратный санти​метр поверхности. В холодное время почва отдает это тепло атмосфере. Величина ±1,5—3 ккал/см2 в год составляет годовой теплооборот почвы. Под влиянием снежного покрова зимой и растительного летом годовой теплооборот почвы уменьшается; например, под Ленинградом на 30%. В тропиках годовой теплооборот меньше, чем в умеренных широтах, так как там меньше годовые различия в притоке солнечной радиации.
Годовой теплооборот больших водоемов примерно в 20 раз больше по сравнению с годовым теплооборотом почвы. Балтий​ское море отдает воздуху в холодное время 52 ккал/см2 и столько же накапливает в теплое время года. Годовой теплооборот Черного моря ±48 ккал/см2, Женевского озера ±35 ккал/см2. В результате указанных различий температура воздуха над морем летом ниже, а зимой выше, чем над сушей.
Суточный и годовой ход температуры на поверхности почвы
Измерение температуры на поверхности почвы является методически трудной задачей, особенно при пользовании жид​костными термометрами. Результаты измерений сильно зависят от условий установки термометра, не вполне отражают действи​тельные температурные условия на поверхности почвы и недо​статочно сравнимы. Лучшие результаты можно получить с по​мощью электрических термометров.
Температура на поверхности почвы имеет суточный ход. Ми​нимум ее наблюдается примерно через полчаса после восхода солнца. К этому времени радиационный баланс поверхности почвы становится равным нулю — отдача тепла из верхнею слоя почвы эффективным излучением уравновешивается возросшим притоком суммарной радиации. Нерадиационный же обмен тепла в это время незначителен.
Затем температура на поверхности почвы растет до 13— 14 часов, когда достигает максимума в суточном ходе. После этого начинается падение температуры. Радиационный баланс в послеполуденные часы, правда, остается положительным; однако отдача тепла в дневные часы из верхнего слоя почвы в атмосферу происходит не только путем эффективного излуче​ния, но и путем возросшей теплопроводности, а также при уве​личившемся испарении воды. Продолжается и передача тепла в глубь почвы. Поэтому температура на поверхности почвы и падает с 13—14 часов до утреннего минимума.
Суточный ход температуры на поверхности почвы изобра​зится на графике время — температура волнообразной кривой, более или менее напоминающей синусоиду. Высшая точка этой кривой характеризует максимум, низшая — минимум темпе​ратуры (рис. 17).
Кривая суточного хода в отдельный день может иметь непра​вильную форму, поскольку она зависит от изменений облачности в течение суток, от осадков, а также и от непериодических (адвективных) изменений температуры воздуха. Но кривая, по​строенная по многолетним данным за календарный месяц, бу​дет иметь более правильную форму, так как случайные отклоне​ния в обе стороны в средних величинах уравновесятся.
Максимальные температуры на поверхности почвы обычно выше, чем в воздухе на высоте метеорологической будки. Это понятно: днем солнечная радиация прежде всего нагревает почву,   а  уже   от   нее   нагревается воздух.
В Московской области летом на поверхности обнаженной почвы наблюдаются температуры до +55°, а в пустынях — даже до +80°.
Ночные минимумы температуры, наоборот, бывают на поверхности почвы ниже, чем в воздухе, так как, прежде всего, почва выхолажи​вается эффективным излучением, а уже от нее охлаждается воздух. Зимой в Московской области ночные температуры на поверхности (в это время покрытой снегом) могут па​дать ниже —50°, летом (кроме ию​ля) — до нуля. На снежной поверх​ности во внутренних районах Антарктиды даже средняя  месячная температура  в июне около —70°, а в отдельных случаях она может падать до —90°.
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Рис. 17. Средний суточный ход температуры на поверхности почвы (П) и в воздухе на вы​соте 2 м (В). Павловск, июнь.
Разность между суточным максимумом и суточным ми​нимумом температуры называется суточной амплитудой темпе​ратуры.
В Московской области в зимние месяцы многолетняя средняя суточная амплитуда температуры на поверхности почвы (снега) равна 5—10°, в летние 10—20°. В отдельные дни суточные амплитуды, конечно, могут быть и выше и ниже многолетних средних значений в зависимости от ряда причин, прежде всего от облачности. В безоблачную погоду велика солнечная радиа​ция днем и также велико эффективное излучение ночью. По​этому суточный (дневной) максимум особенно высок, а суточ​ный (ночной) минимум низок и, следовательно, суточная ампли​туда велика. В облачную погоду дневной максимум понижен, ночной минимум повышен и суточная амплитуда уменьшена.
Сильные ночные заморозки на почве весной и осенью обычно наблюдаются при ясном небе, т. е. при большом эффективном излучении. Суточный ход температуры почвы зависит также от экспози​ции склонов, т. е. от того, как ориентирован наклон данного участка земной поверхности по отношению к странам света. Ноч​ное излучение одинаково на склонах любой ориентации; но днев​ное нагревание почвы, конечно, будет наибольшим на южных склонах и наименьшим на северных. Суточный ход темпе​ратуры почвы зависит также от почвенного покрова, что будет выяснено дальше.
Температура поверхности почвы, конечно, меняется и в годовом ходе. В тропических широтах ее годовая амплитуда, т. е. разность многолетних средних температур самого теплого и самого холодного месяца года, мала и с широтой растет. В се​верном полушарии на широте 10° она около 3°, на широте 30е около 10°, на широте 50° в среднем около 25°.
Влияние почвенного покрова на температуру поверхности почвы
Растительный покров уменьшает охлаждение почвы ночью. Ночное излучение происходит при этом преимущественно с по​верхности самой растительности, которая и будет наиболее охлаждаться. Почва же под растительным покровом сохраняет более высокую температуру. Однако днем растительность пре​пятствует радиационному нагреванию почвы. Суточная ампли​туда температуры под растительным покровом, таким образом, уменьшена, а средняя суточная температура понижена. Итак, растительный покров в общем охлаждает почву.
В Ленинградской области поверхность почвы под полевыми культурами может оказаться в дневные часы на 15° холоднее, чем почва под паром. В среднем же за сутки она холоднее обнаженной почвы на 6°, и даже на глубине 5—10 см остается разница в 3—4°.
Снежный покров предохраняет почву зимой от чрезмерной потери тепла. Излучение идет с поверхности самого снежного покрова, а почва под ним остается более теплой, чем обнажен​ная почва. При этом суточная амплитуда температуры на по​верхности почвы под снегом резко уменьшается.

В средней полосе Европейской территории России при снеж​ном покрове высотой 40—50 см температура поверхности почвы под ним на 6—7° выше, чем температура обнаженной почвы, и на 10° выше, чем температура на поверхности самого снежного покрова. Зимнее промерзание почвы под снегом достигает глу​бин порядка 40 см, а без снега может распространяться до глубин более 100 см. Итак, растительный покров летом снижает температуру на поверхности почвы, а снежный покров зимой, напротив, ее по​вышает. Совместное действие растительного покрова летом и снежного зимой уменьшает годовую амплитуду температуры на поверхности почвы; это уменьшение — порядка 10° в сравнении с обнаженной почвой.
Распространение тепла в глубь почвы
К распространению тепла в почве применима общая теория молекулярной теплопроводности, предложенная в свое время Фурье, и законы распространения тепла в почве носят название законов Фурье. Наблюдения показывают, что факти​ческое распространение тепла в почве достаточно близко соот​ветствует этим законам.
Чем больше плотность и влажность почвы, тем лучше она проводит тепло, тем быстрее распространяются в глубину и тем глубже проникают колебания температуры. Но, независимо от типа почвы, период колеба​ний температуры не изменяет​ся с глубиной (первый закон Фурье). Это значит, что не только на поверхности, но и на глубинах остается суточный ход с периодом в 24 часа меж​ду каждыми двумя последова​тельными максимумами или минимумами и годовой ход с периодом в 12 месяцев.
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Рис.   18.  Суточный  ход температуры в почве на разных глубинах от 1 до 80 см. Павловск, май.
Однако амплитуды колеба​ний с глубиной уменьшаются. При этом возрастание глубины в арифметической прогрессии приводит к уменьшению амплитуды в прогрессии геометриче​ской (второй закон Фурье). Так, если на поверхности суточная амплитуда равна 30°, а на глубине 20 см 5°, то на глубине 40 см она будет уже менее 1° (рис. 18).
На некоторой сравнительно небольшой глубине суточная амплитуда убывает настолько, что становится практически рав​ной нулю. На этой глубине (около 70—100 см, в разных слу​чаях разной) начинается слой постоянной суточной температуры.
Амплитуда годовых колебаний температуры уменьшается с глубиной по тому же закону. Однако годовые колебания рас​пространяются до большей глубины, что вполне понятно: для их распространения имеется больше времени. Амплитуды годо​вых колебаний убывают практически до нуля на глубине около 30 м в полярных широтах, около 15—20 м в средних широтах, около 10 м в тропиках (где и на поверхности почвы годовые амплитуды меньше, чем в средних широтах). На этих глубинах начинается, слой постоянной годовой температуры.
Сроки наступления максимальных и минимальных темпе​ратур как в суточном, так и в годовом ходе запаздывают с глу​биной пропорционально ей (третий закон Фурье). Это понятно, так как требуется время для распространения тепла в глубину.
Суточные экстремумы на каждые 10 см глубины запаздывают на 2,5—3,5 часа (рис. 18). Это зна​чит, что на глубине, на​пример, 50 см суточный максимум наблюдается уже после полуночи. Го​довые максимумы и ми​нимумы запаздывают на 20—30 дней на каждый метр глубины. Так, в Калининграде на глубине 5 м минимум темпера​туры наблюдается не в ян​варе, как на поверхности почвы, а в мае, макси​мум — не в июле, а в ок​тябре (рис. 19).
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Рис. 19. Годовой ход температуры в почве на разных глубинах от 3 до 753 см в Ка​лининграде.
Четвертый закон Фурье говорит о том, что глубины слоев постоянной суточной и годовой температуры относятся между собой как корни квадратные из периодов колебаний, т. е. как 1: 
[image: image7.wmf]365. Это значит, что глубина, на которой затухают годовые колебания, в 19 раз больше, чем глубина, на которой за​тухают суточные колебания. И этот закон, так же, как и осталь​ные законы Фурье, достаточно хорошо подтверждается наблюдениями.
Усложнения вносятся неоднородностью состава и структуры почвы. Кроме того, тепло распространяется в глубь почвы вместе с просачиванием осадков, что, конечно, не подчиняется законам молекулярной теплопередачи.
С различиями в годовом ходе температуры на разных глу​бинах связано распределение температуры в почве по вертикали в разные сезоны. Именно, летом температура от поверхности почвы в глубину падает; зимой растет; весной она сначала растет,  а  потом  убывает;  осенью  сначала  убывает,  а  затем растет.
Изменения температуры в почве с глубиной в течение су​ток или года можно представить с помощью графика изоплет. По оси абсцисс откладывается время в часах или в месяцах года, а по оси ординат — глубина в почве. Каждой точке на графике соответствуют определенное время и определенная глу​бина. На график наносят средние значения температуры на раз​ных глубинах в разные часы или месяцы. Проведя затем изо​линии, соединяющие точки с равными температурами, например через каждый градус или через каждые 2 градуса, получим се​мейство термоизоплет (рис. 20). По такому графику можно определить значение температуры для любого момента суток или дня года и для любой глубины в пределах графика.
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Рис.  20.  Изоплеты  годового  хода  темпера​туры в почве в Тбилиси.
Суточный и годовой ход температуры на поверхности водоемов и в верхних слоях воды
Выше было сказано об особенностях рас​пространения тепла в водоеме в сравнении с почвой. Основное отличие заключается в том, что тепло в воде распространяется преимущественно путем турбулентности. Поэтому и нагревание, и охлаждение распространяется в водоемах на более толстый слой, чем в почве, и вдобавок обладающий большей теплоемкостью, чем почва. Вследствие этого изменения температуры на поверхности воды очень малы (рис. 21). Амплитуда их — порядка десятых долей градуса: около 0,1—0,2° в умеренных широтах, около 0,5° в тропиках. В южных морях СССР суточная ампли​туда температуры больше: 1—2°; на поверхности больших озер в умеренных широтах еще больше: 2—5°. Суточные колебания температуры воды на поверхности океана имеют максимум около 15—16 часов и минимум через 2—3 часа после восхода солнца.
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Рис. 21. Суточный ход температуры на поверхности моря (сплошная кривая) и на высоте 6 м в воздухе (прерывистая кривая)  в тропической Атлантике.
Годовая амплитуда колебаний температуры на поверхности океана значительно больше, чем суточная. Но она меньше, чем годовая амплитуда на поверхности почвы. В тропиках она по​рядка 2—3°, под 40° с. ш. около 10°, а под 40° ю. ш. около 5°.
На внутренних морях и глубоководных озерах возможны значительно большие годовые амплитуды — до 20° и более.
Как суточные, так и годовые колебания распространяются в воде (также, конечно, с запозданием) до больших, глубин, чем в почве. Суточные колебания обнаруживаются в море на глубинах до 15—20 м и более, а годовые — до 150—400 м.
Измерение температуры воздуха

Понятие температуры воздуха нуждается в некоторых пояснениях. В первую очередь речь идет о температуре воздуха у земной поверхности. Под этим понимается температура, изме​ренная в метеорологической будке, причем резервуары термо​метров помещаются на высоте 2 м над поверхностью почвы. Только при специальных исследованиях состояния приземного слоя воздуха термометры помещаются на различных уровнях — более низких и более высоких. На судах термометры также мо​гут помещаться на других уровнях.
Будка нужна для того, чтобы защитить термометр от прямой солнечной радиации, а также от эффективного излучения зем​ной поверхности и окружающих предметов (зданий, деревьев). Только в этом случае может произойти выравнивание температуры самого измерительного прибора — термометра — с тем​пературой окружающего воздуха. Термометр, открытый для солнечной радиации, будет нагреваться сильнее, чем окружаю​щий воздух, и температуру, которую он будет показывать, нельзя отождествлять с температурой воздуха. Понятие о тем​пературе «на солнце» не относится к истинной температуре воз​духа и не имеет метеорологического значения.
Будку делают из дерева и окрашивают в белый цвет, чтобы она максимально отражала солнечные лучи и как можно меньше нагревалась. Будка должна обеспечивать и вентиляцию: мимо резервуаров термометров должен проходить все новый воздух, не застаиваясь в будке. Для этого стенки будки делают в виде жалюзи: они состоят из отдельных планок, помещенных под углом так, чтобы лучи солнца не проникали в глубь будки, но воздух в ней мог бы свободно циркулировать. Однако при про​хождении воздуха между планками крупные турбулентные вихри в нем раздробляются и пульсации температуры внутри будки уменьшаются.
В экспедиционных условиях и при нестандартных наблюде​ниях вместо установок в будках применяют для измерения тем​пературы (а также влажности) портативный прибор — аспирационный психрометр Ассмана.

Кроме срочных термометров, по которым отсчитывается тем​пература воздуха в сроки наблюдений, применяются экстре​мальные термометры — максимальный к минимальный, показы​вающие наивысшую и наинизшую температуру за промежуток времени между двумя сроками наблюдений. Эти термометры также помещаются в будке. При стандартных метеорологиче​ских наблюдениях применяют жидкостные термометры: для срочных наблюдений и для измерения максимальной темпе​ратуры — ртутные, а для минимальной температуры — спиртовый.
Спиртовый термометр приходится применять и для срочных наблюдений при температурах ниже точки замерзания ртути (-40°).
Для специальных измерений температуры на различных уров​нях с последующей передачей показаний на расстояние приме​няются электрические термометры сопротивления и термоэле​менты.

Для непрерывной регистрации изменений температуры при​меняют самопишущие приборы разной конструкции — термо​графы. Деформация приемной части прибора, зависящая от из​менений температуры, передается на пишущую часть, которая оставляет след на ленте, укрепленной на вращающемся ба​рабане. Измерения температуры в высоких слоях атмосферы произ​водятся при помощи автоматических приборов. В радиозондах зарегистрированные измерения передаются с помощью радио​сигналов и принимаются приемной станцией на земной поверх​ности.
Температура воздуха испытывает постоянные микроколе​бания, периоды которых исчисляются секундами и минутами. Эти колебания связаны с турбулентным состоянием воздуха: мимо приемника термометра все время проходят то более теплые, то более холодные струйки воздуха. Исследование таких микроколебаний температуры интересно само по себе и в целях изучения атмосферной турбулентности. Для этого особенно удобны малоинерционные электрические термометры. Но для изучения условий погоды и климата такие мелкие колебания температуры не имеют значения. Гораздо важнее знать общее, выровненное тепловое состояние воздуха, чем очень точно изме​ренное, но случайное значение температуры в тот или иной момент: ведь через очень короткое время это значение уже из​менится. Поэтому термометры для стандартных метеорологиче​ских наблюдений обладают большой инерцией. Они сравни​тельно медленно выравнивают свою температуру с температурой окружающего воздуха и не реагируют на быстрые колебания последней.
На метеорологических станциях Советского Союза отсчеты по термометрам делают с точностью до десятых долей градуса. В метеорологических телеграммах значения температуры округ​ляются до целого градуса.
Суточный ход температуры воздуха у земной поверхности

Температура воздуха меняется в суточном ходе вслед за температурой земной поверхности. Поскольку воздух нагре​вается и охлаждается от земной поверхности, амплитуда суточ​ного хода температуры в метеорологической будке меньше, чем на поверхности почвы, в среднем примерно на одну треть. Над поверхностью моря условия сложнее, о чем будет сказано дальше.
Рост температуры воздуха начинается вместе с ростом тем​пературы почвы (минут на 15 позже) утром, после восхода солнца. В 13—14 часов температура почвы, как мы знаем, на​чинает понижаться. В 14—15 часов она уравнивается с темпе​ратурой воздуха; с этого времени при дальнейшем падении тем​пературы почвы начинает падать и температура воздуха. Таким образом, минимум в суточном ходе температуры воздуха у земной поверхности приходится на время вскоре после восхода солнца, а максимум — на 14—15 часов.
Суточный ход температуры воздуха достаточно правильно проявляется лишь в условиях устойчивой ясной погоды. Еще более закономерным представляется он в среднем из большого числа наблюдений: многолетние кривые суточного хода темпе​ратуры— плавные кривые, похожие на синусоиды.
Но в отдельные дни суточный ход температуры воздуха мо​жет быть очень неправильным. Это зависит от изменений облач​ности, меняющих радиационные условия на земной поверхности, а также от адвекции, т. е. от притока воздушных масс с другой температурой. В результате этих причин минимум температуры может сместиться даже на дневные часы, а максимум — на ночь. Суточный ход температуры может вообще исчезнуть или кривая суточного изменения примет сложную и неправильную форму. Иначе говоря, регулярный суточный ход перекрывается или маскируется непериодическими изменениями температуры. Например, в Хельсинки в январе имеется 24% вероятности, что суточный максимум температуры придется на время между полуночью и часом ночи, и только 13% вероятности, что он при​дется на промежуток времени от 12 до 14 часов.
Даже в тропиках, где непериодические изменения темпе​ратуры слабее, чем в умеренных широтах, максимум темпе​ратуры приходится на послеполуденные часы только в 50% всех случаев.
В климатологии обычно рассматривается суточный ход тем​пературы воздуха, осредненный за многолетний период. В таком осреднением суточном ходе непериодические изменения темпе​ратуры, приходящиеся более или менее равномерно на все часы суток, взаимно погашаются. Вследствие этого многолетняя кри​вая суточного хода имеет простой характер, близкий к синусо​идальному.
Для примера приводим на рис. 22 суточный ход температуры воздуха в Москве в январе и в июле, вычисленный по многолет​ним данным. Вычислялась многолетняя средняя температура для каждого часа январских или июльских суток, а затем по полученным средним часовым значениям были построены много​летние кривые суточного хода для января и июля.
2. Величина суточной амплитуды температуры воздуха за​висит от многих влияний. Прежде всего она определяется су​точной амплитудой температуры на поверхности почвы: чем больше амплитуда на поверхности почвы, тем больше она в воз​духе. Но суточная амплитуда температуры на поверхности почвы зависит в основном от облачности. Следовательно, и суточная амплитуда температуры воздуха тесно связана с облачностью: в ясную погоду она значительно больше, чем в пасмурную. Это хорошо видно из рис. 23, на котором представлен суточный ход температуры воздуха в Павловске (под Ленинградом), средний
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Рис. 22. Суточный ход температуры воздуха в Москве в январе и в июле. Цифрами нанесены средние месячные температуры января и июля.
для всех дней летнего сезона и отдельно для ясных и для пас​мурных дней.
Суточная амплитуда температуры воздуха меняется еще по сезонам, по широте, а также в зависимости от характера почвы и рельефа местности. Зимой она меньше, чем летом, так же как и амплитуда темпе​ратуры подстилающей по​верхности. С увеличением широты суточная амплитуда температуры воздуха убы​вает, так как убывает полу​денная высота солнца над горизонтом. Под широтами 20—30° на суше средняя за год суточная амплитуда температуры около 12°, под широтой 60° около 6°, под широтой 70° только 3°. В са​мых высоких широтах, где солнце не восходит или не заходит много дней подряд, регуляр​ного суточного хода температуры нет вовсе.
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Рис. 23. Суточный ход температуры воз​духа в Павловске в зависимости от об​лачности.
Я — ясные   дни,   П — пасмурные   дни,   В — все дни.

Имеет значение и характер почвы и почвенного покрова. Чем больше  суточная   амплитуда  температуры   самой  поверхности почвы, тем больше и суточная амплитуда температуры воздуха над нею. В степях и пустынях средняя суточная амплитуда до​стигает 15—20°, иногда 30°. Над обильным растительным по​кровом она меньше. На суточной амплитуде сказывается и бли​зость водных бассейнов: в приморских местностях она понижена.
На выпуклых формах рельефа местности (на вершинах и на склонах гор и холмов) суточная амплитуда температуры воз​духа уменьшена в сравнении с равнинной местностью, а в во​гнутых формах рельефа (в долинах, оврагах и лощинах) увели​чена (закон Воейкова). Причина заключается в том, что на вы​пуклых формах рельефа воздух имеет уменьшенную площадь соприкосновения с подстилающей поверхностью и быстро сно​сится с нее, заменяясь новыми массами воздуха. В вогнутых же формах рельефа воздух сильнее нагревается от поверхности и больше застаивается в дневные часы, а ночью сильнее охлаж​дается и стекает по склонам вниз. Но в узких ущельях, где и приток радиации, и эффективное излучение уменьшены, суточ​ные амплитуды меньше, чем в широких долинах.
Понятно, что малые суточные амплитуды температуры на поверхности моря имеют следствием и малые суточные ампли​туды температуры воздуха над морем. Однако эти последние все же выше, чем суточные амплитуды на самой поверхности моря. Суточные амплитуды на поверхности открытого океана измеряются лишь десятыми долями градуса; но в нижнем слое воздуха над океаном они доходят до 1 —1,5° (см. рис. 21), а над внутренними морями и больше. Амплитуды температуры в воз​духе повышены потому, что на них сказывается влияние адвек​ции воздушных масс. Также играет роль и непосредственное поглощение солнечной радиации нижними слоями воздуха днем и излучение из них ночью.

Изменение суточной амплитуды температуры с высотой

Подобно тому, как в почве или в воде нагревание и охлаж​дение передаются от поверхности в глубину, так и в воздухе нагревание и охлаждение передаются из нижнего слоя в более высокие слои. Следовательно, суточные колебания температуры должны наблюдаться не только у земной поверхности, но и в вы​соких слоях атмосферы. При этом, подобно тому как в почве и в воде суточное колебание температуры убывает и запазды​вает с глубиной, в атмосфере оно должно убывать и запазды​вать с высотой.
Нерадиационная передача тепла в атмосфере происходит, как и в воде, преимущественно путем турбулентной теплопро​водности, т. е. при перемешивании воздуха. Но воздух более подвижен, чем вода, и турбулентная теплопроводность в нем значительно больше. В результате суточные колебания темпе​ратуры в атмосфере распространяются на более мощный слой, чем суточные колебания в океане.
На высоте 300 м над сушей амплитуда суточного хода тем​пературы около 50% амплитуды у земной поверхности, а край​ние значения температуры наступают на 1,5—2 часа позже. На высоте 1 км суточная амплитуда температуры над сушей 1—2°, на высоте 2—5 км 0,5—1°, а дневной максимум сме​щается на вечер. Над морем суточная амплитуда температуры несколько растет с высотой в нижних километрах, но все же остается малой.
Небольшие суточные колебания температуры обнаружи​ваются даже в верхней тропосфере и в нижней стратосфере. Но там они определяются уже процессами поглощения и излу​чения радиации воздухом, а не влияниями земной поверхности.
В горах, где влияние подстилающей поверхности больше, чем на соответствующих высотах в свободной атмосфере, суточ​ная амплитуда убывает с высотой медленнее. На отдельных горных вершинах, на высотах 3000 м и больше, суточная ампли​туда еще может равняться 3—4°. На высоких обширных плато суточная амплитуда температуры воздуха того же порядка, что и в низинах: поглощенная радиация и эффективное излучение здесь велики, так же как и поверхность соприкосновения воз​духа с почвой. Суточная амплитуда температуры воздуха на станции Мургаб на Памире в среднем годовом 15,5°, тогда как в Ташкенте 12°.
Непериодические изменения температуры воздуха

Во внетропических широтах эти изменения настолько часты и значительны, что суточный ход температуры отчетливо про​является лишь в периоды относительно устойчивой малооблач​ной антициклонической погоды. В остальное же время он от​ступает на задний план перед непериодическими изменениями. Такие изменения могут быть очень интенсивными, особенно по​холодания зимой, когда температура в любое время суток может упасть (в континентальных условиях) на 18—20° за время порядка одного часа.
В тропических широтах непериодические изменения темпе​ратуры менее велики и не так сильно нарушают суточный ход температуры.
Непериодические изменения температуры связаны главным образом с адвекцией воздушных масс из других районов Земли. Особенно значительные похолодания (иногда называемые волнами холода) происходят в умеренных широтах в связи с втор​жениями холодных воздушных масс из Арктики и Антарктиды. В Европе сильные зимние похолодания бывают также при про​никновении холодных воздушных масс с востока, а в Западной Европе — с Европейской территории России. Холодные воздуш​ные массы иногда проникают в Средиземноморский бассейн и даже достигают Северной Африки и Передней Азии. Но чаще они задерживаются перед горными хребтами Европы, располо​женными в широтном направлении, особенно перед Альпами и Кавказом. Поэтому климатические условия Средиземномор​ского бассейна и Закавказья значительно отличаются от условий близких, но более северных районов.
В Азии холодный воздух свободно проникает до горных хреб​тов, ограничивающих с юга и востока территорию среднеазиат​ских республик; поэтому зимы на Туранской низменности до​статочно холодны. Но такие горные массивы, как Памир, Тянь-Шань, Алтай, Тибетское нагорье, не говоря уже о Гималаях, являются препятствиями для дальнейшего проникновения холод​ных воздушных масс к югу. В редких случаях значительные адвективные похолодания наблюдаются, однако, и в Индии: в Пенджабе в среднем на 8—9°, а в одном случае (в марте 1911 г.) на 20°. Холодные массы при этом обтекают горные мас​сивы с запада. Легче и чаще холодный воздух проникает на юго-восток Азии, не встречая по пути значительных преград.

В Северной Америке нет горных хребтов, проходящих в ши​ротном направлении. Поэтому холодные массы арктического воздуха могут беспрепятственно распространяться там до Фло​риды и Мексиканского залива.
Над океанами вторжения холодных воздушных масс могут глубоко проникать в тропики. Конечно, при этом холодный воз​дух прогревается над теплой водой; но все же он может созда​вать заметные понижения температуры.
Вторжения морского воздуха из средних широт Атлантиче​ского океана в Европу создают потепления зимой и похолода​ния летом. Чем дальше в глубь Евразии, тем меньше становится повторяемость атлантических воздушных масс и тем больше меняются над материком их первоначальные свойства. Но все же влияние вторжений с Атлантики на климат можно проследить вплоть до Среднесибирского плоскогорья и Средней Азии.
Тропический воздух вторгается в Европу и зимой, и летом из Северной Африки и из низких широт Атлантики. Кроме того, летом воздушные массы, близкие по температуре к воздушным массам тропиков и потому также называемые тропическим воз​духом, формируются на юге самой Европы или попадают в Европу из Казахстана и Средней Азии. На Азиатской территории СНГ летом наблюдаются вторжения тропического воз​духа из Монголии, северного Китая и из южных районов самой территории СНГ.
В отдельных случаях сильные повышения температуры, до величин порядка +30°, при летних вторжениях тропического воздуха распространяются до Крайнего Севера СССР.
В Северную Америку тропический воздух вторгается как с Тихого, так и с Атлантического океана, особенно с Мексикан​ского залива. На самом материке массы тропического воздуха формируются над Мексикой и югом США.
Даже в области северного полюса температура воздуха зимой иногда повышается до нуля в результате адвекции из умерен​ных широт, причем потепление можно проследить во всей тропо​сфере.
Перемещения воздушных масс, приводящие к адвективным изменениям температуры, связаны с циклонической деятель​ностью. О ней будет подробнее сказано в главе седьмой.
В менее значительных пространственных масштабах резкие непериодические изменения температуры могут быть связаны с фенами в горных районах, т. е. с адиабатическим нагреванием воздуха при его нисходящем движении. Об этом также будет сказано в главе седьмой.
Температуры воздушных масс
В каждый отдельный район Земли воздушные массы раз​личного происхождения будут приходить с разными, характер​ными для них температурами. Эти температуры для каждого места будут свои: например, арктический воздух, достигнув Крыма, будет иметь там более высокую температуру, чем имел ее до этого на Белом море. Характерная температура для каж​дого типа воздушных масс в данном месте, конечно, будет ме​няться по сезонам и месяцам года. Наконец, в данном районе и в данное время года температуры воздушных масс одного и того же типа в разных случаях не будут вполне одинаковыми. Можно только указать их пределы и средние значения.
Для примера приведем некоторые данные о приземных тем​пературах воздушных масс разных типов в Москве.
Континентальный арктический воздух с Баренцева и Кар​ского морей приходит в район Москвы со средней температурой в январе —19°, в марте —13°, в апреле +1°, в июне +10°, в ав​густе + 11°, в октябре +4° и в ноябре —10°. В то же время морской полярный воздух с Атлантики приходит в Москву со средними температурами в январе —1°, в марте +1°, в апреле+4°, в июне +13°, в августе +15°, в октябре +5° и в но​ябре + 2°. Континентальный тропический воздух с юга Европы или из Средней Азии имеет температуру в июне +24°, в ав​густе +26°.
Таким образом, в арктическом воздухе температура быстро нарастает от марта к апрелю и так же быстро падает от ок​тября к ноябрю. Это вполне объяснимо резким изменением радиационных условий в Арктике от зимы к весне и от осени к зиме. В морском полярном воздухе годовой ход температуры более плавный и с меньшей амплитудой. Зимой морской поляр​ный воздух гораздо теплее арктического, а летом его темпе​ратура лишь немного выше. Зато тропический воздух в Москве летом намного теплее морского полярного.
Выше приведены средние температуры. В отдельных слу​чаях вторжения арктического воздуха зимой создают в Москве гораздо более сильные морозы. При этом в свежем вторжении арктического воздуха температура не бывает очень низкой. Но, если воздух длительно занимает район Москвы, температура дополнительно понижается ночь от ночи вследствие радиацион​ного выхолаживания.
Морской полярный воздух зимой нередко приносит в район Москвы оттепели; но с течением времени и он здесь выхолажи​вается, трансформируясь в континентальный полярный воздух. Летом трансформация морского полярного воздуха в континен​тальный, напротив, проявляется в нагревании воздуха.

На юге СНГ, особенно в Средней Азии, аркти​ческий или морской полярный воздух летом за несколько дней прогревается настолько, что получает температуру, характерную для тропического воздуха; а это и значит, что он трансформи​руется в тропический воздух. Зимой этого не бывает: процесс трансформации ограничивается превращением арктического или морского полярного воздуха в континентальный полярный с достаточно низкими температурами. Понятно, что разница в трансформации зимой и летом объясняется совершенно раз​личными условиями в поступлении солнечной радиации в эти сезоны.
Различия в температурах воздушных масс остаются и в вы​соких слоях тропосферы.
Между воздушными массами есть и характерные различия во влажности Тропический воздух будет обладать наибольшим влагосодержанием, морской полярный — несколько меньшим, арктический — наименьшим. В континентальном полярном воз​духе влагосодержание достаточно высоко летом и низко зимой. Также различаются воздушные массы и по содержанию пыли, ионов, ядер конденсации.

Междусуточная изменчивость температуры
Характеристикой непериодических колебаний температуры в том или ином месте может служить междусуточная измен​чивость температуры, т. е. среднее изменение средней суточной температуры воздуха от одних суток к другим.

Если бы не было непериодических изменений, средняя су​точная температура день ото дня оставалась бы почти неизмен​ной; точнее, плавно изменялась бы от суток к суткам на очень малую величину. В действительности средняя суточная темпе​ратура меняется от суток к суткам по-разному, и иногда очень резко, в связи со сменой воздушных масс. В отдельных слу​чаях эти изменения могут достигать в средних широтах 25°, даже 35°, но обычно они значительно меньше — всего несколько градусов.
Возьмем абсолютные значения междусуточных изменений температуры за многолетний период, не обращая внимания на знак (т. е. на то, растет ли температура от одних суток к дру​гим или падает), и выведем из них среднюю величину между​суточного изменения. Это и будет междусуточная изменчивость температуры. Наряду с многолетней средней амплитудой суточ​ного хода она является одной из климатических характеристик.
Междусуточная изменчивость температуры тем больше, чем чаще и чем сильнее адвективные изменения температуры, проис​ходящие в данной местности.
Междусуточная изменчивость температуры мала в тропи​ках и возрастает с широтой. В морском климате она меньше, чем в континентальном, потому что над морем температурные различия воздушных масс разного происхождения более сгла​жены, чем над сушей. Особенно велика междусуточная измен​чивость температуры на севере Западной Сибири и на Печоре, а также во внутренних частях Северной Америки. В этих райо​нах в среднем за год она достигает 3,5°. На Европейской терри​тории СНГ она в среднем годовом около 2,5°, в Западной Европе около 2°, а в Южной Европе даже меньше 1,5°. При этом зимой она всюду больше, чем летом: зимние значения на севере Западной Сибири и внутри Северной Америки достигают 5—6°.
Это говорит о более сильной циклонической деятельности зи​мой и о более значительных адвективных изменениях темпе​ратуры, связанных с нею.

С высотой междусуточная изменчивость температуры растет примерно до 10—12 км, т. е. во всей тропосфере. На уровне тро​попаузы в Европе она около 4°, а в Северной Америке около 6,5°; еще выше она убывает. Большая междусуточная изменчивость температуры в высоких слоях говорит о наличии там больших адвективных изменений температуры, а также о сильном раз​витии восходящих и нисходящих движений, влекущих за собой адиабатические изменения температуры.
Заморозки

(карты VII—VIII)
Важное в практическом отношении явление заморозков связано как с суточным ходом температуры, так и с непериоди​ческими ее понижениями, причем обе эти причины обычно дей​ствуют совместно.
Заморозками называют понижения температуры воздуха ночью до нуля градусов и ниже в то время, когда средние суточ​ные температуры уже держатся выше нуля, т. е. весной и осенью.

Весенние и осенние заморозки могут иметь самые неблаго​приятные последствия для садовых и огородных культур. При этом необязательно, чтобы температура опускалась ниже нуля в метеорологической будке. Здесь, на высоте 2 м, она может остаться несколько выше нуля; но в самом нижнем, припочвенном слое воздуха она в это же время падает до нуля и ниже, и огородные или ягодные культуры повреждаются. Бывает и так, что температура воздуха даже и на небольшой высоте над почвой остается выше нуля, но сама почва или растения на ней охлаждаются путем излучения до отрицательной температуры и на них появляется иней. Это явление называется заморозком на почве и также может погубить молодые растения.
Заморозки чаще всего бывают, когда в данный район при​ходит достаточно холодная воздушная масса, например аркти​ческого воздуха. Температура в нижних слоях этой массы днем все-таки выше нуля. Ночью же температура воздуха падает в суточном ходе ниже нуля, т. е. наблюдается заморозок.

Для заморозка нужна ясная и тихая ночь, когда эффектив​ное излучение с поверхности почвы велико, а турбулентность мала и воздух, охлаждающийся от почвы, не переносится в более высокие слои, а подвергается длительному охлаждению. Такая ясная и тихая погода обычно наблюдается во внутренних частях областей высокого атмосферного давления, антициклонов.

Сильное ночное охлаждение воздуха у земной поверхности приводит к тому, что с высотой температура повышается. Дру​гими словами, при заморозке имеет место приземная инверсия температуры.

Заморозки чаще происходят в низинах, чем в возвышенных местах или на склонах, так как в вогнутых формах рельефа ноч​ное понижение температуры усилено. В низких местах холод​ный воздух больше застаивается и длительнее охлаждается.
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Карта VII. Средние даты начала безморозного периода в СНГ.
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Карта VIII. Средние даты конца безморозного периода в СНГ.

Поэтому заморозок нередко поражает сады, огороды или вино​градники в низкой местности, в то время как на склонах холма они остаются неповрежденными.
Последние весенние заморозки наблюдаются в центральных областях Европейской территории СНГ в конце мая — начале июня, а уже в начале сентября возможны первые осенние за​морозки (карты VII, VIII).
В настоящее время разработаны достаточно эффективные средства для защиты садов и огородов от ночных заморозков. Огород или сад укутывается дымовой завесой, которая пони​жает эффективное излучение и уменьшает ночное падение тем​пературы. Грелками разного рода можно подогревать нижние слои воздуха, накопляющегося в приземном слое. Участки с са​довыми или огородными культурами можно закрывать на ночь особой пленкой, расставлять над ними соломенные или пластикатовые навесы, также уменьшающие эффективное излучение с почвы и растений, и т. д. Все такие меры следует принимать, когда уже с вечера температура достаточно низка и, согласно прогнозу погоды, предстоит ясная и тихая ночь.

Для ясной и тихой антициклонической погоды можно помест​ным наблюдениям за многолетний период подсчитать, какова вероятность, что температура ночью перейдет через нуль, в за​висимости от величин метеорологических элементов предше​ствующим вечером.
Годовая амплитуда температуры воздуха

(карта IX)
Все воздушные массы зимой холоднее, а летом теплее. По​этому температура воздуха в каждом отдельном месте меняется в годовом ходе: средние месячные температуры в зимние месяцы ниже, а в летние выше. Если мы вычислим для какого-либо места средние месячные температуры по многолетнему ряду на​блюдений, то получим, что эти средние месячные температуры плавно меняются от одного месяца к другому, повышаясь от ян​варя или февраля к июлю или августу и затем понижаясь (рис.24).
Разность средник месячных температур самого теплого и са​мого холодного месяца называют годовой амплитудой темпе​ратуры воздуха. В климатологии рассматриваются годовые амплитуды температуры, вычисленные по многолетним средним месячным температурам.
Годовая амплитуда температуры воздуха прежде всего растет с географической широтой. На экваторе приток солнечной ра​диации меняется в течение года очень мало; по направлениюк полюсу различия в поступлении солнечной радиации между зимой и летом возрастают, а вместе с тем возрастает и годовая амплитуда температуры воздуха. Над океаном, вдали от бере​гов, это широтное изменение годовой амплитуды, однако, неве​лико. Если бы Земля была сплошь покрыта океаном, свободным ото льда, то годовая амплитуда температуры воздуха меня​лась бы от нуля на экваторе до 5—6° на полюсе. В действи​тельности над южной частью Тихого океана, вдали от матери​ков, годовая амплитуда между 20 и 60° широты увеличивается приблизительно с 3 до 5°. Однако над более узкой северной частью Тихого океана, где больше влия​ние соседних материков, амплитуда между 20 и 60° широты растет уже с 3 до 15°.

Годовые амплитуды температуры над сушей значительно больше, чем над морем (так же как и суточные амплитуды). Даже над сравнительно небольшими материковы​ми массивами южного полушария они превышают 15°, а под широтой 60° на материке Азии, в Якутии, они достигают 60°, (карта IX).
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Рис. 24. Годовой ход температуры воз​духа на широте 62° в Торсхавне и Якут​ске.
Но малые амплитуды наблюдаются и во многих областях над сушей, даже вдали от береговой линии, если туда часто при​ходят воздушные массы с моря, например в Западной Европе. Напротив, повышенные амплитуды наблюдаются и над океаном там, куда часто попадают воздушные массы с материка, напри​мер в западных частях океанов северного полушария. Стало быть, величина годовой амплитуды температуры зависит не просто от характера подстилающей поверхности или от бли​зости данного места к береговой линии. Она зависит от повто​ряемости в данном месте воздушных масс морского и континен​тального происхождения, т. е. от условий общей циркуляции атмосферы.
Не только моря, но и большие озера уменьшают годовую амплитуду температуры воздуха и тем смягчают климат. По​среди озера Байкал годовая амплитуда температуры воздуха 30—31°, на его берегах около 36°, а под той же широтой на р. Енисее 42°. Аналогичное влияние на температуру воздуха на​блюдается на озерах Иссык-Куль, Ладожском, Севан и др.
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Карта IX. Средние годовые амплитуды температуры воздуха.

С высотой годовая амплитуда температуры убывает. В горах внетропического пояса это убывание в среднем 2° на каждый километр высоты. В свободной атмосфере оно больше; из рис. 25 видно, что над океаном к югу от Японии годовая амплитуда даже в пределах нижних 100 м убывает вдвое. Однако во внетропических широтах значительный годовой ход температуры остается даже в верхней тропосфере и в страто​сфере. Он определяется сезонным изменением ус​ловий поглощения и от​дачи радиации не только земной поверхностью, но и самим воздухом.
Континентальность климата

Климат над морем, прежде всего характери​зующийся малыми годо​выми амплитудами тем​пературы, естественно на​звать морским климатом, в отличие от континентального климата над су​шей, с большими годовыми амплитудами температуры. Однако морской климат рас​пространяется и на те прилегающие к морю области материков, где велика повторяемость морских воздушных масс. Можно ска​зать, что морской воздух приносит на сушу морской климат. Напротив, те области океанов, где преобладающий перенос воздушных масс происходит с близлежащего материка, бу​дут обладать скорее континентальным, чем морским клима​том.
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Рис. 25. Годовой  ход температуры воздуха над   океаном   к югу от Японии непосред​ственно над водой   (верхняя кривая)   и на высоте 100 м (нижняя кривая).
Хорошо выражен морской климат в Западной Европе, где круглый год господствует перенос воздуха с Атлантического океана. На крайнем западе Европы годовые амплитуды темпе​ратуры воздуха равны всего нескольким градусам. С удалением от Атлантического океана в глубь материка годовые амплитуды температуры растут; иначе говоря, растет континентальность климата. В Восточной Сибири годовые амплитуды возрастают до нескольких десятков градусов. Лето здесь более жаркое, чем в Западной Европе, зима гораздо более суровая. Близость Во​сточной Сибири к Тихому океану не имеет существенного значения, так как, вследствие условий общей циркуляции атмо​сферы, воздух с этого океана не проникает далеко в Сибирь, особенно зимою. Только на Дальнем Востоке приток воздуш​ных масс с океана летом понижает температуру и тем самым несколько уменьшает годовую амплитуду.
На рис. 24 приведен годовой ход температуры воздуха в Торсхавне (на Фарерских островах) и в Якутске. Оба пункта лежат под одной и той же широтой 62°, но Торсхавн — у запад​ных берегов Европы, а Якутск — в восточной части Азии. В Торс​хавне самый холодный месяц (март) имеет среднюю темпе​ратуру + 3°, а самый теплый (июль) +11°. В Якутске самый холодный месяц (январь) имеет среднюю температуру —43°, а самый теплый (июль) +19°. Таким образом, средняя годовая амплитуда в Торсхавне 8°, а в Якутске 62°. При этом средняя годовая температура в Торсхавне +6°, а в Якутске —11°, % т. е. континентальный климат в среднем годовом холоднее мор​ского. Это значит, что большая амплитуда в континентальном климате умеренных и высоких широт в сравнении с морским климатом создается не столько повышением летних температур, сколько понижением зимних температур. В тропических широ​тах будет иначе. Здесь повышенная амплитуда над сушей со​здается не столько более холодной зимой, сколько более жарким летом. Поэтому и средняя годовая температура в тропиках выше в континентальном климате, чем в морском.
По мере продвижения в глубь Евразии с запада на восток средние температуры самого теплого и самого холодного ме​сяца, средние годовые температуры и годовые амплитуды тем​пературы меняются так, как это показано ниже для нескольких мест на 52-й параллели:
	
	Долгота

	Январь

	Июль

	Год

	Амплитуда


	Ирландия
	10° 3
	+7
	+15
	+ 10
	8

	ФРГ
	7° В
	+ 1
	+17
	+9
	16

	Варшава
	21° В
	—5
	+18
	+7
	23

	Курск 
	36° В
	—10
	+19
	+5
	29

	Оренбург
	55° В
	—15
	+22
	+3
	37

	Нерчинск
	116° В
	—30
	+23
	-2
	53


Хорошо видны возрастание летних и падение зимних темпе​ратур, убывание средней годовой температуры и возрастание годовой амплитуды в направлении с запада на восток.

Индексы континентальности
Между морским и континентальным климатом существуют также различия и в суточных амплитудах температуры, в ре​жиме влажности и осадков и пр. Но величина годовой ампли​туды температуры все же наиболее ясно отражает континентальность климата.
Однако годовая амплитуда температуры зависит еще и от географической широты. В низких широтах годовые амплитуды температуры уменьшены по сравнению с высокими широтами, даже в континентальных условиях. Следовательно, для более точной числовой характеристики континентальности климата нужно исключить влияние широты на годовую амплитуду тем​пературы.
Для этого был предложен ряд способов, с помощью которых получаются различные индексы (показатели) континентальности климата в функции от годовой амплитуды температуры и от ши​роты места. Особенно известен показатель Л. Горчинского
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Здесь А — годовая амплитуда температуры, а выражение 12 sin φ определяет среднюю годовую амплитуду температуры над океаном в зоне между 30 и 60° широты. Таким образом, из фактической годовой амплитуды вычитается годовая ампли​туда под широтой φ в некотором «среднем океаническом климате». Коэффициент С определяется в предположении, что средняя континентальность над океаном (т. ё. при Л = 12 sin φ) равна нулю, а для Верхоянска она равна 100. После этого фор​мула принимает вид
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Несколько измененный индекс континентальности пред​ложен С. П. Хромовым. Определена в зависимости от широты «чисто океаническая амплитуда», т. е. такая амплитуда, которая была бы над океаном, совершенно свободным от материковых влияний (или по крайней мере свободным от них в такой же степени, как наиболее удаленная от суши центральная часть южного Тихого океана). Для этой чисто океанической ампли​туды Ат получается выражение
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Затем берется разность между фактической годовой ампли​тудой данного места А и указанной чисто океанической ампли​тудой и делится на фактическую амплитуду
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Этот индекс континентальности говорит о том, какая доля годовой амплитуды температуры воздуха в данном месте со​здается за счет наличия суши на Земном шаре, каков континен​тальный вклад в годовую амплитуду температуры (см. карту X).
Во внутренних частях всех трех океанов южного полушария индекс К получается меньше 10%. Но над северным Атланти​ческим океаном он выше 25%, над крайним западом Европы — между 50 и 75%, над Центральной и Северо-Восточной Азией — даже выше 90%. Также выше 90% он на небольших площадях внутри Австралии и северных частей Африки и Южной Аме​рики.
Таким образом, если судить по годовой амплитуде темпе​ратуры, то даже самый морской климат на материке все-таки больше подвержен влиянию суши, чем океана. Более того, даже в центре северного Атлантического океана влияние материков на годовую амплитуду температуры лишь немногим меньше, чем влияние самого океана. Это, конечно, объясняется выносом на океан воздушных масс с суши. И только в умеренных ши​ротах океанов южного полушария влияние суши на годовую амплитуду температуры незначительно.
Н. Н. Иванов в своем индексе континентальности учел, помимо годовой амплитуды температуры, еще и такие связан​ные с континентальностью характеристики, как суточная ампли​туда температуры и дефицит влажности (разность между упру​гостью насыщения и фактической упругостью водяного пара в воздухе; см. главу пятую). Он предложил формулу
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где А — годовая и а — суточная амплитуда температуры, D — дефицит влажности (также в многолетнем среднем). По этой формуле климату, в котором уравновешиваются морские и кон​тинентальные влияния, соответствует 100%; минимум лежит вблизи острова Макуори, южнее Новой Зеландии (37%), а мак​симумы — в Центральной Азии и в центре Сахары (250—260%). Предлагались также индексы континентальности, основанные на других соображениях. Например, Л. Г.Полозова предложила характеризовать континентальность отдельно для зимы и для лета из сопоставления аномалии температуры в данном месте (см. параграф 24) с наибольшей аномалией для данного широтного круга.
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Карта X. Распределение индекса континентальности С. П. Хромова по Земному шару.

Типы годового хода температуры воздуха

В зависимости от широты и континентальности можно вы​делить следующие типы годового хода температуры (рис. 26).
Экваториальный тип. Малая амплитуда, так как различия в поступлении солнечной радиации в течение года невелики, а время наибольшего притока радиации на границу атмосферы совпадает с наибольшей облачностью и дождями. Внутри ма​териков, амплитуда порядка 5°, на побережьях менее 3°, на океа​нах 1° и менее; на острове Молден (4° ю. ш., 155° з. д.) всего 0,5°. Обнаруживаются, хотя не всегда отчетливо, два макси​мума температуры после стояний солнца в зените (равноден​ствий) и два более холодных сезона при наиболее низких поло​жениях солнца (солнцестояниях).
Примеры:
	I
	П
	III
	IV
	V
	VI
	VII
	VIII
	IX
	X
	XI
	XII
	Год
	Ампли​туда

	Джакарта (Ява, 6,2° ю. ш., 106,8° в. д.)

	25,8
	25,8
	26,2
	26,7
	26,8
	26,5
	26,3
	26,5
	26,8
	26,8
	26,5
	26,1
	26,4
	1,0

	Монгала (Судан, 5,2° с. ш., 31,8° в. д.)

	27,2
	27,8
	28,5
	27,2
	26,1
	25,4
	24,3
	24,4
	25,1
	25,7
	25,7
	26,4
	26,2
	4,2


Тропический тип. Амплитуда больше, чем в экваториаль​ном типе: на побережьях порядка 5°, внутри материка 10—15°. Один максимум и один минимум в течение года, по большей части после наивысшего и наинизшего стояния солнца.
В муссонных областях максимум в этом типе наблюдается перед началом летнего муссона, который приносит некоторое снижение температуры.

Примеры:
	I
	II
	III
	IV
	V
	VI
	VII
	VIII
	IX
	X
	XI
	XII
	Год
	Ампли​туда

	Гонолулу (Гавайские острова, 21,3° с. ш., 157,9° з. д.)

	+22
	+22
	+22
	+23
	+24
	+25
	+25
	+26
	+26
	+25
	+24
	+23
	+24
	4,0

	Алис-Спрингс (Австралия, 23,6° ю. ш., 133,6° в. д.)

	+28
	+28
	+24
	+20
	+15
	+12
	+12
	+14
	+18
	+23
	+26
	+27
	+21
	16

	Нагпур (Индия, 21,1° с. ш., 79,1° в. д.)

	+22
	+24
	+28
	+33
	+35
	+32
	+28
	+27
	+28
	+27
	+23
	+21
	+27
	14


Обратим внимание на смещение максимума в Нагпуре на май.
Тип умеренного пояса. Крайние значения наблюдаются здесь после солнцестояний, причем в морском климате они запаздывают по сравнению с континентальным. В се​верном полушарии мини​мум наблюдается над су​шей в январе, а над мо​рем— в феврале или мар​те; максимум над сушей в июле, а над морем — в августе и иногда даже в сентябре. Это легко объ​ясняется различиями в на​гревании и теплоотдаче суши и моря, которые уже рассматривались раньше.
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Рис.   26.   Некоторые   типы   годового   хода температуры воздуха.
1 — экваториальный   (Джакарта),   2 — тропический в области   муссонов   (Калькутта),   3 — морской   в умеренном  поясе   (Силли,  Шотландия), 4 — конти​нентальный в умеренном  поясе   (Чикаго).
Для континентального климата в умеренном по​ясе особенно характерна холодная зима; однако и лето жарче, чем в мор​ском климате. Переходные сезоны принимают здесь самостоятельный характер, при​чем в типично морском климате весна холоднее осени, а в конти​нентальном теплее. Особенно теплы вёсны в степях и пустынях Казахстана, Туранской низменности, Монголии, где ничтожный снежный покров сходит рано и не мешает прогреванию почвы. Однако в материковых областях с обильным снежным покровом (например, на Европейской территории СНГ и в Западной Сибири), где много тепла идет на таяние снега, весна, как в мор​ском климате, холоднее осени.
Годовые амплитуды даже в морском климате умеренного пояса порядка 10—15°; в континентальном же они порядка 25— 40°, а в Азии могут превышать 60°.
В умеренном поясе можно различать подзоны: субтропиче​скую, собственно умеренную, субполярную. Переходные сезоны хорошо выражены только в средней из них; в ней же годовые амплитуды имеют наибольшие различия для континентального и морского климата.
Примеры:

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

	Монтевидео (Уругвай, 34,9° ю. ш., 56,2° з. д.)

	+23
	+22
	+20
	+17
	+14
	+11
	+10
	+11
	+13
	+15
	+18
	+21
	+16
	13

	Багдад (Ирак, 33,3° с. ш., 44,4° в. д.)

	+9
	+12
	+16
	+22
	+28
	+32
	+35
	+35
	+32
	+25
	+18
	+11
	+23
	26

	Лондон (51,5° с. ш., 0,0° в. д.)

	+5
	+5
	+6
	+8
	+12
	+15
	+
	+16
	+14
	+
	+6
	+5
	+10
	12

	Москва (55,8° с. ш., 37,6° в. д.)

	-10
	-10
	-5
	+4
	+12
	+15
	+18
	+16
	+10
	+4
	-2
	-8
	+4
	28

	Иркутск (52,3° с. ш., 104,3° в. д.)

	-20
	-
	-10
	0
	+8
	+14
	+17
	+15
	+8
	0
	-
	-18
	+1
	37

	Стиккисхоульмур (Исландия, 65,1° с. ш., 22,7° з. д.)

	-1
	-1
	-1
	+1
	+5
	+9
	+11
	+10
	+8
	+4
	+1
	-1
	+3
	12

	Архангельск (64,6° с. ш., 40,5° в. д.)

	-12
	-12
	-8
	-1
	+6
	+12
	+15
	+13
	+8
	+1
	-5
	-10
	0
	27

	Верхоянск (67,5° с. ш., 133,4° в. д.)

	-50
	-44
	-30
	-13
	+2
	+13
	+15
	+11
	+2
	-15
	-37
	-46
	-16
	65


Полярный тип. Минимум в годовом ходе перемещается на время появления солнца над горизонтом, после длительной по​лярной ночи, т. е. в северном полушарии на февраль — март, в южном на август — сентябрь; максимум в северном полушарии наблюдается в июле, в южном — в январе или декабре; ампли​туда на суше (Гренландия, Антарктида) велика — порядка 30-40°. В морском климате полярных широт — на островах и на окраинах материков — она меньше, но все же порядка 20а и более.
Примеры:
	I
	II
	III
	IV
	V
	VI
	VII
	VIII
	IX
	X
	XI
	XII
	Год
	Ампли​туда

	Грин-Харбор (Шпицберген, 78,0° с. ш., 14,2° в. д.)

	-16
	-18
	-20
	-14
	-5
	+2
	+5
	+5
	0
	-6
	-11
	-14
	-
	25

	Восток (Антарктида, 72,1° ю. ш., 96,6° в. д.)

	-34
	-44
	-55
	-63
	-63
	-67
	-67
	-71
	-67
	-59
	-44
	-32
	-55
	39


Изменчивость средних месячных температур
Так как непериодические изменения каждый год происходят по-разному, то и средняя годовая температура воздуха в каж​дом отдельном пункте в разные годы различна. Так, в Москве в 1862 г. средняя годовая температура была +1,2°; а в 1925 г. +6,1°. Средняя температура того или иного месяца в отдельные годы варьирует в еще более широких пределах, особенно для зимних месяцев. Так, например, в Москве за 170 лет средняя температура января колебалась в пределах 19° (от —21 до —2°), а июля — в пределах 7° (от +15 до +22°). Но это крайние пре​делы колебаний. В среднем же температура того или другого месяца отдельного года отклоняется от многолетней средней для этого месяца зимой примерно на 3° и летом на 1,5° в ту или другую сторону.
Среднее отклонение средней месячной температуры от кли​матической нормы называют изменчивостью средних месячных температур. Эта изменчивость тем больше, чем интенсивнее непе​риодические изменения температуры в данной местности, при​дающие одному и тому же месяцу в разные годы различный характер. Поэтому изменчивость средних месячных температур возрастает с широтой: в тропиках она мала, в умеренных широтах значительна. В морском климате она меньше, чем в континентальном. Особенно велика она в переходных областях между морским и континентальным климатом, где в одни годы могут преобладать морские воздушные массы, а в другие — континентальные.
Возмущения в годовом ходе температуры воздуха
Графически представляя годовой ход температуры воздуха по средним месячным ее величинам, т. е. по 12 точкам, мы получаем плавную кривую синусоидального характера. Но если предста​вить годовой ход температуры по средним суточным (или сред​ним пятидневным) данным, то и за многолетний (даже за сто​летний) период кривая не получится вполне плавной. На ней будут зазубрины, возмущения, обусловленные непериодическими изменениями температуры (рис. 27).
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Рис. 27. Кривая годового хода температуры воздуха во Вроцлаве, построенная по средним суточным величинам для столетнего ряда наблюдений.
Эти зазубрины или неровности могут наблюдаться от одного календарного дня к другому. Это значит, что непериодические междусуточные изменения температуры не сгладились вполне даже на многолетней кривой.
Некоторые возмущения в ходе температуры особенно значи​тельны и распространяются на несколько дней подряд; это мо​жет быть, например, падение температуры весной на фоне ее общего роста. Такого рода возмущения можно объяснить тем, что потепления или похолодания повторяются из года в год (хотя и не обязательно каждый год) в некоторые более или менее устойчивые календарные сроки. Поэтому и на климатологи​ческой кривой остаются соответствующие возмущения, называе​мые календарными особенностями.
Так, весной в Европе, когда температура в годовом ходе вообще повышается, есть такие календарные периоды, когда на климатологических кривых, построенных по дням или по пяти​дневкам, температура существенно падает или по крайней мере рост ее замедляется. Так бывает, например, в первой половине мая и около половины июня. Известны возвраты холодов и в первой половине февраля. Напротив, осенью, в конце сентября или в начале октября, когда температура вообще падает, наблю​дается временное замедление этого падения, а в отдельные годы даже смена его на рост в течение нескольких суток или даже пятидневок. Такие осенние периоды потеплений называются бабьим летом.
Не следует, конечно, думать, что в отдельные годы определен​ные изменения температуры появляются всегда в одни и те же дни. Сроки их наступления в разные годы могут быть разными. Так, майские холода могут наблюдаться и в начале, и в сере​дине, и в конце месяца, могут и не наблюдаться вовсе. Но наибо​лее часто они будут происходить в первой половине месяца, что и отражается на климатологической кривой.
Возмущения в годовом ходе температуры говорят о наличии в году таких календарных периодов, когда в данный район пре​имущественно вторгаются воздушные массы одного определен​ного типа.

Изотермы. Приведение температуры к уровню моря
Нанесем на географическую карту средние месячные или го​довые температуры воздуха, вычисленные по многолетним на​блюдениям на отдельных станциях, и соединим точки с одина​ковыми температурами линиями равных значений. Мы получим на карте средние изотермы — линии равной температуры воз​духа, наглядно показывающие географическое распределение температуры. Изотермы являются частным случаем изолиний (линий равной величины) метеорологических элементов.
Для того чтобы разобраться во влиянии различных геогра​фических факторов на приземное распределение температуры воздуха, нужно строить карты изотерм не только для реальной земной поверхности с ее топографическими различиями, но и для уровня моря. Наблюдения на судах можно считать относя​щимися именно к этому уровню. Но станции на суше располо​жены на разных высотах над уровнем моря, а известно, что с возрастанием высоты температура воздуха падает. При этом она  падает гораздо  быстрее, чем  меняется  в горизонтальном направлении.
В самом деле, температура воздуха убывает в среднем на 0,6° на каждые 100 м повышения места. В горизонтальном на​правлении температура воздуха меняется на величину того же порядка лишь на расстоянии нескольких десятков километров. Следовательно, в одном и том же районе Земли, в одних и тех же условиях циркуляции атмосферы, температура воздуха на станциях может сильно разниться в зависимости от различий в высоте станций над уровнем моря. В горных странах влияние высоты над уровнем моря и особенностей рельефа будет пере​крывать влияние всех остальных, более общих факторов.
Исключить влияние высоты можно, приводя температуру к уровню моря, т. е. увеличивая температуру на каждой станции, расположенной выше уровня моря, соответственно высоте стан​ции. Выше указывалось, что на 100 м температура в среднем падает на 0,6°. Эта величина и берется для приведения температуры к уровню моря. Если, например, станция расположена на высоте 400 м и температура на ней равна 8°, то на уровне моря в том же месте была бы температура 8 + 0,6-4 = 10,4°. Это и есть температура на станции, приведенная к уровню моря.
Ясно, что в горных районах на карте приведенных темпера​тур получатся значительно более высокие температуры, чем они есть в действительности на уровне местности. Это следует особенно помнить, рассматривая высокие плато, такие, как Грен​ландия, Антарктида, Абиссинское и Тибетское нагорья и т. п. С другой стороны, на картах температур на уровне местности (неприведенных) провести изотермы в горных районах трудно или невозможно из-за чрезвычайной пестроты распределения температуры, обусловленной различиями в высоте станций. По​этому на картах неприведенных температур изотермы над боль​шими горными массивами вообще не проводятся.
Географическое распределение температуры воздуха у земной поверхности
(карты XI—XIII)
Рассматривая карты многолетнего среднего распределения температуры воздуха на уровне моря для отдельных календар​ных месяцев и для всего года, мы обнаруживаем в этом распре​делении ряд закономерностей, указывающих на влияние геогра​фических факторов.
Таково прежде всего влияние широты. Температура в общем убывает от экватора к полюсам в соответствии с распределением радиационного баланса земной поверхности. Это убывание особенно значительно в каждом полушарии зимою, потому что вблизи экватора температура мало меняется в годовом ходе, а в высоких широтах зимою она значительно ниже, чем летом.
Однако изотермы на картах не совпадают вполне с широт​ными кругами, как и изолинии радиационного баланса. Особенно сильно они отклоняются от зональности в северном полушарии. В этом ясно видно влияние расчленения земной поверхности на сушу и море, что мы подробнее рассмотрим дальше. Кроме того, возмущения в распределении температуры связаны с наличием снежного или ледяного, покрова, горных хребтов, с теплыми и холодными океаническими течениями. Наконец, на распределе​ние температуры влияют и особенности общей циркуляции ат​мосферы. Ведь температура в каждом данном месте опреде​ляется не только условиями радиационного баланса в этом месте, но и адвекцией воздуха из других районов. Например, са​мые низкие температуры в Евразии обнаруживаются не в центре материка, а сильно сдвинуты на его восточную часть. В запад​ной части Евразии температуры зимой выше, а летом ниже, чем в восточной части, именно потому, что, при преобладающем за​падном направлении воздушных течений, с запада в Евразию далеко проникают массы морского воздуха с Атлантического океана.
Год. Отклонения от широтных кругов меньше всего на карте средних годовых температур для уровня моря (карта XI). Зимой материки холоднее океанов, а летом теплее; поэтому в средних годовых величинах противоположные отклонения изо​терм от зонального распределения частично взаимно компенси​руются. На средней годовой карте мы находим по обе стороны от экватора в тропиках широкую зону, где средние годовые тем​пературы выше +25°. Внутри этой зоны очерчиваются замкну​тыми изотермами острова тепла над Северной Африкой и, менее значительные по размерам, над Индией и Мексикой, где средняя годовая температура выше +28°. Над Южной Америкой, Южной Африкой и Австралией таких островов тепла нет; однако над этими материками изотермы прогибаются к югу, образуя «языки тепла»: высокие температуры распространяются здесь дальше в сторону высоких широт, нежели над океанами. Мы видим, та​ким образом, что в тропиках в среднем годовом материки теплее океанов (речь идет о температуре воздуха над ними).
Во внетропических широтах изотермы менее отклоняются от широтных кругов, особенно в южном полушарии, где подсти​лающая поверхность в средних широтах представляет собой по​чти сплошной океан. Но в северном полушарии мы все-таки на​ходим в средних и высоких широтах более или менее заметные отклонения изотерм к югу над материками Азии и Северной
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Карта XI. Среднее годовое распределение температуры воздуха на уровне моря.
Америки. Это значит, что в среднем годовом материки в этих широтах несколько холоднее океанов.
Самые теплые места Земли в среднем годовом лежат на по​бережьях южной части Красного моря. В Массауе (Эритрея, 15,6° с. ш., 39,4° в. д.) средняя годовая температура на уровне моря +30°, а в Ходейде (Йемен, 14,6° с. ш., 42,8° в. д.) даже + 32,5°. Самым холодным районом является Восточная Антарк​тида, где в центре плато средние годовые температуры порядка -50 — -55°.
Январь. На картах для января и июля (центральные ме​сяцы зимы и лета) отклонения изотерм от зонального направ​ления значительно больше. Правда, в тропиках северного полу​шария январская температура над океанами и материками до​вольно близка (под каждой данной параллелью). Изотермы проходят, не особенно сильно отклоняясь от широтных кругов. Внутри тропиков температура мало меняется и с широтою. Но вне тропиков температура в северном полушарии быстро убы​вает к полюсу. Изотермы проходят здесь очень густо в сравнении с июльской картой. Помимо того, мы находим над холодными материками северного полушария во внетропических широтах резко выраженные прогибы изотерм в направлении к югу, а над более теплыми океанами — к северу: языки холода и тепла.
Особенно значителен прогиб изотерм к северу над теплыми водами Северной Атлантики, над восточной частью океана, где проходит ветвь Гольфстрима — Атлантическое течение. Мы ви​дим здесь яркий пример влияния океанических течений на распределение температуры. Нулевая изотерма в этом районе Се​верной Атлантики проникает за полярный круг (зимою). Резкое сгущение изотерм у берегов Норвегии говорит еще об одном факторе — о влиянии прибрежных гор, за которыми скапли​вается в глубине полуострова холодный воздух. Это усиливает контраст между температурами над Гольфстримом и Сканди​навским полуостровом. В районе Тихоокеанского побережья Северной Америки можно заметить сходное влияние Скалистых гор. Но сгущение изотерм на восточном побережье Азии свя​зано преимущественно с характером атмосферной циркуляции: в январе теплые массы воздуха с Тихого океана почти не попа​дают на материк Азии, а холодные континентальные воздушные массы быстро прогреваются над океаном.
Над северо-востоком Азии и над Гренландией мы находим даже замкнутые изотермы, обрисовывающие острова холода. В первом районе, между Леной и Индигиркой, средние темпера​туры января достигают -48°, а на уровне местности -50° и ниже, а абсолютные минимумы — даже -70°. Это район якут​ского полюса холода. Самые низкие температуры наблюдаются
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Карта XII. Среднее распределение температуры воздуха на уровне моря в январе.

в Верхоянске  (67,5° с. ш., 133,4° в. д.)  и Оймяконе (63,2 с. ш., 143,1 в. д.).
Северо-восток Азии зимой имеет очень низкие температуры во всей толще тропосферы. Но возникновению чрезвычайно низких минимумов температуры у земной поверхности способ​ствуют в указанных районах орографические условия: эти низ​кие температуры наблюдаются во впадинах или долинах, окруженных горами, где создается застой воздуха в нижних слоях.
Вторым полюсом холода в северном полушарии является Гренландия. Средняя температура января на уровне местности здесь понижается до -55°, а наинизшие температуры в центре острова доходят, по-видимому, до таких же низких значений, как в Якутии (-70°). На карте изотерм для уровня моря этот гренландский полюс холода выражен не так хорошо, как якут​ский, вследствие большой высоты гренландского плато. Суще​ственное отличие гренландского полюса холода от якутского состоит в том, что и летом температуры над льдами Гренландии очень низки: средняя температура июля на уровне местности до -15°. В Якутии же температуры летом сравнительно высоки: того же порядка, что под соответствующими широтами в Ев​ропе. Поэтому гренландский полюс холода является постоянным; а якутский — только зимним. Очень холоден и район Баффино​вой Земли. 
В области северного полюса средняя температура зимой выше, чем в Якутии и Гренландии, так как циклоны сравнительно часто заносят сюда воздушные массы с Атлантического и Тихого океанов.
В южном полушарии в январе лето. Распределение темпера​туры в тропиках южного полушария над океанами весьма равно​мерно. Но над материками в Южной Африке, Южной Америке и особенно в Австралии намечаются хорошо выраженные ост​рова тепла со средними температурами до +34° в Австралии. Максимальные температуры достигают в Австралии +55°. В Южной Африке температуры на уровне местности не так высоки вследствие значительных высот местности над уровнем моря: абсолютные максимумы не превышают +45°.
Во внетропических широтах южного полушария температура падает более или менее быстро примерно до 50-й параллели. Затем идет широкая зона с однородными температурами, близ​кими к 0—5°, до самых берегов Антарктиды. В глубине ледяного материка температуры падают до —35°. Следует обратить вни​мание на языки холода над океанами у западных берегов Южной Америки и Южной Африки, связанные с холодными океаниче​скими течениями.

Июль. В июле в тропиках и субтропиках северного, теперь летнего полушария хорошо выражены острова тепла с замкну​тыми изотермами над Северной Африкой, Аравией, Центральной Азией и Мексикой. Нужно заметить, что как Мексика, так и Центральная Азия обладают большими высотами над уровнем моря, и температуры на уровне местности там не так высоки, как на уровне моря.
Средние июльские температуры в Сахаре достигают +40° (на уровне местности несколько ниже). Абсолютные максимумы температуры в Северной Африке доходят до +58° (Азизия в Ли​вийской пустыне, южнее города Триполи; 32,4° с. ш., 13,0° в. д.). Немногим ниже, +57°, абсолютный максимум температуры в глу​бокой впадине среди гор в Калифорнии, в Долине Смерти (36,5° с. ш., 117,5° з. д.). В СНГ абсолютные максимумы тем​пературы в Туркмении доходят до +50°.
Над океанами воздух холоднее, чем над материками, как в тропиках, так и во внетропических широтах.
Островов тепла и холода с замкнутыми изотермами во внетропических широтах северного полушария нет; но заметны про​гибы изотерм к экватору над океанами и к полюсу над мате​риками. Прогиб изотерм к югу мы видим и над Гренландией с ее постоянным ледяным покровом. Низкие температуры над Грен​ландией, конечно, лучше выражены на уровне местности, где средняя температура в центре острова ниже —15°.
Интересно сгущение изотерм у берегов Калифорнии, связан​ное с соседством перегретых пустынь и холодного Калифорний​ского течения. Средняя температура июля на побережье север​ной Калифорнии около +16°, а в пустыне внутри страны до + 32° и выше. Следует также отметить языки холода над Охот​ским и Беринговым морями и над Байкалом. Температура над последним в июле понижена примерно на 5° по сравнению с рай​онами, удаленными от озера на 100 км.
В южном полушарии в июле зима и замкнутых изотерм над материками нет. Влияние холодных течений у западных берегов Америки и Африки сказывается и в июле (языки холода). Но в общем изотермы особенно близки к широтным кругам. Во внетропических широтах температура довольно быстро понижается в направлении к Антарктиде. На окраинах материка она достигает -15 — -35°, а в центре Восточной Антарктиды средние темпера​туры близки к -70°. В отдельных случаях наблюдаются темпе​ратуры ниже —80°, а абсолютный минимум ниже -88° (станция Восток, 72,1° ю. ш., 96,6 в. д., высота 3420 м). Это полюс холода не только южного полушария, но и всего Земного шара.
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Карта XII. Среднее распределение температуры воздуха на уровне моря в июле.

Температуры широтных кругов, полушарий и Земли в целом
Для того чтобы лучше ориентироваться в том, как меняется температура воздуха у земной поверхности в зависимости от географической широты (отвлекаясь от долготных различий), удобно рассматривать средние температуры широтных кругов. Такую температуру легко получить, определив на карте изотерм значения температуры в ряде точек, равномерно распределенных на интересующем нас широтном круге, и получив из них сред​нюю величину. Приводим средние температуры широтных кру​гов на уровне моря (см. также рис. 28).
	Широта
	Январь
	Июль
	Год
	Широта
	Январь
	Июль
	Год

	90° С
	-41
	-1
	-23
	Экватор
	+27
	+26
	+26

	80
	-30
	-1
	-17
	10° Ю
	+26
	+25
	+25

	70
	-25
	+7
	-10
	20
	+26
	+21
	+23

	60
	-16
	+13
	-1
	30
	+23
	+16
	+19

	50
	-7
	+17
	+5
	40
	+16
	+11
	+13

	40
	+6
	+23
	+14
	50
	+9
	+4
	+6

	30
	+15
	+28
	+21
	60
	+2
	-10
	-4

	20
	+22
	+28
	+25
	70
	-3
	-23
	-13

	10
	+26
	+27
	+27
	80
	-11
	-40
	-25

	
	
	
	
	90
	-14
	-48
	-30


В январе средняя тем​пература самая высокая на экваторе: +27°. Впро​чем, и под 5° с. ш., и под 5° ю. ш. температуры поч​ти такие же. В июле са​мой теплой параллелью является 20° с. ш. с тем​пературой + 28°. В сред​нем годовом самая теп​лая параллель — 10° с. ш. с температурой +27°.
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Рис. 28. Среднее распределение температу​ры воздуха у земной поверхности по гео​графической широте.
Самую теплую парал​лель называют термиче​ским экватором. Как вид​но, в течение года терми​ческий экватор остается в северном полушарии, пе​ремещаясь от зимы к лету в более высокие широты. Это легко объясняется преобладанием материковых площадей в тропиках северного полушария по срав​нению с южным.
От экватора к полюсу температура падает в среднем на 0,5—0,6° на каждый градус широты. Однако внутри тропиков темпе​ратура меняется с широтой очень мало. В средних широтах это изменение становится максимальным, в высоких широтах снова уменьшается. Зимой температура падает в направлении от эква​тора к полюсу, конечно, сильнее, чем летом.
Умеренные широты в южном, полушарии зимой теплее, а ле​том холоднее, чем в северном полушарии. Поэтому годовые ам​плитуды температуры в умеренных широтах южного полушария значительно меньше, чем в северном полушарии. Различия в средних годовых температурах, однако, невелики.
Высокие широты в южном полушарии значительно холоднее, чем в северном, вследствие наличия ледяного материка Антарк​тиды с преобладающим режимом высокого атмосферного дав​ления.
По средним температурам широтных кругов можно подсчи​тать и средние температуры воздуха для целого полушария и для всего Земного шара.
Северное полушарие зимой холоднее, чем южное (в свою зиму), а летом значительно теплее. Приводим средние темпе​ратуры воздуха:

	
	Январь

	Июль


	Северное полушарие 
	+8°
	+22°

	Южное   полушарие 
	+17
	+10


Годовая амплитуда температуры для северного полушария 14°, а для южного — только 7°. Следовательно, климат север​ного полушария в целом более континентальный, чем климат южного полушария. Это вполне понятно, так как площадь мате​риков в северном полушарии гораздо больше, чем в южном.
Увеличение амплитуды в северном полушарии в сравнении с южным особенно обусловлено более жарким летом.
Как видно из приведенных данных, зимние температуры обоих полушарий ближе друг к другу, чем летние. Это кажется странным: ведь зимой в северном полушарии наблюдается силь​ное охлаждение материков. Однако океаны в северном полуша​рии теплее, чем в южном; это уменьшает разницу зимних темпе​ратур полушарий и увеличивает разницу летних температур.
Средняя температура воздуха у земной поверхности для всего Земного шара в январе +12°, в июле +16° и в среднем годовом +14°. Сильное зимнее охлаждение материков северного полушария (особенно Азии) и такое же сильное летнее их прогревание делают январь для всего Земного шара в целом значительно холоднее июля. Это несмотря на большую близость Земли к Солнцу в январе по сравнению с июлем.
Аномалии в распределении температуры

(карты XIV—XV)
Зная средние температуры широтных кругов, можно найти для каждого места разность между его температурой, годовой или месячной, и соответствующей температурой его широтного круга. Эта разность называется термической аномалией данного места. Так, например, средняя температура января под 71-й па​раллелью —27°, а остров Ян-Майен, расположенный под этой широтой в Атлантике, имеет среднюю температуру января —5°. Следовательно, средняя январская температура Ян-Майена на 22° выше, чем средняя январская температура для всей 71-й параллели. Можно сказать, что на Ян-Майене имеется положи​тельная термическая аномалия +22°.

Нанесем аномалии средних годовых или месячных темпера​тур воздуха на карту и проведем линии, соединяющие точки с равными аномалиями. Мы получим карту изаномал темпера​туры (термоизаномал). Такая карта наглядно показывает, в ка​ких областях Земли температура воздуха повышена и в каких понижена в сравнении со средними температурами соответствую​щих параллелей. Влияние географической широты на распре​деление температуры, таким образом, исключено: распределение областей положительных и отрицательных аномалий темпера​туры показывает только температурные различия под разными меридианами. А эти различия в основном зависят от распреде​ления суши и моря с их различиями в условиях нагревания.
Рассмотрим карты январских и июльских изаномал темпе​ратуры (карты XIV, XV).
Особенно большие положительные и отрицательные аномалии температуры воздуха видны на январской карте в северном по​лушарии. Наибольшие отрицательные аномалии обнаруживаются в январе внутри выхоложенных материков Евразии и Северной Америки; в обоих случаях они сдвинуты в восточную часть ма​терика в связи с отмеченным выше сдвигом туда особенно низких температур. В Верхоянске, где средняя температура ян​варя -25°, аномалия около -26°. Почти такая же она в Якутске. На Североамериканском материке отрицательная аномалия до​ходит до -16°.
В то же время очень большие положительные аномалии тем​пературы наблюдаются на северо-западе Европы и над приле​гающими к нему морями. В Норвежском море и даже на западе Баренцева моря положительные аномалии температуры воздуха в январе от -i-20 до +25°. Даже Копенгаген дает в январе по​ложительную аномалию +11°. Эти очень высокие зимние темпе​ратуры на северо-западе Европы объясняются нагреванием воз​душных масс над теплыми водами Атлантики.
На июльской карте изаномал области положительных и от​рицательных аномалий в северном полушарии меняются ме​стами. Однако контрасты между сушей и морем в июле гораздо меньше, чем в январе. Наиболее значительна летняя положи​тельная аномалия над прогретым материком Евразии.
В южном полушарии летом (в январе) наблюдаются отри​цательные аномалии над морями и положительные над более теплыми материками, зимой (в июле) — наоборот. Но в умерен​ных широтах южного полушария, к югу от 30-й параллели, суша почти отсутствует. Поэтому и на картах изаномал в этих широтах нет контрастов, обусловленных распределением суши и моря.
В среднем годовом материки в высоких широтах холоднее, чем моря, а в низких широтах — теплее. Поэтому на карте годо​вых изаномал материки в широтах выше 40° обнаруживают от​рицательные аномалии температуры, а в широтах ниже 40° — положительные. Над морями положение обратное.
Есть, правда, и отклонения от этих общих условий. Напри​мер, запад и север Европы имеют в среднем за год положи​тельную аномалию вследствие значительного смягчения зимы в этих районах теплыми воздушными массами Атлантики. То же относится и к западу умеренных широт Северной Америки.
Распределение температуры с высотой в тропосфере и стратосфере
Мы встречаемся в атмосфере как с падением, так и с ро​стом температуры по вертикали. В нижней части атмосферы — в тропосфере — возможно и то, и другое. Однако падение тем​пературы с высотой в тропосфере преобладает, и в среднем вертикальный градиент температуры в тропосфере 0,5—0,6° 1100 м. При этом в нижних 4 км он ближе к 0,5°/100 м, а в полярных областях и зимой в средних широтах даже уменьшается до 0,1— 0,4°/100 м. В верхней части тропосферы он возрастает до 0,7— 0,8°/100 м.
Затем обнаруживается переходный слой тропопаузы, где вертикальный градиент убывает до 0,1—0,2°/100 м. В высоких широтах тропопауза лежит (в среднем) на высоте 8—10 км, в средних широтах — на высоте 10—12 км, а вблизи экватора — выше 16 км.
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Карта XIV. Изаномалы температуры воздуха в январе.
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Карта XV. Изаномалы температуры воздуха в июле.
Еще выше, над тропопаузой, мы переходим к стратосфере, где падение температуры с высотой сменяется повышением; вер​тикальные градиенты температуры здесь отрицательны, однако малы по абсолютной величине. В первом приближении нижнюю стратосферу можно считать даже изотермическим слоем, в ко​тором температура с высотой не меняется.
Высота тропопаузы в средних и высоких широтах меняется в годовом ходе. Так, в Ленинграде тропопауза в среднем начи​нается летом на высоте 10,7 км, а зимой — на высоте 9,6 км.
В Антарктике максимум высоты тропопаузы — зимой, а в Арктике кроме летнего максимума высоты, есть еще вторичный, зимний мак​симум.
Вследствие того что тропосфер​ное падение температуры в тропи​ках распространяется до больших высот, температура на уровне тро​попаузы и над ним в тропиках очень низка: круглый год от -70 до -80°, а в отдельных случаях ниже -90°. В умеренных широтах температура нижней стратосферы значительно выше (порядка -55°) и с небольшим годовым ходом (рис. 29). Например, в Ленинграде на уровне тропопаузы летом в среднем -48°, а зимой -57°.
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Рис. 29. Среднее распределение температуры воздуха с высо​той над экватором (1), под 30° с. ш. (2) и под 60° с. ш. (3)
В полярных областях температура тропопаузы летом еще выше, чем в умеренных широтах, особенно в Арктике (-45°). Над тропопаузой, в нижней стратосфере, она, повышается даже до -35° как в Арктике, так и в Антарктике. Это значит, что летом полярная стратосфера много теплее, чем стратосфера тро​пическая. Но зимой тропопауза над Арктикой имеет температуру порядка -60° и над Антарктикой около —70°. В нижней страто​сфере температура еще ниже: до -70° в Арктике и до -80° (а в отдельных случаях до -90°) в Антарктике (рис. 30).
Это значит, что зимой стратосфера над полярными областями почти так же холодна, как и над тропиками.
Итак, в тропиках стратосфера холодна круглый год, в поляр​ных областях — только зимой. Это очень важное различие нам придется вспомнить, когда мы будем объяснять особенности об​щей циркуляции атмосферы.
Добавим некоторые подробности относительно тропо​паузы.
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Рис. 30. Среднее рас​пределение температу​ры воздуха в северном полушарии в январе и в июле (по новым данным И. В. Ханевской).

Высота тропопаузы и температура на уровне тропопаузы и в нижней стратосфере меняются не только в годовом ходе, но и день ото дня. Иногда за сутки высота тропопаузы меняется на 3 км или больше, а температура на уровне тропопаузы — на 10— 20°. Эти изменения высоты и температуры тропопаузы связаны с прохождением областей низкого и высокого атмосферного дав​ления — циклонов и антициклонов. В циклонах тропопауза сни​жается и температура ее повышается; в антициклонах она при​поднимается, а температура ее понижается.
Распределение температуры внутри самого слоя тропопаузы может представлять собой непрерывный переход от положитель​ных тропосферных градиентов температуры к отрицательным стратосферным. Но в других случаях в слое тропопаузы может наблюдаться резкая инверсия температуры, т. е. скачкообразный рост температуры с высотой. Над тропопаузой, в стратосфере, температура обычно растет, как об этом сказано выше; однако, не всегда. Если тропопауза низко опущена и температура на ее уровне высока (как бывает в глубоких циклонах), то и в страто​сфере продолжается падение температуры, хотя и медленное в сравнении с тропосферным.
Бывает, что в высоких широтах Арктики и Антарктики зимой тропопаузу нельзя обнаружить вовсе: тропосферное падение тем​пературы постепенно переходит в замедленное стратосферное па​дение, продолжающееся до больших высот.
Нередко над одним и тем же местом в одно и то же время наблюдаются две тропопаузы или более, одна над другой. Выше говорилось, что тропопауза не есть непрерывная поверхность, охватывающая весь Земной шар, и что в субтропических широ​тах постоянно обнаруживаются разрывы тропопаузы. При этом над одним и тем же пунктом может одновременно наблюдаться низкая полярная и высокая тропическая тропопауза. Но также и в более высоких широтах тропопауза часто размывается и воз​никает на новом уровне в связи с динамическими процессами в атмосфере. При этом над отдельными участками земной поверхности также может наблюдаться двойная или многослой​ная тропопауза.
Объяснение распределения температуры с высотой
Допустим сначала, что на каждом уровне в атмосфере установилась температура лучистого равновесия, т. е. та тем​пература, при которой радиационный приток тепла в воздух и отдача тепла излучением из воздуха равны. В тропосфере погло​щает и излучает радиацию преимущественно водяной пар. Но его содержание в воздухе быстро убывает с высотой. Поэтомуи температура лучистого равновесия должна убывать с вы​сотой.
Подсчитано, что в нижнем километре атмосферы ее градиент был бы в среднем 2°/100 м, на высоте 2—3 км—1°/100 м, а в верхней части тропосферы уменьшался бы до нескольких десятых долей градуса на 100 м.
В действительности среднее понижение температуры с высо​той в нижней половине тропосферы значительно меньше, а в верх​ней, наоборот, больше (рис. 31). Следовательно, вертикальное распределение температуры в тропосфере не является только результатом лучистого равновесия.

В самом деле, мы знаем, что воздух в тропосфере находится в состоянии постоянного перемешивания по вертикали. Это перемешивание — результат атмо​сферной турбулентности, включая и термическую конвекцию, обусловленную ар​химедовой силой.
Восходящий воздух адиабатически охлаждается на 1° на 100 м, пока он не насыщен, и на несколько десятых долей градуса на 100 м, когда он достиг состоя​ния насыщения. Опускающийся воздух, напротив, нагревается на 1° на каждые 100 м спуска, а если в нем есть испаряю​щиеся продукты конденсации (капельки или кристаллы облаков), — то на вели​чину меньше градуса. В результате подъ​ема одних элементов турбулентности
вверх и опускания других вниз в процессе перемешивания уста​навливается такое распределение температуры, при котором вер​тикальные градиенты в атмосферном столбе заключаются между величинами сухоадиабатического и влажноадиабатического гра​диентов температуры, т. е. между 1°/100 м и несколькими де​сятыми долями градуса. При этом вертикальные градиенты температуры в нижней части тропосферы будут меньше, чем при лучистом равновесии, а в верхней части тропосферы больше.
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Рис. 31. Фактическое среднее распределение температуры с высотой (сплошная линия) и рас​пределение ее в предпо​ложении лучистого рав​новесия (прерывистая ли​ния).

Такое тепловое состояние атмосферы называется конвективным равновесием. Тропосфера в среднем очень близка к такому состоянию. Отдельные отклонения от него как в сторону боль​ших, так и в сторону меньших вертикальных градиентов, осо​бенно в приземном слое воздуха, являются результатом преоб​ладания в отдельных случаях радиационных процессов или адиа​батического оседания мощных слоев воздуха. Подробнее об этом будет сказано ниже. В стратосфере водяного пара очень мало, и он не играет там активной роли в поглощении и излучении. Вместе с тем и вер​тикальное перемешивание в стратосфере менее интенсивно, чем в тропосфере. Распределение температуры в стратосфере опре​деляется повышенным содержанием в ней озона, сильно погло​щающего радиацию, а это содержание растет с высотой. В ре​зультате в стратосфере устанавливается по вертикали темпера​тура лучистого равновесия, мало меняющаяся или растущая с высотой.

Высокие температуры в полярной стратосфере летом в срав​нении с тропической стратосферой объясняются увеличенным образованием озона в высоких широтах. Но зимою, в отсутствии солнечной радиации в высоких широтах, содержание озона там мало и стратосфера имеет почти такую же низкую температуру, как в тропиках.
Наиболее регулярные отклонения от средних вертикальных градиентов температуры наблюдаются в нижних слоях тропо​сферы — приземном и слое трения, особенно подверженных влия​нию земной поверхности.
Так, например, в тропиках, в зоне пассатов, в нескольких нижних сотнях метров над морем почти всегда наблюдаются вер​тикальные градиенты температуры, очень близкие к 1°/100 м. Здесь над теплым морем всегда сильно развита конвекция. Так как при этом воздух в нижних слоях не насыщен, в нем уста​навливается вертикальный градиент температуры, близкий к сухоадиабатическому. В средних широтах в летние дни над перегретой почвой возникают в нижних метрах очень большие вертикальные градиенты, значительно превышающие сухоадиабатический. Напротив, ночью над охла​жденной почвой вертикальные градиенты в приземном слое воз​духа уменьшаются и даже меняют знак, особенно в ясную погоду, при усиленном эффективном излучении. Над почвой устанавливается инверсия температуры, т. е. ее повышение с высо​той вместо падения. В результате даже многолетний средний градиент в нижних десятках метров над почвой в средних широ​тах будет днем положительным (и особенно большим весной и летом), а ночью отрицательным (и особенно большим по абсо​лютной величине осенью и зимой). В полярных областях, над ле​дяным и снежным покровом, устойчивые инверсии температуры или, по крайней мере, изотермии наблюдаются круглые сутки не только зимой, но даже и летом.
В более высоких слоях нередко обнаруживаются мощные слои инверсий, в которых температура иногда очень сильно ра​стет с высотой на вертикальном протяжении в десятки и сотни метров. Причиной таких инверсий в свободной атмосфере яв​ляются главным образом нисходящие движения воздуха. Ко все​му сказанному в этом пункте мы еще вернемся.
Ускорение конвекции
В главе второй мы указали, что конвекция вообще имеет турбулентный характер, характер беспорядочного перемешива​ния воздуха. Но при. вертикальных градиентах температуры, близ​ких к адиабатическим, она становится упорядоченной, именно — превращается в мощные и значительные по площади попереч​ного сечения вертикальные токи воздуха, причем скорости вос​ходящих токов могут достигать 10—20 м/сек. Однако нельзя утверждать, что это непрерывные токи воздуха между земной поверхностью и высокими слоями. Процесс и здесь имеет тур​булентный характер, но размеры элементов турбулентности очень велики и, по-видимому, растут с высотою. В вертикальные токи конвекции все время вовлекается окружающий воздух, что еще более усложняет механизм конвекции.
Рассмотрим условия конвекции в наиболее простом, идеа​лизированном виде. Будем считать, что в процессе конвекции некоторое количество воздуха адиабатически поднимается или опускается, не смешиваясь с окружающей воздушной средой. Выведем уравнение для ускорения этого количества воздуха.
На вертикально движущееся количество воздуха (будем го​ворить — на частицу воздуха) действуют две силы: направленная вниз сила тяжести и направленная вверх сила вертикального ба​рического градиента. Уравнение вертикального движения рассматриваемой частицы напишем, приравняв ускорение движения сумме этих двух сил  (отнесенных каждая к единице массы):
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В окружающей атмосфере в то же время выполняется основ​ное уравнение статики, известное из главы второй:
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где ρа — плотность   окружающего   воздуха,   отличная   от плот​ности вертикально движущейся частицы воздуха. Отсюда
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или, заменив плотности через температуры по уравнению состоя​ния газов,
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Как видим, ускорение вертикально движущейся частицы воз​духа — ускорение конвекции — зависит от разности абсолютных температур движущегося воздуха и окружающей воздуш​ной среды. При температурах, близких к 273° К, т. е. к O0C, и при разности Ti — Ta= 1° вертикальное ускорение получается около 3 см/сек2.
Если разность температур Ti — Та положительна, то ускоре​ние конвекции также положительно и частица поднимается вверх. В противном случае, если движущаяся частица холоднее окружающего воздуха, ускорение конвекции отрицательно, т. е. частица опускается. Если температуры частицы и окружающего воздуха равны, ускорение конвекции отсутствует.
Стратификация атмосферы и вертикальное равновесие для сухого воздуха
Итак, для развития конвекции необходимо такое распре​деление температуры в атмосфере, при котором разность темпе​ратур Ti — Ta сохранялась бы или, еще лучше, увеличивалась бы при смещении частицы.
Представим сначала, что мы имеем дело с сухим воздухом (те же выводы действительны и для влажного ненасыщенного воздуха). Сухая воздушная частица, как известно из главы вто​рой, адиабатически охлаждается на 1° на каждые 100 м подъема и нагревается на 1° на каждые 100 м спуска. Если между частицей и окружающим воздухом есть какая-то начальная разность температур Ti — Та, то для сохранения этой разности при движении частицы и, следовательно, для сохранения конвекции необходимо, чтобы в окружающей атмосфере температура ме​нялась по вертикали на ту же величину, т. е. на 1° на каждые 100 м. Иными словами, должен существовать вертикальный гра​диент температуры γ = dta/dz, равный сухоадиабатическому гра​диенту Гd, т. е. 1°/100 м. Существующая конвекция при нем сохраняется, но не усиливается с высотою.
Если вертикальный градиент температуры в атмосфере мень​ше 1°/100 м (γ < Гd), то, какова бы ни была первоначальная раз​ность температур Ti — Та, при движении частицы вверх или вниз она будет уменьшаться. Следовательно, ускорение конвекции бу​дет убывать и в конце концов на уровне, где Ti станет равной Та, дойдет до нуля, а вертикальное движение частицы прекра​тится.
Если вертикальный градиент температуры в атмосфере сверх​адиабатический, т. е. больше 1°/100 м (γ >Г Гd), то при верти​кальном движении частицы вверх или вниз разность температур этой частицы и окружающего воздуха будет возрастать и ускоре​ние конвекции будет увеличиваться.
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Рис.  32.  Схематические  примеры  неустойчивой,  устойчивой  и  безраз​личной стратификации в сухом воздухе.
Первоначальная    разность    температур    восходящего    и    окружающего    воздуха в первом  случае возрастает,  во втором — убывает,  в третьем — не меняется.
Итак, для развития конвекции в сухом или ненасыщенном воздухе нужно, чтобы вертикальные градиенты температуры, в воздушном столбе были больше сухоадиабатического. В этом случае говорят, что атмосфера обладает неустойчивой стратифи​кацией. При вертикальных градиентах температуры меньше су​хоадиабатического условия для развития конвекции неблаго​приятны. Говорят, что атмосфера обладает устойчивой стратификацией. Наконец, в промежуточном случае, при вертикальном градиенте, равном сухоадиабатическому, существующая конвек​ция сохраняется, но не усиливается. Говорят, что атмосфера об​ладает безразличной стратификацией.

Вместо терминов устойчивая, неустойчивая и безразлич​ная стратификация употребляют еще термины устойчивое, неустойчивое и безразличное равновесие. Смысл термина равновесие состоит здесь в следующем. Допустим, что никаких разно​стей температур по горизонтальному направлению не сущест​вует и, следовательно, никакой конвекции нет. Возьмем теперь частицу воздуха на некотором уровне. Предположим, что, при​ложив какую-то внешнюю силу, мы подняли или опустили эту частицу на какой-то новый уровень, хотя бы и очень близкий к начальному. Как она будет вести себя дальше, когда она будет предоставлена самой себе? При безразличной стратифика​ции, т. е. при вертикальном градиенте в атмосферном столбе 1°/100 м (γ = Гd), эта частица на любом новом уровне будет иметь ту же температуру, что и окружающий воздух на этом уровне. Она охладится или нагреется на 1° на каждые 100 м смещения по вертикали; но и в окружающем воздухе темпера​тура будет на ту же величину ниже или выше, чем на начальном уровне. Следовательно, в новом положении разность температур Ti — Та останется равной нулю и частица останется в равнове​сии на новом уровне. Этот случай и называется безразличным равновесием по вертикали.
При устойчивой стратификации, т. е. при вертикальном гра​диенте меньше 1°/100 м (γ <Гd), частица, смещенная из перво​начального положения, адиабатически охладившись или нагрев​шись при смещении, станет холоднее окружающего воздуха, если она поднята вверх, и теплее, если она опущена вниз. Поэтому, предоставленная самой себе, частица вернется в начальное положение, где разность Ti — Та снова превратится в нуль. В этом случае говорят об устойчивом равновесии по вертикали.
Наконец, при неустойчивой стратификации, т. е. при вер​тикальном градиенте температуры больше 1°/100 м (γ > Гd), сме​щенная вверх частица окажется теплее, чем окружающий воз​дух, а смещенная вниз — холоднее. Предоставленная самой себе, она будет продолжать удаляться от начального положения. В этом случае говорят о неустойчивом равновесии по вертикали.
Ранее мы уже выясняли, как меняется с высотой потенциальная температура в зависимости от верти​кального градиента молекулярной температуры. Теперь можно сформулировать, что в случае безразличной стратификации по​тенциальная температура в воздушном столбе не меняется с вы​сотой, в случае неустойчивой стратификации падает с высотой, в случае устойчивой стратификации растет с высотой.
Описанные выше соотношения удобно представить графи​чески на адиабатной .диаграмме. Изменение температуры в вертикально движущейся частице сухого воздуха представлено на диаграмме (рис. 33) сухой адиа​батой. Распределение температуры в окружающем воздухе, по​лученное из наблюдений, наносится на диаграмму кривою стратификации. Если кривая стратификации на диаграмме больше наклонена к оси температур, чем сухие адиабаты, то стратифи​кация неустойчивая. В противном случае стратификация устой​чивая. Если кривая стратификации совпадает с сухой адиаба​той, то стратификация безразличная.
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Рис.  33.  Условия  стратификации  на   адиабатной диаграмме.
1 — сухонеустойчивая,   2 — влажноустойчивая, 3 — влажно-неустойчивая

Чем больше площадь, заключенная между кривой стратифи​кации и адиабатой, проходящей через начальную точку кривой стратификации, тем больше энергия неустойчивости стратифи​кации в данном случае и тем сильнее развитие конвекции.
Стратификация атмосферы и вертикальное равновесие для насыщенного воздуха

Все сказанное в параграфе 28 относилось к сухому или к влажному ненасыщенному воздуху.
Допустим теперь, что частица воздуха, движущаяся по вер​тикали вследствие разности температур Ti — Та, насыщена,т. е. содержит водяной пар в состоянии насыщения. Нужно при этом помнить, что частица, движущаяся вниз, может сохра​нять состояние насыщения только в том случае, если в ней есть жидкие или твердые продукты конденсации — взвешенные ка​пельки или кристаллы. В противном случае адиабатическое повышение температуры при нисходящем движении сразу же ликвидирует состояние насыщения.
Так же как и в случае сухого воздуха, для сохранения кон​векции нужно, чтобы первоначальная разность температур Ti — Та не менялась. Но насыщенный воздух адиабатически меняет свою температуру при вертикальном смещении не на 1° на каждые 100 м, а только на несколько десятых долей градуса в зависи​мости от температуры и давления. Поэтому сохранение раз​ности температур возможно лишь в том случае, если и верти​кальный градиент температуры γ в атмосферном столбе равен влажноадиабатическому градиенту Гs.
Если вертикальные градиенты температуры в атмосфере больше влажноадиабатических для данных значений давления и температуры (γ > Гs), то говорят, что стратификация атмо​сферы неустойчива по отношению к насыщенному воздуху или, короче, что она влажнонеустойчива; для сухого воздуха она при этом может быть устойчивой. При такой стратификации разность температур Ti — Та будет расти; следовательно, будет возрастать ускорение конвекции и конвекция будет развиваться. При вер​тикальных градиентах меньше влажноадиабатических (γ < Гs) имеется стратификация, устойчивая для насыщенного воздуха, т. е. не поддерживающая конвекцию в нем (влажноустойчивая). Наконец, в рассмотренном выше случае, когда вертикальные градиенты в атмосферном столбе в точности равны влажноадиабатическим (γ = Гs), стратификация будет безразличной для насыщенного воздуха.
Так же как и для сухого воздуха, можно говорить об устойчивом, безразличном и неустойчивом равновесии атмосферы для насыщенного воздуха. При влажноадиабатическом верти​кальном градиенте температуры частица насыщенного воздуха, выведенная из первоначального положения равновесия, на лю​бом новом уровне будет иметь ту же температуру, что и окру​жающий воздух, т. е. снова окажется в состоянии равновесия. Таким образом, при γ = Гs мы будем иметь безразличное равно​весие для насыщенного воздуха.
При γ < Гs частица, выведенная из начального состояния рав​новесия, получит разность температур, которая заставит ее, после того как она будет предоставлена самой себе, вернуться в начальное положение; это будет устойчивое равновесие для яасыщенного воздуха. Наконец, при γ >Гs частица, выведенная из начального по​ложения равновесия, получит такую разность температур с окружающим воздухом, которая заставит ее продолжать уда​ляться от начального уровня; это будет неустойчивое равновесие для насыщенного воздуха.
Если на адиабатной диаграмме (см. рис. 33) кривая стра​тификации наклонена к оси температур больше, чем влажные адиабаты, то стратификация влажнонеустойчивая. Если она на​клонена к оси температур меньше, чем влажные адиабаты, то стратификация влажноустойчивая. Наконец, при совпадении кривой стратификации с влажной адиабатой стратификация влажнобезразличная.

Суточный ход стратификации и конвекции
Итак, конвекция развивается только при неустойчивой стра​тификации. При этом чем неустойчивее стратификация, т. е. чем больше вертикальные градиенты температуры превышают адиа​батические градиенты (сухоадиабатический для ненасыщенного воздуха и влажноадиабатический для насыщенного), тем силь​нее развивается конвекция.
Над сушей, в условиях большого суточного хода температуры поверхности почвы (особенно летом), днем нижние слои воз​духа сильно прогреваются от поверхности почвы и вертикальные градиенты температуры возрастают. В приземном слое они могут стать очень большими, на несколько порядков величины пре​вышая сухоадиабатический градиент. В среднем же в нижних сотнях метров или километрах они приближаются к сухоадиабатическому и, во всяком случае, больше, чем влажноадиабатические градиенты. Стратификация атмосферы становится, таким образом, неустойчивой, и возникает конвекция.
Как неустойчивость стратификации, так и конвекция осо​бенно велики около полудня и в первые послеполуденные часы. Поэтому кучевые облака, ливневые осадки и грозы над сушей, связанные с конвекцией, имеют максимальное развитие именно после полудня. К вечеру стратификация становится устойчивее, а в ночные часы, когда приземный слой воздуха охлаждается от почвы, стратификация может стать даже настолько устойчивой, что развиваются приземные инверсии температуры, т. е. тем​пература воздуха над почвой с высотой не падает, а растет. Понятно, что конвекция в это время суток затихает. Описанные условия представлены на рис. 34.
Иными будут условия над морем. Суточный ход температуры на поверхности моря очень мал. Поэтому существенного дневного увеличения неустойчивости над морем не будет; следова​тельно, не будет и послеполуденного максимума в развитии конвекции. Напротив, в ночные часы неустойчивость стратифи​кации над морем несколько возрастает. Это связано с тем, что у поверхности моря температура ночью остается почти такой же, как и днем, а на высотах в свободной атмосфере температура ночью падает вследствие излучения из воздуха. Поэтому вертикальные градиенты температуры над морем ночью не​сколько возрастают, а вместе с ними и явления конвекции над морем имеют тен​денцию к усилению ночью.
Стратификация воздушных масс
Ранее было указано, что воздушные массы можно в наиболее общем виде разделить на теп​лые, холодные и местные. Эти разные типы воздушных масс будут различаться и по условиям стратификации.
Теплая воздушная масса (например, тропический воздух или морской полярный воздух зимой над материком) движется на более холод​ную подстилающую поверхность (а также часто и в более высокие широты). Она при этом охлаждается снизу. Это охлаж​дение захватит прежде всего самые нижние слои воздушной массы и лишь постепенно и в ослабленном виде будет распро​страняться вверх. Следовательно, вертикальные градиенты тем​пературы в нижних слоях воздушной массы будут уменьшаться. В типичной теплой массе, особенно в зимнее время над матери​ком, вертикальные градиенты температуры становятся в нижнем километре порядка 0,2—0,4°/100 м, т. е. меньше влажноадиабатических для данных условий. Иными словами, воздушная масса получает в нижних сотнях метров устойчивую стратификацию — не только сухоустойчивую, но и влажноустойчивую. Можно короче сказать, что теплая воздушная масса по мере своего продвижения на холодную поверхность становится устойчивой массой.
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Рис. 34. Изменение атмо​сферной     стратификации над   сушей   в   суточном ходе.
У — на       восходе       солнца, Д — около   полудня,  В — ве​чером.
Понятно, что при этом конвекция ослабевает и прекращается. Конденсация водяного пара в устойчивой массе будет проис​ходить в форме туманов и низких слоистых облаков, из которых выпадает морось или, зимой, мелкий снег. Холодная воздушная масса (например, арктический воздух, морской полярный воздух летом над материком) движется на более теплую подстилающую поверхность и поэтому нагре​вается снизу. Нагревание распространяется вверх путем турбу​лентности и конвекции быстрее, чем охлаждение; но все-таки осо​бенно нагретыми будут нижние слои, а с высотой нагревание становится слабее. Поэтому в холодной воздушной массе уста​навливаются в нескольких нижних километрах большие верти​кальные градиенты температуры, превышающие влажноадиабатические: порядка 0,7—0,8°/100 м и более. А это означает, что холодная масса приобретает в этих слоях неустойчивую страти​фикацию или, короче говоря, становится неустойчивой массой. В такой массе конвекция получает сильное развитие, а кон​денсация водяного пара происходит в виде кучевых и кучево-дождевых облаков с выпадающими из них ливневыми осад​ками.

Местные воздушные массы зимой, над охлажденной сушей, становятся устойчивыми, а летом, над нагретой почвой, — не​устойчивыми. Поэтому зимой над сушей в умеренных широтах преобладают облака слоистых форм, а летом — кучевые облака.
В устойчивых воздушных массах вертикальные градиенты тем​пературы в некоторых слоях могут даже стать отрицательными. В таких слоях температура с высотой будет не падать, а расти, т. е. будут наблюдаться инверсии температуры.

Инверсии температуры
В предыдущих параграфах мы неоднократно упоминали об инверсиях температуры. Теперь остановимся на них несколько подробнее, поскольку с ними связаны важные особенности в со​стоянии атмосферы.
Падение температуры с высотой можно считать нормальным положением вещей для тропосферы, а инверсии температуры — отклонениями от нормального состояния. Правда, инверсии тем​пературы в тропосфере — частое, почти повседневное явление. Но они захватывают воздушные слои достаточно тонкие в срав​нении со всей толщей тропосферы.
Инверсию температуры можно характеризовать высотой, на которой она наблюдается, толщиной слоя, в котором имеется повышение температуры с высотой, и разностью температур на верхней и нижней границах инверсионного слоя — скачком тем​пературы. В качестве переходного случая между нормальным па​дением температуры с высотой и инверсией наблюдается еще явление вертикальной изотермии, когда температура в некотором слое с высотой не меняется.

По высоте все тропосферные инверсии можно разделить на инверсии приземные и инверсии в свободной атмосфере.
Приземная инверсия начинается от самой подстилающей по​верхности (почвы, снега или льда). Над открытой водой такие инверсии наблюдаются редко и не так значительны. У под​стилающей поверхности температура самая низкая; с высотой она растет, причем этот рост может распространяться на слой в несколько десятков и даже сотен метров. Затем инверсия сменяется нормальным паде​нием температуры с вы​сотой.
[image: image41.png]Bsicoma

Temnepamgpa




Рис.  35.  Типы  распределения  температуры с высотой.
а — приземная   инверсия,    б — приземная   изотермия,  в — инверсия  в свободной  атмосфере.
Инверсия в свободной атмосфере наблюдается в некотором слое воздуха, лежащем на той или иной высоте над земной по​верхностью (рис. 35). Основание инверсии мо​жет находиться на любом уровне в тропосфере; од​нако наиболее часты ин​версии в пределах ниж​них 2 км (если не гово​рить об инверсиях на тро​попаузе, собственно уже не тропосферных). Тол​щина инверсионного слоя также может быть самой различной — от немногих десятков до многих сотен метров. Наконец, скачок температуры на инверсии, т. е. разность температур на верхней и нижней границах инверсион​ного слоя, может колебаться от 1° и меньше до 10—15° и больше.
Случается, что приземная инверсия, простирающаяся до зна​чительной высоты, сливается с вышележащей инверсией в сво​бодной атмосфере. Тогда повышение температуры начинается от самой земной поверхности и продолжается до большой высоты, а скачок температуры оказывается особенно значительным. На​пример, в Павловске 13 января 1914 г. у земной поверхности было -20°, а на высоте 1500 м -3,5°; там же 7 декабря 1910 г. у земной поверхности было -12°, а на высоте 520 м +7° (см. также рис. 36).
Бывает и так, что инверсия непосредственно переходит в вы​шележащую изотермию. Нередко над тем или иным районом наблюдаются в свободной атмосфере две (или больше) инверсии, разделенные слоями с нормальным убыванием температуры.
Инверсии наблюдаются не над отдельными точками земной поверхности. Слой инверсии непрерывно простирается над значительной   площадью,   особенно   в   случае инверсий в свободной атмосфере.  
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Рис.  36.  Зимняя   ин​версия      температуры над   Якутском   2 де​кабря 1957 г.
Приземные инверсии
Приземные инверсии температуры над поверхностью суши или над ледяным по​кровом океана по большей части возникают вследствие ночного радиационного охла​ждения подстилающей поверхности. Такие инверсии называют радиационными. Ниж​ние слои воздуха охлаждаются от земной поверхности сильнее вышележащих. Поэто​му у самой земной поверхности температур а падает всего сильнее и устанавливается при​рост температуры с высотой.
Мощность инверсионного слоя зависит от длительности выхолаживания и от степени турбулентности, передающей охлаждение вверх. Но слишком сильная турбулентность неблагоприятна для образования и сохранения инверсии, так как охлажденный воздух будет ею быстро рассеиваться. Поэтому для образования приземных инверсий особенно благоприятны ясные ночи со сла​бым ветром. Такие условия погоды характерны для антициклонов и весной и осенью могут привести к ночным заморозкам. Яв​ление заморозков, как правило, связано с образованием при​земной инверсии. Но заморозки наблюдаются только в переход​ные сезоны, тогда как приземные радиационные инверсии могут возникать по ночам и зимой, и летом. С приземными инверсиями связаны также так называемые поземные туманы.
С восходом солнца приземная инверсия радиационного типа разрушается, так как ночное охлаждение почвы уступает место прогреванию. Но в холодное время года приземная инверсия может существовать по нескольку суток подряд, ослабевая днем, но усиливаясь от ночи к ночи. Приземные радиационные инвер​сии длительно существуют также зимой над льдами Арктики и Антарктиды, во время круглосуточной ночи.
Рельеф местности может усиливать инверсию. Охлаждение воздуха в ясную погоду особенно велико в котловинах, откуда выхоложенный воздух не находит выхода. В Верхоянске зимой даже средняя температура на 10—15° ниже, чем на склонах гор в том же районе на высоте около 900 м. Правда, нельзя при​писать такой огромный скачок только приземным инверсиям. Зи​мой они в указанном районе переходят на высоте в инверсии в свободной атмосфере, о причинах которых будет сказано дальше.
Меньшая часть приземных инверсий над сушей может воз​никать и по другим причинам. Так, весной теплый воздух, теку​щий над снежным покровом, охлаждается, потому  что тепло идет на таяние снега. Над поверхностью тающего снежного по​крова возникает так называемая снежная, или весенняя, инвер​сия. Если ветер достаточно силен, то, вследствие турбулентности, эта инверсия обнаруживается не у самой земной поверхности, а на некоторой высоте.
Над полярными льдами приземные инверсии часты и летом. В это время они связаны с охлаждением воздуха над тающим льдом. Вместо инверсии может наблюдаться также состояние, близкое к изотермическому, т. е. с вертикальными градиентами температуры, близкими к нулю.

Инверсии в свободной атмосфере
Инверсии в свободной атмосфере возникают преимуще​ственно в устойчивых антициклонах как над сушей, так и над морем и наблюдаются над большими территориями на протя​жении длительных периодов. Наиболее часты и сильны они зи​мой, когда во внетропических широтах антициклоны особенно интенсивны и устойчивы. Но они круглый год наблюдаются и в антициклонах субтропических, в том числе и в тех их частях, которые обращены к экватору, в зоне пассатов; это так назы​ваемые пассатные инверсии. Наиболее часты инверсии в преде​лах нижних 2 км, но нередко наблюдаются и в более высоких слоях тропосферы.

Большинство инверсий в свободной атмосфере являются ин​версиями сжатия, или оседания. Они возникают вследствие нисходящего движения воздуха и его адиабатического нагрева​ния при этом. Происходит это именно в устойчивых воздушных массах антициклонов, где воздух в свободной атмосфере обла​дает нисходящими составляющими движения. Опускаясь вниз, оседая, атмосферный слой сжимается вследствие повышения давления (отчасти и вследствие горизонтального растекания). При этом температура каждой опускающейся воздушной ча​стички возрастает. Но частички в верхней части слоя нагре​ваются больше, чем в нижней, так как опускаются на большее расстояние по вертикали. Поэтому распределение температуры в слое по вертикали не остается тем же, что в начальном со​стоянии. Если опускающийся. Слой первоначально имел устой​чивую стратификацию, то при опускании и сжатии слоя она должна стать еще более устойчивой, что может привести и к об​разованию инверсии.

Для того чтобы показать это яснее, привлечем потенциальную температуру. При устойчивой стратификации потенциальная тем​пература в воздушном слое увеличивается с высотой. При адиабатическом опускании воздуш​ного слоя потенциальные температуры опускающихся частиц,
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Рис.  37.  Возникновение  инверсии сжатия.
как мы знаем из главы второй, не меняются. Но так как слой, опускаясь, сжимается, то поверхности равных потенциальных температур при этом сближаются (рис. 37), т. е. вертикальный градиент потенциальной температуры в слое увеличивается. Но мы уже знаем из предыдущего, что это означает уменьшение вертикального градиента молекулярной температуры. Это умень​шение, и с ним возрастание устойчивости стратификации, может дойти до такой степени, что вертикальное распределение моле​кулярной температуры в слое станет инверсионным.
Если нисходящий воздушный слой еще растекается в сто​роны, то это дополнительно уменьшает его толщину и способ​ствует еще большему сближению поверхностей равной потенциальной температуры и, стало быть, образованию более интен​сивной инверсии.
Инверсии оседания покрывают обширные территории в соот​ветствии с размерами антициклонов, в которых они возникают. Особенно так будет в зимних устойчивых антициклонах над ма​териками умеренных широт. Почти постоянно инверсии или изотермии наблюдаются в нижних 1—2 км в зоне пассатов, по обращенной к экватору периферии субтропических антициклонов.
Инверсия оседания связана с падением относительной влажности. Относительная влажность наибольшая у основания инверсии, где накапливается водяной пар, переносимый турбу​лентностью снизу. Воздух здесь обычно близок к насыщению, почему нередко под слоем инверсии возникают облака. Внутрь инверсионного слоя водяной пар снизу почти не проникает, так как очень устойчивая стратификация в этом слое сводит тур​булентность к минимуму. В самом инверсионном слое содержа​ние водяного пара то же, какое было в нем до начала оседания. Но если температура слоя повысилась, а влагосодержание оста​лось то же, то относительная влажность должна соответственно понизиться. Поэтому внутри инверсионного слоя наблюдается резкое падение относительной влажности с высотой, иногда до 20—30% и ниже.
Над Боденским озером (в Северных Альпах) на нижней гра​нице инверсии относительная влажность в среднем 96%, а на верхней границе — 43%.
Кроме оседания, инверсии в свободной атмосфере могут быть связаны полностью или частично с другими причинами, напри​мер с фронтальными поверхностями в циклонических областях с излучением из слоев облаков или мглы и т. п. Но оседание — безусловно, преобладающий механизм образования инверсий в свободной атмосфере.
Тепловой баланс системы Земля — атмосфера
Земля в целом, атмосфера в отдельности и земная поверх​ность находятся в состоянии теплового равновесия, если рас​сматривать условия за длительный период (год или, лучше, ряд лет). Средние температуры их от года к году меняются мало, а от одного многолетнего периода к другому остаются почти неизменными. Отсюда следует, что приток и отдача тепла за до​статочно длительный период равны или почти равны.
Земля получает тепло, поглощая солнечную радиацию в ат​мосфере и особенно на земной поверхности. Теряет она тепло путем излучения в мировое пространство длинноволновой радиации земной поверхности и атмосферы. При тепловом равновесии Земли в целом приток солнечной радиации (на верхнюю границу атмосферы) и отдача радиации с верхней границы атмосферы в мировое пространство должны быть равными. Иначе говоря, на верхней границе атмосферы должно существовать лучистое равновесие, т. е. радиационный баланс, равный нулю.

Атмосфера, отдельно взятая, получает и теряет тепло, погло​щая солнечную и земную радиацию и отдавая свою радиацию
[image: image44.png]™ ——— i
+ )
& IS
¥ W=
S
&
o 1 o
J %,
9~ z
Ny
.Jmlw
g
G —-—
%] S
K]
8 -+
§ ~
3
o —rt 5]
¢ +
Y ISR
fas 83 2
3% b 3R
@+ P





Рис. 38. Тепловой   баланс   Земли,   атмосферы и земной  по​верхности.
I — коротковолновая       радиация,       II — длинноволновая       радиация, III — нерадиационный обмен.
вниз и вверх. Кроме того, она обменивается теплом с земной поверхностью нерадиационным путем. Тепло переносится от земной поверхности в воздух или обратно путем теплопровод​ности. Наконец, тепло затрачивается на испарение воды с под​стилающей поверхности; затем оно освобождается в атмосфере при конденсации водяного пара. Все указанные потоки тепла, направленные в атмосферу и из атмосферы, за длительное время должны уравновешиваться.
Наконец, на земной поверхности уравновешиваются приток тепла вследствие поглощения солнечной и атмосферной радиа​ции, отдача тепла путем излучения самой земной поверхности и нерадиационный обмен теплом между нею и атмосферой.
Примем солнечную радиацию, входящую в атмосферу, за 100 единиц (рис. 38). Из этого количества 23 единицы отражаются обратно облаками и уходят в мировое пространство. 20 единиц радиации поглощаются воздухом и облаками и тем самым идут на нагревание атмосферы. Еще 30 единиц радиации рассеиваются в атмосфере и из них 8 единиц уходят в мировое пространство. 27 единиц прямой и 22 единицы рассеянной радиа​ции доходят до земной поверхности. Из них 25 + 20 = 45 единиц поглощаются и нагревают верхние слои почвы и воды, а 2 + 2 = 4 единицы отражаются обратно в мировое пространство.
Итак, с верхней границы атмосферы уходит обратно в миро​вое пространство 23 + 8 + 4 — 35 единиц «неиспользованной» сол​нечной радиации, т. е. 35% ее притока на границу атмосферы. Эту величину — 35% — называют, как мы уже знаем, альбедо Земли. Для сохранения радиационного равновесия на верхней границе атмосферы необходимо, чтобы через нее наружу ухо​дило еще 65 единиц длинноволнового излучения земной поверх​ности и атмосферы.
Обратимся теперь к земной поверхности. Как уже сказано, она поглощает 45 единиц прямой и рассеянной солнечной радиа​ции. Кроме того, к земной поверхности направлен поток длинно​волнового излучения из атмосферы. Атмосфера соответственно своим температурным условиям излучает 157 единиц энергии. Из этих 157 единиц 102 направлены к земной поверхности и поглощаются ею, а 55 уходят в мировое пространство. Таким образом, кроме 45 единиц коротковолновой солнечной радиации, земная поверхность поглощает еще вдвое большее количество длинноволновой атмосферной радиации. Всего же земная по​верхность получает от поглощения радиации 147 единиц тепла.

Очевидно, что при тепловом равновесии она должна столько же и терять. Путем собственного длинноволнового излучения она теряет 117 единиц. Еще 23 единицы тепла расходуются зем​ной поверхностью при испарении воды. Наконец, путем тепло​проводности в процессе теплообмена между земной поверхно​стью и атмосферой поверхность теряет 7 единиц тепла (тепло уходит от нее в атмосферу в больших количествах, но компенси​руется обратной передачей, которая только на 7 единиц меньше).
Всего, таким образом, земная поверхность теряет 117+23 + 7 = 147 единиц тепла, т. е. столько же, сколько получает, по​глощая солнечную и атмосферную радиацию.
Из 117 единиц длинноволнового излучения земной поверхно​сти 107 единиц поглощаются атмосферой, а 10 единиц уходят за пределы атмосферы в мировое пространство.
Теперь сделаем подсчет для атмосферы. Выше сказано, что она поглощает 20 единиц солнечной радиации, 107 единиц зем​ного излучения, 23 единицы тепла конденсации и 7 единиц в про​цессе теплообмена с земной поверхностью. Всего это составит20+107+23+7=157 единиц энергии, т.е. столько же, сколько атмосфера сама излучает.

Наконец, снова обратимся к верхней поверхности атмосферы. Через нее приходит 100 единиц солнечной радиации и уходит обратно 35 единиц отраженной и рассеянной солнечной радиа​ции, 10 единиц земного излучения и 55 единиц атмосферного из​лучения, а всего 100 единиц. Таким образом, и на верхней гра​нице атмосферы существует равновесие между притоком и отда​чей энергии, притом здесь — только лучистой энергии. Никаких других механизмов обмена тепла между Землей и мировым про​странством, кроме радиационных процессов, нет.
Все приведенные числа подсчитаны на основе отнюдь не исчерпывающих наблюдений. Поэтому на них не нужно смотреть как на абсолютно точные. Они не раз подвергались небольшим изменениям, не меняющим, однако, существа расчета.

Обратим внимание, что атмосфера и земная поверхность, по отдельности взятые, излучают гораздо больше тепла, чем за то же время поглощают солнечной радиации. Это может по​казаться непонятным. Но по существу дела это взаимный обмен, взаимная «перекачка» радиации. Например, земная поверхность теряет в конечном счете вовсе не 117 единиц радиации. 102 еди​ницы она получает обратно, поглощая встречное излучение, так что эффективное излучение земной поверхности оказывается равным только 117—102=15 единицам. Лишь 65 единиц земной и атмосферной радиации уходят через верхнюю границу атмо​сферы в мировое пространство. Приток 100 единиц солнечной ра​диации на границу атмосферы как раз и уравновешивает чи​стую потерю радиации Землей путем отражения (35) и излу​чения (65).
Тепловой баланс широтных зон и воздушные течения

Приведенный выше расчет действителен для всего Зем​ного шара в целом и за длительный период (не менее года. В отдельные сезоны года приток тепла на земную поверхность и в атмосферу в той или иной зоне может значительно перевеши​вать отдачу тепла или, наоборот, отдача может перевешивать приток; с этим и связан годовой ход температуры. Мало того, если говорить только о радиационном обмене, то даже за год в отдельно взятых зонах Земли приток радиации не уравновеши​вается ее отдачей. Радиационный баланс земной поверхности и атмосферы даже за год является положительным или отрица​тельным в зависимости от широты места.
Тем не менее за годовой или многолетний период равенство между приходом и расходом тепла сохраняется не только для Земли в целом, но и для отдельных ее широтных зон, поскольку средние температуры воздуха в них остаются с течением вре​мени почти неизменными. Это значит, что избыток или недоста​ток радиации в отдельных зонах компенсируется нерадиацион​ным теплообменом между земной поверхностью и атмосферой.
В предыдущем расчете теплового баланса Земли было ука​зано очень малое число для обмена путем теплопроводности между земной поверхностью и атмосферой (7 единиц в пользу атмосферы). Но это число среднее для всей Земли, притом за год. В высоких широтах, где приток радиации меньше отдачи, дол​жна существовать значительная нерадиационная передача тепла от атмосферы к земной поверхности как путем теплопроводно​сти, так и при конденсации.

Чем стимулируется эта передача тепла?
Дело в общей циркуляции атмосферы, т. е. в переносе воз​духа из одних широт в другие, в адвекции воздуха. Теплые воз​душные массы, притекающие в высокие широты, отдают там свое тепло более холодной земной поверхности. Напротив, холод​ные воздушные массы, попадая в низкие широты, воспринимают путем теплопроводности избыток тепла от земной поверхности. Таким образом, в широтных зонах поддерживается тепловое равновесие земной поверхности.

В самой атмосфере вследствие указанной адвекции воздуш​ных масс также устанавливается распределение температуры по широтным зонам, отличное от того, какое было бы при лучистом равновесии, т. е. только при поглощении и излучении радиации. Перенос теплого воздуха в высокие широты повышает там тем​пературу атмосферы, а перенос холодного воздуха в низкие широты, напротив, понижает там температуру атмосферы. В ре​зультате в атмосфере устанавливается более равномерное распределение тепла по Земному шару. Если бы температура воз​духа распределялась только в соответствии с лучистым равно​весием, т. е. если бы под каждой широтой существовало равно​весие между притоком и отдачей радиации, то на полюсе сред​няя годовая температура была бы —44° и на экваторе +39°. В действительности же она на полюсе —22° и на экваторе +26°.
Путем адвекции в земной атмосфере переносятся из низких широт в высокие огромные количества тепла.
Кроме переноса тепла из низких широт в высокие, воздуш​ные течения осуществляют и сезонный перенос тепла между по​лушариями. Тепло переносится из того полушария, в котором лето или осень, в то, в котором зима или весна. Перенос этот не очень значителен.
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