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ПРЕДИСЛОВИЕ

Решение любой проблемы содержит три этапа. Первый вклю
чает общий замысел, анализ имеющихся данных и качественное 
описание изучаемого явления, второй — адекватное воспроизведе
ние его в контролируемых условиях и третий — предсказание по
тенциальных изменений. Исследование реакции климатической си
стемы на внешние возмущения и, в частности, антропогенных воз
действий на климат не укладывается в эту схему.

Мы отнюдь не избалованы избытком эмпирической информа
ции, а наше понимание процессов, протекающих в климатической 
системе, и относительной роли тех или иных климатообразующих 
факторов пока оставляет желать лучшего. Поэтому, несмотря на 
определенные достижения, модели климатической системы и по
лученные с их помощью результаты все еще остаются далекими от 
совершенства. К тому же, осознав возможность неединственности 
равновесного состояния климатической системы, мы едва лишь 
приступили к оценке пределов устойчивости, превышение которых 
может повлечь за собой необратимый переход в новое равновес
ное состояние. И вот теперь, не ожидая завершения первых двух 
этапов, волею обстоятельств мы поставлены перед необходимо
стью заняться прогнозом потенциальных изменений климата.

Означает ли это, что предпринимаемые сейчас попытки прог
ноза изменений климата преждевременны? При отсутствии дру
гих реальных альтернатив — нет. Однако, признавая за подобного 
рода прогнозами право на существование, мы должны отдавать 
себе полный отчет в том,, что они имеют условный характер и мо
гут претендовать лишь на правильную оценку тенденции и мас
штаба ожидаемых изменений. Эта мысль не нова, но ее необхо-' 
димо повторять всякий раз, чтобы не забывать об ограниченности 
имеющихся в нашем распоряжении возможностей и не быть из
лишне категоричными или, того хуже, не оказаться в роли обла
дателей «истины в последней инстанции».

Тогда, что, кроме сугубо ориентировочных прогнозов, доступно 
нам сегодня? Ответ на этот вопрос однозначен: мы можем и дол
жны заняться исследованием физических механизмов, участвую
щих в формировании климата, и проверкой различных конкури
рующих между собой гипотез о причинах его изменчивости. Та
кова основная мысль книги.

Свою задачу мы видели в том, чтобы подвести некоторые итоги 
и рассказать о наиболее интересных результатах, полученных в тео
рии климата за последние годы.

Содержание книги понятно из оглавления. Там же указано ав
торство отдельных глав и разделов. Авторы искренне призна
тельны А. С. Монину за поддержку и внимание к работе,
Н. Б. Масловой за полезные дискуссии и написание главы 4 и
Э. К. Бютнер за критику.



Г л а в а  1

К Л И М А Т И Ч Е С К А Я  С И С Т Е М А

1.1. О п р е д е л е н и е

Климатической системой {9’) называется совокупность взаи
модействующих между собой и обменивающихся энергией и ве
ществом атмосферы (бФ), гидросферы (Зё), криосферы {‘S’), лито
сферы {S') и биосферы {^), т. е.

причём под атмосферой понимается газовая оболочка Земли, под 
гидросферой — Мировой океан со всеми окраинными и внутрен
ними морями, под криосферой — континентальные ледниковые 
щиты, горные ледники, морской лед и снежный покров суши, под 
литосферой— деятельный слой суши и все, что имеется на ней, 
в том числе озера, реки и подземные воды, и, наконец, под био
сферой— сухопутная и морская растительность и живые орга
низмы, включая самого человека.

Состояние каждой из перечисленных подсистем климатической 
системы 9’ описывается конечным числом определяющих парамет
ров Хи хг, . . . ,  Хп. Все остальные величины, характеризующие со
стояние той или иной подсистемы, являются функциями этих па
раметров. Подобно тому, как это принято в термодинамике, опре
деляющие параметры можно разделить на экстенсивные, пропор
циональные размеру или массе рассматриваемой подсистемы, и 
интенсивные, не зависящие от них. К первым относятся объем, 
внутренняя энергия, энтальпия и энтропия, ко вторым — темпера
тура, давление и концентрация. Различают также внутренние и 
внешние определяющие параметры. Внутренние параметры опре
деляют состояние системы, внешние — состояние окружающей 
среды. Деление параметров на внутренние и внешние носит не
сколько условный характер в том смысле, что оно зависит от вре
менных масштабов исследуемых процессов. Так, для временных 
масштабов порядка 10  ̂ лет и меньше площадь и объем континен-" 
тальиых ледниковых щитов можно отождествить с внешними, для 
более продолжительных временных масштабов — с внутренними 
параметрами климатической системы. Соответственно в первом 
случае континентальные ледниковые щиты выступают как часть 
окружающей среды, во втором — как составная часть климатиче
ской системы.

Вообще говоря, принадлежность той или иной подсистемы 
к окружающей среде или к климатической системе определяется 
соотношением между временным масштабом исследуемых процес-



сов и временем установления равновесного состояния рассматри
ваемой подсистемы. Если это соотношение мало, подсистема счи
тается принадлежащей окружающей среде, иначе — климатичес
кой системе. Для иллюстрации - различий времени установления 
равновесного режима отдельных подсистем климатической си
стемы приведем оценки типичных временных масштабов верти
кальной диффузии тепла. Последние вместе с геометрическими и 
теплофизическими характеристиками этих подсистем сведены 
в табл. 1.1. Как видно, атмосфера, верхний квазиоднородный слой 
океана, морской лед, а также снежный покров и деятельный слой 
суши обладают сравнительно быстрой и, главное, одинаковой (по 
скорости) реакцией на внешнее возмущение, так что на времен
ных масштабах порядка 1 0 ® с они должны объединяться в единую 
климатическую систему.

Используя терминологию термодинамики, введем понятия от
крытой, закрытой и изолированной системы. Открытой системой 
будем называть систему, которая обменивается веществом с окру
жающей средой, закрытой системой— ̂систему, которая не обме
нивается веществом с окружающей средой, и изолированной си
стемой — систему, которая не взаимодействует с окружающей сре
дой, т. е. не обменивается с ней ни энергией, ни веществом. Таким 
образом, с точки зрения термодинамики климатическая система 
представляет собой неизолированную систему, состоящую из 
взаимодействующих друг с другом и с окружающей средой макро
скопических подсистем, каждая из которых обладает чрезвычайно 
большим числом степеней свободы.

Изменение состояния климатической системы, характеризую
щееся изменением ее параметров, будем называть процессом. В за
висимости от изменения внешних и внутренних параметров будем 
различать соответственно внешние и внутренние процессы.

1 .2 . М а с ш т а б ы  в р е м е н н о й  и зм ен ч и в о ст и  и ее  м е х а н и зм ы

Данные наблюдений свидетельствуют о большом разнообразии 
колебаний характеристик климатической системы. Главными из 
них, согласно А. С. Монину [60], являются:

1 ) мелкомасштабные колебания с периодами от долей секунд 
до минут, обусловленные турбулентностью и различного рода 
волновыми процессами (скажем, акустическими и гравитацион
ными волнами в атмосфере);

2)_ мезомасштабные колебания с периодами от минут до часов 
(к ним принадлежат, в частности, инерционные колебания). Их 

интенсивность сравнительно невелика, и потому энергетический 
спектр в указанном интервале периодов содержит широкий и глу
бокий минимум, отделяющий квазигоризонтальные синоптические 
возмущения от трехмерных мелкомасштабных неоднрродностей;

3) синоптические колебания с периодами от нескольких часов 
д о  нескольких суток в атмосфере и недель в океане. К этой группе



Таблица 1.1
Характеристики отдельных подсистем климатической системы, по Солтцмену [227]

Подсистема Площадь, 
1012 м2

Характерный 
вертикаль

ный масштаб,
Плотность,

кг/м^
Масса, 
10>« кг

Удельная
теплоемкость,

Полная
теплоем

кость.

Коэффициент 
вертикальной 
турбулентной 
(или молеку

Типичный
временнбй
масштаб

вептикальнойм 10= Дж/(кг.К) 1021 Дж/К лярной) диф
фузии тепла, 

mVc ,

диффузии 
тепла, с

А тм осф ера;

св обод н ая  атм о сф е
ра

510 10< 0 — 1 5 1 5 102 ■ ' 10*= ,

пограничный слой 510 10^ 1 0 ,5 1 0 ,5 10 105
Океан: '

верхний к вазиодн о- 
родны й слой

334 102 10=’ 34 4 102 10-2 108

глубинны й слой 362 4-10= 103 1400 ,4 5-103 10-3 10'»
К риосф ера;

м орской л ед . 30 1 10^ 0 ,5 . 2 10"' 10-« 10®
снежны й покров 80 1 5-102 10-' 2 1 0 -' 10-? 105суш и

горны е ледники 1 102 10^ 1 0 - ‘ 2 10"' 10-е 10‘0
ледниковы е щиты 14 10^ 10^ 10 2 10 10-<* 10‘2

Л итосф ера:

о зер а  и реки '2 102 10^ 0 ,2 4 1 10-? - 10®
деятельны й слой 131 2 3-103 1 0 ,8 1 Ю-в
суш и



относятся такл<е суточные и полусуточные колебания, создаваемые 
суточными изменениями инсоляции и _ гравитационными силами 
Луны и Солнца;

4) глобальные колебания с периодами от недель до месяцев. 
Примером могут служить двухнедельные колебания индекса цир
куляции (средней угловой скорости вращения атмосферы в уме
ренных широтах относительно поверхности Земли) и 30—60-суточ
ные колебания в индоокеанском и тихоокеанском секторах тропи
ческой атмосферы;

5) сезонные колебания, каковыми являются колебания с годо
вым периодом и их гармоники (в том числе муссонные явления);

6 )̂  междугодичные колебания с периодами порядка нескольких 
лет. К ним принадлежат квазидвухлетние колебания метеорологи
ческих элементов, имеющие глобальный характер, но наиболее 
отчетливо выраженные в экваториальной стратосфере (по мне
нию А. М. Обухова, они возникают в результате параметриче
ского резонанса, т. е. резонансного усиления колебаний при мед
ленном изменении параметров атмосферы во времени), квазидвух- 
летнее явление, получившее название ENSO (аббревиатура ан- 
глийс1̂ ого словосочетания Эль-Ниньо — Южное колебание), 3,5- 
летние автоколебания северной ветви Гольфстрима и пр.;

7) внутривековые колебания с периодами порядка десятков
лет, типичным примером которых является потепление в первой 
половине текущего столетия; ,

8 ) междувековые колебания с периодами порядка нескольких 
веков или нескольких десятков веков. Их проявления — потепле
ние после конца ледникового периода (90—60-й век до н. э.) и 
установление так называемого «климатического оптимума» в 40— 
2 0 -д веках до н. э., последующее похолодание ( 1 0 -й век до н. э .— 
1П век-н. э.), новое потепление в XV—XVI веках и, наконец, по
холодание в так называемый «малый ледниковый период» (XVII— 
XIX века);

9) долгопериодные колебания с периодами порядка десятков 
тысяч лет (ледниковые и межледниковые эпохи плейстоцена), 
связанные с изменением параметров земной орбиты и наклона 
земной оси. Среди подобного рода колебаний астрономического 
происхождения наибольшим является колебание с периодом 
100 тысяч лет. Затем в порядке уменьшения амплитуд располага
ются колебания с периодами 22 и 41 тысяча лет. Первый из упо- 
тмянутых- периодов близок к периоду изменения эксцентриситета 
земной орбиты и периоду автоколебаний в системе континенталь
ные ледниковые щиты— астеносфера, второй совпадает с перио
дом прецессии и третий — с периодом изменения угла наклона зем
ной оси;

1 0 ) изменения геологических эпох с периодами порядка десят- 
к̂ов и сотен миллионов лет, создаваемые орогенными и тектони

ческими процессами и дрейфом континентов.
Все эти проявления временной изменчивости климатической си

стемы представлены в идеализированном спектре колебаний тем



пературы приземного слоя атмосферы, изображенном на рис. 1 .1 . 
В зависимости от механизма возбуждения колебания температуры, 
как и любых других климатических характеристик, можно разде
лить на вынужденные и свободные. Вынужденными называются 
колебания, порождаемые внешними воздействиями (скажем, из
менениями инсоляции), свободными^— колебания, происходящие 
независимо от внешнего механического или теплового воздейст-

Р ис. 1.1. И деализированны й спектр колебаний тем пературы  при
зем ного  слоя атмосф еры , по М итчеллу [202].

ВИЯ и обусловленные внутренней неустойчивостью климатической 
системы по отношению к малым возмущениям (например, автоко
лебания в системе океан—атмосфера).

Соображения, лежащие в основе этой классификации, сводятся 
к следующему [185]. В любой реальной, гидродинамической си
стеме всегда есть вязкая диссипация, если система не движется 
как твердое тело, и термическая диссипация (средняя скорость 
выравнивания температурных неоднородностей), если система не 
изотермична. Поэтому в свободных колебаниях единственным ме
ханизмом, способным уравновесить влияние диссипации, может 
быть только перенос энергии по спектру, в вынужденных колеба
ниях влияние диссипации может компенсироваться как за счет 
каскадного переноса энергии, так и за счет работы вынуждающих 
сил. Во втором случае сначала возбуждается мода с масштабом 
длины вынуждающей силы. Затем эта мода под влиянием неустой
чивости передает свою энергию более высоковолновым модам. 
Как только энергия этих мод достигнет некоторого критического
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уровня, начинают возбуждаться еще более высоковолновые моды. 
Одновременно высоковолновые моды оказывают обратное воздей
ствие на порождающие их низковолновые моды, вызывая усиле
ние или стабилизацию и даж е разрушение последних.

Из сказанного ясно, что внешнее воздействие — это всего лишь 
один из возможных механизмов изменчивости, другой — внут
ренний стохастический механизм, обусловленный существованием 
обратных связей между различными внутренними параметрами 
климатической системы. Обратные связи могут либо усиливать 
вариации одного из взаимодействующих параметров, либо 
ослаблять их. В первом случае они называются положительными, 
во втором — отрицательными. Известно довольно много примеров 
обратных связей. Приведем только некоторые из них.

Положительная обратная связь парниковый эффект водяного 
пара — температура атмосферы. Количество содержащегося в воз
духе водяного пара (абсолютная влажность) нелинейным обра
зом зависит от температуры воздуха и в свою очередь определяет 
прозрачность атмосферы для длинноволновой радиации. Так, по
вышение температуры при постоянной относительной влажности 
(предположение о постоянстве относительной влажности оправ
дывается в широком диапазоне изменения температуры) приводит 
к усилению поглощения длинноволновой радиации в атмосфере 
{парниковый эффект) и тем самым способствует дальнейшему 
повышению температуры нижних слоев атмосферы. Другими сло
вами, парниковый эффект водяного пара действует на климати
ческую систему дестабилизирующим образом.

Положительная обратная связь альбедо снежно-ледяного по
крова— температура атмосферы. Снег и лед обладают более 
высокой отражательной способностью (альбедо), чем вода 
или почва. Поэтому увеличение площади снежно-ледяного по
крова или сроков его существования должно .сопровождаться 
увеличением планетарного альбедо, а оно — уменьшением коли
чества солнечной радиации, усваиваемой климатической систе
мой, и последующим увеличением площади снежно-ледяного по
крова.

Отрицательная обратная связь перепад температур экватор — 
полюс — меридиональный перенос тепла. Увеличение перепада тем
ператур экватор— полюс вызывает увеличение меридионального 
переноса тепла, что способствует повышению температуры океана 
и атмосферы в высоких широтах и как следствие — уменьшению 
перепада температур экватор—полюс.

Отрицательная обратная связь влажность почвы—альбедо по
верхности суши. Увеличение влажности почвы приводит к умень
шению альбедо поверхности суши, что в свою очередь обуслов
ливает увеличение поглощения коротковолновой солнечной радиа
ции, повышение температуры подстилающей поверхности, усиле
ние испарения и в результате уменьшение влажности почвы.

Мы рассмотрели два механизма изменчивости климатической 
системы — присущую ей внутреннюю стохастичность и внешнее



воздействие. Третий механизм — различные формы резонанса ме
жду внутренними модами климатической системы и внешними 
воздействиями циклического характера. Примером тому могут 
служить колебания с периодом 100 тысяч лет. Эти колебания,, 
как сейчас считается, обусловлены совпадением периодов измене
ния эксцентриситета земной орбиты и реакции астеносферы на 
нагрузку, создаваемую континентальными ледниковыми шитами..

Следуя [183, 184], предположим, что внутренний стохастиче
ский механизм вносит существенный вклад в изменчивость кли
матической системы на всех временных масштабах и что этот 
механизм складывается из индивидуальных стохастических про
цессов, каждому из которых отвечает свой временной масштаб и 
собственный вклад (белый шум) в изменчивость^ характеризуе
мую всеми временными масштабами, превосходящими данный. 
Это определяет появление «фоновой» изменчивости (на рис. 1.1 
она заштрихована) и увеличение ее интенсивности с ростом вре
менного масштаба колебаний. Наиболее важными факторами 
«фоновой» изменчивости с временными масштабами порядка часа 
и меньше являются мелкомасштабная турбулентность и конвек
ция. На временных масштабах порядка суток основной вклад вно
сит инерционная, а на временных масштабах порядка месяца —  
термическая релаксация атмосферы. «Фоновая» изменчивость 
с временными масштабами от 1 до 10  лет обусловливается тер
мической релаксацией верхнего квазиоднородного слоя океана; 
на временных масштабах от 1 0  ̂ до 1 0  ̂ лет сказывается" влияние 
глубинного слоя океана, а в интервале масштабов от 1 0 ® до 
1 0  ̂ лет — влияние взаимодействия между континентальными лед
никовыми щитами, глубинным слоем океана и атмосферой.

-Внешние воздействия приводят к появлению узкополосной из
менчивости. Поэтому при наличии внешних воздействий и отсут
ствии «фоновой»; изменчивости спектр климатической изменчиво
сти напоминал бы суперпозицию изменений, свойственных различ
ным внешним факторам. Подобные изменения обладают большой 
упорядоченностью и соответственно высокой степенью предсказуе
мости. Наоборот, «фоновая» изменчивость характеризуется малой 
упорядоченностью и низкой степенью предсказуемости.



Глава 2
СОВРЕМЕННОЕ СОСТОЯНИЕ КЛИМАТИЧЕСКОЙ СИСТЕМЫ

Рассмотрим бюджет массы, тепла, влаги, энергии и углового 
момента. Однако предварительно сообщим сведения об исходной 
информации, лежащей в основе существующих представлений о со
временном состоянии климатической системы. При изложении 
фактических данных будем следовать в основном [211, 212, 215, 
216].

2.1. Исходная информация

В настоящее время имеется приблизительно 2000 станций ра
диолокационного зондирования атмосферы, на которых дважды 
в сутки производятся измерения горизонтальных составляющих 
скорости ветра, температуры, влажности и высоты изобарической 
поверхности на 11 уровнях в атмосфере. Объем информации, по
ставляемый этими станциями, огромен. Даже если исключить все 
месячные серии с пропусками данных, превышающими 10  сут, 
то за 10-летний период с мая 1963 г. по апрель 1973 г. мы будем 
иметь 10 • 365 • 2 • 1000 -11 • 5 = 4  • 10® единиц информации. Здесь 
первая цифра характеризует количество лет, вторая — количество 
суток в году, третья — количество ежесуточных серий измерений, 
четвертая — количество станций, обеспечивающих поступление ка
чественной информации, пятая — количество уровней измерений 
в атмосфере и шестая — количество измеряемых параметров. 
Указанный объем информации достаточен для выявления крупно
масштабных особенностей климата атмосферы. Однако не следует 
забывать о крайне неравномерном распределении аэрологических 
станций: последние сосредоточены преимущественно в густонасе
ленных районах земного шара, тогда как большая часть аквато
рии Мирового океана, экваториальный пояс Южной Америки и 
Африки, а также Антарктида до сих пор еще остаются не осве
щенными данными наблюдений.

Примерно то же самое можно сказать и в отношении сети стан
ций измерений в Мировом океане. В настоящее время мы распола
гаем приблизительно 1 0 ®'-регистраций температуры, солености и 
концентрации кислорода более чем на 30 горизонтах от поверх
ности до дна океана. Таким образом, массив данных океанологи
ческих измерений содержит в общей сложности 10® • 30 • 3 =  10̂  еди
ниц информации. Однако, как и в атмосфере, распределение стан
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ций измерений по акватории Мирового океана имеет крайне не
равномерный характер; на большей части ак'ватории Мирового 
океана, особенно в океанах южного полушария, данных фактиче
ски нет. К счастью, недостаток данных в океане не ощущается 
так остро, как в атмосфере, потому, что наиболее изменчивым яв
ляется верхний 1 0 0 -метровый слой океана, лучше других слоев 
обеспеченный данными измерений. Кроме того, интенсивность 
междугодичной изменчивости в океане много меньше, нежели 
в атмосфере, так что для ориентировочных оценок характеристик 
климата океана (в частности, меридионального переноса тепла) 
можно использовать все данные, полученные с момента выполне
ния первых глубоководных измерений.

Значительно хуже обстоит дело с данными измерений скорости 
течения. Все, что мы имеем на сегодняшний день,— это сведения 
о дрейфе судов и весьма немногочисленные прямые регистрации 
скорости течения в поверхностном и глубинном слоях океана. 
Такая ситуация, естественно, не способствует быстрому прогрессу 
знаний о глобальной циркуляции океана. Если к тому же доба
вить, что в ближайшие годы резкое увеличение сети станций 
измерений скорости течения по техническим и экономическим 
причинам вряд ли возможно, то остается одно — попытаться при
влечь нетрадиционные (и в первую очередь — спутниковые) ме
тоды исследования динамической структуры океана. Но это — 
дело будущего. Пока же вся необходимая информация поставля
ется на основе стандартной технологии. Исключение составляют 
измерения потоков коротковолновой и длинноволновой радиации 
на верхней границе атмосферы, температуры и рельефа свободной 
поверхности океана.

2.2. Бюджет массы

Начнем с вывода выражений, описывающих бюджет массы 
в отдельных подсистемах климатической системы. Определим 
массу /Па столба атмосферы единичного сечения в виде

00

. ?иа =  5 Ра ,

где Ра — плотность воздуха; ps — приземное давление; высота 
неровностей подстилающей поверхности; §■ — ускорение свободного 
падения; z — вертикальная координата, ориентированная верти
кально вверх. . ,

Проинтегрируем уравнение неразрывности в пределах всей 
толщи атмосферы и воспользуемся условием обращения в нуль 
вертикального потока массы на достаточно большой высоте в ат
мосфере и кинематическим условием w = dt,ldt-\--wVt— (Р —
— £")/Ра на подстилающей поверхности (здесь w и v — вертикаль
ная составляющая и горизонтальный вектор скорости ветра, Р —
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скорость выпадения осадков, Е — скорость испарения, V — плоский 
оператор градиента на поверхности сферы радиуса а, t — время), 
В результате получаем

dmoldt +  V • тру к =  — (Р — Е), (2.2.1)

где Va — средний по массе атмосферы горизонтальный вектор ско
рости ветра.

Аналогично уравнения сохранения массы воды в океане, мор
ского льда и вещества суши принимают вид

dmoldt +  V • moVo =  Р — Е —Ей (2.2.2)

dm,/dt+V ■ miVi =  Ei +  P~E;  (2.2.3)

dmoldt -)- V • mbVL~ P  — В, (2.2.4)

где первые члены в левой части представляют собой скорость из
менения массы т, отнесенной к единице площади поверхности, 
вторые члены — горизонтальную дивергенцию интегрального пере
носа массы, Vo, Vi и Vl — горизонтальные векторы скорости тече
ния в океане, дрейфа морского льда и перемещения речных и 
грунтовых вод, El — скорость образования (или таяния) морского 
льда, символ «^» — операцию усреднения по массе, индексы «О», 
«I» и «L» — принадлежность к океану, морскому льду и суше. 

Заметим, что интегральный в пределах суши перенос массы

otlVl осуществляется только речными и грунтовыми водами (рус
ловой и подземный сток), остальная часть суши в силу условия

v l  =  0 не вносит вклад в ть̂ ь-
Проинтегрируем уравнение (2.2.1) по поверхности всей 

Земли, уравнение (2.2.2) — по поверхности океана, уравнение 
(2 .2 .3)— по поверхности морского льда и уравнение (2 .2 .4)— по 
поверхности суши. Затем обозначим отнесенный к единице пло
щади поверхности суммарный ' (русловой-1- подземный) сток 
в океан через {Ев)- Тогда с учетом условия непрерывности инте
грального переноса массы на границе раздела океан—суша 
имеем

 ̂ {тА} +  { Р - £ }  =  0 ;

д
d t

d t

■ {mo} f o - { P -  E }  fo +  {£ i}  fi -  {Ej , }  h  =  0; 

d

Qt { m ^ } h ~ { P - E } h  +  { E ^ } h  =  0 ,

d t

d
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где fo = so/s, fi = si/s, fb = sb/s — отношения площадей океана 
(so), морского льда (si) и суши (sl) к площади s поверхности 
всей Земли (или, иначе, баллы океана, морского льда и суши), 
связанные между собой соотношением fo +  fi +  f L = l ;  фигурные 
скобки означают усреднение по площади всей Земли.

Складывая эти выражения, получаем:

({^ а} +  /о +  {^i} fi +  {wJl} / ь) =  0. (2.2.5)

Равенство (2.2.5) описывает тот очевидный факт, что для вре
менных масштабов, много меньших времени жизни континенталь
ных ледниковых щитов (для таких временных масштабов конти
нентальные ледниковые щиты можно не выделять в самостоятель
ную подсистему и рассматривать их как часть суши), масса 
системы атмосфера—океан—морской лед—суша остается неиз
менной во времени. '

Вернемся к уравнению (2.2.1) и проинтегрируем его по дол
готе. В результате находим

2яасо8 ф • - ^ [ т д ]  - f  МтТ_к — —2яасозф • {[Р] — [£]), ,

( 2 . 2 . 6 )

где
2п

М т Тр,=  J тлила cos

— меридиональный перенос массы в атмосфере; va — средняя по 
массе атмосферы меридиональная составляющая скорости ветра; 
Ф — широта; Я — долгота; квадратные скобки означают зональное 
усреднение.

Вспомним теперь, что масса атмосферы однозначно определя
ется приземным давлением и что, согласно [2 1 0 ], среднее годовое 
приземное давление в северном и южном полушариях равно соот
ветственно 983,6 и 988 гПа (или в единицах массы 2,569-10^® и 
2,581 ■ 101® jgp) Отсюда следует, что должен существовать средний 
годовой перенос массы из южного полушария в северное, причем 
на основании (2 .2 .6 ) этот перенос должен обусловливаться разной 
интенсивностью гидрологического цикла в обоих полушариях. Од
нако существование в атмосфере переноса массы из южного полу
шария в северное предполагает наличие обратного компенсацион
ного потока массы в других подсистемах климатической системы. 
Дальнейшее обсуждение этого вопроса мы отложим до раздела 
2.4, а сейчас обратимся к рис. 2.1, иллюстрирующему вариации 
разности фактического (не приведенного к уровню моря) призем
ного атмосферного давления и его среднего годового значения. 
Из рисунка видно, что масса атмосферы испытывает заметные 
сезонные колебания, причем в северном и южном полушариях эти 
колебания происходят в противофазе. Последнее обстоятельство

14



обычно связывается с переносом массы из летнего полушария 
в зимнее [210]; тем самым неявно предполагается, что источники 
и стоки массы в правой части уравнения (2.2.6) уравновешивают 
друг друга в каждом полушарии по отдельности или вследствие 
их малости вообще могут не рассматриваться, (исключаются из 
кинематического условия на подстилающей поверхности, см. 
выше). Применительно к средним годовым условиям это предпо
ложение эквивалентно отсутствию переноса массы через экватор
и, стало быть, равенству приземных давлений в обоих полуша
риях. Спорность такого объяснения очевидна.

гПа

Р ис. 2.1. С езонны е вариации разности  
м е ж д у  фактическим (не приведенны м  
к .ур овн ю  м оря) приземны м атм о
сферны м давлением  и его средним  
годовы м  значением , по О орту  [210].

2 — северное полушарие; 2 — южное полу
шарие; 3 — Земля в целом.

2.3. Бюджет тепла

Первичным источником энергии для климатической системы 
служит инсоляция, определяемая так называемой солнечной по
стоянной (поток солнечной радиации на среднем расстоянии 
Земли от Солнца, наиболее вероятное значение которого заклю
чено в пределах от 1368 до 1377 Вт/м^), а также наклоном оси 
вращения Земли, эксцентриситетом земной орбиты и долготой 
перигея. Вариации последних трех астрономических параметров 
имеют временные масштабы порядка десятков тысяч лет (см. 
выше), и потому они не оказывают сколько-нибудь ощутимого 
влияния на интересующие нас изменения состояния климатиче
ской системы с временными масштабами порядка десятилетий.

Рисунок 2.2 иллюстрирует пространственно-временную измен
чивость среднего зонального результирующего потока радиации 
на верхней границе атмосферы. Отметим три ее особенности: 
асимметрию сезонных колебаний, отчетливо выраженную в вы
соких широтах обоих полушарий, локальный зимний максимум 
в тропических широтах южного полушария и усиление сезонных 
колебаний в южном полушарии по сравнению с северным. Пер
вая и третья особенности своим происхождением обязаны специ
фике пространственного распределения потока длинноволновой 
радиации на верхней границе атмосферы, вторая — увеличению 
потока усваиваемой коротковолновой солнечной радиации из-за 
уменьшения планетарного альбедо.
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Обозначим радиационный приток тепла в атмосфере (разность 
результирующих потоков радиации на верхней границе атмосферы 
и на подстилающей поверхности) через Q f+Q ^, где Qf и —
соответственно притоки коротковолновой и длинноволновой радиа
ции. Тогда Q^-fQA вместе с поступлением Qf явного тепла от под

стилающей поверхности, равным 
по величине и противоположным 
по знаку турбулентному потоку 
Qs явного тепла на подстилающей 
поверхности, а также выделением 
тепла Q4 ='LP за счет фазовых 
переходов водяного пара, дивер
генцией ’V-Cpm.AVATA интеграль
ного по массе атмосферы пере
носа тепла и переходом С(Ф, /)  
внутренней энергии I в потен
циальную энергию Ф (см. раз-

Рис. 2.2. П ространственно-врем енное р а с
пределение среднего зонального р езул ь 
тирую щ его потока радиации  (Вт/м^) на 

. верхней границе атмосф еры .
П ри построении этого и _ двух последую щ их 

рисунков использованы  данн ы е [137].
Ю.Ш.

/  /// V VII IX  XI

дел 2.5) должно балансироваться изменением внутренней энергии 
единичного столба атмосферы, т. е.

"3^ СоШаГА +  V • СртдУдГА =  Q i -Ь Q2̂  +  — С(Ф, /); (2.3.1)

здесь и выше Та — температура воздуха; L — теплота конденса
ции; Ср и с„ — удельные теплоемкости воздуха при постоянном 
давлении и объеме; остальные обозначения прежние.

Аналогично результирующий поток радиации QS-l-Q® на под
стилающей повёрхности в сумме с выделением тепла LjEi за счет 
фазовых переходов воды и за вычетом потоков явного Q® и скры
того Q\=LE тепла и дивергенции интегрального переноса тепла 
должен уравновешиваться изменением теплосодержания -единич
ного столба океана или суши, т. е.

СоШоТ о +  V • СоШоУоТ о =dt

СьШьТь +  V • =  Qi" +  Q2® -  Qs® -  Q4®, (2.3.3)dt
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где с я Т — удельная теплоемкость и температура; т - -м а с с а  
столба единичного сечения; Ьг— ̂теплота плавления (сублима
ции); индексы «О» и «L» указывают на принадлежность к океану 
и суше, двойные индексы «08»  и «LS» — к поверхности океана и 
суши; символ как и раньше, означает усреднение по массе 
океана или деятельного слоя суши.

Дополним систему (2.3.1) — (2.3.3) уравнениями сохранения

скрытого тепла в атмосфере Ь ш а Я а  и  в  морском льду L i t r i i  (здесь

Яа — средняя по массе атмосферы удельная влажность воздуха, 
mi — отнесенная к единице площади поверхности масса морского 
льда). Эти уравнения имеют вид

-f V ■ Ь ша^ а =  Ь { Е  — Р)\ (2.3.4)

Limi -|- V • LimiVi =  LiEi L{P — Е), (2.3.5)
где Vi — горизонтальный вектор скорости дрейфа морского 
льда.

Тогда, интегрируя уравнения (2.3.1) — (2.3.5) по долготе и за
тем складывая их, приходим к равенству

2 я а с о 5  ф • - ^ ( [ с „ т А Г л ]  +  [ с о Ш о Т о ]  f ' o  +  { с ь т ^ Т ^ ]  f i  +

- f  [Ьт^и] +  [i-imi] fО ^  (МНТа +  МНТо) =

=  2па cos ф • ([Qf] +  [Q2°°]) — 2яа cos ф • [С (Ф, /)], (2.3.6)
где

2я

М Н Т а =  J m A ^ C p V A T A  L v a Q a )  a c o s f p d l

— меридиональный перенос явного и скрытого тепла в атмосфере;

МНТо =  J \foCotnoVoT о +  fiLimiVi - f  fLĈ miViJiJ а cos ф dX 
о

— меридиональный перенос явного и скрытого тепла в океане и 
в деятельном слое суши; ио, ui и u l — меридиональные составляю
щие скорости течения, дрейфа морского льда и перемещения реч
ных и грунтовых вод; /^ , и f'^— баллы океана, морского льда
и суши в зональном поясе единичной меридиональной протяжен
ности. •

Выражение (2.3.6) связывает результирующий поток радиации 
([Q “ ]+ [Q “ ]) на верхней границе атмосферы (здесь 0̂ °° — поток
усваиемовой коротковолновой солнечной радиации, — длинно
волновое излучение в космос) с дивергенцией меридионального пе
реноса тепла и изменением энергии в системе атмосфера—океан—• 
морской лед—суша. Обсудим пространственно-временную измен
чивость последних двух у п о м я н у т ы х  с д а £ а £ М № ^ г - 4 } р  прежде рас-
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смотрим сезонную изменчивость глобального бюджета тепла, опи
сываемого равенством

- ^ ( { с а т л Т л }  +  { ^ Ш а ^ а }  +  { ^ о ^ о ? о } / о  +  fb  +

+  {bimi} fi) +  (C (Ф, /)} =  {QT} +  {Q2“̂ }.
Для определения фигурирующих в левой части этого равен

ства скорости изменения внутренней энергии и ее перехода в по
тенциальную энергию атмосфе
ры, а также скорости измене
ния явного тепла в океане н 
скрытого тепла в атмосфере и 
морском льду воспользуемся 
средними месячными значе
ниями температуры и удельной 
влажности воздуха, системати
зированными в [210], оценками 
скорости изменения теплосо
держания {comofo} верхнего 
275-метрового слоя океана из 
[182] и сводкой данных о пло
щади и объеме морского льда.

Рис. 2 .3 . С езонная изменчивость гло
бального б ю д ж ет а  тепла в ' си стем е  

океан— атм осф ера.
1 — результирующий поток радиации на 
верхней границе атмосферы; 2 — скорость 
изменения явного тепла в океане; 3 — ско
рость изменения скрытого тепла в морском 
льду; 4 — скорость изменения явного и 

скрытого тепла в атмосфере':

представленной в табл. 2.1. Результаты вычислений вместе с полу
ченными на основании рис. 2.2 оценками среднего глобального 
результирующего потока радиации на верхней границе атмо
сферы приведены на рис. 2.3. Они имеют много общего 
с результатами аналогичного расчета, опубликованными в [137]. 
В обоих случаях амплитуда и фаза сезонных колебаний 
результирующего потока радиации на верхней границе атмо
сферы и скорость изменения явного тепла в океане близки ме
жду собой. Это указывает на ключевую роль океана в формиро
вании сезонной изменчивости глобального бюджета тепла. Далее 
выясняется, что скорость изменения внутренней энергии и ее пе
рехода в потенциальную энергию атмосферы и скорость измене
ния скрытого тепла в атмосфере (их комбинацию ради сокраще
ния будем называть скоростью изменения теплосодержания атмо
сферы) много меньще результирующего потока радиации на верх
ней границе атмосферы. Наконец, скорость изменения тенлосодер-'
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Сезонная изменчивость площади и объема морского льда в Мировом океане и в отдельных его частях (по данным
разны х авторов)

, Таблица 2.1

Х арактери 
стика Район Автор 1 II III IV V VI V i l V III IX X XI X II

П лощ адь  
м орского  
л ьда , 1 0 ‘2

Арктический
бассейн

Уолщ  и Д ж о н с о н  
(1979)

1 3 ,8 14 ,1 1 4 ,0 1 3 ,5 1 2 ,5 1 0 ,8 8 , 7 7 ,0 7 ,1 9 ,6 1 1 , 6 1 3 ,0

Л ем ке и др . 
(1980)

1 3 ,0 1 3 ,5 1 3 ,0 1 2 ,5 1 1 , 5 1 0 ,5 8 ,5 7 ,0 8 ,5 9 ,5 1 1 , 2 1 3 ,0

Л еб едев  (1986) 1 1 , 5 11 , 5 1 1 , 5 1 1 , 4 11, 1 1 0 ,3 8 ,4 6 ,7 6 ,8 8 ,2 1 0 ,3 11 , 3

Ю жный
океан

Л ем ке и др . (1980) 5 ,5 2 ,5 3 ,0 6 ,0 9 ,0 1 3 ,0 1 5 ,5 1 7 ,5 1 8 ,0 1 7 ,5 1 7 ,0 1 0 ,0

Л ебедев  (1986) 4 ,4 '2 ,9 3 .1 5 .4 9 ,0 1 0 ,9 1 3 ,0 1 4 ,4 1 4 ,8 1 4 ,8 11 , 5 7 , 3

М ировой
океан

Л ебедев  (1986) 1 7 ,8 17 ,1 1 7 ,3 19 , 2 2 1 , 1 2 1 , 9 2 2 ,0 2 1 , 3 2 1 ,6 2 3 ,1 2 2 ,1 1 9 ,7

О бъем  м ор
ского льда, 
10'2 м3

Арктиче
ский б а с 
сейн

Л еб едев  (1986) 2 2 ,5 2 5 ,6 2 8 ,2 2 9 ,9 3 0 ,3 2 8 ,2 2 2 ,4 1 7 ,0 1 4 ,5 1 4 ,8 1 6 ,5 1 9 ,4

Ю жный
океан

Л ебедев  (1986) 3 ,5 2 ,2 2 ,2 3 ,3 5 ,0 8 ,0 1 1 , 0 1 4 ,5 1 6 ,8 1 8 ,7 15 ,1 9 ,1

М ировой
океан

Л еб едев  (1986) 2 7 ,9 3 0 ,8 3 4 ,2 3 7 ,0 3 8 ,1 3 7 ,9 3 3 ,2 3 1 , 7 3 1 ,4 3 3 ,6 3 1 , 9 2 9 ,4



жания атмосферы и результирующий поток радиации на верхней 
границе атмосферы находятся в противофазе друг к другу. По
следнее обстоятельство, а также то, что максимум и минимум ско
рости изменения теплосодержания атмосферы приходятся соответ
ственно на теплое и холодное полугодия северного полушария, яв
ляются следст&ием различного соотношения площадей суши и 
океана в обоих полушариях.

Подчеркнем, что скорость изменения теплосодержания атмо-
■ сферы даже в сумме со скоростью изменения скрытого тепла 

в морском льду не в состоянии сбалансировать расхождения ме
жду результирующим потоком радиации на верхней границе ат
мосферы и скоростью изменения явного тепла в океане. При
чина — неполнота и неточность исходной информации и погреш
ности определения составляющих глобального бюджета тепла 
как малой разности больших величин. Однако, указав такую 
причину расхождений, мы тем самым солидаризировались с ши
роко распространенным мнением о том, что деятельный слой 
суши не оказывает заметного влияния на сезонную изменчивость 
глобального бюджета тепла. Проверим, так ли это. Пусть тепло
емкость единичного столба деятельного слоя суши равна 1,2Х 
ХЮ'̂  Дж/(м^-К) ,  балл-материков—-0,3 и изменение средней тем
пературы деятельного слоя — 2' 10~’ К/с. Тогда скорость измене

ния теплосодержания d{ctmiJ-L)fbldt деятельного слоя суши со
ставит приблизительно 0,6 Вт/м^ т. е. она не может устранить не
вязку в глобальном, бюджете тепла.

Полученное выше соотношение между составляющими бюд
жета тепла выполняется для планеты в целом, но не для отдель
ных ее частей. Рассмотрим, например, северную полярную об
ласть, ограниченную параллелью 70° с. ш. В этой области резуль
тирующий поток радиации на верхней границе атмосферы 
в течение всего года много больше скорости изменения явного 
тепла в океане, а она соизмерима со скоростью изменения скры
того тепла в морском льду, и в сумме обе эти скорости много 
больше скорости изменения теплосодержания атмосферы. Спра
шивается: чем уравновешиваются радиационные потери тепла 
в северной полярной области? Естественно, только меридиональ
ным переносом в системе океан—атмосфера. Найдем оценку этого 
переноса. Она должна быть равна произведению радиационных 
потерь тепла (в среднем за год около— 100 Вт/м^) на площадь 
(15,4-10^° м̂ ) исследуемой области, т. е. приблизительно 0 ,15х  
X 10'" Вт. .

Переходя к анализу среднего годового меридионального пере
носа тепла в системе океан—атмосфера отметим прежде всего, 
что в тропических широтах меридиональный перенос явного и 
скрытого тепла в атмосфере направлен к экватору и потому тро
пики представляют собой мощный источник тепла для атмосферы, 
-ЧТО компенсация меридионального переноса явного и скрытого 
тепла осуществляется здесь главным образом меридиональным
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переносом потенциальной энергии в атмосфере, что суммарный 
меридиональный перенос энергии в атмосфере (перенос явного 
и скрытого тепла+ перенос потенциальной энергии) и меридио
нальный перенос тепла в океане ориентированы к полюсам, что 
такая их ориентация есть следствие преобладания потока усваи
ваемой коротковолновой солнечной радиации над уходящим длин
новолновым излучением в низких щиротах и обратного соотноше-

Р ис. 2 .4 . П ространственно-врем енное расп ределен и е м еридионального  
п ереноса тепла (10'® В т) в атм осф ер е (а ) и в ок еане (б ) .

П ри построении ф рагм ен та  (а) использованы  д ан н ы е [210], ф рагм ен т (б) 
заим ствован  из [37]. П олож ительны е значени я соответствую т переносу на се

вер, отрицательны е — на юг.

НИЯ м е ж д у  н и м и  в в ы с о к и х  ш и р о т а х  и что , н а к о н е ц , н а  э к в а т о р е  
м е р и д и о н а л ь н ы й  пе р е н о с т е п л а  в о ке а н е  п р и н и м а е т  б л и з к и е : 
к  н у л ю  и п о л о ж и т е л ь н ы е  з н а ч е н и я , с в и д е т е л ь с т в у ю щ и е  о с у щ е с т 
в о в а н и и  н е б о л ь ш о го  пе р е н о са т е п л а  и з  ю ж н о го  п о л у ш а р и я  в се
верное.

О сезонной изменчивости меридионального переноса тепла 
в системе океан—атмосфера можно судить по рис. 2.4. Первое,, 
что обращает на себя внимание — это разительные отличия про- 
странственно-временных распределений МИТд и МНТо. Мы имеем 
в виду, во-первых, локализацию максимальной изменчивости на 
разных широтах в атмосфере и океане (в атмосфере она сосредо
точена в районе экватора, в океане — в умеренных широтах обоих 
полушарий^^ и, во-вторых, постоянство в течение годового цикла 
направления меридионального переноса в умеренных широтах 
в атмосфере и смену его на всех широтах в океане.

Не секрет, что меридиональный перенос тепла в океане до сих 
пор еще остается одним из наименее изученных элементов кли
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мата и потому на анализе его пространственно-временного распре
деления стоит остановиться более подробно. Правый фрагмент 
рис. 2.4 выявляет известное подобие сезонных колебаний МНТо 
в северном и южном полушариях. В обоих из них меридиональ-^ 
лый перенос тепла достигает максимума зимой и направлен в это 
время года к зимнему полюсу. Летом всюду, кроме тропической 
.зоны океана, происходит заметное ослабление и смена направле- 
лия МНТо. Наибольшие значения МНТо имеют место в тропиках 
н приходятся на февраль—март в северном и на октябрь—ноябрь 
в южном полушариях. Вторичные максимумы, смещенные отно
сительно основных дальше от экватора, приурочены к августу— 
сентябрю в северном полушарии и к маю—июню в южном. По
следнее обстоятельство указывает на существование четко выра
женной полугодовой гармоники.

Упомянем еще две особенности сезонной изменчивости МНТо. 
Речь идет, во-первых, об интенсификации переноса тепла к полюсу 
весной по сравнению с осенью в северном полушарии и летом по 
сравнению с зимой в южном полушарии и, во-вторых, о превыше
нии (в два раза) продолжительности периода переноса тепла из 
северного полушария в южное по сравнению с продолжитель
ностью периода переноса тепла в обратном направлении.

И последнее; сопоставление средних годовых распределений 
МНТа и МНТо свидетельствует о соизмеримости меридиональных 
лереносов тепла в атмосфере и океане и, главное, о совершенно 
иной их природе. Об этом говорит тот факт, что максимум пере
носа тепла к полюсам в океане располагается в низких щиротах, 
где меридиональные градиенты температуры воды относительно 
невелики, а в атмосфере — в умеренных широтах, где меридио
нальные градиенты температуры воздуха, наоборот, принимают 
наибольшие значения.

2.4. Бюджет влаги

Как и в предыдущем разделе, начнем с вывода уравнений бюд
жета влаги в отдельных подсистемах климатической " системы. 
Для атмосферы и 'морского льда эти уравнения находятся деле- 
нлем (2.3.4), (2.3.5) соответственно на L (pa/Po) и Li(pi/po), где 
Pi и ро — плотность морского льда и пресной, воды. Поступая та
ким образом, приходим к следующим выражениям:

(ЗГ аЭ  +  V • ' Ж  =  - { Р - Е )  р„/ра; (2.4.1)

- f  V • =  £iPo/pi +  (Р -  £) Ро/Ра; (2.4.2)

здесь W"a =  (ро/ ра) ота̂ а — влагосодержание (в водном эквива
ленте) столба атмосферы единичного сечения; W î= (po/pi)mi — 
нормированная на единицу площади масса пресной воды в мор
ском льду; остальные обозначения прежние.
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Для суши уравнение бюджета массы пресной воды записыва
ется в виде

d W
+ V  УьГ ь =  ( Р - £ ) Р о/Ра, (2.4.3)

где Wi, — влагосодержанне суши, определяемое как масса прес
ной воды в почве и грунте, приходящаяся на единицу площади 
поверхности.

Система (2.4.1)-— (2.4.3) замыкается уравнением бюджета 
массы пресной воды в океане

d W Q j d t ■ \о^о =  (Р — -E)Po/Pa — £iPo/Pb (2.4.4)
где Wo имеет смысл содержания пресной воды в единичном столбе 
океана.

Уравнения (2.4.1) — (2.4.4) описывают соответственно атмосфер
ную, криосферную, континентальную и океанскую составляющие 
гидрологического цикла. После интегрирования первого из этих 
уравнений по поверхности всей Земли, второго — по поверхности 
морского льда, третьего — по поверхности суши и четвертого —  
по свободной от льда поверхности океана и использования условия 

' , непрерывности интегрального переноса массы пресной воды на 
границе раздела океан—суша получаем

- ^ { W ^ }  +  { P - E } ^  =  0 ;  (2.4.5)

- § f { w , }  и  -  { £ . }  / I  ^  -  E } h  - ^ = 0 ;  ( 2 -4 - 6 >

<5 IW/ \  f  г о  S _Ро_

Ра
{Wl} fb -  {Р -  £ }  fL ^  +  {Er} h  =  0; (2.4.7)

- j f  {Wo} f o - { P - E } f o - ^  +  {£ ,} h  =  0. (2.4.8)

Сложение (2.4.5) — (2.4.8) и учет равенства ( / o  +  / i  +  / l ) = 1  
приводит к очевидному соотношению

-^{{WA) +  {W,}f, +  {Ŵ }f:  ̂+  {Wo}fo) =  0, (2.4.9)

выражающему закон сохранения массы пресной воды в системе 
атмосфера—океан—морской лед—суша.

Обсудим последовательно те элементы гидрологического цикла,, 
относительно которых мы располагаем более или менее достовер
ными сведениями.

Влагосодержание атмосферы. Для средних годовых условий 
оно систематически уменьшается от экватора к полюсам. Такой 
характер изменения влагосодержания атмосферы объясняется 
сильной зависимостыо удельной влажности воздуха от темпера
туры. Отметим существование отклонений от зональной симмет-
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рии, связанных с влиянием подстилающей поверхности: как пра
вило, влагосодержание атмосферы больше над океаном, нежели 
над сушей. Заметные смещения изолиний влагосодержания имеют 
место также в окрестности западных и восточных границ конти
нентов, что обусловлено влиянием орографии и теплых и холод
ных океанских течений. Еще одна примечательная особенность — 
более близкое к зональному (по сравнению с северным полуша
рием) распределение влагосодержания атмосферы в южном полу

шарии. Причина этого — разное 
соотношение площадей суши и 
океана в обоих полушариях. Об
щее влагосодержание атмосферы 
в среднем за год составляет 
13,1X10’  ̂ кг, что эквивалентно 
слою воды толщиной 0,025 м.

Представление о сезонной из
менчивости влагосодержания ат
мосферы можно получить на осно
вании рис. 2.5. Из него явствует, 
что на всех широтах северного 
полушария влагосодержание ат
мосферы летом больше, чем зи-

шш.
VII IX

Рис. 2.5. П ространственно-врем енное р ас
пр еделение в лагосодер ж ан и я  (10  кг/м^) 

атмосф еры .

П ри построении рисунка использованы  д а н 
ные [210].

мой. Обратная ситуация имеет место в южном полушарии. Макси
мальная сезонная изменчивость влагосодержания атмосферы отме
чается в зональном поясе, ограниченном параллелями 20 и 30° с. ш. 
Своим происхождением эта особенность обязана муссонной цирку
ляции над юго-восточной Азией и Африкой. В экваториальной 
области сезонная изменчивость, обусловленная смещением макси
мума влагосодержания в летнее полушарие, выражена гораздо 
слабее.

Меридиональный перенос влаги в атмосфере. Для его опреде
ления проинтегрируем уравнение (2.4.1) по долготе. В результате 
приходим к выражению

2ла cos ф
d t ■ F a ] +

1 д  
а  (Зф

• MWTa =  -2па cos ф • ([Р] -  [£]) Ро
Ра ’ 

(2.4.10)
где

М А у Т л =  \ v A W A a c o s ( p d l

меридиональный перенос пресной воды в атмосфере.
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с  ним однозначно связан меридиональный перенос водяного 
пара, определяемый делением MWTa на (ро/рд). Зависимость 
( Р а / Р о )  MWTa - от широты приводится на рис. 2.6. Даже беглого- 
взгляда на этот рисунок достаточно, чтобы установить две инте
ресные особенности. Мы имеем в виду, во-первых, сильную сезон
ную изменчивость меридионального переноса водяного пара в тро-

Р ис. 2 .6 . С редний годов ой  меридиональны й перенос влаги  
(10? к г/с) в атм осф ер е (а)  и его сезонн ая  изм енчивость (б ) .
При построении рисунка использованы  данн ы е [210]; полож ительны е 

значения соответствую т переносу на север, отрицательны е — на юг.

пиках и почти полное ее отсутствие в умеренных и высоких ши
ротах обоих полушарий; во-вторых, существование значительного 
переноса водяного пара из южного полушария в северное летом 
и несколько меньшего обратного переноса зимой. Таким образом,, 
оказывается, что южное полушарие служит источником водяного- 
пара для северного.

Перенос водяного пара через экватор играет важную роль 
в формировании водного баланса обоих полушарий. Достаточно 
сказать, что именно он регулирует соотношение между осадками 
и испарением, и, в частности, превышение на 39 мм/год осадков- 
над испарением в северном полушарии [215]. Далее, если взгля
нуть на вещи с более общей точки зрения, то наличие переноса во
дяного пара через экватор может служить косвенным свидетельст
вом в пользу существования обратного (направленного из север
ного полушария в южное) переноса массы пресной воды в океане 
и на- суше, ибо в среднем за год меридиональный перенос влаги 
во всех подсистемах климатической системы обязан обращаться
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Б нуль. На основании этого соображения и приведенных на 
рис. 2.6 оценок заключаем, что, меридиональный перенос массы 
пресной воды в океанской и континентальных частях гидрологиче
ского цикла должен быть ориентирован на юг в умеренных широ
тах северного полушария, а также на экваторе и в тропических 
широтах Ю ЖНОГО' полушария и на север на всех других широтах.

Испарение и осадки. Для отдельных широтных зон разность 
между осадками и испарением определяется не меридиональным

переносом водяного пара, а его дивергенцией [см. (2.4.10)]. Ска
жем, если дивергенция 5М'\УТА/(а5ф) положительна, то ([Е] —
— [^]) >  О и, значит, широтная зона, в которой это неравенство 
выполняется, служит источником влаги для атмосферы. Напро
тив, если в некоторой широтной зоне ( [ £ ] — [Р]) •< О, то в ней 
имеет место сток влаги. Представленное в [216] среднее годовое 
меридиональное распределение <5MWTa/ (а^ф) свидетельствует 
о том, что основным источником влаги для атмосферы являются 
тропические области океана, стоком — экваториальная зона и 
умеренные и высокие широты обоих полушарий. Однако если это 
так, то чередование источников и стоков влаги в атмосфере дол
жно иметь важные следствия для меридионального распределения 
солености воды в океане: там, где испарение преобладает над 
осадками, соленость верхнего слоя океана должна увеличиваться, 
в противном случае — уменьшаться. Сравнение меридиональных 
распределений средних годовых зональных значений разности ис- 
ларение — осадки (рис. 2.7 а) и солености на поверхности Ми
рового океана (рис. 2.7 б) подтверждает отмеченную законо
мерность. Отсюда следует, что определяюш,ий вклад в формиро
вание солености верхнего слоя океана по крайней мере в эква
ториальных и тропических широтах вносят испарение и осадки. 
Все прочие факторы (в том числе горизонтальная адвекция и вер
тикальная диффузия) играют лишь второстепенную роль.
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Итак, распределение ([£■]—[Р]) известно. Рассмотрим, как 
ведут себя отдельные составляющие этой разности (см. рис. 2.8- 
и 2.9). Никаких неожиданностей рис. 2.8 и 2.9 не приносят. Как 
и следовало ожидать, максимум испарения приходится на тропи
ческие широты океана, причем в тропиках северного полушария 
испарение зимой больше, чем в тропиках южного полушария ле-

Р ис. 2 .8 . С редн ее го до в о е  испарение с поверхности  океана (а)  
и его сезонн ая  изменчивость (б ) ,  в см /м ес.

П ри построении рисунка использованы  данн ы е [139].

том. В экваториальной зоне испарение меньше, нежели в тропи
ках, из-за понижения температуры поверхности океана и ослаб
ления скорости ветра. Из рис. 2.8 и 2.9 видно также, что средние 
годовые меридиональные распределения осадков и испарения не 
симметричны, а их сезонные изменения не антисимметричны отно
сительно экватора вследствие различия площадей суши и океана 
в обоих полушариях.

Напомним теперь, что всюду, кроме тропиков, количество осад
ков над океаном в общем больше, чем над сушей. Если добавить,, 
что испарение с поверхности океана также больше, чем с поверх
ности суши, то отсюда следует, что испарение и осадки компенси
руются локально. Однако их компенсация может быть только ча
стичной в том смысле, что результирующее значение разности; 
испарение — осадки обязано быть отрицательным на суше и поло
жительным в океане. В противном случае существование русло
вого и подземного стока становится попросту необъяснимым.
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Таким образом, атмосферная часть гидрологического цикла 
должна содержать перенос водяного пара с океана на сушу, кон
тинентальная — перенос воды с суши в океан.

Материковый сток. Согласно (2.4.6) — (2.4.8), в среднем за год 
разность между испарением и осадками на поверхности суши, 
с одной стороны, и испарением и осадками на поверхности океана 
и морского льда, с другой, должна быть равна материковому (рус-

120уГ 200 см/год

Ю.Ш.

Р ис. 2.9. С редняя годов ая  зональная скорость вы падения  
осадк ов  н а д  океаном  и суш ей (а)  и ее  сезонн ая  изменчи

вость ( б ) ,  в  см /м ес.

П ри построении рисунка использованы  данн ы е [167].

ловому и подземному) стоку с суши в океан. Эта величина вместе 
с оценками глобального испарения и осадков представлена 
в табл. 2.2. Как видно, все оценки стока, кроме полученной в [108], 
согласуются между собой, несмотря на большие систематические 
погрешности измерений осадков и неизбежные ошибки при рас
чете испарения, обусловливаемые, помимо прочего, крайне нерав
номерным распределением данных метеорологических измерений 
над океаном и пока непреодоленными трудностями определения 
влажности почвы на суше.

Сведения о сезонной изменчивости материкового стока можно 
почерпнуть из [58]. В соответствии с ними максимальный сток, 
составляющий 12 % суммарного за год, приходится на июнь, ми
нимальный (6% суммарного за год) — на январь. Тем самым 
можно говорить о двух особенностях сезонной изменчивости мате-' 
рикового стока: сравнительно небольшом размахе сезонных коле
баний и синфазности сезонных колебаний глобального материко-
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С оставляю щ ие ср едн его  годов ого  водн ого б ал ан са  суш и, ок еана и Зем ли  в цел\)м  
(п о  данны м  различны х и ссл едов ател ей )

Таблица 2.2

И сследуем ая
область Х арактеристика

■S*к
га ^
Л05
ч с .

о

5 “

к

iSc.

О.О
X

Ё.5

S

се го
М я С .

яС-
г

f  £

tE
I

It-
С уш а И спарение, с м /г о д 4 8 ,4 4 2 ,0 4 8 ,5 4 8 ,1 _ 4 4 ,7

О садки, с м /г о д 7 3 ,2 7 3 ,0 8 0 ,0 7 4 ,8 — 7 5 ,6
Сток, с м /г о д 2 4 ,8 3 1 , 0 3 1 , 5 2 6 ,7 4 .1 3 0 ,9

О кеан И спарение, с м /г о д 124 ,1 1 2 6 ,0 1 4 0 ,0 1 1 7 ,7 — 1 2 2 ,5
О садки, с м /г о д 1 1 3 ,8 1 1 4 ,0 1 2 7 ,0 1 0 6 ,7 — 1 0 9 ,9
Р азн ость  испаре
ние— осадки, 
см /г о д

1 0 ,3 1 2 ,0 1 3 ,0 1 1 , 0 1 , 8 1 2 ,6

З ем л я И спарение, с м /г о д 1 0 2 ,0 1 0 2 ,0 1 1 3 ,0 9 7 ,3 — 1 0 0 ,0
в  целом О садки, с м /г о д 1 0 2 ,0 1 0 2 ,0 1 1 3 ,0 9 7 ,3 — 1 0 0 ,0

П р и м е ч а н и е .  П редставленны е в п оследнем  стол бц е таблицы  оценки  
ск ор ости  вы падения осадк ов  заим ствованы  из [167], оценки испарения получены  
п о  данны м  [139]; прочерки поставлены  там , где  н еобходим ы е сведен ия  отсут 
ствую т.

В О Г О  стока с сезонными колебаниями материкового стока в север
ном полушарии. Первая особенность имеет своей причиной аснн- 
хронность колебаний материкового стока в северном и южном 
полушариях, вторая — преобладание стока в северном полушарии 
над его значением в южном полушарии.

В последующем нам понадобятся сведения о материковом 
стоке в Арктический бассейн. Поэтому, несколько отступая от 
принятой схемы изложения, отметим, что из всех океанов Север
ный Ледовитый океан обладает наиболее сильной сезонной измен
чивостью материкового стока, основная часть которого формиру
ется на Евразийском и Северо-Американском водосборных бас
сейнах в результате таяния снега и льда. По данным [58], сред
ний годовой материковый сток, отнесенный к единице площади 
Северного Ледовитого океана, составляет 3 см/мес, максималь
ный— 8,4 и минимальный — 0,9 см/мес, причем за три наиболее 
многоводных месяца (июнь—август) в океан поступает 56 %. а за 
три наиболее маловодных месяца (январь—март) — только 7 % 
суммарного годового стока.

Вернемся к прерванному обсуждению водного баланса отдель
ных подсистем климатической системы и воспользуемся помещен
ными в табл. 2.1 и 2.2 оценками средней годовой скорости вьша
дения осадков (1 м/год), руслового и подземного стока (0,3 м/год) 
и таяния морского льда (0,5 м/год). Поделив на первую из этих 
оценок общее влагосодержание атмосферы (в водном эквиваленте 
оно равно 0,025 м, см. выше) и содержание воды в океане
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(3700 м), на вторую — запасы воды в озерах, руслах рек, болотах, 
почвах и подземных водах (78 м) и на третью — содержание воды 
в морском льду (1,5 м), получаем, чтб время обновления воды 
в атмосфере, морском льду, суше и океане составляет соответст
венно 9 сут., 3 года, 260 и 3700 лет.

2.5. Бюджет энергии

Атмосфера. Введем определения отнесенных к единице массы 
потенциальной энергии 0=gz,  внутренней энергии /  =  Cd7’, скры
того тепла Lq, кинетической энергии К=\^\^!2 и полной энергии 
Ж = I\ + Ф + I\-Lq. Уравнение бюджета кинетической энергии по
лучается скалярным умножением уравнения движения, записан
ного с учетом гидростатического и тридиционного (для ускорения 
Кориолиса) приближений. Поступая таким образом и принимая 
во внимание, что в гидростатическом приближении dwldt = 0, 
^имеем:

д д е  +  UV/̂  = -W p /p  +  V • F. (2.5.1)

^.Уравнение бюджета потенциальной энергии
дФ /дt +  n \ Ф ^ g w  (2.5.2)

следует из определения Ф, если на него подействовать оператором 
индивидуальной производной dldt= ldjdt-\-uV) и учесть тожде
ство w^dz/dt. Уравнение бюджета внутренней энергии находится 
комбинацией уравнения сохранения массы, уравнения сохранения 
явного тепла и уравнения состояния сухого воздуха. Это дает

- |^  +  uV/ =  ̂ 'r —^V pu + ---- gw, ■ (2.5.3)

здесь и выше u и v — трехмерный и двумерный векторы, скорости; 
® — вертикальная составляющая скорости; р и р — давление и 
плотность воздуха; F и Ft — отнесенные к единице. массы источ
ники и стоки импульса и тепла. .

В гидростатическом приближении интегральные по массе ат-
оо

мосферы внутренняя энергия pidz и потенциальная энергия
о

оо
 ̂ pФdz пропорциональны друг другу с множителем пропорцио

нальности ĉ /fi, где /? — газовая постоянная воздуха. Учитывая 
это, __обе формы энергии можно объединить в одну, называемую 
полной потенциальной энергией П = 1-\-Ф. Соответствующее ей 
уравнение бюджета имеет вид

-f иуЯ =  /=’т-— (l/p)Vpu +  vVp/p. (2.5.4)
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уравнения (2.5.1) — (2.5.4) содержат одинаковые, но противо
положные по знаку члены, характеризующие преобразования 
одной формы энергии в другую. Так, член gw, фигурирующий 
в (2.5.2), ([2.5.3) и описывающий работу, совершаемую силой пла
вучести, характеризует преобразование внутренней энергии в по
тенциальную и обратно, а член vV р/р в (2.5.1), (2.5.4), описы
вающий работу, совершаемую силой давления, характеризует пре
образование полной потенциальной энергии в кинетическую и об
ратно. Однако в кинетическую энергию может превращаться не 
вся полная потенциальная энергия, а только часть ее Л =
— р(Я — Я*) йУ, называе;мая доступной потенциальной энер
гией. Здесь I рЯ* d y  — недоступная потенциальная энергия, т. е.
та часть полной потенциальной энергии, которая остается, если 
атмосферу привести к состоянию с постоянным давлением вдоль 
любой изэнтропической поверхности (новерхности равных значе
ний удельной энтропии Т)=ср1п7' — 1п p-f-const), сохранив при 
этом устойчивую стратификацию; dV—â cos(pd(fd%dz — элемент 
объема; интегрирование распространяется на весь объем атмо
сферы.

Для представления А в терминах измеряемых параметров вос
пользуемся равенством

S р я ^ у  =  ^ ( 1  -ь -§ -У  ро̂ '̂  ̂\ ds]  ^0,

где 6 — потенциальная температура, принимаемая равной нулю 
при р = ро, jDo =  1000 гПа — стандартное атмосферное давление На 
уровне моря; интегрирование по s распространяется на всю по
верхность сферы.

Далее учтем, что при адиабатических процессах масса воздуха 
над любой изэнтропической поверхностью остается неизменной. 
Это влечет за собой постоянство над выбранной поверхностью 
среднего давления р» и величины

5 pn^dV = - ^ { l  +  i ds] pl^‘"’'”dQ.

Подстановка приведенных выражений для |  рД dV и 

J рЯ* dV в определение А дает

Л =  - ^ ( 1  (2.5.5)
& \  Р /  Q

Поскольку, однако, р >  О, а р» есть некоторое среднее значе
ние р, то, согласно [50], фигурирующий в (2.5.5) интеграл от раз-

31



ности будет положительным для любой изэн-
тропической поверхности, и, стало быть, он может быть выражен 
через дисперсию давления на этой поверхности, а она, если угол 
между изэнтропической поверхностью и горизонтальной плоско
стью мал,— через дисперсию потенциальной или абсолютной тем
пературы на изобарической поверхности. В настоящее время име
ется несколько аппроксимаций соотношения (2.5.5). Все они осно
вываются на приближенной формуле [50]

А =  — с„ \ — ----- cos qidfpd'k dpi g,
2  } Уа — у  J

где F — средняя глобальная температура воздуха на фиксирован- 

;5/dp YP (bp d) SOD jO [со] [о] ^ D
a f f j

( o r g - s )  ‘^ v ) D  +  i ^ ^  ^^v ) d - { ^ v ) d = w F v q

(6-S-s) ‘(̂ V ‘̂ V) D -  (^)/ Э -  Ы  0 =  Wl̂ VQ
( 8 - S ’S )

<(3^ )  g  _  ‘3 ^ )  Q —  ( 3 ^  ‘3 y )  Q  =  S j d p  %p (bp (b s o ^ , v 3 y i  ]

{ l ' 9 ' Z )  ________

r> p 5?.̂ -̂ '“-
Vna Х01ЭИИ sy  и  ̂ и. вихреьи.и двил^ений.

■ссов обязан своим происхождением 
неустойчивости зональной цирку-

' ь/нисываемыи уравнениями (2.5.7) — (2.5.10) энергетический
...цикл атмосферы изображен на рис. 2.10. Анализ этого рисунка

приводит к следующим заключениям относительно направлений 
перех;рда энергии (они указаны стрелками). В среднем за год ра
диационное нагревание атмосферы в тропиках и выхолаживание 
в высоких широтах вызывают генерацию доступной потенциаль
ной энергии среднего зонального движения. Под влиянием баро
клинной неустойчивости она преобразуется со скоростью 1,27 Вт/м^ 
в доступную потенциальную энергию вихревых возмущений. Этот 
переход в совокупности с генерацией доступной потенциальной 
энергии вихревых возмущений (0,74 Вт/м^) за счет реализации 
скрытого тепла уравновешивается (благодаря механизму баро- 
тропной неустойчивости) превращением доступной потенциальной 
энергии в кинетическую энергию вихревых возмущений. Неболь

34 ’



шая часть (0,33 Вт/м^) продукции кинетической энергии вихревых 
возмущений расходуется на поддержание средней зональной цир
куляции, что эквивалентно обратному переносу энергии по спек
тру. (переносу энергии от движений с меньшими к движениям 
с большими горизонтальными масштабами)— ̂явление, известное 
под названием отрицательной вязкости. Основная же часть 
(1,7 Вт/м^) вовлекается в прямой каскадный перенос от интервала 
энергоснабжения к вязкому интервалу, где кинетическая энергия 
вихревых возмущений диссипирует в тепло. Наконец, кинетическая 
энергия среднего зонального движения частично (0,18 Вт/м^) дис
сипирует, частично (0,15 Вт/м^) под действием упорядоченного 
меридионального движения преобразуется в доступную потенци
альную энергию зональной циркуляции. Таков в общих чертах 
энергетический цикл атмосферы. Схематически он может быть 
изображен в виде Ам -^Ае-^Ке~^ К м  Ам-

Упомянутые особенности энергетического цикла атмосферы со
храняют качественное подобие не только в различные сезоны года, 
но и в разных полушариях. В количественном отношении отличия 
сводятся к усилению генерации доступной потенциальной энергии 
зональных движений и вихревых возмущений летом, к появлению 
мощного переноса доступной потенциальной энергии средней зо
нальной циркуляции из летнего в зимнее полушарие, к исчезнове
нию обратного переноса энергии по спектру и замене его прямым 
переносом и, наконец, к интенсификации рассеяния кинетической 
энергии зимой. Отметим еще одну интересную деталь — почти 
двухкратное превышение амплитуд сезонных колебаний различ
ных форм энергии в северном полушарии по сравнению с их зна
чениями в южном полушарии. Ее причина —̂ разное соотношение 
площадей суши и океана в обоих полушариях.

Океан. Приступая к обсуждению энергетики океана, напомним 
прежде всего, что благодаря несжимаемости морской воды источ
ники и стоки потенциальной энергии в океане определяются ис
ключительно неадиабатическими факторами. Последнее обстоя
тельство при задании линейного уравнения состояния морской 
воды исключает необходимость обращения к внутренней энергии. 
Далее, в океане зональная симметрия выражена не так отчетливо, 
как в атмосфере, из-за существования многочисленных меридио
нальных барьеров — континентальных склонов и срединных оке
анских хребтов —и потому разделение климатических характери
стик океана на средние зональные и отклонение от них теряет 
смысл. Наконец, следует иметь в виду, что эмпирическая инфор- 

' мация в том объеме, который нужен для оценки энергетического 
цикла океана, попросту отсутствует. Сказанное не оставляет иной 
возможности достичь намеченной цели, кроме как воспользоваться 
результатами вычислений, полученных в рамках той или иной мо
дели крупномасштабной циркуляции океана.

Определим отнесенную к единице массы потенциальную энер
гию П так, чтобы она принимала нулевые значения на дне оке
ана (при 2  =  —Я) ,  т. е. Я  =  р^(2 -ЬЯ)/ро, где р — плотность мор
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ской воды, ро — отсчетное ее значение, и подействуем на обе ча
сти этого равенства оператором djdt. В результате получим

^  +  и у Я  = g a y  +  g  ( 2  Ч - Я )  +  u v ) .

Выражение для второго слагаемого в правой части найдем с по
мощью уравнений сохранения тепла и соли и уравнения состояния 
морской воды. В частности, когда плотность морской воды счи
тается линейной функцией от температуры и солености, эволюци
онные уравнения для плотности и потенциальной энергии прини
мают вид

u v n - ^ S »  +  g e  +  H ) f p / p . ,  ( 2 . 5 . 1 2 )

где/^р/ро= (—ar/^T+ccs/^s) ; f s  — отнесенные к единице массы источ
ники и стоки соли; aT—:—{dpldT)s и a s =  (Ф/<35)т — коэффици
енты, характеризующие зависимость плотности морской воды от 
температуры и солености.

По аналогии с (2.5.1) уравнение бюджета кинетической энер
гии может быть представлено в виде

дК , I _ Р ̂ uvK =  ~ — Vpu—-^gw +  v -F. (2.5.13)

Содержащийся в №ем и в уравнении (2.5.12) член (p/po)ĝ tiy опи
сывает преобразование потенциальной энергии в кинетическую 
энергию и обратно за счет работы сил плавучести.

Обозначим через & полную энергию (К+П). Соответствую
щее ей уравнение бюджета

+  u v ^  =  -  Vpn +  g{z +  H) Fp/po +  V • F (2.5.14)

находится суммированием (2.5.12) и (2.5.13):
Введем определение доступной потенциальной энергии океана

^  ~  i 1)%}Цг 'Р
где р* — отклонение плотности от ее среднего по площади океана 
значения {р}; интегрирование распространяется на весь объем 
океана. .

Затем выразим все климатические характеристики в виде 
суммы средних (в указанном выше смысле) значений и отклоне
ний от них. Первые будем обозначать фигурными скобками, вто
ры е-звездочкой. Подстановка этих определений в (2.5.11) дает

. ^  +  m p + w - ^ = F l .  (2.5.15)

где учтено, что {йу} = 0 ,  {F'p} = 0  и, значит, (3{p}/5z'=0.
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Умножим (2.5.15) на —gp*{d{p}/dz)-'  ̂ и полученное уравнение 
проинтегрируем по объему океана. Тогда после использования 
надлежащих граничных условий и отбрасывания малых членов, 
характеризующих эффект руслового и подземного стока, имеем

=  (2.5.16)дА
d t

Это и есть уравнение бюджета доступной потенциальной энергии. 
В нем первый член справа описывает превращение доступной по-

Генераций из-за 
нагреваний (охлаждения)

Р и с. 2 .11 . Э нергетический цикл  
ок еан а , по П ейш ото и О ор ту  [216].

тенциальной энергии в кинетическую, второй — генерацию и дис
сипацию доступной потенциальной энергии. Заметим, что 
{р*ш*} =  {рш} — {р} W  и что {ш }=0. Следовательно, в обмене 
с  кинетической энергией участвует не вся потенциальная энергия, 
а только часть ее, определяемая уравнением для А.

Отдельные составляющие бюджета энергии оценим на основа
нии представленных в [106] результатов расчета крупномасштаб
ной циркуляции океана. Они изображены в виде диаграммы энер
гетического цикла на рис. 2.11. Как видно, потоки тепла и влаги 
на поверхности океана, поддерживающие пространственную неод
нородность поля плотности, приводят к генерации доступной по
тенциальной энергии. Последняя частично диссипирует в толще 
океана посредством горизонтального, и вертикального перемеши
вания, частично переходит в кинетическую энергию термохалин- 
ной циркуляции. Кинетическая энергия крупномасштабной цирку
ляции увеличивается также за счет работы касательного напря
жения ветра на новерхности океана, формирующего ветровую 
циркуляцию. Однако плотность кинетической энергии {'^2 см /̂с )̂ 
остается много меньше плотности доступной потенциальной энер
гии (~ 2 0 0 0  см^/с2). Это означает, что переход доступной потенци
альной энергии в кинетическую энергию крупномасштабной цир
куляции океана весьма мал и, что, стало быть, временные мас
штабы процессов в океане много больше их аналогов в атмосфере.
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Действительно, согласно [186], скорость генерации и диссипации 
кинетической энергии в океане составляет приблизительно 
0,1 Вт/м^, а скорость генерации доступной потенциальной энергии 
и преобразования ее в кинетическую энергию —2 - 10“" Вт/м^. 
Другими словами, в океане имеет место примерный паритет ме
жду продукцией доступной потенциальной энергии и ее преобразо
ванием в кинетическую энергию, с одной стороны, и генерацией 
и диссипацией кинетической энергии, с другой.

Заканчивая обсуждение рассматриваемого вопроса, перечис
лим наиболее примечательные особенности энергетики климатиче
ской системы в целом. Согласно эмпирическим данным, система
тизированным в [63, 216], поток коротковолновой солнечной ра
диации, поступающий на единицу площади верхней границы атмо
сферы, составляет около 1370 Вт/м^. Доля этой радиации {плане
тарное альбедо), отраженная обратно в космос, равна в среднем 
0,30, так.что усваиваемая климатической системой коротковолно
вая солнечная радиация составляет 240 Вт/м .̂
■ Усваиваемая климатической системой солнечная радиация пе
рераспределяется следующим образом: из оставшихся после от
ражения в космос 70 % приходящей солнечной радиации 20 % по
глощается атмосферой и 50 % — океаном и сушей. В свою очередь 
поглощенная океаном и сушей солнечная радиация расходуется 
на испарение с подстилающей поверхности (24 %) и на обмен 
явным теплом с атмосферой (6 %)■ Оставшаяся часть (20 %) тра
тится на нагревание океана и суши и затем на длинноволновое 
излучение в атмосферу (14%) и в космос (6%).  Только очень 
небольшая часть (примерно 4 Вт/м^ или всего 1,8 %) усваивае
мой климатической системой солнечной радиации преобразуется 
в кинетическую энергию атмосферных и океанских движений. 
Такого же порядка должна быть и скорость диссипации кинетиче
ской энергии в теплоту. Наконец, поглощенная климатической си
стемой тепловая энергия (64 % приходящей солнечной радиации) 
посредством длинноволнового излучения отдается обратно в кос
мос, тем самым замыкая энергетический цикл.

2.6. Бюджет углового момента

Абсолютный угловой момент единичной, массы относительно 
оси вращения Земли определяется выражением

М — Qa^ cos  ̂ф - f  ыа cos ф, ( 2 . 6 . 1 )

где все'обозначения прежние.
В (2.6.1) первый член справа называется планетарным момен

том (он характеризует угловой момент единичной массы, вращаю
щейся вместе с Землей как твердое тело), второй — относитель
ным моментом (своим происхождением он обязан движению отно
сительно вращающейся Земли). Относительный момент счита
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ется положительным при движении с запада на восток и отрица
тельным— при движении в обратном направлении.

Подействуем на (2.6.1) оператором индивидуальной производ
ной и выпишем выражение для dMIdt. Оно будет иметь вид

d M
d t

Комбинируя это соотношение с уравнением движения для зо
нальной составляющей скорости

- ! -  +  ( ' + ^ t g  +

находим
pdMl'dt =  —dpIdX +  pFxCi cos ф, (2.6.2)

откуда следует, что изменение абсолютного углового момента 
определяется исключительно моментом сил давления и трения.. 

Проинтегрируем (2.6.2) по долготе и затем по вертикали в пре
делах всей толщи атмосферы. Тогда вместо (2.6.2) будем иметь

2яа cos ф [ / П аМа] + М М Т а ==’

оо • •
— I X (/Oa£ — pAw) а cos q> dz — 2п [тя] â  cos^ ф, (2.6.3)о i

'где
2я

ММТа =  j /ПаИа-МаЯ co s q>dX — 
о

—  ̂ГПа [qvÔ соз^ф +  и̂ РАа co.s ф) а cos ф dl
о

—■ меридиональный перенос абсолютного углового момента в атмо
сфере, равный сумме меридиональных переносов планетарного 
момента (первый член справа) и относительного момента (второй 
■член); (P^jj — P aw^— разность давлений на восточной и запад
ной сторонах t-ro горного хребта; суммирование производится по 
всем горным хребтам или другим неровностям земной поверхно
сти, пересекающим рассматриваемый широтный пояс; Тя, — зональ
ная составляющая касательного напряжения ветра на подстилаю
щей поверхности.

Уравнение (2.6.3) характеризует бюджет углового момента 
в зональном поясе единичной меридиональной протяженности. 
Для оценки слагающих его членов воспользуемся данными наблю
дений'средней годовой зональной скорости ветра (рис. 2.12). От
личительная особенность ее распределения в меридиональной
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плоскости.— трсхъячеистая структура циркуляции в каждом полу
шарии, прич:ем из трех ячеек две прямых располагаются в тропи
ческих и полярных, одна обратная — в умеренных широтах. На
помним, что прямой ячейкой циркуляции называется такая ячейка, 
в которой поднимается более теплый и опускается более холод
ный воздух. В обратной ячейке, напротив, поднимается более хо
лодный и опускается более теплый воздух. Прямая ячейка цирку
ляции в низких широтах обычно именуется ячейкой Хэдли, обрат
ная ячейка в умеренных широтах— ячейкой Феррела.

Рис. 2 .12 . С редн ее го до в о е  ш иротно-вы сотное расп ределен и е зональной  с о 
ставляю щ ей скорости в етра  (м /с ) , по П ейш ото и О орту [216].

Из рис. 2.12 видно, что зональная составляющая скорости 
ветра на нижних уровнях в атмосфере ориентирована на запад 
(пассаты) в низких широтах и на восток (западный перенос)- 
в умеренных широтах. Соответственно напряжение приземного 
трения, направленное против ветра, будет положительным в пер
вом случае и отрицательным во втором. Отсюда следует, что ат
мосфера передает Земле импульс в низких широтах и получает 
его от Земли в умеренных широтах. Однако поскольку, согласно 
третьему закону Ньютона, Земля оказывает равное и противопо
ложно направленное действие на атмосферу, то она служит ис
точником импульса для атмосферы в низких и стоком его в уме
ренных широтах. То же самое можно сказать и касательно отно
сительного углового момента. Для подтверждения сошлемся на 
рис. 2.13, содержащий результаты вычислений меридионального 
распределения суммарного момента сил давления и трения. Этот 
момент считается положительным, если он увеличивает относи
тельный угловой момент атмосферы, т. е. если в последнем члене 
уравнения (2.6.3) касательное напряжение вётра заменяется рав
ным ему по величине и противоположным по направлению каса
тельным напряжением подстилающей поверхности. Судя . по* 
рис. 2.13, поверхностное трение способствует переносу относитель
ного углового момента от подстилающей поверхности к атмосфере- 
в тропиках и от атмосферы к подстилающей поверхности .в уме
ренных широтах, причем такое направление переноса, сохраняется,, 
по-видимому, в течение всего года.

Отметим еще два источника относительного углового момента 
для атмосферы. Мы имеем в виду области, где располагаются;
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северная й южная полярные ячейки циркуляции. Соответствую
щий им радиус широтного круга (плечо рычага а cos ф) мал и 
потому мал относительный угловой момент, передаваемый от под
стилающей поверхности Земли ,к атмосфере.

Итак, мы выяснили, что относительный угловой момент пере
дается от подстилающей поверхности к атмосфере главным обра
зом в тропиках. Дальнейшая его 
судьба такова: сначала он перено
сится восходящими ветвями ячеек 
Хэдли в верхние слои атмосферы, 
затем транспортируется в умерен
ные широты и уже там перемещает
ся вниз, чтобы компенсировать 
потери относительного углового мо
мента в планетарном пограничном 
слое атмосферы вследствие трения.
Обсудим теперь механизм мери
дионального переноса абсолютного 
углового момента в атмосфере.

Как известно, скорость Qa твер
дого вращения, равная 464 м/с, 
много больше относительной скоро
сти ветра и. Поэтому меридиональ
ный перенос абсолютного углового 
момента, казалось бы, должен обу
словливаться переносом планетар-
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ного момента. Однако в установившемся состоянии интегральный 
(по массе атмосферы) меридиональный перенос абсолютного угло
вого момента не зависит от переноса планетарного момента, ибо 
в силу закона сохранения массы интегральная зональная состав
ляющая скорости ветра тождественно равна нулю. Иными словами, 
интегральный меридиональный перенос абсолютного углового мо
мента определяется только переносом относительного углового

момента, а он в свою очередь зависит только от корреляции [ыл^а] 
между зональной и меридиональной составляющими скорости 
ветра. Но поскольку бесконечного накопления абсолютного угло
вого момента в умеренных широтах, как и бесконечной убыли его 
в низких широтах, не происходит, то должен существ9вать обрат
ный (компенсационный) перенос абсолютного углового момента. 
Естественно предположить, что такой перенос сосредоточен 
в океане. Проверим эту возможность.
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предварительно выпишем уравнение бюджета абсолютного уг
лового момента в зональном поясе океана единичной меридиональ
ной протяженности. По аналогии с (2.6.3) имеем

д 1 д

=  — J ^  (ро£ — p w ) а cos ф йг-Ь 2л [тя] cos^ Ф, (2.6.4)
-я

где
2я

М М Т о =  5 тоОоМоа cos ф dA,

— меридиональный перенос абсолютного углового момента в оке
ане; (p*Q̂ j — p*Q.̂ ) — разность давлений на восточном и западных
краях континентов, срединных океанских хребтов и других неров
ностей дна, пересекающих рассматриваемый зональный пояс; 
касательное напряжение на дне считается пренебрежимо малым 
по сравнению с касательным напряжением т® на свободной по
верхности океана.

Сопоставим оценки меридионального переноса абсолютного уг
лового момента в атмосфере и океане. Пусть типичные значения

отношений корреляционных членов [ и а о а ]  и  [ u q v o ] ,  масс единич
ных столбов атмосферы и океана (тл  и то) и протяженностей 
атмосферы и океана в зональном направлении равны соответст
венно 10", 3- 10“  ̂ и 2. Тогда О (ММТл/ММТо) «10^, т. е. меридио
нальный перенос абсолютного углового момента в океане на два 
порядка меньше, чем в атмосфере, и, значит, он не может скомпен
сировать накопление абсолютного углового момента в умеренных 
широтах атмосферы.

С учетом этого обстоятельства уравнение (2.6.4) для средних 
годовых условий переписывается в виде

■ о ■ '
о ^  (роя — pow) а cos ф dz 2 п  [т°] сов^ф. (2.6.5)

- я г

Отсюда следует, что момент силы трения на поверхности оке
ана уравновешивается моментом, создаваемым разностью давле
ний (или, что то же, разностью среднего уровня океана) на восточ
ном и западном краях континентов. Таким образом, в отличие от 
атмосферы перераспределение абсолютного углового момента 
в океане происходит в зональном, а не в меридиональном направ
лении.

Остается одна возможность — замкнуть цикл абсолютного угло
вого момента меридиональным переносом его в твердом теле 
Земли. Именно так поступил Оорт [211], предложив для описания 
цикла абсолютного углового момента схему, изображенную на
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рис. 2.14. Эффектность этой схемы не может скрыть ее недостат
ков. Главным из них является истолкование механизма переноса 
абсолютного углового момента в твердом теле Земли. Этим за
мечанием мы хотели бы подчеркнуть тот факт, что исследования

Р ис. 2 .14 . С хем атическое представление цикла абсолю тного у гл о 
вого м ом ента в систем е океан— атм осф ера, по О орту [211].

Мгоменты сил д авл еи я  и трения обозначены  соответственно сим волам и ^  и 
и ндекс «L» указы вает  на прин адлеж н ость к  суш е, индекс «О» — 

к океану.

бюджета углового момента (как, впрочем, и массы, тепла, влаги 
и энергии) в климатической системе все еще далеки от своего 
заверщения.



Глава 3

ИЕРАРХИЯ МОДЕЛЕЙ КЛИМАТИЧЕСКОЙ СИСТЕМЫ

3.1. Классификация моделей

То, ч т о  изучение любого физического явления должно основы
ваться на данных наблюдений, причем настолько, насколько это 
возможно, ни у кого не вызывает возражений. Однако вообразим, 
что таких данных нет или их не хватает. Как быть тогда? Конечно, 
всегда можно отложить решение поставленной задачи до лучших 
времен, когда объем эмпирической информации окажется доста
точным, а вытекающие из ее анализа выводы станут внушать до
верие. Но что если мы не можем позволить себе роскошь прове
дения дорогостоящих натурных измерений или временной мас
штаб изучаемых явлений велик (скажем, соизмерим с продол
жительностью жизни одного поколения или даже^ человечества 
в целом)? Наконец, как быть, если явление, о последствиях кото
рого нам нужно знать; в принципе не допустимо (например, в том 
случае, когда стоит задача выяснения последствий ядерного конф
ликта)? В этих и подобных им ситуациях ответ может быть один— 
воспользоваться математическими моделями изучаемых явлений.

Математические модели климатической системы представляют 
собой совокупность уравнений гидротермодинамики, описывающих 
состояние отдельных подсистем и дополненных надлежащими на
чальными и граничными условиями и схемами параметризации 
тех физических процессов, которые то ли в силу несовершенства 
наших знаний, то ли в силу ограниченности имеющихся в нашем 
распоряжении технических и экономических средств, то ли того 
и другого одновременно не поддаются разрешению в явном виде. 
Все существующие модели климатической системы делятся на 
аналитические и численные, на детерминистические и стохастиче
ские, на гидротермодинамические и термодинамические (энерго
балансовые), на нульмерные, 0,5-мерные (боксовые), одномерные, 
двухмерные (в том числе зональные) и трехмерные. Это, как и 
всякое другое, деление является в известной мере условным. Его 
назначение — лишь классифицировать модели по методу решения 
(аналитические и численные), потому, учитывается или нет ан
самбль состояний климатической системы (стохастические и де
терминистические), по способу воспроизведения упорядоченной 
крупномасштабной циркуляции (в гидротермодинамических моде
лях — непосредственно, в термодинамических — в параметризован
ной форме) и, наконец, по числу независимых переменных — про
странственных координат, определяющих решение (нульмерные, 
0,5-мерные и т. д. модели).
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Поясним подробнее суть принципа деления моделей на детер
министические и стохастические. Мы уже говорили о том (см. 
разд. 1 .2 ), что климатическая система обладает чрезвычайно ши
роким спектром временных масштабов —  от долей секунд, прису
щих турбулентности, до сотен миллионов лет, обусловленных цик
лической перестройкой конвективных движений в мантии Земли 
и дрейфа континентов. Приемлемой детерминистической модели, 
воспроизводящей =все это многообразие временной изменчивости 
климатической системы и учитывающей реальную географию кон
тинентов и океанов, в настоящее время нет. По-видимому, ее не 
будет и в обозримом будущем. С этим нельзя не считаться и по
тому приходится идти на компромисс, сокращая рассматривае
мый интервал временных масштабов или заменяя явное описание 
неразрешаемых моделью процессов параметрическим. Именно так 
поступают с наиболее короткопериодными процессами. Что каса
ется долгопериодных процессов, то определяющие их параметры 
обычно фиксируются. Последнее обстоятельство может вызвать 
искажение отклика малоинерционных звеньев климатической си
стемы на внешнее возмущение.

Однако если отказаться от фиксации параметров инерционных 
звеньев климатической системы, то это не только создает проб
лему замыкания, аналогичную той, которая возникает при любой 
параметризации процессов подсеточного масштаба, но и приво
дит к появлению в уравнениях модели дополнительных членов, 
характеризующих случайные возмущения [158, 159]. Пусть х =  
=  (х,) представляет собой вектор состояния быстрого компонента, 
а у = { у г )  —  вектор состояния медленного компонента климатиче
ской системы (скажем, атмосферы и океана), причем первому из 
них отвечает типичный временной масштаб tox, второму— tay, 
связанные между собой неравенством tox<^toy. Последнее озна
чает, что в спектре климатической изменчивости быстрый и мед
ленный компоненты разнесены друг относительно друга. В этом
случае эволюция климатической системы может быть описана
следующей системой уравнений:

" dxildt =  f i (x,  у); (3.1.1)

dyildt =  gi(x ,  t), (3.1.2)

где fi VL gi —  известные нелинейные функции от переменных х, у.
Рассмотрим эволюцию климатической системы на временных 

масштабах t ^ U x .  В этом случае естественно попытаться свести 
систему (3.1.1), (3.1.2) к одному уравнению для медленной пере
менной у, усреднив уравнение (3.1.2) по времени с периодом, 
много большим Ux, но много меньшим toy. Поступая таким обра
зом, имеем:

dyildt =  gi{y,  х), (3.1.3)

где черта сверху символизирует временное усреднение.
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Заменим усреднение по времени усреднением по ансамблю все
возможных реализаций быстрой переменной х при фиксированном 
значении медленной переменной у и параметризуем фигурирующую 
в (Si{y,  х)> переменную х (здесь угловые скобки означают веро- 
ятностное усреднение) в терминах у. Предварительно вспомним, 
что g i { y ,  х) отличается от <^г(у, х)> флюктуационным членом 

характеризующим вклад в дисперсию переменной у всех вы
сокочастотных возмущений переменной х,и  возмущений из интер
вала tox^t<^toy  спектрального минимума, т. е. возмущений, ко
торые обусловливаются взаимодействием быстрого и медленного 
компонентов и образуют вместе с высокочастотными возмущени
ями низкочастотный белый шум. Итак, параметризуя <gt(y, х)>

в виде (gi(y ,  х)>=^г(у) +g'., приходим к уравнению

dyi/dt =  gi{y} +  g'i. (3.1.4)

Из (3.1.4) следует, что эволюция медленного компонента кли
матической системы от любого начального состояния будет описы
ваться в фазовом пространстве параметров t/{ не одной кривой, 
а семейством кривых, соответствующих всевозможным случайным 
возмуТцениям g' .̂ С этим и связано основное отличие между де
терминистическими и стохастическими моделями. В первых из них 
существование случайных возмущений вообще не учитывается, 
во вторых — учитывается в той или иной форме.

Обсудим основные идеи и принципы конструирования детер
министических моделей, сыгравших исключительно важную роль 
в теории климата и еще не исчерпавших все свои возможности. 
Одним из ограничений этих моделей является трудность истолко
вания полученных с их помощью результатов, если не располагать 
серией численных экспериментов, выполненных при различном со
четании внешних и внутренних параметров модели. Весьма полез
ной в этом отношении может оказаться теория подобия циркуля
ции планетных атмосфер, разработанная Г. С. Голицыным [13] и 
модифицированная затем применительно к случаю глобального 
взаимодействия океана и атмосферы С. С, Зилитинкевичем и 
Д. С. Мониным [16]. Как ни жаль, но мы вынуждены ограничиться 
лишь ссылками на [13, 16] и начать обсуждение моделей с наи
более простых из них, занимающих в иерархии ступень, отведен
ную для малопараметрических моделей, т. е. моделей, описываю- . 
щих состояние климатической системы небольшим числом пара
метров.

3.2. Нульмерные модели

Самой простой является модель с одним параметром—  темпе
ратурой Гг уходящего излучения Земли. Она определяется усло
вием радиационного равновесия планеты, характеризующим ба-



ланс между потокоц усваиваемой коротковолновой солнечной ра
диации яа25о(1— «р) и потоком уходящего длинноволнового из
лучения 4яа2/(тГ" ,̂ т. е.

So (1 -а р )/4  = /аГ^, (3.2.1)

где, кроме уже известных обозначений, ар —  среднее взвешенное 
планетарное альбедо, определяемое выражением ар =

1

=  (1/ 2 ) Js(x) oc(x) dx, х =  зтф , а (л:) —  локальное альбедо на ши- 
- 1

роте ф (или при фиксированном х ) , S ( x )  —  среднее годовое рас
пределение солнечной радиации на верхней границе атмосферы, 
нормированное так, чтобы интеграл от S  (х) по л: в пределах от 
О до 1 был равен единице; а — ^постоянная Стефана— Больцмана; 
f — излучательная способность планеты. Подходящей аппроксима
цией для 5 {х) служит формула [20,6 ]

S { x ) ^ i l  +  S.P^ix),  (3.2.2)

где 5 г = — 0,477 —  числовая константа; Р.2 (х) =  (Зх^— •1)/2— поли
ном Лежандра второго порядка. В соответствии с (3.2.2) среднее 
годовое распределение солнечной радиации на верхней границе 
атмосферы является параболической функцией от х, причем эта 
функция имеет нулевую производную на экваторе (л: =  0 ) и при
нимает значение 0,523 на полюсе ( х = 1 ).

При оср =  0,30 из (3.2.1) следует Гт =  254,6 К, т. е. температура 
уходящего излучения Земли получается заметно меньше наблю
даемой средней глобальной температуры приземного слоя атмо-. 
сферы, составляющей 287,4 К. Причина расхождения понятна —  
это отсутствие учета парникового эффекта, создаваемого поглоще
нием длинноволнового излучения земной поверхности и прилегаю
щего к ней слоя воздуха активными в радиационном отношении 
газами (в первую очередь водяным паром и углекислым газом). 
Для описания эффекта обратной связи между потоком /  уходя
щего длинноволнового излучения и средней глобальной приземной 
температурой То воспользуемся аппроксимацией /= А  +  ВТо (си. 
{109]), где, согласно [206], Л=203,3 Вт/м^, S =  2,09 Вт/(м2- °С) —  
эмпирические константы, неявно учитывающие влияние облачно
сти и активных в радиационном отношении примесей в атмосфере 
северного полушария. Приравнивая поток /  потоку усваиваемой 
коротковолновой солнечной радиации, имеем:

S ,( l-a p ) /4  =  A +  BTo, (3.2.3)

откуда при ар =  0,30 и указанных выше значениях числовых кон
стант А и В получаем оценку Го= 14,97 °С, практически совпадаю
щую с наблюдаемой средней (для северного полушария) призем
ной температурой 7о= 14,9 °С,

Рассмотрим теперь влияние обратной связи между планетар
ным альбедо и приземной температурой. При этом предположим,
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что планетарное альбедо равно 0,30, если планета свободна от 
снега и льда, и 0,62, если она покрыта снегом и льдом. После 
подстановки этих значений в (3.2.3) находим 7'о=15°С в первом 
случае и То =  — 36,4 °С во втором. Планета Земля занимает проме
жуточное положение между этими двумя крайними случаями. До
пустим, что южной границе снежно-ледяного покрова соответ

ствует x = x s ,  причем X s = l  
при 7’о>15°С , Xs =  0 при 
То< —  15°С и X s = l + { T o  —  
—  15)/30 при- — 15 ^  Т’о ^  
15°С. Тогда, обозначая ло
кальное альбедо через a,j 
при О <  д: <  Xs и «г при 
.Jfs<x<;l, из определения ар 
и (3.2.3) находим

Яо(д:Л?’о) ) ^ 1  - а р = 1  -
I

—  J a ( x ) S { x ) d x =  1 — щ  +  

+  (аг —  а,) - - г Х

Х 5 2 ( ;^ , -д:?) (3.2.4)

1,4So/sf

Рис. 3.1. Зависимость средней гло
бальной приземной температуры 
от So/Sq для нульмерной модели, 

по Норту и др. [206].

где Ho{xs{To) ) — глобальный коэффициент поглощения коротко
волновой солнечной радиаций.

При современном значении солнечной постоянной 5о уравне
ние (3.2.3) имеет три рещения. Первое из них отвечает современ
ному климату, второе —  климату, при котором около 30% пло
щади поверхности планеты покрыто льдом, и третье — климату 
полностью покрытой льдом планеты (случай белой Земли).

Исследуем линейную устойчивость каждого из перечисленных 
здесь решений уравнения (3.2.3). Предварительно выпишем соот
ветствующее ему нестационарное уравнение бюджета тепла. 
С учетом (3.2.4) оно принимает вид

с dTJdt  +  /  (Го) =  5„Яо {xs {Т,))/4 (3.2.5)
и в пределе (при ^ ^ о о )  сводится к алгебраическому (относи
тельно То) уравнению, которое при указанных вьше аппроксима
циях I и Ho{Xs(To)) характеризует зависимость То от So/S°, пред
ставленную на рис. 3.1. Здесь 5° —  современное значение солнеч-
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ной постоянной, с —  теплоемкость рассматриваемой климатиче
ской системы.

Определим Го как Г®-ЬбГо, где Г®— решение стационарного 
уравнения, бГо —  малое отклонение от него. Затем выразим /(Т’о) 
и Ho{Xs{To)) в виде рядов Тейлора и удержив в них члены, со
держащие бТо в степени не выше первой. Тогда после подста
новки разложений в (3.2.5) и вычитания стационарного уравне
ния

/(Г^) =  5оЯо(л;Л7’№  ' (3.2.6)

получаем
7  а/ \  1 с f  дН„ \
V дП 4 V дТ, )^0 Го_-

с - ^ Ы . + бГо =  0. (3.2.7)

Преобразуем выражение, стоящее в квадратной скобке, для 
чего продифференцируем (3.2.6) по То. В результате будем иметь 
{д1/дТо) == (Яо/4) (дЗо/дТо) -Ь (5о/4) {дНо1дТо), откуда [ {д1/дП) —
—  (So/i) {дНо/дТо)]^о= (Но/4) (dSo/dTo) ^0. Подстановка этого со

отношения в (3.2.7) дает

Р .2 .8 )
"о

Это обыкновенное дифференциальное уравнение первого по
рядка относительно б Го имеет экспоненциальное решение с пока
зателем степени [Но/(4с)](д8о/дТо) о. Следовательно, стремление 

, ^ 0  

б Го к нулю (устойчивость) или удаление от него (неустойчивость) 
должны определяться исключительно знаком комбинации
[Яо/(4с)]((95о/<ЗГо) 0 . Поскольку, однако, с и Яо всегда положи

ло
тельны, то устойчивость или неустойчивость стационарного
решения должны зависеть от знака производной (дЗо/дТо) о. Та-

^ 0

КИМ образом, имеет место следующая теорема [ИЗ]: стационар
ный режим климатической системы, описываемой уравнением
(3.2.3), будет устойчивым при (<35о/(ЗГо) о >  О и неустойчивым

"о
при (дЗо/дТо) о < 0 . Последнее неравенство выполняется, если 

^ 0

отрицательная обратная связь между уходящим длинноволновым 
излучением и приземной температурой слабее положительной об
ратной связи между планетарным альбедо и приземной темпера
турой, т. е. если (д1/дТо) о <  Зо{дНо/дТо)„оТо Tq

4 [см. уравнение

(3.2.7)].
Итак, на основании приведенных выше соображений прихо

дим к следующим двум заключениям: 1 ) климатический режим, 
отвечающий точке 2 на рис. 3.1, является неустойчивым в том
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смысле, что при малых изменениях солнечной постоянной он пе
реходит либо в режим безледной Земли, либо в режим белой 
Земли; 2) климатические режимы, при которых средняя глобаль
ная приземная температура становится выше 10 °С или ниже 
— 15 °С,-являются устойчивыми относительно малых вариаций 
солнечной постоянной. Это касается как современного климата, 
характеризующегося частичным оледенением Земли, так и кли-' 
мата белой и безледной Земли.

В идейном плане к нульмерным моделям тесно примыкают од
номерные модели широтной структуры, в которых единственная 
зависимая переменная —  приземная температура —  считается 
функцией от широты. Поэтому, чтобы сохранить преемственность 
идей, мы обсудим сейчас эти модели, а уже после них —  более 
богатые по физическому содержанию 0,5-мерные (боксовые) 
модели.

3.3. Одномерные модели

Выделим в климатической системе зональный пояс единичной 
меридиональной протяженности. Соответствующее ему уравнение 
бюджета тепла для средних годовых условий имеет вид

I (x)  +  V ■ МНТ (х) =  S„S {х) а {х, Xs)/4, (3.3.1)
где первый член в левой части, как и раньше, характеризует ухо
дящее длинноволновое излучение, второй —  дивергенцию проинте
грированного по всей толще атмосферы и океана меридионального 
переноса тепла, член в правой части —̂ усваиваемую климатиче
ской системой коротковолновую солнечную радиацию, а (х) =  
=  [ 1 — а(л:)]^— локальный коэффициент поглощения; остальные 
обозначения прежние.

Дополним уравнение (3.3.1) представлением каждой фигури
рующей в нем функции в терминах средней годовой зональной 
приземной температуры Т (х) и надлежащими граничными усло
виями на полюсах. В качестве последних примем условие обра
щения в нуль меридионального переноса тепла. Для определения 
/ ( х )  и а(х)  воспользуемся аппроксимациями, предложенными 
в [109]. Именно, будем считать, что

7(л:) =  Л + В Г (х );

Г а; при Т ( х ) <  Ts, 
а{х, =  при Т { х ) > Т

где, как и в предыдущем разделе, А и В —  числовые константы; 
Ui и a j '— коэффициенты поглощения коротковолновой солнечной 
радиации в ледовитых и безледных широтных зонах; Г« =  
= — 10 °С —  средняя годовая приземная температура на границе 
(x =  xs) между этими широтными зонами.
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Прежде чем заняться параметризациёй дивергенции меридио
нального переноса тепла, рассмотрим, следуя [206], два предельных 
случая, при которых МНТ {х) равен бесконечности и нулю. В пер
вом случае должно произойти выравнивание приземной темпера
туры на всех широтах, т. е. одномерная модель будет воспроиз
водить ситуацию, аналогичную описываемой нульмерной моделью. 
Соответственно решение, отвечающее одномерной модели, дол
жно совпадать с изображенным на рис. 3.1 с той лишь разницей, 
что в диапазоне изменения температуры от — 15 до 15 °С сплош
ная кривая на рис. 3.1 теперь заменится пунктирными прямыми, 
которые являются продолжением сплошных прямых, отвечающих 
решениям в режиме безледной (темной) и сплошь покрытой 
льдом (белой) Земли. Физическая интерпретация разрывной кри
вой на фазовой плоскости {Т, 5о/5“ ) очевидна; при уменьшении 
солнечной постоянной происходит понижение приземной темпера
туры изотермической планеты. Последняя остается темной до тех 
пор, пока приземная температура не достигнет — 10 °С, после чего 
планета внезапно становится белой. Новая (соответствующая ре
жиму белой планеты) приземная температура составляет около 
— 44 °С.

Во втором предельном случае (нулевой меридиональный пере
нос тепла) уравнение (3.3.1) сводится к виду

А + В Т  {x)=^ S ,S {x )a{x ,  Xs)l4. ■ (3.3.2)

Тогда, если а{х, Xs) при x  =  xs принимает среднее между а; 
и Uj значение, приписывая уравнение (3.3.2) границе между ледо
витой и безледной широтными, зонами, получаем 5o(a:s) =4(Л-Ь 
- \ -BTs) /{S{Xs)a ,rAea={ai  + aj)/2.

Это соотношение определяет значение солнечной постоянной 
So, обеспечивающее установление южной границы льда на той или 
иной фиксированной широте. Приведенные в [206] результаты 
расчета демонстрируют весьма любопытную ситуацию: если сб- 
гласиться с существующими теориями эволюции Солнца и в соот
ветствии с ними принять, что солнечная постоянная на ранних 
стадиях геологической истории Земли была меньше современного 
ее значения на 20— 40 %, то почему Земля не была покрыта 
льдом, как это предсказывают все имеющиеся в настоящее время 
одномерные климатические модели? Можно предложить разные 
объяснения этого парадокса и среди них —  недостаток воды для 
формирования ледяного покрова, наличие неучитываемых отри
цательных обратных связей, обусловленных, например, измене
нием облачности и газового состава атмосферы, и пр.

Напомним в этой связи, что упомянутые результаты расчета 
были получены с использованием неявного предположения об 
универсальности числовых констант А и В, которые на самом деле 
должны изменяться в геологическом масштабе времени хотя бы 
вследствие изменения содержания в атмосфере поглощающих ве
ществ. Необходимо иметь в виду также, что одномерные модели
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G нулевым меридиональным переносом тепла не в состоянии вос
произвести реальную климатическую систему. Действительно, со
временному положению южной границы полярного оледенения 
(л:« =  0,95) соответствует солнечная постоянная, превышающая ее 
современное значение на 70 %. Мало того, при указанных значе
ниях 5о/5о и Xs средняя глобальная приземная температура ока
зывается равной 93°С, а при x  =  xs имеет место разрыв темпера
тур, составляющий [см. (3.3.2)] около 50 °С. Ясно, что без учета 
меридионального переноса тепла устранить расхождения с дан
ными наблюдений невозможно.

Известны два способа параметризации дивергенции меридио- 
надьного переноса тепла в рамках одномерных моделей. Первый 
из них (так называемое транспортное приближение) был предло
жен в [109], второй (диффузионное приближение) — в [140] и 
[205]. Рассмотрим эти способы параметризации более подробно 
с тем, чтобы установить присущие им особенности и общие черты.

Транспортное приближение. Для средних годовых условий ме
ридиональный перенос тепла в климатической системе определя
ется одним лишь результирующим потоком радиации на верхней 
границе атмосферы. С другой стороны, он должен быть связан со 
средней (в пределах толщи атмосферы) температурой воздуха. 
Однако вертикальная изменчивость температуры воздуха мала по 
сравнению с горизонтальной изменчивостью, так что средняя по 
вертикали температура должна быть коррелирована с приземной 
температурой. Иными словами, должна существовать зависимость 
между меридиональным переносом тепла и распределением при
земной температуры. Эти соображения послужили основой для ап
проксимации дивергенции меридионального переноса тепла в виде 

V  MHT(;c) =  p [ r ( jc ) - r „ ] ,  (3.3.3)
где, как и раньше, Т’о — средняя глобальная' приземная темпера
тура; р=3,75-10" Вт/(м2.°С)— эмпирическая константа.
* Подстановка (3.3.3) и определения/(х) в (3.3.1) дает

A +  BT{x)  +  ^ [ T { x ) - T o ]  =  SoS{x)a{x,  х,)/4. (3.3.4)
Отсюда с помощью выражения

Л +  БТ’о =  5оЯо(л:,)/4, (3.3.5)
найденного интегрированием (3.3.4) по л: от О до 1, получаем со
отношение для определения средней годовой зональной темпера
туры приземного слоя атмосферы. Оно имеет вид

Т(х)  =  - А В - '  +  - L  So [S (х) а (х, Xs) +  (х,)] 5 -  (1 +  pS-‘)- '.

(3.3.6)
Осталось определить положение Xs южной границы полярного 

оледенения. Используя условие T ( x ) = T s  при x = xs ,  получаем:

Ts =  - А В ~ '  +  - L  S d S  (Xs) а [Xs, Xs) +  рВ-'Я» (Xs)] В~\(1 +  р В - ) - ,

(3.3.7)
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где a{Xs,- Xs) =  {ai + aj)l2 —  среднее значение коэффициента по
глощения.

Найденная/ на основании (3.4.7) зависимость Xs от 5o/S° изо
бражена на рис. 3.2. Обратим внимание на скачкообразное изме
нение южной границы полярного оледенения после того, как она 
достигает широты 50°. Объяснение этому факту следующее: на 
границе полярного оледенения {x =  xs) поток уходящего длинно
волнового излучения остается неизменным при фиксированной Ts.

Рис. 3.2. Зависимость положе
ния южной границы полярного 
оледенения от S o/S q для одно
мерной модели (транспортное 
приближение), по Норту и др.

[206].

Поэтому, если So/S°^ уменьшается, южная граница смещается 
к экватору (aTs уменьшается), и, стало быть, увеличивается 
S(xs) .  Одновременно происходит понижение средней глобальной 
приземной температуры, а вслед за ним —  увеличение диверген
ции меридионального переноса тепла. Однако как только 5о/5“̂  
становится достаточно малым, дивергенция меридионального пе
реноса тепла увеличивается больше, нежели усваиваемый поток 
коротковолновой солнечной радиации, и полярное оледенение 
быстро распространяется до экватора.

Обратная последовательность событий имеет место при увели
чении So/S°^. Тем не менее быстрый переход от режима частич
ного оледенения к предельному режиму (теперь к режиму безлед
ной Земли) сохраняется и в этом случае.

Диффузионное приближение. Если отождествить теплосодержа
ние с пассивной скалярной характеристикой, то в среднем за год 
меридиональный перенос тепла от источника тепла к источнику 
холода будет пропорциональным градиенту температуры или 
в терминах Г(х) —  пропорциональным — — х'^уЫТ[х)]dx  с чис
ловым множителем, называемым феноменологическим коэффици
ентом диффузии тепла. Соответственно дивергенция меридиональ
ного переноса тепла будет равна

d ,24 dTV • MHT (a;) =  - - ^ D  (1 -д : ') dx
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где множитель D есть произведение коэффициента диффузии на
1 /а".

Воспользуемся этой аппроксимацией и перепишем уравнение 
бюджета тепла (3.3.1) в виде

- ^ D ( l ~ x ^ ) ^ + A  +  BT =  ± S o S { x ) a { x ,  Xs). (3.3.8)

В качестве граничных условий примем условия равенства нулю 
меридионального переноса тепла на экваторе и полюсе, т. е.

- D { \ - x T d x
=  0. (-3.3.9)

х=0,1  '  '

Заметим, что первое из этих условий эквивалентно предполо
жению о симметрии полей приземной температуры в обоих полу
шариях.

Будем искать решение уравнения (3.3.8) при D =  const в виде 
ряда по полиномам Лежандра Рп{х).  Подставим это разложение 
в (3.3.8), затем умножим его на Рп{х) и проинтегрируем по х 
от О до 1. Тогда, используя условие ортогональности, получаем 
для коэффициентов разложения следующее соотношение:

[ n ( n + l ) D  +  B]T,-i-6or,A =  SoHJ4, (3.3.10)
■ 1 ,»

где Hn=Hnlxs)  — (2п+1)  ̂ P n{x )S{x)a{x ,  X s )  dx —  полиномиаль-
0

ная функция от аргумента Xs, затабулированная при а(х, Xs) =  
=  ао-\-а2 Р 2 {х) в [109]; боп —  символ Кронекера; и = 0 , 2, ...

В частном случае п =  0 соотношение (3.3.10) сводится к (3.3.5), 
откуда при указанных выше значениях числовых констант А и В 
и функции H o { X s )  следует Го =  14,97 °С. При п =  2 значение функ
ции Яге(Хз) равно Яг?»— 0,5. Принимая, как и в [109], что DB-^ =  
=  0,310, на основании (3.3.10) имеем Г г = — 28°С. Если теперь 
ограничиться первыми двумя членами разложения ГякГо+ГгХ 
ХРг(х) — двухмодовое приближение —  и подставить сюда найден
ные значения Го и Гг, то согласование между рассчитанными и 
наблюдаемыми меридиональными распределениями средней годо
вой приземной температуры будет хорошим. Разумеется, то, что 
.диффузионная параметризация обеспечивает хорошее согласова
ние с данными наблюдений, впечатляет. Но не будем забывать,

■ что это есть скорее результат удачного подбора параметров двух
модового приближения, нежели достоинств принятого способа па
раметризации. Кстати сказать, диффузионная параметризация 
меридионального переноса тепла в рамках двухмодового прибли
жения совпадает с предложенным в [109] с точностью до обозна
чений. Действительно, подставляя определение Г в выражение 
для диффузионного оператора, получаем при D =  const и n =  2

— ^  D (1 ~  х^)-4^ =  %DT,P, (X) =  6 D [Г (X) -  Г„],

откуда и из определения Г следует равенство P = 6 Z).
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Для отыскания Xs поступим следующим образом [109]. Вместо' 
7(х) введем новую зависимую переменную —  уходящий поток 
длинноволнового излучения 1{х). Тогда уравнение (3.3.8) перепи
сывается в виде

. D ' { \ ~ x ' ^ ) ^  +  l  =  ^ S , S { ^ a ( x ,  Xs), (3.3.11)dx

V A t D ' = D ! B .
Представим I  в виде ряда по четным полиномам Лежандра и 

проделаем те же преобразования, что и при выводе выражения

Рис. 3.3. Зависимость положения южной гра
ницы полярного оледенения от S o /S q  д л я  одно
мерной модели (диффузионное приближение), 

по' Норту и др. [206].

Беэледная Земля

l2So/SS

для Т, т. е, подставим разложение в (3.3.11), затем умножим 
получившееся уравнение на Рп{х)  и проинтегрируем его по д: от 
О до 1. В результате будем иметь [/г(/г+ l ) D '- f l ] /« =  (5о/4) X 
ХЯ„(л:8 ). Подстановка этого соотношения в I  =  Y , InPn{x) ,  п =

П
=  0 ,2 , . . ., дает при x =  xs

„ " ■ f f i f ; , ! ' ; ' ,  , я =  0, 2........  (3.3.12)

откуда и определяется положение южной границы полярного оле
денения.

Полученная с использованием (3.3.12) зависимость Xs =  
=Xs(5o/5o^) изображена на рис. 3.3. При ее построении в (3.3.12) 
были удержаны члены с индексом /г от О до 6  включительно. Из- 
рис. 3.3 видно, что в небольшом интервале значений 5о/5“ в окре
стности 5о/5°д=1 функция Xs имеет несколько (до пяти) стацио
нарных решений, отвечающих различным климатическим режи
мам. При этом ,современному климату соответствует наблюдаемое 
значение х« =  0,95. Устойчивость этих решений можно проверить 
примерно так же, как это было сделано для нульмерной модели, 
т. е. добавить в левую часть уравнения (3.3.11) член сд1{х, t ) /d t  
с коэффициентом теплоемкости с и затем линеаризовать нестацио
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нарное уравнение относительно малых возмущений стационарного 
решения.

Сравнение рис. 3.2 и 3.3 свидетельствует о том, что наиболь
шие их отличия имеют место в режиме полного оледенения при 
-So/5°> 1,1 и в режиме безледной Земли при 5o/S®< 1,1: диффу-
зонное приближение предсказывает ветвление решений, транс- 
лортное —  их слияние. Кроме того, в диффузионном приближении 
производная dXs/dSo при X s ^ I , 0  меняет знак, причем постепенное 

увеличение от I приводит сначала к плавному, а затем,
лосле прохождения точки смены знака dXs/dSo — к резкому увели
чению Xs (уменьшению площади полярного оледенения), сопро
вождающемуся скачкообразным переходом к режиму безледной 
Земли. Согласно [206], эта особенность пропадает при учете зави
симости коэффициента диффузии от меридионального градиента 
температуры й удержании более высоких мод. В таком случае ре
шения, полученные в рамках диффузионного и транспортного при
ближений, практически совпадают друг с другом.

3.4. Боксовые модели

Прежде всего покажем, что эволюция приземной температуры 
определяется не единственным (свойственным атмосфере) времен
ным масштабом, а критическим образом зависит от временных 
масштабов взаимодействующих между собой и с атмосферой верх
него квазиоднородного слоя (ВКС) и глубинного слоя (ГС) оке
ана. С этой целью рассмотрим, следуя [128], простую боксовую 
модель климатической системы, в которой атмосфера, ВКС и ГС 
характеризуются своей температурой, одинаковой в пределах каж
дого бокса. Изменение бюджета тепла этой системы, создаваемое 
внешними возмущениями (скажем, вариациями 6 Q радиационных 
источников и стоков тепла в атмосфере) может быть описано эво
люционными уравнениями вида

CadTaidt +  Кш [Та ~  Тт) ~  К Т  а =  6Q; (3.4.1)
CmdTmldt +  Xam{Tm-Ta} +  K d { T m - T d )  =  Ol (3.4.2)

c,dTaldt  +  K d { T d - T m ) ^ 0 ,  (3.4.3)

где Т а ,  Т т  И T d  —  возмущения температуры атмосферы, ВКС и
ГС; Са =  0,45 В т-год /(м2. К), Ст =  Ю В т• год/(м^• К) й =
=  100 Вт -год/(м2 . К) — их теплоемкости, эквивалентные заданию 
высоты атмосферы и толщины ВКС и ГС равными 11- 10  ̂ 81 и 
S07 м соответственно; Ка =  2,4 Вт/(м 2-К)— параметр обратной
связи между радиационными источниками и стоками тепла и тем
пературой атмосферы; Яат =  45 Вт/(м2*К) и Xmd =  2 , 0  Вт/(м^-К) —  
коэффициенты теплообмена на границах раздела атмосфера —  
ВКС и ВКС— ГС. •
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в начальный момент времени все возмущения температуры 
будем считать отсутствующими, т. е.

Ta =  Tm =  Td =  0 при  ̂=  0, (3.4.4)
а возмущение притока тепла в атмосфере — изменяющимся ска »- 
ком от нуля до 6 Q при  ̂=  0  и в дальнейшем (при f >  0 ) остаю 
щимся постоянным.

Решение системы (3.4.1) —  (3.4.4) имеет вид
^ _  bQ +  %amTm ^ 3  4  5 ^

Т,п- bQ̂ jXa
“h ^ат

.+ ./Р  [О- « ' ■ ' " " ) + т ( ‘

rd =  - ^ ( l (3.4.7)

где CC — XmdlCm', Р =  ̂ а^от/[Cm (^a +  ̂ am) ]; Ôa =  Ca/(^a +  ̂ am)-^4 Сут̂ . 
/ о т =  ( а + р ) “ ‘ « 2 , 3  Г.; ^0d= ( а - ‘ +  р - 1 ) C d /C m « 9 4  Г.

' Оно свидетельствует о существовании трех временных масшта» 
бон, характеризующих время установления квазиравновесного со
стояния атмосферы (̂ оа), ВКС (tom) и ГС (̂ о<г) и связанных между 
собой неравенством toa^^tom<^tod- Выясняется также, чте на вре
менных масштабах установления квазиравновесного состояния 
атмосферы и ВКС отклик этих менее инерционных (по сравнению- 
с ГС) звеньев климатической системы на внешнее возмущение 
намного меньше предельного, отвечающего установлению равно
весного состояния климатической системы в целом. Следова
тельно, отказ от рассмотрения тех или иных временных масшта
бов (скажем, путем фиксации температуры поверхности океана 
или объединения ВКС и ГС) может привести к заметным иска
жениям эволюции климатической системы.

Это соображение было положено в основу предложенной в [23,. 
25, 29, 32] боксовой термодинамической модели, предназначенной 
для воспроизведения сезонной изменчивости климатической си
стемы северного полушария. Такой временной масштаб изменчи
вости предопределяет необходимость выделения ВКС-в самостоя
тельную подсистему со всеми вытекающими отсюда последствиями 
в отношении описания процессов на границе раздела между ВКС" 
и ГС.

В соответствии с [23, 25, 29, 32] аппроксимируем разделяющий: 
ВКС и ГС сезонный термоклин скачком температуры и выделим 
в пределах годового цикла два периода —  период заглубления и: 
период подъема нижней границы ВКС. Будем считать, что увели
чение толщины ВКС происходит исключительно за счет вовлече
ния воды из ГС. Последнее условие эквивалентно предположению-
о том, что турбулентный поток тепла на нижней границе ВКС от
личен от нуля (расходуется на нагревание воды, вовлекаемой: 
снизу) при увеличении толщины ВКС и равен нулю в противном 
случае, когда вовлечение отсутствует. Равенство нулю этого по
тока тепла означает, что в период подъема нижней границы ВКС
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всякий теплообмен между ВКС и ГС прекращается и в пределах 
ВКС образуется новый (более мелкий) термоклин, препятствую
щий проникновению тепла в нижнюю часть ВКС. Однако изоля
ция части ВКС и объединение ее с ГС равносильны заданию на 
верхней границы ГС эквивалентного потока тепла, определяемого 
условием сохранения тепла в системе ВКС— ГС. Другими сло
вами, в рамках принятой схемы параметризации процесса тепло
обмена на границе раздела ВКС— ГС перенос тепла из ВКС в ГС 
происходит только в период подъема и отсутствует в период за
глубления нижней границы ВКС.

Другим фактором, контролирующим термический режим ГС, 
■если рассматривать этот слой как целое, является упорядочен
ный перенос холодных глубинных вод, создаваемый восходящими 
вертикальными движениями. Согласно [203], именно баланс на
званных двух факторов —  поступления тепла сверху и переноса 
холода снизу — обеспечивает поддержание главного термоклина 
в океане. Однако в силу закона сохранения массы интегральная 
по площади океана скорость вертикальных движений обязана об
ращаться в нуль. Следовательно, необходимо предположить суще
ствование в океане области нисходящих вертикальных движений 
с вырожденным главным термоклином. Из общих соображений, 
подкрепляемых результатами лабораторных экспериментов во 
вращающихся бассейнах [74], ясно, что наиболее интенсивные 
нисходящие вертикальные движения должны быть приурочены 
к области образования холодных глубинных вод и что эта область 
и область восходящих вертикальных движений должны быть свя
заны между собой переносом холодных вод из первой области во 

-вторую в глубинном слое и обратным переносом теплых вод в по
верхностном слое. Таковы основные предпосылки, используемые 
при построении обсуждаемой модели.

В ее основе лежат традиционные представления о характере 
меридиональной циркуляции в океане. Именно, предполагается, 
что область восходящих вертикальных движений находится в уме
ренных и низких широтах, причем в этой области подъем вод (ап- 
веллинг) регулируется поступлением холодных глубинных вод из 
высоких широт и стоком труда теплых поверхностных вод. 
В пользу существования такой меридиональной ячейки циркуля
ции свидетельствуют результаты расчета меридионального пере
носа тепла в океане (см. разд. 2.3) и данные о пространственном 
распределении потенциальной температуры, солености и концен
трации фосфатов, полученные в рамках программ ■ GEOSECS 
(Геохимическое исследование океана) и ТТО (Нестационарные 

трассеры в океане). Анализ этих данных мОжно найти в [99].
Соответственно/^ в океане выделяются три области —  область 

умеренных и низких широт (в дальнейшем —  область апвеллннга), 
область образования холодных глубинных вод в высоких широтах 
и полярная область океана, покрытая льдом. При этом учитыва
ется, что в области апвеллннга, где происходит нагревание океана, 
ВКС и ГС отделены друг от друга резко выраженным сезонным

S8



термоклином, препятствующим теплообмену между ними (в по
лярной области океана эту функцию выполняет галоклин), а в об
ласти образования холодных глубинных вод оба слоя объединя
ются в один вследствие сильного выхолаживания океана, сопро
вождаемого развитием интенсивной конвекции. Аналогично в .ат
мосфере выделяются две зональные области —  область умеренных 
и низких широт, простирающаяся над областью апвеллинга и гра
ничащей с ней частью суши, и область высоких широт, располо
женная над остальной частью суши, областью образования холод
ных глубинных вод и полярной областью океана. В результате 
атмосфера и океан представляются в виде системы связанных ме
жду собой семи боксов —  двух атмосферных (назовем их север
ным и южным) и пяти океанских (ВКС и ГС в области апвел
линга и в полярной области океана и область образования холод
ных глубинных вод).

Эволюционные уравнения, характеризующие бюджет тепла, 
в каждом из выделенных боксов, имеют вид:

E ( f iQ ru -b ( l- f . )Q ? u ) ;  (3.4.8)
i= i

=  Ft2 -1-- ^ ^  Y^{f2QT2i +  flO^Ai +  i^ — f2— fl)Qrti); (3.4.9)
P A

4
. d
dt T,hi -TiWe =  - { F %  +  w T , ) - Q l ^ o - \ -  ^  Q ? V p o C o - b / ;  (3.4.10)

i = l

dt T2 (H -  hi) -b T2We =  -  {F?2 -  wTo) - f  QI, + 0 ~  /; (3.4.11)

d rrToH =  [(/^?, - f  F?2) -1- ® (T2 -  Го)] -b ^  Q?oVpoCo
^ 0  . j=Idt

— PiZ-i ( M j  - j - Ms)/poCoS°-|- D o / s q - ,  (3.4.12)

■ .r_.A_, =  Q°1/(poC„)-Ql_, +  (3.4.13)dt

d
dt r_2  (Я  -  A_i) =  Q L  1 +  D -1 /s -b  (3-4.14)

где уравнения (3.4.8), (3.4.9) относятся соответственно к южному 
и северному атмосферным боксам, уравнения (3.4.10), (ЗД.И) —  
к ВКС^и ГС в области апвеллинга, уравнение (3.4.12)— к обла
сти образования холодных глубинных вод и уравнения (3.4.13),.
(3.4.14) — к ВКС и ГС в полярной области океана.

Поясним смысл отдельных членов этих уравнений и принятых 
в них обозначений. Члены в левых частях уравнений (3.4.8), 
(3.4.9) описывают изменения во времени средних взвешенных (по 
массе атмосферы) значений потенциальной температуры 0  воз
духа, отнесенных к среднему уровню (ps/2) в 'атмосфере; первые-
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члены в правых частях-— меридиональный перенос явного тепла, 
вторые —  источники и стоки тепла в атмосфере; первые члены 
в левых частях уравнений (3.4.10) —  (3.4.14) — изменение теплосо
держания рассматриваемой области океана (здесь T’l и Т2 —  тем
пература ВКС и ГС в области анвеллинга. Го —  температура обла
сти образования холодных глубинных вод, Г_ 1  и Т- 2  —  темпера
тура ВКС и ГС в полярной области океана, h\ и /г_ 1  —  толщина 
ВКС в области анвеллинга и в полярной области океана); вто
рые—  ̂эффект вовлечения воды на границе раздела ВКС и ГС; 
первые члены в правых частях уравнений (3.4.10) — (3.4.12) — диф
фузионный и адвективный теплообмен между областью апвел- 
линга и областью образования холодных глубинных вод; вторые 
члены (3.4.10), (3.4.11) — турбулентный поток тепла на нижней 
границе ВКС и эквивалентный поток тепла на верхней границе 
ГС в области анвеллинга; третий член в (3.4.10) и второй 
в (3.4.12)— теплообмен на границе раздела океан —  атмосфера; 
лаконец, последний член в правой части (3.4.12) характеризует 
изменение теплосодержания области образования холодных глу
бинных вод за счет таяния экспортируемых из полярной области 
•океана льда и снега; два первых члена в правой части (3.4.13) —  
поток тепла на границе раздела вода— лед и теплообмен между 
ВКС и ГС в полярной области океана; последние члены 
в (3.4.12) —  (3.4.14)— изменение теплосодержания, создаваемое 
.захватом воды из соседней области океана в результате переме
щения южной кромки йорского льда. Здесь, кроме уже известных 
обозначений, Я — глубина океана. Mi  и Ms—  ̂масса льда и снега 
в полярной области океана, f i =  s^/si и f 2 =  s^/s2 — отнощения пло
щадей s^, сущи в южном и северном боксах к площадям si, 
Яг этих боксов (баллы материков) *, fi =  s°Js2, и s° — балл и пло
щадь морского льда в северном боксе, s ° — площадь области об
разования холодных глубинных вод, связанная с площадью 
■области анвеллинга и общей площадью океана в северном но-
■лушарии соотношением s° =  s° —  mA =  Pslg —  масса еди
ничного столба атмосферы, ps — приземное давление, gf — ускоре
ние свободного падения, Pi —  размерный параметр, принимаемый 
пропорциональным Mi с множителем пропорциональности p j, 
■%i=Rlcp, R  и Ср —  газовая постоянная и теплоемкость воздуха, 
Ро и Со —  плотность и теплоемкость морской воды, индексы «А» и 
«О» указывают на принадлежность к атмосфере и океану, двой
ные индексы «ЬА», «1А», «ОА»; «LS» и «05» —  соответственно 
к атмосфере над сушей, к атмосфере над морским льдом и к ат
мосфере над океаном, к поверхности суши и к поверхности океана, 

-смысл остальных обозначений станет ясным из дальнейшего.

* Суша в каждом боксе представляется в виде «дольки» постоянной про- 
-тяженности в зональном направлении, причем северная граница «дольки» 
суши в северном боксе совпадает с кругом широты 71,6° с. ш.
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Для отыскания Мх и Ms представим ледяной покров в поляр
ной области океана в виде пленки конечной толщины, на поверх
ности которой могут находиться снег и талая воды, и выделим 
в пределах годового цикла три периода.

Зима. На поверхности льда лежит снег, температура Ts дея
тельной поверхности (в данном случае поверхности снега) ниже 
температуры Tso замерзания воды, нарастание или таяние льда 
происходит на его нижней кромке.

Весна. Поверхность льда покрыта смесью снега и талой воды, 
Ts =  Tso, таяние или нарастание льда происходит на его нижней 
кромке.

Лето и осень. Поверхность льда покрыта слоем талой воды, 
температура этого слоя поддерживается равной Тт, таяние или 
нарастание льда происходит на обеих кромках. Начало и конец 
этого периода отождествляются соответственно с моментами обра
щения в нуль толщины снега и слоя талой воды. /

В рассматриваемых ситуациях эволюционные уравнения для 
массы льда M i =  pi/iisO снега Ms =  ps/iss°j и талой воды =
=  pw^ws'^i записываются в виде

— P i M i ------ (Q i —  Q -1 )  при  Ts < T s o ,  M s  >  О, Л^w =  0 ;

dMr
dt

dt

— PiAfi----- 7-^(Q i —  Q- î) при Ts =  Tso, Ms >  0 , Mw >  0 ;

при Ts =  TsOt Ms =  0 , Mw >  0 ;
(3 .4 .1 5 )

— PiMs +  s°i (Рг +  Q -lV i’J  при Ts <Tso, Ms >  0, Mw >  0;

— PiMs ■
dM.
dt

dM
dt

w

— PiMw s°i (Рг 4-

при Ts =  Tso, M s > 0 ,  M w > 0 ;

при Ts =  Tso, Ms =  0 , M w > 0 ;
(3 .4 .1 6 )

при Ts <CTso, Ms >  0 , Mw =  0 ;

dMs
~W ~

при Ts =  Tso, M s > 0 ,  M w > 0 ;

— PiMw +  S - i  (Рг +  Q - u/ L ^ ) -
dM,
dt

при Ts =  Tso, M s  =  0,  M w > 0 ,

(3 .4 .1 7 )
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где первые члены в правых частях характеризуют экспорт льда, 
снега и талой воды из полярного бассейна, второй член 
в (3.4.15)— нарастание или таяние льда на его нижней кромке, 
вторые члены в первом соотношении (3.4.16) и в последних двух 
соотношениях (3.4.17) — увеличение или уменьшение массы снега 
и талой воды за счет осадков и испарения, остальные члены —  
изменение массы льда, снега и талой воды вследствие фа.зовых 
переходов на верхней кромке льда и таяния снега. Здесь hi, hs и 
h w — толщина льда, снега и слоя талой .воды; pi, ps и pw —  их 
плотности; Рг и скорость выпадения осадков и затраты
тепла на испарение; L* — теплота сублимации, равная L + Li при 
TsCTso и L приТз^Гво, L и L i —  теплота конденсации и плав
ления; двойной индекс «15» указывает на принадлежность к по
верхности снежно-ледяного покрова.

Искомые значения Ts, dM 'Jd t  и dM'  ̂ [dt найдем из уравнения 
бюджета тепла деятельной поверхности:

Q“ i - Q i =

о при Ts<^Tso, M s > 0 ,  Mw — 0;
L, dMo

при Ts =  Tso, Ms >  0 , Mw >  0 ;dt

При T s  =  Tso, M s =  0, Mw >  0,

Qi =

(3.4.18)

где, как и в (3.4.10), (3.4.12), член, содержащий символ пред
ставляет собой сумму потоков поглощенной коротковолновой (£-̂ - 
=  1 ) и длинноволновой ( i = 2 ) радиации, а также потоков явного 
( i = 3 )  и скрытого (t =  4) тепла, второй член в левой части
(3.5.18)— вертикальный поток тепла в снежно-ледяном покрове, 
определяемый с учетом условия квазистационарности изменения 
температуры в виде

(7s —  7’_i)(Ai/A,i-Ь A s A s)“'‘ при T s < T s o ,  M s > 0 ,  M w  =  0 ; ;

{Ts —  r_ i) ( / j iA i- f  ЛзДз-Ь ^wAw)~’
при Ts==Tso, Ms >  0, Mw >  0; 

(Ts —  T_i)[hil%\) ‘ при Ts =  Tso, Ms =  0 , M\v >  0 ,
(3.4.19)

Xi, Xs h X-w  —  коэффициенты теплопроводности льда, снега и талой 
воды.

Определим вертикальный поток тепла на нижней кромке 
льда. С этой целью примем, что толщина ВКС в полярной обла
сти океана остается неизменной во времени, а температура Г- i —  
равной температуре замерзания морской воды. Тогда на основа
нии (3.4.13) получаем

Q-1/(poco) =  Q ft- 1 —  d L i/ s° i. (3 .4 .2 0 )
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Дополним выписанную систему уравнений выражениями

Q f t - 1 =  >«0 ( Г - !  —  Г - г ) ;   ̂ (3 .4 .2 1 )

'уо/г_1 (Г о -Г _ ,) ds°x!dt при ds?-i ld t>0,

О при ds° i/dt <  0;

' {Н -  h- i )  {To — T ^ 2) ds°i /dt  при d s ° i / d t > 0 ,

О при ds°i /dt  ^ 0 ;   ̂ ^
DL2 =

d I ^

Ои при ds°i/(if >  о,

-  [(я  -  /г_0 (Го -  Г_2) +  (1 +  уо) /1 - 1  (Го -  Г_0] [ ds4i!dt

' при ds°i /dt  ^  О

для потока тепла на границе раздела ВКС— ГС и скорости 
изменения теплосодержания в полярной области океана (D^^, 

^ области образования холодных глубинных вод (Z3J) за 
счет захвата воды из соседних областей, а также соотношением

h i l h i m = \  —  ехр [ —  ( s ^ i/s ° i j ‘^̂ ], (3.4.23)

связывающим^ толщину hi и площадь морского льда и удов

летворяющим очевидным условиям h i - ^ 0  при s° ^ 0  и h i -^h im  
при оо, где him и —  предельные значения толщины и
площади морского льда (последняя в рассматриваемом случае 
равна площади s° океана в северном полушарии), ко —  размер
ный множитель, Yo— -безразмерная константа, характеризующая 
отношение количества тепла, захваченного полярной областью 
океана из области образования холодных глубинных вод, к ко
личеству тепла, затрачиваемому на таяние морского льда (пред
полагается, что остальная часть захваченного тепла остается в об
ласти образования холодных глубинных вод и расходуется непо
средственно на усиление теплообмена между океаном и атмосфе
рой в северном боксе, как это имеет место в действительности при 
наличии ра^зводий).

Обратимся теперь к определению толщины hi ВКС, а также 
турбулентного потока тепла Q̂ __o на нижней границе ВКС и

эквивалентного потока тепла на верхней границе ТС в об

ласти апвеллинга. Если, как это было упомянуто выше, принять, 
что поток Q̂ __o, обусловливаемый вовлечением воды из ГС

в ВКС, отличен от нуля только в периоды углубления ВКС и что 
отсечение части ВКС, сопутствующее образованию нового термо
клина, и объединение ее с ГС равносильны заданию на верхней
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границе ГС эквивалентного потока , определяемого уело- 

вием сохранения тепла в системе ВКС— ГС, то

У C{T̂  — T^)we при ay,, >  О, „ ,

т (  о при ЙУе >  О,
Qh, + 0 =  \ ^ _ ^ T , - T , ) W e  ПЩ W e < 0 ,

тде. We= {dh\ldt-{-w) — скорость вовлечения; ш —  скорость верти
кальных движений в области апвеллннга.

Для оценки hi воспользуемся проинтегрированным в пределах 
ВКС уравнением бюджета турбулентной энергии. Одновременно 
примем, что интегральная диссипация и продукция турбулентной 
энергии механического и конвективного происхождения пропорцио
нальны друг другу, причем турбулентная энергия механического 
происхождения не распространяется за пределы экмановского по
граничного слоя. Тогда

1 Т Г  ( “ ^ ) ]  ,Е  ̂ V(poCo)dt ( T i - T , )

при (3.4.26)

=  1 —  Rf при Rf >  О, Ше <  О,

4
где R f = — gaT(h i lu \ ^ )  2  /(Росо) —  динамическое число Ри-

г= 1

чардсона; /ie = « 5 / ( ^ 3 U1 ) — толщина экмановского пограничного 
слоя в океане; б (/ii//ie)— функция, равная 1 при /ii <  й® и О 
в противном случае;  ̂ « * i—  динамическая скорость ветра; I —  пара
метр Кориолиса; аг —  коэффициент теплового расщирения мор
ской воды; Cl, Cz и Сз-— безразмерные числовые константы.

Фигурирующую здесь и выше скорость w вертикальных движе
ний в области анвеллинга можно рассматривать в качестве пара
метра модели. Но можно поступить иначе, выразив ее через ме
ридиональную разность температур в системе океанских боксов 
[скажем, через (Гг —  Го)], т. е. предположить, как это было сде
лано в [74], что в формировании циркуляции глубинного слоя 
океана участвуют не только процессы охлаждения в области об
разования холодных глубинных вод, но и процессы, контролирую
щие динамику течений в умеренных и низких широтах. В этом 
случае

ш =  С,(Г2-Го)/(абфО), (3.4.27)

где а —  радиус Земли; бф° —  разность средних значений широты 
океанских боксов; С4 —  размерный множитель.
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Как известно, в боксовых моделях океана обычно пренебрега
ется пространственной изменчивостью ВКС. Между тем сопостав
ление средних по акватории Северной Атлантики значений темпе
ратуры ВКС, рассчитанных по локальным и усредненным в про
странстве данным, показывает (см. [25]), что это допущение при
водит к систематическому занижению температуры ВКС. Для 
устранения выявленного недостатка параметризуем пространствен

ную корреляцию Q?fi/(PoCo) — (здесь угло

вые скобки означают пространственное усреднение) в виде

/  =  С Л (7 ’, - Г , ) , (3.4.28)

где Си —  еще одна размерная константа. Такой же член (но с про
тивоположным знаком) добавим и в уравнение для ГС с тем, 
чтобы обеспечить выполнение закона сохранения тепла в системе 
океанских боксов.

Для параметризации диффузионного переноса тепла
в океане, определяемого корреляцией между синоптическими воз
мущениями меридиональной составляющей скорости и темпера
туры, примем, что меридиональная и зональная составляющие 
скорости течения пропорциональны друг другу (это предположе
ние оправдывается при любой блокировке зональных течений) и 
что меридиональный перенос массы из ВКС в область образова
ния холодных глубинных вод и из этой области в ГС должен быть 
связан с W условием сохранения массы. Тогда

( С , { Т , - Т о У

\ C l { T 2 - T o ) J
(3.4.29)

где Л — бароклинный радиус деформации; Се и С' —  безразмер
ные числовые константы.

Меридиональный перенос тепла в атмосфере параметри
зуем, следуя [249]. Нормируя этот перенос на площадь атмосфер
ного бокса, имеем:

,А \

Ft2

/

V

COS фр
- с .

(2 _____ -
 ̂ 1 — sin срр /

sin фр 

cos фр
( 0 1 —  02 

абф*'
(3.4.30)

где бф^ —  разность средних значений широты атмосферных бок
сов; ф̂ ,—  широта граничной параллели между ними; Ci —  размер
ная константа.
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Источники и стоки тепла 'Z Q f  (первые индексы здесь опу-
1=1

щепы) представим в виде

Q f =  X (1 -  ад) Q; =  а  [vTI -  Т Ц

Q 3 =  - Q ! ;  =  (3.4.31)

где Q=5o/4 —  поток коротковолновой солнечной радиации на 
верхней границе атмосферы; 5о —  солнечная постоянная; Ts и 
Та — значения абсолютной температуры подстилающей поверхно
сти (в случае океанской поверхности Ts равна Ti или То) и воз
духа на среднем уровне в атмосфере; % —  коэффициент поглоще
ния коротковолновой солнечной радиации; v'̂  и v'*' —  коэффици
енты излучения восходящей и нисходящей длинноволновой радиа
ции; V —  коэффициент поглощения длинноволновой радиации; 
«А-альбедо атмосферы; а —  постоянная Стефана— Больцмана; 
Р, как и раньше, —  количество осадков, выпадающих на единицу 
площади подстилающей поверхности за единицу времени.

Для оценки «А и % воспользуемся экспериментальными дан
ными, систематизированными в [247], и представим «а и % в виде 
следующих функций от балла п облачности, оптической толщины 
Тс облаков и эффективной поглощающей массы водяного пара 
^  единичном столбе атмосферы;

«A =  ( l  — « ) а л о  +  а с « ; ■■

............./  X =  0 ,0 6 th (l,lT ,)n -f (0,09 +  0,008т°-®я) т ° / ,

где адо и «с — альбедо безоблачной атмосферы и облаков; m,w =
Ps

=  ^  я (pips) dp lg  =  mAql2, m w — в г/см ,̂ <7 ^средняя взвешенная 
о

(по массе атмосферы) удельная влажность воздуха.
Затем примем, что излучательная способность облаков совпа

дает с излучательной способностью черного тела, и определим

коэффициенты v, и v'''b виде 'v =  n+vo(l —  п)С8, v = n - b v o ( l—

~ n ) C ' ^ \  v^ =  n + v o { l — n); VQ =  Vw+Vc —  'Vwc, где Cs и С' — число-, 
вые множители, зависящие от стратификации атмосферы; vo —  из
лучательная способность атмосферы; v^, Vc и Vwc —  слагаемые, 
характеризующие поглощение длинноволновой радиации в полосах 
.поглощения водяного пара, углекислого газа и в области их пере
крытия. Эти слагаемые зависят не только от т^, но и от эффек
тивной поглощающей массы СО2 , которая в единицах длинЫ имеет 
вид то=(тд/рсог) (сд/1,7), здесь рсо̂  и Сд — плотность и средняя 
удельная концентрация СО2. Вид зависимости v„, Vc и Vwc от mw 
и тс определяется по табличным данным из [247], аппроксими
руемым квадратичными полиномами.
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Неизвестную функцию Р найдем из условия мгновенного выпа
дения избытка влаги, определяемого разностью между испарением 
и меридиональным переносом водяного пара синоптическими воз
мущениями. Это условие записывается в виде

О - Ша

/  СОЗфг
? sin фр

COS фр
^9

1 0 , - 0 2 1
( ? 1  —  Уг)

а6 ф2

\  ® 1 — sin фр J

^ L “ 4 f l Q l 4 + ( l - / l ) Q u )

U : '  {f2Q2t  +  f i Q - i t )  +  L - '  (1 -  /2  -  f i )  Q ? l& ) •
(3 .4 .3 2 )

где Cg —  размерная числовая константа; состав осадков иденти
фицируется по температуре подстилающей поверхности; если она 
ниже температуры Tso замерзания Воды, считается, что выпадает 
снег, в противном случае —  дождь.

Для отыскания q воспользуемся, следуя [ 2 2 6 ] ,  стандартной 
степенной зависимостью удельной влажности от давления р. В ре
зультате приходим к соотношению

где Qai =  fiQal + (1  О Qai', =  fa<7a2 +  fi<7a2 +  (1 ~  fa ~  fl) Яа2 ~
Средние в пределах южного и северного боксов значения удельной 
влажности воздуха на некотором фиксированном уровне (скажем, 
при р/р« =  0,9985) в приземном слое атмосферы, верхние индексы 
«L», «I» и «О» отвечают соответственно приземному слою над су
шей, морским льдом и океаном; X2 i и Х22 —  числовые константы.

Над любым типом подстилающей поверхности да  находится 
с помощью выражения qa =  raqm{Ta), где qm{Ta) — максимальная 
удельная влажность, определяемая уравнением Клаузиуса— ^̂ Кла- 
пейрона, Та и Га —  температура и относительная влажность на 
уровне p/ps=0,9985.

Соотношение (3.4.33) включает еще одну неизвестную —  Та- 
Как и в цитируемой выше работе [2 2 6 ], будем считать, что потен
циальная температура является линейной функцией давления. 
Тогда абсолютная температура воздуха Та на уровне р/р« =  0,9985 
должна определяться выражением

Та =  ip lPs T '  [ 2 ’^' + '  (1 -  P/Ps) Г а  +  (1 -  2 p /p s ) Г , ] .

представляющим собой локальную зависимость между приземной 
температурой воздуха и температурой подстилающей поверхности. 
Эта зависимость выполняется над сушей, льдом и над областью 
апвеллинга, но нарушается над сравнительно небольшой обла
стью образования холодных глубинных вод, где в осенне-зимний
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период благодаря переносу с континента холодного воздуха про
исходит интенсивная теплоотдача в атмосферу и, как следствие, 
образование холодных глубинных вод. Указанную особенность 
можно учесть в рамках боксовой модели, если принять, что темпе
ратура воздуха в приводном слое атмосферы над областью обра
зования холодных глубинных вод описывается интерполяционной 
формулой

Ta =  ^a[f2T'^a+hTi +  { l - f , - f i ) T ° ] - \ - i l - P a ) T Z  (3.4.34)

где Ра —  числовой множитель, равный нулю при Т'^ >  273 К и еди
нице при T’L ^  273 К.

Конкретизируем выражения для потоков тепла QS входящих 
в (3.4.10),(3.4.12), (3.4.16), (3.4.17), (3.4.26), (3.4.32)‘. Мы имеем 
в виду поток коротковолновой солнечной радиации, усваивае
мой подстилающей поверхностью,-суммарный поток Q| длинновол- , 
новой радиации на подстилающей поверхности, а также турбу
лентные потоки явного QSg и скрытого Qf тепла. Представим их 
в виде

Qf =  ( l - Х ) ( 1 - а , ) ( 1 -а д )д ; QI =  а -  П);

Qs =9аСощ{Та — т^, Q% =  PaL^cJ)^u^rs{ci {та — Т^) — Сг), (3.4.35)

где Ci =  dqJdT\T=Ta^ Сг== ( 1  —  ra/rs)^m(7’a); а  ̂— альбедо подсти
лающей поверхности; св —  коэффициент сопротивления; Ра — плот
ность воздуха.

Определим относительную влажность подстилающей поверх
ности (rs) и относительную влажность воздуха (га) в приземном 
(приводном) слое атмосферы как rs =  WIWh и ra =  r*WIWk, где 

W  —  влагосодержание, Wu —  его критическое значение, при кото
ром испарение равно испаряемости, г* —  числовая константа, и 
затем вспомним, что климатическая система содержит четыре типа 
подстилающей поверхности: океанскую поверхность, поверхность 
морского льда, поверхность снега, покрывающего лед и сушу, и 
свободную от снега поверхность суши. Будем считать, что для 
первых трех типов подстилающей поверхности WIWh= l и что 
критическое влагосодержание Wh и влагоемкость Wo почвы свя
заны между собой соотношением Wh =  QJbWo (см. [53]). Далее, 
используя данные, приведенные в [58, 152], положим, что в том 
случае, когда температура Гз поверхности суши выше температуры 
замерзания воды, а влагосодержание W почвы меньше влаго
емкости Wq, некоторая часть осадков [скажем, yh(W ^o) X  
Х  (Р/ро), здесь Р/ро —  толщина слоя осадков в водном эквиваленте, 
ро —  плотность пресной воды, ун —  числовой множитель] расходу
ется на формирование стока, тогда как остальная часть —  на из'- 
мененне влагосодержания почвы; если же W  ^  Wo, то весь избы-



ток влаги, характеризуемый разностью между осадками и испаре
нием, преобразуется в сток. Следовательно, для южного бокса, 
температура поверхности суши в котором всегда выше Tso, имеем

dt

Qm
Ро

г т  Qh = ( W i/Wm )LE\^  Щ н или Q\! =  LE\^ при IF,^
^  W'fei — затраты тепла на испарение с поверхности суши в юж
ном боксе; —  испаряемость; Ri —  сток, отнесенный к единице 
площади поверхности суши.

Учтем теперь, что поверхность суши в южном боксе принадле
жит разным водосборным бассейнам. Поэтому R i  можно предста
вить в виде суммы стока R 12 на водосборной площади sb Север
ного Ледовитого океана и стока Рц на водосборной площади 
.sL всех других океанов, причем

R n  —  R i s \ i / s \ ; R i 2 —  R i s \ 2/ s \ ,  (3.4.37)

где s^=  (s^ +«^2 ) — площадь суши в южном боксе.
Для оценки и допустим, что площадь суши в север

ном боксе принадлежит только водосборному бассейну Северного 
Ледовитого океана. Поскольку общая площадь Sa этого бассейна,

состоящая из S12 и S2 известна, то su =  ŝ ' — sa, si2 =  sa —  S2 , 
где предполагается, что <  sa. Подстановка этих соотношений 
в (3.4.37) дает окончательные выражения для определения Ru и 
R i 2 по найденному значению R i .

Поверхность суши в северном боксе может быть покрыта сне
гом и свободна от него, а температура поверхности суши может 
быть выше или ниже температуры Tso замерзания воды. Выделим 
в годовом цикле стока три периода.

Зима. На суше лежит снег, температура подстилающей поверх
ности (в данном случае —  снежного покрова) ниже Tso, фильтра
ции влаги в почву не происходит, влагосодержание почвы не ме
няется, сток равен поступлению воды из южного бокса. В этом 
случае

d W 2 !d t  =  0 ; R 2  =  R i s \ 2 / s h  d M \ ! d t  ^  s \ ? 2  + s \ c M I .

при Ts <  Tso, Ms >  0 , (3.4.38)

где Ms =ps/^sS2 '— масса снега на поверхности суши в север
ном боксе.
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Весеннее половодье. Температура поверхности Ts снежного по
крова равна Tso, влагосодержание почвы по-прежнему не меня
ется, сток формируется за счет таяния снега, осадков, испарения 
и поступления воды из южного бокса, т. е.

^ - 0 ;  й  =  +  +  (3.4.39)dt dt ^  Ро ^  .PoL ’

У! —  Qss при Ts =  Tso, Als >  о,
Lj dM%

где Qis—  поток тепла в снежном покрове, определяемый равенст
вом

Q2. =  (rs o -7 ’,)(A sA s-f/гьАьГ‘; (3.4.40)

Ts— -средняя годовая температура поверхности суши в северном 
боксе; /гь —  толщина деятельного слоя суши в этом боксе; Хь —  
коэффициент теплопроводности почвы.

.Считается, что весеннее половодье заканчивается в момент, 
когда масса снега на поверхности суши в северном боксе об
ращается в нуль.

Лето и осень. Температура поверхности суши остается выше 
Jso, при Wi С. 1 ^ 0 2  часть выпадающих осадков расходуется на фор
мирование стока, часть —  на изменение влагосодержания почвы, 
в противном случае (при 15̂02) весь избыток влаги перево
дится в сток. Таким образом,

” Р» W . < i .

О при 1; (3.4.41)

при 1Г,/Г„ 2 <  1 ,

\  Ро Ро̂- /

iLS \  „L
12

определяется так же, как и .
В этот период температура поверхности суши в северном боксе, 

как и температура поверхности суши в южном боксе на протяже
нии всего года, находится из уравнения бюджета тепла подсти
лающей поверхности, записываемого в виде (первый нижний ин
декс опущен)

4
Z Q ^ ® -Q s =  0, (3.4.42)

i  =  \

где Qs= {Ts —  Ts) [hblXb)~^ —  поток тепла в деятельном слое суши. 
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Осталось оаределить площади северного и южного боксов. Бу
дем считать, что граница между ними совпадает со средней годо
вой изотермой — 4,5 °С, положение которой определяется аппрок
симацией меридионального распределения средней годовой при
земной температуры воздуха первыми двумя членами ряда по чет
ным полиномам Лежандра. Последнее условие вместе с (3.4.8) —  
(3.4.42) составляет замкнутую систему для оценки всех интере
сующих нас климатических характеристик северного полушария.

Обсуждение результатов расчета начнем с численного экспери
мента по воспроизведению естественной сезонной изменчивости 
(рис. 3.4-— 3.6 и, табл. 5.4). Как видно, качественные особенности 
сезонной изменчивости климатической системы северного полу
шария воспроизводятся правильно. Отметим, в частности, сдвиг 
фаз между колебаниями температуры воздуха и поверхности суши 
в северном и южном боксах, а также между колебаниями темпера
туры воды и воздуха в обоих боксах; отсутствие заметных сезонных 
колебаний температуры воды в области образования холодных 
глубинных вод и в ГС и наличие их в ВКС в области апвел
линга; уменьшение периода нагревания и резкое усиление тепло
отдачи с поверхности океана в холодное полугодие в области 
образования холодных глубинных вод; увеличение амплитуд се
зонных колебаний приземной температуры и температуры поверх
ности суши в северном боксе по сравнению с их значениями в юж
ном боксе; увеличение влагосодержания атмосферы летом и его 
уменьшение зимой; фазовый сдвиг между колебаниями испарения 
с поверхности суши и океана в южном боксе, связанный с запаз
дыванием моментов наступления максимумов и минимумов темпе
ратуры поверхности океана; значительную внутригодовую измен
чивость испарения в области образования холодных глубинных 
вод; увеличение количества осадков в южном боксе, сопутствую
щее усилению локального испарения; противоположный характер 
изменения скорости вьшадения осадков в теплое полугодие 
в обоих боксах и как следствие летнего уменьшения испарения по
явление весеннего и осеннего максимумов Осадков в северном 
боксе.

Обратим внимание на существование положительной разности 
между осадками и испарением на суше и отрицательной разности 
в океане, обеспечивающее замыкание гидрологического цикла. 
Кстати сказать, на суше северного бокса минимальные значения 
разности между осадками и испарением приходятся на лето из-за 
уменьшения осадков и усиления испарения, а на суше южного 
бокса —  на весну главным образом из-за усиления испарения.

Укажем также, что влагосодержание почвы в высоких широ
тах, как и следовало ожидать, становится меньше его критиче
ского значения только в теплое полугодие (после стаивания снега) 
и что в южном боксе оно испытывает более заметные сезонные ко
лебания с минимумом летом и максимумом зимой. Аналогичные 
изменения претерпевает и сток в южном боксе, причем колебания 
разности осадки —  испарение и стока оказываются смещенными
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Вт/м̂

а — радиационный баланс на верхней границе атмосферы в южном (/) и север
ном (2) боксах [кружки — данные наблюдений по Стефенсу и др, (1981)1; б — 
результирующий поток тепла на границе раздела океан—атмосфера в области 
апвеллннга (/), в области образования холодных глубинных вод (2) и в поляр
ной области (3) [кружки — данные климатологических расчетов Строкиной (1963)]: 
в —' приземная температура в южном {/) и северном (2) боксах [кружки — данные 
Уоррена и Ш найдера (1979)]; г — средняя взвешенная (по массе атмосферы) тем
пература воздуха в южном (/) и северном (2) боксах и температура воды 
ВКС (3) и ГС (4) в области апвеллннга, в области образования холодных глу
бинных вод (5) и в ГС полярной области (6) океана [заштрихованные кружки — 
данные Оорта и Расмуссона (1971), незаштрихованные кружки — данные Стро
киной (1982), треугольники — данные Степанова (1974), заштрихованные — в глу
бинном слое области анвеллинга, незаштрихованные — в области образования 
холодных глубинных вод; д  — температура поверхности суши в южном (1) и се
верном (2) боксах и поверхности морского льда (3) [кружки — данные Унтер-

штайнера (1961)].



( п о  м а с с е )

Рис. 3.5. Сезонная изменчивость характеристик гидрологического цикла 
в отдельных боксах климатической системы.

а  — удельная влажность воздуха в южном (/) и северном (2) боксах [кружки — 
данные наблюдений, по Оорту и Расмуссону (1971)]; б — испарение с поверхности 
суши в южном (1) и северном (2) боксах; в — испарение с океанской поверхности 
в области апвеллинга (1) и в области образования холодных глубинных вод (2); 
г  — скорость выпадения осадков в южном U) и северном (2) боксах [кружки — дан
ные Егера (1983)]; д — разность между осадками и испарением на поверхности суши 
в южном (/) и северном (2) боксах; е — разность между осадками и испарением на 
поверхности океана в области апвеллинга (/) и в области образования холодных 
глубинных вод (2); wc — влагосодержание почвы в южном (1) и северном (2) боксах; 
3  — масса снега на поверхности суши; и — речной сток в южном (1) и северном (2)

боксах.



друг относительно друга на 2 — 3 мес. В результате максимум реч
ного стока в южном боксе приходится на конец февраля, мини
мум—  на середину июля. Кривая годового хода стока в северном 
боксе содержит два максимума. Один из них (весенний) вызван ин
тенсивным таянием снега, второй (осенний) —  увеличением осадков.

Результаты вычислений воспроизводят также асимметрию го
дового хода площади и толщины морского льда, полное исчезно
вение снега летом и сдвиг фаз между колебаниями площади мор- , 
ского льда и температуры воздуха.

Рис. 3.6. Сезонная изменчивость характеристик морского льда.
а — площадь, б — толщина льда, в — толщина снежного покрова (сплошная кривая) 
и слоя талой воды (пунктир); заштрихованные и незаштрихованные кружки — данные 

наблюдений по разным источникам.

Рисунки 3.4— 3.6 дают также наглядное представление о сте
пени соответствия рассчитанных и наблюдаемых значений клима
тических характеристик. Как видно, модель удовлетворительно 
воспроизводит основные закономерности сезонной изменчивости 
климатических характеристик в современный период. Исключение 
составляют значения амплитуд колебаний средних взвешенных 
(по массе-атмосферы) температуры Га и  удельной влажности q 
воздуха в южном атмосферном боксе: первая из них оказывается 
больше наблюдаемой в 2 , а вторая —  меньше наблюдаемой 
в 1,5 раза. Завышение амплитуды колебаний Га, скорее всего, 
связано с заданием постоянной в течение года облачности, тогда 
как занижение амплитуды-колебаний q —  с использованием усло
вия Мгновенного выпадения избытка влаги. Занижение амплитуды 
колебаний q приводит к завышению амплитуд колебаний осадков 
и тепла фазовых переходов влаги и, значит, является еще одной 
причиной завышения амплитуды колебаний Га. Следует, однако, 
заметить, что основной переменной служит приземная темпера-" 
тура Та, сезонные колебания которой в современный период вос
производятся моделью достаточно точно: максимальное расхожде-
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ние рассчитанных и наблюдаемых значений Та приходится на ав
густ и составляет около 1,5 °С.

Большие расхождения присущи также и характеристикам мор
ского льда в теплое полугодие. Это связано с ограниченностью 
модели, не предусматривающей возможность появления и исчез
новения разводий и стекания в них талой воды. В то же время со
гласование рассчитанных и наблюдаемых средних годовых зна
чений площади, толщины и экспорта морского льда оказывается 
удовлетворительным. Так, по результатам расчета средняя годо
вая площадь морского льда составляет, 1 2 ,0 - 1 0 ® км", толщина —  
2,72 м и экспорт —  0,18-10® м^с, тогда как по данным наблюде
ний они равны 11-10® км2 [181, 222], 2,7 м [174, 255] и (0,1—
—  0,2) - 10® м /̂с [78, 256]. Аналогичное заключение можно сделать 
и в отношении стока в океан. Согласно результатам расчета, нор
мированный на единицу площади суши средний годовой сток 
в океаны северного полушария и нормированный на единицу пло
щади суши в северном боксе средний годовой сток в Северный Ле
довитый океан составляют 20,5 и 42,4 см/год. Данные наблюдений 
дают соответственно 22,0 —  24,4 см/год [75] и 30,2 см/год [58].

Особого упоминания заслуживает оценка теплоотдачи океана 
в атмосферу в области образования холодных глубинных вод.̂  
В зимний период, согласно результатам вычислений, она может 
даже превосходить поток усваиваемой климатической системой 
солнечной радиации. Свидетельства в пользу существования 
в рассматриваемой области больших (до 500— 600 Вт/м^) значе
ний теплоотдачи океана в атмосферу можно найти в [4, 172].

Близкая по идеологии боксовая модель климатической системы 
была предложена в [156, 157]. Она отличается от изложенной от
казом от описания гидрологического цикла и морского льда, фик
сацией температуры области образования холодных глубинных 
вод, заданием сезонного хода толщины ВКС в области апвел
линга, заменой хорошо перемешанного ГС слоем, в котором вер
тикальное распределение температуры подчиняется условию ба
ланса вертикальной диффузии и упорядоченного вертикального пе
реноса и, наконец, аппроксимацией коэффициента вертикальной 
диффузии и скорости апвеллинга заданными функциями верти
кальной координаты. Использование этих и подобных им предпо
ложений обедняет модель в смысле учета различного рода обрат
ных связей, регулирующих поведение климатической системы, но 
зато позволяет выполнить большое количество численных экспе
риментов без особых экономических затрат. Согласимся, что та 
и другая модель обладйет своими преимуществами и, если не все, 
то во всяком случае многое зависит от того, как ими распоря
диться.

К числу недостатков боксовых, как, впрочем, и "одномерных, 
моделей можно отнести лежащее в их основе предположение 
о том, что меридиональный перенос тепла в атмосфере осущест
вляется только квазидвумерной турбулентностью синоптического 
масштаба, описываемой диффузионным приближением с постоян
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ным или зависящим от локального меридионального градиента 
температуры коэффициентом горизонтальной диффузии, а в оке
ане—  квазидвумерной турбулентностью и упорядоченными движе
ниями, составляющими меридиональную ячейку циркуляции. По
кажем, что в океане имеется еще один механизм меридиональ
ного переноса тепла. Определим меридиональный перенос тепла 
МНТо, а также меридиональную составляющую скорости течения 
Vo и температуру То воды в океане как

М Н То=  \ foCotno'VoToacoSffdX,
2я

iо
Оо =  [i^o] +  ^Oi 7'o =  [7’o]-V7'o,

где /q —  балл океана в зональном поясе единичной меридиональ
ной протяженности; Со —  удельная теплоемкость морской воды; 
то —  масса столба воды единичного сечения; символ озна
чает усреднение по глубине; квадратные скобки —  зональное 
усреднение; звездочка —  отклонение от зонального среднего.

Подстановка соотношений для vo и То в определение МНТо 
дает ^

МНТо =  J f'oComo ([t»o] [Т’о] +  _^оТЬ. )  а cos ф d l ,  
о

где первый член в круглой скобке характеризует перенос тепла 
меридиональной, ячейкой циркуляции, второй, представляющий 
собой корреляцию отклонений меридиональной составляющей 
скорости и температуры от их зональных средних,—  перенос тепла 
горизонтальной циркуляцией.

Из общих соображений ясно, что меридиональный перенос 
тепла в тропических и субтропических щиротах океана обуслов
ливается главным_ образом циркуляцией в меридиональной плос
кости из-за преобладания вертикального перепада температур 
над горизонтальным. Подтверждением могут служить данные, си
стематизированные в [104]. Что касается умеренных и высоких 
широт океана, то здесь соотношение между отдельными со
ставляющими МНТо нельзя считать надежно установленным. 
Об этом свидетельствуют, в частности, весьма противоречивые 
оценки, полученные с помощью трехмерных моделей общей цир
куляции океана. Так, судя по [106], в умеренных широтах океана 
северного полушария обе составляющие МНТо близки друг 
к другу; согласно [257] основной вклад в формирование МНТо 
вносит горизонтальная, а по [40, 41] —  меридиональная циркуля
ция. Как бы там ни было, но, пока вопрос не решен окончательно, 
целесообразность учета меридионального переноса тепла горизон
тальной циркуляцией не вызывает сомнений.
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Представим себе, что подстилающая поверхность однородна 
вдоль круга широты и незональные движения обусловливаются 
лишь неустойчивостью зональной циркуляции. Усредним исходные 
уравнения гидротермодинамики вдоль круга широты. Тогда ре
зультирующие уравнения будут содержать статистические мо
менты. Для замыкания уравнений необходимо установить связь 
между этими моментами и характеристиками зональной цирку
ляции, существование которой на однородной в зональном на
правлении Земле гарантируется тем, что статистические моменты, 
порождаемые зональным усреднением, должны быть инвари
антны к повороту относительно оси вращения планеты. Таким 
образом, в рассматриваемом случае построение зональной модели 
атмосферы в принципе возможно.

При учете зональных неоднородностей подстилающей поверх
ности (скажем, распределения континентов и океанов) свойство 
инвариантности статистических моментов не выполняется. Более 
того, благодаря изменению в зональном направлении теплофизи
ческих характеристик подстилающей поверхности в атмосфере 
формируются устойчивые барические образования (области высо
кого давления над сушей и депрессий над океаном), не описывае
мые зональными моделями. Однако если для океана и суши по
добного рода долготные различия являются определяющими из-за 
ограниченности их протяженности в зональном направлении, то 
для атмосферы они не имеют столь решающего значения, и по
тому зональные модели атмосферы оказываются представитель
ными с точки зрения воспроизведения меридиональной структуры 
циркуляции и в этом случае. При обсуждении зональных моделей 
мы будем следовать [63, 77].

Отличительным свойством атмосферы, лежащим в основе вы
вода уравнений зональных моделей, является приближенная сим
метрия термодинамического режима атмосферы относительно оси 
вращения планеты. Свидетельством тому может служить высокая 
степень зональности в распределении многих характеристик цир
куляции атмосферы, обусловленная зональностью суточной инсо
ляции. Представим любую зависимую переменную а, фигурирую
щую в исходной системе уравнений гидротермодинамйки атмо

3.5. Зональные модели

сферы, в виде а =  [а\ + а*-{-а', где [а] —  средняя зональная ста

ционарная составляющая, а* и а'  —  стационарное и нестационар
ное отклонения от зонального среднего, определяемые равенст

вами [а*] =  0 , а '= 0 , черта сверху означает временное усреднение. 
Тогда после усреднения исходной системы уравнений но времени 
и долготе она будет содержать по меньшей мере 2 0  неизвестных 
вторых моментов (дополнительные неизвестные появляются при 
зональном усреднении членов F%, F^, Ft и Fq, если они имеют
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нелинейную структуру, и при формулировке граничных условий на 
подстилающей поверхности).

Из 20 неизвестных вторых моментов одни (со штрихами) 
своим происхождением обязаны нестационарным синоптическим. 
возмущениям, другие (со звездочками) —  стационарным движе
ниям. Стандартный способ описания вторых моментов с помощью 
гипотез полуэмпирической теории турбулентности (вторые мо
менты считаются пропорциональными градиентам соответствую
щих средних с множителями пропорциональности, имеющими 
смысл коэффициентов виртуальной диффузии импульса, тепла 
и влаги) здесь не действует, поскольку эти множители оказыва
ются сложными функциями от пространственных координат, а не
которые из них (скажем, возникающие при параметризации

[u'v']) даже принимают отрицательные значения.
Более обоснованный способ параметризации меридионального

потока [u'v'] зонального импульса был предложен в [269]. Ав
торы этой работы исходили из того, что синоптические возмуще
ния черпают свою энергию из доступной потенциальной энергии 
зональных движений, мерой которой является меридиональный ^

градиент температуры. Соответственно поток импульса [u'v' \  
представляется в виде

(3.5.1)

обеспечивающим возможность существования отрицательной вяз
кости в областях струйных течений. Здесь Lo =  c/Q —  горизонталь
ный масштаб баротропных синоптических возмущений; с — ско
рость звука; Q —  угловая скорость вращения Земли; k —  безраз
мерный множитель, считающийся пропорциональным (z/НоУ; 
Z —  вертикальная координата; Н о = с ^ / (Kg)— высота однородной 
атмосферы; к=ср /с^  —  отношение теплоемкостей при постоянном 
давлении и постоянном объеме; R —  газовая постоянная.

Остальные вторые моменты, создаваемые нестационарными си
ноптическими возмущениями, предлагалось описывать обычными 
диффузионными формулами с положительными коэффициентами 
виртуальной вязкости, теплопроводности и диффузии. Такая схема

параметризации вторых моментов типа [а'Ь'] была использована 
при построении моделей зональной циркуляции атмосферы 
в [15, 269].

Иной способ параметризации вторых моментов [а'Ь'] был раз
вит в [149]. Сущность его состоит в том, чтобы связать созда
ваемые нестационарными синоптическими возмущениями средние 
зональные потоки консервативных характеристик со средними гра
диентами этих характеристик посредством матрицы коэффициен
тов переноса, зависимость которых от пространственных коорди-
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нат может быть установлена из анализа неустойчивости зональ
ного потока. С учетом сказанного скорость переноса потенциаль
ной температуры выражается в терминах горизонтального и вер
тикального градиентов потенциальной температуры (анизотроп
ная диффузия), а скорость переноса квазигеострофической потен
циальной завихренности —  только в терминах горизонтального 
градиента потенциальной завихренности, поскольку закон сохра
нения выполняется, если движение происходит в горизонтальной 
плоскости.

Следуя [149], получим выражение для вторых моментов. Нач
нем с определения квазигеострофической потенциальной завих
ренности. В декартовых координатах она имеет вид

n  =  S - f /  +  +  (3 .5 .2 )

где П и ? — потенциальная и относительная завихренность; ц —  
логарифм потенциальной температуры; В = (д1дг )  1п rj —  параметр 
статической устойчивости среды; р —  плотность; р —  изменение па
раметра Кориолиса I с широтой; у  —  меридиональная координата; 
символ б имеет смысл отклонения от невозмущенного состояния, 
являющегося функцией одной лищь вертикальной координаты.

На' основании (3.5.2) меридиональный поток потенциальной 
завихренности будет равен

или, привлекая соотношение d v ' l d z =  (gjl) {д 8г\ '/дх) термиче
ского ветра и условие периодичности изменения всех переменных 
вдоль долготы,

[ f i v l  =  [ c v ] + i - 4 ( p - E a i ) .  (3.S.3)

Однако '

(3.5.4)

так что первый член в правой части (3.5.3) характеризует иско
мый меридиональный поток импульса, второй —  интенсивность 
возбуждения зонального движения.,

Представим потоки тепла и потенциальной завихренности, обу
словленные нестационарными синоптическими возмущениями, 
в виде

{ Ш ^ ]  =  — К у д \ ^ 1 д у  — К^д\у\\1дг,

[т'Ьц'] =  —kwyd \г\\!ду —  ka,zd{r)\ldz-,

[ Ш ]  =  - к ^ у д [ Щ д у ,  (3.5.5)

где kvy, kvz, kwy, —  коэффициенты переноса, принимаемые про
порциональными локальным градиентам температуры.
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Подстановка (3.5.5) в (3.5.3) дает при В =  const

 ̂ -I —  5  dz  V dy  ^  dz  )  dy  ’
откуда с учетом (3.5.2) следует

[ m = - K . { i . + ^ ) + ^ ^ ^ + i ^ .  (3.5.6)

Таким образом, для определения [v%'i и, стало быть,

[u'v'] необходимо знать только пространственное распределение 
коэффициентов переноса k V у И kvZ' С этой целью привлекаются 
теория бароклинпой неустойчивости зонального потока и допол
нительные энергетические соображения (скажем, оценки отноше
ния времени роста и вырождения бароклинных возмущений). 
Дело усложняется существованием интегрального условия, ко
торому обязан удовлетворять принятый способ параметризации, 
Действительно, пусть область определения решения ограничена 
в меридиональном направлении стенками, на которых меридио
нальный поток [u'v'] обращается в нуль. Тогда, согласно (3.5.4),

Y
J [ [V ]  йу =  0, (3.5.7)
О

где Y — меридиональная протяженность рассматриваемой обла
сти.

Ясно, что условие (3.5.7) должно выполняться в любой мо
мент времени и на любой высоте в атмосфере, и отказ от него эк
вивалентен введению фиктивных источников и стоков импульса.

Еще один способ параметризации вторых моментов на основе 
теории бароклинпой неустойчивости зональной циркуляции был 
предложен в [249]. В этой работе вторые моменты определялись 
формулами вида

1 1

2 /  4
ч2

[< ,'» ' ]= .-W ffo J /( l  + R i ) [ ( - ^ - 4 - ) ' — i f ] ’ (3-5-8)

JJ gHo дВ
где и  = ---- 1 ;̂—  —  зональная составляющая термического

ветра; Ri==  число Ричардсона; ki, ..., —  числовые

множители.
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в дальнейшем выяcнилotь (,см. [250]), что соотношения
(3.5.8), связывающие потоки импульса и тепла с полем темпера
туры, выполняются для вынужденных и не выполняются для 
свободных возмущений. В этой связи напомним, что в соответст
вии с классификацией [185] вынужденными называются такие 
возмущения, при которых изменения внешних источников и сто
ков тепла определяют изменения градиента температуры, а уже 
они —  изменение потока тепла. В таких возмущениях вариации 
потока тепла и градиента температуры оказываются положи
тельно коррелированными. В случае же свободных возмущений 
имеет место обратная ситуация: изменения потока тепла, возни
кающие благодаря внутренней неустойчивости атмосферной цир
куляции, и порождаемые ими изменения градиента температуры 
оказываются отрицательно коррелированными. Свободными яв
ляются возмущения потока тепла с пространственным масштабом,^ 
меньшим планетарного, а также планетарные колебания с вре
менным масштабом, меньшим или большим сезонного, вынужден
ными—  сезонные колебания планетарного масштаба.

Близкий по смыслу способ параметризации вторых моментов 
был развит в [6 6 ]. Этот способ, как и все прочие, рассмотренные 
выше, содержат ряд гипотез и эмпирических констант, получен
ных применительно к современным условиям, что, естественно, 
ограничивает область применения параметризаций. Заведомо 
большей универсальностью обладает подход, основанный на при
соединении к усредненным уравнениям гидротермодинамики ат
мосферы уравнений для вторых моментов (так называемых урав
нений Фридмана— Келлера) и на упрощении последних путем ис
ключения в них третьих моментов. Такое упрощение также пред
ставляет собой достаточно ограничительную гипотезу, но оно 
имеет то преимущество, что гораздо меньше сказывается на ха
рактеристиках средней зональной циркуляции. Этот предложен
ный в [59] подход пока еще не нашел широкого распространения 
и был реализован только в случае баротропной атмосферы, ап
проксимируемой в виде несжимаемой двумерной сферической 
пленки без мелкомасштабной диссипации.

Наконец, еще одним, пока не реализованным способом пара
метризации вторых моментов является использование соотноше
ний [77]

[Ш']  ~  r '^^U F i (а, Ш, Ki, Ма, Re);

[ W ]  ^ R ' / ^ ( ^ ^ Y ' F 2 {a, Ri, Ki, Ма, Re);

Ri. Ki, Ma, Re);

[ W ]  -  R'^4-^ (4|-) I I ( - ^ y ^  Pi (o. Ri. Ki, Ma, Re), (3.5.9)
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найденных в результате обработки экспериментальных данных на 
основе соображений размерности. Здесь iii=<yP{dQ/do)/R(dQ/dy)^ —  
число Ричардсона; K.i =  dUldy — число Кибеля; M . a = U { g R X  
X (50/(50) “ '/2 — параметр, близкий по смыслу к числу Маха-, Re =  
=  Ua/k — число Рейнольдса; А —  коэффициент макровязкости, ха
рактеризующий движения с горизонтальным масштабом, меньшим 
заданного шага сетки; остальные обозначения прежние.

Фигурирующие в (3.5.9) функции Fi, . . Fi  содержат слишком 
много безразмерных аргументов, чтобы их можно было опреде
лить по эмпирическим данным. Однако число Re при ^ =  10̂  м"/с 
имеет порядок 10  ̂ а числа Ма и Ю —  соответственно 1 0 ~ 2  и 10~‘ . 
Следовательно, можно ожидать, что выражения (3.5.9) будут 
обладать свойством автомодельности по Re, Ма и Ki и что, стало 
быть, вопрос об их использовании сводится к отысканию функ
ций Fl, . .L, Fk от двух аргументов —  сг и Ri.

Что касается вторых моментов, создаваемых стационарными 
незональными движениями, то для них сколько-нибудь обосно
ванных схем параметризации в настоящее время нет. Однако, как 
было показано в [250], суммарный меридиональный перенос тепла, 
отвечающий стационарным и нестационарным возмущениям зо
нальной циркуляции, коррелирован с меридиональным градиен
том тем^пературы более тесно, чем каждое слагаемое этого пере
носа по отдельности. Указанное обстоятельство, а также то, что 
оба эти слагаемые взаимно дополняют друг друга, означает су
ществование отрицательной обратной связи между ними и одного 
источника их происхождения —  бароклинпой неустойчивости зо
нальной циркуляции. Это несколько облегчает участь исследовате
лей, позволяя им использовать (во всяком случае для меридио
нального переноса тепла стационарными возмущениями) ту же 
параметризацию, что и для меридионального переноса тепла не
стационарными возмущениями, или даже рассматривать эффект 
незональных движений совместно, не разделяя их на стационар
ные и нестационарные.

Прокомментируем коротко возможности зональных моделей 
на примере однс1й из них, разработанной в [15]. Эта модель 
успешно воспроизводит наблюдаемую трехъячеистую структуру 
меридиональной циркуляции в тропосфере обоих полушарий. Она 
неплохо воспроизводит также область восточных ветров в тропи
ческих и полярных широтах и струйное течение в окрестности 
уровня 200 гПа в умеренных широтах. Вместе с тем скорость зо
нальных ветров в умеренных широтах получается несколько за
вышенной из-за отказа от учета эффектов рельефа земной поверх
ности и завышения меридионального градиента температуры. По
следнее обстоятельство вызвано занижением на 10 К и более рас
считанных значений температуры воздуха в полярных широтах, 
а оно —  недостаточно точным заданием температуры подстилаю
щей поверхности в полярных областях, занижением меридиональ
ного переноса тепла вихревыми возмущениями и грубым разреше
нием по вертикали.
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3.6. трехмерные модели

В этом разделе мы рассмотрим трехмерные модели системы 
океан— атмосфера, занимающие в иерархии климатических моде
лей высшую ступень в смысле их сложности. Как и прежде, ос
новное внимание мы уделим принципам построения этих моделей 
и их использованию при воспроизведении современного климата.

Здесь может возникнуть естественный вопрос: зачем нужно ис
пользовать модели для воспроизведения современного климата, 
если он и без того известен по данным наблюдений? Иными сло
вами, зачем нужно затрачивать дополнительные усилия на выпол
нение уже решенной (пусть даже в первом приближении) задачи? 
Ответить на этот вопрос одновременно и просто, и непросто. Дей
ствительно, никакая климатическая модель никогда не будет 
полностью соответствовать реальной климатической системе, так- 
что стремление понять различия и сходство между ними является 
непременным условием, если мы хотим, чтобы климатические мо
дели имели, по выражению А. С. Монина [63], доказательную и 
предсказательную силу. С другой стороны, то, что хочется сделать 
в мечтах, и то, что удается сделать на самом деле, по ряду при
чин (скажем, технического и экономического характера), может 
не совпадать друг с другом. Важно понять, является ли то, что 
реально удается сделать, полезным. Так вот, что касается этого 
вопроса, то ответ на него можно получить только после того, как 
будет составлено четкое представление о возможностях моделей 
воспроизводить современный климат.

В настоящее время прошли испытание и проверку пять гло
бальных моделей системы океан— атмосфера. Мы имеем в виду 
модели, разработанные в Лаборатории геофизической гидродина
мики Принстонского университета (модель GFDL), в Институте 
океанологии им. П. П. Ширшова АН СССР (модель ИОАН), 
в Вычислительном центре Сибирского отделения АН СССР (мо
дель ВЦ СО АН), в Национальном центре атмосферных исследо
ваний США (модель NCAR) и в Орегонском университете (мо
дель OSU). Этот список можно было бы продолжить, включив 
в него модели либо фиксирующие температуру поверхности оке
ана, что равносильно предположению о бесконечной теплоемкости 
океана, либо представляющие океан в виде «болота» с нулевой 
или конечной теплоемкостью, служащего бесконечным источни
ком влаги для атмосферы, но не обеспечивающего переноса тепла 
в меридиональном направлении. Подобного рода моделей изве
стно много. Обсудим каждую из перечисленных выше моделей 
системы океан— атмосфера в порядке их упоминания.

Модель GFDL.  Описанию ранней версии этой модели и полу
ченных с ее помощью результатов расчета среднего годового со
стояния системы океан— атмосфера посвящены работы С. Ма- 
набе и К. Брайена [52] (см. также [107, 191]). Обобщение этой 
версии модели на случай сезонной изменчивости климатической 
системы приводится в [192].
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Модель GFDL имеет следующую структуру. Она состоит из 
атмосферного и океанского блоков и общей библиотеки данных, 
в которой происходит непрерывное обновление информации, необ
ходимой для расчета характеристик взаимодействия между океа
ном и атмосферой. Атмосферный блок включает систему уравне
ний гидротермодинамики, в которой независимыми переменными 
являются время t, долгота Л, широта ф и безразмерное давление 
o= pIPs.

Состояние атмосферы описывается зональной и, меридиональ
ной V и вертикальной w (в а-системе координат) составляю
щими скорости ветра, температурой Т, удельной влажностью q 
и давлением Ps на подстилающей поверхности.

Схема расчета радиационных потоков включает описание по
глощения радиации озоном, углекислым газом и водяным паром, 
а также описание эффектов облачности и зависимости их альбедо 
от высоты облачного слоя. Средние годовые поля облачности трех 
ярусов и распределение  ̂озона задаются по климатическим дан
ным. Концентрация углекислого газа считается постоянной. Аль
бедо подстилающей поверхности варьируется в зависимости от 
типа поверхности (вода, открытая поверхность суши, снег, мор
ской и материковый лед).

Испарение на суше и влагосодержание деятельного слоя почвы 
находятся интегрированием прогностического уравнения для 
влажности почвы, учитывающего выпадение осадков, таяние 
снега, испарение и речной сток. При этом предполагается, что вла
гоемкость почвы (т. е. максимальное количество влаги, которое 
может сохраниться в почве) не превышает 15 см,, а влияние 
влажности почвы на испарение сказывается лишь в том случае, 
когда влагосодержание почвы меньше некоторого критического 
значения, составляющего 75 % влагоемкости. В этом случае ис
парение уменьшается пропорционально' отношению текущего и 
критического значений влагосодержания почвы. Толщина снеж
ного покрова определяется из уравнения, учитывающего накопле
ние, сублимацию и таяние снега.

Для расчета конвекции и фазовых переходов влаги использу
ется схема конвективного приспособления, предусматривающая 
вертикальное перераспределение влаги и тепла при возникнове
нии гидростатической неустойчивости. Перераспределение произ
водится с учетом интегрального сохранения тепло- и влагосодер
жания, после чего сконденсированная влага считается выпадаю
щей в виде дождя и снега.

Эффекты горизонтального перемешивания описываются сле
дующим образом. Члены, характеризующие горизонтальную диф
фузию импульса, представляются в виде произведения соответст
вующих- компонентов тензора деформации скорости на коэффи
циент горизонтальной турбулентной вязкости. Последний нахо
дится из условия равенства локальной генерации и диссипации 
турбулентной энергии, причем масштаб длины (масштаб турбу
лентности) принимается равным шагу сетки. Тот же'коэффици-
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ент используется для определения эффекта горизонтальной диф
фузии тепла и влаги.

Вертикальные турбулентные потоки импульса, тепла и влаги 
рассчитываются с использованием полуэмпирической модели тур
булентности, в которой масштаб турбулентности задается линейно 
растущим до высоты 75 м, а затем линейно убывающим до нуля 
на высоте 2,5 км (верхняя граница планетарного пограничного 
слоя атмосферы). Для оценки напряжения трения и турбулент
ных потоков явного и скрытого тепла на подстилающей поверх
ности привлекаются обычные диффузионные формулы с фиксиро
ванными значениями коэффициентов сопротивления и тепло- и 
влагообмена. Температура почвы находится из уравнения бюд
жета тепла в предположении о равенстве нулю потока тепла 
в почву, температура поверхности океана рассчитывается в оке
анском блоке модели.

Уравнения атмосферного блока модели аппроксимируются их 
разностными аналогами на широтно-долготной сетке с 64 узло
выми точками вдоль круга широты и с 19 точками вдоль мериди
ана |между экватором и полюсом). По вертикали атмосфера раз
бивается на 9 слоев со сгущением уровней в пограничном слое и 
в нижней стратосфере. Реальная топография земной поверхности 
заменяется сглаженным рельефом, учитывающим основные гор
ные системы, а также Антарктический и Гренландский леднико
вые щиты.

Океанский блок объединяет непреобразованные уравнения 
движения, записанные в приближении Буссинеска, а также урав
нения гидростатики, неразрывности, переноса потенциальной тем
пературы и солености. Для отыскания плотности морской воды 
привлекается нелинейное уравнение состояния в форме Эккарта. 
Горизонтальная турбулентная вязкость рассчитывается с помощью 
линеаризованного варианта соответствующей формулы атмосфер
ной модели. Как и в атмосферном блоке, предусматривается воз
можность появления гидростатической неустойчивости. Она раз
решается путем конвективного приспособления,  т. е. мгновенным 
выравниванием- профилей температуры и солености с учетом ин
тегрального сохранения тепла и соли;

Структура верхнего слоя океана определяется, помимо конвек
ции, еще и ветровым перемешиванием. Его эффект описывается 
в рамках локальной версии модели верхнего квазиоднородного 
слоя, предложенной в [46]. На самой поверхности используется 
условие равенства нулю вертикальной скорости и задаются со
ставляющие касательного напряжения ветра и турбулентные по
токи тепла и соли, определяемые в атмосферном блоке. На дне 
принимаются условия скольжения и обращения в нуль вертикаль
ных потоков тепла и соли. На берегах океана нормальная состав
ляющая скорости и горизонтальные потоки тепла и соли счита
ются равными нулю. Система уравнений и граничных условий до
полняется эволюционным уравнением для толщины морского 
льда, учитывающим возможность изменения толщины морского
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льда за счет локальных факторов (намерзания, таяния, сублима
ции и пр.) и влияние толщины морского льда на скорость его 
дрейфа.

При конечно-разностной аппроксимации уравнений океанского 
блока используется стандартная шахматная сетка с более тонким 
разрешением вблизи западного берега. В высоких широтах, где 
длина шага сетки уменьшается, применяется процедура простран
ственного Фурье-сглаживания. По вертикали океан разбивается 
на 1 2  слоев, толщина которых неравномерно увеличивается от по
верхности до дна.

Первые численные эксперименты по объединенной модели 
<jFDL были выполнены для области, представляющей собой усе
ченный сферический сектор. С запада и востока он был ограничен 
меридианами, отстоящими-друг от друга на 1 2 0 °, с севера и юга— ■ 
параллелями ±81,7°. Зональная протяженность атмосферы и оке
ана принималась одинаковой всюду, кроме областей высоких ши
рот, занятых сушей. Такая конфигурация области определения 
решения напоминает Северную и Южную Америку и Атлантиче
ский океан. В атмосфере на граничных меридианах задавалось 
условие цикличности, на граничных параллелях —  условие сколь
жения. Поверхности суши И дна океана считались плоскими, глу
бина океана —  равной 4 км.

Для преодоления трудностей, связанных с различием тепловой 
инерции атмосферы и океана, производилась искусственная син
хронизация, т. е. склейка состояния океана на каждом временном 
шаге со сглаженным по времени состоянием атмосферы.

Сглаживание осуществлялось с помощью процедуры, экви
валентной экспоненциальному фильтру с весовой функцией

ехр ( /̂Л) при ^ ^ 0  и О при (> 0 , где К —  постоянная времени, 
равная одной неделе.

Анализ результатов интегрирования уравнений модели пока
зал, что учет переноса тепла в океане приводит к охлаждению 
атмосферы в низких и ее нагреванию в умеренных широта»'. 
В свою очередь уменьшение перепада температуры между эквато
ром и умеренными широтами вызывает ослабление зональной 
циркуляции и как следствие бароклинной неустойчивости атмо
сферы-уровня кинетической энергии макротурбулентности в уме
ренных широтах и интенсивности меридиональной ячейки Фер- 
рела. Адвекция тепла в океане способствовала также углублению 
субтропического и полярного максимумов давления и барического 
минимума в умеренных широтах, обеспечивающего перенос нагре
того над океаном воздуха на восточный берег континента.

Существование холодного экваториального анвеллинга сказа
лось на ослаблении осадков в тропической зоне океана и на уси
лении их над континентом. В субтропических и высоких широтах 
перенос теплой воды субтропическим круговоротом увеличил по
токи явного и скрытого тепла от океана к атмосфере и количество 
осадков вдоль восточного берега континента; в северных широ-
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Tax этот перенос обусловил появление аналогичных эффектов 
вдоль западного берега континента. В целом результаты расчета 
по объединенной модели системы океан— атмосфера оказались 
более реалистичными, чем по модели, в которой океан представ
ляется в виде «болота» нулевой теплоемкости.

В дальнейшем основные результаты упомянутого численного' 
эксперимента были подтверждены более детальными расчетами,, 
выполненными с учетом реальной геометрии континентов и океа
нов. Расчеты производились на сетке, содержащей 9 уровней в ат
мосфере и 12 уровней в океане. Шаг сетки принимался равным 
500 км; синхронизация состояний атмосферы и океана--1,3 атмо
сферных года к 430 океанским годам.

Остановимся на результатах расчета океанских полей. Хотя 
равновесие термического режима океана так и не было достиг
нуто, распределение температуры в океане оказалось очень похо
жим на наблюдаемое. Удалось правильно воспроизвести также 
основные особенности глобального распределения солености: 
в Атлантике соленость получилась выше, чем в Тихом океане, 
а в Тихом океане она получилась на юге больше, чем на севере. 
Кроме того, модель правильно воспроизвела меридиональную 
циркуляцию в океане, образующую два круговорота с подъемом 
на экваторе и опусканием холодных вод в высоких широтах. Как 
выяснилось, меридиональный перенос тепла достигает максимума 
в субтропиках, где термохалинная и дрейфовая составляющие 
скорости течения ориентированы в одном направлении. Наоборот, 
в умеренных широтах, где дрейфовая и термохалинная составляю
щие ориентированы в противоположных направлениях, меридио
нальный перенос тепла получается ослабленным.

Вместе с тем отмечаются и неизбежные расхождения между 
рассчитанными и наблюдаемыми полями океанских характери
стик. Это касается в первую очередь завышения температуры 
в высоких и полярных широтах, занижения солености, особенно 
отчетливо выраженного в Северной Атлантике, и ослабления ин
тенсивности циркуляции в целом.

Последнее обстоятельство, как и недооценка скорости образова
ния холодных глубинных вод в высоких широтах, объясняется, 
по мнению авторов, отсутствием в модели сезонного хода инсо
ляции.

Его учет при небольшом изменении модели (коэффициенты 
вертикальной и горизонтальной диффузии импульса, тепла-и соли 
в океане задавались функциями глубины, синхронизация осущест
влялась приравниванием 4,2 атмосферных лет к 1200 океанским 
годам) улучшил воспроизведение ряда климатических характери
стик системы океан— атмосфера, таких, как распределение много
летнего льда в Арктике и снежного покрова на континентах се' 
верного полушария. Учет сезонного хода инсоляции привел также 
к ликвидации нереально большой толщины морского льда (теперь 
она составила около 3 м вместо 35 м, как это было ранее} и не
прерывного накопления снега.
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Весьма удовлетворительным получилось пространственно-вре
менное распределение средней зональной приземной температуры 
над океанами и над сушей. В частности, удалось воспроизвести 
сдвиг фаз (запаздывание) и уменьшение амплитуд сезонных ко
лебаний приземной температуры над океаном по сравнению с их 
значениями над сушей в области умеренных и низких широт и все 
более раннее наступление максимума по мере приближения к по
люсу в высоких широтах. Последняя особенность имеет своей 
причиной усиление влияния морского льда, препятствующего теп
лообмену между океаном и атмосферой и тем самым способст
вующего преобразованию морского климата в континентальный.

Аналогичное заключение в смысле точности воспроизведения 
пространственно-временного распределения климатических харак
теристик можно сделать и в отношении средних (в северном 
и южном полушариях) значений температуры воздуха на разных 
высотах в атмосфере и температуры воды на разных горизонтах 
в верхнем слое океана. Из рис. 3.7 видно, что в северном полуша
рии, где суша занимает примерно 40 % площади, амплитуда се- 

•зонных колебаний температуры воздуха увеличивается с прибли
жением к подстилающей поверхности в основном из-за сильной 
изменчивости альбедо, связанной с появлением и исчезновением 
снега на континентах. Эта особенность не обнаруживается в юж
ном полушарии, в котором площадь суши меньше площади оке
ана.

Рисунок свидетельствует также об асимметрии годового хода 
температуры воды в верхнем слое океана: максимальные положи
тельные отклонения температуры от ее среднего годового значе
ния летом почти на 0,5 °С больше максимальных отрицательных 
отклонений зимой. Ее причина —  существование зимней конвек
ции, ограничивающей-понижение температуры поверхности оке-, 
ана, и летнего термоклина, экранирующего теплый верхний слой 
от холодных глубинных слоев океана. Эта особенность хорошо 
воспроизводится моделью.

То же самое можно сказать и в отношении сезонных вариаций 
теплосодержания и меридионального переноса тепла в атмосфере 
и океане. В [192] было установлено, что в умеренных широтах 
меридиональный перенос тепла в атмосфере принимает макси
мальные значения в начале зимы и минимальные —  в начале лета 
главным образом благодаря соответствующим изменениям ин
тенсивности бароклинной неустойчивости. В низких широтах ме
ридиональный перенос тепла становится даже отрицательным, 
т. е. направленным с севера на юг. В экваториальной области 
он осуществляется ячейкой Хэдли, транспортирующей тепло из 
летнего полушария в зимнее.

Полученные данные указывают на тесную связь между мери
диональным переносом тепла в океане и интенсивностью зональ
ной циркуляции атмосферы: перенос тепла к экватору происходит 
под действием западных ветров, к полюсу —  восточных. Зимой, 
когда одновременно усиливаются и западные, и восточные ветры.



перенос тепла к полюсу в тропических широтах океана увеличи
вается, а в умеренных широтах —  уменьшается. Эта особенность, 
воспроизведенная моделью, неплохо согласуется с фактическими

Рис. 3.7. Сезонная изменчивость средних [в северном (а) и южном (б) 
полушариях] значений температуры (°С) воздуха на разных высотах 
в атмосфере и воды на разных глубинах в океане, по Манабе и др. [192].

данными. Хуже согласуется и, главное, не поддается объяснению--, 
занижение (в несколько раз) амплитуд сезонных колебаний ме
ридионального переноса тепла в океане.

Заниженными получились также амплитуды сезонных коле-' 
баний температуры поверхности океана в умеренных широтах се



верного полушария и температуры приземного слоя атмосферы 
Б высоких широтах южного полушария. Напротив, амплитуды се
зонных колебаний теплосодержания атмосферы в высоких широ
тах и скрытого тепла в снеге и в морском льду оказались завы
шенными. Перечисленные расхождения объясняются авторами 
неточностью задания поля облачности (в частности, из-за отсутст
вия данных наблюдений распределение облачности в южном по
лушария  принимается таким же, как в северном) и занижением 
расходов главных океанских течения.

Модель ИОАН.  Главное отличие этой модели (см. [17]) от 
модели GFDL —  Отказ от искусственной синхронизации состояний 
■океана и атмосферы и разделение океана на верхний деятельный 
слой, естественно синхронизируемый с атмосферой, и глубокий 
океан, состояние которого рассчитывается отдельно. Такой под
ход предназначался для описания сравнительно короткопериод
ных процессов (как-то: сезонных колебаний и междугодичной из
менчивости), в которых состояние глубинного слоя океана в пер
вом приближении можно считать заданным.

Модель состоит из четырех блоков: свободной атмосферы, пла
нетарного пограничного слоя атмосферы, деятельного слоя оке- 
.ана и глубокого океана. Для воспроизведения климатического со
стояния свободной атмосферы используются уравнения гидротер
модинамики практически в той же форме, что и в модели GFDL; 
различаются лишь способы параметризации физических процес
сов. Принятый в модели ИОАН способ параметризации мелко
масштабного взаимодействия атмосферы с подстилающей поверх
ностью основывается Ца теории подобия для экмановского погра
ничного слоя, причем последний считается погруженным в ниж
ний расчетный слой, содержащий 15 % массы всей атмосферы. 
Временная и пространственная изменчивость этого слоя рассчи
тывается с помощью уравнений, а вертикальная структура при
нимается универсальной, т. е. такой, какой ее предсказывает 
теория подобия для экмановского пограничного слоя.

■ Расчет характеристик взаимодействия атмосферы и подсти- 
•лающей поверхности производится с помощью законов сопротив
ления, влаго- и "теплообмена с учетом влияния плотностной 
.стратификации и изменения шероховатости подстилающей поверх
ности на суше. Температура подстилающей поверхности определя
ется из уравнения бюджета тепла; в океане это уравнение слу
жит для определения потока тепла в воду. При наличии на по-' 
верхности океана ледяного покрова температура его верхней 
кромки находится, как на суше, т. е. предполагается, что лед 
полностью изолирует океан от атмосферы. Для постоянного ле
дяного покрова, к которому отнесены и многолетние льды, вве
дено ограничение, не позволяющее температуре поверхности под
ниматься выше 0°С. Считается, что в этом случае результирую
щий поток тепла тратится на таяние льда.

В модели ИОАН используется грубое вертикальное разреше
ние атмосферы: последняя разбивается на четыре слоя с грани-
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цами раздела на высотах 1,5, 4,5 и 11 км. Зато, в отличие от мо
дели GFDL, облачность не задается по климатическим данным,, 
а определяется на каждом временном шаге по эмпирическим фор
мулам [244].

В соответствии с грубым вертикальным разрешением атмо
сферы схема расчета радиационных притоков тепла также сильно 
упрощается. В ней учитываются эффекты трехслойной облачности 
и поглощения водяным паром. Мезомасштабная конвекция и фа
зовые переходы влаги рассчитываются приблизительно так же,, 
как и в модели GFDL. Однако вместо условия выравнивания с вы
сотой относительной влажности используется условие подобия 
конвективного переноса удельной влажности и эквивалентно-по' 
тенциальной температуры.

В связи с необходимостью экономии возможностей ЭВМ эф
фекты солености в блоке деятельного слоя океана не учитываются. 
Не учитывается и влияние вертикальных движений, а средние- 
по глубине деятельного слоя горизонтальные течения пред
ставляются в виде суммы климатических составляющих, заим
ствуемых из блока глубокого океана, и дрейфовых течений, опре
деляемых по напряжению трения ветра. Предполагается также,, 
что термическая структура деятельного слоя океана обладает 
универсальностью: в нем выделяется верхний квазиоднородный: 
слой и подстилающий его сезонный термоклин с автомодельньш 
распределением температуры-? Температура на нижней границе 
деятельного слоя берется из блока глубинного слоя, а темпера
тура и толщина верхнего квазиоднородного слоя определяются 
из проинтегрированных по глубине деятельного слоя уравнений 
бюджета тепла и турбулентной энергии.

Эти уравнения дополняются следующим алгоритмом, грубо- 
описывающим влияние ледяного покрова: если температура, опре
деляемая из уравнения бюджета тепла на поверхности океана,, 
становится ниже точки замерзания (— 1,8 °С) морской воды, счи
тается, что появляется лед, полностью изолирующий деятельный: 
слой от атмосферы. Соответственно результирующий поток тепла 
на поверхности раздела вода— воздух и поток кинетической энер
гии из атмосферы в океан принимаются равными нулю, а темпе
ратура верхнего квазиоднородного слоя подо льдом задается рав- 
,ной температуре замерзания морской воды. При этом темпера
тура верхней кромки льда определяется из уравнения бюджета; 
тепла океанской поверхности в предположении О равенстве нулю» 
результирующего потока тепла. Как только температура верхней 
кромки льда становится выше точки замерзания морской воды, 
считается, что лед исчезает.

В качестве, блока глубокого океана используется двумерная 
модель глобальной циркуляции океана, предложенная в [20]. В ее 
основе лежат следующие допущения: плотность морской воды за
висит только от температуры; вариации последней имеют место- 
лишь в бароклинном слое толщиной 2  км, ниже которого темпе
ратура задается, а в самом слое представляется в виде произве
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дения некоторой стандартной функции от вертикальной коорди
наты на искомую функцию от горизонтальных координат и вре
мени, определяемую из проинтегрированного в пределах всей 
толщи океана уравнения переноса тепла. Фигурирующие в этом 
уравнении баротропные составляющие скорости находятся из 
уравнения для интегральной функции тока, средние по вертикали 
составляющие скорости дрейфового течения —  из экмановских 
уравнений по заданному напряжению трения ветра на поверхно
сти океана. Наконец, средние по вертикали бароклинные состав
ляющие скорости определяются с помощью квазигеострофических 
соотношений.

Граничные условия задаются так, чтобы обеспечить выполнение 
.законов сохранения тепла и массы в Мировом океане.

Уравнения блока глубокого океана интегрируются на широт
но-долготной сетке с шагом 5° от начального состояния, соответ
ствующего состоянию покоя горизонтально-однородного (но стра
тифицированного по вертикали) океана, до установления равно
весного режима. Составляющие напряжения трения ветра и 
результирующий поток тепла на поверхности океана рассчитыва
ются по средним годовым полям атмосферного давления, темпе
ратуры воздуха и радиационного бюджета на поверхности океана 
при фиксированном значении отношения Боуэна, равным 0,5. На- 
:помним, что из результатов этого расчета для объединенной мо
дели климатической системы нужны только поля горизонтальной 
скорости течения и температуры на нижней границе деятельного 
-слоя.

Уравнения атмосферного блока и блока деятельного слоя 
океана интегрируются на сферической сетке Курихары с горизон
тальным шагом около 1000 км. В качестве начальных условий ис
пользуются близкие к средним годовым меридиональные распре
деления температуры атмосферы и температуры верхнего квази- 
.однородного слоя океана, адиабатическое вертикальное распреде- 
-ление температуры воздуха, отсутствие ветра, а также неизмен
ные в горизонтальной плоскости значения атмосферного давления 
:на уровне моря, относительной влажности воздуха и толщины 
.верхнего кв,азиоднородного слоя.

Расчет с естественной синхронизацией состояний атмосферы и 
океана был выполнен на период 1 0 0 0  сут с учетом годового,хода 
инсоляции. Равновесный'Квазипериодический режим системы ат
мосфера— деятельный слой океана был достигнут примерно за 
год. К этому времени средняя по массе тропосферы скорость 
ветра составила 17 м/с (в верхнем атмосферном слое^до 
40 м/с), средняя температура атмосферы 244 К, температура 
подстилающей поверхности 282 К (минимальные средние месяч
ные значения ее в Антарктиде и максимальные в северной части 
.Африки; получились раными соответственно 234 и 308 К ), сред- 
;няя зональная влажность 1 , 6  г/кг, суммарный балл облачности 
0,47, испарение и осадки около 3,1 мм/сут, суммарный усваивае
мый подстилающей поверхностью поток радиации 470 Вт/м^ (80 %
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этого потока, как оказалось, расходуется на длинноволновое из
лучение поверхности Земли, остальные 20 % —  на испарение и 
турбулентный теплообмен). Атмосферное давление над океаном 
получилось меньше, чем над сушей (994 против 1040 гПа), а тем
пература воздуха, удельная влажность, облачность, испарение и 
осадки, напротив, больше (соответственно на 5°С, 0,9 %о, 0,4 и 
2,9 мм/сут).

Модель правильно воспроизвела основные особенности прост
ранственно-временной изменчивости температуры атмосферы, ко
личества осадков, испарения, облачности, составляюших бюджета 
тепла и вёртикального потока массы на поверхности океана, равно 
как и характеристик верхнего квазиоднородного слоя океана —  
его температуру и толщину. Для подтверждения сказанного упо
мянем, в частности, выявленные моделью асимметрию сезонных 
изменений температуры воздуха относительно экватора, связан
ную с разным соотношением площадей суши и океана в обоих 
пoлyшajЗияx, зимний максимум осадков в районе экватора над 
океанами и летний максимум в тропических широтах над сушей, 
усиление испарения в умеренных щиротах океана зимой и на 
суше летом, вызванное увеличением разности температур между 
подстилающей поверхностью и атмосферой, преобладание облач
ности над океаном, нежели над сушей, полугодовой сдвиг фаз 
между сезонными колебаниями результирующего потока тепла 
на поверхности океана в северном и южном полушариях и, на
конец, увеличение амплитуд сезонных колебаний потока массы 
в умеренных широтах океана и сохранение в течение всего года 
минимальных его значений на экваторе. Последняя особенность 
есть следствие малости перепада температур вода— воздух и экра
нирующего влияния мощной облачности.

Полученные по модели ИОАН глобальные распределения тол
щины верхнего квазиоднородного слоя океана свидетельствуют 
о том, что с началом летнего прогрева она уменьшается до не
скольких деятков метров в умеренных широтах и до 120— 150 м 
в субтропиках. Летом ее распределение характеризуется сильной 
пространственной изменчивостью. В зимний период верхний ква
зиоднородный слой распространяется практически на весь дея
тельный слой океана.

Модель В Ц  СО АН.  Эта модель (ее подробное изложение мо
жно найти в монографии Г. И. Марчука и д]р. [56], см. также 
[55]) отличается от рассмотренных выше более экономичным 
численным алгоритмом. В его основе лежит использование ком
бинации двух типов расщепления (для оператора временной про
изводной и операторов переноса, диффузии и адвекции), обеспе
чивающей выполнение интегральных законов сохранения массы, 
углового момента, энергии (в адиабатическом приближении), 
влаги и пр. Здесь будет уместно подчеркнуть, что этот метод не 
только позволяет осуществить интегрирование с гораздо большим, 
чем это допускают традиционные разностные схемы, шагом по 
времени, но и гарантирует при прочих равных условиях достат
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точно хорошее воспроизведение многих характерных особенностей 
общей циркуляции атмосферы и океана.

Атмосферный блок модели ВЦ СОАН содержит эволюционные- 
уравнения для зональной и меридиональной составляющих ско
рости ветра, температуры, удельной влажности и приземного 
давления, причем в целях построения абсолютно устойчивых раз
ностных схем первые четыре уравнения «симметризуются» пере
ходом от и, V, Т и q к  переменным р'/ш, p'l^v, р'<̂ Т и p'^^q. Пара
метризация горизонтальной турбулентной вязкости производится 
с учетом вьшолнения двух условий. Именно, требуется, чтобы 
член, описывающий горизонтальную диффузию импульса, был 
диссипативным и чтобы угловой момент системы сохранялся. 
Схема параметризации планетарного пограничного слоя атмо
сферы сводится к выделению логарифмического слоя и располо
женного над ним хорошо перемешанного слоя, в котором ско
рость ветра, температура и влажность остаются неизменными по 
высоте. Одновременйо предполагается, что положение верхней 
границы планетарного пограничного слоя совпадает с ближайшим 
к подстилающей поверхности расчетным уровнем в атмосфере, 
а угол между вектором скорости ветра в перемешанном слое и на
пряжением трения на поверхности остается неизменным и рав
ным 30° во внетропической области над сушей, 20° над океаном 
и 10°- над льдом. В тропиках этот угол принимается равным 
нулю. Для оценки турбулентных потоков импульса, тепла и влаги 
на поверхности океана используются обычные диффузионные фор
мулы с коэффициентами сопротивления и теплообмена, завися
щими от скорости ветра и стратификации в приводном слое ат
мосферы.

Параметризация процессов конвективного перемешивания и 
крупномасштабной конденсации осуществляется аналогично при
нятой в модели GFDL. Балл облачности рассчитывается с по
мощью предложенных в [244] эмпирических соотношений. Тол
щина облаков, их альбедо и поглощательная способность, а также 
альбедо океанской поверхности и льдов, концентрация озона и 
углекислого газа считаются заданными. Альбедо поверхности 
суши определяется как функция от толщины снежного покрова 
в водном эквиваленте.

Океанский блок модели ВЦ СОАН включает полную систему 
уравнений гидротермодинамики океана, мало отличающуюся от 
принятой в модели GFDL. Другим зато был метод решения.
В качестве такового использовался метод расщепления сложного 
пространственного оператора задачи на ряд более простых и эф
фективно реализуемых на ЭВМ. Как и в модели GFDL, вводи
лась искусственная синхронизация состояний атмосферы и оке
ана. При этом один атмосферный год приравнивался приблизи
тельно 100 океанским годам.-Время обмена информацией между 
атмосферным и океанским блоками выбиралось соответствующим 
характерному времени т перемешивания в верхнем квазиоднород-
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ном слое океана толщиной 100 м. При т=14 сут и щаге по вре
мени, равном 40 мин в атмосфере и 2 сут в океане, обмен инфор
мацией производился через каждые 6  атмосферных и 7 океанских 
щагов, причем все атмосферные данные, передаваемые в океан
ский' блок, сглаживались по времени с помощью разностного ана
лога экспоненциального фильтра.

Описанная модель была испытана применительно к средним 
январским условиям. Расчет производился в два этапа. Сначала 
рассчитывался равновесный режйм циркуляции атмосферы при 
фиксированной температуре поверхности океана и заданном рас
пределении морского и континентального льдов. Затем подклю
чался океанский блок, содержащий 4 уровня по вертикали. По
следние располагались на горизонтах 100, 500, 1500 и 3000 м. 
Общая продолжительность счета составила 11 океанских лет, что 
эквивалентно 2  атмосферным^месяцам.

Анализ полученных результатов выявил общее понижение 
температуры воды в океане северного полушария и ее повышение 
в умеренных и высоких широтах южного, полушария. Это, есте
ственно, сказалось на атмосферной циркуляции. В частности, про
изошло смещение тропического пояса осадков примерно на 1 0 ° 
к югу, уменьшение (особенно в южном полушарии) меридиональ
ного градиента температуры, уменьшение (приблизительно на 
25 %) доступной потенциальной энергии, скорости ее превращения 
в кинетическую энергию, усиление прямой ячейки Хэдли в север
ном полушарии и ослабление обратной ячейки Феррела в обоих 
полушариях, уменьшение касательного напряжения ветра и углуб
ление центров низкого давления над континентами южного полу
шария.

Учет эффекта взаимодействия океана и атмосферы повлек за 
собой такую последовательность событий. Сначала у западных 
берегов Тихого океана и в северо-западной части Индийского 
океана возникли отрицательные аномалии температуры воды, 
обусловившие появление сильных западных пограничных течений 
и усиление анвеллинга. Это в свою очередь привело к интенсифи
кации меридиональной циркуляции, сглаживанию горизонтальных 
градиентов температуры воды и ослаблению взаимодействия ме
жду океаном и атмосферой.

Модель NCAR.  Эта модель отличается от модели GFDL глав
ным образом дискретизацией уравнений атмосферного блока 
в вертикальном направлении, параметризацией физических про
цессов подсеточного масштаба и способом синхронизации состоя
ний атмосферы и океана. В модели NCAR атмосфера разбивается 
на 8  слоев трехкилометровой толщины каждый. Соответственно 
модифицируются методы расчета радиационных притоков, облач
ности и турбулентных потоков импульса, тепла и влаги на под
стилающей поверхности, а также температуры последней. В част
ности, при расчете радиационных притоков используются более 
точные функции поглощения коротковолновой радиации и функции 
пропускания длинноволновой радиации и учитывается отличие
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поглощающих свойств различных типов подстилающей поверхно
сти. Суточный ход инсоляции описывается явно. Количество обла
ков нижнего и среднего ярусов определяется по эмпирическим 
соотношениям типа тех, которые упоминались выше. Основание 
облаков нижнего яруса располагается на высоте 1,5 км, вершина —  
фиксируется. Облака среднего яруса считаются бесконечно тон
кими. Количество облаков верхнего яруса задается по климато
логическим данным, их основание помещается на высоте 10,5 км 
над экватором и 7,5 км над полюсами, толщина задается равной 
1,5 км.

Турбулентные потоки импульса, тепла и влаги рассчитываются 
с учетом зависимости коэффициентов сопротивления и теплооб
мена от стратификации приземного слоя атмосферы, а темпера
тура подстилающей поверхности'— с учетом характера этой по
верхности. Выделены четыре типа подстилающей поверхности: 
океанская поверхность, поверхность морского льда, покрытая и 
не покрытая растительностью поверхность суши. В свою очередь 
поверхность морского льда и не покрытая растительностью по
верхность суши различаются в зависимости от того, покрыты они 
снегом или нет и какова влажность почвы. Каждому типу и под
типу подстилающей поверхности приписывается свое значение 
альбедо, причем оно считается функцией от толщины снега и зе
нитного угла Солнца. При наличии растительности учитываются 
различия температуры растительного покрова и подстилающей 
поверхности, транспирации и испарения с почвы, а также транс
формация вертикальной структуры поля ветра в растительном 
покрове. Подробное описание атмосферного блока модели NCAR 
приводится в [10, 257].

Океанский блок модели NCAR почти не отличается от исполь
зуемого в модели GFDL. По сравнению с последней в модели 
NCAR исключены эффекты горизонтального переноса и трения 
в уравнении, описывающем эволюцию толщины морского льда 
(тем самым модель морского льда становится чисто термодинами
ческой), заданы другие значения коэффициентов горизонтальной 
и вертикальной турбулентной диффузии тепла и импульса, иначе 
произведена дискретизация океана в вертикальном направлении: 
он разделяется на 4 слоя толщиной 50, 450, 1500 и 2000 м.

Принятый в модели NCAR способ синхронизации состояний ат
мосферы и океана сводится к следующему. Уравнения океанского 
блока модели интегрируются при фиксированных для четырех ме
сяцев (январь, апрель, июль и октябрь) значениях атмосферных 
параметров на период времени, равный 5 годам. Полученные в по
следний год этого периода значения температуры подстилающей 
поверхности и площади морского льда используются в качестве 
исходной информации при интегрировании уравнений атмосферного 
блока отдельно для каждого из четырех указанных выше месяцев. 
Найденные значения атмосферных параметров считаются исход
ными при интегрировании уравнений океанского блока в течение 
второго пятилетнего периода.' Затем вновь находятся атмосфер
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ные параметры, отвечающие каждому из четырех месяцев годо
вого цикла, и так до установления квазиравновесного режима во 
всех звеньях системы океан— атмосфера. По оценкам Вашингтона 
и др. [2Ъ7\, этот способ синхронизации с вычислительной точки 
зрения эффективнее апробированного в модели GFDL приблизи
тельно в 1 0  раз.

Полученные в конце четвертого пятилетнего периода значения 
средней зональной температуры воздуха, усредненной вдоль круга 
широты зональной составляющей скорости ветра, температуры 
поверхности океана, скорости течения в верхнем 50-метровом и 
подстилающем его 450-метровом слоях океана и, наконец, верти
кальной скорости на границе раздела между этими слоями оказа
лись близкими к наблюдаемым в качественном, но не в количе
ственном отношении. Так, в январе нулевая изотерма пересекает 
земную поверхность на широте 38° с. по результатам расчета и 
50° с. по данным наблюдений. Это указывает на занижение рас
считанных значений температуры воздуха в северном полушарии 
зимой. Далее, по результатам расчета летняя температура воз
духа на всех уровнях в тропосфере имеет максимум в районе 40—  
50° с. ш., что не подтверждается данными наблюдений. Отметим 
также завышение меридионального градиента температуры воз
духа в северном и южном полушариях, смещение экваториаль
ного пояса восточных ветров в южное полушарие зимой и в се
верное полушарие летом и значительные расхождения (как по 
величине, так и по направлению) рассчитанных и наблюдаемых 
скоростей ветра в высоких широтах южного полушария.

Модель правильно воспроизвела основные особенности сезон
ной изменчивости температуры поверхности океана и местополо
жения термического экватора. Вместе с тем горизонтальные гра
диенты температуры в районе Гольфстрима и Куросио получились 
заниженными, а сами значения температуры в субтропиках и 
в умеренных широтах океана —  завышенными ио сравнению 
с наблюдаемыми. Первое обстоятельство имеет своей причиной 
грубое (5-градусное) разрешение сетки, второе —  занижение ско
рости ветра и связанное с ним ослабление интенсивности тепло
обмена между океаном и атмосферой и переноса тепла дрейфо
выми течениями. Особого упоминания заслуживает существенное 
завышение температуры поверхности в Южном океане, повлекшее 
за собой уменьшение площади морского льда вокруг Антарктиды. 
По мнению авторов модели [257], это вызвано теми же причинами 
и заданием чрезмерно большого значения коэффициента горизон
тальной турбулентной диффузии тепла.

Качественное соответствие' рассчитанных и наблюдаемых по
лей течений также можно признать удовлетворительным. Доста
точно сказать, что на расчетных полях четко выявляются Антарк
тическое циркумполярное течение, Гольфстрим, Куросио, Восточ
но-Австралийское, Калифорнийское и Бенгельское . течения. На
правленные на запад экваториальные течения в Атлантическом и 
Тихом океанах обнаруживаются во втором расчетном слое, а уз
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кое тихоокеанское экваториальное противотечение —  в первом. 
Некоторые течения (как-то: Мыса Игольного и Лабрадорское) во
обще не представлены на расчетных картах из-за грубого гори
зонтального разрешения сетки. Естественно, что и скорости всех 
течений оказались меньше наблюдаемых примерно в 3 раза.

Буквально все сказанное выше можно повторить и в отно
шении скорости вертикальных движений. Модель хорошо воспро
извела интенсивный экваториальный апвеллинг и расположенные 
на 15— 20° к северу и югу от него области даунвеллинга. Экстре
мальные скорости вертикальных движений в обоих случаях (по 
результатам расчета и данным наблюдений)’ имеют место в во
сточной части Тихого океана. Однако рассчитанные значения вер
тикальной скорости в области прибрежного анвеллинга получа
ются значительно меньше наблюдаемых. Причина та же —  грубое 
пространственное разрешение сетки.

Модель OSU. Модель Орегонского университета (см. [146, 
147, 151]) отличается от модели GFDL главным образом более 
грубым горизонтальным и вертикальным разрешением, включе
нием облачности в число неизвестных, подлежащих определению, 
и отказом от искусственной синхронизации состояний океана и 
атмосферы.

Модель имеет следующую структуру. Она состоит из двух ат
мосферных и шести океанскйх слоев. Верхняя граница ((Т =  0) 
модельной атмосферы совмещается с изобарической поверхностью 
рг =  200 гПа, нижняя граница —  с изобарической поверхностью, на 
которой давление р равно приземному давлению ps, граница раз
дела (a = V 2 ) между слоями —  с поверхностью p= (p r+ P s)/2 . 
Каждый выделенный атмосферный слой делится на два подслоя 
с границами раздела а= ' / 4  (р^^ЗбЭ гПа) и a — ^U (р?»788 гПа). 
На этих уровнях определяются горизонтальные составляющие 
скорости ветра, температура и удельная влажность воздуха. Изо
барическая вертикальная скорость рассчитывается на уровне 
а= ' / 2  и полагается равной нулю на уровнях а = 0  и а=1 . Границы 
раздела между океанскими слоями располагаются на горизонтах 
50, 250, 750, 1550, 2750 и 4350 м. Все слои делятся пополам про
межуточными горизонтами, на которых вычисляются горизонталь
ные составляющие скорости течения, температура и соленость мор
ской воды. Вертикальная скорость рассчитывается на границах 
раздела между слоями. На поверхности океана она полагается 
равной нулю, на дне —  равной орографической вертикальной ско
рости, определяемой кинематическим соотношением. Верхний 
50-метровый слой считается хорошо перемешанным, а температура 
на промежуточном горизонте z= 25  м̂ — совпадающей с темпера
турой поверхности океана. Горизонтальное разрешение (в океане и 
в атмосфере) принимается равным 4° по широте и 5° по долготе.

Как уже отмечалось, модель предусматривает определение 
облачности. В зависимости от механизма ее образования выделя
ются четыре типа облаков, отвечающих соответственно проникаю
щей и кучевой конвекции на среднем уровне а =  7 г (тип 1 ), круп-
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номаештабной конденсации на уровнях а=^4  (тин 2) и a =  V2 

(тип 4) и кучевой конвекции на уровне 0  =  ̂ / 4  (тип 3). К облакам 
типа 1 относятся кучево-дождевые облака с основанием на уровне 
a =  V4 и вершиной на уровне а =  0 , к облакам типа 2  —  слоистые 
и перистые облака нижнего яруса с основанием на уровне о— ^/^ 
и вершиной на уровне a =  V2 , к облакам типа 3 — тонкие кучевые 
и перистые облака среднего яруса на уровне а =  зД и к облакам 
типа 4  —  слоистые и перистые облака верхнего яруса с основа
нием на уровне cr =  V2 и вершиной на уровне a =  V4. Считается, 
что кучевые облака образуются в том случае, когда вертикальный 
градиент эквивалентной потенциальной температуры становится 
меньше нуля, а локальная относительная влажность —  больше 
80 %, тогда как слоистые и перистые облака образуются, если 
локальная относительная влажность превышает 80 %, а верти
кальный градиент эквивалентной потенциальной температуры при
нимает либо положительные, либо нулевые значения (атмосфера 
гидростатически устойчива). Учитывается также, что облака ти
пов 2, 3 и- 4 не могут существовать одновременно с облаками 
типа 1, а облака типа 3 —  с облаками типа 2, в то же время 
сосуществование облаков типов 2 и 3 с облаками типа 4 воз
можно. В последнем случае все облака приписываются нижнему 
ярусу. Балл облачности для всех типов облаков задается равным 
единице.

Расчет характеристик атмосферного блока модели произво
дится в два этапа: сначала (через каждые 1 0  мин) находятся из
менения, обусловливаемые горизонтальной и вертикальной адвек
цией, затем их значения подправляются за счет внутренних и 
внешних источников и стоков тепла и трения. Обращение к не
адиабатическим факторам происходит каждый час. Шаг по вре
мени при интегрировании уравнений океанского блока модели 
также выбирается равным 1 ч, что позволяет синхронизировать 
обмен теплом и импульсом между океаном и атмосферой без ис
пользования каких-либо дополнительных процедур временного 
сглаживания или усреднения. Интегрирование уравнений модели 
системы океан— атмосфера на 1 год требует приблизительно 4,5 ч 
машинного времени на ЭВМ CRAY-1. Из них на интегрирование 
уравнений океанского блока затрачивается немногим больше часа.

Предварительные итоги расчета эволюции системы океан— ат
мосфера в течение первых 16 лет обсуждаются в [146, 151]. Мы 
остановимся лишь на некоторых глобальных характеристиках. 
Модель хорошо воспроизводит.максимальные положительные зна
чения результирующего потока радиации на верхней границе ат
мосферы в январе и занижает минимальные отрицательные его 
значения в июне. Последнее обстоятельство связано с заниже
нием уходящего потока длинноволновой радиации, а оно —  с по
грешностями при определении облачности зимой в южном и летом 
в северном полушариях. Средний годовой результирующий поток 
радиации на верхней границе атмосферы составляет 4— 5 Вт/м^ 
вместо О, как должно быть в установившемся состоянии. Авторы
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объясняют эту особенность влиянием вычислительной вязкости и 
отсутствием учета преобразования механической энергии в теп
лоту за счет сил вязкости.

Модель занижает экстремальные значения результирующего 
потока тепла на подстилающей поверхности в июне и феврале 
вследствие завышения потоков явного и скрытого тепла в умерен
ных и высоких широтах океана в зимний период и как следствие 
не воспроизводит наблюдаемых вариаций температуры поверхно
сти океана: по прошествии 1 0  лет с начала отсчета времени мо
дельные и наблюдаемые сезонные колебания температуры океан
ской поверхности оказываются в противофазе друг с другом. 
Причина этого —  прогрессирующее уменьшение площади морского 
льда в Южном океане, способствующее увеличению вклада оке
ана южного полушария в формирование сезонных Колебаний сред
ней по всему Мировому океану температуры поверхности (в дей
ствительности эти колебания определяются главным образом 
океаном северного полушария).

Отметим систематическое занижение (примерно на 1,5°С) 
средней температуры тропосферы и постепенное увеличение раз
маха сезонных колебаний приземной температуры. Занижение 
средней температуры тропосферы связано с грубым вертикальным 
разрешением, увеличение размаха сезонных колебаний приземной 
температуры —  с уменьшением площади морского льда в Южном 
океане. Кстати сказать, выявленный недостаток (занижение пло
щади морского льда и соответственно завышение температуры 
поверхности Южного океана) присущ не только этой, но и другим 
трехмерным моделям. Однако истолковывается он по-разному: 
в [192] —  завышением потока поглощенной солнечной радиации 
на океанской поверхности и занижением переноса тепла к эква
тору дрейфовыми течениями, в [257] —  завышением коэффици
ента горизонтальной турбулентной диффузии тепла и в [146]—  
завышением потока поглощенной солнечной радиации и неадек
ватностью воспроизведения антарктического апвеллннга при ис
пользовании моделей с грубым горизонтальным разрешением. 
Очевидно, и то, и другое, и третье объяснения имеют свои основа
ния, но являются ли они достаточными —  покажет будущее.

Здесь будет уместно подчеркнуть, что любая модель воспро
изводит реальную картину мира только в рамках, обусловленных 
ограниченностью наших знаний о происходящих в нем процессах. 
Не являются исключением и трехмерные модели системы океан- 
атмосфера, и потому неудовлетворительное в ряде случаев согла
сование с эмпирическими данными было предрешено заранее. 
Однако, несмотря на все свои недостатки, трехмерные модели не
заменимы с точки зрения познания причин естественных и антро
погенных изменений климата. Этот тезис в равной степени отно
сится и к более простым моделям, обеспечивающим качественно 
правильное воспроизведение пространственно-временной изменчи
вости климатических характеристик. Обращение к таким моделям 
привлекательно в двух отношениях. Во-первых, оно избавляет от
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перерасхода дефицитного машинного времени й, во-вторых, позво
ляет сравнительно просто выделить и понять природу внутренних 
механизмов, управляющих поведением климатической системы. 
Однако, как тонко подметил Э. Лоренц [51], «очень опасно дове
рять моделям, поведение которых слишком зависит от деталей па
раметризации». К тому же в основе любой параметризации лежат 
эмпирические данные, и, даже если эти параметризации приме
нимы для современной эпохи, возможность их распространения 
на другие эпохи строго ограничена.

О степени соответствия различных моделей и сопоставимости 
полученных с их помощью оценок можно судить на основании ис
следования чувствительности климатической системы.



ЧУВСТВИТЕЛЬНОСТЬ КЛИМАТИЧЕСКОЙ СИСТЕМЫ: 
МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Глава 4

4.1. Введение

Обсудим имеющиеся в нашем распоряжении математические 
методы исследования чувствительности климатической системы 
на примере динамической системы, задаваемой уравнением

dy/dt =  v{y, а). (4.1.1)

В простейших ситуациях состояние у  системы и параметр ос 
являются конечномерными векторами. Мы будем рассматривать 
и более общую ситуацию, когда при каждом а вектор у  явля
ется функцией от пространственных переменных х, изменяющихся 
в области й. Фазовым пространством Y системы (4.1.1) называ
ется множество ее допустимых состояний. В общем случае это 
пространство бесконечномерно, и если поле v задается дифферен
циальным оператором, его описание должно включать информа
цию о граничных условиях, обеспечивающую однозначную раз
решимость задачи Коши для уравнения (4.1.1). Обозначим раз
решающий оператор через так что решение задачи Коши
с начальным условием y|t=o =  yo будет определяться формулой 
г/ =  У* (i/o). Если поле v не зависит от времени явно, то семейство,

операторов {Уа}^>о обладает полугрупповым свойством

=  t , s > Q  (4.1.2)

и называется полугруппой (иногда для описания этого семейства 
используется термин поток). Для динамических систем, порождае
мых дифференциальными уравнениями в частных производных, 
оператор v не ограничен, а область его определения Yi уже, 
чем У.

Имея в виду исследование чувствительности решений к вариа
циям формы области и граничных условий, можно заменой пере
менных свести область и граничные условия к стандартным, а па
раметр а рассматривать как функцию пространственных перемен
ных. В этом случае множество Л допустимых значений а  также 
будет бесконечномерным пространством. Всюду ниже будем пред
полагать, что пространства У и Л —  гильбертовы. Типичным при
мером гильбертова пространства является множество скалярных 
функций, суммируемых с квадратом. Скалярное, произведение 
двух элементов уи Уг из этого пространства определяется равен
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ством (г/1, г/а) =  I У\{х)у 2 {х) dx, а норма Цг/|| связана со скаляр-
Q

ным произведением соотношением ||уIP =  (г/, г/).
Различают два типа устойчивости решений уравнения (4.1.1): 

1 ) устойчивость к возмущениям начальных условий при фиксиро
ванном поле V и 2) устойчивость к возмущениям поля v, в част
ности к возмущениям параметра а. В теории климата именно вто
рой тип устойчивости связывается с понятием чувствительности. 
В теории динамических систем для описания того же круга задач 
применяется термин грг/босгь. Динамическая система называется 
гр̂ ^богг (структурно устойчивой), если малые возмущения поля
V не меняют ее топологических свойств. Обычно это условие до
полняется более жестким требованием существования замены пе
ременных h в Y, близкой к тождественной и переводящей траекто
рии возмущенной системы в траектории невозмущенной с сохра
нением ориентации. Простейшим примером грубой системы явля
ется система (4,1.1), имеющая единственное, стационарное или 
периодическое решение, спектр устойчивости которого находится 
в левой части комплексной плоскости.

Убеждение в том, что изучать нужно только грубые системы, 
имеет рациональные основания, поскольку поле v; скажем в гео
физических приложениях, никогда не известно точно. Гораздо 
меньше оснований имеет гипотеза о простоте грубых систем, в част
ности о простоте асимптотики решений- при больших t.

Системы, для которых предельные (при больших t) состояния 
исчерпываются периодическими и стационарными режимами, дол
гое время занимали центральное место в математических и при
кладных исследованиях. Основания для такого ограничения хо
рошо известны: при малой размерности фазового пространства 
(п =  Ь 2 ) системы с более сложным поведением траекторий дейст
вительно можно рассматривать как исключительные. Доказано 
[19], что для таких размерностей поле любой гладкой системы 
малыми деформациями может быть превращено в поле системы 
Морса— Смейла, т. е. системы, все движения которой при ±оо  
стремятся к периодическим траекториям (включая состояние 
равновесия), причем число периодических решений конечно и 
спектры их не пересекают мнимой оси. Однако при п ^  3 ситуа
ция резко меняется: существуют грубые динамические системы, 
имеющие совсем другой и, как правило, более сложный характер 
асимптотики при больших t. Более того, при больших размерно
стях грубые системы становятся в определенном смысле нетипич
ными.

В обзоре такого объема, как этот, невозможно описать де
тально все существующие направления исследований. Поэтому 
изложение будет иметь конспективный характер. В разделе 4.2 
обсуждаются системы, допускающие редукцию к линейным зада
чам. Предположения, гарантирующие возможность такой редук
ции, связаны в основном с расположением спектра соответствую-
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щего оператора линеаризации: спектр должен лежать строго 
в левой части комплексной плоскости. Методы и понятия нелиней
ного анализа привлекаются в разделе 4.2 главным образом для 
того, чтобы включить в рассмотрение бесконечномерные системы 
и расширить набор возможных «мер чувствительности». В раз
деле 4.2 приводятся также результаты применения соцряженных 
уравнений, которые иногда позволяют резко сократить объем вы
числений [56, 111].

Линейная теория дает возможность ответить главным образом 
на локальные вопросы; судьба траекторий, покидающих окрест
ность исследуемого на чувствительность решения, и переход от 
одного периодического режима к другому остаются вне рамок 
теории. Альтернативный подход (глобальный и допускающий 
сложные предельные режимы) опирается на понятие глобального 
аттрактора [48].

Системы, в’ которых малые возмущения экспоненциально рас
тут со временем, поддаются исследованию вероятностными мето
дами. Эти методы применяются как для описания динамики на 
сложных аттракторах, так и для анализа реакции системы на слу
чайное возмущение параметров. Вероятностным методам посвя
щен раздел 4.3.

4.2. Линейная теория

Прямые и сопряженные уравнения чувствительности. Рассмот
рим несколько задач, связанных с уравнением (4.1.1), —  задачу 
Коши, задачу построения стационарнь1х решений и, наконец, за
дачу построения периодических решений. Каждая из этих задач 
может быть сформулирована как задача отыскания решения урав
нения

G(y,  а) =  0  (4.2.1)

при подходящем выборе оператора G. Исследование чувст
вительности решений каждой из этих задач производится по од
ной и той же схеме, с описания которой мы и начнем изложение.

Существует широкий класс нелинейных систем, реакция кото
рых на малые возмущения параметров почти линейна: мир в ма
лом линеен, если он не патологичен. По терминологии Арнольда, 
класс таких патологических систем образует в множестве всех 
систем «тощее множество». Класс непатологических систем опи
сывается теоремой о неявных функциях. Если условия этой тео
ремы выполнены, то, вычислив решение при одном значении пара

метра а, можно описать состояния системы при всех а, доста

точно близких к а, не решая заново уравнение (4.2.1).
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в том случае, когда G —  скалярная функция скалярных пере
менных у, а, теорема гарантирует справедливость формулы

г/(а) — t/(a) =  S(a — а) +  о(Ца — а||), (4.2.2)

где t, определяется соотношением

1 =  У ' ~  . (4.2.3)
\  д у  У = д ,  а = а /  д а  у = у ,  а = а

Соотношения (4.2.2), (4.2.3) верны и в бесконечномерном функ
циональном пространстве при разумном определении входящих 
в него производных..

Обозначим через z  вектор с компонентами г/, а и предполо
жим, что оператор G действует из некоторого множества U та
ких векторов в Y. Оператор О называется дифференцируемым по 
Фреше в точке z, если существует линейный оператор А т  U 
в Y, такой, что для любого вектора /г из С/

G{z +  h ) ^ G { z ) ^ A h  +  R{z, h),

причем ||/г||-Ч1^ (z, h) || О при Ц/г|| -v  0.
В рассматриваемой ситуации

дО 3GAh =  ~  ( у - у ) - \ - ^  ( а - а ) ,д у  У = д ,  ' д а  ■— •- а=*а

где dGjdy  и dGjda  —  линейные операторы из 6 / в F. Эти опера

торы зависят, разумеется, от вектора z =  {у, а),  причем зависи
мость нелинейна.

Теорема о неявной функции [229]. Пусть G — дифференцируе

мый по Фреше оператор пз U в У. Предположим, что G{y,  а) = 0  
d(j

и (У< “ ) — обратимый оператор. Тогда для а, достаточно

близких к а, существует дифференцируемая по Фреше функция 
у  (а),  удовлетворяющая соотношениям (4.2.1), (4.2.2). Существует 
область и ' ,  содержащаяся в U, такая, что в U'  решение уравне
ния (4.2.1) единственно.

Если G имеет k непрерывных производных, то функция г/(а) 
также имеет k  непрерывных производных. Уравнения для произ
водных получаются формальным дифференцированием (4.2.1) по 
а. Основные факты конечномерного анализа —  правило дифферен
цирования суперпозиции, теорема Тейлора, формула Лагранжа—  ̂
имеют свои аналоги в нелинейном функциональном анализе. 
В частности, функцию г/(а) в условиях теоремы можно с точ

ностью до величин порядка На — аЦ'» аппроксимировать соответст  ̂
вующим полиномом Тейлора. В силу (4.2.3) вычисление опера
тора  ̂ сводится к решению прямых уравнений чувствительности

(■§-) (Р ,  « ) ) ; = - (4 .2 .4)
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Если у —̂ функция от пространственных переменных и времени, 
то важно знать усредненные характеристики этой функции, зада
ваемые функционалами R{y,  а).  Пусть R  дифференцируем. Тогда 
реакция R  на возмущение параметра а  определяется формулой

R{y,  a ) ' - R { y ,  а ) = ( - | | - ( у ,  а ) ) ( г /-у )  +

+  а ) ) ( а  — а)  +  о ( | У  — У1 +  | а - а | 1 ) .  (4 .2 .5 )

Производные dR/dy, dR/da {функционалы чувствительности) 
в гильбертовом пространстве допускают представление

« ) ) ( у - у )  =  ('•!/> У - у ) ’

(4.2.6)

«))(« — а) =  (Га, а - а ) ,

где Гу, Га —  элементы пространств Y, А. Отсюда и из (4.2.2) —
(4.2.5) следует формула

/?(у, а ) - /? (р , а) =  У/? +  о (||а -а ||) , (4.2.7)

где VR =  {Гу, S (а -  а)) +  (г„, а -  а). (4.2.8)

Поскольку функции Гу, Га заданы, вычисления по формуле (4,2.8)

требуют информации только о решении в точке а, а «выдают» 
информацию о всех близких решениях. В приложениях представ
ляет интерес и другая формула для вычисления VR, являющаяся 
следствием соотношения (4.2.8), именно,

=  4 ^ (У ,  а)(а-^а)) +  (г„, а ^ а ) ,  (4.2.8')

где^* —  решение задачи, сопряженной к (4.2.4):

=  (4.2.4')

Уравнение (4.2.4') называется сопряженным- уравнением чувст
вительности, и его вместе с (4.2.4) можно использовать для вы
числения дисперсии функционала R  через дисперсию пара
метра а.

Предположим, что а — случайный вектор размерности р с ве
щественными компонентами аь «р. Тогда в силу (4.2.8), (4.2.8') 
линейная часть вариации VR функционала задается формулами 

р
V R —  ^  афк, ак — { р ,  +  РА =  а* — а*.

1
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Пусть вектор р с компонентами Рь имеет нулевое среднее и 
корреляционную матрицу В-этом случае случайная величина 
VR имеет нулевое среднее и дисперсию c r ( l / ^ ) s 0, определяемую 
формулой

0  ̂== Z  akUiRki.
к, I -

Обозначим через s вектор с компонентами

=  k = \ ,  р, R ^ r Q,  а).
Тогда относительная дисперсия определяется формулой

R~^a =  [s’̂ Cs]'̂ ®,
где s'  ̂— транспонированный вектор s\ С — матрица с компонен

тами Cki =  akCCiRki.
Допустим теперь, что у, а  — вещественные функции перемен

ной X,  меняющейся в области й , У==Л — пространство суммируе
мых с квадратом функций от х и

a}(a — a) =  g a ( x ) ( a ( x } - a ( x } ) ,

причем функция — ограничена. В этой ситуации соотношение 
(4.2.8') можно записать в виде

V R =  5 (a(Jc)-a(A :))(g„(x)S*(x)-f Га(л:)) dx,

откуда следует [54], что ценность информации о вариациях пара
метра а  определяется решением сопряженной задачи (4.2.4 ').

Более детальную информацию о чувствительности можно по
лучить, если известны функции Грина g{x,  х ' ) ,  g*{x,  х ')  опера
торов dGjdy, {dGjdy) *. Решение задач (4.2.4), (4.2.4') связано 
с функциями Грина соотношениями

l{x)  =  — \ g { x , x ' ) g a { x ' ) d x ' ;

Z*{x) =  - \ g ^ x ,  x ' )ry{x ' )dx ' .

применяя эти формулы, получаем при Га =  0 

у{х,  а) — у{х,  а) =  J [а (X) — а (х )]Z (X, x ')cfx -f о ( |а  — d[();

R{y,  a) — R {y,  а ) = ^  J [а (х) — а (х)] Tj, (х') Z* (х, x' )dxdx' ,  

где функции
Z(x , х ') =  —g (x ', x)g-„(x);
Z H x , x ' )  =  - g * { x , x ' ) g ^ { x )
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называются плотностями чувствительности. Они однозначно опре
деляют функциональные производные от у  по а  [221] и позволяют 
детально исследовать области переменных х, формирующие чув
ствительность [53].

Оценки влияния обратных связей. В климатических моделях 
часто применяются упрощения, основанные на привлечении экспе
риментальных данных о параметре а, зависящем от состояния у  
системы. Использование этих моделей для прогноза неизбежно 
сопряжено с появлением ошибок, обусловленных вариациями а  
при изменении у. Учет зависимости а  от у в таких ситуациях опи
сывается как учет влияния обратных связей. Один из возможных 
методов получения априорных оценок влияния обратных связей 
основан на применении полученных выше формул (4.2.8), (4.2.8'). 
Обратная связь может быть учтена в уравнении (4.2.1), если его 
дополнить соотношением, учитывающим зависимость а  от у. Тогда, 
вместоуравнения (4.2.1) имеем систему

G(y,  а) =  0; а  =  а +  Я/(г/), • (4.2.9)

где f  — заданный оператор; X — новый параметр, характеризую
щий интенсивность обратной связи. Состояние у  системы без 
учета обратной связи находится из решения уравнения

С (у, а) =  0. (4.2.10)

Задача состоит в оценке величин у  — у  и R{y,  а ) — R{y,  а),  
где R  — нелинейный функционал, удовлетворяющий условиям
(4.2.5), (4.2.6). В рассматриваемой ситуации формулы (4.2.8'),
(4.2.2) нельзя применить непосредственно, поскольку вариации 
параметра зависят от вариаций состояния системы. Однако можно 
применять старые формулы, рассматривая А, как новый параметр. 
Тогда вместо соотношений (4.2.2), (4.2.8') имеем следующие фор
мулы:

z/(a )-^ /(j» ) =  CA, +  o(|A .|),

R(y,  a) — R(y ,  а) =  УР-1- о(1Я1);

(4.2.11)

(4.2.12)

VR =  X(C*, ~ ^ f W ) ) + ^ ( r a ,  [(Ю).

где функция g* по-прежнему определяется уравнением (4.2.4'),

производные дО/ду, дО/да  вычисляются в точке у, а.
Обратимся, следуя [112], к задаче об отыскании температуры 

Т, удовлетворяющей условиям
dTldt =  - a r  +  f , , T \ t  = a =  Ta, a < t < b .  (4.2.13)
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в  качестве меры чувствительности примем функционал R(T,  а) =
Ь

=   ̂ aT^dt.  Предположим, что обратная связь задается соотно-
а

шением
а ^ а  +  % { Т - Т а У  (4.2.14)

и найдем оценки величины R{T, а ) — R{T,  а ) ,  где Т — решение

задачи (4.2.13), (4.2.14) при а  =  а.

Примем 6 =  7’— Га, 0 = Т — Га, G(0, а )= й 0 /Л + а (0 -ь Г а )"  — Р.
а в качестве области определения оператора G будем рассмат
ривать множество пар (0, X), где функция 0 удовлетворяет усло
виям

ь ь
+  d t < o o ,  0 |< - , =  О,

а а

X — числовой параметр, принимающий значения из интервала 
[ - 1 ,1 ] .

Тогда функционал R  задается соотношением
*

R{Q, X ) = ^ \ { a  +  IQ){Q +  Tayd t ,
а

подлежащая оценке разность Д=7?-(Г, a) — R{T,  а)  представля
ется в виде -

Л =  1/7? +  о (1 [0 -ё || +  1Х|);
1ь ь

‘ V R = \ r , { Q - Q ) d t  +  x \ r ^ d t - ,
а а

г, =  4 а ф  +  ТаГ; =  0(0-1-Га)*,

а уравнение (4.2.4') сводится к следующей задаче для S*: 
d
dt ■I* +  4а (Q +  Ta)4* = - 4 а  {Q +  Taf ,  a < t < b ,  С*Ь = 6 =  0.

Решение этой задачи имеет вид
Ь /  /  т

=  S ( ^ - 4 а  (ё (т) - f  ТаУ ехр 1 - 4 а  J [Г„ +  0 (s)]  ̂ds j  dx.

В силу (4.2.12) получаем
ь

VR =  x \  [I* (t) (0 +  ТаУ - f  (0 - f  TaYl 0 dt.
с
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Результаты применения этого метода к исследованию чувстви
тельности предложенной авторами радиационно-конвективной мо
дели подробно анализируются в [112].

Чувствительность решений нестационарных задач. Рассмотрим 
задачу о вычислении чувствительности решений задачи Коши для 
уравнения (4.1.1). Прямые уравнения чувствительности такой за 
дачи совпадают с уравнениями в вариациях [19]. Выпишем эти 
уравнения, предполагая для простоты, что начальные данные не 
зависят от параметра а. ' >

Пусть исследуемое на чувствительность решение y{ t)  соответ
ствует начальным данным ^ (0 ) и значению параметра а. Поло
жим

dVi{y(Q))
■ ду (0) 

dVi(y  (0))

у (0)==р (0), 01 = а ’

да (4.2.15)
у (0)=г? (0), а = а

где V^, как и в разделе 4.1, — разрешающий оператор уравнения
(4.1.1).

Формальное дифференцирование уравнения (4.1.1) дает сле
дующие соотношения:

d
dt

dt

где / г  — тождественный оператор в F; операторы A{t ) ,  B{t)  опре
деляются соотношениями

Л (0  =  4 ^  ; В . (4.2.18)' ду y = y ( t ) , a = a ’ ' да у =  у (t), а = а  '

Аналогичным образом находятся уравнения для старших про
изводных по параметру а  и начальным данным. К аж дая из таких 
производных является решением задачи

dhldt =  A { t )h - \ - f { t ) ,  h\t^-^ =  h{Q) (4.2.19)

с подходящим образом построенными функциями /i(0) и f. Вхо
дящие в соотношения (4.2.16), (4.2.17), (4.2.9) уравнения ли
нейны, но неавтономны даже в том случае, когда поле v в (4.1.1) 
не зависит от времени явно.

Рассматриваемой задаче соответствует функциональное урав
нение (4.2.1)

0 {у, а) =  0;

G[y, a) =  dyldt — v{y, а), 

ilo '

dv



где искомая функция у  должна; удовлетворять условию
т
J  \ \ y { t ) ¥ d t < .  оо при Т <  оо. 
о

Пусть jR{y, а) — функционал от решения задачи Коши, удов
летворяющий условиям

R (у, a ) - R  {у, а) =  VR +  0 (^||а -  б || +  \\у - у  f  j ;

т
V R = ^ \{ r y ,  у - y )  dt +  {ra, а — д,); (4.2.20)

О

т
\ 1кг,1Р^^+ 1ка|р <  оо. 
о

в  рассматриваемом случае основные соотношения теории чув
ствительности записываются следующим образом;

y{t,  a) — y{t,  а ) = ^ ( а  — a ) - f  о ( ||а  — all);

7?(г/. а ) - / ? ( у ,  a) =  y /? - f  o { ] |a - a j |) ;  (4.2.21)

т
VR =  S (i*, (a -  a)) dt  +  (Га, a — a),

где функция является решением задачи

d 
dt

. &*|i = r =  0;

здесь A*{t)  — оператор, сопряженный оператору A ( t ) .
Соотношения (4.2.11), (4.2.12) заведомо выполняются для 

ограниченных гладких полей v. Если поле v и оператор линеари
зации Л (О не ограничены (так бывает всегда при исследовании 
уравнений в частных производных), то задачи (4.2.17), (4.2.22), 
вообще говоря, некорректны и формулы (4,2.19) — (4.2.21) не
верны. Существование и свойства решений задач (4.2.17), (4.2.22) 
для не зависящих от t операторов А  определяются не только рас
положением спектра А,  но и структурой его резольвенты 
(Я, — А)-^.  Достаточным условием корректности з а д а ч . (4.2.17),
(4.2.22) является, например, условие Хилле-^Иосиды [46]

||( Я -Л ) -Ч |< (К е Я ,-Х о ) - '
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для всех комплексных Я и какой-нибудь вещественной постоян-' 
ной Яо. При выполнении этого условия решения задач (4.2.17),
(4.2.22) могут быть записаны в виде

l{ t)  =  T{t)l(Oy,
т

где — семейство непрерывных по t операторов, удовлет
воряющих условию IIТ (t) II ^  с некоторой постоянной М.

В общем случае операторы А и В  зависят от t, и решения за 
дач (4.2.16), (4.2.17), (4.2.22) задаются эволюционным опера
тором U:

Ш  =  и  {t, 0)1{0)- (4.2.23)
t

x}B(x)dx-, (4.2.24)

т
=  x)rydx.  (4.2.25)

Решение уравнения (4.1.1) с помощью эволюционного опера
тора сводится к решению интегрального уравнения для функции

u { t ) = y ( t ,  а ) — y{t, а),т.  е.
t

u{t) =  U{t, 0 ) u (0 ) - \ - \U { t ,  s)f{u,  a)ds;

(4.2.26)
f(« , a) =  v(y,  a) — v{y, a) — A{t,  u).

Если оператор A  не ограничен, то оператор U обычно обладает 
сглаживающими свойствами. Это позволяет обосновать соотно
шения (4.2.19)— (4.2.21) для широкого класса задач. В частно
сти, эти соотношения верны, если функция f  удовлетворяет усло
вию Липшица и справедливы оценки [46]

\\U{t, s)|j< M exp{x (^  — s)); (4.2.27а)

||f(M, a ) | |< M ,( la f 4 - | |« lP ) ,  (4.2.276)

где М, Mi  и X — константы. Точная верхняя граница допустимых 
в (4.2.27а) значений к  называется генеральным показателем опе
ратора и.

Некоторые вычислительные вопросы. В публикациях послед
них лет [56, 111, 132, 221] интенсивно обсуждаются методы эффек
тивной организации вычисления функционалов чувствительности

R(y ,  а ) — R(y ,  а).  Вычисления сводятся к отысканию функции

112



у  и одной из функций X* с помощью уравнения (4.1.1) и урав
нений чувствительности (4.2.19) — (4.2.22), (4.2.17). Методы раз
деляются на прямые и сопряженные в зависимости от того, какая 
из функций (  ̂ или ^*) применяется для расчета. Один из наибо
лее щироко распространенных подходов состоит в следующем. Ос
новное уравнение (4.1.1) решается независимо от анализа чувстви
тельности один раз. Используя после этого таблицу значений ос
новного состояния и интерполяционные схемы, решают уравнения 
чувствительности [прямые (4:2.17) или сопряженные (4.2.22)]. 
Такой метод может быть очень эффективен, однако для доста
точно точных интерполяций в больших задачах нужны огромные 
таблицы, и, кроме того, он требует оценки ошибок интерполяции 
на точность и устойчивость расчета чувствительности, которая, 
как правило не производится. В связи с этим в работе [132] 
предлагается решать уравнения (4.1.1), (4.2.17) как одну систему 
уравнений. Структурные аспекты алгоритма решения этой си
стемы обыкновенных уравнений можно найти в [132]. Рассмотршл 
их подробнее.

Если а  — числовой параметр, а у  — вектор размерности п, то 
систему уравнений (4.1.1), (4.2.17) можно записать в виде

dXldt  =  F{x, а), X \ t ^ ,  =  X  (0), (4.2.28)

где X, F — векторы размерности 2п с компонентами

Xn + i^=̂ Cit Fi^=Vi’,

x m = y d o y .

Xn + i { 0 )  =  0,  i = \ , . . . , n ;

производные dvildyj, dvi/da  вычисляются при y  =  y, a = a .
Существенную роль в построении алгоритма решения системы

(4.2.28) играет специальная структура матрицы Якоби Jzn этой 
системы

где ^  — матрица, s -й столбец которой определя

ется равенством

‘ daat / j  ' ду,-

обращение матрицы h n  сводится к обращению матрицы J.
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Если размерность вектора параметров а  равна т, то функция 
Х  допускает представление

m
^  Sfe(afe — ttfe), =

k= 1 dak

Д ля определения ? и у нужно решать систему размерности 
(m +  l ) n

dy
d t

=  v(y,  a);

Edt ду1

Матрица Якоби для этой системы имеет вид

О
Л \ \

О \

ДА

причем столбец с номером j  матрицы А и  задается равенством 
d^v , dJ

Akj ■

Обращение матрицы J{m+i)n снова сводится к обращению п Х п  
матрицы / .  Отметим еще, что система уравнений (4.2.16), опре
деляющая чувствительность решения к начальным данным, также 
имеет матрицу Якоби J.

Суммарная чувствительность системы определяется равенст
вом

т
y( t ,  а) — у {t, a ) =  Yj C f t ( a s  — а ^ )  +  о ( | | а  — a l l ) .  

k=\

Если размерность вектора параметров а  велика, то алгоритмы 
решения прямых уравнений чувствительности становятся громозд
кими, и тогда существенно более экономичными становятся алго
ритмы, основанные на применении сопряженного уравнения чув
ствительности (4.2.2). Задача в этом случае сводится к решению 
системы (4.1.1), (4.2.22):

d У =  «). g\t = o =  y { 0 );

.г* — .___
ду=  C'^|i = r  =  0.
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Последняя имеет размерность 2п при любой размерности пара
метра. Найдя функцию^С и применяя формулы (4.2.20), (4.2.21), 
получаем:

т Т ■

R{y,  а) - ( у,  а) =  I  (с*. - ^ ( « f e  — « а ) ) +  о ( |а  — «11).

(4.2.29)

Чувствительность по отношению к вариации k -то компонента 
вектора параметров характеризуется й-м членом в правой части 
равенства (4.2.29). В работе [111] с помощью сопряженного урав
нения исследована чувствительность модели к 32 параметрам. 
В общем случае выбор между прямым и сопряженным методами 
определяется соотношением между размерностью вектора пара
метров и числом исследуемых функционалов Ri, 1 = \ ,  . . . ,  р. Если 
р С ^ т ,  то сопряженные уравнения дают более экономичные 
схемы. В альтернативной ситуации, в частности если нужна де
тальная информация о самой функции г/, применение сопряжен
ных уравнений не сокращает вычислений. С другой стороны, 
сопряженные уравнения могут успешно применяться, если функ
ция г/ аппроксимируется своей проекцией на заданную систему ор
тогональных функций Задача при этом сводится к вы
числению функционалоВ|

т •
Ri{y) =  \ {у<

о
Чувствительность стационарных и периодических решений.  

Стационарное решение уравнения (4.1.1) удовлетворяет уравне
нию (4.2.1) при G =  v. Применяя в этой ситуации уравнения
(4.2.2), (4.2.4), (4.2.7), (4.2.4 '), (4.2.8 '), получаем:

г/(а) — г/(а) =  С(а — а) + о(| |а  — а|1); (4.2.30а)

ЛС +  В =  0;

/г(г/, а ) - / ? ( ^ ,  а) =  У/? +  о ( | 1 а - а | | ) ;

V R = = t \  В { а - а ) ) -  (4.2.306)

А%* =  - Г у ,

где операторы,у4, В  определяются формулами (4.2.18), а функ
ционал R удовлетворяет условию (4.2.5).

Теорема о неявной функции гарантирует справедливость этих 
формул, если спектр оператора А  не содержит точку О (такая 
стационарная точка называется невырожденной). Нарушение ус
ловий применимости теоремы о неявной функции обычно сопро
вождается потерей , устойчивости стационарного решения по отно
шению к малым возмущениям начальных данных.
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Рассмотрим, следуя работе [206], уравнение термодинамиче
ской модели Будыко—Селлерса

dTjdt =  S , a { T ) - L { T l

где 5о — солнечная постоянная; а — коэффициент поглощения ко
ротковолновой радиации; L — линейная неотрицательная функ
ция, описывающая длинноволновое излучение. Приведенное выше 
уравнение дает в этом случае

l  =  d f fdSo =  - A - ' a { f ) ,  

где Т — стационарное значение температуры.

Поскольку а{Т)  > 0 ,  знаки величин А  и dT/dSo совпадают и 
из (4.2,16) следует, что динамика малых возмущений начальных 
данных описывается уравнением

dHdt =  - t i \ a { f ) .

Следовательно, стационарная точка Т устойчива, если dTldSo^Q,

и неустойчива, если dT/dSo<iO.  Точки, в которых Л обращается 
в нуль, соответствуют смене стационарных режимов. Они будут 
рассмотрены в разделе 4.3.

В общем случае, если спектр оператора Л лежит строго в ле
вой полуплоскости, теорема Ляпунова гарантирует асимптотиче

скую устойчивость стационарного состояния у,  а формулы
(4.2.30) — линейный характер чувствительности к' вариациям па
раметра.

Рассмотрим теперь уравнение с периодическими коэффициен
тами ; 1

dy/dt  =  v{y, z{t), а), z ( t  +  x) =  z{t).  (4.2.31)

Задача вычисления чувствительности асимптотически устойчи
вого периодического решения решается линейными методами.

Пусть г^(/) — периодическое решение уравнения (4.2.3) при фик

сированном значении параметра ос,
d y j d { = v { y ,  z{t),  а); У { t х) =  у  {t). (4.2.32)

Соответствующие задаче (4.2.31) уравнения в вариациях снова 
задаются соотношениями (4.2.16), (4.2.17). В рассматриваемом 
случае операторы Л и Б  являются т-периодическими функциями, 
а эволюционный оператор уравнения (4.2.L7) удовлетворяет ус
ловию

и  {t +  x, 0) =  и  (/, 0) и  (т, 0). (4.2.33)

Оператор //(т)=^У (т, 0) называется оператором монодромии,  
а его собственные значения — мультипликаторами. Положим
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в (4.2.16) |  =  ехр {%t) W{t).  Если W  имеет период т, то уравнение
(4.2.16) гарантирует выполнение соотношений

dWfdt  =  A { t ) W { t ) ^ % W  {ty, W {t +  x) =  W {t). (4.2.34)

Множество значений Я, для которых задача (4.2.34) имеет ре
шение, называется спектром устойчивости периодического реше
ния y{t)-  В регулярных случаях мультипликаторы совпадают 
с точками ехр {Хт}. Если оператор монодромии имеет логарифм, 
то справедливо представление Флоке LJ{t, 0) =  Q (0  ехр ( ,̂ Г ), где
Q — т-периодический оператор, Г =  т~Чп t/(T). В частности, пред-

X
ставление Флоке имеет место, если J ||Л (^) не превосходит

некоторой постоянной с, зависящей от структуры фазового про
странства Y. Д ля гильбертова пространства эта постоянная равна 
я. Представление Флоке позволяет свести уравнения (4.2.16),
(4.2.17) к аналогичным уравнениям с постоянными коэффициен
тами.

Рассмотрим задачу о вычислении чувствительности периодиче
ского решения, предполагая, что спектр оператора монодромии 
лежит строго внутри единичного круга (на некотором фиксирован
ном расстоянии от единичной окружности). В этом случае спектр 
устойчивости лежит в левой полуплоскости, а оценка (4.2.27а) 
выполнена с некоторым отрицательным и.

Основные уравнения чувствительности применительно к перио
дическим решениям имеют следующий вид;

y{t,  a) — y{t,  а)==С(а — a )-f-o ( l|a  — all); (4.2.35а)

d m t  =  A m  +  B{ty, U t ^ - x )  =  l{ty, (4.2.356)
Г

R (y ,  a) — R(y ,  Й )= Ц ^ * , - |^ _ ( a — a )^ -f  o ( ||a  — all); (4.2.35в)

- d l * l d t  =  A * { t ) l * - r y - ,  ^ { t  +  x )  =  ^ { ^ ,  ( 4 .2 .3 5 Г )

причем фигурирующие в этих соотношениях операторы А, В  опре
деляются формулами (4.2.18), а функционал удовлетворяет 
соотношениям (4.2.20) с Т  =  т.

Приведем формулы для вычисления функций  ̂ и Всякое 
решение уравнения (4.2.17) допускает представление

/
т ^ и  {t, 0) ЦО) s )B  (s) ds. (4.2.36)

о
Д ля того чтобы решение было периодическим, необходимо и 

достаточно выполнение равенства
т

[ / - t / ( T ) ] £ ( T )  =  j { / ( T ,  s ) B ( s ) d s ,
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где /  — тождественный оператор. При сделанных предположениях 
оператор /  — £/(т) обратим. Следовательно,

Т
t , { x ) : = [ I - U { x ) r \ U { x ,  s)B{s)ds .

На основании этого, соотношения и формулы (4.2.36) получаем
т  t

(t, 0) [/ -^ и  (х)]-' 5 и  (т, S )  в  (5) d s + \ u  (t, s) В (s) ds. ,

Аналогично с помощью оператора U* (t, s) строится функ
ция I*.

Описанные результаты заведомо верны, если выполняются ус
ловия (4.2.27) с X <  0. Они допускают обобщение на широкий 
класс неограниченных нелинейностей [46]. Однако сделанные 
выше предположения нарушаются для автоколебаний (периоди
ческих решений автономного уравнения (4.1.1)). В этом случае

U{x)v{y,  a ) ^ v { y ,  а),

так что один мультипликатор (равный 1) обязательно находится 
на единичной окружности. Если остальная часть спектра опера
тора монодромии лежит строго внутри единичного круга, то авто
колебание устойчиво и чувствительность его имеет линейный ха
рактер.

Чувствительность на больших промежутках времени. Основные 
соотношения теории чувствительности (4.2.19) — (4.2.21) нестацио
нарных задач справедливы при достаточно общих предположе
ниях равномерно на любом конечном промежутке времени [О, Г], 
хотя их точность может экспоненциально быстро убывать с ро
стом Т. Отсутствие экспоненциального роста можно гарантиро
вать в тех случаях, когда исследуемое на чувствительность реше
ние сходится к стационарному или периодическому режиму, 
спектр устойчивости которого находится строго слева от мнимой 
оси. В этой ситуации эволюционный оператор уравнений чувстви
тельности удовлетворяет условию (4.2.27а) с отрицательным х. 
Используя это условие, можно доказать, что решения прямых и 
сопряженных уравнений чувствительности экспоненциально схо
дятся к своим предельным значениям. В этих условиях чувстви
тельность предельного режима можно рассчитывать методом уста
новления.

4.3. Статистические методы

Рассмотрим теперь некоторые вероятностные методы исследо-_ 
вания систем, описываемых уравнением (4.1.1). Как и во всей 
теории, здесь есть две группы задач: 1) исследование чувстви
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тельности решений к случайным возмущениям, начальных дан
ных; 2) исследование чувствительности к случайным возмуще
ниям параметров. '

Случайные возмущения начальных данных. Предположим сна
чала, что значение параметра а  в уравнении (4.1.1) зафиксиро
вано. Из уравнения (4.1.1) можно получить уравнение для веро
ятностной меры P{t, А ) ,  определяющей вероятность обнаружения 
системы в множестве Л из F в момент t. Задача описания системы
(4.1.1) в рамках вероятностного подхода формулируется как за 
дача построения распределения P{t, А)  по заданному распреде
лению Р(0 , А)  при  ̂=  0. Д ля систем гамильтоновой механики 
уравнение, описывающее эволюцию мер Р, называется уравне
нием Лиувилля. Д ля бесконечномерных систем, связанных с  урав
нениями в частных производных, соответствующие уравнения на
зываются уравнениями Хопфа.

Если поле V  зависит от параметра а, то получается семейство 
мер P{t, А, а) .  Вопрос о чувствительности системы к вариациям 
параметра а  формулируется теперь как вопрос о чувствительно
сти мер. Изучать его можно методами, описанными в разделе 4.2. 
В качестве наиболее интересных функционалов в этой теории 
появляются средние значения функций от у, причем усреднение 
проводится по мере Р.

Как известно, надежная информация о статистике начальных 
данных обычно отсутствует. Поэтому наибольший интерес пред
ставляют стационарные решения уравнений для мер. Эти решения 
называются инвариантными мерами [они инвариантны относи
тельно сдвига по траекториям уравнения (4.1.1)].

Если уравнение (4.1.1) имеет аттрактор т ,т о  любое распределе
ние при разумных ограничениях должно сходиться к распределе
нию, сосредоточенному на т . В частности, если система (4.1.1) 
имеет единственное устойчивое стационарное решение г/s, то мерз 
P{t, А )  при любых начальных данных будет сходиться к триви
альному распределению, сосредоточенному в одной точке г/s. При
менение вероятностных методов в этой ситуации мало осмыслено. 
Однако эти методы эффективны как раз для систем экстремально 
неустойчивых, плохо поддающихся исследованию классическими 
средствами, Стационарное решение для мер в таких ситуациях 
часто оказывается устойчивым: меры P{t, А)  сходятся к инвари
антной мере IX, не зависящей от начального распределения. Нали
чие инвариантной меры — необходимое условие для эффектив
ного применения вероятностных методов.

Если инвариантная мера существует и устойчива, то предска
зуемы не только средние по ансамблю реализаций (фазовые сред
ние), но и средние по времени. Теорема Биркгофа гарантирует 
существование предела -

Т
F (г/о)= Ит ( р К уо) dt (4.3Л)

Т-»-оо ^ 0
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для всех непрерывных функций F й почти всех начальных дан
ных г/о. Конечно, наиболее интересен случай,, когда средние

F в {4.3.1) не зависят от начального состояния. Независимость

F  от Уо для любой интегрируемой функции F является необходи
мым и достаточным условием эргодичности. В эргодических си
стемах предел в (4.3.1) равен среднему значению F по фазовому 
пространству У с мерой ц.

Таким образом, в статистически регулярных случаях исследо
вание чувствительности системы сводится в первую очередь к ис
следованию вариаций моментов инвариантной меры при вариа
циях параметра. Поэтому аналитическая информация об этой мере 
имеет большое практическое значение.

В гамильтоновой механике инвариантную меру удается найти, 
не решая уравнений. В общем случае имеющиеся сейчас проце
дуры построения инвариантных мер требуют детальной информа
ции о решениях уравнения (4.1.1). В эргодических системах раз-

X
ность F'  =  x' \  [ F { V i y o ) - F ]  dt  стремится к нулю при т -^ о о .

о
функция Ff называется временнбй флюктуацией F. Нё де
лая о системе никаких дополнительных предположений, нельзя 
получить содержательные утверждения о поведении флюктуаций.

Многие работы по статистическому исследованию чувствитель
ности климатических моделей основаны на гипотезах о нормаль
ном распределении флюктуаций. Точнее, предполагается, что вы
полнено условие

Z

Fx{to7‘f ' <  2:}т;.^оо->(2я)“ ‘̂  ̂ \ е х р [ ---- --- du, (4.3.2)
— оо

где |х — инвариантная мера; Ог — дисперсия случайной функции 
xF' .  Соотношение (4.3.2) составляет содержание центральной 
предельной теоремы для стационарных случайных процессов и 
требует более сильных предположений, чем эргодичность.

Временная корреляционная функция bpit) ,  отвечающая функ
ции F, определяется как среднее значение произведения 
F (V^^yo) F (уо) по инвариантной мере [Х- Многие статистические
свойства системы (4.1.1) определяются асимптотикой функции

Bp{t) =  b p { t ) - F \  (4.3.3)

где F — среднее значение F.
Выполнение условия B p { t ) - ^ Q  при t ^ o o  (убывание корреля

ций) гарантирует сходимость распределений P[t, А)  к инвариант
ной мере для широкого класса начальных распределений Pq. Е сли
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Bp  стремится к нулю достаточно быстро, то она имеет суммируе
мое преобразование Фурье pip(co)

+ 00
B p { t ) =  j ехр (zWj p/j (co)dco. (4.3.4)

— 00

Здесь pjr — спектральная плотность F.
Значительная часть исследований чувствительности трехмер

ных климатических моделей основана на применении методов ста
тистического анализа случайных процессов. В этих исследованиях 
численная реализация модели рассматривается как реализация 
случайного процесса, удовлетворяющего самым сильным предпо
ложениям статистической регулярности. В частности, предполага
ются выполненными условия (4.3.2), (4.3.4). Чувствительность, 
оценивается путем сравнения временных рядов для контрольного 
эксперимента и экспериментов с измененными внешними усло
виями.

Одна из возможных постановок задачи состоит в следующем. 
Предполагается, что численная реализация y{t)  является суммой 
неслучайной функции s{t)  (сигнала) и случайной функции ti(0 -  
Проверке подлежит гипотеза Яо: y { t)=s{ t) - \ - r \ ( t )  против альтер
нативы Н е y { t )= y \ { t ) ,  т. е. рассматривается задача обнаружения 
сигнала в шуме.

Другой вариант формулировки задачи о чувствительности ос
нован на предположении, что численные реализации y(t ,  а)  и:

y{t,  а )  t= to ,  ti, tn при двух значениях параметра являются 
реализациями случайных векторов с нормальными распределени

ями Р{а)  и Р ( а ) ,  имеющими средние а (а) и а (а). Проверке под

лежит гипотеза Н о : а (а) =  а (а,) против альтернативы H i : а{а) ф

ф а  (а).  Нулевая гипотеза Но интерпретируется как гипотеза об 
отсутствии статистически значимой чувствительности.

Сформулированные задачи — типичные задачи статистической 
проверки гипотез. Правило, с помощью которого принимается 
решение о справедливости гипотезы Яг, называется статистическим 
критерием. Уровнем значимости критерия р называется верхняя; 
граница вероятности ошибочного отклонения гипотезы Но. Ста
тистический критерий применяют обычно следующим образом.. 
Задается статистика критерия — функция от данных реализации 
T{y{to),  . . . ,  y{tn) ) .  По ее распределению при гипотезе Но и 
уровню значимости определяется значение t^, такое, что вероят
ность события равна р. Гипотезу Но отвергают, если
T > t ^ .

При статистическом анализе функции у{х, t) в трехмерных 
моделях необходимо учитывать пространственные корреляции., 
В связи с этим в [141] обсуждаются возможности применения мно
гомерного (мультИвариантного) статистического анализа. Проб-
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лема здесь состоит в том, что непосредственное применение кри
терия Стьюдента и других мультивариантных тестов возможно 
только при наличии выборки, длина которой имеет по крайней 
мере тот же порядок, что и вектор Z = { y { x i ) ,  . . у{Хт))- На
практике размерность вектора Z  (число узлов сетки) имеет ро- 
рядок 10^ а число независимых наблюдений не превышает 10. 
Д ля применения многомерных тестов поле у, полученное в мо
дели, проектируется на подходящим образом выбранное про
странство достаточно малой размерности. Одна из широко приме
няемых процедур состоит в аппроксимации поля галеркинскими 
приблиЯсениями. В [141] используется разложение по крупномас
штабным сферическим гармоникам. Коэффициенты разложения 
по выбранному базису дают новый случайный вектор, размерность 
которого достаточно мала. К этому вектору и применяются стати
стические тесты.

Случайные возмущения параметров. Предположим, что пара
метр а  под действием малых случайных возмущений испытывает

флюктуации 8'ф, принимая в среднем значение а. Задача состоит

в оценке разности y{t, а ) — y{t, а)  соответствующих решений 
уравнения (4.1.1).

Анализ случайных возмущений позволяет обобщить постановки 
■задачи, рассмотренные в разделе 4.2, в двух отношениях. Во-

первых, требование малости возмущения а  — а  можно заменить 
условием малости в среднем по ансамблю возмущений: возмуще

ние а'— а  может принимать большие значения, но вероятность 
этих значений мала. Во-вторых, предположение о неизменности 
во времени возмущения можно заменить предположением о неиз
менности факторов, формирующих статистическую структуру

а  — а. В этой ситуации функция е (а |з )= а  — а  рассматривается 
как стационарный случайный процесс. В регулярных случаях ре
шение системы (4.1.1) сходится при ^->оо к стационарному про
цессу.

Формально главные члены возмущений снова описываются со
отношениями (4.2.19)

y( t ,  a) — y( i ,  а) =  eg -f 0 (e), (4.3.5)
где Z— ̂решение уравнения (4.2.17). Однако теперь функция Z и 
остаточный член в (4.3.5) являются случайными. Оценка (4.3.5) 
верна в среднем квадратичном по ансамблю возмущений при до
статочно общих предположениях [И]. Если возмущение ijj — гаус
совский процесс, то и процесс  ̂ является гауссовским. Д ля глад
ких числовых функций f (y )  с ненулевым градиентом распределение, I
Н у ) — f (y )  тоже является асимптотически гауссовским [И], 
т. е.
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z
где Ф (2) =  (2л)  ̂ ехр | -----ds\ а — дисперсия, определяе-

— оо
мая по корреляционной функций  ̂ и g rad f . Таким образом, чув
ствительность в смысле среднего квадратичного имеет линейный 
характер.

Особую группу образуют задачи, в которых возмущения пара

метра а  — а  являются белым ш умом— обобщенной производной 
от винеровского процесса W{t).  Траектории винеровского про
цесса являются непрерывными, но с вероятностью, равной 1, 
нигде не дифференцируемыми. Поэтому упомянутая выше произ
водная имеет мало отношения к обычной классической произ
водной.

Пусть у е  /?” и поле v удовлетворяет условию

v(y ,  a) — v{y,  а)Ч-ва-ф, (4.3.6)
t

где г|) =  Ц7(/); (/) =  J l^(s) ds — r -мерный винеровский процесс
о

с независимыми компонентами; а —-гладкая матричная функция.
Тогда уравнения (4.1.1) и (4.2.1) приобретают следующий 

вид:

dyjdt  =  v{y, а ) - \ - m{y)W-,  (4.3.7)

dtldt  =  Л (/) S +  ©  W. (4.3.8)
Эти уравнения — частные случаи стохастических дифференци

альных уравнений

dXldt  =  b{X) +  a{X)W ,  (4.3.9)

точный смысл которых формулируется в терминах стохастических 
интегралов Ито

t
X{t)  =  X { 0 ) + \ a { X ) d W +  b{X)d t .  (4.3.10)

Решение уравнения (4.3.10) представляет собой марковский 
диффузионный процесс с вектором переноса Ь и матрицей диффу
зии а =  оа*. Плотность распределения f{x, t) случайной величины 
X  (t) удовлетворяет прямому уравнению Колмогорова (уравнению 
Фоккера—Планка) • .

df/dt +  L f ^ O ,  (4.3.11)

где

ц  - 1  ^  (»</) - + ,  S , 1 е т гi= i ‘ 1,1=1 ‘
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— линейный эллиптический оператор, который, в частности, при
i) =  0 и единичной матрице диффузии равен А/2, где А — опера
тор Л апласа. Роль стационарных решений уравнения (4.1.1) 
в этой теории играют стационарные решения уравнения (4.3.11).

В ряде работ по теории климата [92, 266, 267] совместное 
влияние случайных и периодических возмущений на решения си
стемы (4.1.1) исследуется в ситуациях, когда поле v имеет не
сколько стационарных состояний. Возмущенное поле v задается 
соотношением

у =  у (г/, а ) - f  S [ф (О +  еа Г  ],

где ф — периодическая функция времени; а — параметр, характе
ризующий интенсивность белого шума.

Если поле v{y,  а) имеет потенциал v = —VU,  то стационар
ное решение уравнения (4.3.1) записывается в виде

f  =  Z o ^ e x p [ - ( a e ) - ^ - 2 U { x ) ] ,  (4.3.13)

где Zo — нормировочная постоянная.
Это решение имеет максимумы в точках минимума потенци

ала, т. е. в точках устойчивых стационарных состояний. Качест
венно новое явление, возникающее под действием стохастических 
возмущений, состоит в возможности преодоления потенциального 
барьера д выхода из устойчивого стационарного состояния. В та
кой ситуации движение системы является квазипериодическим 
с  характерным временем, равным среднему времени выхода из 
•окрестности стационарного состояния. Появляющийся таким об
разом новый временной масштаб намного больше всех времен
ных масштабов, связанных с детерминированными решениями 
уравнения (4.1.1).

Если периодическое возмущение ф отлично от нуля, то
(4.3.13) не является решением уравнения (4.3.11). Однако в [92, 
267] найдены асимптотические решения этого уравнения, описы
вающие переходы между стационарными состояниями. В упомя
нутых работах было обнаружено интересное явление стохастиче
ского резонанса, состоящее в следующем. При отсутствии слу
чайных возмущений (ст =  0) амплитуда колебаний, вызываемых 
периодическим возмущением, имеет порядок е. Однако при опре
деленных условиях белый шум малой интенсивности приводит 
к резкому увеличению влияния периодических‘ возмущений.

В заключение приведем некоторые часто используемые факты 
относительно вида случайной функции характеризующей чувст
вительность состояния системы к случайным возмущениям. Огра
ничимся простейшим одномерным случаем

dUdt =  A{t)Z +  aW. (4.3.14)

В этом случае уравнение (4.3.11) принимает вид
(Э/ _  5 I 1 / 2£\
dt ~~ дх  ̂ 2 дх^
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а решение уравнения (4.3.14) определяется формулой
. . ^

s)a{s )dW,  ,(4.3.15)

где
г  t

U{t,  s)==exp J A{s ' )ds '

Функция Z является марковским процессом с переходной плот
ностью

р (S, X, t, z) =  { 2 n b Y ' ^  ехр [— (z — af] ,
задающей нормальный закон распределения вероятностей с па
раметрами

t
a =  U{t, s)x-, b ^ = \ { U { t ,  x )o {x ) fdx .

S

Среднее значение функции ^ равно нулю, а дисперсия D(t)  =  
= М (^(^ ))2  (символ М  здесь и ниже означает усреднение по ан
самблю реализаций белого шума) удовлетворяет уравнению

dD[{t)ldt =  2A{t)D{t):-^a'^{t). (4.3.16)
Если Л и а  не зависят от времени, то в силу (4.3.15) полу

чаем
'' ' оо

l { t ) = \  u { t - s ) o W  (ds), (4.3.17)

где
Гехр(ЛО, ^ > 0;
I О ^ < 0 .

Если Л < 0 ,  то при f-> o o  процесс (4.3.17) сходится в среднеквад
ратичном к процессу

Z ^ { t ) = \ u { t - s ) a W { d s ) ,  (4.3.18)
—оо

имеющему нулевое среднее и корреляционную функцию
+ 00

B{t,  s) =  B(^ — s) =  Mgoo(OSoo(s)= J u{t  — s - \ -x)u{x)a^dx,
— 00

которая зависит только от разности ^— s (такие процессы назы
ваются стационарными в широком смысле). В рассматриваемом 
случае эта функция представляется в виде

В (0  =  ( 2 1 Л 1 ) - о ^ е х р { - И |^ ) ,  
а спектральная плотность f  процесса с корреляционной функцией
B{t )  определяется равенством/(Я ) =  (2я)“ 7(-^^+^^)-
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РАВНОВЕСНАЯ РЕАКЦИЯ КЛИМАТИЧЕСКОЙ СИСТЕМЫ 
НА ВНЕШНИЕ ВОЗДЕЙСТВИЯ

Глава 5

Настоящая глава посрящена обсуждению численных экспери
ментов по равновесной (установивщейся) реакции климатической 
системы на внешние воздействия. В действительности из-за боль-, 
шой теплоемкости океана реакция климатической системы имеет 
четко выраженный нестационарный характер, и потому получен
ные в этих экспериментах результаты не могут быть использованы 
непосредственно при прогнозе на небольшой (в масштабе времени 
релаксации океана) с£ок. Их назначение в другом — дать пред
ставление о предельно возможных изменениях климатической 
системы.

5.1. Равновесная реакция на изменение соотношения 
площадей океана и суши

Мысль о том, что соотношение площадей океана и суши и их 
взаимное расположение играет в формировании климата не мень
шую роль, чем широтная зональность инсоляции и газовый состав 
атмосферы, повторяется настолько часто, что невольно приобрела 
оттенок заклинания. Однако никакая (даже часто повторяемая) 
мысль не может считаться правильной, пока она не подкреплена 
надлежащими доказательствами. Такие доказательства можно по
лучить, если привлечь либо эмпирические данные, либо резуль
таты специальным образом спланированных численных экспери
ментов. Первая возможность была реализована в [62], вторая — 
в [12, 33, 85, 89, 133]. Обсуждение результатов численных экспе
риментов мы начнем с ответа на вопрос о том, каким был бы 
климат Земли, если бы она была сплошь покрыта океаном или 
сушей.

На первый взгляд этот вопрос может показаться лишенным 
смысла. Но не будем спешить с выводами' и вспомним, что на 
протяжении геологической истории Земли соотношение площадей 
океана и суши в отдельных полушариях испытывало неоднократ
ные и притом весьма значительные изменения, порождаемые 
дрейфом континентов. Эти изменения с временным масштабом 
порядка 10® лет должны были сопровождаться флюктуациями 
климата, характеризуемыми ослаблением или усилением конти
нентальности [64]. Таким образом, воспроизведение климата, от
вечающего двум упомянутым выше предельным ситуациям, по
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зволяет оценить вероятный диапазон климатических флюктуаций, 
создаваемых дрейфом континентов, и тем самым помочь решению 
проблемы реконструкции палеоклимата. Так можно интерпрети
ровать цель численных экспериментов, выполненных в [33, 176].

В первой из упомянутых работ температура подстилающей по
верхности в случае Земли, покрытой океаном, считалась близкой 
к наблюдаемой в современную эпоху, а все процессы влагопере
носа в случае Земли, покрытой сушей, — отсутствующими. Эти 
ограничения, в значительной мере предопределяющие решение, 
были сняты во второй работе. За основу в ней была принята се
зонная термодинамическая модель климатической системы се
верного полушария, подробно описанная в разделе 3.4. Пред
варительно она была модифицирована в следующих двух отно
шениях. Во-первых, в случае Земли, покрытой океаном, в урав
нениях сохранения тепла для области умеренных и низких широт 
океана исключался корреляционный член, характеризующий влия
ние пространственной неоднородности полей температуры и тол
щины ВКС, чтобы отразить тот очевидный факт, что пространст
венная неоднородность этих полей обусловливается, помимо про
чего, блокирующим эффектом континентов. Во-вторых, в случае 
Земли, покрытой сушей, влагосодержание почвы фиксировалось, 
W/Wk  принималось равным 1, а южная граница снежного покрова 
отождествлялась со средней годовой изотермой — 1 °С, положение 
которой, как и в исходной модели, находилось из аппроксимации 
меридионального распределения средней годовой приземной тем
пературы первыми двумя членами ряда по четным полиномам 
Л еж андра. Результаты численных экспериментов для Земли, по
крытой океаном или сушей, вместе с результатами контрольного 
эксперимента для современного распределения океана и суши по
мешены в табл. 5.1.

Представленные в ней данные свидетельствуют о том, что 
Земля, покрытая океаном, обладает более теплым, а  Земля, по
крытая сушей,— более холодным (по сравнению с современным) 
климатом, причем основные отличия климатических характери
стик приурочены главным образом к высоким широтам: разность 
средних годовых значений приземной температуры в указанных 
двух случаях более 26 К в северном и всего 3 К в южном боксах. 
Причины подобного преобразования климата ясны. Это — измене
ния радиационных и теплофизических свойств подстилающей по
верхности и существование положительной обратной связи между 
альбедо подстилающей поверхности и приземной температурой. 
Им же обязаны своим происхождением две наиболее примеча
тельные особенности полученных решений — исчезновение мор
ского льда в первом случае и значительное продвижение снежного 
покрова на юг во втором.

Этим, однако, дело не ограничивается. В случае Земли, по
крытой океаном, резко (более чем на 12 °С по сравнению с совре
менной) увеличивается температура глубинного слоя в области 
умеренных и низких широт океана. Отмеченная особенность явля-
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Средние годовые значения климатических характеристик при современном 
распределении суши и океана, а также в случаях, когда Земля целиком 

покрыта океаном или сушей

Таблица 5.1

Эксперимент

Х арактеристика Рассм атриваем ая область Современ
ная

Зем ля

Зем ля,
покрытая
океаном

Зем ля,
покрытая

сушей

Радиационный баланс 
на верхней границе ат

Северный атмосферный 
бокс

—75,9 —75,5 —40,6

мосферы, Вт/м^ Южный атмосферный 
бокс
Полушарие

11,7 11,7 18,0

0 ,0 0 ,0 0 ,0
Планетарное альбедо, % Полушарие 31,2 28,3 36,2
Средняя взвешенная 
(по массе атмосферы)

Северный атмосферный
бокс

241,8 246,5 235,2

температура воздуха, К Южный атмосферный
бокс

259,3 261,7 255,9

Полушарие • 256,9 259,6 249,6
Средняя взвешенная 
(по массе атмосферы)

Северный атмосферный 
бокс

1,23 2,62 2 ,30

влажность воздуха, %о Южный атмосферный 
бокс

3,76 3 ,84 4,32

Полушарие 3,42 3,68 3 ,70
Осадки, мм/сут Северный атмосферный 

бокс
1.11 1,67 1,03

Южный атмосферный 
бокс

2 ,40 2,78 2,21

Полушарие 2,23 2 ,64 1,85
Площадь морского льда, 
106 км2

Полярная область океа
на

11,5 0 ,0

Южная граница снеж
ного покрова, °

Поверхность суши в се
верном атмосферном 
боксе

60,0 43 ,8

Масса снега, 10'  ̂ кг Полярная область океа- 4 ,44 — —-

Радиационный баланс на 
подстилающей поверхно-^

нз
Суша в северном атмо
сферном боксе

9,78 — 13,32

сти, Вт/м^ Северный атмосферный 
бокс

17,9 0 ,6 24 ,6

Южный атмосферный 
бокс

76,6 88,9 68,2

Полушарие 68,7 77,1 54,8
Поток явного тепла на 
подстилающей поверхно

Северный атмосферный 
бокс ^

—25,0 •—1,1 —0 ,5

сти, Вт/м^ Южный атмосферный 
бокс

—0,9 - 0 , 7 — 1,3

Полушарие —4,1 —0,8 — 1.1 ОО А
Поток скрытого тепла 
на подстилающей по

Северный атмосферный 
бокс

—21,2 —44,1 —2о,4

верхности, Вт/м^ Южный атмосферный 
бокс

—71,1 —81,3 —66,9

Полушарие - 6 4 ,4 - 7 6 , 3 —53,5
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Характеристика

Эксперимент

Современ
ная

Зем ля

Зем ля,
покрытая
океаном

Зем ля,
покрытая

сушей

—8 ,6 .
— 191,2

7 ,3

—44,5
—44,6

6 ,9
—

—2.2 — —

1,9 — 0 ,7

—8 ,5 11,1 — 15,3

19,5 20,8 17,8

15,7
262,9

19,5
284,0

7 ,6
257,7

292,4 293,7 290,7

288,4
265,2

292,4 280,6
257,7

292,2 — 290,8

— 1,8
0;4

19,6

11.1
11,1
20,8

—

0,5
0 ,4

11,1
11,1 —

3 ,9 16,4 —

50,6 53,7 —

10,0 15,2 —

12,2 9,1 26,6

3 ,7 1,5 5 .2

Поступление тепла из 
атмосферы в океан,
Вт/м2

Затраты тепла на тая
ние снега и морского 
льда, Вт/м^

Температура подстилаю
щей поверхности, °С

Температура воздуха 
в приземном слое атмо
сферы, К

Температура поверхно
сти суши, К

Температура верхнего 
квазиоднородного слоя 
океана, °С

Температура глубинного 
слоя океана, °С

Толщина верхнего ква
зиоднородного слоя 
океана, м
Меридиональный пере
нос тепла в океане,
10>< Вт

Меридиональный пере
нос явного тепла в ат
мосфере. 10'  ̂ Вт 
Меридиональный пере
нос скрытого тепла, 
в атмосфере, Вт

Полярная область 
Область высоких широт 
Область умеренных 
и низких широт 
Полярная область 
океана
Суща в северном атмо
сферном боксе 
Северный атмосферный 
бокс
Южный атмосферный 
бокс
Полушарие
Северный атмосферный 
бокс
Южный атмосферный 
бокс
Полушарие
Северный атмосферный 
бокс
Южный атмосферный 
бокс
Полярная область 
Область высоких широт 
Область умеренных 
и низких широт 
Полярная область 
Область высоких ши
рот
Область умеренных 
и низких широт 
Область умеренных 
и низких широт

Из области низких 
и умеренных широт 
в область высоких ши
рот
Из южного атмосфер
ного бокса в северный

Из южного атмосфер
ного бокса в северный

П р и м е ч а̂ н и е. Для современной Земли и Земли, покрытой сушей, гра
ница между северным и южным атмосферными боксами принимается совпа
дающей с южной границей снежного покрова, для Земли, покрытой океаном,— 
такой же, как и для современной Земли. Отрицательные значения потоков на 
подстилающей поверхности соответствуют переносу тепла от поверхности в ат
мосферу, положительные — в обратном направлении.
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ется следствием ослабления переноса холодных глубинных вод из 
высоких широт в умеренные и низкие широты океана. В свою оче
редь ослабление переноса холодных глубинных вод вызывается 
повышением температуры воды в высоких широтах океана, 
а оно — локальным уменьшением теплоотдачи океана в атмосферу. 
В случае Земли, покрытой сушей, самой примечательной особен
ностью решения, кроме упомянутой выше, является заметное уси
ление меридионального переноса явного и скрытого тепла в атмо-

Рис. 5.1. Сезонные колебания средних по северному полушарию 
климатических характеристик при современном соотношении пло
щадей океана и суши {!) и в  случаях, когда Земля покрыта океа

ном (2) или сушей (3). ■
а —  сред н яя  взвеш енн ая  (по м ассе атм осф еры ) тем пература  воздуха , б  — 
средняя взвеш енн ая  (по м ассе атм осф еры ) удельн ая  влаж ность воздуха: 
в —  тем пература воздуха в приземном* слое атм осф еры ; г —  скорость вы па

дени я осадков.

сфере. Эта особенность объясняется, во-первых, сосредоточением 
меридионального переноса тепла в атмосфере (в двух других рас
сматриваемых случаях он перераспределяется между океаном и 
атмосферой) и, во-вторых, интенсификацией возмущений^ синоп
тического масштаба в атмосфере, обусловленной увеличением пе
репада температур между северным и южным атмосферными бок
сами.

Приведенные в табл. 5.1 данные выявляют один на первый 
взгляд неожиданный результат — в случае Земли, покрытой су
шей, влагосодержание атмосферы в южном боксе не только не 
уменьшается, как должно быть при понижении температуры и 
ослаблении испарения с подстилающей поверхности, . но, напро
тив, увеличивается по сравнению с двумя остальными случаями. 
Для истолкования этого результата обратимся к рас. 5.1, иллю
стрирующему сезонные колебания главных элементов клим ата—■' 
температуры, влажности и скорости выпадения осадков. Видно, 
что основной вклад в формирование средней годовой влажности
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воздуха вносят ее значения в летний период, когда температура 
приземного слоя атмосферы в случае Земли, покрытой сушей, 
выше, нежели в других двух случаях, на 5—6 К. Если теперь, 
учесть, что влажность и температура воздуха связаны между со
бой нелинейной зависимостью, то отмеченное выше увеличение 
влагосодержания атмосферы становится понятным. Однако тогда 
климат умеренных и низких широт в случае Земли, покрытой су
шей, должен быть даже более гумидным, нежели климат, отве
чающий случаю Земли, покрытой океаном, и тем более нежели 
климат, отвечающий современному рас
пределению суши и океана. Этот проти
воречащий здравому смыслу результат 
есть следствие фиксации влагосодержа
ния почвы. Он может служить прямым 
свидетельством в пользу того, сколь 
важно правильно описывать гидрологиче
ский цикл при моделировании палео
климата.

Рассмотрим другой аспект обсуждае
мой темы — взаимное расположение оке
ана и суши — и вновь займемся анали
зом пре!дельных ситуаций. Представим 
себе, что на Земле имеется либо один

к
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Рис. 5.2. Распределение с широтой средней годо
вой зрнально.й температуры подстилающей по

верхности, по Бэррону и др. [85].
/  — случай  полярны х континентов с учетом снеж ного по
крова в вы соких ш иротах суш и; 2 — то ж е, но без учета 
снеж ного покрова суш и; 3 — случай  экваториального 

континента.
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континент, занимающий зональный пояс между параллелями 
17° с. и 17° ю. (случай экваториального континента), либо два 
континента с центрами на полюсах и границами, проходящими 
вдоль параллелей 45° с. и 45° ю. (случай полярных континентов). 
При такой аппроксимации площадь экваториального континента 
и первом случае и двух полярных континентов во втором будет 
равна общей площади всех современных континентов. Другими 
словами, требуется оценить чувствительность климата к вариа
циям взаимного расположения океана и суши при неизменном 
соотношении их площадей. Сформулированная таким образом за 
дача была решена в [85] в рамках упрощенной версии модели 

' NCAR, отличающейся от изложенной в разделе 3.6 представле
нием океана в виде «болота» нулевой теплоемкости. Полученная 
в результате зависимость средней годовой зональной температуры 
подстилающей поверхности от широты изображена на рис. 5.2.

Как видно, в случае экваториального континента средняя го
довая зональная температура подстилающей поверхности в районе
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полюса остается выше температуры замерзания воды, тогда как 
в случае полярных континентов она уменьшается (по сравнению 
с предыдуш;им случаем) на 12 К, если существование снежного 
покрова в высоких широТах суши не учитывается, и на 34 К, если 
оно учитывается. Эти оценки говорят о том, что поддержание 
низких температур подстилающей поверхности и, следовательно, 
льда и снега в полярных широтах определяется исключительно 
характером или, точнее, отражательной способностью подстилаю
щей поверхности. Иное объяснение имеет понижение температуры 
в экваториальных и тропических широтах, где оно связано с уси
лением испарения при замене суши океаном. Д ля Земли в целом 
средняя годовая температура подстилающей поверхности в случае 
полярных континентов оказывается ниже значения в случае эква
ториального континента на 4,6 К без учета и на 7,4 К при учете 
снежного покрова суши.

Итак, выясняется, что климат весьма чувствителен к вариа
циям взаимного расположения и соотношения площадей океана и 
суши. Дальнейш ее'развитие этой темы применительно к конкрет
ным периодам истории Земли мы отложим до главы 7, а сейчас 
обратим внимание на одно важное обстоятельство. Речь идет 
о зависимости чувствительности климата к вариациям одного кли
матообразующего фактора от изменения другого, т. е. о том, что 
принято называть чувствительностью чувствительности (или 
кроссчувствительностью, см. [156]) климата, с которой мы столк- 

, немея в, разделе 5.2, когда будем обсуждать чувствительность 
климата к вариациям концентрации атмосферного СОг при учете 
и без учета меридионального переноса тепла в океане. Здесь си
туация та же. Действительно, из общих соображений ясно, что 
чувствительность климата к вариациям солнечной постоянной йли 
концентрации атмосферного СОг должна быть больше, если кон
тиненты группируются в окрестности полюса, и меньше, если они 
находятся в районе экватора. Причина — усиление положительной 
обратной связи между альбедо и температурой подстилающей по
верхности из-за появления морского льда и снежного покрова 
суши в первом случае и отсутствия такового во втором. Сказан
ное подтверждается оценками чувствительности климата к вариа
циям солнечной постоянной для позднепалеозойской и позднемезо
зойской палеогеографических реконструкций поверхности Земли 
(см. [12]). Отсюда следует, что перенесение соответствующих па- 
леоклиматических оценок с одного геологического периода на дру
гой требует известной осторожности.

5.2. Равновесная реакция на изменение концентрации 
атмосферного СОг

Основная климатическая роль углекислого газа, как и ряда 
других газов, состоит в том, что он создает в атмосфере так на-, 
зываемый парниковый эффект. Последний заключается в следую
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щем. С одной стороны, СО2 слабо поглощает нисходящий поток 
коротковолновой солнечной радиации, с другой — является силь
ным поглотителем восходящего потока' длинноволнового излуче
ния в диапазоне длин волн 10— 18 мкм. Поглощенная атмосфер
ным СО2 длинноволновая радиация цереизлучается по всем на
правлениям. Нисходящий поток длинноволновой радиации усваи
вается земной поверхностью, в результате чего ее температура 
становится выше той, которая была бы при отсутствии СО2 и 
других «парниковых» газов в атмосфере. '

Простая оценка парникового эффекта для современного со
става атмосферы следует из условия равенства поглощенной пла
нетой коротковолновой солнечной радиации и ее длинноволнового 
излучения, т. е.

nd^S o(l— ар) =  4ла^аГе,

где а и Те — радиус и эффективная радиационная температура 
планеты; 5о — солнечная постоянная; ар — планетарное альбедб; 
а  — постоянная Стефана—Больцмана.

П олагая 5о=1370 Вт/м^ ар =  0,3, получаем ГеЛЗбб К- Тем
пературу Те можно интерпретировать как температуру На некото
ром уровне Не в атмосфере, соответствующем излучению планеты 
как таковой в космическое пространство. В современной атмо
сфере Н е ^ &  км. Поскольку средний вертикальный градиент тем
пературы в тропосфере составляет около 5,5 К/км, температура 
Г* подстилающей поверхности должна быть равна приблизительно 
288 К- Разность {Ts — Te) К. обусловливается парниковым эф
фектом атмосферы.

Согласно оценкам, полученным в предположении о радиацион
ном равновесии атмосферы, увеличение 6Q нисходящего потока 
суммарной (коротковолновой+ длинноволновой) радиации на 
верхней границе тропосферы при удвоении концентрации атмо
сферного СО2 составляет около 4 Вт/м^ [129]. На непосредствен
ное нагревание земной поверхности расходуется примерно треть 
6 Q, остальная часть тратится на нагревание тропосферы. Это уве
личивает излучение радиационно активных компонентов атмо
сферы (облаков, Н2О, СО2, Оз и других газов) и тем самым уси
ливает нагревание подстилающей поверхности. Суммарное повы
шение температуры подстилающей поверхности 8 Ts, вызванное 
указанными двумя факторами, составляет примерно 8 T s ^ i 8 QI 
(4 а Р )л ? 0 ,7 5 °С .

Приведенная оценка не учитывает наличие обратных связей, 
которые могут приводить к заметным изменениям результирую
щего эффекта. Наиболее важными являются обратные связи ме
жду температурой воздуха и влагосодержанием атмосферы, аль
бедо снега и морского льда, облачностью-и вертикальным гради
ентом температуры в тропосфере. Остановимся, на последних 
двух. Остальные уже обсуждались в разделе 1.2.
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■ Обратная связь между температурой воздуха и облачностью. 
Радиационные свойства облаков определяются их альбедо, высо
той и температурой верхней и нижней границ, количеством (бал
лом) и оптической толщиной. Эти факторы действуют как на ко
ротковолновую, так и на длинноволновую радиацию. Поэтому 
результирующее влияние облачности может приводить как к по
вышению, так и к понижению температуры подстилающей поверх
ности и прилегающего к ней слоя атмосферы, т. е. может прояв
ляться в виде положительной и отрицательной обратных связей. 
Положительная обратная связь создается усилением парникового 
эффекта, которому предшествуют увеличение концентрации атмо
сферного СОг и нисходящего потока длинноволновой радиации, 
повышение температуры подстилающей поверхности, интенсифи
кация испарения, увеличение влагосодержания атмосферы и об
лачности, отрицательная — увеличением планетарного альбедо и 
обратным изменением потока усваиваемой климатической систе
мой коротковолновой солнечной радиации. Согласно [44], возник- 
ИОвению отрицательной обратной связи способствует увеличение 
количества облаков нижнего и уменьшение количества облаков 
верхнего ярусов.

Обратная связь между приземной температурой и вертикаль
ным градиентом температуры в тропосфере. В отличие от страто
сферы, вертикальный градиент температуры в тропосфере опреде
ляется не столько локальным радиационным балансом, сколько 
перераспределением тепла по вертикали в процессе конвективного 
пр:испособленйя, мгновенно изменяющим вертикальный градиент 
температуры ^ до его критического значения у * = —6,5°С/км 
[195]. В альтернативных способах параметризации конвекции в ка

честве Y* используется средний глобальный или влажно-адиаба- 
тический вертикальный градиент температуры. В последнем слу
чае возможно возникновение отрицательной обратной связи между 
fs  и Y- Действительно, при влажной конвекции изменения темпе- 
payypbf воздуха, вызванные повышением концентрации атмосфер
ного СОг, увеличиваются с высотой. Если к тому же учесть, что 
поток длинноволновой радиации формируется'главным образом 
в самой тропосфере и лишь около 30 % его приходится на излу
чение подстилающей Поверхности, то становится ясно, что влаж 
ная конвекция усиливает результирующее изменение восходящего 
потока длинноволновой радиации и уменьшает изменение темпе
ратуры подстилающе'й поверхности.

При у  >  Y* влажная конвекция прекращается. В этом случае 
может возникнуть ситуация, когда изменение температуры подсти
лающей поверхности, вызванное заданным приращением 6Q нис
ходящего потока суммарной радиации, превысит аналогичные 
изменения температуры в тропосфере, и тогда для вьшолнения 
условия радиационного баланса на верхней границе атмосфер'Ы по
требуется большее изменение температуры подстилающей поверх
ности, чем при постоянном у.

Другими словами, возникает положительная обратная связь



между Ts и у. Особенно заметно она проявляется в высоких широ
тах [196].

Наличие обратных связей, далеко не исчерпывающихся пере
численными, диктует необходимость более детального анализа 
парникового эффекта СОг. Остановимся на одном таком анализе, 
выполненном на основе модели GFDL в [246]. Он охватывает все

30°С.ш. 75 ^ 6 0  45 30 15 О
Рис. 5.3. Широтно-высотное распределение изменений средней зональной тем
пературы (°С) при четырехкратном увеличении концентрации атмосферного 

СОг, по Спелману и Манабе [246].

звенья климатической системы, включая глубинные слои океана,, 
и является наиболее полным из всех существующих.

О пространственном распределении установившихся изменений 
средней зональной температуры воздуха и воды в результате че
тырехкратного увеличения концентрации атмосферного СОг мо
жно судИть по рис. 5.3. Как видно, из-за усиления парникового 
эффекта стратосфера выхолаживается, а тропосфера нагревается. 
Наибольшее повышение температуры воздуха отмечается в высо
ких широтах, что связано с уменьшением альбедо подстилающей 
поверхности за счет сокращения площади снега и морского льда. 
Здесь повышение температуры распространяется до высот

'135



^ 1 2  км, тогда как в низких широтах оно Охватывает всю тропо
сферу вплоть до высот w l 8  км. Первое обстоятельство объясня
ется влиянием устойчивой стратификации в тропосфере высоких 
широт, второе — интенсивным конвективным перемешиванием 
в низких.

Средняя зональная температура воды увеличивается на всех 
глубинах в океане. При этом повышение температуры ГС, состав
ляющее примерно 7,Ъ°С, оказывается одинаковым на всех широ
тах. Так ж е изменяется и температура поверхности океана в зоне 
65—70° с. ш., где находится область образования холодных глу
бинных вод, в которой, как известно, стратификация близка к ней
тральной и возмущения температуры проникают до дна. Повыше
ние температуры поверхности океана в низких широтах заметно 
меньше такового в высоких широтах из-за меньшего нагревания 
приземного слоя атмосферы. Поэтому повышение температуры 
в ГС океана в целом превышает его значение в ВКС. Интересно, 
что наибольшее увеличение температуры поверхности океана имеет 
место не в районе полюса, где нагревание приземного слоя атмо
сферы максимально, а в окрестности кромки морского льда (на па
раллели 75° с. ш .). Авторы работы [246] связывают этот резуль
тат с влиянием арктического галоклина, отделяющего холодный и 
распресненный ВКС от более теплого и соленого ГС и способст
вующего уменьшению толщины ВКС. Однако последующие их 
эксперименты, выполненные при восьмикратном увеличении кон
центрации атмосферного СОг, не обнаруживают отмеченной осо
бенности (см. [190]). Таким образом, вопрос о максимальном по
вышении температуры поверхности океана в окрестности кромки 
морского льда остается открытым.

Приведенные на рис. 5.3 изменения средней зональной темпе
ратуры воды и воздуха отвечают средней годовой инсоляции. 
Учет ее сезонных изменений должен трансформировать указан
ное распределение хотя бы потому, что многие обратные связи 
в климатической системе имеют сезонный характер. Отметим, 
в частности, ослабление обратной связи между приземной темпе
ратурой и альбедо снежнО-ледяного покрова из-за отставания по 
фазе изменений альбедо от изменений приземной температуры 
[65]. В качестве примера рассмотрим результаты воспроизведения 
сезонной изменчивости реакции климатической системы на удвое
ние концентрации атмосферного СОг, полученные Везеролдо1м и 
М анабе [263] в рамках модели GFDL с реальным распределением 
суши и океана и представлением океана в виде «болота» конеч
ной теплоемкости. Согласно [263], в низких широтах изменения 
средних зональных значений приземной температуры Та оказыва
ются сравнительно небольшими и слабо варьирующими в течение 
годового цикла (рис. 5.4). В высоких. широтах они почти всегда 
больше и испытывают заметные сезонные колебания, особенно 
в северном полушарии. При этом наибольшее повышение призем
ной температуры имеет место в начале зимы, когда значения 
минимальны, наименьшее — летом, когда они максимальны. Дру-
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гими словами, при увеличении концентрации атмосферного СОг 
амплитуда сезонных колебаний Та в высоких широтах заметно 
уменьшается.

Д ля объяснения этой особенности вспомним, что повышение 
приземной температуры, сопутствующее увеличению концентрации 
атмосферного СОг, приводит к уменьшению'площади и толщины 
морского льда. Соответственно уменьшается альбедо подстилаю
щей поверхности, увеличивается поглощение коротковолновой ра
диации в ВКС и благодаря этому его температура. Однако из-за

%

Рис. 5.4. Пространственно-временное 
распределение изменений средней зо 
нальной приземной температуры (°С) 
при удвоении концентрации атмо
сферного СОг, по Везеролду и Ма

набе [263]. ,

большой теплоемкости ВКС изменения Та при отсутствии льда 
значительно меньше, чем при его наличии, так что увеличение 
Та в высоких широтах летом оказывается сравнительно неболь
шим. Поздней осенью, когда теплоотдача океана в атмосферу уве
личивается, избыток тепла в ВКС приводит к задержке момента 
образования морского льда. Это благоприятствует усилению теп
лообмена между океаном и атмосферой, а значит, и нагреванию 
приземного слоя а1тмосферы поздней осенью — ранней зимой.

Мы уже упоминали о том, что увеличение атмосферного СОг 
должно сопровождаться интенсификацией гидрологического 
цикла, т. е. усилением испарения (главным образом с океанской 
поверхности) и увеличением влагосодержания атмосферы и осад
ков. Об увеличении средней годовой глобальной скорости выпаде
ния осадков свидетельствуют все оценки, полученные в рамках 
трехмерных климатических моделей (см. табл. 5.2), кроме при
веденных в [145, 201]. Выявленное в [145, 201] уменьшение осад
ков связано с фиксацией температуры поверхности океана; при 
неизменной температуре океанской поверхности и увеличении кон
центрации атмосферного СОг испарение остается практически. 
тем же, хотя температура воздуха несколько увеличивается 
(табл. 5.2). Соответственно уменьшается относительная влаж-
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oo00 Таблица 5.2

Средние годовые глобальные змчения приземной температуры Т а  (°С), скррости выпадения осадков Р (мм/сут) 
и их изменения ЬТа (°С) и б Р /Р  (% ) при увеличении концентрации атмосферного СОг по результатам численных 

экспериментов с использованием трехмерных моделей климатической системы

Автор

Х арактеристика м одели
X

распределение суши 
и океана инсоляция облачность

представление
океана е  

. 1!--

сч

If-:."ю «о
1а.

'Й
la.

'ё
1а,-

Манабе, Везеролд 
[196]

Идеализированное
(секториальное)

Средняя 
годовая '

Фиксиро
ванная •

: «Болото» нулевой 
теплоемкости

21,0 2 ,9 — 2,55 7 ,8

Манабе, Везеролд 
[197]

То же То же Рассчиты
ваемая

Та же , , 21,4 3 ,0 5 ,9 2,58 7 ,0 11 , 6

Манабе, Стоуфер 
[194]

Реальное Сезонная Фиксиро
ванная

«Болото» конечной 
теплоемкости

15,0 — 4,1 2,69 <- 6 ,7

Везеролд, Манабе 
[262]

Идеализированное
(секториальное)

Средняя
годовая

„ То же 16,0 — 6,0 2,35 12,8

То же Сезонная ” 16,8 — 4,8 2,40 10,0

Шлесинжер [231] Реальное Средняя
годовая

Рассчиты
ваемая

«Болото»' нулевой 
теплоемкости

17,9 2 ,0 — . 2,73 5 ,1

Гейтс и др. [145] » Сезонная 
с учетом 
СуТ1ЭЧНЫХ 
колебаний

Заданное прост
ранственно-вре
менное распреде
ление температу
ры поверхности 
океана

14,8 0 ,2 0 ,4 2,69 — 1,5 - 3 , 3



Митчелл [201] ,> То же Фиксиро
ванная

То же 12,3 0 ,2 — 2,83 - 2 , 5 —

Вашингтон, Мил 
[258]

11 Средняя
годовая

tf «Болото» нулевой 
теплоемкости

11,7 1,3 2,7 3 ,67 2 ,7 6 ,5

»
То же Рассчиты

ваемая
То же И ,7 1,3 3 ,4 3 ,66 3 ,3 6 ,0

Вашингтон, Мил 
[259]

Сезонная То же «Болото» конеч
ной теплоемкости

14,4 3,5 3 ,3 7,1 —

Снелман, Манабе 
[246]

Идеализированное
(секториальное)

Средняя
годовая

Фиксиро
ванная

Реальный' океан 
с учетом переноса 
тепла

14,4 3 ,2 5 ,4 2,08 7 ,7 14,4

Манабе, Брайен 
[190] То же То же То же «Болото» конечной 

теплоемкости
5 ,2 6 ,5 13,1 — — —

Хансен и др. 
[153]

Реальное Сезонная 
с учетом 
суточных 
колебаний

Рассчиты
ваемая

«Болото» конечной 
теплоемкости 
с заданным пере
носом тепла

14,2 4 ,2 3 ,2 11,0

■

Везеролд, Манабе 
[263]

’> Сезонная То же «Болото» конечной 
теплоемкости

14,8 4 ,0

■

2 ,9 8 ,7 ---

;’П ;рйм Наблюдаемые значеник Та и Р равны соответственно 14,2°С и 2,65 мм/сут. Первая из этих оценок
заимствована из статьи Джен (1975), вторая — из статьи Егера (1983). Прочерки поставлены там, где необходимые сведе- 

ё  ния отсутствуют. - - '



ность воздуха и во всяком случае скорость выпадения неконвек
тивных осадков. Таким образом, если не принимать во внимание 
оценки [145] и [201], то можно утверждать, что одним' из следст
вий увеличения концентрации атмосферного СОг является увели
чение осадков для Земли в целом и как следствие интенсифика
ция речного стока (табл. 5.3).

Таблица 5.3
Средняя годовая глобальная скорость выпадения 
осадков Р и речной сток R как функция от Та 

по результатам численных экспериментов Манабе 
и Брайена [190]

Уровень концен
трации  атм о с
ферного СОз

х /2  _
Х 1л/ 2
IX
2Х
4Х
8Х

Р  м м /сут

1.56
1,90
2,08
2 ,24
2,38
2,47

0,20
0,30
0 ,37
0,41
0 ,47
0 ,49

2,6
10.3
14.4
17.6  
19,8
21 .7

П р и м е ч а н и е .  Х =300 млн Р получето усред
нением по всей площади земной поверхности, R — по 
площади континентов.

Особенно большое увеличение осадков и речного стока дол
жно происходить Б  высоких широтах из-за роста влагосодержания 
и усиления меридионального переноса водяного пара. Это заклю
чение, по-видимому впервые высказанное в [197], подтверждается 
всеми численными экспериментами, выполненными в рамках трех
мерных моделей климатической системы. Иное дело — другие 
широты, особенно тропики, где результаты модельных расчетов 
заметно отличаются друг от друга.

При учете сезонного хода инсоляции повышение концентрации 
атмосферного СОг приводит к увеличению средних зональных зна
чений разности между осадками и испарением в высоких широтах 
и их уменьшению в низких в течение всего года [194]. Такая же 
ситуация имеет место при отсутствии учета сезонного хода инсо
ляции [197]. Иначе говоря, распределения средних годовых зо
нальных возмущений характеристик гидрологического цикла при 
учете и без учета сезонного хода инсоляции в качественном отно
шении подобны друг другу. Однако наличие сезонных вариаций 
инсоляции приводит к тому, что средние годовые возмущения ха
рактеристик гидрологического цикла (в частности, осадков) 
в сезонной модели оказываются меньше таковых в среднегодовой 
модели (см. результаты, полученные в [262] и приведенные 
в табл. 5.2).

Иллюстрацией сезонной изменчивости возмущений характери
стик гидрологического цикла может служить расчет пространст- 
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венно-временного распределения изменений среднего з9нального 
влагосодержания почвы при удвоении концентрации атмосферного 
СОг (см. [263]). Наиболее яркая особенность этого распределе
н и я-п о вы ш ен и е  влагосодержания почвы в высоких и умеренных 
широтах северного полушария (в зоне 30—70° с. ш.) зимой и ее 
уменьщение летом. Последнее обстоятельство обусловлено увели
чением продолжительности теплого периода из-за более раннего 
таяния снега.' Заметим, что, образование засушливой зоны в уме
ренных и высоких широтах летом при увеличении концентрации 
атмосферного СОг не согласуется с результатами численных экс
периментов, выполненных в [153] и [259].

Итак, пространственно-временная изменчивость возмущений 
температуры, вызванных увеличением концентрации атмосфер
ного СОг, остается одинаковой для всех трехмерных моделей 
климатической системы,в качественном, но не в количественном 
отношении [231, 234], тогда как изменения характеристик гидро
логического цикла в ряде случаев имеют даж е j>a3Hbie знаки. Ва
жно понять причины таких расхождений. С этой целью восполь

зуемся имеющимися в литературе оценками изменений {бТа)пх

средней годовой глобальной приземной температуры Та при уве
личений в п  раз нормальной (современной или доиндустриальной) 
концентрации X атмосферного СОг.

Значения (бГа)гх для нульмерных и одномерных термодина
мических моделей широтной структуры заключены в диапазоне 
от 0,6 до 3,3 °С [232], для одномерных моделей вертикальной 
структуры (или, как их еще называют, радиационно-конвектив- 
ных м оделей)— от 0,5 до 4,2°С [232], для зональных климатиче
ских моделей — от 1,7 до 3,0 °С [6] и для трехмерных моделей 
климатической системы, если исключить оценки, полученные 
в [145] и [201] при фиксированной температуре поверхности оке
а н а ,— от 1,3 до 6,5 °С (см. табл. 5.2). Отличие оценок

(б7’а)2х связано с учетом неодинакового набора климатообразую
щих факторов и различным описанием обратных связей в моде
лях разного уровня. С увеличением разрешения и усложнением 
модели точность описания эффектов обратных связей, казалось 
бы, должна повышаться,^ а диапазон возможных значений

( б Га) гх — сокращаться. Однако этого не происходит и вот по ка
ким причинам.

Дело в том, что даже трехмерные модели отличаются между 
собой принятым в них способом описания облачности и конвекции 
в атмосфере, термической инерции и переноса тепла в океане, 
морского льда. Они отличаются такж е размерами исследуемой 
области, топографией поверхности суши, распределением суши 
и океана, пространственным разрешением и заданными значени
ями внешних параметров (солнечной постоянной, альбедо поверх
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ности суши и морского льда и т. п.). Наконец, они учитываю! 
или не учитывают сезонную изменчивость инсоляции. Рассмотрим,

как сказываются основные из этих различий на оценках б Га, по
лученных в рамках трехмерных климатических моделей.

Облачность. Увеличение концентрации атмосферного СО2 со
провождается увеличением облачности в нижней части тропо
сферы и в стратосфере высоких широт и ее уменьшением на всех 
уровнях в тропосфере умеренных и низких широт [234]. Такое из
менение облачности, выявленное во всех численных экспериментах 
с трехмерными моделями, обусловлено существованием зависимо
сти облачности от относительной влажности воздуха [261]. Дейст
вительно, повышение приземной температуры вызывает усиление 
локального испарения и увеличение абсолютной влажности воз
духа. В условиях устойчивой стратификации основные изменения 
абсолютной влажности происходят в нижней тропосфере. По
скольку изменения температуры с высотой уменьшаются, относи
тельная влажность воздуха увеличивается, а следовательно, уве
личивается и облачность в нижней наиболее устойчиво стратифи
цированной тропосфере высоких широт. Увеличение относитель
ной влажности в нижних слоях стратосферы, по-видимому, свя
зано с усилением переноса влаги через тропопаузу из-за ослабле
ния в них устойчивой стратификации. Что касается уменьшения 
относительной влажности в тропосфере низких и умеренных ши
рот, то его причиной является интенсификация восходящих и по
давление нисходящих вертикальных движений за счет усиления 
скорости выделения тепла при фазовых переходах влаги. Так как 
увеличение относительной влажности в восходящем потоке огра
ничено (относительная влажность не может превосходить 100% ), 
а ее уменьшение в нисходящем потоке — нет, то средние взвешен
ные (по площади) значения относительной влажности и балла 
■облачности уменьшаются.

Приведенное выше объяснение справедливо в тех случаях, 
когда процессы конденсации влаги, образования облаков и кон
вективных осадков параметризуются в терминах критического зна
чения относительной влажности, как это бьшо сделано в [197, 263] 
и [258, 259]. Если облачность определяется иначе, как, например, 
в [153] и [201 ]j качественные особенности широтно-высотных ее 
изменений сохраняются. Однако они могут объясняться другими 
причинами (скажем, выхолаживанием верхних слоев тропосферы, 
последующим усилением конвективного перемешивания и затем 
увеличением содержания водяного пара, относительной влажности 
и облачности в верхней части и их уменьшением в нижней части 
тропосферы).

Приведем имеющиеся оценки влияния облачности на чувстви
тельность средней глобальной приземной температуры к увеличе
нию концентрации атмосферного СО2. Согласно [197], значение

(б7’о)2;с при учете обратной связи между радиацией и облачно- 
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стью увеличивается всего лишь на 0,1 °6 . Другими словами, уси-, 
ление поглощения длинноволновой радиации в атмосфере, обу-. 
словленное увеличением облачности, практически полностью ком
пенсируется уменьшением коротковолновой солнечной радиации 
из-за увеличения планетарного альбедо. К такому же выводу при

шли авторы работы [258], согласно которым значения {6 Та)2х  
при фиксиров-анной и рассчитываемой в процессе решения задачи

облачности примерно равны, а начения {6 Та)^х во втором случае 
на 0,7 °С больше, чем в первом. Совершенно иной результат был 
получен в рамках модели GFDL с реальным распределением суши 
и океана и представлением океаца в виде «болота» конечной теп

лоемкости. Оказалось, что (бГ а)2х =  4,0°С при удвоении концен
трации атмосферного СОг и рассчитываемой в процессе рещения

задачи облачности [263] приблизительно .равно (бГа)4х = 4,1 °С 
при четырехкратном увеличении концентрации атмосферного СОг 
и фиксированной облачности [194]. Заметим, что в [194, 263] се
зонная изменчивость инсоляции учитывалась, а в [197, 258] — 
нет. Поэтому указанное выше отличие эффектов обратных связей 
между радиацией и облачностью в [197] и [263] может быть свя-; 
зано с более заметным увеличением облачности в нижней части 
тропосферы высоких широт при отсутствии, нежели при учете се
зонной изменчивости инсоляции [234].

Сезонные изменения инсоляции. Сотласяо [262], учет сезон
ного хода инсоляции при прочих равных условиях вызывает

уменьшение (6 Та)ix  на 1,2 °С. Как уже отмечалось выше, это 
уменьшение чувствительности сезонной модели связано с исчез-- 
новением снега и морского льда в высоких широтах летом, в Пе
риод максимальных значений инсоляции. Противоположный ха

рактер изменений (бГо)пх был получен в работах [153] и [258,; 
259]. В первой из них учет сезонных вариаций инсоляции привел

к уменьшению ( 6 Та)2х  на 0,3 °С, во второй — на 2,2 °С. Противо
речивость приведенных оценок, по-видимому, объясняется различ
ной параметризацией облачности и представлением суши и оке
ана: оценки [262] отвечают фиксированной облачности и идеали
зированному распределению суши и океана, тогда как оценки; 
[153] и [258, 259] — рассчитываемой в процессе решения задачи 
облачности и реальному распределению суши и океана. Однако 
вполне возможно, что в последних трех цитируемых работах эф
фект сезонной изменчивости инсоляции маскируется другими от
личиями средней годовой и сезонной версий моделей. Так, в сред
ней годовой версии модели NCAR толщина ВКС принимается рав
ной нулю (см. [258]), в сезонной — 68 м [259].

Термическая инерция океана. Ее учет, казалось бы, не дол
жен сказаться на ра1зновесной реакции климатической системы.
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Однако это утверждение справедливо лишь в том случае, когда 
океан представляется в виде «болота» конечной теплоемкости, 
а сезонные (и вообще любые другие) колебания климатических 
характеристик отсутствуют. В противном случае учет термической 
инерции океана должен привести к изменению амплитуд и сдвигу 
фаз в сезонных колебаниях климатических характеристик, осла
бить или усилить обратные связи и тем самым трансформиро
вать равновесную реакцию климатической системы на внешнее 
воздействие.

В рамках зональных и трехмерных моделей первая оценка 
климатических последствий увеличения концентрации атмосфер
ного СОг была получена в [196] при использовании представления 
океана в виде «болота» нулевой теплоемкости. Согласно [1, 14, 
196, 197, 231, 258], значение {^Ta)zx  оказалось варьирующим 
в пределах от 1,3 до 3,9 °С. Другая предельная ситуация (океан 
бесконечной теплоемкости) имеет место при фиксации темпера

туры поверхности океана. В этом случае ( б Га) 2х » 0 ,2  °С [145,

201]. Столь малые значения (бГо)2х  обусловлены исключением 
обратной связи между Температурой поверхности океана и содер
жанием водяного пара в атмосфере. При учете конечной теплоем

кости океана и задании ее равной теплоемкости ВКС {ЬТа)2х

изменяется от 3,0°С [67] до 6,5°С [190], а (бГа)4х — от 4,1 °С 
[194] до 13,1 °С [246]. Наконец, при включении в климатическую

систему глубинного слоя океана (б)Га)2х|=3,2 °С [190],

а (бГ а)4х =  5,4°С [246].
Приведенные оценки свидетельствуют о сильном влиянии тер

мической инерции океана на чувствительность приземной темпе
ратуры к увеличению концентрации атмосферного СОг. К сожале
нию, они были получены при одновременном изменении ряда дру
гих климатообразующих факторов (см. табл. 5.2), так что извлечь 
из них более конкретную информацию не удается.

Перенос тепла в океане. Из общих соображений ясно, что 
учет переноса тепла в океане (прежде всего в меридиональном 
направлении) должен сопровождаться увеличением температуры 
поверхности океана в высоких широтах, сокращением площади 
морского льда, повышением температуры воздуха в приземном 
слое атмосферы и уменьшением площади снежного покрова суши. 
Перемещение границ снежнбго покрова суши и морского льда 
в более высокие широты в свою очередь должно вызвать ослабле
ние обратной связи между приземной температурой и. альбедо 
подстилающей поверхности. Действительно, поскольку инсоляция 
и длина круга широты с увеличением последней уменьшаются, 
то перемещение границ снежного покрова суши и морского льда 
в более высокие широты должно уменьшить изменение поглощен- , 
ной солнечной радиации и, следовательно, температуры подсти-
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лающей поверхности и прилегающего слоя атмосферы. Таким об
разом, учет меридионального переноса тепла в океане должен 
уменьшить чувствительность приземной температуры к увеличе
нию концентрации атмосферного СОг.

Эти качественные рассуждения подтверждаю тс^оценками, по
лученными в [246], согласно которым значение {6 Ta)ix  при учете 
переноса тепла в океане оказалось в 2,4 раза меньше, чем без 
него (см. табл. 5.2). Близкий результат был получен в рамках 
0,5-мерной термодинамической модели системы океан—атмосфера

Рис. 5.5. Широтное распределение изме
нений средней зональной приземной тем
пературы при четырехкратном увеличе
нии концентрации атмосферного СОг 
с учетом (1) и без учета (2) переноса 
тепла в океане, по Спелману и Манабе 

[246]. Широта

[24, 30]: значение {ЬТа)2х,  равное 2°С при использовании пред
ставления океана в виде «болота» нулевой теплоемкости, умень
шилось- более чем в 2 раза при задании конечной теплоемкости 
(реальной глубины) и учете меридионального переноса тепла 
в океане. Заметим, что, судя по [246], влияние переноса тепла 
в океане на изменения средней зональной приземной температуры 
при четырехкратном увеличении концентрации атмосферного СОг 
сильнее всего сказывается в высоких широтах (рис. 5.5). Именно 
поэтому изменения приземной температуры в высоких и низких 
широтах отличаются между собой намного меньше при учете, 
чем без учета переноса тепла в океане. Другими словами, благо
даря демпфирующему влиянию океана происходит сглаживание 
широтного распределения изменений приземной температуры воз
духа.

Вообще говоря, при оценке чувствительности климатической 
системы к увеличению концентрации атмосферного СОг следует 
иметь в виду ее зависимость от точности воспроизведения совре

менного климата. Из рис. 5.6 видно, что.значения ( б Га)4х  умень

шаются с увеличением Та вследствие сокращения площади мор
ского льда и снежного покрова суши и сопутствующего ему ос

лабления обратной связи между Та и альбедо подстилающей по
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верхности. Существование сильной зависимости между б Га и Та 
при нормальном уровне концентрации атмосферного СОг наводит 
на мысль о том, что именно она является причиной изменений

б Га при учете переноса тепла в океане. Действительно, Та при

'С

iSTaU к

*SM3iA)

т{/()
SM2(a]» •

J___i___1___L
27в 280 28̂  . 288 Та К

Рис. 5.6. _Зависимость, (6 T’a)4Js: от средней глобальной приземной температуры 
воздуха Та при нормальном уровне концентрации атмосферного СОг, по Спел-

ману и Манабе [246].
Круж ки — данны е спектральной модели G PD L с идеализированны м  (секториальным)

. распределением суши и океана; треугольник — то ж е, с реальны м распределением
суши и океана; символы Л и 5  (в скобках) соответствую т средней годовой и сезон
ной инсоляции, символы, 5ЛО и SM2 — учету и отсутствию переноса тепла в океане, ,
SAT3 — то ж е, что и в iSM2, но , при солнечной постоянной, уменьш енной на 0 ,5% , 
и коэффициенте поглощ ения облакам и  верхнего яруса, увеличенном на 20 %; WM  — 
то ж е, что и в SM 2, но при солнечной постоянной, увеличенной на 1 %, и  коэф ф и
циенте поглощ ения облакам и  верхнего яруса, увеличенном на 20% ; M S — ̂то ж е, что 
и в SAI2, но при коэффициенте поглощ ения облакам и  верхнего яруса, увеличенном 

на 20 %. Н аблю даем ое значениеГ^ указан о  стрелкой.

Рис. 5.7. Средняя глобальная приземная температура Та как функция от концен
трации атмосферного СОг, по Манабе и Брайену [190].

1 и 2 — с  учетом и без учета переноса тепла в океане.

нормальном уровне концентрации атмосферного СОг при учете 
переноса тепла в океане составляет 14,4 °С, тогда как без его 
уч^та — 5,2 °С [246], т. е. влияние переноса тепла в океане на

(бГа)пх маскируется изменением средней годовой глобальной 
приземной температуры при нормальном уровне концентрации 
атмосферного СОг.

Д ля оценки эффекта переноса тепла в океане обратимся

к рис. 5.7, на котором представлена зависимость Та от концентра
ции атмосферного СОг при учете и без учета интересующего нас 
фактора. В соответствии с этим рисунком средняя годовая гло^

146



бальная приземная температура Та равна наблюдаемой, если кон
центрация атмосферного СОг составляет X  при учете и ' ^2 ,7Х

без учета переноса тепла в океане. Изменение 8 Та при увеличе
нии концентрации атмосферного СОг от X яо 2Х в первом случае 
и от 2,7X  до 5,4Х во втором равно соответственно 2,8 и 5,4°С.

Разность 2,6°С) между этими значениями б Га может служить 
оценкой непосредственного влияния переноса тепла в океане на

чувствительность Та к удвоению концентрации атмосферного 
СОг.

Попутно отметим одну интересную особенность рис. 5.7: пере

нос тепла в океане уменьшает чувствительность Та при повыше
нии концентрации атмосферного СОг от X до 8Х и увеличивает 
ее при понижении концентрации атмосферного СОг от X  до Х/2. 
Это увеличение чувствительности объясняется следующим обра
зом [190]: уменьшение концентрации атмосферного СОг вызывает 
понижение приземной температуры и температуры океанской по
верхности, ослабление интенсивности теплообмена между океаном 
и атмосферой в высоких широтах и конвективного перемешивания 
в  области образования холодных глубинных вод, уменьшение ско
рости апвеллинга и меридионального переноса тепла в океане 
И в конечном счете увеличение площади морского льда, т. е. уси
ление обратной связи между Та и альбедо подстилающей поверх
ности.

Из сказанного выше ясно^ что правильное определение чувст
вительности невозможно без адекватного воспроизведения наблю
даемой средней го^д;овой глобальной температуры приземного слоя 
атмосферы. Однако далеко не все имеющиеся оценки удовлетво
ряют этому требованию (см. табл. 5.2). Более того, даже если 
оно выполнено, это отнюдь не означает, что используемая модель 
не искажает средние значения и пространственно-временные рас
пределения других климатических характеристик. Например, не
смотря на небольшое отличие полученных в [194] и [263] значе
ний средней годовой глобальной, приземной температуры и их

близость к наблюдаемому значению Та (см. табл. 5.2), оценка 

(бГ а)2х в [263] превышает таковую в [194] [если она определя

ется как (бГа)4л:/2] в Два раза, что может быть следствием не 
только отказа от фиксации облачности, но и увеличения площади 
морского льда в южном полушарии.

Таким образом, любая модель, предназначенная для исследо
вания чувствительности, обязана воспроизводить (и притом до
статочно точно) все основные особенности современного климата. 
Иначе вряд ли стоит надеяться на достоверность искомых оценок, 
сколь изощренными ни были бы лежащие в их основе модели.
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5.3, Равновесная реакция на изменение альбедо 
поверхности суши

Как известно, суша составляет 30 % земной поверхности, при
чем всего лишь около 50 % поверхности суши покрыто раститель
ностью (лугами, лесами, пастбищами и сельскохозяйственными 
угодьями), остальная часть приходится на пустыни (25—30 % ), 
континентальные ледниковые щиты (1 1 % ), тундру (6—9 % ), 
озера, реки и болота ( 2 - 3 % ) -  Различные типы поверхности 
суши обладают неодинаковой отражательной способностью (аль
бедо) и по-разному реагируют на изменение приходящего потока 
солнечной радиации. В свою очередь альбедо зависит от высоты 
Солнца_, вида растительности, характера и возраста льд^ и снеж
ного покрова и длины волны солнечного излучения. Значительное 
влияние на альбедо земной поверхности оказывает облачность. 
Облака не только поглощают солнечную радиацию, но и рассеи
вают ее, вызывая увеличение эффективного зенитного угла Солнца 
при малых (< 6 0 °) и уменьшение его при больших (> 60°) вы
сотах Солнца.

Влияние длины волны солнечного излучения особенно сильно 
сказывается на альбедо растительного покрова. Это связано 
с  тем, что полосы погл^ощения хлорофилла сосредоточены в диа
пазоне длин волн от 0,4 до 0,7 мкм. В нем растения отражают 
в три раза меньше солнечной радиации, нежели в соседнем ИК- 
диапазоне, охватывающем длины волн от 0,7 до 4,0 мкм. Д ля 
снега и почвы отношение альбедо в указанных диапазонах состав
ляет в среднем 0,5 и 2,0.

Разный характер ослабления в рассматриваемых двух участ
ках спектра при почти одинаковом поступлении солнечной радйа
ции на верхней границе атмосферы обусловливает заметную про
странственно-временную изменчивость суммарного (интегрального 
по спектру) альбедо подстилающей поверхности. В частности, 
уменьшение суммарного альбедо зимой по сравнению с летом про
исходит в результате ослабления поглощения и усиления рассея
ния солнечной радиации в первом из названных диапазонов, 
а уменьшение суммарного альбедо в тропиках по сравнению 
с умеренными широтами летом, когда суточная инсоляция практи
чески не зависит от широты, — в результате усиления поглощения 
солнечной радиации водяным паром в ИК-дпапазоне.

Упомянем и об эффекте ловушки  (уменьшение альбедо за счет 
многократного отражения), создаваемом неровностями подсти
лающей поверхности и элементами растительного покрова. Так, 
при изменении высоты растительности' от 0,2 до 10 м ее альбедо 
уменьшается от 0,25 до 0,1 (см. [129]), причем для еловых лесов 
это уменьшение вдвое больше, чем для сосновых. Следует иметь 
в виду также, что альбедо растительного покрова зависит от тем
пературы окружающей среды, регулирующей интенсивность испа
рения растений и, значит, их-цвет. Возможно, в том числе и этим
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объясняется тот факт, что альбедо растительного покрова в высо
ких широтах меньше, чем в низких.

Трудности определения альбедо льда и снега не уступают та 
ковым для растительного покрова. Действительно, согласно [129], 
лед без включений воздуха имеет то ж е альбедо, что и морская 
вода, и потому альбедо льда контролируется прежде всего раз
мерами и распределением пузырьков воздуха. Аналогично аль
бедо снега определяется размерами и распределением кристаллов- 
льда в воздухе. Альбедо снега зависит и от его возраста (эффект 
«старения снега»), неоднородности подстилающей поверхности 
И, если речь идет о высоких широтах, облачности.

Альбедо почв и песчаных поверхностей варьирует в пределах 
от 0,1 для темных органических почв до 0,5 и выше для белых 
песков, причем оно зависит от размеров и цвета составляющих 
их частиц (при увеличении последних альбедо уменьшается). Од
нако влажность почв, их агрегатное состояние, степень шерохова
тости и особенно относительное содержание поглощающей орга
ники и минеральных компонентов полностью перекрывают этот 
эффект.

Зависимость альбедо от определяющих параметров, пожалуй, 
лучше всего известна для океанской поверхности. Д ля нее сум
марное альбедо при разных значениях высоты Солнца и степени 
шероховатости (волнения) изменяется от 0,05 до 0,15. При этом 
влияние волнения сказывается тем сильнее, чем меньше высота 
Солнца.

В настоящее время наиболее широкое распространение полу
чили два способа определения альбедо поверхности — спутнико
вый и инвентаризационный. Первый основан на использовании 
многоканальных сканирующих датчиков для измерения поля из
лучения в различных спектральных интервалах, второй — на тщ а
тельном анализе данных наземных измерений альбедо с учетом 
площади каждого типа подстилающей поверхности. Внедрение 
обоих способов завершилось построением глобальных карт аль
бедо поверхности, которые, как оказалось (см. [161]),'заметно- 
различаются между собой из-за ошибок выделения полезного- 
сигнала на фоне атмосферных шумов (облачности, водяного пара 
и аэрозоля) в первом случае и субъективности оценок высоты 
Солнца, шероховатости подстилающей поверхности, влажности 
почвы и плотности растительного покрова во втором. Это приво
дит к значительному разбросу оценок даж е для средних зональ
ных значений альбедо поверхности, полученных разными авторами 
[161]: максимальные отличия, составляющие 0,3, приходятся на 
высокие широты, что связано с неодинаковым заданием площади: 
морского льда, талой воды, разводий и торосов. Но даже в уме
ренных и низких широтах расхождения между существующими; 
оценками средних зональных значений альбедо поверхности могут 
достигать 0,06.

Понятно, что локальные особенности пространственных полей 
могут отличаться еще больше.
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Переходя к обсуждению результатов численных экспериментов 
по равновесной реакции климатической системы на изменение 
альбедо поверхности суши, напомним, что их обзор приводится 
в  [57]. Поэтому во избежание повторений ограничимся изложе
нием только основных фактов. Начало изучения рассматриваемого 
вопроса в рамках трехмерных моделей было положено Чарни с со
авторами [118], выполнившими три эксперимента. В первом аль
бедо бесснежной поверхности суши принималось равным 0,14, 
в  районе пустынь северного полушария — 0,35. Во втором экспе
рименте присущие пустыням значения альбедо поверхности рас
пространялись на район Сахели (Африка), Раджпутан (Индия) и 
западную часть Великих равнин (США), что имитировало про
цесс опустынивания. Наконец, в третьем эксперименте аналогич
ное изменение альбедо производилось в трех других районах — 
Центральной Африке, районе Бангладеш и долине Миссисипи, что 
имитировало процесс уничтожения растительности. Во всех слу
чаях температура поверхности океана и влажность почвы сохра
нялись неизменными.

Самый примечательный результат этой серии численных экс
периментов состоял в том, что, вопреки ожиданиям, увеличение 
альбедо поверхности в среднем для шести рассматриваемых рай
онов привело не к уменьшению, а к увеличению потока поглощен
ной подстилающей поверхностью солнечной радиации. Последнее 
обстоятельство является следствием уменьшения облачности, 
а  оно — уменьшения локального испарения и горизонтального 
переноса водяного пара из соседних областей. В свою очередь 
уменьшение локального испарения обусловливается ослаблением 
нисходящего потока длинноволнового излучения атмосферы и со
ответственно уменьшением радиационного баланса и температуры 
подстилающей поверхности, а уменьшение горизонтального пере
носа водяного пара — образованием циркуляционной ячейки мус
сонного типа, наложенной на крупномасштабную циркуляцию ат
мосферы.

Говоря об, образовании циркуляционной ячейки муссонного 
типа, мы имеем в виду следующее. Понижение температуры под
стилающей поверхности и прилегающего к ней слоя атмосферы 
вызывает повышение атмосферного давления и усиление нисходя
щих вертикальных движений над областью увеличения альбедо,, 
■если фоновая температура в этой области ниже таковой в сосед
ней области, или ослабление восходя4цих вертикальных движений 
над областью увеличения альбедо в противном случае. Обрат
ные изменения интенсивности вертикальных движений происходят 
в  соседней области. Это способствует усилению здесь процессов 
•облакообразования и конденсации. Соответственно уменьшается 
горизонтальный перенос водяного пара в область увеличения аль
бедо. - .

Итак, оба источника водяного пара для атмосферы над обла
стью увеличения альбедо — локальное испарение и горизонтальный 
перенос — уменьшаются, т. е. увеличение альбедо благоприятст
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вует усилению аридности климата. Такова суть эффекта самоуси- 
ленияГпустынь, обнаруженного Чарни [117]. Его проявлением мо
жет служить увеличение повторяемости, засух в районе Сахели, 
(южная периферия пустыни Сахара) в результате стравливания 
пастбищ.

Далее, поскольку горизонтальный контраст температур, опре
деляющий интенсивность и направление циркуляции в ячейке 
муссонного типа, зависит от местоположения и размеров области 
увеличения альбедо, то естественно, что соотношение между из
менением локального испарения с подстилающей поверхности и 
изменением горизонтального переноса водяного пара в атмосфере 
не остается всюду одинаковым. Так, согласно [117], в районе Са
хели, Раджпутане и Центральной Африке уменьшение горизон
тального переноса водяного пара преобладает над уменьшением 
локального испарения, тогда как в западной части Великих' рав
нин это соотношение оказывается обратным, а >в долине Мисси-^ 
сипи и в Бангладеш уменьшение локального испарения сопрово
ждается даже увеличением горизонтального переноса водяного 
пара.

Аналогичные численные эксперименты в. рамках трехмерной 
модели общей циркуляции атмосферы были выполнены в [114]. 
В этой работе, как и в [Ц8], температура поверхности океана и 
влажность почвы фиксировались, зато альбедо изменялось с 0,1 
до 0,3 не в ограниченных районах, а на всей поверхности конти
нентов, свободной от снега и льда.

В результате было установлено, что повсеместное увеличение 
альбедо приводит к уменьшению испарения, горизонтального пере
носа водяного пара и осадков (в том числе благодаря фиксации 
температуры и в определенной мере испарения) над океаном.

Понятно, что используемое в [114, 118] исходное предположе
ние О' постоянстве влажности почвы при изменении альбедо по
верхности в действительности не выполняется. Поэтому следую
щий шаг должен был состоять в отказе от него. Такой шаг был 
сделан в [3, 119, 220]. В третьей из упомянутых работ за  основу 
была принята зональная, в двух других работах — трехмерные мо
дели общей циркуляции атмосферы с фиксированной температу
рой поверхности океана. Во всех работах изменения альбедо по
верхности суши задавались локальными: в [220] альбедо увеличи
валось с 0,16 до 0,35 для области площадью '9- 10® км^, располо
женной в окрестности параллели 20° с. ш. и с 0,07 до 0,16 в двух 
других областях (каждая площадью 7 • 10® км^) в окрестности 
экватора и параллели 10° ю. ш.; в [119] реалистическое распре
деление альбедо в Северной Африке (от Средиземного моря до 
параллели 7,5° с. ш.) и в западной части Великих равнин в США 
заменялось постоянным значением, равным 0,45, и, наконец, в [3]' 
О Д Н О  распределение альбедо поверхности замещалось другим, 
в котором максимальные отличия, соответствующие 0,08, приходи
лись на районы саванн, пустынь и полупустынь.
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Анализ представленных в  [220] данных свидетельствует о том, 
что увеличение альбедо в окрестности параллели 20° с. ш. обу
словливает локальное уменьшение потока поглощенной солнечной 
радиации, температуры подстилающей поверхности, испарения и 
осадков. Однако этим дело не ограничивается. Оно вызывает 
такж е увеличение меридионального градиента температуры эква
тор—тропики, усиление циркуляции в северной ячейке Хйдли и ее 
смещение на юг. Последнее приводит к понижению температуры 
и влагосодержания атмосферы, а следовательно, и меридиональ
ного переноса явного и скрытого тепла к полюсу, что в свою 
очередь влечет за собой увеличение площади морского льда и 
дальнейшее понижение температуры и влагосодержания атмо
сферы северного полушария. В южном полушарии изменения кли
матических характеристик проявляются в смещении южной 
ячейки Хэдли и связанным с ним уменьшении облачности, уси
лении потока поглощенной солнечной радиации и повышении тем
пературы подстилающей поверхности и атмосферы в окрестности 
параллели 30° ю. ш. В результате температура и влагосодержа
ние атмосферы южного полушария даже несколько увеличиваются. 
Глобальное понижение приземной температуры составляет 0,2 °С, 
влагосодержания атмосферы — 0,04%о (по массе).

Выполненные в [119] численные эксперименты подтверждают 
заклк^чение Чарни и др. [118] об изменении скорости вертикаль
ных движений и уменьшении температуры подстилающей поверх
ности и осадков в области увеличения альбедо поверхности. Со
гласно [119], в Северной Африке скорость восходящих вертикаль
ных движений уменьшается до 2 мм/с, температура подстилаю
щей поверхности — до 2°С, осадки — до 5 мм/сут и влагосодер
жание почвы — до 5 см (при влагоемкости почвы, равной 15 см). 
Вместе с тем в [119] было установлено, что в южной части ис
следуемой области (в зоне между параллелями 12,5 и 7,5° с. ш.) 
температура подстилающей поверхности не понижается, а повы- - 
шается примерно на 0,5 °С. Другими словами, здесь вместо отри
цательной корреляционной связи между альбедо и температурой 
подстилающей поверхности действует положительная корреляци-- 
онная связь. Причина такой сменЁ! знака корреляционной связи — 
подавление эффекта испарения вследствие резкого уменьшения 
влагосодержания почвы. ^

Однако отмеченные выше изменения климатических характе
ристик присущи только локальным областям увеличения альбедо. 
В соседних с ними областях они имеют противоположный знак. 
В результате оказывается, что для Земли в целом изменения тем
пературы подстилающей поверхности и прилегающего к ней слоя 
атмосферы составляют в с е г о '—0,25°С. Эта оценка понижения 
температуры близка к полученной в [220]. Однако не следует, за 
бывать, что она соответствует локальному, а сравниваемая 
с  ней—• глобальному увеличению альбедо поверхности суши. Та
кой же порядок имеет оценка глобального понижения приземной 
температуры, приведенная в [24].
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Мы не случайно акцентируем внимание на ориентировочном; 
характере, существующих оценок. Этим мы хотим еще раз под
черкнуть, что они вовсе не обязаны совпадать друг с другом хотя 
бы из-за отличий моделей и отвечающих им равновесных состоя
ний климатической системы. Но тогда, не лучше ли было вместо» 
сложных трехмерных моделей использовать простые термодинами
ческие модели, явно описывающие меридиональный перенос тепла 
в океане? О том, что такая постановка вопроса не лишена осно
ваний, свидетельствуют результаты численного эксперимента, по
лученные в рамках сезонной 0,5-мерной модели системы океан— 
атмосфера (см. раздел 3.4) при увеличении альбедо бесснежной 
поверхности сущи с 0,19 до 0,25.

Судя по результатам, представленным в графе 4 табл. 5.4 уве
личение альбедо приводит к уменьшению потока поглощенной сол
нечной радиации на подстилающей поверхности, а такж е темпера
туры поверхности суши, скорости^ испарения, осадков и речного 
стока. Соответственно уменьшаются влагосодержание атмосферы; 
и выделение тепла за счет фазовых переходов водяного пара.. 
Уменьшение температуры поверхности суши и источников тепла 
в атмосфере сопровождается понижением температуры воздуха и,, 
следовательно, ослаблением нисходящего Потока длинноволновой 
радиации. Это должно было бы вызвать увеличение суммарного* 
потока длинноволновой радиации на подстилающей поверхности. 
Однако он уменьшается из-за восходящего потока длинноволно
вой радиации.

Уменьшение суммарного потока длинноволновой радиации к  
потока поглощенной солнечной радиации на подстилающей по
верхности не полностью уравновешивают друг друга: пересили
вает второе. В итоге радиационный баланс на подстилающей по
верхности уменьшается. Аналогично изменяется и поток скрытого 
тепла на подстилающей поверхности, что обусловливает умень
шение теплоотдачи океана в атмосферу в области образования: 
холодных глубинных вод и увеличение поступления тепла из ат
мосферы в области умеренных и низких широт океана. Уменьша
ется также перенос тепла из этой области в область образования; 
холодных глубинных вод, что сопровождается, однако, не повы
шением, а понижением температуры ВКС в умеренных и низких 
широтах океана. Последнее обстоятельство является следствием 
смещения границы между Ьеверным и южным атмосферными бок
сами на юг, вызывающим уменьшение площади океана в южном 
боксе и вклада корреляционного члена /  (см. раздел 3.4).

Отметим также, что уменьшение меридионального переноса 
тепла из области умеренных и низких широт океана вы,зывает по
нижение температуры в области образования холодных глубин
ных вод, а это в свою очередь, — ослабление переноса тепла в по
лярную область океана, увеличение площади морского льда и; 
дальнейшее усиление эффекта положительной обратной связи ме
жду альбедо подстилающей поверхности и приземной темпера
турой.
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Средние годовые значения характеристик климатической систер

Характеристика Рассматриваемая
область

Совре- 
' менный 

климат

Измене
ние 

альбедо 
■ поверх

ности 
суши

1 2 3 4

Радиационный баланс Северный бокс - 7 9 ,9 —75,7
на верхней границе ат Южный бокс 10,7 12,8
мосферы, Вт/м^ Полушарие 0,0 0,2
Планетарное альбедо, % Полушарие . 31,9 33,5
Поток поглощенной ко Северный бокс 27,9 28,1
ротковолновой радиации Южный бокс 59,9 59,6
в атмосфере, Вт/м^ Полушарие 56,1 55,1

—119,7Баланс длинноволновой Северный бокс — 124,3
радиации в атмосфере. Южный бокс —118,4 —113,8
Вт/м^ Полушарие —119,1

240,9
—114,6

Температура воздуха Северный бокс 239,6
на среднем уровне в ат Южный бокс 256,6 255,1
мосфере, К Полушарие 254,7 252,9
Широта на граничной 
параллели между север
ным и южным боксами

61,9 59,0

Скорость выпадения Северный бокс 1,03 0,93
осадков, мм /сут Южный бокс 2,12 1,99

1,84Полушарие 1,99
Испарение подстилаю Северный бокс 0,79 0,72
щей поверхности, мм/сут Южный бокс 2,15 2,02

Полушарие 1,99 1,84
Удельная влажность Северный бокс 0,88 0,79
воздуха на среднем Южный бокс 3,23 3,02
уровне в атмосфере, %о 
(по массе)

Полушарие 2,95 2,71



лы по результатам различных численных экспериментов -

Таблица 5.4

Влажная
почва

Сухая
почва

Уничтожение леса

сценарий

III

Уничто
жение
расти 

тельности

10

—84,3
10,0
0,1

31,8
29.0
61.4
60.0 

-131,4 
-127,1 
-127,6
241.5
257,1
255.5

63.5

1,19
2,37
е,24
0,91
2.40 
2,24 
1,13 
3,68
3.41

—67,2
4,4
0,1

31.4
27.5
50,7
49,3

-1 0 1 ,4
—86,5
—87,4

240.8
252,5
251.8

70,0

1,30
1.24
1.25 
1,29
1.24
1.25 
1,63
1.69
1.69

—82,9
9,6
0,0

32,0
27.5
59.6
56,3

-127 ,5
-119,1
-120,0

241,3
256,6
255,0
63.7

1.10
2,14
2.03 
0,84 
2,17
2.03 
0,89 
3,25 
3,01

—81,9
10,4
0.0

32,7
27.6
59.6
56,0

-1 2 4 ,1
117,4 

— 118,1
240.0
256.0
254,2
62.6

0,95
2,10
1.98 
0,74 
2,13
1.98 
0,85 
3,19 
2,93

—78,7
11.5
0,0

33.0
28.0 
59,9
55.8 

-1 2 1 ,7  
-1 1 6 ,9  
-1 1 7 ,5

239,7
255.9
253.9

60.8

0,96
2,09
1.94 
0,72 
2,12
1.94 
0,85 
3,17 
2,88

—67,0
4.4
0,1

32.6
27,4
50.7
49,3

-101,1
—86,4
—87,3

240,2
251,8
251.1

70.0

1.29
1.24
1.25 
1,28
1.24
1.25 
1.61 
1,69 
1,68



Площадь морского льда, 
Юв км2
Масса снега, 10'  ̂ кг

Толщина льда, м

Меридиональный, пере- . 
нос явного тепла в ат
мосфере, 10'  ̂ Вт 
Меридиональный пере
нос скрытого тепла 
в атмосфере, 10'  ̂ Вт < 
Влагосодержание почвы, 
см
Речной сток, см/год

Поток поглощенной ко
ротковолновой радиации 
на подстилающей по
верхности, Вт/м^ 
Эффективное излучение 
подстилающей поверх
ности, Вт/м^
Поток явного тепла на 
подстилающей поверх
ности, Вт/м^
Поток скрытого тепла 
на подстилающей по
верхности, Вт/м2 
Поступление тепла из 
■атмосферы в океан, 
Вт/м2

СП

■ Полярная область 12,0
океана
Суша в северном 5,68
боксе
Полярная область
океана 2,70
Полярная область 2 ,72
океана •,
Из южного бокса 9,11
в северный

То же 2,10

Северный бокс 2,76
Южный бокс 5,55
Северный бокс 42 ,4
Южный бокс 18,0
Полушарие 20,5
Северный бокс 71„8
Южный бокс 188,3
Полушарие 174,6

Северный бокс —55,2
Южный бокс — 119,1
Полушарие — 111,6
Северный бокс - 3 4 , 7
Южный бокс — 1,1
Полушарие — 5 ,0
Северный бокс —23,2
Южный бокс —62,4
Полушарие г-57 ,8
Полярная область —7 ,3
Область высоких — 176,3
широт
Область апвел- 9 ,4
лингд



15,1 : 11,4 0 10,9 1^,6 13.5 0

5,98 5,20 0,84 4 .ё 9 4.88 5 .74 0,87

7,76 5 ,29 5 ,77 6 ,02 6 ,09
3,01 2 ,66 — 2 ,60 2,78 2 ,86 —

9,78 8,62 3,'80 8 .24 9,26 10.04 3.74

2,17 2,16 0.04 1.93 2,09 2 ,23 0 .04

2,74 3 ,75 0 2.91 2 ,92 2 ,84 0
5,84 7>,50 0 5 .65 5,79 5 ,83 0

33,0 32,9 35.3 5 7 ,4 46.4 35,9 33,0
18,1 8 ,9 ' 35,6 18.0 18,3 18,9 35.5
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Температура воздуха 
в приземном слое атмо
сферы, К
Температура снежно-ле- 
дяного покрова, К 
Температура поверхно
сти суши, К
Температура ВКС океа
на, °С

Температура ГС океана, 
°С

Толщина ВКС, м

Меридиональный пере
нос тепла в океане,
10'4 Вт
Скорость апвеллинга, 
10-7 м/с
Потоки тепла на гра
нице раздела ВКС—ГС, 
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диффузионный 
эквивалентный 

Площадь океана, 10® км^

Северный бокс 
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Северный бокс 
Южный бокс 
Полярная область 
Область высоких 
широт
Область апвел
линга
Весь океан 
Полярная область 
Область высоких 
широт
Область апвел
линга 
Весь океан 
Область апвеллин
га
Из области апвел
линга в область 
высоких широт 
Область апвел
линга 
То же

Область высоких
широт
Область
линга

апвел-



4 5 6 7 8 9 10

262,7
291.9
286.9 
259,3

264.9
291.9
289.1
262.2

277,7
291,3
290,5

265.3
292.4 
289,6 
261,9

263,3
291,9
288,7
260,2

263.2
291.8
288.2
259.9

277.5
290.5 
289,8

266,5
290,8
— 1,8

1,2

267,8
291,2
- 1 , 8

3,0

272,5
294,7

5,9

268.9
292.9 
- 1 , 8

2,5

' 267,2 
292,0 
— 1,8 

2 ,4

267,0
291,7

"— 1,8
2,1

271.5
292,9

5,8

18,2, 19,5 16,1 19,2 19,0 Ш.9 16,1

15,3
1,3
1,2

17,2
3,1
3,0

15.2 , 

5 ,9

17,0
2,6
2,5

16,6
2,5
2 ,4

16,4
2 ,2
2,1

15,1

5.8

5,8 7,6 9,6 7.0 7,1 7,2 9.5

5,1 
, 50 ,5

7,1
50,6

9.2
52,3

6 .4
50,6

6,5
50,7

6,5
50,7

9.1
52,3

11,7 11,8 6,5 11,7 12,1 13,2 6.5

1,02 1,,02 0,83 0,99 1,03 1,11 0.83

5,49
3,21
9,0

5,63
3,26
7.0

4.04
2.04 

14,4

5,63
3,31
7,3

5,50
3,18
6,4

5,43
3,06
7,2

4,03
2,05

14,4

131,4 137.2 141,2 137,4 136,5 135,0 141,2



5.4. Равновесная реакция 
на изменение влагосодержания почвы

В настоящее время считается (см. [45]), что основные запасы 
влаги в почве сосредоточены в верхнем двухметровом слое, при
чем влагосодержание этого слоя 0,2 м, а площадь почвенного по
крова, содержащего влагу [к ней не относится часть площади 
суши, приходящаяся на ледники и постоянный снежный покров 
( ~ 1 0  % ), многолетнюю мерзлоту (^^ 14 % ), а такж е на аридные 
и полуаридные районы (/^21  %), в которых почвенная влага при
сутствует в сравнительно непродолжительные периоды], — прибли
зительно 55%  площади суши, или 82-10*2 ,̂ 2 Хаким образом, 
общие запасы влаги в почве 16,4- 10*̂

Почвенная влага существует в двух формах — жидкой (вода) 
и газообразной (водяной пар). Перенос воды происходит в ре
зультате движения ее по капиллярам и крупным некапиллярным 
порам, водяного пара — благодаря молекулярной диффузии. По
этому максимальное содержание влаги в почве (влагоемкость), 
вообще говоря,' зависит от распределения капиллярной и некапил- 
дярной Пористости (доли капилляров и пор в единице объема 
почвы), уровня грунтовых вод, подземного стока, поверхностного 
натяжения воды в капиллярах и коэффициента молекулярной 
диффузии. При наличии растительности оно будет определяться 
такж е глубиной проникновения корневой системы растений, ее 
вертикальным распределением и способностью извлекать влагу из 
почвы. Сведения о перечисленных параметрах чрезвычайно фраг
ментарны, и это не вызывало бы беспокойства, если бы влаго
содержание почвы не оказывало влияние на состояние климатиче
ской системы. Однако в действительности все обстоит иначе, 
в чем легко убедиться, сравнивая результаты численных экспе
риментов для условий влажной и сухой почвы. Второй случай со
ответствует нулевому влагосодержанию почвы, первый — критиче
скому его значению, при котором испарение равно испаряемости.

Обсуждение результатов численных экспериментов начнем 
с  полученных в [29] на основе 0,5-мерной сезонной модели си
стемы океан—атмосфера и представленных здесь в графах 5 и 6 
табл. 5.4. Сравнение результатов первого и контрольного (отве
чающего современному климату) экспериментов показывает, что 
увеличение влагосодержания почвы приводит к увеличению испа
рения и осадков и к уменьшению речного стока. Увеличение 
потока скрытого тепла на поверхности суши влечет за собой повы
шение температуры и влагосодержания атмосферы, а такж е уси
ление поглощения коротковолновой солнечной радиации в атмо
сфере и его уменьшение на подстилающей поверхности. Радиаци
онный баланс на поверхности суши и океана в умеренных и 
низких широтах увеличивается, а в области образования холодных 
глубинных вод уменьшается. Одновременно происходит увеличе
ние теплоотдачи в атмосферу в этой области. Тем не менее темпе
ратура воды в ней увеличивается, что связано с уменьшением
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площади рассматриваемой области из-за смещения границы ме
жду северным и южным боксами на север. Повышение темпера
туры в области образования холодных глубинных вод способст
вует потеплению глубинных слоев океана, уменьшению площади 
морского льда и массы снега на его поверхности. Температура 
поверхности снежно-ледяного покрова, как и температура поверх
ности океана, увеличивается, тогда как температура воздуха 
в приземном слое атмосферы остается практически неизменной^ 
что объясняется компенсирующим эффектом уменьшения темпера
туры поверхности суши.

Уменьшение влагосодержания почвы до нуля, как и следовало 
ожидать, вызывает противоположные (по сравнению с первым 
экспериментом) изменения климатических характеристик в южном 
боксе. Однако в северном боксе происходит следующее. Здесь 
из-за резкого повышения температуры поверхности суши темпера
тура воздуха в приземном слое атмосферы увеличивается. Это 
приводит к уменьшению меридионального перепада температур, 
смещению границы между боксами на север, уменьшению доли 
суши в северном боксе и, значит, перепада температур вода—воз
дух в области образования холодных глубинных вод в осенне-. 
зимний период. В результате теплоотдача в атмосферу в этой 
области уменьшается, ее температура растет, перенос тепла в по
лярную область океана увеличивается и морской лёд исчезает^ 
Увеличение температуры области образования холодных глубин
ных вод сопровождается потеплением ГС в области умеренных и 
низких широт, уменьшением перепада температур между этим» 
областями и ослаблением апвеллинга. Последнее вызывает уве
личение толщины ВКС в области умеренных и низких широт и, 
следовательно, уменьшение его температуры; Отметим, наконец, 
сильное (почти на два порядка) уменьшение меридионального пе
реноса скрытого тепла в атмосфере, обусловленное соответствую
щим уменьшением контраста влажности воздуха, в северном и 
южном боксах.

Аналогичные предельные ситуации были воспроизведены такж е 
в рамках трехмерных моделей общей циркуляции атмосферы (см. 
[2, 48, 187, 241]. В цитируемых работах, в отличие отД29], тем
пература поверхности океана и площадь морского льда считались 
заданными и отвечающими современному климату. Последнее 
предположение в свете приведенных выше данных выглядит не
сколько искусственным. Тем не менее для оценки тенденции изме
нений климата, возникающих, скажем, при функционировании 
крупных оросительных и осушительных систем, воспроизведение 
подобного рода ситуаций имеет смысл даже в такой постановке. 
С этой точки зрения наиболее показательными для случая сухой 
почвы являются, с одной стороны, повышение температуры поверх
ности суши, обязанное исключение охлаждающего~ эффекта испа
рения, понижение атмосферного давления, усиление скорости вос
ходящих вертикальных движений и, несмотря на это, уменьшение 
облачности и осадков (из-за уменьшения влажности воздуха)

Ш8



над континентами, с другой — усиление нисходящих вертикальных 
движений и связанное с ним уменьшение облачности и осадков 
над океаном. В случае влажной почвы изменения климатических 
характеристик над континентами и океаном противоположны 
упомянутым. Интересно, что и в этом случае максимальные из
менения разности осадки—-испарение отмечаются в тропиках. 
Причина — смещение северной и южной ячеек Хэдли и как след
ствие' трансформация вертикального и горизонтального переноса 
водяного пара в атмосфере.

Сильная зависимость состояния климатической системы от из
менения влагосодержания почвы предьявляет достаточно жесткие 
требования к точности выбранного способа параметризации про
цесса переноса влаги в почве. В настоящее время широкое рас
пространение получили три способа, предложенные соответственно 
в [5, 126, 152]. Первый из них основан на представлении деятель
ного слоя почвы в виде одного слоя конечной толщины и фикса
ции критического значения влагосодержания и влагоемкости (мо- 
дифицирова:нная версия этого способа излагается в разделе 3.4), 
второй — на выделении двух слоев конечной толщины, которые 
взаимодействуют между собой посредством диффузионного пере
носа влаги с некоторым постоянным значением времени диффузи
онного переноса, и третий— на выделении двух слабо взаимодей
ствующих между собой верхнего 0,5-сантиметрового' и нижнего 
50-сантиметрового слоев, причем в последнем случае предпола
гается, что нижний слой служит источником влаги для верхнего 
слоя (диффузионный перенос всегда направлен из нижнего слоя 
в верхний), а поступление влаги в нижний слой происходит за счет 
мгновенного просачивания воды с поверхности почвы.

Испытание этих трех способов параметризации процесса пе
реноса влаги в почве, выполненное в рамках одномерной радиаци
онно-конвективной модели, показало [166], что первые два спо
соба обладают нежелательно большим временем установления 
максимальных значений температуры и малым временем уста
новления минимальных значений влагосодержания почвы. В этом 
смысле третий способ является предпочтительным, во всяком слу
чае при отсутствии растительности. Однако и он не лишен недо
статков. Главный из них — чрезмерная чувствительность к вы
бору характерного времени диффузионного переноса влаги 
в почве и толщин слоев.

S.5. Равновесная реакция на изменение 
растительного покрова

Как известно, при наличии растительности не вся выпадающая 
в виде осадков влага достигает подстилающей поверхности. Часть 
•ее задерживается растительностью {эффект интерсепции). Испа
рение задержанной растительностью влаги увеличивает содержа
ние водяного пара в атмосфере и (в случае конденсации водяного
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пара) интенсивность и продолжительность осадков. Из почвы 
влага извлекается корнями растений и посредством транспирации 
через устьица листьев возвращается в атмосферу. Транспирация 
зависит от плотности, высоты и вида растительного покрова. Н а
пример, для травянистого покрова транспирация примерно равна 
испарению, тогда как для высокого леса транспирация может 
быть больше испарения на порядок [130]. Мало того, может со
здаться ситуация ( как это имеет место в густом лиственном 
лесу), когда поток скрытого тепла на поверхности растительного 
покрова и почвы будет Направлен в атмосферу, а поток явного 
тепла, если почва находится в тени, — к подстилающей поверх
ности. Понятно, что такая ситуация возникает лишь на ограни
ченных территориях, занятых сплошными лесными массивами. 
При увеличении пространственных масштабов преобладающими 
становятся эффекты горизонтального переноса явного и скрытого 
тепла и вьшадения осадков.

Описанный механизм перераспределения тепла и влаги между 
почвой и растительным покровом сказывается преимущественно 
на формировании суточных колебаний метеорологическйх пара
метров. Однако это не исключает того, что растительность может 
оказывать заметное влияние и на процессы больших временных 
масштабов. Проиллюстрируем сказанное следующим примером. 
Л ес обычно уменьшает максимальный речной сток во время сне
готаяния и ливневых дождей и вместе с тем препятствует обмеле
нию рек в засушливые периоды. Согласно [91], отношение между 
речным стоком и осадками в лесных массивах составляет 0,18, на 
открытой местности — 0,42.

Было установлено (см. [134]), что растительность в засушли
вых районах стремится в кратчайший срок минимизировать по
тери воды почвой, а в районах с избыточным увлажнением — мак
симизировать биомассу за счет увеличения плотности раститель
ного покрова. Различные виды растительности реализуют эту 
тенденцию по-разному; скажем, в засушливых районах растения 
разворачивают листья вдоль, а в районах с избыточным увлажне
нием — поперек солнечных лучей и тем самым уменьшают транс
пирацию и испарение в первом случае и увеличивают их во вто
ром. Известны примеры и более сложной организации, когда 
верхние листья растений экранируют нижние вне зависимости от 
степени их увлажнения и дефицита влаги в выщележащ'ем слое 
воздуха. Приведенные в [135] оценки транспирации в засушливых 
районах и в районах с избыточным увлажнением показалй, что 
отмеченная выше тенденция прослеживается в широком диапа
зоне горизонтальных масштабов от 10 до 100 км. Это вселяет 
надежду на возможность корректного описания эффектов круп
ных растительных сообществ в глобальных моделях климатиче
ской системы.

До последнего времени процессы тепло- и влагообмена между 
растительным покровом и'атмосферой описывались путем введе
ния разного рода зависимостей их интенсивности от влажности и
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шероховатости подстилающей поверхности и (или) горизонталь
ных координат. Предложенные в [131, 240] модели биосферы по
зволили учесть влияние на тепло- и влагообмен физиологических 
характеристик растений. В этих моделях в качестве зависимых пе
ременных используются температура и масса капельной влаги на 
поверхности растительного покрова, влагосодержание почвы на 
отдельных уровнях и масса воды на ее поверхности. Транспирация 
и перенос влаги через корни растений параметризуются в терми
нах закона сопротивления, в соответствии с которым поток рас
сматриваемой субстанции принимается пропорциональным раз
ности ее значений на границах с множителем пропорциональности^ 
имеющим смысл скорости обмена. Последняя считается функцией 
от коэффициента диффузионного сопротивления для подстилаю
щей поверхности и растительного покрова и от скорости влагооб
мена внутри отдельных растений и на их поверхности. Д ля транс
пирации коэффициент сопротивления представляется в виде сум
мы диффузионного сопротивления листа и сопротивления устьица, 
зависящего от солнечной радиации, времени года и количества 
воды, извлекаемой растением из почвы. Корневое сопротивление 
определяется степенью увлажненности почвы, мощностью корне
вой системы и максимально возможной (для данного типа расте
ний) транспирацией. В [131] было выделено 18 типов подстилаю
щей поверхности, различающихся мощностью корневой системы, 
а также физиологическими, аэродинамическими и радиационными 
свойствами растительности. Почва в свою очередь разделялась 
на 12 классов по механической структуре и на 8 — по цвету. Ос
новные ограничения предложенных моделей связаны с определе
нием средних свойств растительных сообществ и эффекта их взаи
модействия. Преодоление этих ограничений остается делом буду
щего.

С момента своего появления человечество непрерывно совер
шенствовало способы уничтожения растительного покрова. Сна
чала основным было собирательство (сбор) корней и плодов ди
ких растений, затем, когда человек научился добывать огонь,— 
преднамеренно вызываемые пожары и в настоящее время — за
мена естественной растительности культурной и нарушение со
става и структуры флоры (синантропизация растительного мира).  
Первые значительные изменения растительного покрова начались 
еще при переходе от охоты и рыболовства к скотоводству и земле
делию. С тех пор они продолжаются со все возрастающей скоро
стью. О масштабах этих изменений можно судить по следующим 
цифрам. Согласно [225], с момента появления человека площадь 
пустынь увеличилась на 9 • 10® км^, площадь лесов, наоборот, 
уменьшилась на 8 • 10® км^ в умеренных и на 7 • 10® км^ в тропи
ческих широтах; урбанизация привела к полному уничтожению 
растительности на площади около 1 ■ 10® км^; на 0,6 ■ 10® км^ уве
личилась площадь земель с избыточным содержанием соли. Та
ким образом, антропогенные изменения охватили в общей слож
ности 26 • 10® км^ или 17 % площади суши.
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Наиболее интенсивное уничтожение леса происходит в тропи
ках. По данным [271], уменьшение площади тропических лесов 
составляет от 0,16-10® до 0,19-10® км^ в год. При сохранений 
таких темпов тропические леса будут ликвидированы полностью 
до конца следующего столетия. Однако из-за быстрого роста 
населения и экстенсивного развития сельского хозяйства в стра
нах тропического пояса полное уничтожение тропических лесов 
может наступить раньше. Все это говорит о том, что антропоген
ные изменения растительного покрова приобрели в настоящее 
время глобальный характер. К каким климатическим последст
виям они могут привести? Д ля ответа на этот вопрос рассмотрим 
две экстремальные ситуации; уничтожение лесных массивов и 
полное уничтожение растительного покрова.

Уничтожение лесных массивов.  Оно сопровождается изменени
ями альбедо подстил»ающей поверхности, влажности почвы и со
держания СОг в атмосфере. В свою очередь эти изменения зави
сят от вида вторичной растительности и предпринимаемых мер по 
сохранению гумуса почвы. Рассмотрим следующие сценарии хо
зяйственной деятельности человечества; 1) лесная древесина сжи
гается, на расчищенных землях растительность не возобновля
ется, гумус почвы не сохраняется; 2) лесная древесина сжигается, 
на расчищенных землях возобновляется травяная растительность, 
гумус почвы не сохраняется; 3) лесная древесина сжигается, рас
чищенные земли превращаются в культурные угодья, предприни
маются меры по сохранению гумуса почвы.

Определим изменение альбедо баз подстилающей поверхности 
вследствие уничтожения лесов как ( a n f - a f ) s f f s ,  где « п /— аль
бедо расчищенной территории, и Sf — альбедо и площадь лесов,
S — площадь суши. Согласно [264], общая площадь _ лесов
в 1950 г. составляла 48,5-10® км^, причем на долю тропических 
лесов (тропические джунгли и сезонные тропические леса) при
ходилось 24,5-10® км^, вечнозеленых субтропических лесов — 
5,0-10® км^ сезонных лесов умеренных широт — 7,0-10® км^ и 
бореальных лесов— 12,0- 10® км^. Если, следуя [91], принять, что 
альбедо тропических джунглей и бореальных лесов равно 0,10, 
а сезонных тропических лесов, вечнозеленых субтропических лесов 
и сезонных лесов умеренных широт — 0,15, то среднее взвешенное 
(по площади) значение а / будет равно 0,12. Полагая теперь, 
что альбедо лишенных растительности земель, травяной раститель
ности и культурных угодий равно соответственно 0,14; 0,20 и 0,25, 
получаем б 0,01; 0,03; 0,04.
, Далее, по [264] плотность биомассы (в пересчете на углерод) 

в тропических джунглях составляет 20,25, в сезонных тропических 
и вечнозеленых субтропических лесах— 15,75, в сезонных лесах 
умеренных ш ирот— 13,5 и в бореальных лесах — 9,0 кг/м^. Сле
довательно,, при сжигании всей лесной древесины в атмосферу 
должно поступить 0,744 Тт углерода. Уничтожению лесов сопутст
вует также усиление почвенного дыхания (окисления органиче
ского вещества почвы). Согласно [150], плотность биомассы почв
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тропических джунглей равна 13,0, сезонных тропических и вечно
зеленых субтропических лесов — 7,0, сезонных лесов умеренных 
ш ирот— 10,7 и бореальных лесов — 20,6 кг/м^, так что содержа
ние углерода в гумусе лесных почв составляет 0,631 Тт. При
нимая вслед за [69], что почвенное дыхание приводит к 15 %-ному 
уменьшению содержания углерода в гумусе, получаем дополни
тельное поступление углерода в атмосферу, равное 0,095 Тт. Об
щее поступление углерода в атмосферу составляет, таким обра
зом, 0,839 Тт.

Избыточное количество углерода в атмосфере должно ча
стично поглощаться океаном, частично — усваиваться биотой 
суши. Будем считать, что продукция первичной растительности на 
землях, не занятых лесом, лимитируется не содержанием СОг 
в атмосфере, а другими факторами (например, поступлением ко
ротковолновой солнечной радиации и влагосодержанием почвы). 
В этом случае сток избыточного количества атмосферного угле
рода должен определяться его поглощением океаном и вторич
ной растительностью на расчищенных землях. Следуя [39], при
мем, что около половины избыточного СОг поглощается океаном. 
Сток атмосферного углерода за счет поглощения e ra  вторичной 
растительностью определим по плотности биомассы травяной рас
тительности и культурных угодий, которая, по [264], равна соот
ветственно 0,72 и 0,45 кг С/м^. В результате приходим к выводу, 
что преобразование расчищенных земель в луга и культурные 
угодья сопряжено с изъятием из атмосферы соответственно 0,035 
и 0,022 Тт углерода и что суммарное приращение концентрации 
СОг в атмосфере для перечисленных выше трех вариантов равно 
196, 188 и 169 млн-1.

Полученные в рамках 0,5-мерной сезонной термодинамической 
модели климатической системы (см. раздел 3.4) результаты вы
числений для различных сценариев хозяйственной деятельности 
человечества помещены в графах 7, 8 и 9 табл. 5.4. Как видно, 
при сжигании леса и невозобновлении растительности (первый 
сценарий) эффект увеличения концентрации атмосферного СОг 
доминирует, так что изменения климатических характеристик 
в качественном отношении совпадают, а в количественном оказы
ваются на несколько десятков процентов меньше их значений^ 
отвечающих удвоению концентрации атмосферного СОг. Эффект 
увеличения альбедо проявляется лишь в небольшом уменьшении 
температуры поверхности суши в южном боксе.

Превращение лесных массивов в луга и культурные угодья 
(второй и третий сценарии) вызывает противоположные измене
ния климатических характеристик. Причина этого — преобладание 
эффекта увеличения альбедо поверхности суши над эффектом 
увеличения концентрации атмосферного СОг.

Полное уничтожение растительного покрова. Описанная выше' 
серия численных экспериментов приводит к несколько неожидан
ному результату; уничтожение лесных массивов влечет за собой 
увеличение влагосодержания почвы и уменьшение речного стока.
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в  действительности уничтожение растительного покрова, скажем, 
при превращении лесов в саванны или саванн в пустыни сопро
вождается уменьшением влагосодержания почвы. Полученный 
результат, по-видимому, есть следствие неизменности параметров 
гидрологического цикла (влагоемкости Wo почвы и доли у осад
ков, расходующихся на формирование стока), которые, вообще 
говоря, зависят от вида и состояния растительного покрова. По
скольку такие зависимости для Земли в целом неизвестны, то 
остается одно — рассмотреть экстремальную ситуацию, когда при
вычный ландшафт сменяется поверхностью, лишенной какой бы 
то ни было растительности и по своим свойствам напоминающей, 
сухую серую землю.

Пусть альбедо такой поверхности равно 0,25, влажность — 
нулю. Учтем далее, что при отсутствии наземной растительности 
содержащийся в ней и в гумусе почвы углерод должен перерас
пределиться между атмосферой и океаном. Согласно [264], содер
жание углерода в наземной растительности составляет 0,828 Тг, 
в гумусе почвы — 2,9 Тт, причем из 2,9 Тт углерода, находяще
гося в гумусе, в атмосферу поступает только 15 % от 2,0 Тт (ко
личество углерода в той части гумуса, которая участвует в об
мене с атмосферой). Поэтому суммарное поступление углерода 
в систему океан—атмосфера равно 1,128 Тт. Предполагая, как 
и раньше, что оно перераспределяется между океаном и атмосфе
рой поровну, получаем, что концентрация атмосферного СОг дол
жна увеличиться на 264 млн~^ по сравнению с ее современным 
значением. Итак, предельные значения альбедо поверхности 
суши, влагосодержания почвы и концентрации атмосферного СОг 
известны.

Ясно, что климатические последствия полного уничтожения 
растительного покрова можно установить лишь в том случае, 
когда все три перечисленные выше фактора рассматриваются не 
по отдельности, а в совокупности. Их комбинированный эффект 
демонстрирует результаты (последняя графа в табл. 5.4), близ
кие к полученным в эксперименте с нулевым влагосодержанием 
почвы. Это означает, что первые два фактора в смысле их воз
действия на отдельные характеристики климатической системы 
конкурируют между собой и для большинства характеристик 
практически компенсируют друг друга. Исключение представляет 
средняя годовая температура поверхности суши, для которой эф 
фект увеличения альбедо доминирует, что приводит к ее замет
ному понижению (по сравнению со значением, отвечающим нуле
вому влагосодержанию почвы) и, стало быть, к более низкой 
температуре воздуха в приземном слое атмосферы.

В общем полное уничтожение земной растительности вызывает 
увеличение планетарного альбедо, уменьшение радиационного 
выхолаживания атмосферы и радиационного баланса подстилаю
щей поверхности, ослабление меридионального переноса явного и 
скрытого тепла в атмосфере и океане, понижение средней и по
вышение приземной температуры воздуха (последнее — в целом
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для полушария), уменьшение испарения и осадков в умеренных 
и низких и их увеличение в высоких широтах, увеличение речного 
стока, смешение границы между боксами на север, увеличение 
температуры области образования холодных глубинных вод, ис
чезновение морского льда, увеличение температуры ГС в умерен
ных и низких широтах океана, ослабление апвеллинга, увеличе
ние толщины ВКС в этой области и, наконец, уменьшение его 
температуры. При этом амплитуды сезонных колебаний средних 
взвешенных (по массе атмосферы) температуры и влажности 
воздуха, а такж е осадков и испарения с подстилающей поверх
ности уменьшаются, тогда как амплитуда сезонных колебаний 
приземной температуры увеличивается в умеренных и низких ши
ротах и резко уменьшается — в высоких.

В заключение приведем некоторые из имеющихся в литера
туре оценок равновесной реакции климатической системы на ан
тропогенные изменения растительного покрова. Согласно [225], 
изменение альбедо поверхности суши, связанное с упоминавши
мися выше увеличением площади пустынь, уничтожением лесов 
тропических и умеренных широт, засолением почв и строительст
вом гражданских и промышленных сооружений, приводит к гло
бальному понижению температуры приземного слоя атмосферы 
на 1 °С. По оценкам [220], увеличение альбедо поверхности суши 
только за счет продолжающихся в течение последних тысячелетий 
наступления пустынь и сведения тропических лесов вызывает гло
бальное понижение приземной температуры и осадков соответст
венно на 0,2 °С и 1,6% (в северном полушарии температура 
приземного слоя атмосферы уменьшается на 0,6 °С). Наконец, 
большинство оценок, характеризующих увеличение средних гло" 
бальных значений приземной температуры и осадков при удвое
нии концентрации атмосферного СОг, сосредоточено в Интервалах 
от 1,2 до 4,5 °С и от 0,06 до ,0,20 мм/сут. Таким образом, несмотря 
на разные исходные предпосылки, существующие оценки антро
погенных изменений растительного покрова в качественном отно
шении близки друг к другу.



Н еста ц и о н а р н а я  р еак ц и я  к л и м а т и ч е с к о й  
СИСТЕМЫ на и з м е н е н и е  к о н ц е н т р а ц и и  
АТМОСФЕРНОГО СО2

Г л а в а  6

в основном из-за сжигания ископаемого топлива концентрация 
да’мосферного СО2 за последние 200 лет увеличилась на 65—

n ^ m Z k a d

Рис. 6.1. И зм енен и е во времени скорости промы ш ленны х вы бросов СО^ 
в атм осф ер у при сж игании ископаем ого топлива и спутного газа и п р ои з

в одств е цем ента.
Исходные данные заимствованы из [168] для 1860—1949 гг., [198] для 1950—1982 гг

и Г223] для 1983—1984 гг.

70 млн“  ̂ (ср. рис. 6.1 и 6.2). Такае увеличение концентрации 
атмосферного СОг, а также других радиационно активных ком
понентов атмосферы вызвало повышение приземной температуры 
воздуха на несколько десятых градуса (см., например, [2]). Еще 
более значимое глобальное потепление со всеми вытекающими 
отсюда последствиями для хозяйственной деятельности человече
ства может произойти в будущем. Все это оправдывает любые 
усилия, направленные на решение проблемы СОг.

Прогноз потенциальных изменений климата, создаваемых уве
личением концентрации атмосферного СОг, требует предваритель
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ного решения следующих двух задач: 1) предсказания потребле
ния энергии и промышленных выбросов СОа в атмосферу и
2) предсказания изменений углеродного цикла в системе океан— 
атмосфера—биосфера. Решение первой из них обычно основыва
ется на демографических оценках роста численности человечества 
и среднего потребления энергии на душу населения. Это дает 
возможность определить темпы развития энергетики и скорость 
промышленных выбросов СОг.в атмосферу, если известна доля 
ископаемого топлива в общем энергопотреблении. Разумеется, по

лил-"''

Р ис. 6 .2 . И зм енен и е концентрации атм осф ерного СОг за  п оследние  
2 0 0  лет, по Зи ген тал ер у  и Е ш геру [243].

/  и 2 — данные анализа воздушных включений в ледниковых кернах на станции 
Сипл (Антарктида), полученные соответственно с помощью методов инфракрасной 
лазерной спектроскопии и газовой хроматографии; 3 — средние годовые значения 
концентрации по данным обсерватории М ауна-Лоа; 4 — сплайн-аппроксимация 

представленных данных.

добного рода прогнозы носят ориентировочный характер. Недаром 
их предпочитают называть сценариями. Сравнительный анализ 
последних можно найти в [2, 8, 95], и потому, не касаясь этого 
вопроса, мы сразу перейдем к обсуждению естественного цикла 
углерода и его антропогенных возмущений.

6.1. Естественный цикл углерода 
и его антропогенные возмущения

Планетарный цикл углерода включает процессы с характер
ными временными масштабами от 10'̂  лет (поступление углерода 
в атмосферу из недр Земли и образование карбонатных пород) 
до 1 с (фотосинтез). Как и раньше, нас будут интересовать про
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цессы с временными масштабами ие более 10̂  лет. Указанное 
ограничение эквибалентно отказу от учета взаимодействия между 
атмосферой,‘океаном и биосферой, с одной стороны, и литосфе
рой, с другой. Итак, рассмотрим углеродный цикл в системе ат
мосфера—океан—биосфера.

Содержание СОг в системе атмосфера—океан—биосфера

Атмосфера. Регулярные прецизионные измерения концентра
ции СОг в атмосфере были начаты в 1958 г. в обсерватории Ма- 
уна-Лоа (Гавайские острова) и на Южном полюсе. В настоящее 
время функционируют несколько десятков станций измерений, 
удаленных от крупных промышленных центров. Анализ получен
ных с их помощью данных свидетельствует о том, что объемная 
концентрация СОг в атмосфере испытывает заметные временные 
и пространственные изменения (рис. 6.3). Наиболее ярко выра
женные из них-— сезонные колебания, обусловленные фазовым 
сдвигом процессов образования и деструкции органического ве
щества наземных растений. Из рис. 6.3 видно, что в обоих полуша
риях объемная концентрация СОг увеличивается в течение 7— 
8 мес от лета к зиме и затем уменьшается в остальную часть 
года. Максимальная амплитуда сезонных колебаний (л ;7,5 млн“ )̂ 
наблюдается в районе 60° с. ui. К югу, она уменьшается, состав
ляя около 3 млн~1 на 15° с. ш. и 0,5— 1,0 млн~1 в южном полу
шарии, где фазовый сдвиг между процессами продукции и де
струкции органического вещества, сосредоточенного главным об
разом в лесах тропического пояса, мал. Два других фактора — 
сезонные вариации температуры поверхности океана и промыш
ленных выбросов СОг в атмосферу — не вносят заметного вклада 
в сезонные колебания объемной концентрации атмосферного СОз 
[110,224].

Наряду с сезонными колебаниями данные мониторинга обна
руживают и междугодичный тренД концентрации атмосферного 
СОг. Например, на станции Мауна-Лоа (рис. 6.2) она увеличи
лась с 315 млн“1 в 1958 г. до 345 млн“  ̂ в 1985 г. После исключе
ния вариаций антропогенного происхождения оставшаяся часть 
тренда характеризуется междугодичной изменчивостью с прибли
зительно четырехлетним периодом. Такие колебания, зафиксиро
ванные на Южном полюсе [169], на станции погоды Р в Тихом 
океане [170] и на сети станций Национального управления США 
по проблемам океана и атмосферы [175], коррелируют с явле
нием, известным под названием Эль-Ниньо — Южного колебания 
(сокращенно ENSO, см. раздел 1.2). Еще одна интересная осо
бенность— междугодичное изменение амплитуды сезонных коле
баний концентрации атмосферного СОг. Так, на станции Мауна- 
Лоа амплитуда сезонных колебаний с 1958 по 1982 г. увеличи
валась в среднем на 0,7 % за год [82]. Подобные количественные 
изменения выходят за пределы погрешностей экспериментальных
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ю.ш.

Р и с. 6 .3 . И зоплеты  средней м есячной зональной  призем ной концентрации (м л н - ')  а т м о сф ер 
ного СОг с  197 9  по 1982 г., по К о м хай р у  и др . [175].

Звездочкой показана экваториальная область, где исходные данные отсутствуют.



измерений. Не исключено, что они связаны с ростом фотосинте- 
тической активности наземной биоты.

Крупномасштабные пространственные (фоновые) изменения 
концентрации атмосферного СОг меньше локальных сезонных из
менений в высоких и умеренных широтах северного полушария. 
Своим происхождением они обязаны тому, что около 90 % про
мышленных выбросов' СО2 в атмосферу приходится на зону, огра
ниченную параллелями 30 и 60° с. ш. По той же причине проис
ходит постепенное увеличение среднего годового перепада кон
центраций между северным и южным полюсами [214]. В среднем 
за 1976— 1982 гг. этот перепад составлял 3,4±0,2 млн“‘ [175]. 
Поскольку перемешивание тропосферы по вертикали осуществля
ется достаточно быстро (характерный временной масштаб его 
равен 1 мес), вертикальные изменения концентрации СО2 должны 
быть малы. Это подтверждается результатами измерений на близ
лежащих станциях Мауна-Лоа и Кумукахи, расположенных соот
ветственно на высотах 3397 и 3 м над уровнем моря, — среднее 
за период с 1976 по 1982 г. значение объемной концентрации СО2 
на высоте 3397 м оказалось меньше таковой на высоте 3 м всего 
лишь на 0 ,4±0,3  МЛН""! [175].

Содержание СО2 в атмосфере в углеродном эквиваленте можно 
оценить по формуле Л/д =  м-сС̂ ^Ма/и-со̂  , где с^ =  10-®txcoj<?coJ.a и 
^сог =  lO^p^Q^Ps — удельная и объемная концентрации СО2;

я ps — парциальное давление СО2 и атмосферное давление на 
уровне моря; Ма  — масса атмосферы; \х.с, 1лсо, и —  относитель
ная молекулярная масса углерода, углекислого газа и воздуха. 
В соответствии с этой формулой содержание атмосферного СО2 на 
конец 1985 г. при объемной концентрации -~345 млн'”  ̂ составляло 
732•10^ т С. Принимая допромышленную (относящуюся к 1860 г.) 
концентрацию атмосферного СОг равной 280 млн”!, получаем, что 
за 125 лет содержание СОг в атмосфере увеличилось на 138х  
ХЮ ^тС.

Океан. Содержание углерода fe океане приведено в табл. 6.1. 
Как видно, основная доля углерода в нем приходится, на раство
ренный неорганический углерод (140 000* 10® т СО2, что в 52 раза 
больше содержания СОг в атмосфере); Содержание углерода 
в органическом веществе (Сорг) в 20 раз меньше, чем в неоргани
ческом, причем основная доля Сорг находится в растворе, и лишь 
около 0,1% от Сорг сосредоточено в живых организмах — глав
ным образом в зоопланктоне и в мейьшем количестве в зообен
тосе. Л

Растворенный неорганический углерод существует в морской 
воде в нескольких формах, образующих так называемую карбо
натную систему. Мы имееем в виду: 1) свободный растворенный 
углекислый газ СОг; 2) его химическое соединение с водой — не- 
диссоциированную угольную кислоту Н2СО3; 3) бикарбонатный 
ион НСО~ и 4) карбонатный ион COI". Если учесть, что уголь-
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Таблица 6.1

Содержание углерода в различных формах 
в Мировом океане, по А. С. Монину [63]

Форма Содержание, 
10» т С

Растворенны й неорганический угл е
род

в том  числе в верхнем  100-м ет
ровом  сл ое  

Растворенны й органический углер од , 
в том  числе в верхнем  100-м ет- 
ровом  сл ое  

Н еж ивая  органическая взвесь (д е т 
рит)
Ж ивы е организм ы  (м орская б и ота):

а) зоопланктон
б) зоо б ен то с
в) нектон
г) фитопланктон
д )  ф и тобен тос

38 200

864

1800 
' 30

27

1 .4
0 ,8 6
0,36
0,088
0,056
0,009

ная кислота практически мгновенно диссоциирует и что процесс 
диссоциации протекает в две стадии, описываемые уравнениями 
химического равновесия

С 0 2  +  Н 2 0 5 г Н +  +  Н С 0 з - ;  iCi =  [ H + ] [ H C 0 3 ~ ] / [ C 0 2 ] ,  ( 6 . 1 . 1 )

НСОз“ 5^Н+ +  СО!“ ; 7̂ 2 =  [Н+][СОМ /[НСОз“ ], (6.1.2)

где Ki и /Сг — первая и вторая константы диссоциации угольной 
кислоты, зависящие от температуры и солености морской воды; 
квадратные скобки означают концентрации, тО суммарная кон
центрация сО неорганического углерода в морской воде представ
ляет собой сумму концентраций растворенного углекислого газа, 
бикарбонатных и карбонатных ионов, т. е. с®= [СОг]+[НСОз]+.
+  [С02-].

Элементы карбонатной системы в морской воде обычно рас
считываются по измеренным значениям водородного показателя 
pH и общей щелочности А. Однако из-за недостаточной точности 
измерений pH и А определение с° и особенно парциального дав
ления =  [C0 2 ]/G углекислого газа в воде [здесь G^Q{T, 
S) — коэффициент растворимости GO2 в морской воде, не завися
щий от концентрации для очень разбавленных растворов] сопря
жено с большими погрешностями.

Известно немного прямых измерений и , выполненных
методом газовой хроматографии. Согласно [252], концентрация 

на поверхности океана увеличивается с широтой от 
1900 мкмоль/кг в экваториальной зоне до 2150 мкмоль/кг на ши
роте 55° с. и до 2250 мкмоль/кг на широтах 55—60° ю., составляя
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в среднем около 2012 мкмоль/кг. Она увеличивается также с глу
биной в верхнем одно-двухкилометровом слое и затем остается 
практически неизменной вплоть до дна океана (рис. 6.4). Пони
жение концентрации неорганического углерода в верхнем слое 
обусловливается преимущественно потреблением углерода в про
цессе фотосинтетической деятельности фитопланктона и частично

Р ис. 6 .4 . Вертикальны е профили сум м арной  концентрации с°  р аство
ренного неорганического угл ер о д а  по р езультатам  экспедиционны х  
исследований , вы полненны х в р ам к ах программ ы  G E O S E C S , с о 

гласно Т акахаш и и др . [252].
/ — Северная Атлантика; 2 — Ю жная Атлантика; 3 — Южный океан; 4 — юж
ная часть Тихого океана: 5 — южная часть Индийского океана; 5 — северная 

часть Тихого океана: 7 — северная часть Индийского океана.

обменом СОг с атмосферой, а ее повышение в глубинных слоях — 
разложением опускающихся сверху отмерших остатков фито- и 
зоопланктона. В глубинных слоях максимальные концентрации 

зарегистрированы в северной части Тихого океана, минималь
ные— в Северной Атлантике. В Индийском океане и у берегов 
Антарктиды с° принимает промежуточные значения. Такое про
странственное распределение связано с особенностями абис
сальной циркуляции, характеризующейся распространением хо
лодных, обедненных углеродом вод из Норвежского и Гренланд
ского морей и моря Уэдделла в глубоководные области Индий
ского и Тихого океанов. По мере распространения этих вод про
исходит их обогащение углеродом, образующемся при разложении 
органического вещества.

Представление о пространственном распределении разности 
(ро — р^„ ) парциальных давлений СОг на поверхности океана
и в приводном слое атмосферы дает карта, построенная по дан
ным экспедиционных исследований, выполненных в 1-972— 1978 гг.
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в рамках программы GEOSECS (рис. 6.5). Видно, что в низких 
широтах всех океанов >  Рсог ’ тогда как в умеренных и 
высоких широтах имеет место обратное соотношение между 
и Максимальные отрицательные (свыше —8 Па) значения
разности (p^Q, — Рдо̂  ) отмечаются в области образования холод
ных глубинных вод в Северной Атлантике, максимальные положи
тельные (около + 6  Па) — в областях апвеллинга богатых углеро
дом глубинных вод, расположенных в тропических зонах.Атланти
ческого и Тихого океанов. Выявленные особенности широтного 
распределения р°^ '̂ подтверждаются также данными для запад
ной половины Атлантического океана, послужившими основой для 
оценки увеличения рО̂  ̂ за 15-летний период с 1957 по 1972 г. 
После приведения исходных данных к некоторому заданному зна
чению температуры среднее в пределах исследуемой области уве
личение p°Q  ̂ оказалось равным (1,2±0,3) Па. Более точные 
оценки междугодичных изменений ро̂  ̂ и с® вряд ли возможны 
из-за сильной неоднородности пространственного распределения 
p®Q̂  и с° и низкой точности определения последней, не превы-
шаюш,ей ± 3  мкмоль/кг (см. [251]).

Что касается сезонных изменений парциального давления 
p°Q̂  , то во всяком случае в экваториальной зоне Тихого океана
они обусловливаются главным образом сезонными колебаниями 
температуры и солености морской воды [260]. Амплитуда сезон
ных колебаний рО̂  ̂ составляет здесь около 10 млн~  ̂ при ампли
тудах сезонных колебаний температуры и солености, равных соот
ветственно 1 °С и 0,2 %о. На более сильную зависимость сезонной 
эволюции углеродного цикла в океане от колебаний температуры, 
нежели от изменчивости скорости производства и разложения 
органического вещества, указывают также результаты численных 
расчетов [71].

Суша. Содержание различных форм углерода на суше приво
дится в табл. 6.2. Как следует из первых двух ее строк, около 
30 % органического вещества почв составляет торф, практически 
не участвующий в обмене с атмосферой. Остальное органическое 
вещество • почв делится на короткоживущую органическую под
стилку с временем жизни около 2 лет (мертвые остатки однолет
них растений и опавшая, листва многолетних растений, составляю
щие % суммарного количества почвенной органики) и долго
живущую часть — почвенный гумус с временем жизни 300— 
700 лет. Последний, сосредоточенный преимущественно в верхнем 
метровом слое почвы, окисляется приблизительно с той же ско
ростью, с какой происходит накопление отмирающего органиче
ского вещества в почве. Существующие оценки содержания угле
рода в почве варьируют в пределах от 700- 10® до 3000- 10® т С 
(см. [42]). Их разброс связан в основном с неопределенностью
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Р ис. 6.5. Р асп р едел ен и е разности  (p cO i Р с о ^  парциальны х давлен ий  СОг на поверхности ок еана  и в п риводном  слое  
атмосферы  по р езультатам  экспедиционны х исследований, вы полненны х в рам ках программы  G E O S E C S , согласн о Така

хаш и и А зе в ед о  [251]. >

Значения (p cO j “ РОТг)*®” *’'  ® мкатм (1 мкатм^Ш -^ гП а). О бласти. высоких и ш1зких значений вазности отмечены символами ..Н“ и ,,L“ .



Таблица 6.2

Содержание углерода в различных формах на суше, 
по А. С. Монину [63]

Форма Содержание. 
10® т С

Н еж и в ое органическое вещ ество почв 
в том  числе торф  

У глекислота в пресноводны х бассей 
нах
Р астительность

в том  числе леса  
Горю чие полезны е ископаем ы е  

в том  числе: 
каменны й уголь  
неф ть
горю чие сланцы  
газ

К арбонатны е осадочн ы е поррды

2 900 
860 
450

827 
744 

5 037 (757)

4306 (615) 
246(72) 
324 (41) 
161 (29) 
5-10’'

оценок запасов торфа и с отнесением запасов торфа к разным 
резервуарам — к ископаемому топливу или к почвенному углероду. 
Для подтверждения сказанного сошлемся на оценки содержания 
углерода в торфе, приведенные в строках 7, 7а (последние две 
цифры) табл. 6.3. Как видно, они отличаются от представленной 
в табл. 6.2 в 5—6 раз.

Оценка содержания углерода (827 • 10® т С) в наземной расти
тельности, указанная в табл. 6.2, получена в [264] и соответствует 
состоянию биосферы на 1950 г. Она не включает запасы углерода 
в «мертвой» древесине и деревянных изделиях и, скорее всего, 
завышена. Две более поздние оценки (ем. табл. 6.3), относйщцеся 
к 1970 г., дают меньшие значения со/1,ержания углерода в назем
ной растительности ( ~ 5 6 0 -  10® т С в обоих случаях) главным об
разом благодаря более точному учету запасов углерода в тропи
ческих экосистемах. Еще более низкая оценка [(4 4 5 ± 2 5 )Х  
ХЮ® т С] получена в [103]. Согласно данным, приведенным 
в табл. 6.3, около 80 % биомассы всей растительности сосредото
чено в лесах и кустарниках, из них 36—43 % — в тропических 
джунглях. На культурные угодья приходится всего лишь 0,5—
4,0 % биомассы растительности. Среднее время обновления угле
рода в лесных экосистемах составляет 16—20 лет, в живых расте
ниях других экосистем — не болёе 3 лет.

Оценки содержания углерода в ископаемом топливе приво
дятся в строках 6— 10 табл. 6.2. Здесь цифры без скобок характе
ризуют прогнозируемые, в скобках — разведанные запасы, при
годные для эксплуатации при современной технологии. Послед
ние сравнительно невелики и соизмеримы с содержанием углерода 
в атмосфере и биосфере. Оценка содержания углерода в карбо
натных осадочных породах (последняя строка табл. 6.2) найдена
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Характеристики основных экосистем суши, по Болину и др. [95]
Таблица 6.3

Номер
строки

1

Вид растительности
Площадь, Г0>2 м2 Биомасса, 10* т С

6

Первичная продукция 
10» т С /год

9 10 11

Органическое вещ е
ство почв, 10» т С

12 13

1

2

3

4

5

6 

7  

7а  

'8 

9

10

11

12

13

14

15

Тропические д ж ун гл и

С езонны е тропические леса

Л ес а  ум еренны х ш ирот

Бореальны е л еса

Кустарники

Саванны

Болота

Торфяники

Л у га  ум еренны х ш ирот  

К ультурны е угодья  

П олупусты ни

Т ундра и альпийские луга

П усты ни

О зер а  и реки

Г ор ода

С ум м арное количество

1 7 .0

7 .5

1 2 .0  

1 2 ,0

8 .5

1 5 .0  

2 ,0

9 .0

1 4 .0

1 8 .0

8 .0  

2 4 ,0

2 ,0

1 4 9 ,0

1 0 ,3

4 .5

7 .0

9 .5

4 . 5

2 2 .5

2 .0

1 .5

1 2 .5  

1 6 ,0  

2 1 ,0

9 .5

2 4 .5  

2 .0  

2 ,0

1 4 9 ,3

1 2 ,0

6 ,0

8 ,2

1 1 .7

1 2 .8

2 4 .6  

2 ,5

' 0 ,4  

6 .7  

1 5 ,9  

13', О

1 3 .6  

2 0 ,4

3 .2

1 5 1 ,1

344

1 1 7

174

108

23

27

14

6

6

6

2

О

О

827

193

51

88

96

24

66

12

3

9

3

7

6

1

0

1

560

164

38

65

127

57

49

7

_1

И

22

5

13

0

1

560

1 6 ,8

5 .4

6 .7

4 .3

2 .7  

6 ,1

2 .7

2 .4  

4 ,1  

0 ,7  

0 ,5  

0 ,0  

0 ,4

5 2 ,8

1 0 ,5

3 .2

4 .6

3 .6

2 .2  

1 7 ,7

3 .3  

0 .7

4 .4  

6 ,8  

1 ,3  

0 ,9  

0 ,1  

0 ,4  

0 ,2

5 9 ,9

9 .3

3 .3  

4 ,9

5 .7

4 .6  

1 0 ,7

3 .6  

0 ,2

2 .6  

1 2 .1

0 ,9

1 .8  

0 ,5  

0 .4

6 0 .6

82

41

72

135

72

264

165

295

12'8

168

121

23

О

10

1636

288

161

24 7

59

63

145

170

111

104

163

4

О

1515

П р и м е ч а н и е .  * — данны е, полученны е У иттекером  и Л ай к енсом  (1 9 7 5 ), — Айти и др. (1 9 7 9 ) . *** — О лсоном  и д р .
(1 9 8 3 ), **** —  Ш л еси н дж ер ом  (1 9 7 7 ).



в предположении, что плавление земной коры массой Б-ГО® т со
провождается выделением из мантийного вещества 3 % вулкани
ческих газов, состоящих на 10% из углекислого газа, переходя
щего затем в карбонатные осадки. Поскольку соответствующее 
этому переходу количество углерода в .10̂ — 10̂  раз больше содер
жания углерода в океане, атмосфере и биосфере, ясно, что срав
нительно небольшие нарушения равновесия между вулканичес
кими выделениями СОг в атмосферу, с одной стороны, и ег,о по
глощением ири выветривании силикатных и карбонатных пород на 
суше и образовании карбонатных осадков в океане, с другой, мо
гут приводить к появлению значительных флюктуаций содержа
ния углерода в менее инерционных звеньях климатической си
стемы. Однако, если учесть, что характерные временные масштабы 
этих флюктуаций лет) намного больше времени обнов
ления углерода в атмосфере, океане и биосфере, не превосходя
щем 10® лет, общее содержание углерода в системе атм осф ера- 
океан—биосфера для временных масштабов порядка 10® лет и 
меньше можно считать неизменным.

Обмен СОг в системе атмосфера—океан—биосфера

Естественные процессы, контролирующие обмен СО-г между 
океаном, атмосферой и биосферой, в зависимости от их интенсив
ности могут быть объединены в две группы (табл. 6.4). К первой 
относятся поглощение СОг при фотосинтезе растений, выделение 
СОг при окислении органики микроорганизмами, при дыхании 
животных и при пожарах и обмен СОг между океаном и атмосфе
рой (хотя средний годовой обмен СОг между океаном и атмосфе-

Т абл и ца 6„4

Обмен СОг в системе океан—атмосфера—биосфера

Процесс Источник информации Средний годовой поток, 
10» т С/год

Ф отосинтез растений (чистая
п р о д у к ц и я ):

на суш е АЙТИ и д р . (1979) — 60
в океане 0 .  И . К обленц-М иш ке - 2 3

О кисление органики м икроор
и др . (1968)

■^83
ганизм ам и и ж ивотны м и, л ес 
ные и степны е пож ары
О бм ен СОг м е ж д у  ок еаном  и ~ 0
атм осф ерой
В ы деление СОг вулканам и Б оуэн  (1966) + 4 .1 0 - 2
З ахор он ен и е углер ода  в д о н  Е. А , Ром анкевич (1977) — 8 ,5 - 1 0 -2
ных о садк ах
В ы ветривание карбонатны х А. С. М онин (1982) — 10-2
и силикатны х п ор од •

П р и м е ч а н и е .  З н а к -« п л ю с »  соответствует  притокам , знак « м и н у с» - 
потерям  атм осф ерного СОа.
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рой близок к нулю, сезонные изменения его интенсивности в от
дельных областях океана соизмеримы с интенсивностью двух дру
гих процессов); ко второй — геологические процессы выделения и 
поглощения СОг.

Биохимические процессы. Первые две оценки в табл. 6.4 харак
теризуют чистую первичную продукцию растений, т. е. валовую 
продукцию за вычетом затрат растений на дыхание. Детальные 
данные о первичной продукции наземных растений помещены 
в табл. 6.3, откуда следует, что Лесам и кустарникам принадле
жит от 40 -до 68% первичной продукции, саваннам — от 12 до 
30 % и культурным угодьям — от 8 до 20 %. Интересно, что наи
большей первичной продукцией на единицу площади обладают 
болота.-

Известно много оценок первичной продукции океанской биоты, 
полученных главным образом радиоуглеродным методом. Наибо
лее достоверные из них заключены в пределах от 23- 10® т С/год 
[43] до 46- 10® т С/год [127]. Оценки первичной продукции оке
анской биоты (от 35-10® до 50-10^ т С/год), найденные в [72] 
путем оптимизации рассчитанных по глобальной модели углерод
ного цикла значений концентрации СОг в атмосфере и океане и 
данных наблюдений, также укладываются в эти пределы. При
веденные оценки свидетельствуют о том, что первичная продук
ция океанской биоты в 1,5—3 раза меньше, чем наземной расти
тельности, причем около 75 % ее принадлежит открытому океану,
17,5 % — континентальному шельфу, 4 % — эстуариям, 3 % — ри
фам и фитобентосу мелководий и только 0,5 % — зонам локаль
ного апвеллинга [63].

Переходя к обсуждению сезонной изменчивости первичной про
дукции, отметим прежде всего, что скорость производства био
массы наземными растениями в процессе фотосинтеза заметно 
отличается от нуля только в вегетационный период, когда при на
личии воды, азота, фосфора и необходимых микроэлементов ин
тенсивность солнечной радиации и температура воздуха превы
шают некоторые пороговые значения. Продолжительность вегета
ционного периода 60 сут в высоких, 120 сут в умеренных и 175— 
275 сут в низких широтах [237]. В экваториальной зоне фотосин
тез осуществляется в течение всего года.

Сезонный ход испытывает и другая составляющая обмена СОг 
между , атмосферой и биотой суши — выделение СОг из почвы при 
разложении органической подстилки, а также при дыхании и раз
ложении корней растений и дыхании почвы. Поскольку эти про
цессы трудно изолировать друг от друга, обычно рассматривается 
их совместный эффект, причем считается, что скорость окисления 
органики определяется прежде всего температурой.

Для восстановления сезонной изменчивости скорости потреб
ления СОг и его производства наземными растениями можно вос
пользоваться, как это было сделано в [143], спутниковыми дан
ными о глобальном распределении так назьшаемо1;о нормирован
ного индекса вегетации {Су— С^)/(Cv-{-Cn), тле Су и Cjy — по-
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токи отран<енной растениями коротковолновой солнечной радиа
ции в видимой и инфракрасной областях спектра (они измеряются 
радиометром высокого разрешения, установленным на спутнике) 
и, кроме того, данными натурных измерений потока СОг из почвы 
в отдельных экосистемах и сведениями о пространственном рас
пределении средней годовой первичной продукции. Полученные 
таким образом потоки СОг для ряда пунктов, расположенных 
в различных экосистемах, свидетельствуют о том, что в высоких 
и умеренных широтах наземные растения выделяют С О г в атмо
сферу весной и осенью и поглощают его летом. В экваториальной 
зоне сезонная изменчивость потоков С О г выражена заметно 
меньше. '

О сезонной изменчивости первичной продукции фитопланктона 
и скорости его деструкции в океане известно крайне мало. Со
гласно общим представлениям [154], в низких широтах океанов 
первичная продукция фитопланктона остается в течение года при
мерно одинаковой. В умеренных широтах увеличение коротковол
новой солнечной радиации весной соцровождается резкой вспыш
кой продуктивности фитопланктона. В летние месяцы ее уровень 
снижается, во-первых, из-за выедания фитопланктона травоядным 
зоопланктоном, и, во-вторых, из-за недостатка биогенных элемен
тов (азота, фосфора), поступление которых в ВКС из ГС лимити
руется перепадом плотности в слое скачка. Осенью при усилении _ 
вертикального перемешивания вновь происходит рост продуктив
ности фитопланктона. В отличие от умеренных широт, в высоких 
широтах океана отмечается только один пик продуктивности фи
топланктона, приходящийся на короткое лето. Эти качественные 
рассуждения в целом подтверждаются немногочисленными дан
ными наблюдений (см., например, [154, 199]). Более подробную 
информацию о пространственной и сезонной изменчивости продук
тивности фитопланктона, по-видимому, удастся получить с помо
щью цветового сканирования поверхности океана со спутников, 
которое позволяет оценить концентрацию хлорофилла в воде и, 
следовательно, продукцию фитопланктона. Однако пока эта воз
можность остается нереализованной.

Обмен СО2 между океаном и атмосферой. Если морская вода 
находится в термодинамическом равновесии с воздухом, то рас
творимость Са (равновесная концентрация) какого-либо газа 
в морской воде определяется его парциальным давлением р̂  
в воздухе, а также температурой Г® и соленостью 5 °  морской 
воды. Иначе говоря, для С О г в соответствии с законом Генри вы
полняется равенство Cs = p̂ ^̂  • ^(ГО, 5 ° ) , где G — коэффициент
растворимости. При переходе от одного равновесного состояния 
к другому изменение бс° суммарной концентрации углерода 
в воде при изменении парциального давления С О г в атмо
сфере описывается формулой

бс7с° =  ВбрйоУрсо„ (6.1.3)
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где В—^буферный коэффициент, варьирующий для современных 
условий в пределах от 0,090 при температуре 17,7 °С до 0,075 
при температуре 3,5 °С. Таким образом, вследствие буферного 
эффекта, заключающегося в том, что небольшие изменения pH 
раствора требуют большого добавления сильных кислот или силь
ных оснований, увеличение концентрации СОг в атмосфере на 
10% приводит к увеличению суммарной концентрации углерода 
в верхнем слое океана всего лишь на 1 %. ^

В действительности атмосфера и океан не находятся в равно
весном состоянии, так что в любой точке поверхности океана 
в любой момент времени имеет место преимущественный переход 
молекул СОг из одной среды в другую. Перенос СОг через поверх
ность раздела вода—воздух (как и других газов, обладающих 
низкой или умеренной растворимостью) контролируется главным 
образом процессами в диффузионном подслое воды. Поэтому вы
ражение для потока Qc углекислого газа на поверхности океана 
записывается в виде

Qa =  k,{cs-[C02])==k,G{p^o.-p^oX (6.1.4)

где Cs — равновесная концентрация СОг; [СОг] — концентрация 
СОг за пределами диффузионного подслоя; kg — коэффициент га
зообмена, зависящий от термогидродинамических характеристик 
двух взаимодействующих сред.

Как правило," оценка производится с помощью косвенных 
методов [99]. Наиболее точным из них в естественных условиях 
является так называемый метод радонового дефицита. В его ос
нове лежит предположение о том, что поток радиоактивного газа 

из океана в атмосферу балансируется интегральной (в пре
делах верхнего слоя океана) разностью между поступлением ра
дона при распаде и его расходом в результате собственного 
распада. Если период усреднения измеренных вертикальных про
филей имеет порядок недели или больше (период полурас
пада радона равен 3,85 сут), то условие квазистационарности ре
жима концентрации 222ĵ ĵ g верхнем слое океана выполняется. 
Если к тому же эффекты горизонтальной диффузии и адвекции 
в исследуемой области малы, то найденные этим методом оценки 
kg можно считать достаточно надежными. Полученная зависи
мость kg от средней скорости ветра изображена на рис. 6.6. 
Несмотря на большой разброс данных, видно, что коэффициент 
газообмена увеличивается со скоростью ветра в интервале от 5 до 
12 м/с, к которому относятся почти все имеющиеся данные.

Из других косвенных методов заслуживает упоминания метод 
определения kg по данным измерений концентрации радиоактив
ного изотопа углерода *̂ С в атмосфере и в океане. Как известно, 
образование ^̂ С происходит в атмосфере благодаря воздействию 
космического излучения. Следовательно, в стационарном состоя
нии поток *̂ С через границу раздела воздух—вода должен урав
новешиваться его радиоактивным распадом в океане. Это условие
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дает возможность оценить среднее глобальное значение kg по 
данным о невозмущенном (т. е. не искаженном в результате ядер
ных испытаний в атмосфере) распределении между атмосфе
рой и океаном. Найденная таким образом оценка kg составляет 
около б • 10“  ̂ м/с [99]. Следует, однако, иметь в виду, что ошибка 
определения kg этим методом весьма велика [8].

]<а м /с

iO'*

10'rS

Ш1-г

♦ «I» 

•  • •

ж

I m i l l J --- 1 I I I I и
Ю *

I____ I__ I M l l l l l
10'^

L
10'-
-I J __ i I

.2 3 5  8, iO 15 20 30 U« mJc

Рис. 6.6. Зависи м ость скорости га зообм ен а  k g  от скорости ветра на вы соте 10 м 
от п оверхности  океана, по Э. К . Бю тнер [8] (а )  и К оантику [122] (б ) .

I  — кри вая , п роведенная по средним взвеш енны м значениям  kg  (последние получены пере
счетом данн ы х лабораторн ы х измерений, вы полненных д о  1978 г .); 2 — средние значения 
этих данн ы х  в интервале скорости ветра ±1 м /с (вертикальны е линии — среднее квадрати ч е
ское отклонение); 3 — данн ы е лабораторн ы х измерений д л я  поверхности воды, покрытой 
пленкой ж ирного спирта; 4 и S — данн ы е натурны х измерений методом радонового деф и ци та; 
остальн ы е точки н а  ф рагм ен те (б) — данн ы е лабораторн ы х измерений, вы полненных 

в 1978—1985 гг.; пунктир — расчет по ф орм уле (6.1.5).

Пульсационные измерения потока Qc углекислого газа в при
водном слое атмосферы впервые были выполнены в 1977 г. Осно
ванные на них и прямых измерениях парциального давления СОг 
в воде и воздухе оценки kg привели к неожиданному результату 
[245]: среднее значение Qc оказалось близким к нулю, в то время 

было заметно больше, нежели рр . К объяснениюкак COs
этого факта мы еще вернемся, а сейчас отметим, что трудности 
определения kg в естественных условиях способствовали интенси
фикации лабораторных исследований газообмена. Полученные 
по данным лабораторных измерений и систематизированные в [8] 
и [122] оценки kg представлены на рис. 6.6. Они удовлетвори
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т е л ь н о  с о г л а с у ю т с я  с  о ц е н к а м и  k g  в  е с т е с т в е н н ы х  у с л о в и я х  и  о б 
л а д а ю т  т е м  п р е и м у щ е с т в о м ,  ч т о  о х в а т ы в а ю т  б о л е е  ш и р о к и й  д и а 
п а з о н  з н а ч е н и й  с к о р о с т и  в е т р а .

При малых скоростях ветра, когда подстилающая поверхность 
является гидродинамически гладкой, зависимость kg от динами
ческой скорости ветра можно получить, исходя из следующих 
соображений. Пусть для такой поверхности коэффициент газооб
мена kg равен kg=D/h (здесь D — коэффициент молекулярной 
диффузии газа в воде, /i — эффективная толщина диффузионного 
подслоя, представляющая собой функцию от динамической ско
рости в воде и коэффициентов молекулярной вязкости v и 
диффузии D). Тогда из соображений размерности h = Du~ f̂(Sc), 
где Sc =  v/D — молекулярное число Шмидта. Поскольку в соот
ветствии с условием сохранения потока импульса на поверхности 
раздела вода—воздух (ра/рю)'̂ "И*а, где р„ и р„, — плотность
ВОЗДуХЭ, и  в о д ы ,  т о  k g  =  tl^ a (Pa/Pio)'''^f-V(Sc). Далее, согласно [125], 
в диапазоне чисел Sc от 20Q до 5000 функция f~̂ (Sc) может быть 
аппроксимирована в̂  виде f~̂ (Sc) =0,082Sc“"/̂  Следбвательно,

к^=0,082Ща{ра/р )̂'''5с-'‘\  (6.1.5)

Выражение (6.1.5) дает заниженные (по сравнению с экспери
ментальными данными) значения kg при 0,2 м/с, т. е. при
скоростях ветра /7я, больших 6—7 м/с (см. рис. 6.6 а). Известно 
несколько объяснений причин этого несоответствия. Наиболее по
пулярное из них — усиление газообмена при обрушивании поверх
ностных гравитационных волн. Подтверждением могут служить 
результаты измерений газообмена при наличии поверхностно-ак
тивных веществ (например, жирного спирта, см. рис. 6.6 а): в этом 
случае значения kg уменьшаются из-за ослабления или даже пол
ного прекращения процесса обрушивания волн. С другой стороны, 
при обрушивании ветровых волн и образовании пятен турбулент
ности коэффициенты турбулентной вязкости и диффузии в вяз
ком подслое этих пятен могут считаться пропорциональными 
квадрату расстояния от поверхности раздела [173]. В этом случае 
kĝ S>c-'l̂ (v&v)'̂ \ где 8v — скорость диссипации турбулентной энер
гии в вязком подслое, v — коэффициент молекулярной вязкости- 
Аналогичное выражение для kg получается в рамках так называе
мой модели обновления поверхности (см., например, [123]).

Основной недостаток подобного рода моделей — необходимость 
задания скорости диссипации турбулентной энергии. Если, сле
дуя [173], определить 8v из выражения для бюджета энергии 
в равновесном интервале спектра ветрового волнения, то feg= 
= aSĉ ''̂ (vly)'i* • Ŵ , где Y =  or/p„, о — коэффициент поверхност
ного натяжения, а — множитель пропорциональности, известный 
с точностью до порядка величины.

Другое объяснение несоответствия выражения (6.1.5) факти
ческим данным при умеренных скоростях ветра было дано Коан- 
тиком [122]. По его мнению, отклонения от линейной зависимости
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kg' û̂ a возникают при скоростях ветра Ua^2... 3 м/с (см, 
рис. 6.6 б ), когда практически всегда существующие в штилевых: 
условиях пленки поверхностно-активных веществ под действием: 
ветра разрушаются, появляются капиллярные волны, и поверх
ность уже не может рассматриваться как аналог гидродинами
чески гладкой твердой стенки. Если связать коэффициент турбу
лентной диффузии, пропорциональный квадрату расстояния от 
поверхности раздела вода—воздух, с профилем средней скорости 
течения вблизи нее и эмпирическим спектром капиллярных волн, 
то выражение для kg принимает вид k g , n =  l,6.!.. 2,4., 
Это выражение неплохо согласуется с данными измерений в диа
пазоне умеренных скоростей ветра при отсутствии обрушивания 
волн.

Еще один важный механизм, действующий при обрушиваниц 
волн и, возможно, ответственный за усиление газообмена при 
больших скоростях ветра, — перенос газов воздушными пузырями. 
Анализ движения пузырей в поверхностном слое океана показал 
[200], что поток газа, переносимого пузырями, вообще говоря, не 
пропорционален разности концентраций на поверхности жидко
сти Cs и в объемной фазе с,„. Тем не менее для так называемых 
трассерных газов (малых атмосферных примесей, к которым от
носится и С О г) суммарный поток Qg газа на поверхности раздела 
вода—воздух при наличии пузырей может быть представлен 
в виде Jcp. с (6.1.4)]

Qg —  k h ){C s  Си,), (бЛ -бу

где Ль =  dz/(cs — с,„ )— коэффициент переноса газа
пузырями; T|) =  xl)(r, z) — зависящая от глубины 2  функция распре
деления пузырей по размерам; г и tw(r) — радиус и скорость 
вертикальных перемещений пузыря; Q =  Q(r, z) — изменение со
держания газа в пузыре за время его жизни. При определении Q 
считается, что пузыри, находящиеся на глубине z> z ' ,  где =  
= z ' ( г ) — некоторое заданное ее значение, полностью вырожда
ются, тогда как при z ^  z' их радиусы сохраняются неизмен
ными.

Заметим, что при Ca =  Cw газообмен между пузырями и водой 
не должен прекращаться, так как при не зависящей от z концен
трации Су> внутреннее давление газа в пузыре превышает его пар
циальное давление в воде из-за эффекта сил поверхностного на
тяжения и гидростатики. Формально [см. (6.1.6)] этому случаю- 
отвечает Ль =  оо. Вместе с''тем равновесное состояние, т. е. обра
щение суммарного потока Qg газа в нуль, имеет место при kg+. 
-ЬЛь =  0 или кь <- 0. В этом случае поверхностный слой воды дол
жен находиться в состоянии пересыщения {с̂  >  Cs), а поступле
ние газа из пузырей в воду — балансироваться его стоком в атмо
сферу. Степень пересыщения воды возрастает с уменьшением рас
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творимости газа: для СОг она может достигать 6,4 % [200]. Опи
санный эффект пересыщения поверхностного слоя океана при на
личии воздушных пузырей, образующихся при обрушивании волн, 
объясняет упомянутый выше результат прямых измерений потока 
СОа в приводном слое атмосферы.

Анализ процесса переноса газов пузырями приводит также 
к выводу о различии коэффициентов обмена для разных газов при 
больших скоростях ветра. Отсюда следует, в частности, неправо
мерность использования радона с целью определения коэффици
ента обмена для СОг. Действительно, с одной стороны, концентра
ция радона в атмосфере близка к нулю и, стало быть наличие 
пузырей не сказывается на интенсивности переноса радона через 
поверхность раздела вода—воздух, с другой — концентрации СОг 
в атмосфере и океане соизмеримы между собой и потому перенос 
газа пузырями должен быть значимым при больших скоростях 
ветра.

Итак, ни одна из существующих моделей не свободна от огра
ничений, в той или иной степени препятствующих надежному 
определению потока СОг на границе раздела океан—атмосфера. 
Данные измерений этого потока в естественных условиях также 
практически отсутствуют. В такой ситуации не остается ничего 
другого, как в соответствии с формулой (6.1.4) воспользоваться 
для отыскания Qc данными о разности концентраций СОг в при
водном слое атмосферы и поверхностном слое океана и оценками 
kg по результатам лабораторных экспериментов (рис. 6.6).

6.2 . Г л о б а л ь н ы е  м о д е л и  у г л е р о д н о г о  ц и к л а

Сложность углеродного цикла в системе океан—атмосфера— 
биосфера диктует необходимость серьезного упрощения отдельных 
его звеньев в том случае, когда ставится задача воспроизведения 
этого цикла или его антропогенных изменений. Такие упрощения 
были сделаны во всех без исключения глобальных моделях угле
родного цикла. Главное из них заключается в представлении си
стемы океан—атмосфера—биосфера в виде совокупности отдель
ных подсистем (резервуаров или боксов), в каждой из которых 
концентрация углерода считается неизменной в пространстве. 
Наиболее простыми являются линейные боксовые модели, в ос
нову которых положены эволюционные уравнения типа

d N i

где Ni — содержание углерода в г-м боксе; д — их число; кц — 
постоянные коэффициенты переноса из t-ro, бокса в /-й; Ri — внеш
ний источник углерода для i-ro бокса (для океанских боксов и 
биосферы i? i= 0 );   ̂— время.
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Нетрудно проверить, что при отсутствии внешних источников
П

суммарное содержание N= углерода в системе боксов со-
г= 1

храняется. Если содержание углерода в начальный момент вре
мени, а также функция источника R i { t )  и коэффициенты ki j  пере- 
носа известны, то уравнения (6.2.1) позволяют рассчитать изме
нения содержания углерода в системе выбранных боксов. В каче
стве последних в самом простом случае фигурируют атмосфера,, 
биота суши, ВКС и ГС океана. В более сложных моделях атмо
сфера, биосфера и океан представляются большим числом боксов,, 
причем в ряде случаев учитывается нелинейный характер взаи
модействия между ними. Рассмотрим некоторые из существующих 
их представлений в глобальных моделях углеродного цикла.

Атмосфера. Практически во всех моделях атмосфера пред
ставляется одним боксом без выделения тропосферы и страто
сферы. Поскольку содержание СОг в стратосфере невелико- 
( ~ 1 5  %( его содержания в тропосфере), а скорость обмена С О г 

с тропосферой достаточно высока (время обновления С О г в стра
тосфере составляет-5—8 лет), то выделение двух б о к с о в т р о п о 
сферы и стратосферы — при прОгнозе предстоящих изменений со
держания атмосферного С О г едва ли оправдано.

Биосфера. Модели биоты суши условно могут быть разделены; 
на Два класса — глобальные мОдели с небольшим числом боксов 
и региональные многобоксовые модели. Модели первого класса 
основаны на раздельном описании короткопериОдных й долгопе
риодных биологических процессов. Примером таких моделей мо
жет служить модель [38], в которой биота суши (без почвенного- 
гумуса и торфа) разделена на «короткоживущую» (одно- и двух
летние растения, листва многолетних растений, органическая под- 
сТИлка) с характерным временем жизни 2,5 лет и «долгоживу
щую» ^древесина кустарников и деревьев, продукты ее разложе
ния) с характерным временем жизни 60 лет. «Короткоживущая»- 
биота в этой модели содержит около 5 % всего органического 
углерода, однако обеспечивает около 50 % результирующего об
мена СОг с атмосферой. Предполагается также, что скорость по
глощения СОг биотой в процессе фотосинтеза пропорциональна 
ее общей массе и логарифму концентрации СОг в атмосфере (по
следняя зависимость основана на̂  данных, полученных для ряда 
растений в теплицах) и что выделение СОг при дыхании растений 
и разложении мертвой органики пропорционально общей массе 
биоты. Более последовательно поступили Ревелл и Манк [69]„ 
разделившие биоту суши (включая почвенный гумус) на участ
вующую и не участвующую в процессе фотосинтеза и использо
вавшие те же зависимости для скоростей поглощения и выделе
ния СОг, что и в [38].

Основной недостаток подобных представлений биоты суши — 
отсутствие ограничений на необходимые для роста растений за
пасы воды, биогенных веществ, и жизненного пространства. Не-
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удивительно, что в этом случае биота суши может поглотить весь 
поступивший в атмосферу (при сжигании ископаемого топлива, 
вырубке лесов и изменении характера землепользования) угле
кислый газ [69].

Примером моделей второго класса является линейная модель 
[148], в которой биота суши представляется в виде совокупности 
шести экосистем: тропических лесов, лесов умеренных широт, лу
гов, сельскохозяйственных угодий, тундры и городов. В каждой 
пз экосистем в свою оче]редь выделяются семь боксов: листва, 
ветви, стволы деревьев, корни, органическая подстилка, неустой
чивый и устойчивый почвенный гумус. На современном уровне 
знаний о функционировании биосферы такая подробная ее де
тализация, по-видимому, вряд ли оправдана.

Океан. Используемые в настоящее время океанские блоки гло
бальных моделей углеродного цикла отличаются друг от друга 
в следующих трех отношениях: описанием поведения СОг в рас
творе, пространственным разрешением и параметризацией обмена 
углородом между ВКС и ГС океана. Обсудим перечисленные отли
чия в поряде их упоминания.

1. В большинстве существующих моделей поведение СОг 
в растворе описывается косвенно — путем введения буферного ко
эффициента [см. (6.1.3)], чаще всего принимаемого постоянным. 
Такое предположение существенно искажает оценки концентра
ции СОг в атмосфере и океане, особенно при прогнозе на длитель
ный период [8]. Поэтому лучше использовать точное гидрохимиче
ское соотношение, связывающее концентрацию [СОг] углекислого 
газа в морской воде и суммарную концентрацию неорганиче
ского углерода. Оно следует из (6.1.1), (6.1.2) и имеет вид

[СОг] =  [Н+]' с ° ф - ‘, (6.2.2)

где Ф = [Н + ]2 -Ь̂ С1 [Н+]-{-К1/Сг.
В качестве недостающего условия, предназначенного для опре

деления концентрации водородных ионов [Н+], естественно при
влечь закон сохранения зарядов ионов, морской воды, который 
после отбрасывания малых членов записывается в виде

А =  [НСОз-] - f  2 [СОГ] - f  Лв +  [ОН-] -  [Н+],

где А — общая щелочность морской воды, принимаемая постоян
ной; Л в— боратная щелочность.

Вклад последней в общую щелочность не превышает 4 %, и 
потому для ее оценки можно использовать известную зависимость 
Ав от температуры 7°, солености 5 °  и водородного показателя 
pH морской воды. Тогда на основании (6.1.1), (6.1.2) и условия 
равновесия /(!„)= [Н+] [0Н~], описывающего процесс диссоциации 
морской воды, выражение для А преобразуется к виду

^ =  -Т Ш Г (^ > № ^  +  2/СД,) +  Лв +  - [ § ^  (6.2.3)
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Система алгебраических уравнений (6.1.1), (6.1.2), (6.2.2) „
(6.2.3) однозначно определяет искомое значение концентрации 
[СОг] растворенного углекислого газа в зависимости от с°.

2. Помимо обычного представления океана в виде двух хо
рошо перемешанных боксов — ВКС и ГС, часто используются 
также диффузионно-боксовые модели, в которых вертикальное, 
распределение углерода в ГС описывается с помощью одномер
ного уравнения турбулентной диффузии (см., например, [207]). 
Одновременно предполагается, что на границе раздела ВКС—ГС 
концентрация углерода не претерпевает разрыва, а на дне океана 
диффузионный поток углерода обращается в нуль.

В большинстве моделей ВКС представляется в виде одного 
бокса с неизменной в горизонтальной плоскости концентрацией 
углерода. Тем самым исключается возможность существования 
особенностей поглощения избыточного количества атмосферного 
СОг в низких и высоких широтах океана. Для устранения этого 
недостатка в [94] было предложено выделить в пределах ВКС 
два бокса, один из которых располагается в низких и умеренных, 
другой — в выс з̂ких широтах. Глубинный слой океана в области 
низких и умеренных широт в свою очередь разбивается на 10 бок
сов. Из них два верхних охватывают главный термоклин, осталь
ные — абиссаль. Предусматривалось также, что в рассматривае
мой системе боксов существует циркуляция, характеризуемая 
медленным опусканием обогащенных углеродом вод из высокоши
ротного ВКС в боксы абиссали и более быстрым водообменом 
этого ВКС с главным термоклином и ВКС низких широт. Такой 
водообмен обеспечивает более интенсивный сток избыточного ко
личества атмосферного СОг в промежуточные воды океана по 
сравнению с двухбоксовыми моделями системы ВКС—ГС.

Известен еще целый ряд моделей углеродного цикла, в кото
рых влияние крупномасштабной термохалинной циркуляции учи
тывается более или менее явно. В качестве примера укажем на 
предпринятую в [251] попытку обобщения диффузионно-боксовой 
модели [207]. Обобщение состояло в дополнительном выделении 
в океане области образования холодных глубинных вод, состоя
щей из ВКС и подстилающего его «наклонного» диффузионного 
бокса, в котором распространение углерода осуществляется по
средством изопикнического перемешивания, описываемого в тер
минах коэффициента горизонтальной турбулентной диффузии.

Близкая по смыслу модификация диффузионно-боксовой мо
дели была предложена в [163]. В этой работе, в отличие от [251],, 
область образования холодных глубинных вод представлялась 
в виде единого бокса и предполагалось, что обмен углеродом 
между нею и областью низких и умеренных широт океана осу
ществляется посредством меридиональной термохалинной цирку
ляции, звеньями которой являются даунвеллинг в первой из на
званных областей и апвеллинг во второй.

Ради полноты картины упомянем боксовые модели [83, 217], 
в которых главная роль в обмене углеродом между боксами
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отводилась изопикническому перемешиванию, а его учет произво
дился путем надлежащего размещения систем боксов. В частно
сти, в [217] сезонный и главный термоклин делился на три слоя 
разной плотности (верхний, промежуточный и нижний), причем 
каждый из них в свою очередь делился на два внутренних и один 
поверхностный (в высоких широтах).

3. Поток Fmd углерода на границе раздела ВКС—ГС обычно 
параметризуется в виде

^  (6.2.4)

где с° и с° — концентрация углерода в ВКС и ГС; ктв. — коэффи
циент обмена, имеющий размерность скорости. Несколько иной 
подход используется в диффузионно-боксовых моделях, в которых 
поток Fmd задается пропорциональным вертикальному градиенту 
концентрации углерода в ГС.

Калибровка моделей углеродного цикла обычно производится 
путем подбора коэффициентов обмена между боксами (в том 
числе между ВКС и ГС), коэффициента вертикальной турбулент
ной диффузии в ГС и размеров боксов и, как правило, основыва
ется на данных о распределении трассеров в атмосфере и в оке
ане. В качестве таковых чаще всего используются радиоактивные 
изотопы '‘‘С и ®Н, содержание которых значительно возросло после 
начала ядерных испытаний в атмосфере. В настоящее время мы 
располагаем данными о распределении избыточного содержания 
^̂ С и ®Н в различных слоях океана [97, 98]. Однако этих данных 
мало, так что о надежной калибровке моделей говорить не при
ходится.

Ситуация усугубляется еще тем, что уравнения боксовых мо
делей обычно записываются для усредненных в пределах бокса 
■средних годовых значений концентрации. Другими словами, при 
их формулировке эффекты пространственно-временной изменчи
вости исключаются, что может заметно исказить результаты рас
четов. Так, эффект сезонной изменчивости процессов в верхнем 
■слое океана, регулирующих интенсивность переноса тепла и трас
серов (в том числе и углерода) в нижележащие слои, настолько 
существен, что для описания взаимодействия между ВКС и ГС 
в принципе нельзя использовать постоянный коэффициент верти
кальной диффузии. Фиксация его при имитации распространения 
изотопа ®Н в рамках трехмерной модели глобальной циркуляции 
океана привела к занижению скорости поступления ®Н в термо
клин [228]. Близкое к наблюдаемому распределение концентрации 
^Н по глубине удалось получить лишь при учете эффектов зимней 
конвекции. Таким образом, возникает естественный вопрос; ка
ковы последствия исключения эффектов пространственно-времен
ной изменчивости при описании переноса тепла и трассеров через 
нижнюю границу ВКС? Не ясно также, можно ли вообще для 
калибровки боксовых моделей углеродного цикла использовать 
данные наблюдений о распространении других трассеров.
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Для ответа на поставленные вопросы рассмотрим результаты 
расчета теплообмена на границе раздела ВКС— ГС, полученные 
в рамках двухслойной глобальной модели океана [36]. Эта модель 
содержит детальное описание сезонной эволюции толщины и тем
пературы ВКС, что позволяет весьма удовлетворительно воспро
извести не только среднюю годовую циркуляцию океана, но и ее 
сезонную изменчивость.

Предварительно приведем уравнения, описывающие эволюцию 
температуры Т и концентрации примеси с. Поскольку эти урав
нения имеют одинаковую форму, представим их в виде одного 
уравнения для величины X, которой в зависимости от контекста 
будем придавать смысл либо температуры, либо концентрации. 
Будем считать также, что в ГС величина X неизменна по глубине 
или что она осреднена по вертикали в пределах слоя. С учетом 
гипотез, положенных в основу двухслойной модели, уравнения пе
реноса величины X примут вид

Ы dtXi +  UihiVXi =  Qsi -  Qbi +  k̂ i div {h^Xi) +  , (6.2.5)

где индексы «/» указывают на лринадлежность к ВКС (г==1) и 
ГС (t =  2), а «5» и «6» — к верхней и нижней границе рассматри
ваемого слоя; остальные обозначения имеют следующий смысл: 
h — толщина слоя; и  — осредненная по вертикали горизонтальная 
составляющая скорости; Q — нормированный на объемную тепло
емкость морской воды вертикальный поток тепла или примеси 
(Q^2 =  0); kh — коэффициент горизонтальной диффузии; R — функ
ция, описывающая суммарное действие внутренних источников и 
стоков примеси (^^ =  0); V и div — операторы градиента и дивер
генции на поверхности сферы.

Условие, гарантирующее выполнение интегрального сохранения 
величины X в системе ВКС—ГС при надлежащем задании гра
ничных условий на береговой линии океана, выражается в виде 

-соотношения для потоков величины X через границу раздела
слоев [ср. с (3.4.24), (3.4.25), учитывая, что и

We (Xl -  Xz) =  Qbl -  Qk (6.2.6)
где We=[dthi-[-6x\ (Ui/ii)] — эквивалентная вертикальная скорость.
По своему физическому содержанию она представляет собой нор
мальную к поверхности раздела слоев составляющую скорости 
движения воды относительно подвижной, границы раздела. Знак 
We указывает направление обмена; при положительных We про
исходит перенос из ГС в ВКС величины Х2, при отрицательных — 
в противоположном направлении переносится величина Xi.

Способ вычисления потоков и QJ с помощью (6.2.6)
требует комментариев. В течение некоторой части периода про
грева происходит образование нового, более мелкого сезонного 
термоклина, и проникновение тепла и трассеров из нового ВКС
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в нижнюю часть старого отсутствует, т. е. = 0 . С другой сто
роны, начиная с момента смены знака потока тепла на поверхно
сти океана весной, когда толщина ВКС меняется скачком до но
вого значения, отвечающего толщине слоя чисто ветрового пере
мешивания, нижняя часть старого ВКС объединяется с ГС, что 
описывается появлением эквивалентного потока характеристики 
X на верхней границе ГС. В момент скачка поток определя
ется, из условия сохранения теплосодержания рассматриваемого 
столба воды, а в дальнейшем — вычисляется по значениям We 
с использованием соотношения (6.2.6). Эквивалентная вертикаль
ная скорость в рассматриваемом режиме отрицательна, и знак по
тока Q-̂ 2 совпадает со знаком {Xi — Х2). Однако если поток 
тепла всегда положителен (температура ВКС больше тем
пературы ГС), знак потока примеси может оказаться
любым.

В дальнейшем по мере усиления перемешивания в ВКС вода 
из ГС начинает вовлекаться в ВКС. В этом случае поток ста
новится равным нулю, а поток тепла на нижней границе ВКС 
расходуется на нагревание более холодной воды, поступающей из; 
ГС. Этот поток, вычисляемый из уравнения бюджета турбулент
ной энергии для ВКС, положителен. Для вычисления потока при
меси вновь используется соотношение (6.2.6), причем знак со
ответствует знаку разности (ci — С2) и может быть любым.

Турбулентные потоки и эквивалентные потоки состав
ляют только часть суммарного обмена на границе ВКС—ГС:, 
тепло и примеси переносятся также посредством вертикальной ад
векции. Для определения скорости суммарного обмена на границе 
ВКС—ГС преобразуем уравнения (6.2.5). Слагаемые, описываю
щие горизонтальную адвекцию, приведем к дивергентной, а сла
гаемые, отвечающие вертикальному транспорту через границу 
раздела слоев, —̂ к симметричной форме. Тогда это уравнение 
примет вид

dt {hiXi\ +  div (uihiXi) -  k̂ i div (hiVXi) -  
- 6 H Q f i - i? f  =  ( - l ) '  + 'U i® .- + W ) ,   ̂ (6.2.7)

где верхние индексы « +  » и /«—» означают положительную и от
рицательную часть числа, т .е . ш+ =  0,5(ш е+|ш е|) и ayj =  0,5X  
X (йУе — |® е 1 ) ;  8 к г  — СИМВОЛ Кронекерз.

правая часть уравнения (6.2.7) представляет собой суммар
ный поток тепла или примеси через границу раздела слоев. 
Заметим, что каждое из слагаемых входит в правые части урав
нений для ВКС и ГС с противоположными знаками, что в любой 
момент времени лишь одно из этих слагаемых отлично от нуля 
и что составляющая w~ характеризует скорость переноса через 
границу раздела величины Xi, а составляющая ш+ — то же, но
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для величины Xz. Таким образом, обмен теплом и примесями ме
жду ВКС и ГС оказывается удобным описать двумя однонаправ
ленными скоростями обмена — и

Выделим теперь на поверхности океана область, отвечающую 
одному из боксов, на которые разбит океан, и выразим средний 
суммарный поток между ВКС и ГС через средние значения Хх 
и Хг. Если обозначить средние годовые значения чертой сверху, 
а усредненные по пространству в пределах: фиксированной обла
сти— угловыми скобками, то выражение для среднего значения 
потока примет вид

( Q ’^) =  ( X i W 7 )  +  ( X 2 w t ) .  ( 6 . 2 . 8 )

Далее, поскольку сезонная изменчивость величины Х2 в ГС 

океана незначительна, приближенно можно считать, что X2Ŵ =
=  ̂ 2Ш+. С учетом этого равенства, выражение (6.2.8) сводится 
к виду

<Q'̂ > =  <®7><Xi>-f +  (6.2.9)
где

Qfor =  <Ui -  Xl) w7) - f  (Oil -  (Xi)) w7) +  {{X2 -  <Д2»  wt)
( 6 . 2 . 1 0 )

— составляющая результирующего потока, обусловленная про
странственно-временной изменчивостью. В определении (6.2.10) 
первое слагаемое отражает эффект временной изменчивости ха
рактеристики Xl и равно нулю, если величина Xi остается неиз
менной в течение "года. Два других слагаемых характеризуют 
пространственную неоднородность в распределении средних годо

вых значений Xi и Хг. Эти слагаемые обращаются в нуль только

при горизонтальной однородности Xi и Xz-
О пространственно-временной изменчивости скоростей обмена 

на границе ВКС—ГС можно судить по результатам расчета сред
них зональных скоростей нисходящего (<ш~>) и восходящего
« ш + »  переносов, представленных в [76]. Согласно [76], во вне
тропических областях северного и южного полушарий <ш~> не 
равна нулю только в период нагревания океана, причем продол
жительность периода, в течение которого {wry принимает отлич
ные от нуля значения, определяется как направлением и интен
сивностью вертикальных движений, так и потоком тепла на по
верхности океана. Наиболее быстрые изменения скорости нис
ходящего переноса имеют место ранней весной, а максимальные 
значения (почти 10“  ̂ м /с )— в зависимости от широты весной
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или в начале лета. Распределение скорости восходящего переноса 
отличает меньшая пространственная и временная изменчивость. 
Максимальные значения <ш+>, превышающие 10“® м/с, отмеча
ются вблизи широт 50° с. ш. и 50° ю. ш. поздней зимой, наимень
ш ие— в весенне-летний период, когда скорость восходящего пере
носа уменьшается на два порядка.

Среди особенностей, присущих средней годовой зональной ско

рости <ау~> нисходящего переноса 

ы !о
Ч

(рйс. 6.7), отметим прежде 
всего наличие зон с близкими
к нулю значениями •
В этих зонах существуют об
ласти, где более мелкий запи
рающий сезонный термоклин 
не образуется в течение всего 
года и перенос тепла и трассе
ров из ВКС в ГС не происхо
дит вовсе. Такие области рас
полагаются в низких и высо
ких широтах океана. Форми
рование ■ подобных областей 
в низких широтах связано 
Р и с . 6 .7 . С р е д н я я  г о д о в а я  з о н а л ь н а я

Р и с .  6 .7 . С р е д н я я  г о д о в а я  з о н а л ь н а я  
с к о р о с т ь  н и с х о д я щ е г о  ( J)  и в о с х о д я 
щ е г о  (2)  п е р е н о с а ,  п о  С . А . Ф о 

к и н у  [76].

С тем, чтб сезонные вариации толщины ВКС здесь невелики, и ве
личина Хг круглый год переносится через нижнюю границу ВКС 
интенсивными восходящими движениями. Напротив, в высоких ши
ротах (особенно в южной полярной области) вследствие выхолажи
вания океана температура в течение всего года остается посто
янной по глубине, и вертикальный перенос тепла и трассеров осу
ществляется посредством конвективного перемешивания. Еще

одна интересная особенность широтного распределения —
ее увеличение в умеренных широтах, где располагаются центры 
субтропических круговоротов. Что касается средней годовой зо

нальной скорости <ги)+> восходящего переноса, то ее наибольшие 
значения отмечаются в окрестности 50° с. ш. и 50° ю. ш. Эта осо
бенность связана с быстрым заглублением ВКС в период осенне- 
зимней конвекции.

Поскольку скорость обмена через нижнюю границу ВКС не из
меряется, то правильность полученных оценок'можно подтвердить
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только путем косвенного сравнения с данными наблюдений, на
пример с приведенными в [97] данными о распределении изотопа 

образовавшегося в результате ядерных испытаний. Производя 
такое сравнение, учтем, что период полураспада *'‘С много больше 
интервала времени, прошедшего с начала ядерных испытаний, и 
что скорость поступления этого изотопа в океан мало изменяется

\щ\-П^м/с

f'tOM. W  ' 20 О 20 eifc.U l.

Р ис. 6.8. М од у л ь  средней годов ой  зональной  скорости нис
х од я щ его  переноса д л я  А тлантического (а ) ,  Т ихого (б)  и 

И ндийского (в )  океанов , по С. А . Ф окину [76].

Точки — интегральная в столбе воды единичного сечения концен
трация антропогенного (10*° атомов/см^) во время проведения 

программы GEOSECS (1972—1978 гг.), заимствованная из [97]. .

с широтой. Обратим также внимание на то, что для трассера, от
сутствующего- в ГС и поступающего в океан из атмосферы, сум
марный поток через нижнюю границу ВКС должен быть пропор
ционален скорости w~. Это заключение подтверждается при 
сравнении приведенных на рис. 6.8 широтных зависимостей сред

ней годовой зональной скорости <ги>~> и интегральной в столбе 
воды единичного сечения концентрации антропогенного ‘̂ С (еди
ница измерения последней, равная 10“  атомов/см^, выбрана так, 
чтобы привести эти кривые к одному масштабу). Для всех трех 
океанов в зоне от 50° ю. ш. до 50° с. ш. обе эти зависимости де
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монстрируют удовлетворительное соответствие. За пределами 
указанной зоны качественное их подобие нарушается. Здесь в те
чение большей части года сезонный термоклин оказывается вы
рожденным, и, следовательно, конвективное перемешивание про
никает до дна океана.

Возвращаясь к обсуждению параметризаций переноса тепла 
и трассеров через границу раздела ВКС—ГС, заметим, что часть

среднего потока <Q^> представляется линейной комбинацией зна

чений <Xi> и iXz) с коэффициентами пропорциональности <ш~>

и <о)+>, которые, вообще говоря, отличаются друг от друга [см,
(6.2.9)] и определяются размерами рассматриваемой области, 
или, иначе, зависят от способа разбиения океана на боксы. Если 
теперь выражение (6.2.4) для потока Fmd записать в виде Fmd^
— =  — <-<’̂ 2>) и сравнить С равенством (6.2.9), то

мы придем к выводу, что при произвольных {Xi} и <Z2> правые 
части обоих равенств совпадают только в том случае, когда со
ставляющая представляется в виде линейной комбинации:

Qf =ai<JTi> +  a2<X2> (здесь Oi и аз-постоянны е), причем ai =
= kmd — iw~y и 0 2= — — Поскольку маловероятно, что
эти условия выполнены одновременно, предпочтительнее использо

вать выражение для среднего потока <Q^>, определяемое форму
лами (6.2.9) и (6.2.10).

Итак, при традиционном способе описания взаимодействия 
ВКС и ГС каждый трассер характеризуется своим значением kmd,
зависящим от <Xi> и <^2>, их разности, а также от корреляци
онной составляющей Q̂ ^̂ , которая отражает пространственное
распределение и сезонную изменчивость величины X. Следова
тельно, при вычислении коэффициента обмена kmd (скажем, для 
углерода) по данным о распределении другого трассера требуется 
известная осторожность, ибо точность получаемой оценки будет 
полностью определяться правильностью принятых при этом ги
потез.

Еще один недостаток существующих моделей углеродного 
цикла связан с фиксацией температуры в атмосфере и океане. 
Последнее обстоятельство равносильно отказу от учета взаимо
действия углеродного и термодинамического циклов. Каких-либо 
убедительных свидетельств в пользу этого предположения нет. 
Напротив, можно указать по крайней мере три механизма, обу
словливающих взаимодействие углеродного и термодинамического 
циклов. Мы имеем в виду, во-первых, обмен углеродом между
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ВКС и ГС, регулируемый процессом вовлечения, интенсивность 
которого определяется турбулентным потоком тепла на нижней 
границе ВКС и перепадом температур между ВКС и ГС. Во-вто
рых, равновесная и фактическая концентрации СОг в воде, фигу
рирующие в выражении для потока СОг на поверхности океана, 
являются функциями от температуры. Наконец, углекислый газ 
создает парниковый эффект, способствующий нагреванию атмо
сферы и как следствие этого изменению термического режима и 
углеродного цикла в системе океан—атмосфера.

Таким образом, любая модель, претендующая на адекватное 
воспроизведение действительности, должна описывать совместные 
изменения характеристик углеродного и термодинамического 
циклов.

Далее, как было показано выше, такая модель обязана учиты
вать сезонные изменения интересующих нас характеристик. Необ
ходимость учета сезонной изменчивости диктуется еще одним об
стоятельством. Дело в-том, что для проверки существующих мо
делей углеродного цикла обычно используются три теста: 1) рас
чет эффекта Зюсса — уменьшения концентрации *̂ С в атмосфере 
из-за поступления углекислого газа промышленного происхожде
ния (в последнем *̂ С отсутствует); 2) оценка перераспределения 
между океаном и атмосферой радиоуглерода, образовавшегося 
в результате ядерных испытаний, и 3) сопоставление наблюдае
мых и рассчитываемых междугодичных изменений содержания 
СОг в атмосфере. Этим, однако, возможности проверки моделей 
не исчерпываются. Существует еще один тест, предоставляемый 
в наше распоряжение природой, — сезонные колебания атмосфер
ного СОг, которые имеют такой же порядок величины, как и ме
ждугодичный тренд за весь период наблюдений (см. раздел 6.1). 
Таким образом, правильное воспроизведение сезонной эволюции 
углеродного цикла может служить веским доводом в пользу мо
дели. Если к сказанному добавить, что нелинейные модели угле
родного цикла при учете и без учета сезонной изменчивости 
дают разные средние годовые значения искомых характеристик, 
то целесообразность построения модели сезонной эволюции угле
родного цикла в системе океан— атмосфера становится совершенно 
очевидной.

Такая модель была предложена в [22, 28]. В ее основе лежит 
описанная в разделе 3.4 термодинамическая модель сезонной эво
люции системы океан— атмосфера северного полушария и пред
ставление атмосферы и океана в виде шести (а не семи, как 
в термодинамической модели) связанных между собой боксов — 
двух атмосферных (северного и южного) и четырех океанских 
(ВКС и ГС в области апвеллинга, область образования холодных 
глубинных вод и полярная область океана). Предполагается, что 
газообмен между океаном и атмосферой при наличии ледяного 
покрова отсутствует. С учетом этого допущения эволюционные 
уравнения, характеризующие бюджет углекйслого газа в атмо
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сферных боксах и неорганического углерода в океанских боксах, 
принимают вид:

dctjdt =  +  ^  [ -  (1 -  h i )Q.T +  fu {Rpi+
( 6 . 2 . 1 1 )

^  =  P c 2 + - ~ { - { \ - h 2 -  fl) Q°0 +  fL2 {Rp2 +  R%) +  Rfz l

( 6 . 2 . 1 2 )

c?hi -  c?We =  -  {F?i +  wc?) -  Q t -  0 4- +  {R% +  Rdi);

(6.2.13)

d  о
dt C ° ( я  - h y )  +  c4we =  -  (F?2  -  ® c ? )  +  +  0 - b  Rd2l ( 6 . 2 . 1 4 )

„0

dt“  [ ( f S  +  F % )  +  w  ( r f  -  c ? ) ]  +  Q S f  +
«0

s °
+  №  +  /? ° o ) - -^ /^ ? - i+ Z )o A o °  (6.2.15)

Sq - .

c°iH  =  F?_, +  Z)l,A °b (6.2.16)dt

где уравнения (6.2.11) , (6.2.12) относятся соответственно к южному 
и северному атмосферным боксам, уравнения (6.2.13), (6.2.14) — 
к ВКС и ГС в области апвеллинга, уравнения (6.2.15) и (6.2.16) — 
к области образования холодных глубинных вод и к полярной об
ласти океана; — средняя взвешенна:я' (по массе атмосферы) 
удельная концентрация СОг в атмосфере; с° — суммарная концен
трация неорганического углерода в океане; смысл остальных обо
значений, отсутствующих в термодинамической части модели, будет 
ясен из дальнейшего.

Систему уравнений (6.2.11) — (6.2.16) по аналогии с термоди
намической моделью дополним выражениями для турбулентного 
потока углерода на нижней границе ВКС и эквивалентного
потока углерода на верхней границе ГС в области апвел
линга, выражениями для скорости изменения содержания угле
рода в полярной области (D'Lj) и в области образования холод
ных глубинных вод (D®) за счет захвата воды из соседних обла
стей океана, а также выражениями для меридионального переноса 
углерода в океане (F°) и углекислого газа в атмосфере
{Ff )-  '  ' •
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Для определения потока углекислого газа воспользуемся 
формулой (6.1.4), причем концентрацию [СОг] растворенного 
в воде СОг будем считать функцией от температуры 7°, солено
сти 5 °  и суммарной концентрации с° неорганического углерода _ 
в воде [см. (6.1.1), (6.1.2), (6.2.2), (6.2.'3)], а коэффициент kg га
зообмена — функцией от динамической скорости ветра 
(рис. 6.6 а).

Переходя к описанию источников и стоков углерода биологи
ческого происхождения, заметим, что в соответствии с существую
щими оценками (раздел 6.3) современная скорость поступления 
СОг в атмосферу при антропогенных изменениях биоты суши со
ставляет не более 20 % интенсивности промышленных выбросов. 
Отсюда следует, что точность прогноза концентрации атмосфер
ного СОг будет зависеть прежде всего от сценария потребления 
ископаемого топлива и адекватности воспроизведения реакции 
океана. Имея в виду последнее обстоятельство, предположим, что 
антропогенные нарушения жизнедеятельности биоты отсутствуют, 
и рассмотрим ее естественную* сезонную изменчивость, полагая, 
что в среднем за год сумма продукции и деструкции биомассы как 
в океане, так и в атмосфере равна нулю^

При описании биологических источников и стоков угле
кислого газа в атмосфере будем исходить из того, что;. 1) скорость 
производства континентальной биомассы отлична от нуля только 
в вегетационный период Тщ; 2) в этот период между продукцией 
и деструкцией органического вещества имеется временной сдвиг

3 ) деструкция органического вещества вне вегетационного 
периода происходит с постоянной скоростью 4) средняя го
довая продукция В^ континентальной биомассы и моменты на
чала (tl) и конца (̂ 1 -Ьт,,) вегетационного периода известны. 
В этом случае сезонные колебания и могут быть аппрок
симированы полиномом третьей степени, коэффициенты которого 
однозначно определяются заданными значениями указанных па
раметров.

Для реконструкции сезонного хода биологических источников 
и стоков углерода в океане воспользуемся эмпирической

информацией (см. раздел 6.1), согласно которой скорость произ
водства фитопланктона имеет два максимума (весной и осенью) 
в умеренных и один максимум (летом) в высоких широтах. Тогда, 
если средняя годовая продукция фитопланктона и отношение
Ьр ее максимального и минимального значений известны, сезон
ную изменчивость можно представить в виде суммы первых 
двух членов ряда Фурь^по времени. Далее, скорость разложения 
органическото вещества в ВКС естественно принять пропорцио
нальной продукции фитопланктона с коэффициентом пропорцио
нальности, зависящим от температуры по закону Вант-Гоффа. 
Учитывая, что скорость поступления органического вещества в ГС
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и температура в ГС и в области образования холодных глубин
ных вод не претерпевают больших сезонных изменений, получаем:

Rdi =  —crRpi (t — 8t°); Rd2 =  — (1 — y) p̂i>
где

Ст =  ст̂ +  t̂(Ti —(T i)); Cr ’ =  у +  Pr (T’l) —

6^0— время обновления общей массы живого органического ве
щества в океане; у — отношение средних годовых значений де
струкции и продукции органического вещества в ВКС; Рт — тем
пературный коэффициент разложения; угловые скобки означают 
осреднение в течение годового цикла.

Уравнения (6.1.1), (6.1.2), (6.1.4), (6.2.2), (6.2.3), (6.2.11) — 
(6.2.16) вместе с уравнениями (3.4.8) — (3.4.42) термодинамиче
ской части модели и условием ^/г =  0 (г =  1, 2) дают возможность 
воспроизвести естественную сезонную изменчивость термодинами
ческого и углеродного циклов в системе океан—атмосфера север
ного полушария.

Результаты расчета сезонной эволюции характеристик углерод
ного цикла представлены на рис. 6.9. Как видно, качественные 
особенности наблюдаемых изменений воспроизводятся моделью 
правильно. Отметим, в частности, увеличение амплитуды сезонных 
колебаний, а также запаздывание максимума и опережение ми
нимума в высоких широтах относительно их значений в уме
ренных и низких широтах атмосферы, постоянство с° в области 
образования холодных глубинных вод, ГС и полярной области 
океана и заметные изменения ее в ВКС в умеренных и низких 
широтах, смену направления Qc  ̂ в южном атмосферном боксе и 
одностороннее направление газообмена (из атмосферы в океан) 
в северном. Количественное соответствие с фактическими данными 
также получается удовлетворительным. Об этом можно судить 
на основании сравнения рассчитанных значений с данными
наблюдений в четырех разных районах северного полушария 
(рис. 6.9 а). Еще одним подтверждением может служить непло
хое согласование рассчитанных значений и с° (рис. 6.9 б, г) 
с данными наблюдений (рис. 6.4 и 6.5).

6.3. Антропогенные источники атмосферного СОг 
и оценки его изменений

Прежде чем перейти к анализу потенциальных изменений кон
центрации атмосферного СОг, рассмотрим антропогенные факторы 
(промышленные выбросы и поступление СОг в атмосферу при вы
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рубке лесов и изменении характера землепользования), вызвав
шие ее увеличение за последние 200 лет. Судя по рис. 6.1, про
мышленные выбросы СОг в атмосферу за 125 лет с начала про
мышленной революции составили 187 • 10® т С. Из них 98 % обу-

Рис. 6.9. С езонн ая  изменчивость основны х характеристик углер одн ого  
цикла в систем е океан— атм осф ера, по [28]. , ,

а — парциальное давление СО2 в приводном слое атмосферы: б — парциальное 
давление COj в приповерхностном слое океана; в — поток СО2 на границе р аз
дела океан—атмосфера; г — суммарная концентрация углерода в океане; Й — по
токи углерода на границе раздела между ВКС и ГС. 1 — южный бокс; 2 — се
верный бокс; 3 — ВКС: 4— область образования холодных глубинных вод;
5 — ГС; 6 — полярная область океана. I  — значения Pq q  по данным наблюдений
в обсерватории М ауна-Лоа (20° с .ш ,) . Я  — на судне погоды р (50° с. ш .), / Я  — 

на м, Барроу (7Г с. ш.), IV  — в Северной Атлантике (50—70° с, ш.).

словлено сжиганием ископаемого топлива и спутного газа и 
2 % — производством цемента. За указанный период среднее го
довое поступление СОг в атмосферу выросло с 0,1 • 10® т С 
в 1860 г. до 5,3- 10® т С в 1984 г. Интересно, что его сезонная из
менчивость не превышала (во всяком случае в 1982 г.) 2 % сред
него годового значения [224].

Существует несколько способов оценки поступления СОг в ат
мосферу при вырубке лесов и изменении характера землепользо
вания. Наиболее представительным является способ, основанный 
на использовании исторических данных о характере землепользо
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вания за последние 200 лет. Так, рассмотрев 69 региональных эко
систем, Хоутон и др. [165] выделили 6 типов их изменения в ре
зультате антропогенных воздействий; 1) рост вторичных лесов 
на месте вырубленных; 2) преобразование естественных экоси
стем в сельскохозяйственные угодья; 3) использование естествен
ных экосистем в качестве пастбищ; 4) прекращение обработки 
сельскохозяйственных угодий; 5) прекращение эксплуатации паст
бищ; 6) восстановление лесов. Состояние каждой возмущенной 
экосистемы характеризовалось изменением ее площади, возраста

Ю^т z/г о д  
J r

;-:,2  Рис, 6.10. Скорость поступления COj в ат
мосферу при вырубке лесов и изменении 
характера землепользования для трех 
интерпретаций исторических данных, по 

Хоутону и др. [165] и Болину и др. [95].
/  — оценка по данным о биомассе наземной 
растительности, представленным в [264J; 2 — уточ
ненная оценка с использованием данных о био
массе тропических лесов; 3 — оценка по тем же 

I данным, что и в предыдущем случае, но шри
гл другой интерпретации преобразования естествен-
' ных экосистем в сельскохозяйственные угодья.т т т

и содержания углерода в различных формах (в биомассе и орга
ническом веществе почв). Результаты расчета для периода с 1860 
по 1980 г. приводятся на рис. 6.10 (сплошная кривая). Как оказа
лось,, ежегодное поступление СОг в атмосферу из-за трансформа
ции биоты суши до I960 г, включительно превосходит интенсив
ность промышленных выбросов (ср. с рис. 6.1). Суммарное по
ступление СОг в атмосферу с 1860 по 1980 г. составляет 180 X 
ХЮ® т С с отклонением ± 4 5 - 10® т С, создаваемым неопределен
ностью задания начальных значений биомассы лесов и неоргани
ческого вещества почв и неточностью описания динамики земле
пользования (см. различные кривые на рис. 6.10). Приведенная 
оценка не учитывает возможного захоронения части биомассы вы
рубленного леса в почве в виде древесного угля, которое, согласно 
[239], может достигать (0,8 +  0,5) • 10® т С/год.

Существующие прямые оценки обмена СОг между атмосферой 
и биотой суши для современного периода сведены в табл. 6.5. 
Подчеркнем, что при выводе этих оценок не принимались во вни
мание изменения содержания углерода в естественных экосисте
мах, не подвергшихся непосредственным антропогенным воздейсТ‘ 
ВИЯМ. Такие изменения могут быть вызваны, во-первых, ростом 
содержания СОг в атмосфере, во-вторых, эвтрофикацией биосферы
и, в-третьих, повышением температуры воздуха и поверхности 
суши. Первые два фактора должны способствовать увеличению 
скорости фотосинтеза и изъятию СОг из атмосферы, последний — 
усилению окисления мертвой органики и увеличению поступления
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Прямые оценки обмена СОг между атмосферой 
и биотой суши, вызванного антропогенными 

воздействиями, для 80-х годов текущего столетия

Таблица 6.5

Автор Средний годовой поток, 
109 т с /го д

В удв елл  и Х оутон  (1977) 2 , 5 — 20
А дам с и др . (1977) 0 . 4 —4
Вонг (1978) 1 ,9
Х эм пике (1979) 1 , 5 - 4 , 5
С ейлер и К рутцен (1980) о т  — 2 ,0  д о  2 ,0
Р евел л  и М анк (1 9 8 1 ) 2 ,0
Х оутон  и др . (1983) 1 ,8 — 4 ,7
Болин (1986) 1 , 6 ± 0 , 8
К. И . К обак , Н . Ю . К он др а- 0 ,7
ш ева (1987)

П р и м е ч а н и е .  П олож ительны е значения потока  
соответствую т поступлению , отрицательны е —  изъятию  
атм осф ерного СО».

GO2 В атмосферу. Прямые доказателЁства глобального проявле
ния этих факторов неизвестны [164]. Укажем лишь, что антропо
генные нарушения циклов азота и фосфора, связанные с производ
ством минеральных удобрений, могут привести к ежегодному уве
личению содержания органического углерода в биомассе расте
ний суши и океана, в почве и в осадочных отложениях на дне оке
ана не более чем на 0,2 • 10® т С [219].

Все прочие способы оценки последствий антропогенных воздей
ствий на наземные экосистемы, т. е. уничтожения лесов, измене
ния характера землепользования и изменений биомассы сохранив
шихся естественных экосистем, являются косвенными, и характет 
ризуют суммарный обмен СО2 между атмосферой и биотой суши. 
Среди них выделим прежде всего способ, основанный на исполь
зовании данных измерений отношения концентраций стабильных 
изотопов углерода ‘ С̂ и в годичных кольцах деревьев и ко
раллах. Изотоп *®С содержится как в атмосфере,, так и в биоте 
суши и в ископаемом топливе, но в последних отношение его 
концентрации к концентрации меньше, чем в . атмосфере, на 
613С =  1 8 %0, где б 13С — относительное отклонение ‘^С рс дт не
которого общепринятого стандарта. Поэтому сжигание ископае
мого топлива и антропогенные изменения биоты суши должны 
приводить к уменьшению б̂ ^С в атмосфере, составившему по дан
ным анализа колец деревьев за период с 1850 по 1979 г. около 
2%о [142]. Независимая оценка уменьшения б ’®С на 1,1 %о) за 
тот же период была получена по данным анализа газовых вклю
чений в ледниковых кернах [243].

Модельные оценки поступления СО2 в атмосферу из биоты 
суши за последние 200 лет сведены в табл, 6 .6 . Они демонстри-
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Оценки сум м арного поступления СО^ в атм осф ер у  
из биоты  суш и за  последн и е 200 лет, полученны е  

по резул ьтатам  м одельны х расчетов  с  использованием  
изотопны х измерений

Таблица 6.6

Автор
Количество
углерода,
'10» т С

Рассматри-
BaeMjjift
период

П енг и др . (1983)  
Э м ануэль и др . (1984)  
Стюивер и др . (1984J  
П енг (1985)
И. Е. Турчинович,
Б. Г. В агер  (1985) 
Зиген талер , Ошгер 
(1987)

240
230

1 5 0 + 1 0 0
144

60— 90

9 0 - 1 5 0

1850— 1975
1800— 1980
1600— 1975
1800— 1980
1860— 1980

1770— 1984

руют большой разброс главным образом из-за различий исполь
зуемых глобальных моделей углеродного цикла. Кроме того, сле
дует иметь в виду и трудности интерпретации уменьшения 
в годичных кольцах деревьев за последние 150—200 лет, которое 
могло создаваться и другими причинами (подробное обсуждение 
этого вопроса см. в [8]).

Все основанные на изотопных данных оценки обмена СОг 
между атмосферой и биотой суши указывают на непрерывное уве
личение поступления СОг в атмосферу с начала прошлого столе
тия и последующее его уменьшение с начала нынешнего столетия. 
Среднее за период с 1950 по 1980 г. поступление составляет (О— 
0,9) -10® т С/год [243]. Эта оценка согласуется с другими косвен
ными оценками, полученными по результатам численных экспери
ментов с привлечением данных об изменении концентрации СОг 
в атмосфере с начала промышленной революции и по результа
там измерений концентрации атмосферного СОг па станции Ма
уна-Лоа, согласно которым интенсивность биосферного источника 
в 1980 г. равнялась соответственно (О— 1) ■ 10® т С/год [165] и 
0,5- 10® т С/год [136], но противоречит большинству прямых оце
нок (см. табл. 6.5)., Последнее обстоятельство в какой-то мере 
может быть связано с тем, что прямые оценки, в отличие от всех 
прочих, не учитывают изменений биомассы сохранившихся есте
ственных экосистем. Таким образом, современная скорость по
ступления СОг в атмосферу за счет антропогенных изменений 
биоты суши, по-видимому, не превышает 20 % интенсивности про
мышленных выбросов.

Приступая к обсуждению предстоящих изменений концентра
ции атмосферного С О г, напомним, что для их предсказания необ
ходимо знать, во-первых, сценарии развития энергетики и изме
нения биоты суши, определяющие поступление С О г в атмосферу 
при сжигании ископаемого топлива, вырубке лесов и изменении
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характера землепользования, и, во-вторых, параметр а, характе
ризующий ту долю избыточного СОг, которая остается в атмо
сфере. Тем самым параметр а  отождествляется с отношением из
менений содержания углекислого газа в атмосфере к его поступ
лению за счет промышленных или промышленных и биосферных 
источников.

Если поступление СОг в атмосферу известно, то наиболее про
стой способ оценки эволюции концентрации атмосферного СОг — 
использование предположения о неизменности а  во времени. В со
ответствии с данными измерений концентрации СОг в атмосфере 
(рис. 6.2) и оценками промышленных выбросов (рис. 6.1) значе
ние параметра а составляет 56 % без учета и (39 ± 5 )  % с учетом 
источников атмосферного СОг биосферного происхождения, если 
интенсивность последних принимается равной (1,6±0,8) • 10® т 
С/год (табл. 6.5). Пример подобного рода прогноза представлен 
в табл. 6.7, где варианты I и II отвечают предельно возможным

Т аблица 6.7

Предельно возможные значения концентрации 
атмосферного COj (млн-') в XXI в., по Болину и др. [95]

Вариант

I

II

Годы

2000

380

360

20р 2050

470

380

580

400

2075

720

410

2100

900

420

.(максимальным и минимальным) промышленным выбросам СОг 
в атмосферу, полученным в [95] на основании всех существующих 
сценариев развития энергетики. Одновременно в варианте I зада
ются максимальные значения биосферного источника атмосфер
ного СОа (2-10® т С/год) и параметра а (0,5), в варианте II-^ м и 
нимальные (1 • 10® т С/год и 0,4). Видно, что в первом случае со
держание атмосферного СОа удваивается (по сравнению с допро- 
мышленным уровнем) к 2050 г., тогда как во втором оно состав
ляет в середине следующего столетия всего лишь около 400 млн~ .̂ , 

В действительности предположение о постоянстве параметра 
а не выполняется: даже для периода с 1963 по 1978 г. его значе
ние, рассчитанное без учета биосферного источника, увеличивается 
с 49 до 60 % [8]. Поэтому для предсказания изменений концен
трации атмосферного СОг, казалось бы, естественно использовать 
глобальные модели углеродного цикла, в которых параметр а не 
фиксируется, а определяется наряду с другими искомыми харак
теристиками. Однако и этот путь не безупречен из-за сильной 
чувствительности решения к выбору параметров модели. Иллю
страцией может служить прогноз концентрации атмосферного СОг
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до конца следующего столетия,- полученный в рамках боксовой 
модели системы атмосфера— ВКС— ГС (см. [8]). Как показано 
в [8], вариации коэффициента обмена kmd углеродом между ВКС 
и ГС приводят к не меньшим изменениям концентрации атмосфер
ного СОг, чем неопределенность прогноза изменений биоты суши. 
Это говорит о необходимости включения коэффициентов обмена 
между отдельными боксами, как, впрочем, и других параметров 
моделей (толщины ВКС, скорости апвеллинга, коэффициента вер
тикальной турбулентной диффузии и т. п.), в число неизвестных, 
подлежащих определению.

6.4. Н е с т а ц и о н а р н а я  р е а к ц и я  к л и м а т и ч е с к о й  си стем ы  
н а  ст у п е н ч а т о е  и п о степ е н н о е  у в е л и ч е н и е  к о н ц е н тр а ц и и  
а т м о с ф е р н о го  СО г

Благодаря термической инерции климатической системы ее 
равновесное состояние не устанавливается мгновенно. Рассмот
рим в качестве примера простейшую ситуацию, когда реакция 
климатической системы на внешнее воздействие описывается 
уравнением нульмерной термодинамической модели

где б Г и 6Q — возмущения средней глобальной приземной темпе
ратуры и притока тепла; Gf^dT/dQ—^параметр, характеризую
щий чувствительность; Cs — интегральная в пределах столба еди
ничного сечения теплоемкость климатической системы. При сту
пенчатом изменении 6Q и равенстве б Г нулю в начальный мо
мент времени решение уравнения (6.4.1) имеет вид

( t )  =  b T e , { \ - eЬТ>

где 6Тед = Gf 6Q —равновесное значение возмущения темпера
туры; Xe==CsGf — время релаксации. Последнее, как видно, зави
сит не только от теплоемкости Cs и, значит, от учета наиболее 
инерционного звена климатической системы — океана, но и от 
ее чувствительности Gf.

Исследования реакции системы океан—атмосфера на ступен
чатое увеличение концентрации атмосферного СОг в рамках трех
мерных моделей были выполнены в [153, 233] и [105, 246]. В пер
вой из упомянутых работ скорость течения в ВКС задавалась по 
данным наблюдений, а для описания вертикального переноса 
тепла в ГС океана использовалась одномерная диффузионно-бок
совая модель, не учитывающая упорядоченный перенос тепла. 
При таких допущениях перестройка общей циркуляции океана, 
обусловленная возмущениями температуры, и вызванные ею из
менения меридионального переноса тепла не принимаются во вни
мание. Последнее обстоятельство может быть источником боль
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ших ошибок при оценке времени релаксации температуры поверх
ности океана в высоких широтах [155].

В остальных работах эти ограничения снимались, однако 
в [233] интегрирование уравнений трехмерной модели системы 
океан—атмосфера производилось только в течение первых 16 лет, 
а затем расчет продолжался с использованием нульмерной термо
динамической модели для атмосферы и диффузионно-боксовой мо-

W лет

Р ис. 6 .11 . Ш иротно-врем енное расп ределен и е относительного отклонения  
г  ср едн ей  зональной  призем ной тем пературы  в о зд у х а  н ад  океаном , 

по С пелм ану и М ан абе [246].

дели для океана. Таким образом, равновесная реакция отвечала 
лишь средним глобальным значениям приземной температуры воз
духа и температуры воды на отдельных горизонтах, что, очевидно, 
исключало возможность оценки локальных эффектов. В этом 
смысле наиболее информативные результаты были получены в ра
ботах [105, 246], в которых интегрирование уравнений для атмо
сферы и океана производилось на 50 лет, после чего установив
шееся решение рассчитывалось путем искусственной синхрониза
ции состояний атмосферы и океана (см. раздел 3.6). Обсудим эти 
результаты подробнее.

Для сравнения неравновесной и равновесной реакции введем, 
следуя [105], относительное отклонение г температуры, определяе
мое в виде

г  =  ( Г - 7 ’о ) / ( 7 'е , - 7 ’о),

где То и Teq — равновесные значения температуры Т при современ
ной и увеличенной (в рассматриваемом случае — в 4 раза) кон
центрации атмосферного СОг. Зависимость относительного откло
нения средней зональной температуры воздуха в приземном слое 
атмосферы над океаном от времени и широты представлена на 
рис. 6,11. Видно, что в первые годы после ступенчатого измене

205



ния концентрации атмосферного СОг значение г в тропиках уве
личивается быстрее, нежели в высоких широтах. Однако уже по
сле 25 лет оно становится практически неизменным с широтой. 
Согласно [246], существует небольшое запаздывание относитель
ных отклонений температуры воздуха над океаном по сравнению 
с их значениями над сушей, обусловленное различием термиче
ской инерции двух сред.

гПа

Рис'. 6 .12. Ш иротно-вы сотное распределение относительного отклонения г 
средней  зональной тем пературы  в тр оп осф ер е и в верхнем  килом етровом  
слое океана через 25  лет после начала интегрирования, по С пелм ану и

М ан абе [246].

Широтно-высотная изменчивость относительных отклонений 
средней зональной температуры в тропосфере и в верхнем кило
метровом слое океана через 25 лет после четырехкратного увели
чения концентрации атмосферного СОг изображена на рис. 6.12. 
Из него следует, что распределение г в тропосфере и ВКС оста
ется почти однородным с широтой. Исключение составляет поляр
ная область, где морской лед изолирует океан от атмосферы, 
а температура воды близка к температуре замерзания. В окрест
ности южной кромки морского льда (около 75° с. ш.) возмуще
ния температуры распространяются и на океан, но локализуются 
в тонком ВКС, отделенном от ГС резким галоклином. Существо
вание морского льда и галоклина в полярной области океана и 
связанное с ними ослабление теплообмена между атмосферой и 
ГС океана благоприятствуют усилению нагревания приземного 
слоя в высоких широтах. Южнее 65° с. ш. возмущения темпера
туры воды проникают на большие глубины, причем максимум их 
проникновения приходится на область образования холодных 
глубинных вод (около 60° с. ш.). К югу от нее значение г не за
висит от широты на поверхности, океана и быстро уменьшается

206



с глубиной, приближаясь к нулю в ГС. Таким образом, меридио-; 
нальное распределение средней зональной температуры через 
25 лет После ступенчатого увеличения концентрации атмосферного 
СОг очень напоминает разновесное распределение в атмосфере и 
ВКС, но заметно отличается от него в ГС океана. Отсюда следует,' 
что использование оценок равновесной реакции климатической 
системы при прогнозе средней зональной приземной температуры 
оправдано в том случае, если характерный временной масштаб 
внешнего воздействия превышает 25 лет.

Итак, время релаксации Те для средней годовой глобальной 
приземной температуры в [105, 246] получилось равным около 
25 лет. Сравним его с другими • существующими оценками Те 
(табл. 6.8). Как видно, они отличаются друг от друга на порядок. 
Естественно задаться вопросом; в чем причина столь больших от
личий?

Данные, представленные в двух последних столбцах табл. 6.8, 
не оставляют сомнения в том, что основной причиной является 
сильная зависимость Те от параметра чувствительности Gf клима
тической модели. Сказанное подтверждается аналитическим ре
шением уравнений нульмерной термодинамической модели атмо
сферы и диффузионно-боксовой модели океана. Действительно, 
согласно [265], где’ — коэффициент вертикаль
ной диффузии тепла в ГС океана, у — числовой множитель, ха
рактеризующий интенсивность теплообмена между воздушными 
массами над сушей и над океаном (v =  l при нулевом и —
— /ь)лг0,71 при бесконечно быстром теплообмене, балл ма
териков), [X — еще один числовой множитель, равный 1,4 для сту
пенчатого изменения внешнего воздействия.

Приведенное выражение для %е хорошо согласуется с оценками 
Хансена и др. [153] и несколько хуже — с оценками Харвея и 
Шнайдера [156, 157]. Как было показано в [155], это связано 
с разным характером установления стационарного решения при 
учете и без учета вертикального упорядоченного переноса тепла 
в океане. Соответственно при прочих равных условиях значения Те 
в первом случае оказываются в несколько раз меньше, чем во 
втором. Отсюда вытекает ряд важных следствий, касающихся 
оценок Те в [233] и [153].- Мы уже отмечали выше, что для оценки 
Те в [233] использовалось решение уравнений нульмерной термо
динамической модели для атмосферы и диффузионно-боксовой 
модели для океана. При этом в качестве начального условия за
давалась средняя глобальная приземная температура, полученная 
на 16-й год интегрирования уравнений трехмерной модели. Если 
теперь учесть, что заданная таким образом приземная темпера
тура в начальный момент времени была на 0,4 °С выше темпера
туры ВКС и что предельные (равновесные) значения возмущений 
приземной температуры и температуры ВКС в принятой модели 
одинаковы, то найденную в [233] оценку Те можно признать за
вышенной.
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Время релаксации Хе средней глобальной приземной температуры, отвечающее внешнему ступенчатому воздействию,
по данным различных авторов

Таблица 6.8

Автор Модель атмосферы Модель океана* лет

Х оф ф ерт и др . [162] Н ульм ерная Д и ф ф узи он н о-бок сов ая  с учетом  у п о р я д о 
ченного переноса тепла при Л = 1 0 0  м; /г<г =  
=  4000  м; й„ =  0,6 см 2/с; 1 ,3 . 1 0 - 7  м /с

0 ,4 5 5 8 —

Ш найдер и Томпсон  
[235]

>■ 'Д в у х б о к с о в а я  при Л = 133,5 м; Ad=2330 м 0,752 13

Б райен  и др . [105], 
С пелм ан, М а н а б е  [246]

Т рехм ерная, секториаль- 
ная

Т рехм ерная, секториальная ~ 0 ,7 * * * 25

Х ансен  и д р . [153] О дном ерная (по верти
кали)

Д и ф ф узи он н о-бок сов ая  б ез  учета у п о р я 
доч ен ного  переноса тепла при А = 1 1 0  м; 
Лсг =  900 м; К  =  \  см2/с

0,465
0,698
0 ,9 7 7

27
55

102

Зи ген талер  и Ошгер Н ульм ерная Д и ф ф узи он н о-бок сов ая  без учета у п о р я д о 
ченного переноса тепла при h —75  м; hd =  
=  40 0 0  м; k v = 2 ,4  см2/с

0,725 60

Ш лесин дж ер  и др . [233] Д и ф ф узи он н о-бок сов ая  б м  учета у п о р я д о 
ченного переноса тепла при Л = 5 0  м; hd =  
=  43 0 0  м ; ^ „  =  2 ,2 5 . . .  2 ,50  см2/с

0 ,7 2 4 0 - 4 5



ш
Автор Модель атмосферы Модель океана* °с  /(Вт-м-2) лет

Харвей и Ш н а й д ер ,[156] Н ульм ерная, глобальная, 
б ез  учета сезонной  и з
м енчивости инсоляции

Д и ф ф узи он н о-бок сов ая  с  учетом  у п о р я д о 
ченного переноса тепла при Л =  30 м; hd =  
=  3762  м; й« =  0 ,6 см ^ с; г г )= 1 ,3 -1 0 -^  м /с

0 ,7 8
1 ,0 1

9— 11
2 4 — 28

Харвей и Ш найдер [157] 0,5 -м ерн ая, сезонн ая , п о 
луш арная с  реальным  
соотнош ением  площ адей  
суш и и океана

Д и ф ф узи он н о-бок сов ая  с  учетом у п о р я д о 
ченного переноса тепла при /г = 1 2 0  м; hd =  
=  3672 м; fe« =  0 ,6 см2/с; 1 ,3 -1 0 “  ̂ м /с

0 ,7 8
1,01

11
26

П екг и др. [218] Зон альн ая , тер м оди н а
мическая, сезонн ая

1

О дном ерны е диф ф узи он ны е м одели  В К С  
и ГС соответственно в м еридиональном  и 
вертикальном направлениях с  учетом у п о 
рядоченного переноса теп ла при h —  за-' 
данной  ф ункции ш ироты ; / id = 4 0 0 0  м; w  =  
=  1 ,3 '1 0 -7  м /с, й^ =  0 ,6  см2/с 
То ж е , k ^ —2,2  см2/с

0 ,6 5 * ’*=*

0 ,6 5 * * *

9

35

* З десь  h я hd —  толщ ина В К С  и ГС; w  — скорость апвеллинга.

** И зм енение Те в р ассм атриваем ом  случае оп р еделя ется  заданны м  отнош ением  реакции тем пературы  в В К С  и в о б л а 
сти образовани я  хол одн ы х глубинны х вод.

ю *** Gf получена по известны м значениям 6Teq и 8 Q . Значения бТ^д заи м ствовал и сь  из указанны х источников, 6Q  прини-
Ш м алось равным 4 В т/м ^ при двухк р атном  и 8 В т/м ^ при четы рехкратном  увеличении концентрации атм осф ерного СОг.



в [153] для отыскания коэффициента вертикальной диффу
зии тепла в ГС океана привлекались данные о распространении 
трития, образовавшегося в результате термоядерных взрывов. 
Выяснилось, что значения варьируют в пределах от 0,2 см^/с 
в тропиках до 10 см7с в высоких широтах, а соответствуюшие им 
значения времени релаксации температуры воды в ВКС — в пре
делах от 25 до 350 лет. Усреднение по площади океана привело 
к оценкам см^с и Те̂ 'Ю2 года (см. табл. 6.8), Они, по-
видимому, завышены, и причины этого — ошибки определения 
среднего по площади океана коэффициента вертикальной диффу
зии тепла, отсутствие учета сезонных колебаний концентрации 
трития в верхнем слое океана и, возможно, использование трития 
в качестве трассера процесса распространения тепла (см. раз
дел 6.2). По тем же причинам завышены оценки в работе [242}, 
в которой калибровка диффузионно-боксовой модели океана про
изводилась по данным о распределении радиоуглерода антропо
генного происхождения.

Таким образом, большой разброс существующих оценок Хе 
(от 8 до 102 лет) связан с различной чувствительностью климати
ческих моделей и выбором разных, недостаточно хорошо извест
ных значений коэффициента вертикальной диффузии тепла в ГС 
океана. При исключении не внушающих доверия оценок, получен
ных в [153, 233, 242] на основе диффузионно-боксовых моделей 
океана без учета вертикального упорядоченного переноса тепла 
и данных о распространении радиоактивных трассеров [153, 242] 
или результатов численного интегрирования уравнений трехмер
ной модели в течение небольшого отрезка времени [233], диапазон: 
возможных значений времени релаксации средней глобальной 
приземной температуры 8—35 лет.

Мы рассмотрели нестационарную реакцию климатической- си
стемы на ступенчатое увеличение концентрации атмосферного 
СОг. Однако такого изменения концентрации не наблюдалось 
в прошлом (рис. 6.2) и, по-видимому, не будет в будущем. Обсу
дим, как скажется на поведении климатической системы постепен
ное увеличение с̂ .

Аппроксимируем на небольшом отрезке времени [̂ *, /] вы
ражением c^(f) = с^  {1-1-8 ехр [ (̂  — t*)/xc]}, где Хс — временной 
масштаб изменения концентрации атмосферного СОг, t — время, 
отсчитываемое от начала промышленной революции,, с^ =  с^(0), 
ti, — продолжительность периода, в течение которого относитель
ное приращение {с̂  — становится равным 8, 8 — малый па
раметр. Далее, следуя [81], представим возмущение 6Q притока 
тепла, обусловленное приращением бс^ =  с^ — концентрации
атмосферного СОг, в виде

6Q =  /:> ln (l+  6с7со), (6.4.2)

где D — числовая константа. Тогда 8Q^Deexp[{t — *̂)/Тс].
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При таком определении 8Q решение уравнения (6.4.1) запи
сывается следующим образом:

6Г(0 =  67’е,/[1+.т,/тЛ , (6.4.3)

где 67'eg =  D eG /ехр [{t~U)lxc\.
Судя по (6.4.3), отличие нестационарной реакции от равновес

ной определяется отношением временных масштабов релаксации 
климатической системы и изменения концентрации атмосферного 
СОг, причем 6 Г «  бГед(1 — Те/Тс) прИ ТсЗ>Те И бГ?»|(Тс/Те) б Гед =  
=  (Tc/Cs) 6Q при Tc<CV в последнем случае реакция климатиче
ской системы оказывается не зависящей от параметра чувстви
тельности Gf. Это возможно либо при большой скорости увеличе
ния содержания СОг в атмосфере (малые значения Тс), либо при 
больших значениях теплоемкости Cs и (или) параметра чувстви
тельности Gf (большие Те). В современный период указанные пре
дельные ёитуации не реализуются: если Cs характеризует тепло
емкость ВКС, то Тс и Те — суть величины одного порядка (по 
[162], среднее за 1958— 1977 гг. значение Тс равно приблизительно 
34 годам).

В приведенных рассуждениях теплообмен между ВКС и ГС 
океана считался отсутствующим. Иллюстрацией важности его 
эффекта могут служить оценки Вигли и Шлесинджера [265], по
лученные в рамках 0,5-мерной термодинамической модели си
стемы океан—атмосфера, состоящей из двух атмосферных боксов 
(над безынерционной сушей и над океаном), хорошо перемешан
ного ВКС и диффузионного ГС. Согласно этим оценкам, показа
тель y = 6 T / 8 T e q  неравновесности реакции климатической системы 
уменьшается с увеличением kv в ГС океана, причем это уменьше
ние оказывается тем сильнее, чем больше равновесная реакция 
на удвоение концентрации атмосферного С О г (больше б Г г х ) .  На
пример, если б7’гх =  1,5 К, то показатель у в 1980 г. равен 0,74 
при йг, =  1 см^/с и 0,63 при kv = 2> см^/с, тогда как при бГгх =  
=  4,5 К соответствующие его значения равны 0,48 и 0,36.

Кроме у, сильную чувствительность к выбору kv и бГгх де
монстрирует и время запаздывания ть нестационарной реакции 
климатической системы, определяемое соотношением 8T{t) = 
=  бТед (t — Tl). Величина t l  зависит также от доиндустриальной 
концентрации атмосферного СОг и скорости ее увеличения в рас
сматриваемый период [265]. Следовательно, ть может являться 
функцией времени из-за вариаций скорости поступления СОг в ат
мосферу. Последнее утверждение иллюстрируется соотношением

TL =  T,ln(l-t-Te/T,), (6.4.4)

вытекающим из (6.4.3).
В соответствии с (6.4.4) время запаздывания ть не зависит 

от временного масштаба изменения концентрации атмосферного 
С О г только при Те<СТс, когда тья^Те. Однако даже в этом случае, 
вопреки полученному в [246] выводу, результаты исследования
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равновесной реакции климатической системы не всегда могут 
быть использованы при оценке ее нестационарной реакции. Дело 
в том, что этот вывод, справедливый для ступенчатого увеличения 
концентрации атмосферного СОг, может не распространяться на 
другие ситуации. ■ _

Действительно^ следуя [254], представим реакцию климатиче
ской системы на постепенное увеличение концентрации атмосфер
ного СОг как сумму ее откликов на большое число малых ступен
чатых приращений. Предположим далее, что изменения во вре
мени притока тепла 6Q и какой-либо климатической характери
стики у под влиянием единичного ступенчатого ув,еличения кон
центрации атмосферного С О г известны и что реакция этой харак
теристики в рассматриваемом диапазоне концентраций квазили
нейна и может быть описана решением линейного дифференциаль
ного уравнения. Тогда нестационарная реакция у на постепенное 
увеличение концентрации атмосферного С О г может быть пред
ставлена в виде интеграла Дюамеля

y{t)=\h+{t-~x)bQ{x)dx, (6.4.5)
о

где li+{t — т) — производная от так называемой нормальной ре-
' ■ t -

акции yjv=  \ h+{t — х) dx на единичную нагрузку, равную нулю 
о

п р и  /  ^  т  и  1 п р и  ^ >  т .

Воспользуемся теперь результатами Брайена и др. [105, 246] 
и аппроксимируем функцию уп реакции температуры поверхности 
океана на ступенчатое удвоение концентрации атмосферного СОг 
выражением

J/iv(̂  —  т ) {1 — В [ехр[—(̂  — t ) / T e , ]  +  e x p [ — (̂  — T)/T«2] ] j ,  (6.4.6)

где t — текущее время (в годах); т — момент ступенчатого увели
чения концентрации атмосферного СОг; Xei и Тег — времена релак
сации, являющиеся, как и безразмерный множитель В, функци
ями широты.

Пусть приток тепла 6Q пропорционален где константа р 
и множитель пропорциональности подбираются так; чтобы обес
печить совпадение теоретического и наблюдаемого значений кон
центрации атмосферного СОг в 1975 г. при удвоении концентра
ции в некоторый заданный год (скажем, в 2050 г.). Тогда, если 
принять, что Xei, Хе2, В И рзвновесная реакция бГгх температуры 
поверхности океана на удвоение концентрации атмосферного СОг 
равны Те1 =  4 года,"те2 =  50 лет, В =  0,5, б7гх =  1,5°С и Те1 =  30 лет, 
Те2 =  0, 5  =  1, 67’2х =  3,2°С соответственно на широтах О и ±60°, 
то с помощью (6.4.5) и (6.4.6) можно получить изменение во вре
мени разности температур на указанных широтах (рис. 6.13 а). 
Здесь же представлены кривые, отвечающие мгновенному установ
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лению равновесного состояния и постоянному (не зависящему от 
широты) времени релаксации Те =  20 лет, т. е. отвечающие ситуа
ции, когда %ei =  20 лет, %е2 =  О и В =  1.

Как и следовало ожидать, изменения разности температур по
верхности океана между экваториальными и умеренными широ
тами при постоянном и переменном Те получаются меньше, чем 
при мгновенном установлении равновесного состояния. Более

Р ис. 6 .13. И зм енен и е разности  тем ператур поверхности океана  
на эк ваторе и на ш ироте 60°, вы званное постепенны м ув ели 
чением концентрации атм осф ерного СОг, по Т ом псону и Ш най

д е р у  [254].
в — северное полушарие; б — южное полушарие; вертикальная стрелка 
указывает момент, когда концентрация атмосферного СОа удваивается;
/ — равновесная реакция; 2 — нестационарная реакция, отвечающая J 
постоянному значению Хе’ 3 — то же, но при переменном с широтой 
значении Хе< полученном по результатам расчетов, представленным

в [105].

ТОГО, выясняется, что влияние меридиональной изменчивости инер- 
циоНных свойств климатической системы (зависимость Те от ши
роты) может быть учтено путем надлежащего изменения Те и 
что этого достаточно для оценки нестационарной реакции. Но не 
будем спешить с выводами и вспомним, что выражение (6.4.6) 
с указанными выше значениями параметров Б, tei и Те2 отвечает 
идеализированному распределению суши и океана (балл матери
ков fb на всех широтах принимается равным 0,5). В реальной 
ситуации, когда /l«^i0,7 на широте 60° с. и /l« jO  на широте 
60° ю., время релаксации Xei в умеренных широтах южного полу
шария увеличивается до 60 лет [254], т. е. в два раза превосходит 
оценку Брайена и др. Соответствующая этому значению Теь рав
новесной реакции б7'2х=2,3°С  на широте 60° ю. и прочим равным 
условиям зависимость изменения разности температур экватор — 
умеренные широты от времени представлена на рис. 6.13 6. Как 
видно, характер зависимости кардинальным образом отличается 
от такого для мгновенного установления равновесного состояния 
и постоянного значения т̂  (меняется даже знак изменения разно
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сти). Следовательно, влияние переменности времени релаксации 
на изменения разности температур экватор — умеренные широты 
нельзя учесть введением некоторого эффективного значения Хе, и 
потому знание только равновесной реакции и времени релаксации 
еще не гарантирует правильности оценки нестационарной реакции 
климатической системы и особенно ее региональных особенностей.

Приведенные выше оценки времени релаксации Хе на разных 
широтах отчасти подтверждаются результатами расчетов в рам
ках зональной термодинамической модели, учитывающей реальное 
распределение суши и океана и сезонный ход инсоляции. Со
гласно [218], относительное отклонение г средней годовой зо
нальной температуры подстилающей поверхности, обусловленное 
ступенчатым удвоением концентрации атмосферного СОг, в отли
чие от результатов, представленных на рис. 6.11, имеет два мини
мума: в зоне 50—70° ю. ш. и в полярных широтах северного по
лушария, где происходит образование холодных глубинных вод, 
сопровождающееся интенсивным конвективным перемешиванием 
и уменьшением температурных врзмущений по сравнению с дру
гими широтами'.

Итак, существующие оценки не дают однозначного ответа на 
вопрос о возможности использования результатов исследования 
равновесной реакции климатической системы для оценки ее не
равновесного отклика.

6.5 . В заи м одей ств и е тер м одинам ического  
и угл ер одн ого  циклов

В основе большинства прогнозов потенциальных изменений 
климата, обусловленных увеличением концентрации атмосферного 
СОг (их сводка приводится в конце настоящего раздела)_ лежит 
априорное предположение о слабом взаимодействии углеродного 
и термодинамического циклов в системе океан—атмосфера. Ка
ких-либо убедительных доказательств справедливости этого пред
положения нет. Более того, простые качественные рассуждения 
говорят как раз об обратном. Действительно, если сжигание ис
копаемого топлива и уничтожение растительности сопровожда
ются увеличением концентрации атмосферного СОг и повышением 
температуры отдельных звеньев и климатической системы в це
лом, то это должно привести к сдвигу химического равновесия 
между растворенным в поверхностном слое океана углекислым 
тазом и бикарбонатными и карбонатными ионами. Сдвиг химиче
ского равновесия должен повлечь за собой изменение интенсивно
сти поглощения антропогенного СОг океаном и, следовательно, 
перераспределение СОг между атмосферой и океаном. Таким об
разом, сам факт существования взаимодействия углеродного и 
термодинамического циклов не вызывает сомнений. Сомнения 
остаются лишь в необходимости его учета.
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Как показано в [21], априорное предположение о возможности 
раздельного изучения углеродного и термодинамического циклов, 
в системе океан—атмосфера выполняется только до конца первой 
четверти XXI в., тогда как для остальной части XXI в. и в по
следующем исключение эффектов их взаимодействия не имеет 
оправданий. Это соображение не учитывалось практически во всех 
существующих прогнозах изменений климата, кроме полученного 
в [31]. В упомянутой работе для воспроизведения эволюции кли
матической системы океан—атмосфера от начала промышленной 
революции до конца XXI в. привлекалась 0,5-мерная сезонная 
модель совместных изменений термодинамического и углеродного 
циклов в системе океан—атмосфера. Единственное ее отличие от 
изложенной в разделе 6.2 сводилось к фиксации положения гра
ницы между северным и южным атмосферными боксами (гра
ница считалась совпадающей с кругом широты 60° с.) и заданию 
антропогенных источников и стоков СО2. Принималось, что источ
ник R\f' атмосферного СО2 обусловливается исключительно сжи
ганием ископаемого топлива, а антропогенные воздействия на ис
точники и стоки углерода биологического происхождения состоят 
только в усилении стока R-̂  атмосферного СО2 за счет роста ско
рости производства континентальной биомассы и никак больше 
не сказываются на жизнедеятельности наземной и морской 
биоты. Тогда, полагая, что все промышленное производство СО2 
локализовано в южном боксе, имеем;

D ,  ̂ d N  . р  .. Г).

/?р; =  (/?р,)о[1+ P ln (cf/c fo ]. i = l ,  2;
где ' -

dN/dt =  rNoo(Noo/No -  1)“ ' e"7[l - f  (Noo/Nq -  l)“ ‘

r = 0,03 год-’; Л^о^4,5-109 tC; 7Vcx, =  5000-109 tC; cto и 
— значения концентрации и стока СО2 в ,доиндустриаль- 

ный период, подверженные влиянию естественной сезонной измен
чивости; р =  0,3. Заметим, что используемый сценарий производ
ства антропогенного СО2 был выбран главным образом из сооб
ражений удобства его реализации, а множитель Р — таким, чтобы 
обеспечить удовлетворительное согласие рассчитанных и наблю
даемых (в период проведения мониторинга) изменений средней 
годовой концентрации атмосферного СО2.

Приступая к обсуждению результатов расчета, еще раз под
черкнем три аспекта используемой модели, характеризующие эф
фект нелинейного взаимодействия углеродного и термодинамиче
ского циклов в системе океан—атмосфера. Мы имеем в виду: 
1) параметризацию интенсивности обмена углеродом между ВКС 
и ГС в терминах скорости вовлечения, определяемой турбулент
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ным потоком тепла, на нижней границе ВКС и перепадом темпе
ратур ВКС—ГС; 2) задание зависимости потока СОг на поверх
ности океана ох разности равновесной и фактической концентра
ций СОг в воде, являющихся функциями температуры, и 3) учет 
парникового эффекта углекислого газа.

Начнем с указания способа определения начальных условий. 
Начальные значения концентрации СОг в атмосфере и суммар
ного углерода в океане, приписываемые I января 1860 г., опреде
лялись из установившегося периодического решения прц отсутст
вии антропогенного источника СОг в атмосфере. Начальные зна
чения средней взвешенной (по массе атмосферы) температуры 
воздуха в северном и южном боксах, а также температуры воды 
в полярной области океана, в области образования холодных глу
бинных вод и в области апвеллинга были заданы на основании 
того же решения. Отвечающие периодическому решению средние 
годовые зТ1ачения этих и всех прочих характеристик углеродного 
и термодинамического циклов приводятся в графе 2 табл. 6.9. 
В других графах таблицы представлены результаты расчета от
клонений средних годовых климатических характеристик от их на
чальных значений, относящиеся к различным годам рассматри
ваемого периода (I860—2100 гг.).

Как видно, увеличение концентрации атмосферного СОг вы
зывает усиление поглощения длинноволновой и коротковолновой 
радиации в атмосфере, повышение средних взвешенных (по массе 
атмосферы) значений температуры и влажности воздуха, умень
шение потока коротковолновой радиации и увеличение суммар
ного потока длинноволновой радиации на.подстилающей поверх
ности, преобладание второго над первым и, как следствие, повы
шение температуры поверхности суши, снежно-ледяного покрова и • 
океана в области апвеллинга, сопровождаемое усилением локаль
ного испарения и осадков. Что касается температуры в области 
образования холодных глубинных вод, то она уменьшается нерав
номерно: температура воды до 2025 г. понижается, затем растет, 
а в последней четверти будущего столетия вновь начинает умень
шаться.

Далее, повышение температуры воздуха в полярной области 
океана приводит к уменьшению потоков явного и скрытого тепла. 
Это вместе с увеличением суммарного потока длинноволновой 
радиации обусловливает ослабление переноса тепла от нижней 
к верхней поверхности снежно-ледяного покрова и вслед за ним 
уменьшение толщины и площади морского льда и планетарного 
альбедо. Масса снега на поверхности морского льда уменьшается, 
а на поверхности суши в северном атмосферном боксе увеличи
вается, что связано с сокращением площади морского льда в пер
вом случае и возрастанием разности осадки минус испарение — во 
втором. Усиление осадков способствует интенсификации речного 
стока в течение всего рассматриваемого периода и увеличению 
влагосодержания почвы в северном атмосферном боксе во вторую 
половину этого периода; В конце текущего и в первой четверти
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Средние годовые значения климатических характеристик в начале промышленной революции (1860 г.) и отклонения
от них в современный период (1985 г.) и в отдельные годы XXI в.

Таблица 6.9

Годы

Характеристика
I860 1985 2000 2025 2050 2075 2100

Р адиационны й бал анс на верхней границе
атм осф еры , Вт/м^; 

северны й бокс — 7 4 ,8 — 0 ,3 — 0 , 4 - 0 , 6 — 0 ,9 - 1 , 5 — 1 ,0
ю жны й бокс 1 1 ,5 — 0 ,1 - 0 . 2 - 0 , 3 0 ,4 0 ,5 0 .0

П оток  поглощ енной коротковолновой р а 
диац и и  в атм осф ере, Вт/м^:

северный бокс 4 5 ,7 0 ,2 0 ,3 0 .4 0>5 0 ,9 1 ,7
южны й бокс 9 1 ,8 0 , 3 0 , 4 0 .8 1,1 1 .8 2 ,4

Сумм арны й поток длинноволновой р а д и а 
ции в атм осф ере, Вт/м^:

севернкй  бокс —  1 3 4 ,6 - 1 , 5 - 2 , 2 - 3 . 1 - 3 , 6 — 6 ,4 — 9 ,0
ю жны й бокс — 1 4 8 ,8 - 1 , 3 - 2 , 0 - 3 , 1 - 4 , 4 — 7 .5 — 1 0 ,4

П ланетарное альбедо., % 3 1 ,4 0 — 0 ,0 5 — 0 ,0 7 — 0 ,0 8 — 0 ,0 7 — 0 ,1 5 — 0 ,2 9

П лощ адь м орского л ь да , 10® км^ 1 2 ,4 5 — 0 ,6 6 — 0 ,9 9 - 1 , 1 4 — 0 ,5 3 — 1 ,5 0 - 3 , 4 7

Т олщ ина м орского льда, м _ 2 ,7 6 — 0 ,0 6 - 0 , 1 0 — 0 ,1 1 — 0 ,0 5 — 0 ,1 5 — 0 ,3 7

Тепловой бал анс поверхности снежно^ледя-
ного покрова в полярной области  океана, 
В т/м?:

поток коротковолновой радиации 3 1 ,2 — 0 .1 — 0 ,1 - 0 . 2 0 .4 0 ,5 0 .2
поток длинноволновой радиации — 2 4 ,4 0 ,9 1 .4 2 .1 1 ,5 2 ,6

- 0 , 2
4 .2

поток явного тепла — 0 ,1 0 ,0 0 ,0 0 .0 - 0 , 1 - 0 . 2
поток скры того тепла — 1 6 ,3 - 0 , 2 - 0 , 3 — 0 ,5 — 0 ,8 — 1 .6 — 2 ,7
теплообм ен  м е ж д у  верхней и ниж ней  
поверхностям и 7 ,0 - 0 , 3 — 0 ,5 — 0 .6 — 0 ,7 - 1 , 5 - 2 , 3

ю



00
' Годы

Характеристика
I860 1985 2000 2025 2050 2075 2100

теплота ф азовы х п ер ех о д о в , 2 ,6 — 0 ,3 — 0 ,5 - 0 , 8 - 0 , 3 0 ,2 0 ,8

Тепловой баланс п оверхн ости  океана  
в области  обр азов ан и я  хол одн ы х глуби н 
ных вод, Вт/м^:

поток к оротковолновой  радиации
поток длинноволновой  радиации
поток явного тепла
поток скры того тепла
теплообм ен  с н и ж ел еж ащ и м и  слоям и

9 2 ,6
-т -8 1 ,7

— 1 8 9 ,5
— 3 5 ,7

2 1 4 ,3

— 1 ,3
3 ,8

1 4 ,0
— 1 ,0

— 1 5 ,5

— 2 ,0
5 ,7

2 1 ,0
— 1 ,5

- 2 3 , 2

— 2 ,4
7 ,6

2 6 ,1
- 1 , 7

— 2 9 ,6

—  1 ,4  
7 ,0  

2 0 ,9  
- 1 , 6  

— 2 4 ,9

— 3 ,4
1 3 ,2
4 3*0

— 3 ,6
— 4 9 ,2

— 6 ,4
2 1 ,6
7 3 ,9

— 5 ,1
— 8 4 ,0

Тепловой баланс п оверхнбсти  ок еана в о б 
ласти апвеллинга, Вт/м^;

поток к оротковолновой  радиации
поток длинноволновой  радиации
поток  явного тепла
поток скры того тепла
теплообм ен  с  н и ж ел еж ащ и м и  слоям и

1 6 8 ,4
— 8 7 ,1

— 0 ,8
— 7 3 ,9

— 6 ,6

— 0 ,2
1 ,3
0 ,0

— 0 ,9
— 0 ,2

— 0 ,3
1 ,9
0 ,0

— 1 ,4
- 0 , 2

— 0 ,7
3 ,7
0 ,0

- 2 , 7
— 0 ,3

- 1 , 0
5 ,4
0 ,0

— 4 ,0
— 0 ,4

— 1 ,7
8 ,5
0 ,0

- 6 , 5
— 0 ,3

— 2 ,2
1 1 ,2
0 , 0

- 8 , 8
— 0 ,2

Г азообм ен  м е ж д у  ок еаном  и атм осф ерой , 
г С /(м 2 -г о д ):

область  о бр азов ан и я  хол одн ы х глубин
ных вод
область апвеллинга

4 0 ,1
— 1 ,4

4 3 ,1
5 ,0

6 5 ,5
7 ,3

1 2 9 ,0
13 ,1

2 2 7 ,4
2 1 ,5

3 2 3 ,2
2 7 ,4

2 8 0 ,6
3 0 ,9

Тепловой бал анс п оверхности  суш и в с е 
верном боксе, Вт/м^;

поток к оротковолновой  радиации  
поток длинноволновой  радиации  
поток явного тепла  
поток скры того тепла  
затраты  тепла на таяние снега

7 3 ,7
— 55*8

— 0 ,6
— 1 5 ,5

1 ,8

— 0 ,1
0 ,5
0 ,0

— 0 ,4
0 ,0

— 0 ,1
0 ,7
0 ,0

— 0 ,6
0 ,0

- 0 , 2
1 .2
0 ,0

— 1 ,0
0 ,1

- 0 , 3
1 ,4
0 ,0

— 1 ,0
0 ,1

— 0 ,4
2 ,7

— 0 ,1
— 2 ,0

0 ,2

0 ,2
2 ,7

— 0 ,2
- 2 , 4

0 ,3



to
s

Годы

Характеристика
I860 1985 2000 2025 ; 2050 2075 2100

Т епловой бал анс поверхности суш и в ю ж 
ном боксе, Вт/м^:

i поток  коротковолновой радиации 1 4 6 ,9 — 0 ,2 — 0 ,3 — 0 ,6 — 0 ,9 - 1 , 5 - 2 , 0
поток длинноволновой радиации — 9 9 ,7 0 ,8 1 ,2 2 ,4 3 ,5 5 ,8 7 ,8
поток  явного тепла - 1 , 3 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0
поток  скры того тепла — 4 5 ,9 — 0 ,6 — 0 ,9 - 1 , 8 — 2 ,6 — 4 ,3 — 5 ,8

Т ем п ература в о зд у х а  на среднем  уровне  
в атм осф ер е, К

северны й бокс 2 4 0 ,6 7  > 0 ,5 1 0 ,7 5 0 ,8 7 0 ,5 1 1 ,2 6 2 ,3 0
ю жны й бокс 2 5 8 ,5 0 0 ,2 3 0 ,3 5 0 ,5 6 0 ,8 0 1 ,3 6 1 ,8 7

В л аж н ость  в о зд у х а  на средн ем  уровне  
в атм осф ер е, %о по массе:

северны й бокс 0 ,9 5 0 ,0 1
0 ,0 4

0 ,0 2
0 ,0 6

0 ,0 3 0 ,0 4 0 ,0 7 0 ,1 5
ю ж ны й бокс  

П арциальное давл ен ие СО2 в атм осф ере.

3 ,2 8 0 ,1 2 0 ,1 8 0 ,2 9 0 ,4 0

м л н -':

северны й бокс 2 8 0 ,3 6 5 ,4 1 0 0 ,5 2 0 3 ,4 3 9 7 ,8 6 9 6 ,5  . 1 0 3 1 ,5
ю ж ны й бокс 2 8 0 ,6 6 6 ,3 1 0 1 ,8 2 0 5 ,9 4 0 1 ,6 7 0 2 ,3 1 0 3 8 ,0

С корость в ы п аден и я 'осадк ов , м м /сут:

северны й бокс 0 ,9 6 0 ,0 2 0 ,0 4 0 ,0 6 0 ,0 7 0 ,1 4 0 ,2 0
ю ж ны й бокс 

В л а го со дер ж а н и е почвы, см:

2 ,1 4 0 ,0 3
1

0 ,0 4 0 ,0 8 0 ,1 2 0 ,1 9 0 .2 6

северны й бокс 3 ,1 0 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,0 1 0 ,0 6 0 ,0 8 0 ,2 4
ю ж ны й бокс  

Р ечной  сток , с м /г о д ;

5 ,3 5 — 0 ,0 2 — 0 ,0 2 — 0 ,0 4 - 0 , 0 6 — 0 ,0 9 — 0 ,1 0

северны й бокс 1 7 ,4 5 0 ,4 4 0 ,7 0 1 ,0 0 1 ,3 0 2 ,4 4 4 ,3 6



ььюо Годы

Характеристика
1860 1985, 2000 '' 2025 2050 2075 2100

ЮЖНЫЙ бокс  

М асса снега на подстилаю щ ей п оверхн о

1 8 ,8 4 0 ,2 2 0 ,3 3 0 ,5 4 0 ,8 4 1 ,4 3 1 ,9 9

сти, 10'^ кг:

морской л ед 4 ,7 4 — 0 ,0 2 — 0 ,0 2 0 ,0 5 - 0 , 1 1 — 0 ,2 7 — 0 ,7 2
суш а в северном  боксе 8 ,8 7 0 ,2 6 0 ,4 0 0 ,5 6 0 ,7 1 1 ,2 2 1 .7 4

Т ем пература в о зд у х а  в призем ном  слое  
атмосф еры . К:

северный бокс 2 6 1 ,8 8 0 ,8 2 1 ,2 3 1 ,5 5 1 ,4 9 3 ,0 0 5 ,1 0
ю жны й бокс 2 9 2 ,7 8 0 ,2 2 0 ,3 4 0 ,5 9 0 ,9 5 1 ,5 4 2 ,0 0
полущ арие в целом 2 8 8 ,6 4 0 ,3 1 0 ,4 6 0 ,7 2 1 ,0 2 1 ,7 3 2 ,4 3

Т ем пература п оверхности  суш и. К:

северны й бокс 2 6 4 ,7 2 0 ,8 2 1 ,2 3 1 ,5 8 1 ,4 9 2 ,9 3 5 ,0 5
ю жны й бокс 2 9 4 ,0 1 0 ,2 7 0 ,4 0 0 ,7 0 1 ,1 3 1 ,8 1 2 ,3 5

Т ем пература п оверхности  сн еж н о-ледя н ого
4 ,8 0покрова в полярной обл асти  океана, °С 

Т ем пература воды , °С:

п одледны й слой в полярной области

— 1 4 ,1 2 0 ,7 1 1 ,1 0 , 1 ,3 5 1 ,5 0 2 ,9 9

океана —  1 ,8 0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0 0 ,0
ГС в полярной обл асти  океана 0 ,5 0 — 0 ,0 9 — 0 ,1 3 — 0 ,2 0 — 0 ,0 6 — 0 ,0 2 — 0 ,0 7
область обр азов ан и я  хол одн ы х глубин

- 0 , 1 0 — 0 ,1 9 — 0 ,0 4 - 0 , 0 1 — 0 ,0 6ных в од 0 ,4 2 — 0 ,1 4
В К С  в обл асти  апвеллинга 1 9 ,1 4 0 ,2 0 0 ,3 0 0 ,5 7 0 ,8 4 1 ,3 5 1.81
ГС в обл асти  апвеллинга  

К онцентрация сум м ар ного  угл ер о д а  в ок еа

3 ,7 3 — 0 ,0 1 — 0 ,0 2 — 0 ,0 4 — 0 ,0 7 — 0 ,0 8 — 0 ,0 9

не, 10-3  м ол ьС О а/л:

полярная область
область  об р а зо в а н и я  хол одн ы х глубин-

' 2 ,1 7 0 ,0 2 0 ,0 2 0 ,0 4 0 ,0 8 0 ,1 3 0 ,2 0



Годы

Характеристика
I860 1985 2000 2025 2005 2075 :21оо

НЫХ ВОД 2 ,1 7 0 ,0 2 0 ,0 3 0 ,0 5 0 ,0 9 0 ,1 4 0 ,2 1
В К С  в обл асти  апвеллинга 2 ,0 5 0 ,0 4 0 ,0 5 0 ,1 0 0 ,1 6 0 ,2 2 0 ,2 6
ГС в области  апвеллинга  

В одородн ы й  показатель (pH ) морской  
воды :

область  образовани я  хол одн ы х глуби н 

2 ,2 8 0 ,0 1 : 0 ,0 1 0 ,0 J 0 ,0 2 0 ,0 3 0 ,0 5

ных в о д 8 ,3 3 — 0 ,0 3 — 0 ,0 4 — 0 ,0 9 — 0 ,1 9 — 0 ,3 5 — 0 ,5 6
область  апвеллинга 8 ,3 1 — 0 ,0 7 — 0 ,1 0 — 6 ,1 8 — 0 ,3 0 — 0 ,4 4 — 0 ,5 6

Т олщ ина В К С  в области  апвеллинга, м 5 0 ,7 8 — 0 ,0 3 — 0 ,0 5 — 0 ,0 9 — 0 ,1 4 — 0 ,1 7 — 0 ,1 9

П оток  тепла на верхней границе ГС в о б 
16,'22 0 ,0 8 0 ,1 3 1 ,0 5 1 ,3 3ласти  апвеллинга, Вт/м ^

П отоки углер ода  на границе р а зд ел а  м е
ж д у  В К С  и ГС в обл асти  апвеллинга,

0 ,2 5 0 ,5 9

г С /(м 2 -г о д ):

диф ф узионны й — 3 1 ,3 4 ,3 6 ,5 1 1 ,7 18 ,8 2 4 ,9 2 8 ,3
эквивалентны й — 2 6 ,7 • 3 ,8 5 , 7 1 0 ,2 1 6 ,6 2 2 ,2 2 5 ,4

Скорость апвеллинга, 10“  ̂ м /с  
М еридиональны й перенос тепла, 10 ’  ̂ Вт:

, 0 ,7 3 0 ,0 2 ' 0 ,0 3 0 ,0 4 0 ,0 0 . — 0 ,0 1 0 ,0 0

перенос тепла из области  апвеллинга  
в область  обр азовани я  х о л о д н ы х 'г л у 
бинны х в о д  ~ 9 ,2 2 0 ,3 8 0 ,5 4 0 ,8 0 0 ,3 3 0 ,4 3 0 ,7 8
перенос явного тепла из ю ж н ого  а тм о
сф ерного бокса в северный
перенос скры того тепла из ю ж н ого

1 2 ,7 3 - 0 , 4 3 — 0 ,6 3 — 0 ,5 1 0 ,2 7 0 ,0 5 — 0 ,6 9

атм осф ерного бок са  в северны й 3 ,5 1 , — 0 ,0 2 — 0 ,0 3 0 ,0 4 0 ,2 4 ' 0,3-1 . 0 ,2 1

П р и м е ч а н и е .  П олож ительны м  значениям  теплоты  ф азовы х п ер еходов  соответствует обр азовани е, отрицательны м  —  
таяни е м орского льда; полож ительны е значения га зообм ен а  соответствую т поглощ ению  COj ок еаном , отрицательны е —  вы деле- 
нию СОг в атм осф еру.



будущего столетий влагосодержание почвы в северном атмосфер
ном боксе сохраняется практически неизменным, что объясняется 
компенсацией эффектов испарения и осадков. Влагосодержание 
почвы в южном атмосферном боксе, наоборот, уменьшается из-за 
преобладания испарения над осадками.

Отметим также тенденцию к понижению температуры ГС оке
ана в области апвеллинга при одновременном усилении переноса 
тепла из ВКС в ГС. Этот противоречащий оценкам равновесной 
реакции (см. раздел 5.2) результат связан с увеличением прост-

1860 1900 i350 2000 20SD 2100 1860 т о  2000 2050 2100

Р ис. 6 .14. И зм енение средн их годовы х значений тем пературы  области  
обр азовани я  холодн ы х глубинны х в од  (а ) ,  площ ади  м орского льда (б ) 
и отклонений призем ной тем пературы  (s )  и осадк ов  (г) в северном  
атм осф ерном  бок се с начала промы ш ленной револю ции д о  конца  

X X I столетия, пр [31].

ранственной корреляции между температурой и толщиной ВКС,. 
эффект которой параметризуется в терминах перепада температур 
ВКС—ГС, и ростом последнего во времени.

Результаты расчета характеристик углеродного цикла неожи
данностей не нр^иносят. Из табл. 6.9 видно, что увеличение кон
центрации атмосферного СОг сопровождается усилением газооб
мена между атмосферой и океаном; это в свою очередь вызывает 
увеличение содержания суммарного углерода и уменьшение водо
родного показателя в верхнем слое океана, затем — усиление пе
реноса избыточного углерода из ВКС в ГС и в конечном счете 
увеличение концентрации углерода в ГС.

Возвращаясь к обсуждению характеристик термодинамиче
ского цикла, попытаемся объяснить упомянутую выше смену 
знака изменений температуры в области образования холодных 
глубинных вод. Из рис. 6.14 следует, что с конца первой половины 
будущего столетия температура воды в этой области начинает 
испытывать колебания. Аналогичные колебания проявляются 
также в вековом ходе площади морского льда, приземной тем
пературы и осадков, причем они опережают колебания темпера
туры воды примерно на 4—9 лет в зависимости от того, увеличи-

222



вается или уменьшается площадь морского льда. Отмеченная осо
бенность может быть истолкована следующим образом. Вспомним, 
что при фиксации положения границы между боксами Площадь- 
области образования холодных глубинных вод определяется как 
разность между площадью океана в северном боксе и площадью 
морского льда. Поэтому уменьшение площади морского льда, со
путствующее повышению концентрации атмосферного СО2, дол-

м лн

Рис. 6 .15. И зм енен и е парциального давлен ия  атм осф ерного СО 2 с  1958  
по 1985 г. по резул ьтатам  расчета в ю ж н ом  атм осф ерном  бок се (а ) и 
по данны м  н аблю ден ий  в обсер ватори и  М а у н а -Л о а  ( б) ,  согласно [31].

жно привести к увеличению площади области образования холод
ных глубинных вод и, следовательно, к понижению температуры 
воды в этой области за счет захвата более холодных вод из по
лярной области океана. Однако понижение температуры воды 
уменьшает поступление тепла из области образования холодных 
глубинных вод в подледный слой океана и тем самым способст
вует стабилизации или даже увеличению площади морского льда. 
При увеличении площади морского льда (оно -имеет место в том 
случае, когда поступление тепла в подледный слой океана меньше 
вертикального потока тепла в снежно-ледяном покрове) захват 
холодных вод из полярной, области океана в область образования 
холодных глубинных вод прекращается. Это влечет за собой по
вышение температуры в области образования холодных глубин
ных вод, усиление переноса тепла в подледный слой океана и
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в итоге новое уменьшение плош,ади морского льда. Затем цикл 
уменьшение площади морского льда — ее увеличение повторяется.

По-видимому, такова природа автоколебаний, возникающих 
в системе полярная область океана—морской лед—область обра
зования холодных глубинных вод в момент, когда площадь мор
ского льда достигает некоторого определенного значения. Учет 
изменений векового хода климатических характеристик, порождае
мых этими автоколебаниями, имеет важное следствие: он предо
храняет морской лед от полного исчезновения. Это отличает по
лученные здесь результаты от предшествующих (см. [6, 213]), 
согласно которым повышение концентрации атмосферного СОг 
обусловливает полное исчезновение морского льда во вторую чет
верть XXI в. Представленные оценки не согласуются с этим за
ключением. В соответствии с ними средняя годовая площадь мор
ского льда во вторую четверть XXI в. уменьшится до 1,1 • км̂ , 
после чего она будет варьировать на фоне более медленного ве- 

.кового тренда. В результате оказывается (см. рис. 6.14 б), что 
в конце XXI в. средняя годовая площадь морского льда составит 
около 9- 10® км^ т. е. уменьшится пО сравнению с допромышлен- 
ным уровнем на 3,4-10® км̂ .

О достоверности прогностических оценок можно судить на ос
новании сравнения предсказываемых и фактических изменений 
концентрации атмосферного СОг за период мониторинга (с 1958 г. 
по настоящее время). Как видно (см. рис. 6.15), они вполне удов
летворительно согласуются между собой, причем это соответствие 
распространяется не только на междугодовые изменения, но и на 
сезонные колебания рассматриваемой характеристики.

Т аблица 6 .10

Возможные изменения средней глобальной температуры (°С ) приземного 
слоя атмосферы в XXI в. относительно ее значения в начале промышленной 

революции, создаваемые увеличением концентрации атмосферного СОг

Годы

Автор
2000 2025 2050 2075 2100

Ш найдер и Томпсон  
(1981)

0 ,4 5 — 0 ,8 0 0 .9 0 — 1 ,5 0 1 ,4 0 — 2 ,2 5 2 ,2 0 — 3 ,4 5 —

Хансен и др . (1981) 0 ,2 — 0 ,3 0 ,5 — 1 ,0 0 .7 — 2 ,4 0 , 9 — 3 ,4 1 .2 — 4 ,4
Дикинсон (1982) 0 ,4 0 0 .6 5 1 ,0 5 1 ,5 0 —

Ш лесинж ер (1983) 0 ,3 0 — 0 ,5 5 0 .6 5 — 0 ,9 5 1 ,0 5 — 1 ,4 5 1 ,4 5 — 1,'80 1,80— 2,00
Х ансен и др . (1984) 0 , 7 5 - 0 , 9 0 — — — —

Х арвей и Ш найдер  
(1985)

0 ,7 1 ,3 2 ,1 3 .1 ----

Б. А . К аган  и др . 
(1986)
П енг и др . (1987)

0 ,4 6 0 .7 2 1 ,0 2 1 ,7 3 2 ,4 3

0 ,5 5 0 ,9 0 1 ,4 0 1,9'0 — .

М. И . Б уды ко,
Ю. А. И зраэль (1987)

Г ,0 1 .5 1 ,7 5 — 2 ,2 5
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в  заключение сопоставим существующие оценки повышения 
средней глобальной приземной температуры в следующем столе
тии, полученные с учетом термической инерции климатической си
стемы. Анализ представленных в табл. 6.10 данных показывает, 
что эти оценки не слишком сильно отличаются между собой, не
смотря на различия моделей и сценариев производства СОг при 
сжигании ископаемого топлива. Это, разумеется, обнадеживает, 
но не исключает необходимости дальнейшего совершенствования 
прогностических моделей и улучшения качества прогнозов.

15 Заказ № 151



Глава 7 •

ПАЛЕОКЛИМАТИЧЕСКИЕ СЛЕДСТВИЯ

В разделе 1.2 мы упомянули о присутствии в спектре климати
ческой изменчивости долгопериодных колебаний с периодами по
рядка десятков тысяч лет и колебаний геологического происхо
ждения с типичными временами порядка десятков и сотен миллио
нов лет, существование которых подтверждается палеоботаниче
скими, палеонтологическими (спорово-пыльцевыми, диатомовыми, 
фораминиферовыми и пр.) данными и данными изотопного ана
лиза глубоководных осадков. Реконструкция этих и подобных им 
изменений климата представляет интерес прежде всего потому, 
что позволяет лучше понять историю жизн^ на Земле и, в частно
сти, историю человечества: ведь появление зачатков земледелия 
и скотоводства, возникновение поселений городского типа и ста
новление человеческих цивилизаций приходятся на ранний голо
цен, т. е. в точности совпадают с завершающей фазой последнего 
оледенения, когда климат на Ближнем Востоке стал засушливым 
и охотиться стало труднее.

Изучение палеоклимата имеет еще один побудительный мо
тив— построение аналогов климата будущего. Так, по мнению 
некоторых исследователей (см. [18]), оптимум голоцена (8,5—
5,5 тыс. лет назад) может служить аналогом климата первой чет
верти, климат микулинского межледниковья (130— 120 тыс. лет 
назад) — аналогом климата второй четверти и оптимум плиоцена 
(4,3—3,3 миллиона лет назад) — аналогом климата середины 
следующего столетия.

Однако реконструкция палеоклимата сталкивается с тремя 
пока непреодолимыми препятствиями: 1) ограниченностью и низ
кой точностью палеоклиматической информации; 2) неопределен
ностью внешних параметров (свётимостИ Солнца, состава атмо
сферы и т. д .), контролирующих состояние климатической си
стемы, И 3) неадекватностью математических моделей в смысле 
воспроизведения с их помощью реальной картины мира. Поэтому 
любые предпринимаемые в настоящее время (и тем более пред
принимавшиеся ранее) попытки моделирования палеоклимата, 
пока еще далеки от совершенства. Но если не стремиться к за
ведомо недостижимой цели, то уже сейчас математические мо
дели, дополненные имеющимися палеоклнматическими данными, 
могут быть использованы при решении другой, не менее важной, 
чем реконструкция палеоклимата, задачи — выяснения причин 
изменений климата и проверки многочисленных (зачастую кон
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курирующих между собой) гипотез. В этом отношении воспроизвел 
■дение хорошо документированных изменений климата можно рас
сматривать как своего рода эксперимент по чувствительности 
климатической системы к вариациям тех или иных клйматообра- 
зующих факторов — эксперимент, предоставленный в'^наше распо
ряжение природой.

Прежде чем приступить к изложению результатов моделирова
ния палеоклимата, рассмотрим хронику событий, относящихся 
к историческому прошлому климатической системы.

7.1. И сторическое прош лое клим атической системы : 
хр они к а собы тий

Как известно, возраст Земли около 4,6 миллиарда лет. Извв; 
стно также, что светимость Солнца (поток энергии, излучаемой 
Солнцем по всем направлениям) в начальный период истории 
Земли была на 20—30 % меньше современной. В соответствии 
с результатами исследования чувствительности климатической си
стемы к изменению солнечной постоянной такое уменьшение све
тимости Солнца должно было повлечь за собой полное оледенение 
Земли, что, однако, не подтверждается какими-либо палеокли- 
матическими данными. Это кажущееся противоречие получило 
название парадокса «слабого молодого Солнца». Оно не слу
чайно названо кажущимся. Дело в том, что существование по
кровного оледенения строго лимитируется температурой Земли и 
составом атмосферы. Если температура Земли на ранней стадии 
ее истории была достаточно высокой, а ранняя атмосфера со- 
держала большое количество парниковых газов (водяного пара, 
углекислого газа, метана и аммиака), то появление льда на по- 

• верхности Земли было невозможным.
Прямым доказательством существования гидросферы является 

обнаружение осадочных пород, наиболее древние из которых, най
денные у входа в Амералик-фьорд (западная часть Гренландии), 
имеют возраст 3,8 миллиарда лет. Не меньший возраст должна 
иметь и первичная гидросфера. На этой стадии истории Земли 
континенты существовали в виде небольших платформ, о чем сви
детельствует минимальный вынос продуктов выветривания с кон
тинентов в океан. Формирование континентальных платформ пол
ностью завершилось, возможно, только в среднем протерозое 
(1,8—-1,7 миллиарда лет назад). Однако еще в начале протерозоя 
средняя температура поверхности планеты сохранялась доста
точно высокой. Подтверждением могут служить данные изотоп
ного анализа сланцев, указывающие на то, что 2,8 миллиарда лет 
назад температура грунтовых вод составляла около 70 °С [124].

Первые достоверные сведения о существовании обширного по
кровного оледенения относятся к раннему протерозою (2,3—
2,1 миллиарда лет назад). Для него характерно повсеместное 
распространение тиллитов (метаморфизованных ледниковых отло-
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жений, состоящих из тонкозернистого глинистого материала с бес
порядочным вкраплением песка, гравия, щебня и крупных облом
ков угловатой формы) и тиллоидов (тиллитоподобных пород, лед
никовое происхождение которых не установлено). Такие леднико
вые отложения раннепротерозойского возраста выявлены на всех 
континентах. Последнее обстоятельство наводит на мысль о том, 
что в раннем протерозое все континентальные платформы были 
спаяны в единый суперконтинент, значительная часть которого 
располагалась в окрестности полюса. ,

В последующие 1,4 миллиарда лет признаки холодного кли
мата отсутствуют. Более того, имеются указания, что между ран
ним протерозоем и поздним рифеем (2,3—0,9 миллиарда лет 
назад) на Земле господствовал теплый влажный климат. Об 
этом свидетельствует обнаружение над ледниковым горизонтом 
отложений силикатного глинистого минерала (каолина), чаще 
всего встречающегося в тропиках, и разнообразных красноцвет
ных пород, доломитов и органогенных известняков, являющихся 
продуктами жизнедеятельности сине-зеленых водорослей и бакте
рий, а такж е восстановление по результатам изотопного анализа 
сланцев температуры грунтовых вод, которая, как оказалось (см. 
[124]), 1,2 миллиарда лет назад варьировала в пределах от 20 до 
33 °С. ,

В позднем рифее и венде (0,9—0,6 миллиарда лет назад) лед
никовые отложения образуют три горизонта. Д ва нижних с воз
растом 0,96—0,90 и 0,84—0,74 Миллиарда лет относятся к позд
нему рифею, верхний с возрастом 0,68—0,58 миллиарда лет — 
к венду. Глобальное распространение ледниковых отложений го
ворит о консолидации континентов и образовании в эту эру еди
ного суперконтинента типа раннепротерозойской Мегагеи, а на
личие нескольких горизонтов — о чередовании ледниковых и меж
ледниковых периодов.

Начало палеозоя (570 миллионов лет назад) ознаменовалось 
трансгрессией (наступлением) океана, связанной с интенсифика
цией апвеллинга магмы и, стало быть, увеличением объема сре
динных океанских хребтов. В результате значительная часть пло
щади континентов покрылась мелководными эпиконтиненталь- 
ньщи морями, что в свою очередь привело к смягчению климата.
О преобладании в кембрии (570—490 миллионов лет назад) теп
лого климата можно судить по распространению эвапоритов (оса
дочные породы, образующиеся вследствие испарения воды на со
лоноватых мелководьях) и морских известняков, в том числе и 
органогенных, — останков кораллов и организмов с известковыми 
скелетами, —■ а такж е по окраске карбонатно-глинистых и глини
стых пород в красные и пестрые цвета — индикатора мобилиза
ции железа и марганца. В этот период континенты южного полу
шария. были спаяны в единый суперконтинент Гондвану, отделяв
шийся от Восточно-Европейского, Сибирского, Китайского и Се- 
веро-Америкавского континентов Палео-Атлантическим и Палео-
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Азиатеким океанами. Кроме них, существовал еще и Палео-Тихий 
океан, омывающий берега всех континентов.

В среднем и позднем ордовике ( 4 9 0 —4 3 5  миллионов лет на
зад) произошло сближение континентов северного полушария, 
повлекшее за собой закрытие северной части Палео-Атлантики и 
Палео-Азиатского океана и возникновение на их месте системы 
островных дуг и окраинных морей. Одновременно в Евразии воз
никли два новых океанских бассейна — Палео-Тетис и Уральский. 
Климат северного полушария стал еще более теплым (в раннем 
ордовике — засушливым), о чем свидетельствует перемещение 
на север рифовых известняков, развитие интенсивного карбонато- 
накопления, высокая степень дифференциации осадочного мате
риала, образованного за счет размыва кор выветривания, и рас- 

. пространеиие теплолюбивой морской фауны. Напротив, климат 
южного полушария стал холоднее. Д ля доказательства сошлемся 
на данные о существовании 4 5 0  миллионов лет назад покровного 
оледенения, располагавшегося в районе современной пустыни Са
хары (см. [ 1 2 4 ] ) .  Его причина— нахождение северной части Аф
рики, входившей в состав Гондваны, вблизи южного полюса. 
В конце ордовика началась крупная регрессия (отступание) оке
ана, вызванная, как и предшествующая ей трансгрессия, текто
ническими процессами. Одновременно произошло похолодание, 
сопровождавшееся аридизацией климата.

Регрессия океана продолжалась в силуре ( 4 3 5 — 4 0 2  миллиона 
лет назад). Это привело к увеличению площади континентов и 
дальнейшему по'холоданию и усилению аридности климата. Инди
катором прохладного аридного климата служат отноёяЩ,иеся 
к рассматриваемому периоду залежи гипса, а такж е калийной и 
каменной соЛи в Северной Америке и Сибири. В позднем силуре, 
когда похолодание сменилось потеплением, появились первые пси- 
лофиты (представители растительности травянистого и кустарни
кового типа без корней и листьев, произрастающие на затапли
ваемых участках побережья).

В девоне ( 4 0 2 — 3 4 6  миллионов лет назад) наметилась тенден
ция к  сближению континентов северного полушария. В результате 
Северо-Американский и Восточно-Европейский континенты объ
единились в Еврамерику, а разделяю щая их северная часть П а
лео-Атлантики закрылась. Ю жная часть Палео-Атлантики через 
раздробленный Средне-Европейский микроконтинент соединилась 
с Палео-Тетисом. Расширились Урало-Сибирский, Западно-Си
бирский и Южно-Монгольский океаны. Северное полушарие 
в этот период характеризовалось теплым сухим климатом, на что 
указывают обширные залежи гипса и каменной соли в Северной 
Америке и Восточной Европе, наличие рифогенных образований 
на Урале и отложения красноцветного песчаника в Гренландии 
и на Шпицбергене. На обширной территории, охватывающей юг 
Западной Европы, Урал и северо-восток Азии, господствовал 
влажный тропический климат (среди осадочных отложений здесь 
не встречаются эвапориты и красноцветы). В океане Тетис и при
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легающих к нему зпиконтинентальных морях сформировались 
мощные толщи органогенных известняков. Следы оледенения 
(тиллиты) были найдены только в южной части Африки, куда 
переместился южный полюс. На всей остальной площади конти
нентов южного полушария климат был теплым и влажным. Вод
ные растения закрепились на затапливаемых участках побережий 
и постепенно начали продвигаться в глубь континентов.

В карбоне (346—282 миллиона лет назад) тенденция к сбли
жению континентов северного полушария сохранилась: Евраме- 
рика и азиатские континенты образовали Лавразию. Одновре
менно -раскрылся позднепалеозойский Палео-Тетис, отделивший 
Китайский континент от Сибирского и Казахстанского континен
тов, и началось сближение Лавразии и Гондваны, приведшее 
в позднем карбоне — ранней перми (290—270 миллионов лет на
зад) к образованию единого суперконтинента — позднепалеозой
ской Пангеи. В раннем карбоне Л авразия и Гондвана располага
лись в низких широтах обоих полушарий, так что для них был 
характерен влажный тропический и субтропический климат. Под
тверждением могут служить богатство ископаемой морской фауны 
и широкое распространение карбонатных и угленосных отложе
ний на всех континентах, кроме Антарктиды. Климат последней 
был умеренно теплым, о чем свидетельствуют находки флоры 
(папортникообразные) умеренной зоны.

В среднем и позднем карбоне значительная часть Гондваны 
находилась в южной полярной области. С этим связано существо
вание мощного покровного оледенения, охватившего южные рай
оны Африки и Южной Америки, а также Индостан, Австралию и 
Восточную Антарктиду. Соответственно климат на Земле стал бо
лее прохладным и засушливым, что отразилось на составе флоры 
и фауны: исчезают или существенно обедняются теплолюбивые 
формы, появляются первые хвойные, типичные для относительно 
прохладных условий, уменьшается осадконакопление карбонат
ного материала.,

'Пермский период (282—236 миллионов лет назад) начался ин
тенсивной регрессией океана. На северном суперконтиненте Л ав
разия, располагавшемся в тропических и экваториальных широ
тах, в этот период господствовал теплый климат, способствующий 
отложению эвапоритов и накоплению массы отмершей раститель
ности. Южный суперконтинент Гондвана был покрыт обширным, 
ледниковым щитом. К северу от него, в области сравнительно про
хладного климата, формировались песчано-глинистые и песчаные 
отложения с пластами углистых сланцев и угля. В поздней перми 
произошло постепенное усиление аридности климата, иденти
фицируемое по отложениям красноцветных образований и соли, 
а также по угасанию угленакопления.

Конфигурация континентов и океанов в триасе (236— 186 мил
лионов лет назад) оставалась близкой к позднепалеозойской. Од
нако теперь, в отличие от позднего палеозоя, Китайский конти
нент объединился с Евразией, а Палео-Тетис выродился, В сере-
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дине триаса: начался раскол Пангеи. Это привело к образованию 
мезозойского океана Тетис, отделившего Гондвану от Лавразии, 
и к частичному раскрытию Северной Атлантики и Северного Ле- 
довитого океана. Континенты, составляющие Лавразию, .оказа
лись полностью в северном полушарии, океан Т е т и с в  эквато
риальной зоне. Характерной особенностью раннего и 1среднего 

: триаса был засушливый теплый климат, о чем свидетельствует 
I широкое распространение известняковых образований и эвано- 
V ритов. Объем относящихся к этому периоду соляных отложений 

был больше такового в любой другой период фанерйзбя; Со- 
: гласно [124], в триасовых эвапоритах заключено 10 % общего со- 
' держания соли в современном океане, так что соленость; трйасо- 
I вого океана; превышала современное ее значение приблизительно 

на 3 %'. Поздний триас отличался теплым влажным климатом,
I представленным пестроцветными бескарбонатными, отложениями 
; и каолиновйми глинами.

£ Теплый влажный ; климат преобладал и в юрский рериод 
: (186— 133 Миллиона лет назад). Об этом можно судить не только 

(Г' по обогащению континентальных отложений растительным детри- 
I,' том и глинйстым. материалом каолинового состава, но и’ пд свое- 
•:>' образному; типу растительного покрова ' (преобладанию папортни- 
: ковой, хвбщовой И голосем,янври,, .рдстительности). Начало юры 

ознаменовалось трансгрессией океана, скорее всего в'йзванной 
распадом Гондваны. От нее отделились Ю жная Америка, Австра
лия и Восточная Антарктида. Океан Тетис достиг максимальных 
размеров, что привело к смещению Северной Америки и Евразии' 

• в умеренные широты северного полушария. Австралия располага- 
, ,,л ась  в это время в, высоких .широтах южного, полушария,., а Ан- 
■; тарктида — вблизи южного полюса.' Такое расположение крнти- 

: , нентов обусловило ярко выраженную широтную зональность кли
мата. Как и раньше, вблизи северного полюса суши не было, так 
что северная полярная область океана была сврф дна ото льда, 
а на Канадском Арктическом архипелаге, на севере Гренландии 
и северо-востоке Азии господствовал умеренный климат. В суб
тропическом поясе, в пределах которого находились значительная 
часть Северной Америки, Гренландии и Восточной Европы, 
а также вся Сибирь и центральные районы Южной Америки, Аф
рики и Австралии, происходило накопление' сероцветных пёсчано- 
глинистых отложений и угля.

Здесь необходимо сделать отступление и заметйть следующее. 
Д о сих пор мы оперировали данными, полученными на континен
тах. Между тем, поскольку континенты занимают лишь неболь
шую часть поверхности Земли, а  их теплофизические характери
стики испытывают значительную пространственную и временную 
изменчивость, использование одних только континентальных дан
ных может быть сопряжено с неизбежными и (что хуже всего) 
не поддающимися оценке погрешностями. В этом смысле данные, 
полученные в океане (в первую очередь данные глубоководного 
бурения) являются предпочтительными. Самой ранней эпохой, для
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-Рис. 7.1. П алеоокеан ол оги ч еск ие собы тия м елового периода
/ — век; 2 —глобальные колебания среднего уровня океана; 3 — изменение относительного 
океана (штриховка); ,5 —изменение уровня 20 %-ного относительного содержания карбоната 
вого состава планктонных организмов; 7 — данные изотопного анализа палеотемператур

/Я —планктонные фораминиферы);

которой имеются дрстаточно многочисленные данные геолого-гео- 
физическнх исследований овдана, запечатлевшие сведения об эво
люции климата, является мел (133—67 миллионов лет назад). 
Такая в общем сравнительно непродолжительная история океана 
(возраст самых древних участков океанского ложа не превышает 
150— 160 миллионов лет) объясняется непрерывным обновлением 
океанской коры в срединных хребтах.

Упомянутые выше геолого-геофизические исследования океана 
включают изотопный анализ температуры воды, регистрации сред
него уровня океана,, характеризующего базис эрозии континентов 
и поступление в океан терригенного материала, определения со
держания стабильного изотопа углерода являющегося инди
катором Продуктивности морской биоты и, следовательно, возмож
ности стагнации (сероводородного заражения) глубинного слоя 
океана, оценки положения уровня карбонатной компенсации, ниже 
которого карбонатный материал практически полностью раство
ряется (он идентифицируется по 10 %-ному или какому-либо
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содержания б'®С стабильного изотопа углерода; 4 —явления стагнации глубинного слоя . 
кальция в глубоководных осадочных отложениях Северной Атлантики; 6 — эволюция видо- 
в экваториальной части Тихого океана { /— наннофоссилии, / / — бентосные фораминиферы, 
в — то же в Северной Европе (/F —белемниты).

Другому относительному содержанию карбоната кальция в осад
ках) и, наконец, описание видового состава планктона. Изменения 
всех этих палеоокеанологических показателей в мелу представ
лены на рис. 7.1.

Самой примечательной особенностью раннего мела (133—■ 
100 миллионов лет назад) является резкое усиление скорости се
диментации богатых органикой карбонатных осадков (черных 
сланцев). Оно, как видно из рис. 7.1, сопровождалось повыше
нием среднего уровня океана и уровня карбонатной компенсации, 
стагнацией глубинного слоя и изменением видового состава планк
тонных организмов. Одна из возможных причин всех этих собы
ти й — увеличение температуры поверхностного и глубинного слоев 
океана и уменьшение растворимости кислорода в морской воде. 
Вторая причина — тектонические процессы, приведшие к соеди
нению Анголо-Бразильского бассейна Палер-Атлантики с Кариб- 
ским бассейном и центральной частью Палео-Атлантики. Напом
ним, что Анголо-Бразильский бассейн долгое время оставался изо-
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лированным от остальной части океана Фолклендско-Агульясским 
мостом и что в нем происходило отложение эвапоритов. Образо
вание пролива и поступление в океан аномально соленых вод 
Должно было вызвать усиление вертикальной стратификации со 
всеми вытекающими отсюда последствиями. Представленные- на 
рис. 7.1 данные изотопного анализа палеотемпературы свидетель
ствуют. О наступлении в сеномане (100—87 миллионов лет назад) 
похолодания. Об этом говорит также исчезновение некоторых теп
лолюбивых видов фауны, появление бореальных и суббореаль- 
ных форм организмов и смена типа и состава карбонатных 
осадков. ,

В позднем мелу ,(100—67 миллионов лет назад) началось 
сближение Африканского и Евразийского континентов и вырожде
ние океана Тетис. Северная Атлантика все еще оставалась за 
крытой, а Гренландия — сочлененной с Евразией. Южного океана 
не было, но зато существовал глобальный экваториальный океан, 
объединивший Карибский бассейн. Центральную Атлантику, Те
тис и Тихий океан. В экваториальной зоне находились только 
Индостанский, Сейшедьский и Пакистанский микроконтиненты и 
частично Ю жная Америка и Африка. Остальные континенты, 
в том числе Австралия и Антарктида, располагались в умеренных 
широтах. Это определило преобладание на них теплого влажного 
климата. Та ж е причина (сосредоточение континентов в умерен
ных широтах) исключала возможность существования областей 
образования холодных глубинных вод и тем самым обусловли
вала общее повышение температуры воды в океане. Согласно 
[253], средняя глобальная температура воды в океане была выше 
современной на 6 °С.

Расположение континентов повлияло и на поступление в океан 
терригенного материала: в позднем мелу оно оказалось одним 
из самых низких за всю историю фанерозоя. Этому в немалой сте
пени способствовало значительное (на 300—350 м) повышение 
базиса эрозии континентов, вызванное максимальной за послед
ние 570 миллионов лет трансгрессией океана. Уменьшение терри- 
генных осадков с избытком компенсировалось увеличением био
генных осадков — главным образом кокколитовым и фррамини- 
феровым илами. Уровень карбонатной компенсации поднялся 
более чем на 1000 м, что не могло не сказаться на щелочном 
резерве океана, а вслед за  ним и на углеродном цикле в системе 
океан—атмосфера. Но об этом мы поговорим позже, а сейчас про
должим обсуждение изменений климата в фанерозое.

Расположение акеанов и континентов в палеоцене (67—58 мил
лионов лет назад) оставалось близким к позднемеловому. По- 
прежнему Евразия и южные материки отделялись друг от друга 
океаном Тетис, а Северная и Ю жная Америка — широким про
ливом, не препятствующим свободному водообмену между Атлан
тическим и Тихим океанами. Единственное исключение — отделе
ние Гренландии от Евразии в палеоцене. Оно привело к соедине
нию изолированного до тех пор Арктического бассейна с Атланти-
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кой и к глобальному распространению в поверхностном слое Мё- 
нее соленых арктических вод. Это в свою очередь обусловило ги
бель многих видов стенохалинных ; планктонных организмов 
(в частности, аммонитов и белемнитов) и, наоборот, расцвет ор
ганизмов вида Braarudosphaera, обитающих в солоноватых водах 
{80]. О том, что причиной массовой гибели планктонных организ
мов явилось резкое уменьшение солености, а не температуры, 
свидетельствуют результаты изотопного анализа, представленные 
на рис. 7.2. Из этого рисунка видно, что температура верхнего 
слоя океана практически не изменилась, а температура глубин
ного слоя даже возросла по сравнению с ее значением в конце 
мелового периода. Отметим также заметные отличия уровня кар
бонатной компенсации в отдельных океанах и разный характер 
его изменения во времени (повышение в Тихом океане и пониже
ние в Атлантике и й океане Тетис). Обе эти особенности' могут 
служить указанием на отсутствие единой глобальной системы 
циркуляции в глубинном слое океана. . | ;

Эоцен (58—37 миллионов лет назад) характеризуется прежде 
всего резким охлаждением (почти на 5°С) глубинного слоя оке
ана, обусловленным появлением в высоких широ;гах мощного ис
точника холодных глубинных вод. Такой источник^ не мог нахо
диться в северном пойушарии, поскольку Норвежское и Гре;Нланд- 
ское моря все еще оставались полностью не раскрытыми, а отде
ляющий их от Северной Атлантики Фареро-Гренландский хребет 
служил препятствием для водообмена в глубинном слое океана. 
Таким образом, естественно предположить, что область образова
ния холодных глубинных вод располагалась в окрестности Ан
тарктиды, граница которой в то время совпадала с параллелью 
70° ю. ш. или находилась даж е несколько южнее ее. Данные изо
топного анализа палеотемпературы подтверждают это заключе
ние: температура глубинного слоя в западной части Южной Ат
лантики составляла 9— 10 °С, в восточной части Северной Атлан
тики 12— 15 °С и в Бискайском заливе 13— 14 °С [238]. Об интен
сификации антарктического источника холодных глубинных вод 
можно судить такж е по увеличению повторяемости перерывов 
в последовательности отложения осадков (т. е. интервалов, в те
чение которых либо не происходит вовсе накопление осадков, либо 
происходит их размыв и удаление). Она возросла с 40—60 % 
в начале до 70—75 % в конце эоцена [49].

В олигоцене (37—25 миллионов лет назад) перестройка внеш
него облика Земли и связанные с ней изменения климата продол
жились. В эту эпоху Индостан столкнулся с Евразией, а также 
началось постепенное закрытие океана Тетис и формирование со
временного Индийского океана. Но особенно важные климатиче
ские последствия имели отделение Австралии от Антарктиды и 
возникновение Антарктического кругового течения, препятствую
щего переносу тепла к побережью Антарктиды. В результате 
произошло сильное охлаждение южной полярной области и в Ан
тарктиде появились первые горные ледники. Со временем они

235



Глубина 
Sfl %5 4,0 т

Р ис. 7.2. Ц алеоокеан ологи ческ ие собы тия к айн озоя
/ — эпоха; 2 — глобальные колебания среднего уровня океана; 3 — изменение вулканической 
натной компенсации (а —Южная Атлантика, б — внеэкваториальная часть Тихого океана, 
копления в океане (сплошная кривая — карбонат кальция, пунктир — все типы осадков); 
(верхняя шкала для заштрихованных, нижняя — для незаштрихованных точек; / — бентос-

объединились и образовали Антарктический ледниковый щит. Со
здаваемого этим ледниковым щитом увеличения альбедо подсти
лающей поверхности оказалось достаточно, чтобы вызвать даль
нейшее глобальное похолодание. Его индикаторами служат ис
чезновение теплолюбивых форм флоры и сокращение ареала 
распространения теплолюбивой фауны в умеренных широтах и 
обеднение состава планктонных фораминифер в тропиках.

Климат миоцена (25—9 миллионов лет назад) примечателен 
прогрессирующим похолоданием и значительным увеличением 
объема Антарктического ледникового щита. Д ля выявления при
чин упомянутых событий вновь обратимся к анализу изменений 
в расположении континентов и океанов. Среди таких изменений 
необходимо отметить, во-первых, замыкание океана Тетис в рай
оне Гибралтара и образование Средиземного моря, во-вторых, 
формирование Панамского перешейка и смещение Австралии на 
север, приведшие к разделению системы глобальной экваториаль
ной циркуляции, и, в-третьих, погружение Фареро-Грендандского 
порога и возникновение свободного водообмена между Атланти
кой и Арктическим бассейном. Согласно [238], частичное замы
кание океана'Тетис в раннем миоцене (-~18 миллионов лет на-
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активности; 4 — изменение числа семейств планктонных фораминифер; 5 — глубина карбо- 
в — экваториальная часть Тихого океана, г — Северная Атлантика); 6 — скорость осадкона- 
7 — данные изотопного анализа палеотемператзф в экваториальной части Тихого океана 
ные фораминиферы, У/— планктонные фораминиферы).

зад) сопровождалось превращением западной части океана (Сре
диземного моря) в звапоритовый бассейн, служащий источником 
соли для Северной Атлантики. Возможно, именно этим объясня
ется тот факт, что соленость воды в Атлантике больше, нежели 
в других океанах. Далее, начавшееся перекрытие пролива между 
Северной и Южной Америкой (образование Панамского пере
шейка) вызвало блокировку экваториального течения, а вслед за 
ним усиление Гольфстрима и Северо-Атлантического течения и 
увеличение переноса поверхностных вод из Северной Атлантики 
в Норвежское и Гренландское моря. Здесь в результате интенсив
ного теплообмена с атмосферой и конвективного перемешивания 
происходило образование холодных глубинных вод. В судьбе по
следних знаменательную роль сыграло погружение Фареро-Грен- 
ландского порога. Оно благоприятствовало проникновению глу
бинных вод из Норвежского и Гренландского морей в Северную 
Атлантику и тем самым становлению современной схемы глубин
ной циркуляции океана.

Однако чем выше соленость, тем выше и температура, при ко
торой начинает развиваться конвекция. Следовательно, при от
крытом Гибралту)ском проливе температура поверхностного слоя
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Северной Атлантики, а значит, и температура глубинных вод 
в| области их образования оставались достаточно высокими. Про
никновение этих вод из Норвежского и Гренландского морей 
в; Северную и Южную Атлантику и затем в виде промежуточной 
водной массы в Южный океан обусловило повышение в нем тем
пературы, усиление испарения с океанской поверхности, увеличе
ние осадков и быстрый рост Антарктического ледникового щита: 
объем последнего в конце миоцена был больше современного -'На 
50 % [238]. ;

' Изъятие воды на образование Антарктического ледникового 
щита повлекло за собой значительное понижение среднего уровня 
ореана, окончательное обособление средиземноморского эвапори- 
трвого бассейна и понижение солености североатлантических вод. 
Затем события развивались в такой лоследовательности: уменЬ- 
Щение солености воды в поверхностном слое Северной Атлантики 
привело к понижению температуры в области образования холод
ных глубинных вод и соответственно'— после выхода глубинных 
атлантических вод на поверхность в Южном океане — к уменьше
нию испарения и осадков и к отступанию Антарктического ледни
кового щита до положения, близкого, к современному. Резкое 
уменьшение объема Антарктического ; ледникового щита на гра
нице между миоценом и плиоценом фиксируется данными .изотоп
ного анализа палеотемпературы и косвенными признаками — рас
пределением айсберговых отложений [238].

Важнейшим событием плиоцена (9—2 миллиона лет назад) 
было образование Гренландского и Исландского ледниковых щи
тов. Они возникли приблизительно 3,2 миллиона лет назад, т. е; 
спустя несколько миллионов лет после оледенения Антарктиды. 
Сообщаемая здесь оцен)ка возраста ледниковых щитов северного 
полушария получена по данным изотопного анализа палеотемпе
ратур и распределению айсберговых отложений [171]. Заметим, 
что ревизия этих данных и новые результаты глубоководного бу
рения в высоких широтах северного полушария (см. [124, 171]) 
отвергают возможность существования мощных ледниковых щи
тов по крайней мере до 2,5 миллиона лет назад. Наиболее вероят
ной причиной покровного оледенения в северном полушарии счи
тается завершение формирования Панамского перешейка, произо
шедшее 3,6—3,1 миллиона лет назад. Оно обусловило интенсифи
кацию Гольфстрима и Северо-Атлантического течения, усиление 
переноса тепла в Норвежское и Гренландское море и как следст
вие этого значительное увеличение испарения и осадков в высо
ких широтах северного полушария.

Характерная особенность плейстоцена (2—О миллионов лет 
н а за д )— наличие прокровного оледенения в высоких широтах 
обоих полушарий и циклические вариации климата, связанные 
с колебаниями ледяного покрова. На рис. 7.3 изображена обоб- 

, щенная кривая изменений относительного содержания б '®0 изо
топов тяжелого кислорода, полученная по данным глубоковод
ного бурения в Карибском бассейне и в экваториальной части Ат
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лантики. Как известно (см., например, [64]), изменения от
ражают, помимо прочего, колебания глобального объема льда: 
переход воды из жидкой фазы в океане в твердую фазу на конти
нентах происходит в результате испарения, представляющего со
бой избирательный процесс по отношению к молекулам воды 
с различным изотопным составом кислорода. Поэтому увеличе
ние в океанской воде, т. е. обогащение ее тяжелым изото
пом кислорода ^Ю, свидетельствует об увеличении глобального 
объема ледниковых щитов. Из рис. 7,3 видно, что за последние
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Рис. 7.3. О бобщ ен н ая  кривая изм енений относительного  
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части А тлантики, по С авину [230].

Две кривые в интервале от 75 до 175 тыс. лет назад соответствуют 
различной интерпретации данных.

700 тысяч лет насчитывалось восемь циклов оледенение—меж- 
ледниковье, причем периодичность возникновения и исчезновения 
континентальных оледенений составляла в среднем около 100 ты-' 
сяч лет.

Судя по данным геологических, палеоботанических и палеонто
логических исследований, температура воздуха в ледниковые 
эпохи в субтропиках понижалась, влажность — возрастала по 
сравнению с современной типично межледниковой эпохой с прису
щим ей относительно сухим и теплым климатом субтропиков. Ана
логичные изменения температуры и влажности воздуха имели ме
сто и в умеренных широтах. Наоборот, в экваториальной зоне 
в ледниковые эпохи господствовал сухой, в межледниковые — 
влажный климат. Антарктический и Гренландский ледниковые 
щиты продолжали существовать и в межледникбвья. Есть указа
ния, что в эти эпохи Северный Ледовитый океан был покрыт 
льдом в течение всего года. Правда, согласно [171], в раннем 
плейстоцене (2,0—0,7 миллиона лет назад) морской лед имел 
меньшую площадь и толщину, и потому продуктивность морской 
биоты в то время была выше современной. Таким образом, мно
голетний лед в Северном Ледовитом океане, по-видимому, по
явился только 0,7 миллиона лет назад.

Решающие свидетельства в пользу астрономического происхо
ждения плейстоценовых колебаний климата были получены Дж. 
Хейсом с соавторами, [160]. Восстановив абсолютную хронологию 
глубоководных осадочных отложений в двух пунктах централь
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ной части Индийского океана й Произведя спектральный анализ 
относительного содержания б^®0 тяжелого изотопа кислорода 
в раковинах планктонных фораминифер, видового состава сооб
ществ радиолярий и относительного содержания радиолярий вйда 
Cicladofora davisiana, характеризующих соответственно измене
ния объема континентальных ледниковых щитов, температуры 
верхнего слоя океана и солености воды, они показали, что спек
тры этих климатических индикаторов содержат четко выражен
ные максимумы на периодах 100, 41 и 23 тысячи лет, предсказы
ваемых астрономической теорией. Другими словами, они дока
зали, что плейстоценовые колебания климата инициируются 
малыми колебаниями инсоляции. Однако, если это так, то почему 
циклические повторения ледниковых и Межледниковых эпох на
чались имеино в плейстоцене, а не в какой-то другой интервал 
геологического прошлого (скажем, в мезозое)? Ответ На этот во
прос был дан П. Вольдштедтом [270] (см. такж е [61]), высказав
шим мнение о том, что реакция климатической системы на малые 
возмущения остается слабой, пока система находится в состоя
нии с теплым климатом, и становится сильной, когда она пере
ходит в состояние с холодным климатом. Добавим, что состоя
нию с теплым климатом отвечают большое разнообразие форм 
организмов, широкое распространение условий стагнации, отсутст
вие перерывов в осадконакоплении, небольшая глубина уровня 
карбонатной компенсации и высокое содержание тяжелых изо
топов углерода в океанской микрофауне. Система с холодным 
климатом характеризуется противоположными событиями.

Иное объяснение причин плейстоценовых колебаний климата 
было предложено Т. Чамберлином [115]. Он связал возникновение 
и исчезновение оледенений с изменениями содержания атмосфер
ного СОг, определяемого уровнем вулканической активности. З а 
фиксированы по крайней мере две стадии развития вулканизма, 
одна из которых (см. рис. 7.2) относится к среднему миоцену 
(16—14 миллионов лет назад), другая — к плейстоцену (2—О мил
лионов лет назад). Обе стадии, как нетрудно видеть, совпадают 
с эпохами сильного оледенения и глобального похолодания. Эта 
идея получила поддержку в работе М. И. Будыко и А. Б. Ронова 
[7], в которой по данным о Карбонатонакоплении получены оценки 
содержания атмосферного СОг в различные эпохи фанерозоя.

Разумеется, упомянутые объяснения не передают всего много
образия картины мира. С этой точки зрения особый интерес при
обретают результаты численного моделирования палеоклимата. 
Мы обсудим их на примере трех совершенно непохожих друг на 
друга эпизодов истории климата — равномерно теплого климата 
среднего мела, экстремально холодного климата последнего 
(вюрмского) оледенения и отличающегося сильной сезонной из
менчивостью климата раннего голоцена.
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7.2. Численные эксперименты 
по воспроизведению климата среднего мела

Начнем с перечисления установленных фактов. В среднем 
мелу температура поверхности окёана в тропиках варьировала от 
27 до 32°С, т. е. мало отличалась от Современной, тогда как в вы
соких широтах она была выШе современной на 6—7°С  в южном и 
более чем на 10 °С в северном полушарии. Последняя оценка была 
получена по данным изотопного анализа ископаемых остатков 
бентосныХ фораминифер в предположении, что источник глубин
ных вод в северной полушарии, как  и ныне, располагается в об
ласти высоких широт. Это предположение, однако, нетрудно 
оспорить. Действительно, при отсутствии постоянного ледяного по
крова в  полярных широтах и наличии мелководных морей в суб
тропиках (скажем, окраинных морей, принадлежащих океану Те
тис) формирование глубинных вод может происходить не столько 
за счет интенсивной теплоотдачи в атмосферу и понижения тем
пературы воды в высоких широтах, сколько за счет интенсивного 
испарения и осолонения в субтропиках. Иначе говоря, вместо 
глубинной циркуляции преимущественно термического происхо
ждения в среднем мелу могла существовать глубинная циркуля
ция преимущественно халинного происхождения. По-видимому, 
впервьГе это соображение было высказано Т. Чамберлином [116].

Если согласиться с ним, то глубинная температура, определяе
мая изотопным анализом бентосных фораминифер, должна харак
теризовать главным образом температуру поверхностного слоя 
океана в субтропиках. Следовательно, для оценки температуры 
поверхности океана в высоких широтах необходимо использовать 
другую исходную информацию: например, данные о распределе
нии и составе фауны и флоры. Так вот, обнаружение теплолюби
вой фауны в Арктическом бассейне, термофильных (тропических 
и субтропических) форм растительности в северной части Аляски,’ 
угольных отложений и рифовых известняков на Шпицбергене, за 
лежей гипса и стволов деревьев в Гренландии и, наконец, аллига
торов и крокодилов^к северу от параллели 50° с. ш, — все это 
свидетельствует о более теплом и, что немаловажно, более равно
мерном (менее изменчивом в меридиональном направлении) кли
мате среднего мела. Судя по палеоклиматическим данным, сред
няя глобальная приземная температура в этот период была выше 
современной на 6— 14 °С [84].

Средний мел отличался от современной эпохи заметным (при
мерно 20 %-ным) уменьшением площади суши, обусловленным 
тектонической трансгрессией океана. Это обстоятельство, а также 
отсутствие покровного оледенения и морского Льда в высоких щи- 
ротах и изменение в расположении континентов должны были по-, 
влечь за собой уменьшение планетарного альбедо. Его значение, 
согласно [253], в зависимости от задания балла облачности со
ставляло 0,272—0,283 вместо приблизительно 0,300 в современную 
эпоху. Соответственно средний годовой поток усваиваемой сол-
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нечной радиации для Земли в целом должен был увеличиться 
с 239,9 до 245,5—249,3 Вт/м^, или на 2,3—3,9 %. Если, следуя 
[253], принять, что 1 %-ное увеличение потока усваиваемой сол
нечной радиации эквивалентно повышению средней глобальной 
приземной температуры на 1,5°С, то повышение ее в среднем, 
мелу должно быть равно 3,45—5,85°С, т. е. меньше, чем это пред
сказывают палеоклиматические данные.^ Учитывая; однако, что 
сушествующие оценки чувствительности к изменению потока ус
ваиваемой солнечной радиации (солнечной постоянной) отлича-: 
ются друг от друга не менее чем в 2 раза, С. Томпсон и Э. Бэр
рон [253] указывают на возможность повышения средней глобаль
ной приземной температуры в среднем мелу в пределах от 2 до 
8°С.

Упомянутая работа была первой из серии работ [86—90, 236], 
выполненных в Национальном центре атмосферных исследований 
США. Их цель состояла в том, чтобы, опираясь на уже извест
ные эмпирические факты, выявить причинно-следственные связи, 
ответственные за  поддержание равномерно теплого климата сред
него мела. Прежде всего важно было понять, почему не было льда 
в высоких широтах. Решение этой задачи находилось в рамках 
нестационарной одномерной термодинамической модели клима
тической системы с диффузионной-параметризацией меридиональ
ного: переноса энергии в атмосфере и фиксированным (равным со
временному) меридиональным переносом тепла в океане. Тол
щина ВКС принималась неизменной в меридиональном направле
нии и равной 100 м, теплообмен между ВКС и ГС — отсутствую
щим. : _ ' _ .

Сравнение с результатами контрольного расчета, отвечающего 
современным условиям, показывает [86], что средний глобальный 
поток усваиваемой солнечной радиации увеличился в среднем 
мелу на 1,2 %, а средняя глобальная температура поверхности — 
на 1,6 °С, причем максимальное ее увеличение имело место в вы
соких широтах (на широте 80°С. оно составляет 5 °С). Это, од
нако, не исключает возможности существования льда в высоких 
широтах, где температура подстилающей поверхности оказыва
ется намного ниже температуры таяния льда. Последнее заклю
чение остается в силе при уменьшении альбедо поверхности суши, 
имитирующем распространение тропической растительности 
в пределах зонального пояса протяженностью 45° по обе стороны 
от экватора и при уменьшении балла облачности на всех широ
тах, связанном с повышением температуры и более равномерным 
ее распределением в меридиональном направлении. Итак, ни из
менение в расположении континентов, ни-изменение раститель
ного покрова и облачности, ни то ни другое одновременно не 
устраняют расхождений между палеоклиматическнми оценками по
вышения температуры в среднем мелу и предсказываемыми одно
мерной термодинамической моделью.

Одна из вероятных причин этого — слабая чувствительность 
одномерной термодинамической модели к вариациям клйматооб-
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разующих- факторов. Проверка высказанного предположения была 
осуществлена с использованием упрощённой версии трехмерной 
модели NCAR. Упрощение сводилось к представлению. океана 
в виде «болота» конечной теплоемкости. Толщина ВКС принима
лась всюду постоянной и равной 5 м с тем, чтобы минимизировать 
затраты машинного времени, меридиональный перенос тепла 
в океане учитывался косвенным образом: считалось, что темпе
ратура поверхности океана (в том числе и в области высоких ши
рот) не может опускаться ниже 10 °С. Д ля исследования чувстви
тельности модели к вариациям в расположении континентов и 
океанов и пространственной изменчивости температуры подсти
лающей поверхности в [87, 88] были выполнены три численных 
эксперимента. Первый из них отвечал современным условиям 
(контрольный эксперимент), /второй — палеогеографии среднего 
мела, но без учета упомянутого выше ограничения для темпера
туры поверхности океана и третий — палеогеографии среднего 
мела и учету этого ограничения. :

Из сравнения результатов этих численных экспериментов сле
дует, что температура подстилающей поверхности в среднем мелу 
была выше современной примерно на 1 °С в тропиках, на 5— 10 °С 
в высоких Широтах северного и на несколько градусов в высоких 
широтах южного полушария (соответственно изотерма 270 К сме
щается к полюсам на 5̂ —15°) и что в обоих полушариях сколько- 
нибудь значительных изменений контраста температур экватор:;-^ 
полюс не происходит. В среднем для всей Земли температура под
стилающей поверхности увеличилась на 3 °С. Фиксация минималь
ного значения температуры океанской поверхности на отметке 
280 К (это равносильно очень эффективному переносу тепла в вы
сокие широты океана) не привела к заметным ее изменениям, по 
крайней мере в тропических и умеренных широтах. Но главное — 
то, что и в этом случае температура подстилающей поверхности 
в высокоширотных и внутренних районах континентов осталась 
ниже температуры таяния льда. Этому в немалой степени спо
собствовало уменьшение переноса тепла с океана на континент, 
отражением которого является изменение ориентации изотерм 
8 прибрежных районах континентов: в среднем мелу они направ
лены вдоль береговой линии.

Было установлено также, что уменьшение контраста темпера
тур экватор—полюс не сопровождалось ослаблением интенсивно
сти и смещением к полюсам крупномасштабных особенностей цир
куляции атмосферы. Напротив, субтропическая область высокого 
атмосферного давления в северном полушарии сместилась к эква
тору, а в южном полушарии — осталась там же, где ojia нахо-, 
дится в современную эпоху. В высоких широтах образовались 
область высокого атмосферного давления и связанный с ней во
сточный перенос. Средняя зональная скорость ветра увеличилась 
на одних широтах и уменьшилась на других, так что говорить об 
ослаблении атмосферной циркуляции в среднем мелу не прихо
дится. Этому есть две причины. Во-первых, средняя температура
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тропосферы в экваториальной зоне обусловливается не столько 
теплообменом с подстилающей поверхностью, сколько реализа
цией скрытого тепла при фазовых переходах водяного пара, уве
личивающейся с усилением локального испарения и осадков. Д ру
гими словами, средняя температура тропосферы в экваториальной 
зоне зависит от температуры подстилающей поверхности нели
нейным образом. Во-вторых, повышение температуры подстилаю
щей поверхности в полярных широтах приводит лишь к разруше
нию существующего там нижнего инверсионного слоя. При этом 
средняя температура тропосферы существенно не изменяется. 
В результате оказывается, что уменьшение контраста температур 
экватор—полюс в приземном слое атмосферы вовсе не обязано 
сопровождаться уменьшением интегрального (в пределах толши 
атмосферы) меридионального градиента температур, определяю
щего интенсивность циркуляции атмосферы. Обратим внимание 
на то, что оба поля атмосферного давления, отвечающие условиям 
среднего мела, в качественном отношении получились близкими 
друг к другу. Отсюда следует, что пространственная изменчивость 
атмосферного давления объясняется главным образом географией 
земной поверхности.

Связь между географией земной поверхности и циркуляцией 
атмосферы можно проиллюстрировать такж е на примере измене
ния полей осадков в среднем мелу. Во всех трех экспериментах 
экваториальньш максимум осадков воспроизводится достаточно 
хорошо. В контрольном эксперименте обнаруживаются также вто
ричные максимумы, расположенные в области умеренных широт 
вблизи западных окраин континентов. В двух других эксперимен
тах эти максимумы сохраняются, но смещаются в глубь конти
нентов и усиливаются, так что пестрота пространственного рас
пределения осадков становится еще более разительной.

Здесь уместно было бы напомнить, что собственно понимается 
под географией земной поверхности. Это понятие объединяет све
дения о положении континентов и океанов, соотношении их пло
щадей, рельефе и покрове поверхности суши. Все эти переменные 
являются важными факторами формирования климата, и потому, 
если ставится задача выяснения роли тех или иных климатообра
зующих факторов, ее решение должно предусматривать исследо
вание не только совместного, но и раздельного их влияния. Та
кова была цель следующей серии численных экспериментов, вы
полненной в рамках трехмерной модели NCAR [89]. В ней кон
трольный эксперимент, как обычно, отвечал условиям современ
ного климата; первый — исключению влияния снежно-ледяного по
крова суши, которое достигалось путем замены альбедо снега и 
льда на альбедо бесснежной поверхности суши; второй — исклю
чению влияния топографии суши (реальный рельеф континентов 
заменялся плоской поверхностью); третий — изменению совре
менного положения континентов и океанов на среднемеловое при 
одновременном сохранении современного соотношения ' площадей 
суши и океана; четвертый — уменьшению на 20%  площади кон
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тинентов или, что то же, повышению на 330 м уровня океана 
в^среянем мелу; пятый — учету влияния топографии среднемело
вых континентов и шестой — учету комбинированного эффекта то
пографии, положения и площади континентов в среднем мелу.

Прежде чем перейти к обсуждению результатов этой серии 
численных экспериментов, заметим, что принятая в [89] модель 
несколько отличалась от используемой в предыдущей серии. От
личия сводились к представлению океана в виде «болота» нуле
вой теплоемкости н заданию средней годовой инсоляции (в рас
смотренной выше серии экспериментов теплоемкость океана за 
давалась конечной, инсоляция — сезонной). Это ограничивает 
возможность сопоставления результатов обеих серий численных 
экспериментов, но не мешает проведению сопоставления в преде
лах каждой из них. Изложим результаты второй серии экспери
ментов в порядке их упоминания.

Первый эксперимент. Он характеризуется в общем небольшим 
(по сравнению с контрольным случаем) изменением приземной 
температуры, причем такие изменения имеют место всюду, кроме 
полярных широт южного полушария. Здесь повышение темпера
туры, вызванное уменьшением альбедо подстилающей поверхно
сти, составляет 10— 15 °С; для Земли в целом оно равно 0,8 °С.

Второй .эксперимент. Как и следовало ожидать, устранение не
ровностей земной поверхности приводит лишь к локальным изме
нениям (повышениям и понижениям) приземной температуры. 
Максимальное повышение температуры (свыше 12 °С) отмечается 
в районе Антарктиды и Тибета, что связано с уменьшением акку
муляции снега и, следовательно, с уменьшением альбедо подсти
лающей поверхности. По сравнению с первым экспериментом по
вышение средней глобальной приземной температуры составляет
1,1 'С. ,

Третий эксперимент. Изменение местоположения континентов 
в среднем мелу сопровождается уменьшением доли суши в полосе 
широт 45—80° с. и ее увеличением в полосе широт 35—65° ю. Та
кое почти антисимметричное (относительно экватора) изменение 
соотношения площадей суша—океан должно было бы привести 
к аналогичному изменению приземной температуры. Вместо этого 
средняя зональная температура в умеренных и высоких широтах 
обоих полушарий увеличивается. Авторы объясняют эту особен
ность слабой чувствительностью средней зональной приземной 
температуры к вариациям площади суши в умеренных широтах. 
Д алее выясняется, что повышение температуры в полярных широ
тах северного полушария заметно больше, чем в полярных широ
тах южного полушария (21 против 5°С ). Причина — уменьшение 
альбедо подстилающей поверхности в полярных широтах север
ного полушария из-за получения доли океана. Еще одна любо
пытная детал ь— понижение средней зональной приземной тем
пературы в субтропиках обоих полушарий, вызванное уменьше
нием доли суши и связанным с ним увеличением испарения и об
лачности. Однако понижение температуры в субтропиках оказы-
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вается намного меньше ее повышения в умеренных и высоких ши
ротах. vB результате средняя глобальная приземная температура 
увеличивается (по сравнению с предыдущим экспериментом) на
3,1 °С. ^

Четвертый эксперимент. Повсеместное уменьшение площади 
суши при повышении среднего уровня океана обусловливает по
нижение (на 1—2 °С) температуры в субтропиках и ее повыше
ние (на 1 °С) в полярных щиротах обоих полушарий. Причина 
та же — увеличение испарения и облачности в субтропиках и 
уменьшение альбедо подстилающей поверхности в высоких широ
тах. Средняя глобальная приземная температура уменьшается по 
сравнению с третьим эксприментом на 0,1 °С.

Пятый эксперимент. Влияние топографии суши способствует 
понижению приземной температуры как в субтропиках, где оно 
составляет 2 °С, так  и в умеренных и высоких широтах обоих по
лушарий. По сравнению с четвертым экспериментом средняя гло
бальная приземная температура уменьшается на 1,1 °С.

Шестой эксперимент.' Его сравнение с контрольным экспери
ментом свидетельствует о том, что в среднем мелу приземная тем
пература увеличивается и становится на всех широтах выше тем
пературы таяния льда. Минимальное увеличение температуры 
имеет место в окрестности экватора, максимальное — на полюсах 
(на северном полюсе 15 °С, на южном 3 5 °С). Основной- вклад 

в изменение температуры северного полушария вносит дрейф кон
тинентов, южного полушария — исчезновение Антарктического 
ледникового щита. Д ля планеты в целом повышение приземной 
температуры, создаваемое изменением географии земной поверх
ности, составляет 4,8 °С.

Подчеркнем, что при задании достаточно малой или нулевой 
теплоемкости океана, как это сделано в рассмотренных двух се
риях численных экспериментов, найденные изменения средней 
■глобальной температуры представляют собой их верхние предель
ные значения. Однако даже эти изменения не попадают в диапа
зон (6— 14 °С) палеоклиматических оценок. Возникает дилемма: 
либо существуют дополнительные, не учитываемые моделью кли
матообразующие факторы, способные устранить наметившиеся 
расхождения, либо палеоклиматические оценки завышены. Бэр
рон и Вашингтон [89] склоняются к первому. Причину расхожде
ний модельных и палеоклиматических оценок они видят в отказе 
от использования совместной модели системы океан—атмосфера, 
исключающем непосредственное описание процессов переноса 
тепла в океане, а также в неучете (в принятой версии модели) 
сезонной изменчивости инсоляции и обусловленного уси'лением 
вулканической активности в среднем мелу увеличения концентра
ции атмосферного СОг.

Проверим, оправдываются ли эти предположения. Предвари
тельно обратим внимание на отличия результатов обеих серий 
численных экспериментов в  том смысле, что первая из них пред
сказывает существование отрицательных (в ш кале Цельсия) тем
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ператур во внутренних районах континентов, вторая — нет. Напом
ним, что результаты второй серии численных экспериментов от
носятся к случаю, когда результирующий поток тепла на поверх
ности океана полагается равным нулю или, иначе, когда перенос' 
тепла в океане считается отсутствующим. Учет переноса тепла 
в океане, казалось бы, должен усугубить тенденцию к повышению' 
температуры континентов. Однако этого не происходит. Действи
тельно, судя по результатам расчета, полученным в [236] при 
еще более эффективном, чем в [89], переносе тепла в океане, обес
печивающем поддержание температуры океанской поверхности на 
отметке 2 0 °С, температура внутренних районов континентов не 
поднимается выше температуры таяния льда. Противоречие объ
ясняется просто: усиление переноса тепла в океане компенсиру
ется ослаблением переноса тепла в атмосфере, который оказыва
ется не в состоянии уравновесить радиационное выхолаживание 
атмосферы. Это и приводит к появлению отрицательных темпера
тур во внутренних районах континентов.

Кстати сказать, отрицательные температуры сохраняются и. 
при непосредственном описании меридионального переноса тепла 
в океане. Согласно [12], хотя температура континентов в южных 
полярных широтах повышается по сравнению с современной 
в среднем на 15°С, а в северных полярных широтах — на 5°С, 
она все же остается низкой и равной — 11 °С на южных и — 13°С 
на северных границах континентов. Предлагаемое в [12] объяс
нение этого факта несколько отличается от упомянутого выще.. 
Именно, считается, что низкие температуры в окрестности север
ных и южных границ континентов обусловливаются заметным 
ослаблением меридионального переноса тепла в океане, максимум 
которого уменьшается с 2,5 • 10*̂  Вт в южном и 2,0 • 10̂ ® Вт в се
верном полушариях в современную эпоху соответственно до 2,2 X 

и 1,0- 10^5'Вт в среднем мелу. Это в свою очередь противо
действует заметному повышению температуры в умеренных ши
ротах океана (последняя увеличивается всего на 4—5 °С ), в ре
зультате чего изменение переноса тепла с океана на сушу оказы
вается недостаточным для компенсации локальных потерь тепла,, 
и температура поверхности континентов опускается ниже темпе
ратуры замерзания воды. Итак, учет одного только переноса 
тепла в океане не устраняет расхождений между модельными и 
палеоклиматическнми оценками изменения температуры в сред
нем мелу.

Остается проверить, не связаны ли эти расхождения с влия
нием не учитываемого до сих пор увеличения концентрации атмо
сферного СОг. Известно, что при спрединге (раздвижении) океан
ского дна и субдукции  (заглублении) океанских плит в мантиЮ' 
все осадочные (в том числе карбонатные) и базальтовые породы, 
попадая в условия высоких температур и давлений, расплавля
ются. Образующийся в результате углекислый газ выводится 
в атмосферу путем извержения вулканов. В свою очередь из ат
мосферы углекислый газ изымается в процессе фотосинтеза рас
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тений и выветривания горных пород на континентах, с одной сто
роны, и газообмена с океаном, с другой. Таким образом, должна 
■существовать^ корреляционная связь между вулканической актив
ностью, содержанием СОг в атмосфере и массой карбонатных от
ложений. Используя такую связь, А. Б. Ронов [70] (см. также 
[7]) оценил содержание атмосферного СОг в различные геологи
ческие эпохи фанерозоя. Как оказалось, содержание атмосферного 
СОг в меловой период было больше современного в 5—8 раз (по 
[180] — в 13 раз). Ясно, что подобное увеличение содержания 
атмосферного СОг должно привести к сближению модельных и
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оценок.

палеоклиматических оценок изменения температуры. Однако и 
в этом случае не обходится без сюрпризов.

На рис. 7.4 представлено сравнение меридиональных распре
делений средней зональной температуры поверхности, полученных 
в [90] при использовании той же модели, что и в [89], и той же 
(отвечающей условиям среднего мела) географии земной поверх
ности, но при двух значениях концентрации атмосферного СОг — 
современной и превышающей ее в 4 раза. На рис. 7.4 указан 
также диапазон разброса палеоклиматических оценок. Как видно, 
кривая, характеризующая четырехкратное увеличение концентра
ции атмосферного СОг, близка к верхней предельной кривой 
в тропиках и к нижней предельной кривой в полярных широтах. 
Если теперь четырехкратное увеличение концентрации атмосфер
ного СОг заменить пяти-восьмикратным, то модельные оценки 
температуры в тропиках не только превысят палеоклиматические, 
но и отметку 308—310 К, при которой образование кораллов пре
кращается. Однако, судя по составу осадочных отложений, ни
каких перерывов рифообразования в среднем мелу не было. Та
ким образом, результаты численных экспериментов вновь всту
пают в противоречие с палеоклиматическими данными. Указанное 
противоречие можно разрешить, только отказавшись от представ
ления океана в виде «болота» нулевой теплоемкости и перейдя 
к непосредственному описанию переноса тепла в океане, обеспе
чивающему сток тепла (понижение температуры) в тропиках и 
поступление тепла (повышение температуры) в умеренных и вы
соких широтах [90].
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в  заключение несколько слов о концепции «равномерно
теплого» климата среднего мела. Эта концепция в том виде,- 
как она подается в палеоклиматологии, ставит изменение климата 
В зависимость от одного фактора — уменьшения перепада темпе
ратур экватор—полюс, не считаясь с другими факторами, опре
деляющими возможность существования континентальных обла
стей с отрицательными температурами, резких контрастов темпе
ратур океан—^̂ суша и срздаваемых,, ими нарушений зональности. 
Представляется, что концепция равномерно теплого климата 
среднего мела нуждается если не в полном .пересмотре, то во вся
ком случае в расширительном толковании.

7.3. Численные эксцерименты , ■
по воспроизведению климата максимальной фазы 
послед(1его (вюрмского) оледенения

Последнее (вюрмское) оледенение — наиболее документиро
ванное из всех оледенений в истории Земли, Поэтому моделиро- 
рание его климата может одновременно решать три задачи: 
1) реконструкции климата одного из ключевых моментов прош
лого; 2) оценки адекватности доспроизводимого моделью состоя
ния климатической системы фактическим данным и 3) испытанияЕ 
модели в экстремальной ситуации. Объединение в одном исследо
вании таких разноплановых задач, ро-видимрму, своедб-
разной привлекательностью. Иначе трудно объяснить тот фдкт,. 
что вынесенному в заголовок настоящего раздела вопросу было) 
посвящено столько работ, что их трудно даж е просто перечислить.. 
Мы ограничимся наиболее важными, на наш взгляд, работами,, 
имеющими общий характер и позволяющими понять закономерно
сти формирования климата последнего оледенения. Но прежде 
просуммируем то, что можно извлечь из анализа палеоклимати- 
ческих данных^

М аксимальная ф аза  последнего (вюрмского) оледенения охва
тывала промежуток времени от 20 до 15 тыс. лет назад. Однако 
ее обычно отождествляют с моментом (18 тыс. лет назад), когда 
покровное оледенение в северном и южном полушариях достигло, 
наибольших размеров. Согласно [120], в летний период общая 
площадь ледниковых щитов составляла 48,9-10® км^ из нее 
31,7- 10® км? приходилось на северное и 17,2- 1,0® км? на южное 
полушария. Площадь морского льда (44,2-10® км^, в том числе 
9,7 - 10® км^ в северном и 34,5- 10® км^ в южном полушариях) пре
вышала современную в 2,5 раза. В общем льдом было покрыто'
18,2 % площади поверхности планеты, или почти в два раза 
больше, чем в. современную эпоху.

Однако увеличилась не только площадь ледяного покрова, но- 
и его объем. В соответствии с приведенными в [64] данными м ак
симальный объе|л материковых льдов достигал 55,6-10® км^, из 
них на долю Лавр ент ийского ледникового щита приходилось
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213,9 • 10® км^. Скандинавского ледникового щита — 7,6 -10® км^, 
Урало-Сибирского ледникового щита — 0,7-10® км® и Антарктиче
ского ледникового щита — 23,9- 10® км^, т. е. 60%  было сосредо
точено в северном и 40 % в южном полушариях против 8 и 92 % 
в  современную эпоху.

Увеличение объема льда привело к эвстатическому (равно
мерно распределенному) понижению среднего уровня океана на 
85 м (по уточненным оценкам в [121] — на 150 м), а увеличение 
площади льда, уменьшение площади растительного покрова и по
явление более светлых почв — к увеличению альбедо подстилаю
щей поверхности. Последнее изменилось с 0,12 до 0,20 в северном 
и с 0,16 до 0,24 в южном полушариях или для Земли в целом — 
на 57 7о [120].

Увеличение площади льда имело еще одно следствие. Рас- 
лространение льда на моря Норвежское, ГренландсКбё и Л абра
дор и сопутствующее ему смещение Гольфстрима и Северо-Атлан
тического течения на юг (в период максимума последнего оледе
нения они были ориентированы почти вдоль параллели 42° с. ш.) 
вызвали резкое понижение температуры поверхности океана в Се- 
вёро-Европейском бассейне и в западной части Северной Атлан
тики. Максимальное понижение температуры зарегистрировано 
в точке с координатами 42° с. ш., 60° з. Д ., где оно составило 
'17,2 ^С. Эта оценка в два с лишним раза больше соответствующей 
оценки понижения температуры в северной частги Тихого океана, 
связанного со смещением на юг системы Куросио. В экваториаль
ных широтах Атлантического и Тихого океанов понижение тем
пературы поверхности, обусловленное усилением апвеллинга (его 
индикатором служит уменьшение глубины сезонного термоклина), 
нё превышает 6 °С в экваториальной зоне Тихого окёана и 2°С 
в западной части экваториальной зоны Атлантики. Понижение 
температуры поверхности в Мексиканском заливе и Карибском 
море такж е не выходит за пределы 2 ^C. Иное д е л о в о с т о ч н а я  
часть экваториальной зоны Атлантики и экваториальная зона Ин
дийского океана. В первой из них понижение температуры, вы
званное усилением холодного Бенгельского течения, достигает 
6°С, во второй — оказывается близким к нулю: Вообще, струк
тура поля отклонений температуры поверхности (разностей ее 
значений в период максимума последнего оледенения и в совре
менную эпоху) в Индийском океане существенно отличается от 
таковой в' других океанах. Так, если в Атлантическом и Тихом 
океанах отрицательные аномалии температуры поверхности ори
ентированы преимущественно в зональном направлении, то в Ин
дийском океане они вытянуты вдоль его западной и восточной 
границ. Эта особенность является следствием усиления холодного 
Западно-Австралийского течения и поворота теплого М озамбик
ского течения на восток, параллельно Антарктическому круго
вому течению. В Южном океане происходит обострение полярного 
фронта и его смещение на север. В Тихоокеанском секторе это 
смещение составляет около 4°, в западной части Индийского сек
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тора — 6° и в западной части Атлантического сектора — 3° ши
роты.

На рис. 7.5 изображена зависимость от широты средних зо
нальных отклонений температуры поверхности для лета (июль—  
август) северного полушария. Исходная информация, используе
мая при построении этой зависимости, относится только к свобод
ной ото льда акватории Мирового океана. Отметим три макси
мума, расположенные в умеренных широтах северного полушария,, 
в экваториальной зоне и в умеренных широтах южного полуша
рия и обусловленные соответственно смещением Гольфстрима к

Рис. 7 .5 . М еридиональное р аспределение ср ед 
них зональны х отклонений температуры  ок еан 
ской поверхности в п ериод максим ум а п осл ед
него оледенения от ее  значений в соврем енную  

эп о х у  для  лета  (ию ль— ав густ ), по [120].

Северо-Атлантического течения, усилением экваториального атт- 
веллинга и смещением Южного экваториального противотечения 
Б Тихом океане. Средние взвешенные (по свободной ото льда пло
щади океана) отклонения температуры поверхности равны —3,8',. 
—2,3, —0,8 °С .в северных частях Атлантического, Тихого и Ин
дийского океанов, — 1,7, —2,6, — 1,3 °С в южных частях этих 
океанов, объединенных с примыкающими к ним секторами Ю ж
ного океана, —2,6, —2,0 °С в океанах северного и южного полу
шарий и —2,3 °С в МирЬвом океане без полярных областей, по> 
крытых льдом. Д ля Мирового океана в целом среднее взвешен
ное по площади отклонение температуры поверхности составляет 
всего —0,9 °С, т. е. не выходит за пределы точности определения 
температуры поверхности по видовому составу планктона в глу
боководных осадочных отложениях.

Сведения о содержании атмосферного СОг можно почерпнуть, 
обратившись к результатам анализа воздушных включений в ле
довых кернах со станций Кемп-Сенчури и Дай-3 (Гренландия) и 
Бэрд (Антарктида). Судя по ним, концентрация атмосферного СОз 
в интересующий нас период была приблизительно в 1,5 раза 
меньше современной, причем она испытывала флюктуации в ин
тервале 180—220 млн“ \  синфазные с флюктуациями радиоугле
рода '^С в озерных осадочных отложениях Центральной Европы 
[208]. Возникает естественный вопрос: какова роль углекислого 
газа в тех событиях, о которых шла речь выше, или, если взгля
нуть на суть дела шире, является ли изменение концентрации ат
мосферного СОг причиной или следствием этих событий? Ответом 
могут служить результаты численных экспериментов.
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в  настоящее время известно по крайней мере шесть попыток 
воспроизведения'климата максимальной фазы последнего оледе
нения в рамках трехмерных моделей. Мы имеем в виду [79, 144, 
153, 188, 189, 193, 268]. Отличительной особенностью работ [79, 
144, 153, 193, 268] является фиксация температуры поверхности 
океана на основании тех или иных палеоклиматических данных. 
-Ограниченность такого приближения с точки зрения исследования 
состояния системы океан-—атмосфера не требует комментариев, 
и потому мы сразу перейдем к изложению результатов, получен
ных в [188, 189] в рамках более общего подхода, предусматриваю
щего определение температуры поверхности океана. Последняя 
находится с помощью локальной версии модели ВКС, в которой 
толщина верхнего квазиоднородного слоя задается постоянной и 
равной 68,5 м, а его взаимодействие с глубинным слоем и горизон
тальный перерос тепла адвективного и диффузионного происхо
ждения считаются отсутствующими. В остальном используемая 
в  [188, 189] модель GFDL принципиально не отличается от опи
санной в разделе 3.6.

Представленное в [188] сравнение рассчитанных и наблюдае
мых полей отклонений температуры океанской поверхности свиде
тельствует о том, что рассчитанные отклонения малы не только 
в феврале, но и в августе (соответственно летом и зимой южного 
полушария). Следовательно, увеличение площади ледниковых 
щитов, происходившее главным образом в северном полушарии, 
практически не сказывается на распределении температуры по
верхности океана в южном полушарии. Напротив, в северном по
лушарии отклонения температуры океанской поверхности доста
точно велики, причем в Северной Атлантике они много больше, 
нежели в северной части Тихого океана. Эта особенность, как и 
совпадение максимальных отклонений с положением кромки мор
ского льда, согласуется с палеоклиматическими данными. О сте
пени соответствия рассчитанных средних зональных отклонений 
температуры поверхности океана палеоклиматическим данным 
можно судить по рис. 7.6. Судя по нему, в северном полушарии 
расхождения имеют количественный, в южном полушарии (всюду, 
кроме области высоких широт) — качественный характер. Д ру
гими словами, в ледниковую эпоху средние зональные темпера
туры поверхности океана южного полушария получаются выше, 
чем в современную эпоху, — результат, свидетельствующий либо 
об отсутствии сильного влияния континентальных ледниковых щи
тов северного полушария, либо о неспособности модели воспроиз
вести это влияние. И еще одна подробность — смещение к югу 
(относительно наблюдаемого положения) зоны максимальных от
клонений температуры поверхности вблизи кромки морского льда 
в  завышение площади последнего.

Выполненный в [188] анализ пространственного распределения 
отклонений приземной температуры воздуха для зимнего сезона 
выявил две области максимальных отклонений. В первой из них, 
расположенной над Северной Атлантикой, понижение приземной
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температуры составляет более 30 °С, во второй, расположенной 
над северной частью Тихого океана, — 10°С, т. е. отклонения 
приземной температуры превышают соответствующие значения

Рис. 7.6. Сравнение рассчитанных и экспериментальных 
средних зональных отклонений температуры океанской по
верхности в период максимума последнего оледенения от 
ее значений в современную эпоху для февраля (а) и авгус

та (б), по Манабе и Брокколи [188].
Сплошная кривая — результат расчета; точки — палеоклиматиче

ские оценки.

отклонений температуры поверхности океана. Упомянутая особен
ность может объясняться только переносом холодного воздуха 
с континентов, который усиливается, если на континенте имеется 
ледниковый щит, а над ним — локальный центр высокого атмо
сферного давления, образующийся вследствие-интенсивного отра
жения солнечной радиации и выхолаживания воздушной массы. 
То, что локальные центры высокого атмосферного давления над
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ледниковыми щитами (и в том числе над Лаврентийским леднико
вым щитом) действительно существуют, подтверждается результа
тами расчета поля атмосферного давления на уровне моря, при
веденными в [144, 193]. Летом, когда воздух над континентами 
прогревается (температура воздуха над ледниковыми щитами 
становится близкой к температуре таяния льда), отклонения при
земной температуры над океаном определяются главным обра
зом отклонениями температуры поверхности океана. Доказатель
ством служит качественное подобие полей отклонений приземной 
температуры и температуры поверхности океана.

Отметим также, что меридиональная протяженность областей 
больших отрицательных отклонений приземной температуры над 
континентами северного полушария и сами эти отклонения летом 
значительно меньше, чем зимой. Последний вывод, касающийся 
соотношения летних и зимних отклонений приземной температуры, 
противоречит палеоботаническим данным, свидетельствующим об 
их соизмеримости. Причина заключается в отказе от учета отри
цательной обратной связи между влажностью почвы и альбедо 
поверхности суши. Для подтверждения сказанного сошлемся на 
результаты расчета приземной температуры, полученные при за 
дании рекомендованных в [120] более высоких значений альбедо 
поверхности суши. В этом случае, как было показано в [144, 153, 
193], летние отклонения приземной температуры над частью суши,, 
не покрытой льдом, получаются реалистическими.

Максимум последнего оледенения характеризуется такж е из
менением гидрологического цикла, в частности влажности почвы. 
Наиболее заметное ее уменьшение (усиление аридности) имеет 
место в районах, примыкающих в Лаврентийскому и Урало-Си
бирскому ледниковым щитам. Это связано с круглогодичным умень
шением осадков, а оно— с̂ локальным уменьшением испарения и 
сдвигом летнего максимума осадков к северу, в окрестность юж
ных границ ледниковых щитов. Уменьшение осадков произошло 
и в тропических районах континентов из-за ослабления восходя
щей ветви северной ячейки Хэдли. В то же время южная ячейка 
Хэдли, расположенная в экваториальной зоне, усилилась, что 
привело к увеличению меридионального переноса энергии из юж
ного полушария в северное.

Вообще обмен энергией между полушариями играет лишь вто
ростепенную роль в бюджете энергии северного полушария. 
В этом можно убедиться с помощью диаграмм, представленных 
на рис. 7.7. Как видно, хотя обмен энергией между полушариями 
в ледниковую эпоху отличается от его современного значения, но 
их разность невелика (во всяком случае много меньше соответ
ствующих разностей для потока усваиваемой солнечной радиации 
и длинноволнового излучения на верхней границе атмосферы се
верного полушария). Поэтому можно говорить о локальной ком
пенсации изменений составляющих бюджета тепла в климатиче
ской системе северного полушария. Иное дело — южное полуша
рие. Здесь увеличение результирующего потока радиации на верх
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ней границе атмосферы, обусловленное понижением температуры
и, следовательно, уходящего излучения, балансируется увеличе
нием переноса энергий в северное полушарие, где оно затем рас
ходуется на изменение бюджета тепла ледниковых щитов.

239,2
а)

2Ю,8 2if7,1 2К,В

Рис. 7.7; Средний годовой бюджет тепла клима- ^
тичеекой системы северного и южного полушарий 
в современную эпоху (а) и в период максимума ,,
последнего оледенения (б), по Манабе и Брок

коли [188].
SR — поток усваиваемой климатической системой корот
коволновой солнечной радиации: L7? — уходящее длинно
волновое излучение: стрелкой на экваторе указано на
правление теплообмена между полушариями, стрелками 
в нижней, части каждого фрагмента — потоки тепла, за
трачиваемые (слева направо в северном полушарии) на 
образование и таяние морского льда, ледниковых щитов 
и снега и на изменение теплосодержания ВКС: в южном 
полушарии эти потоки указаны в обратном порядке; все 

потоки даются в Вт/м*.

Итак, отсутствие значительных изменений обмена энергией ме
жду полушариями объясняет существование небольших откло
нений приземной температуры и температуры поверхности океана 
в южном полушарии, но ничего не говорит о том, почему они так 
сильно отличаются от палеоклиматических данных. Д ля выясне
ния причин обратимся к результатам численных экспериментов, 
выполненных в [189] с использованием той ж е модели, но при 
разных .значениях концентрации атмосферного СОг — 300 млн“  ̂
в современную эпоху и 200 млн“ 1 в период максимума последнего
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оледенения. Сразу же отметим, что даже при одинаковых значе
ниях концентрации атмосферного СОг результаты воспрризведе- 
ння палеоклимата в [188] и результаты контрольного численного 
эксперимента в [189]^ строго говоря, ле сопоставимы между со
бой из-за выбора разных меридиональных распределений облач
ности, а также значений альбедо снега и морского льда и толщины 
ВКС. Имея это в виду, ограничимся сравнением результатов чис
ленных экспериментов, представленных в [189].

В [189] было показано, что степень соответствия рассчитанных 
и наблюдаемых средних годовых зональных отклонений темпера
туры поверхности океана зависит от широты, причем наибольшие 
расхождения имеют место к северу от параллели 65° с. ш. Это 
связано с завышением площади морского льда, а оно в свою оче
редь— с игнорированием меридионального переноса тепла в оке
ане. В интервале широт от 55 до 45° с. рассчитанные и наблюдае
мые отклонения температуры поверхности мало отличаются друг 
от друга. Зато в субтропиках, где, согласно палеоклиматическим 
данным, температура поверхности океана в период максимума 
последнего оледенения была близка или даж е несколько выше 
современной, расхождения вновь оказываются весьма значитель
ными, хотя и меньшими, чем в высоких широтах северного полу
шария. Причина — принципиальная невозможность в рамках мо
дели, не учитывающей меридиональный перенос тепла в океане, 
воспроизвести локальное повышение или неизменность темпера
туры поверхности океана при повсеместном уменьщении концен
трации атмосферного СОг.

Примерно та же картина наблюдается и для средних годовых 
зональных отклонений приземной температуры. ’ Согласно [189], 
отклонения приземной температуры над сушей получаются не
сколько большими, нежели над океаном. Исключение представ
ляет область высоких широт северного полушария, в которой рез
кое понижение приземной температуры над океаном сопряжено 
с чрезмерным распространением мр.рскогр льда. Отметим также 
превышение отклонений приземной температуры по сравнению 
с отклонениями температуры прверхности океана и увеличение 
отклонений приземной температуры в вьщотх  широтах северного 
полушария по сравнению с высокими широтами южного полу
шария. Первая рсобеннрсть рбъясняется фиксацией предельного-^ 
значения температуры воды, которая, по определению, не может 
опускаться ниже —2°С, вторая — влиянием увеличения площади 
континентальных ледниковых щитов.

Сопоставление найденных оценок отклонений приземной тем
пературы над сушей и температуры поверхности океана с палео
климатическими данными п-риводится в табл. 7.1. Легко видеть, 
что модельные оценки, относящиеся к океану и внетропическим 
широтам суши северного полушария, неплохо согласуются с па
леоклиматическими данными, тогда как те же оценки, относя
щиеся к тропическому поясу и умеренным широтам суши южного 
полушария, получаются меньше палеоклиматических в два с лиш-
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Сравнение модельных оценок средних годовых 
зональных откЛбненйй нризем^бй температуры 

и темйературы пойерхности окейна (в °С) 
с палеоклиматическимй данными, пб Манабе 

и Брокколи [189]

Таблица 7.1

Область
Модель

ные
оценки

Палёбклима
тнческие
данные

Внетропические широты (30— 
45° с.) суши северного полу
шария
Тропические шйроты (30° с .^  
30° ю.) суши
BKetponH4ecKHe широты (40— 
50° ю.) суши южного полуша
рия
Планета в целом 
Океан северного полушария 
Океан южного полушария 
Мировой океан

-8 ,0

-2 ,1

-2 ,0

-З.б
-2,6
-1 .5
-2,0

—7,8

—5,6

—5,4

- Ь 9
— 1,3
- 1 ,6

П р и м е ч а н и е . Приведенные в таблице оценки 
относятся к Не покрытым льДом областям суши и 
океана; прочерк поставлен там, где необходимые све
дения отсутствуют.

НИМ раза. Таким образом, приведение в соответствие с данными 
анализа воздушных включений в ледниковых кернах содержания 
атмосферного СОг несколько уменьшило рассогласование модель
ных и палеоклиматических оценок отклонений приземной темпе
ратуры и сблизило модельные и палеоклиматические оценки от
клонений температуры поверхности океана в южном полушарии. 
Это служит убедительным подтверждением важной роли атмо
сферного СОг в формировании климата максимума последнего 
оледенения.

Здесь будет уместно подчеркнуть, что, помимо предположения 
об отсутствии переноса тепла в океане и теплообмена между его 
верхним и глубинным слоями — предположения, последствия ко
торого очевидны (они сводятся к завышению температуры поверх
ности океана в низких и ее занижению в высоких широтах, увели
чению площади морского льда и в итоге — к завышению плане
тарного альбедо, что связано с неизбежным искажением термиче
ского режима и общей циркуляции атмосферы)', — упомянутым 
выше работам присуще еще одно ограничение. Имеется в виду 
акцент на исследование роли изменений альбедо подстилающей 
поверхности и концентрации атмосферного СОг. Роль других фак
торов оставалась до конца не раскрытой., По-видимому, именно 
этим объясняется сосуществование в настоящее время трех кон
курирующих между собой гипотез относительно наличия морского
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льда в Арктическом и Северо-Европейском бассейнах в период 
максимума последнего оледенения. К обсуждению этих гипотез 
мы еще вернемся, а сейчас попытаемся с помощью специальным 
образом спланированных численных экспериментов выяснить ха
рактер реакции климатической системы океан—атмосфера не 
только на изменение альбедо подстилающей поверхности и кон
центрации атмосферного СОг, но и на изменение приходной ча
сти пресного баланса Арктического бассейна — одного из наиме
нее изученных следствий покровного оледенения суши.

В разделах 1.1, 1.2 было показано, что время релаксации си
стемы океан—атмосфера много меньше такового для континен
тальных ледниковых щитов. Это соображение предопределяет 
возможность фиксации площади и объема ледниковых щитов 
в том случае, когда они известны. Согласно представленным 
выше данным, суммарная площадь ледниковых щитов в период 
максимума последнего оледенения составляла 45 - 10®' км^, а их 
объем был больше современного на 50-10® км®. Такое увеличение 
объема континентального льда должно было привести к эвстати- 
ческому понижению (-^На 150 м) уровня океана и благодаря 
осушению мелководного Берингова пролива и перекрытию ряда 
рек — к прекращению переноса в Арктический бассейн менее со
леных (по сравнению с атлантическими) тихоокеанских вод и со
кращению руслового стока.-Д ля оценки возможных последствий 
этих событий так же, как и увеличения альбедо подстилающей 
поверхности и уменьшения концентрации атмосферного СОг, вос
пользуемся модифицированной версией сезонной термодинамиче
ской модели климатической системы северного полушария, опи
санной в разделе 3.4. Предварительно поясним, почему возникла 
надобность в модификации этой модели и в чем, собственно, она 
заключалась. . \

' При построении исходной модели предполагалось, что в по
лярной области океана ВКС и ГС отделены друг от друга 
галоклином. Глубина залегания последнего фиксировалась, а теп
лообмен между ВКС и ГС задавался пропорциональным разности 
температур этих слоев с некоторым постоянным множителем про
порциональности, характеризующим скорость диффузионного пере
носа тепла в галоклине. Такое представление теплообмена между 
ВКС и ГС в полярной области океана правильно описывает пре
дельные ситуации (полную изоляцию ВКС, когда множитель про
порциональности принимается равным нулю, и вырождение гало
клина, когда этот множитель задается равным бесконечности), 
но не учитывает зависимости скорости диффузионного переноса 
тепла в галоклине и толщины ВКС от определяющих их парамет
ров. л

Следуя [34], будем считать скорость и диффузионного пере
носа тепла в галоклине и толщину h-i  ВКС в полярной области 
океана искомыми. По определению, x =  ̂ /(/io — h -i) ,  где k — эф
фективный коэффициент вертикальной диффузии тепла в гало
клине, /lo — глубина залегания нижней границы галоклина,
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(Aq — Л- i ) — его толщина. Варьируя это соотношение, получаем 
при k ,  /го =  const

. б х /и =  —б(/г.о — A_i)/(Ao — Л-i) , (7.3.1)

откуда следует, что уменьшение толщины галоклина эквивалентно 
увеличению скорости диффузионного переноса тепла и наоборот. 
Задача, таким образом, сводится к отысканию зависимости тол
щины галоклина от, определяющих ее параметров.

Эту задачу можно переформулировать в терминах толщины 
ВКС. Действительно, h - i  =  h o — (Ло — /1- 1 ), так что при Ao =  const

— b{ho — h-t)l{ho — h- , )  =  a b h ^ J h - u

где [(/10//1- 1 ) — 1]“ Ч или на основании (7.3.1)
6 х/х =  а 6 /г/Л. . (7.3.2)

Для отыскания толщины ВК С поступим следующим .образом. 
Воспользуемся линейным уравнением состояния морской воды и 
известным соображением о главенствующей роли солености в фор
мировании плотности воды в полярной области океана. Тогда 
уравнение бюджета турбулентной энергии записывается в виде

Л_1
G  —  D  +  g a s  S S ^ ' d z ^ O .  (7.3.3)

Здесь G  и D  — интегральные в цределах ВКС продукция и дисси

пация турбулентной энергии; S 'w '  — турбулентный поток соли 
в ВКС; 06s  — постоянный коэффициент, характеризующий зависи- 

..мость плотности от изменения солености.
Найдем выражение для затрат турбулентной энергии на пре

одоление сил плавучести [третий член в левой части (7.3.3)].
С этой целью привлечем уравнение турбулентной диффузии соли
в ВКС. Интегрируя его дважды по г  (сначала от О до z, затем  
от О до h - i )  и подставляя полученное выражение в (7.3.3), 
имеем;

G -  D +  gras [ ( 5 ^ 0  +  ( ^ ) л _ . ]  Л_,/2 =  0.
Отсюда при 2 ( 0 — D )= ^ cou \ , (здесь ы* — динамическая скорость 
в подледном слое океана, Со-^ числовая константа) находим

1 _  ^о«!
gas{—S 'w ' \ h _ ^

Учтем, что при ( 5 'ш ') о > 0  величина (5 V )? i_ j  может быть 
только отрицательной (следствие процесса вовлечения), а это

возможно, если только Rf >  1, где R f= ^ c ts (—S ' w ' ) o h - i l (cou^^) — ̂
динамическое число Ричардсона. Примем Rf равным его нижнему 
предельному значению (Rf =  l). Иначе говоря, предположим, что
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ВКС в полярной области океана находится в режиме предельной 
неустойчивости. В этом случае

/г_1 =  С о и ^ № ( - ^ ) о ] .  (7.3.4)

Предположим далее, что поток соли (—5 'ш ')о  на границе раз
дела вода—лед обусловливается нарастанием и таянием морского 
льда и поступлением пресных вод. Тогда после замены точечных 
источников пресных вод распределенным имеем

-  {S -  S:)dh,/dt - { S  -  Sr)qr/s-u

где hi и 5 i — толщина и соленость морского льда; qr и Sr — рас
ход и соленость источников пресных вод; 5-1 — площадь полярной 
области океана.

Полагая в первом приближении, что экспорт льда из Арктиче
ского бассейна ^иначе, средняя многолетняя скорость образова
ния морского льда) равен нулю, находим:

{ - S ^ o ^ { S - S r ) q r / S - i .

Подстановка этого выражения в (7.3.4) дает 

h - i  =  CoMy[g-as (5  — Sr) qrls-\].

Проварьируем это соотношение. Тогда при «* =  const оконча
тельно получаем

b h - , l h - , ^ - b { S - S r ) l { S - S r ) - b q r l q r  (7.3.5)
или в комбинации с _(7.3.2)

b%j'K =  a { - b { S - S r ) l { S - S r ) - b q r l q , ) .  (7.3.6)
Формулы (7.3.5), (7.3.6) представляют собой искомые выра

жения для определения изменений толщины ВКС и скорости диф
фузионного переноса тепла в галоклине. В остальном принятая 
версия модели ничем не отличается от исходной.

Д ля ее реализации применительно к условиям максимума по
следнего оледенения необходимо, помимо прочего, располагать 
сведениями об изменениях альбедо поверхности суши, концентра
ции атмосферного СО2, а такж е площади и объема континенталь
ных ледниковых щитов. Все эти сведения приводились в начале 
раздела. Воспользуемся ими для оценки вариаций скорости диф
фузионного переноса тепла в галоклине и толщины ВКС в поляр
ной области океана.

Мы уже говорили о том, что суммарная площадь ледниковых 
щитов в период максимума последнего оледенения составляла 
45-10® км^. Конкретизируем эту оценку. Согласно [64 ], из 4 5 X  
ХЮ® км^ на долю Лаврентийского и Урало-Сибирского леднико
вых щитов приходилось от 21,6- 10® до 23,2- 10® км^. Образование 
этих ледниковых щитов должно быяо привести к перекрытию рек 
Енисея, Оби, Маккензи, Юкона, Печоры, Северной Дйины, Пя- 
сины и Мезени. В результате речной сток в Арктический бассейн
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(в современную эпоху он равен 0,106-10® м^/с, см. раздел 2.4) 
должен уменьшиться на 0,059-10® м^/с. Дополнительные измене
ния приходной части пресного баланса должны быть связаны 
с осушением Берингова пролива и прекращением поступления 
в Арктический бассейн тихоокеанских вод. В настоящее время 
интегральный перенос тихоокеанских вод через Берингов пролив 
приблизительно равен 1,0-10® м7с, а соленость этих вод — 32,4%о. 
Следовательно, если под 5  понимать соленость (35% ) атланти
ческих вод, то за счет осушения Берингова пролива поступление 
пресных вод в Арктический бассейн должно уменьшиться еще 
на 1,0-10® (35—32,4)/35 =  0,074-10® м®/с. Общее изменение б(?г 
стока пресных вод в Арктический бассейн должно быть равно, 
таким образом, — 0,133 *10® м^/с. Нормируя эту оценку на совре
менное значение стока <7г =  (0,106+0,074) • 10® =  0,18 • 10® м^с, по
лучаем 8 qrlqr =  —0,74.

Найдем теперь относительное изменение 8 ( S —  Sr)J ( S — Sr) 
солености морской воды в период максимума последнего оледене
ния. Оно, очевидно, равно по модулю и противоположно по знаку 
относительному изменению объема океана, т. е. 5 0 « 10®/(1330Х 
X 10®) =0,037. Подстановка полученных значений 8 qrlqr и 
8 (S — Sr ) / ( S  —  Sr) в (7.3.5), (7.3.6) дает при а  =  0,4 ; б х /я  =  0,28, 
6ft_i//i_i=0,7. Эти и другие изменения параметров модели пред
ставлены в табл. 7.2. Д ля современной эпохи скорость диффузи-

Таблица 7.2
Перечень численных экспериментов с указанием соответствующих им изменений

параметров модели

Эксперимент

Изменение альбедо 
поверхности суши, %

Изменение приходной части 
пресного баланса Аркти

ческого бассейна Изменение кон
центрации ат

мосферного СОз, 
млн~‘северный

бокс южный бокс би/и

1 0 0 0 0 0
2 0,20 0,10 0 0 0
3 0 0 0,28 0,7 0
4 0 0 0 0 —132
5 0,20 0,10 0,28 0,7 —132

онного переноса тепла в галоклине принималась равной 0,5Х 
Х10~'^ м/с, толщина ВКС в полярной области океана — 50 м, пар
циальное давление атмосферного СОг — 342 млн~^, альбедо по
верхности суши в северном и южном боксах — 0,16 и 0,18 со
ответственно. Как известно, реальному миру присущи не раздель
ные, а совместные изменения параметров климатической системы, 
и потому пятый из упомянутых в табл. 7.2 численный экспери
мент можно рассматривать в качестве аналога натурного экспе
римента, произошедшего ~  18 ООО лет назад. Результаты этих 
пяти численных экспериментов приводятся в табл. 7.3 и на
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рис. 7.8. Их обсуждение мы начнем с анализа средних годовых 
климатических характеристик системы океан— атмосфера
(табл. 7.3).

Рис. 7.8. Сезонная изменчивость характеристик кли
матической системы северного полушария.

а — площадь морского льда: б — планетарное альбедо;
в и г — средние взвешенные (по массе атмосферы) темпе
ратура и удельная влажность воздуха; д — температура при
земного слоя атмосферы: е —скорость выпадения осадков.
Сплошные кривые соответствуют современной эпохе, штрихо

вые—периоду максимума последнего оледенения.

Увеличение альбедо подстилающей поверхности, сопутствую
щее образованию ледниковых щитов и появлению более светлой 
(по сравнению с современной) растительности, должно было по
влечь за собой увеличение планетарного альбедо, уменьшение по
тока поглощенной солнечной радиации в атмосфере и на подсти
лающей поверхности, понижение температуры последней, 
а такж е температуры и влажности воздуха, ослабление интенсив
ности и перераспределение состава (уменьшение жидких и уве-? 
личение твердых) осадков. Сравнение результатов первых двух 
численных экспериментов показывает, что описанная последова
тельность событий нарушается только в одном отношении: вместо
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Таблйца 7.3
Средние годовые значения климатических характеристик системы 

океан—атмосфера по результатам численных экспериментов [35]

Эксперимент

Характеристика
1 2 3 4 ■ 5

Радиационный баланс на верх
ней границе атмосферы, Вт/м^:

северный бокс —75,5 —69,8 - 7 4 ,1 —74,0 —68,0
южный бокс 11.4 14,6 7 ,7 11,8 15,3

Широта граничной параллели 60,2 55,7 65,0 59,3 54.8
между северным и южным 
боксами, °
Радиационный баланс атмо
сферы в северном боксе, 
Вт/м2;

поток коротковолновой 45,7 46,3 -4 5 ,4 45,8 46,4
радиации
поток длинноволновой —136,1 — 131,1 — 142,7 — 134,0 - 1 2 9 ,5
радиации

Радиационный баланс атмо
сферы в южном боксе, Вт/м’*;

поток коротковолновой 91,8 91,0 89,7 91,7 90,8
радиации
поток длинноволновой —149,5 — 142,3 —148,8 —148,1 г-140,4
радиации

Радиационный баланс атмо
сферы в северном полушарии, 
Вт/м2;

ПОТОК коротковолновой
ля ТТМЯТТМИ

85,7 83,3 85,6 85,3 82,6
раДПаДПН.
ПОТОК длинноволновой — 147,7 —140,4 — 148,2 — 146,1 —138,4

' радиации 
Планетарное альбедо 0,314 0,338 0,307 0,315 0,339
Площадь морского льда, 11,9 14,9 0,0 12,7 15,6
10® км̂
Тепловой баланс подстилаю
щей поверхности в северном 
боксе, Вт/м^:

поток коротковолновой
пятгияттни

61,2 61,1 75,9 61,7 ,62,2
^аДпаЦпп
поток длинноволновой —46,3 —46,1 —52,6 —47,5 ^ 47 ,1
радиации
поток явного тепла —24,4 —30,4 —30,6 —24,0 —31,3
поток скрытого тепла — 18,9 — 18.4 —33,8 —18,4 — 18,0

, выделение тепла при фа —0,5 - 0 , 7 — 1,0 —0,3 - 0 , 6
зовых переходах 

Тепловой баланс подстилаю
щей поверхности в южном 
боксе, Вт/м®:

поток коротковолновой 160,1 157,9 157,8 161,0 : 158,9
радиации
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Эксперимент

Характеристика
1 2 3 4 5.

поток длинноволновой —91,0 —91,9 —91,0 —92,8 —93,9
радиации

- 1 , 0 —1,0 - 1 . 0поток явного тепла — 1.0 - 1 , 0
поток скрытого тепла —63,7 —57,6 —61,4 —62,6 —56,0

Тепловой баланс подстилаю
щей поверхности в северном
полушарии, Вт/м^:

поток коротковолновой 147,1, 141,1 150,1 147,2 141,1
радиации
поток длинноволновой —85,1 —84,0 —87,0 —86,5 —85.3
радиации

—4,1 - 3 , 8поток явного тепла - 6 ,1 - 4 , 2 —6,5
поток скрытого тепла - 5 7 ,8 —50,8 —58,8 —56,5 —49,1
выделение тепла при фа - 0 , 1 —0,2 —0,1 —0,0 —0,2
зовых переходах

Скорость выпадения осадков,
мм/сут; '

северный бокс 0,99 0,88 1,42 0,96 0,85
южный бокс 2,15 1,94 2,09 2,11 1,88
полушарие 2,00 1,75 2,03 1,95 1,69

Масса снега на подстилающей
поверхности, 10'̂  кг;

морской лед 4,74 6,86 — 4,80 7,50
суша в северном боксе 8,81 10,23 8,51 9,04 10,16

Температура воздуха на сред
нем уровне в атмосфере, К:

245,3северный бокс 241,2 239,9 240,9 239,8
южный бокс 258,6 256,4 258.3 258,4 256,1
полушарие 256’, 3 253,5 257,1 255,9 253,1

Влажность воздуха на среднем
уровне в атмосфере, %о по массе:

1,20
3.19северный бокс 

южный бокс
0,95
3,29

0,8?
2,97

0,94
3,24

0,78
2,89

полушарие 2,99 2,59 3,00 2,92 2,50
Температура воздуха в призем
ном слое атмосферы, К:

271,5северный бокс 262,7 261,1 262,1 260,7
южный бокс 292,9 290,6 292.4 292.6 290,1
полушарие 288,9 285,4 290.5 288,3 284,7

Температура поверхности
суши, К:

северный бокс 
южный бокс

265,5
•294,2

263.2
290.3

271.6
293.6

265,0
293,8

263,0
289,9

Температура поверхности - 1 3 ,4 — 14,9 — —14,0 - 1 5 ,4
снежно-ледяного покрова
в полярной области океана, °С
Температура воды, °С:

ВКС в полярной области - 1 , 8 - 1 , 8 — - 1 , 8 - 1 , 8
океана

264



Характеристика

Эксперимент

1

ГС в полярной области 0 ,5  —0,3: — 0 ,6  —0,9
океана
область образования хо- 0,4 —0,4 1,8 0,5 —1,0
лодных глубинных вод '
ВКС в умеренных и низ- 19,2 17,8 18,7 18,9 17,4
ких широтах
ГС в умеренных й низких 3 ,9  5,2 5 ,6  3 ,6  4,9
широтах

Толщина ВКС в умеренных 50,7 50,8 50,8 50,8 50,8
и низких щиротах океана, м
Поток тепла на верхней гра- 16,1 12,2 14,6 16,2 11,9
нице ГС в умеренных и низких 
широтах океана, Вт/м^
Скорость апвеллинга, Ю-’’ м/с 0,77 1,23 0,85 0,69 1,30
Меридиональный перенос теп
ла, 10'̂  Вт:

перенос тепла из умерен- 9,9 15,5 10,1 8 ,4  16,6
ных и низких широт оке
ана в область образования 
холодных глубинных вод
перенос явного тепла из 12,0 12,1 5 ,9  12,5 12,0
южного атмосферного 
бокса в северный
перенос скрытого тепла из 3 ,4  3 ,3  1,8 3 ,5  3,2
южного атмосферного 
бокса в северный

П р и м е ч а н и е . При отсутствии морского льда (эксперимент 3) область 
образования холодных глубинных вод объединяется с полярной областью океа
на; положительные значения потоков соответствуют переносу тепла к поверх
ности раздела, отрицательные — в обратном направлении.

ожидаемого уменьшения потока поглощенной солнечной радиа
ции в атмосфере высоких широт он увеличивается. Это объясня
ется смещением границы между северным и южным боксами на 
юг, в область более высоких значений инсоляции. С передвиже
нием границы между боксами на юг связаны еще два резуль
тата: во-первых, понижение температуры области образования 
холодных глубинных вод при одновременном уменьшении тепло
отдачи океана в атмосферу и усилении меридионального переноса 
тепла из области умеренных и низких широт океана и, во-вторых,, 
повышение температуры ГС в умеренных и низких широтах оке
ана при одновременном уменьшении поступления тепла из ВКС 
и усилении переноса холодных глубинных вод из области их об
разования. Первый результат есть следствие увеличения, второй — 
уменьшения площади океана соответственно в северном и южном 
боксах. Далее, понижение температуры области образования хо
лодных глубинных вод способствует ослаблению переноса из этой
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области в полярную о&ласть океана, а оно— увеличению площади 
морского Льда и дальнейшему усилению эффекта положительной 
обратной связи между альбедо подстилающей поверхности и тем
пературой воздуха.

Две особенности решения, отвечающего условиям четвертого 
эксперимента, — это противоположные (по сравнению: с предыду
щим случаем) изменения температуры области образования хо
лодных глубинных вод и ГС в области умеренных и низких широт 
океана, а такж е усиление интенсивности поглощения солнечной 
радиации подстилающей поверхностью и как следствие увеличе
ние испарения, влажности воздуха и осадков. Первая особенность 
определяется иным перераспределением океана между северцым 
и южным боксами, в т о р а я --  уменьшением альбедо поверхности 
суши. В остальном результаты обоих (четвёртого и второго) чис
ленных экспериментов в качественном отношении близки друг 
к другу.

Другое дело третий эксперимент. Он характеризуется увеличе
нием скорости диффузионного переноса тепла в галоклине и тол
щины ВКС или, что то же, частичным вырождениём галоклина 
в полярной области океана. Самая примечательная особенность' 
решения в рассматриваемом случае, как и в случае полного вы
рождения галоклина (см. [27]), — исчезновение морского льда. 
Климатические последствия этого события известны. Согласно 
[27], они включают уменьшение планетарного альбедо, увеличе
ние радиационного баланса поверхности океана в северном боксе, 
повышение температуры области рбразования холодных глубин
ных вод и полярной области океана, усиление испарения с океан
ской поверхности, увеличение температуры, влажности воздуха и 
осадков в северном боксе. Заметные изменения климатических 
характеристик происходят и в южном боксе. Здесь в первую оче
редь следует отметить повышение температуры Т С  в области уме
ренных и низких широт океана, увеличениё контраста температур 
между этой областью и областью образования холодных глубин
ных вод, усиление интенсивности апвеллинга, понижение темпе
ратуры ВКС, а такж е испарения с океанской поверхности, влаж 
ности воздуха и количества выпадающих в южном боксе осадков. 
Небольшое понижение л'емпературы поверхности суши, связан
ное с уменьшением потока поглощенной солнечной радиации, 
вместе с понижением температуры поверхности океана в области 
умеренных и низких широт приводят; к результирующему понижет 
нию температуры подстилающей поверхности и приземного слоя 
атмосферы в южном боксе. Таким образом, сокращение приходной, 
части пресного, баланса Арктического бассейна в смысле его влия
ния на систему океан—атмосфера противодействует увеличению 
альбедо подстилающей поверхности и уменьшению концентрации 
атмосферного СОг в северном боксе и усиливает их эффект в юж
ном боксе. Это обстоятельство необходимо иметь в виду при 
оценке кумулятивного воздействия всех трех перечислецных выше 
факторов. ,
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Переходя к анализу климатических последствий такого воз
действия (пятый эксперимент), отметим прежде всего, что эф
фекты увеличения альбедо подстилающей поверхности и уменьше
ния концентрации атмосферного СОг преобладают над эффектом 
изменения пресного баланса Арктического бассейна даже в се
верном боксе. Это вызывает рост площади морского льда, а вслед 
за ним увеличение планетарного альбедо, понижение температуры 
подстилающей поверхности я  атмосферы, а такж е уменьшение 
испарения, влажности воздуха и осадков в обоих боксах и в се
верном полушарии в целом. Обратим внимание на одну интерес
ную деталь — понижение температуры области образования хо
лодных глубинных вод,- возникающее в связи с увеличением пло
щади этой области, и его следствия — сокращение площади оке
ана в области умеренных и низких широт, повышение температуры 
ГС, усиление интенсивности апвеллинга, понижение температуры 
ВКС и в итоге усиление океанской составляющей меридиональ
ного переноса тепла к полюсу.

Заканчивая обсуждение результатов расчета средних годовых 
климатических характеристик системы океан—дтмосфера, кос
немся упоминавшихся выше расхождений во взглядах на сущест
вование морского льда в Арктическом и Северо-Европейском бас
сейнах в период максимума последнего оледенения. На этот счет 
имеются три точки зрения: 1) Арктический бассейн был свободен 
ото льда [209]; 2) морской Лед покрывал Не только Арктический 
бассейн, но такж е Северо-Ёвропейский бассейн и сопреДельнЫе 
районы Северной Атлантики [120]; 3) морскОго льДа не был О 
в Северо-Европейском и, возможно, в Евразийском секторе Арк
тического бассейна [248]. Основанием для первой гипотезы послу
жил экспериментально установленный факт существования тес
ной связи между площадью морского льда и распространением 
галоклина в Северном Ледовитом океане. Дело в том, что гало- 
клин препятствует переносу тепла ко льду и тем самым способст- 

'вует сохранению последнего. Соответственно вырождение гало
клина, "вызванное, скажем, сокращением приходной части прес-. 
ного баланса, должно было повлечь за собой уменьшение, или 
даж е полное исчезновение морского льда в Арктическом бассейне. 
Вторая гипотеза зиждется на сочетании биологических и литоло
гических показателей холодного климата, к числу которых отно
сятся, во-первых, низкая скорость осадкообразования и нёболь- 
шое содержание карбонатов в осадочных отложениях Норвеж
ского и Гренландского морей; во-вторых, широкое распростране
ние обломочного материала, переносимого дрейфующим льдом, и, 
в-третьих, преобладание в составе карбонатных осадков раковин 
холоднолюбивых фораминифер Globigerina pachyderma. Наконец, 
третья гипотеза обосновывается путем качественного . анализа 
простой схемы циркуляции средиземноморского типа с привлече
нием сведений о бюджете тепла и пресной воды в Северо-Европей
ском и Арктическом бассейнах. Итак, все три гипотезы опираются
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опираются на экспериментальные данные, что, однако, не исклю
чает их различия. Спрашивается: какая из гипоте'з правильна?

Результаты пятого численного эксперимента свидетельствуют 
о том, что в рассматриваемый период Арктический и Северо-Евро- 
пейский бассейны были покрыты льдом, если, конечно, увеличе
ние площади морского льда не распространялось на северную 
часть Тихого океана. Более того, они не, оставляют сомнений 
в том, что главной причиной этого и всех прочих изменений кли
матических характеристик в период максимума последнего оле
денения является отнюдь не уменьшение концентрации атмосфер
ного СОг и не изменение пресного баланса Арктического бассейна, 
а наличие обширного континентального оледенения и связанного 
с ним прямо и косвенно (второе — благодаря смене наземной 
растительности, уменьшению влажности почвы и сокращению пло
щади океана) увеличения альбедо подстилающей поверхности.

Рассмотрим теперь результаты расчета сезонного хода клима
тических характеристик (рис. 7.8). Д аж е беглого взгляда на этот 
рисунок достаточно, чтобы уловить зависимость изменений кли
матических характеристик от времени года. Так, наибольшие их 
отличия в современную и ледниковую эпохи приходятся на теплое 
полугодие, что, очевидно, определяется изменением альбедо под
стилающей поверхности. Исключение представляет поток явного 
тепла. Наибольшие его отличия приурочены к холодному полуго
дию из-за увеличения площади области образования холодных 
глубинных вод и обусловливаемого им усиления теплообмена ме
жду океаном и атмосферой в период максимума последнего оле
денения. В общем, как видно из рис. 7.8, отличия кривых годового 
хода имеют скорее количественный, нежели качественный ха
рактер.

Однако, коль скоро речь заш ла о количественных,изменениях, 
не лишне поинтересоваться, согласуются ли приведенные здесь 
оценки с палеоклиматическими данными и реконструкциями кли
мата последнего оледенения, выполненными с помощью трехмерных 
моделей общей циркуляции океана при заданной температуре по
верхности океана. В соответствии с табл. 7.3 средняя годовая 
температура поверхрости океана (исключая области, покрытые 
льдом) в период максимума последнего оледенения была ниже 
современной на 2,4 °С, тогда как по данным CLIMAP [120, 121] 
понижение температуры поверхности океана составляло 2,6 °С ле
том и 1,6 °С зимой. Далее, судя по табл. 7.3, средняя годовая 
температура приземного слоя атмосферы понизилась на 4,2 °С, 
а скорость вьшадения осадков — на 15,5 %. В то ж е время трех
мерные модели дают для северного полушария 5,3 °С и 15,9% 
[144], 5,9 °С и 7 % летом [193] и 4,6 °С в среднем за год [153]. 
Согласие с оценками других авторов можно признать удовлетво
рительным.

Осталось ответить на вопрос, почему концентрация атмосфер
ного СОг испытывала такие большие вариации при переходе от 
ледниковой к межледниковой эпохе и обратно. Существующие на 
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этот счет гипотезы можно условно разделить на две группы. Ги
потезы первой группы (обзор их можно найти в [100]) связы 
вают увеличение концентрации атмосферного СОг в современную 
эпоху с ускорением процесса захоронения биогенов в осадочных 
отложениях щельфовой зоны океана, с ростом кораллов, с умень
шением отношений общего содержания органических углерода и 
азота к общему содержанию органического фосфора и, наконец, 
с уменьшением концентрации биогенов в поверхностном слое по
лярных и высоких широт океана. Назовем эти гипотезы биологи
ческими. Вторая группа гипотез (в противовес перечисленным на
зовем их гидродинамическими) связывает вариации концентра
ции атмосферного СОг с перестройкой глубинной циркуляции и 
создаваемым ею перераспределением биогенов в океане (см. [101, 
209]). Итак, мы вновь сталкиваемся с ситуацией, когда одно и то 
же явление истолковывается совершенно по-разному. Как всегда 
в подобных случаях, использование одних только дедуктивных 
методов не гарантирует правильности выбора. Если к тому же до
бавить, ЧТО имеющаяся в нашем распоряжении эмпирическая ин
формация явно не достаточна, то остается одно — проверить до
стоверность гипотез, сравнивая их выводы с результатами специ
альным образом спланированных численных экспериментов. 
Именно это и было сделано в [73] применительно к двум моде
лям — биологической [96] и гидродинамической [209].

Согласно [96], наблюдаемое уменьшение концентрации атмо
сферного СОа есть следствие изменений углеродного цикла в оке
ане, обусловливаемых, во-первых, понижением температуры ВКС, 
во-вторых, увеличением солености морской воды из-за уменьшения 
объема океана, в-третьих, увеличения суммарной концентрации 
углерода в ГС благодаря эрозии осадочных отложений органиче
ского происхождения на шельфе, в-четвертых, увеличения общей 
щелочности в ГС из-за уменьшения скорости карбонатонакопле- 
ния, создаваемого увеличением суммарной концентрации углерода 
(так называемый компенсационный эффект) и, наконец, роста 
первичной продукции за счет увеличения содержания фосфатов 
в ГС при условии, что фосфаты лимитируют первичную продук
цию.

В соответствии с [209] то же уменьшение концентрации атмо
сферного СОг определяется, помимо первых двух упомянутых 
выше причин, следующими: 1) уменьшением суммарной концен
трации углерода в ГС из-за увеличения скорости карбонатонакоп- 
ления при сокращении речного стока; 2) уменьшением (также 
за счет сокращения речного стока) количества растворенного 
кальция в океане и 3) ростом первичной продукции из-за усиле
ния апвеллинга.

Д ля проверки этих соображений была использована сезонная 
боксовая модель углеродного и термодинамического циклов в си
стеме океан—атмосфера (см. раздел 6.2). Влияние температуры 
на характеристики углеродного цикла описывается в этой модели 
явно. Все прочие эффекты оцениваются путем вариаций следую
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щих четйрех параметров; солености S  морской воды, общего со
держания углерода Qc в системе океан—атмосфера, общей ще
лочности Ai в ВКС и средней годовой глобальной первичной про
дукции R  фитопланктона. Поясним, как это делается.

Выше было показано, что относительное изменение солености 
морской воды в период максимума последнего оледенения было 
равно 0,037. Этой информации достаточно, чтобы по данным [68] 
оценить соответствующие изменения растворимости СОг в воде, 
констант диссоциации угольной кислоты и ионного произведения, 
если одновременно принять, что бОратная щелочность не зависит 
от солености. Далее, согласно [96],- суммарная концентрация СОг 
неорганического углерода в глубинном слое океана в этот же пе
риод была примерно на 9,5 % больще современной, тогда как, 
по [209], общее содержание Q° неорганического углерода в оке
ане было на 5 % меньше современного. Учитывая 3,7 %-ное умень
шение объема У океана применительно к, последнему случаю, 
имеем' бс2/сг=  (SQ O /Q 0) _  (бУ/У) =  _ 0 ,0 5 - f  0,037=0,013.

■Найдем теперь оценку вариаций общей щелочности Ai в ВКС. 
На основании [99] перепад щелочности (Л1 — Л?) между ВКС и 
ГС,: обусловленный главным образом биологической фиксацией 
карбоната кальция, пропорционален перепаду суммарных концен
траций неорганического углерода, т. е. (Ai — Л г )= а (С 1 — Сг), где 
а  — множитель пропорциональности. Проварьируем это выраже
ние. Тогда при a =  const получаем, 6Л 1== бЛг-Ьйб (Ci — Сг). При- 
мем б Л г »  бЛ ^л^,бсг+б [С0 |-]2  (здесь Л*̂  — карбонатная щелоч
ность, первое равенство означает отказ от учета вариаций борат- 
ной щелочности, второе — малость вклада растворенного СОг 
в суммарную концентрацию углерода). Затем, следуя [96], учтем, 
что в период максимума последнего оледенения б [CQ2“]2« 3 X 
ХЮ -з ммоль/л. Тогда на основании приведенных выше оценок 
б Сг находим б Л г~ 0 ,22  ммоль/л применительно к [96] и бЛг«1 
да—0,03 ммоль/л применительно к [209]. Поскольку суммарная 
концентрация с неорганического углерода является искомой пере
менной, то окончательная оценка 6Л 1 может быть установлена 
только в процессе рещения задачи. .

Д ля оценки вариаций 8 R  средней годовой глобальной первич
ной продукции фитопланктона предположим, что средняя годовая 
первичная продукция R  лимитируется средней годовой скоростью 
Р поступления фосфора в ВКС в низких и, умеренных широтах 
океана. Тогда с учетом неизменности площади открытого океана 
и видового состава морской биоты в период максимума последнего 
оледенения получаем из соотношения Редфилда 6 i?« il0 6 6 P , где 
Р = — >, — турбулентный поток фосфора на нижней
границе ВКС, равный (С^ —  c'^)We при Ше ^  О и О при We < 0 ,

— концентрация фосфора в морской воде, We= (dh /d t+ w ), как 
и раньше, — скорость вовлечения, /г — толщина ВКС, ш — скорость
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апвеллинга, угловые скобки 'означают усреднение в течение годо
вого цикла.

Принимая с г =  О, с2 = ( с 2 )  и варьируя результирующее выра
жение <®e>, имеем: : .

6R/R==6c!/c^:+6(we)/(we);  
здесь первое слагаемое в правой части характеризует эффект, 
постулируемой в [96], второе— в [209].

Первое слагаемое легко оценивается по известным значениям 
Сг в современную (2 ,2 5 -10“3 ммоль/л) и ледниковую (3,2X 
Х10~® ммоль/л)j эпохи, второе, как и 6Л 1, находится в процессе 
решения задачи. В итоге оказывается, что эти слагаемые после 
умножения их на соответствующие нормировочные множители 
равны 50 г С /(м2, год) и —7 г С/(м2- год). Последняя оценка про
тиворечит гипотезе о росте первичной продукции при увеличении 
скорости апвеллинга в период максимума последнего оледенения,, 
высказанной в [209].

К этому вопросу мы еще вернемся, а сейчас обсудим резуль
таты , четырех численных экспериментов [73], предназначенных 
для выяснения причин наблюдавшегося уменьшения концентрации 
атмосферного СО2 в последивдю ледниковую эпоху. Первый (кон
трольный) эксперимент этой серии отвечал условиям доиндустри- 
ального климата, второй — ледниковому климату, но без учета 
изменений химико-биологических факторов, третий — гипотезе- 
Брокера [96] и четвертый — гипотезе Олассона [209]. Соответ
ствующие им значения параметров Додели указаны в табл. 7.4, 
результаты — в табл. 7.5.

Таблица 7 .4

Значения параметров в численных экспериментах, предназначенных 
для выяснения причин наблюдавшегося уменьшения концентрации

атмосферного COj в период максимума последнего оледенения
Эксперимент

Параметр
■I 2 3 4

Альбедо поверхности суши: /

северный бокс 0,18 0,20 0,20 0,20
южный бокс 0,20 0,10 0,10 0,10

Скорость диффузионного переноса 
тепла в галоклине, 10“  ̂ м/с

0,50 0,14 0,14 0,14

Толщина ВКС в полярной области 
океана, м
Средняя соленость морской воды, %б

50 35 35 35

35,0 35,0 36,3 36,3
Общее содержание углерода в систе
ме океан—атмосфера, l.O'̂  т С

17,1 17,1 18,7 16,8

Общая щелочность ВКС в' умерен
ных и низких широтах океана, 
ммоль/л
Средняя-годовая глобальная первич
ная продукция фитопланктона, 
г С/(м2-год)

2,40 2,40 2,66 2,38

120 120 170 113
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to-4
РассматриТзаемая

область

Эксперимент

Характеристика
1 2 3 4

П арциальное давлен ие , 
COj в атм осф ере, млн"'

Северный бокс  

Ю жный бокс

2 9 2 ,8  (2 ,1 ;  

2 9 3 ,3  (2 ,6 ;

1 ,8 )

1 ,0 )

2 5 7 ,9  (3 ,1  

2 5 8 ,4  ( 2 ,8

2 ,8 )

1 ,2 )

2 2 4 ,4  (3 ,1 ;  2 ,8 )  

2 2 4 ,8  (2 ,8 ;  1 ,2 )

2 5 6 ,9  ( 3 ,1 ;  2 ,8 )  

2 5 7 ,4  ( 2 ,8 ;  1 ,2 )

П олуш арие 2 9 3 ,2  (2 ,5 ; 1 ,1 ) 2 5 8 ,3  ( 2 ,8 1 .4 ) 2 2 4 ,7  ( 2 ,8 ;  1 ,4 ) 2 5 7 ,3  ( 2 ,8 ;  1 ,4 )

П оток  СО2 на границе 
р а зд ел а  океан— атм о
сф ера , гС /(м ^ -го д )

О бласть о б р а з о 
вания холодн ы х  
глубинны х вод

4 0 ,2  (2 ,5 ; 1 ,5 ) 4 3 ,4  (3„4 2 .5 ) 3 8 , 7 ( 3 , 3 ;  2 ,5 ) 4 5 ,0  ( 3 ,4 ;  2 ,4 )

О бласть ум ер ен 
ных и н и зк и х ,ш и 
рот

— 2 ,2  ( 1 2 ,4 4 ,9 ) - 2 , 4  (9 ,7 ; 4 .3 ) —  1 .9  ( 8 ,8 ;  3 ,8 ) - 2 , 1  (1 0 ,4 ;  3 ,5 )

С ум м арная концентра
ция у гл ер ода  в океане, 
м м оль/л

П олярная область

О бласть о б р а зо 
вания холодн ы х  
глубинны х в од

2 .1 7

2 .1 7

2 .1 6

2 ,1 6

2 .3 4

2 .3 4

2 .1 3

2 .1 3

ВК С  в ум еренны х  
и низких ш иротах

2 ,0 0 , 2 ,0 4 2 ,2 1 2 ,0 2

ГС там  ж е 2 ,2 6 2 ,2 7 2 ,5 0 2 ,2 3

П отоки на границе р а з
д ел а  В К С — ГС, 
г С /(м 2 -г о д ):

О бласть ум ерен 
ных и низких ш и
рот

диф ф узионны й — 2 9 ,7 — 3 1 ,3 — 4 0 ,8 — 3 0 ,4

эквивалентный — 2 5 ,1 — 2 3 ,7 — 3 1 ,0 — 2 3 .7  .

Примечание: П олож ительны м  значениям  потока СО2 на границе 'р аздел а  океан— атм осф ера соответствует поглощ ение  
СО2 океаном , отрицательны м —  вы деление. COj в атм осф еру. ........



Основная особенность второго эксперимента по сравнению 
с его аналогом в предыдущей серии при фиксированной концен
трации атмосферного СОг — более заметные изменения всех кли
матических характеристик, В частности, средняя для северного 
полушария приземная температура уменьшилась на 4,7 °С вместо
3,5 °С. Это — следствие нелинейного взаимодействия углеродного 
и термодинамического циклов; понижение температуры ВКС по
влекло за собой уменьшение концентрации растворенного в мор
ской воде углекислого газа, падение парциального давления СОг 
в атмосфере и дальнейшее понижение температуры воздуха из-за 
ослабления парникового эффекта.

Результаты третьего эксперимента свидетельствуют о том, что 
эффекты увеличения общей щелочности и первичной продукции 
фитопланктона преобладают над эффектом роста общего содер
жания углерода в системе океан—атмосфера. В конечном счете 
это привело к дополнительному (по сравнению со вторым экспе
риментом) уменьшению парциального давления СОг в ВКС при 
повсеместном увеличении суммарной концентрации углерода 
в океане, что в свою очередь вызвало падение парциального дав
ления СОг в атмосфере. Четвертому эксперименту отвечают не
большие (по сравнению с третьим экспериментом) изменения со
держания неорганического углерода и общей щелочности. Это 
обстоятельство, а такж е изменение знака вариации первичной 
продукции обусловило практически полную компенсацию химико
биологических факторов в смысле их воздействия на содержа
ние СОг в атмосфере.

Судя по данным табл. 7.5, около 50 % наблюдаемого уменьше
ния концентрации атмосферного СОг в период максимума послед
него оледенения связано с понижением температуры' климатиче
ской системы под влиянием увеличения альбедо подстилающей 
поверхности из-за образования континентальных ледниковых щи
тов и смены растительного покрова. Другая половина определя
ется увеличением концентрации неорганического углерода, общей 
щелочности и первичной продукции фитопланктона вследствие эро
зии аккумулируемого на шельфе органического вещества. Умень
шение речного стока и изменение первичной продукции за счет 
перестройки меридиональной циркуляции океана заметного вклада 
в понижение парциального давления атмосферного СОг не вносят, 
что связано с отрицательным вкладом б<Ше>/<и^е> в 5R/R.

Д ля объяснения этой особенности обратимся к результатам 
расчета сезонной изменчивости климатических характеристик, 
представленным в табл. 7.5 амплитудой годовой, а в необходимых 
случаях и полугодовой гармоник р яд а 'Ф урье  по времени (см. 
цифры в круглых скобках). Сравнение результатов последних 
трех экспериментов с результатами воспроизведения доиндустри- 
ального климата показывает, что в период максимума последнего 
оледенения амплитуда колебаний приземной температуры в се
верном боксе возрастает, а в ю ж ном— убывает. Первое обстоя
тельство является следствием увеличения площади морского льда
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и сокращения площади океана в северном боксе, второе — умень- 
шения амплитуды сезонных колебаний усваиваемой коротковолно
вой солнечной радиации в южном боксе из-за смещения границц 
между боксами на юг. Далее, уменьшение амплитуды сезонных 
колебаний приземной температуры в южном боксе обусловливает 
уменьшение сезонной изменчивости температуры и толщины ВКС 
в умеренных'И низких широтах океана, причем уменьшение сезон
ных колебаний толщины ВКС превалирует над увеличением се
зонных колебаний скорости апвеллинга, и потому средняя годо
вая скорость вовлечения <дае>, регулирующая поступление биоге
нов из ГС в ВКС, а значит, и среднюю годовую первичную про
дукцию фитопланктона, уменьшается. Кстати, изменение интенсив
ности обмена биогенами между ВКС и ГС служит иллюстрацией 
еще одного аспекта нелинейного взаимодействия углеродного и 
термодинамического циклов в системе океан—атмосфера.

7.4. Численные эксперименты 
по воспроизведению климата раннего голоцена

Ранний голоцен ( ~ 9  тысяч лет назад) отличается от совре
менной эпохи сезонной изменчивостью инсоляции, площадью и 
объемом континентальных ледниковых щитов (следовательно, аль
бедо подстилающей поверхности, положением среднего уровня 
океана и приходной частью пресного баланса Арктического бас
сейна [ и, наконец, концентрацией атмосферного СОг. Конкрети
зируем изменения каждого из перечисленных факторов по отдель
ности.

Как известно, средняя суточная инсоляция 5  определяется вы
ражением

S =  —̂  ('фо sin ф sin 6 +  cos ф cos 6 sin ij;„),

где So—^солнечная постоянная; е — эксцентриситет земной ор
биты; г =  (1 — е^) [1-i-e cos ((О— ^)]~^ — относительное (нормиро
ванное на большую полуось земной орбиты) расстояние между 
Землей и Солнцем; Я — истинная геоцентрическая долгота Солнца, 
отсчитываемая от точки весеннего равноденствия против часовой 
стрелки (на восток) и связанная с геоцентрической со или гелео-

центрической о  долготой перигелия соотношением X =  v + (x> =  v +

-|-й) +  я; V — истинная аномалия (угол положения Земли на ее ор
бите, отсчитываемый от перигелия против часовой стрелки); 5 =  
=  arcsin (sin 8 sin 1 ) —-геоцентрическое склонение Солнца; е — 
угол наклона земной оси (или угол наклона небесного экватора 
к эклиптике); ф — широта; г|)о =  агссоз (—tg ф tg  б ) — часовой 
угол Солнца в моменты захода и восхода (в полярные дни с не
заходящим Солнцем — в полярные ночи с невосходящим 
Солнцем iJ)o =  0).
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Наличие в выражении для 5  истинной геоцентрической дол
готы Солнца предполагает, что отсчет времени производится 
в истинном солнечном времени. Единица последнего — истинные 
солнечные сутки — величина непостоянная из-за неравномерности 
движения Солнца по эклиптике и наклона небесного экватора 
к эклиптике. Д ля устранения нерегулярностей в отсчете времени 
вводится среднее солнечное время., единица которого {средние 
солнечные сутки) определяется как промежуток времени между 
последовательными одноименными кульминациями среднего эква
ториального Солнца (фиктивного тела, равномерно движущегося 
по небесному экватору с постоянной скоростью, равной средней 
скорости истинного Солнца) на одном и том же географическом 
меридиане. Одновременно производится переход от истинной дол
готы 1  Солнца к средней долготе 'Кт- Процедура этого перехода 
подробно описывается в [93].

Таким образом, средняя суточная инсоляция однозначно опре
деляется тремя параметрами земной орбиты — угло,м е наклона 
земной оси, эксцентриситетом е земной орбиты и геоцентрической 
<0 (или гелиоцентрической' ^) долготой перигелия. Значения этих 
параметров для современной эпохи и раннего голоцена приво
дятся в табл. 7.6. Из нее видно, что наибольшие изменения пре-

Таблица 7.6
Значения параметров земной орбиты в современную 

и раннеголоценовую эпохи, по [178]

Время, 103 
лет назад ъ° е £0°

0 23,44 0,0167 282,0
9 24,24 0,0193 131,2

терпевает положение перигелия: в современную эпоху он приуро
чен к середине зимы, в раннем голоцене — к середине лета север
ного полушария. Это обстоятельство, а такж е увеличение почти 
на 1° угла наклона земной оси приводят к тому, что в раннем го
лоцене инсоляция обладала большей сезонной изменчивостью, не
жели в современную эпоху: экстремальные значения средней для 
северного полушария инсоляции составляют 494 и 196 Вт/м^, т. е. 
отличаются от соответствующих значений в современную эпоху 
(460 и 211 Вт/м^) приблизительно на н=8 %. В то же время сред
ние годовые значения инсоляции в обе эпохи практически совпа
дают между собой и равны ~ 3 4 8  Вт/м^.

Согласно [178], в раннем голоцене Скандинавский и Урало- 
Сибирский ледниковые щиты прекратили ' свое существование, 
а  Лаврентийский ледниковый щит площадью 5,4- 10® км^ и объ
емом 3 • 10® км^ покрывал только северо-восточную часть Север
ной Америки от западной оконечности Гудзонова залива до Ат
лантического побережья. Средний уровень океана понизился (по
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сравнению с современным его положением) на 10 м, концентра
ция атмосферного СОг составляла 265—275 млн~^. Изменение пло
щади континентальных ледниковых щитов и эвстатическое пони
жение уровня океана должны были повлечь за собой изменение 
альбедо подстилающей поверхности и приходной части пресного 
баланса Арктического бассейна (см. раздел 7.3). Оценку этих из
менений мы отложим на дальнейшее, а сейчас рассмотрим общую 
картину климата раннего голоцена. Ее детальное описание при
водится в [64]. Поэтому мы ограничимся напоминанием только 
некоторых основных фактов.

В раннем голоцене значительная часть Арктического бассейна 
была свободна ото льда, свидетельством чему может служить рас
пространение в нем теплолюбивой фауны и существование расти
тельности на берегах Гренландии, Шпицбергена и Сибири. По 
оценкам, приведенным в [64], площадь морского льда в Арктиче
ском бассейне не превышала (4—5) • 10® км^. В умеренных широ
тах континентов северного полушария летние температуры были 
выше современных. Об этом говорят перемещение растительных 
зон на север, сокращение площади горных ледников и повышение 
верхней границы снега. Исключение представляют Восточная Си
бирь и Дальний Восток, где изменений растительности не было,, 
а также районы, примыкающие к ледниковым щитам. Повышение 
летних температур отмечалось и в умеренных широтах южного 
полушария и на побережье Антарктиды, хотя здесь оно было 
меньше, чем на аналогичных широтах северного полушария. Тро
пические и экваториальные широты континентов характеризова
лись главным образом увеличением влажности. На это указы
вают повышение уровня африканских озер и данные о количе
стве осадков в ныне засушливых районах Азии. В общем климат 
умеренных и высоких широт континентов был более теплым, 
а тропических и экваториальных ш ирот—- более влажным, нежели 
в современную эпоху.

Первая попытка воспроизведения климата раннего голоцена 
принадлежит Дж. Кутцбаху [177] (см. также [178, 179]). За  ос
нову была взята модель NCAR с фиксированной температурой 
поверхности океана. Последняя считалась равной ее современному 
значению^— предположение, неявно подразумевающее, что все из
менения климата океана, связанные с переходом от ледниковой 
к межледниковой (современной) . эпохе, закончились до начала 
голоцена. Это. предположение противоречит экспериментальным 
фактам (повышению температуры воды и сокращению площади 
льда в Арктическом бассейне), что, однако, не мешает интерпре
тировать проделанную работу как эксперимент по чувствительно
сти климатической системы к вариациям сезонного хода инсоля
ции, если Лаврентийский ледниковый щит исключался из рассмот
рения, или к вариациям сезонного хода инсоляции и граничных 
условий на поверхности суши, если влияние этого ледникового 
щита учитывалось. Первые определялись по известным значениям 
параметров земной орбиты (табл. 7.6), вторые — по палеоклима-

278



тическим данным. Прокомментируем результаты численных экс
периментов по чувствительности климатической системы к вариа
циям сезонного хода инсоляции.

Увеличение сезонной изменчивости инсоляции способствовало 
более сильному нагреванию суши летом и ее охлаждению зимой
и, стало быть, интенсификации муссонной циркуляции. Однако 
из-за различия в соотношении площадей суши и океана эти осо
бенности оказались лучше выраженными в северном, нежели 
в южном полушарии. Максимальные изменения температуры по
верхности суши (относительно ее значения в современную эпоху) 
в Центральной Азии составили 5°С летом и —4°С зимой. В сред
нем для континентов северного полушария летнее повышение и 
зимнее понижение температуры поверхности получились равными
1,2 и —0,7 °С, для континентов южного полушария — 0,8 и 
— 0,5°С. Обратим внимание на различие летних и зимних откло
нений температуры поверхности суши в северном полушарии. Это 
связано не только с разной изменчивостью инсоляции (зимой она 
меньше, чем летом), но и с существованием нелинейной обратной 
связи между температурой и упругостью насыщения водяного 
пара. Однако, коль скоро речь зашла о влажности,, нелишне 
вспомнить и о других характеристиках гидрологического цикла^ 
Судя по результатам эксперимента, количество осадков над сут 
шей северного полушария увеличилось по сравнению с совремеН- 
ной эпохой на 13 % летом и уменьшилось на 11 % зимой. М акси
мальные отличия, как и для, температуры поверхности суши, при
ходятся на Афро-Азиатский сектор суши, где они достигают ле
том 26 %.

Учет влияния Лаврентийского ледникового щита привел 
(вследствие увеличения альбедо подстилающей поверхности) 

к заметным изменениям климатических характеристик-лишь в пре
делах Северо-Американского континента. Например, летние тем
пературы уменьшились здесь по сравнению с предыдущим слу
чаем на 15—20 °С, тогда как в Евразии — всего на 1 °С.' То же
самое можно сказать и в отношении осадков, количество ко
торых определяется главным образом локальными процессами 
(в частности, испарением). Отклонения этих и других характери
стик климатической системы северного полушария, в раннем го
лоцене от их значений в современную эпоху для суши и океана по 
отдельности и вместе представлены в табл. 7.7.

Первое, что бросается в гл а за ,— это противоположный харак
тер изменения испарения и осадков над сушей и океаном: умень
шение над океаном компенсируется увеличением над сушей, так 
что средние полушарные их значения в раннем голоцене и в со
временную эпоху оказываются близкими между собой. Еще одна 
примечательная особенность — характер изменения составляющих 

шлового баланса поверхности суши и океана. На суше увеличе- 
ае потока коротковолновой солнечной радиации сопровождается 

увеличением ее температуры, а вслед за ним — увеличением испа
рения, влагосодержания атмосферы и нисходящего потока длинно-
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Таблица 7.7

Отклонения климатических характеристик северного полушария 
в раннем голоцене от их значений в современную эпоху, по [178]

Характеристика

Июль

суша суша +  
океан

Январь

суша суша + 
океан

Поток коротковолновой сол
нечной радиации на верхней 
границе атмосферы, Вт/м^ 
Поток коротковолновой сол
нечной радиации на подсти
лающей поверхности, Вт/м  ̂
Суммарный поток длинновол
новой радиации на подсти
лающей поверхности, Вт/м  ̂
Результирующий поток радиа
ции на подстилающей поверх
ности, Вт/м2
Затраты тепла на испарение, 
Вт/м^
Скорость испарения, мм /сут 
Скорость выпадения осадков, 
мм/сут
Общая облачность

39

16

—3

19

15

0,47
0,71

0,01

34

18

—3

21

—0,19
—0,18

0,01

37

17

20

0,07
0,17

0,01

—15

—0,13
—0,02

0,00

—22

—15

-15

0,20
0,10

0,00

—18

—12

—12

0,08
0,05

0.00

ВОЛНОВОЙ радиации. Это в свою очередь обусловливает уменьше
ние суммарного потока длинноволновой радиации и, следова
тельно, увеличение радиационного баланса. Над океаном ситуа
ция несколько иная: поскольку температура его поверхности фик
сирована, то уменьшение Суммарного потока длинноволновой ра
диации и увеличение радиационного баланса объясняется повы
шением приземной температуры, упругости насыщения водяного 
пара в’ атмосфере и уменьшением испарения. Разумеется, этот 
результат, как и сравнительно слабая чувствительность климати
ческих характеристик к вариациям сезонного хода инсоляции,, 
в определенной мере является следствием предположения о неиз
менности температуры поверхности океана в раннеголоценовую 
и современную эпохи. Так ли это в самом деле, можно удостове
риться, только повторив эксперименты в рамках модели системы 
океан—атмосфера.

Высказанное предположение было реализовано с использова
нием сезонной термодинамической модели системы океан— атмо
сфера, описанной в разделе 3.4. Необходимая исходная информа
ция (сезонный ход инсоляции, площадь и объем Лаврентийского- 
ледникового щита и концентрация атмосферного СОг) была за 
дана на основании представленных выше палеоклиматическк 
данных. В частности, площадь Лаврентийского ледникового щит 
в каждом из боксов принималась равной 2,7 -ДО® км^ чтобы ot, 
щая площадь ледникового щита составляла 5,4 • 10® км^, егс̂
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объем — соответствующим эвстатическому понижению уровня 
океана на Ю м, концентрация атмосферного СОг — 265 млн“ Ч 
Это — все, что нужно знать для оценки вариаций альбедо поверх
ности суши и параметров арктического галоклина .в .раннем го
лоцене.

Действительно, пусть в соответствии с палеоклиматическими 
данными a i =  0,50 и s  ̂=  2,7 • Ю® км^— альбедо и площадь Л ав
рентийского ледникового щита в каждом боксе, а а ь = (0 ,1 8 ;  0,20) 
и s^ = (lG ,3 ; 89,1) • Ю® км^ — современные значения альбедо и 
площади суши в этих боксах (здесь первая цифра отвечает север
ному, вторая— южному боксам). Тогда вариации альбедо в этих 
боксах будут равны б а ь =  («i;— aL)s^/s^' =  0,08; 0,01. Далее, су
ществование Лаврентийского ледникового щита и связанное с ним 
эвстатическое понижение уровня океана должны были вызвать 
обмеление Берингова пролива, увеличение средней солености 
воды в океане, перекрытие р. Маккензи и в конечном счете изме-. 
нение пресного баланса и параметров галоклина в Арктическом 
бассейне. Найдем оценки этих изменений.

В разделе 7.3 мы уже говорили о том, что в современную 
эпоху интегральный перенос тихоокеанских вод через Берингов 
пролив равен 1-10® м^с, соленость тихоокеанских вод — 32,4 %о, 
суммарный речной сток в Арктический бассейн — 0,106-10® м^/с. 
Если в качестве относительной солености принять соленость 
(35 %о) атлантических вод, то результирующий перенос пресных 
вод в Арктический бассейн (речной сток-f перенос через Берин
гов пролив) составит [0,106-1-(35.— 32,4)/35] • 10®= (0,106-Н 
-f0,074) - 10® м^с. При изъятии пресной воды из океана и образо
вании Лаврентийского ледникового щита объемом 3,3-10® км® 
средняя соленость воды в океане должна увеличиться на 3,3 X 
X 10®/(1330 - 10®) (цифра в знаменателе — объем современного 
океана), т. е, относительная вариация солености воды в ранне
голоценовом океане должна быть равна 0,0025. Наконец, умень
шение приходной части пресного баланса Арктического бассейна, 
вызванное эвстатическим понижением уровня океана и перекры
тием р. Маккензи, должно составить (0,074 • 10/60) • 10®-Ь0,012Х 
ХЮ ®=0,024- 10® м^с (здесь цифра в знаменателе первого слагае
м ого— средняя глубина Берингова пролива, второе слагаемое — 
сток р. М аккензи). Нормируя эту оценку на современное значение 
(0,18- 10® м^/с) результирующего переноса пресной воды в Аркти
ческий бассейн и подставляя найденные значения относительных 
вариаций солености воды и результирующего переноса в (7.3.5), 
(7.3.6), получаем искомые относительные вариации скорости диф
фузионного переноса тепла в галоклине и толщины ВКС в^Аркти- 
ческом бассейне. Именно, б к /х  =  0,05, 6/i-i//i_i =  0,13.

Теперь, когда вся необходимая информация подготовлена, по
пытаемся распорядиться ею так, чтобы установить причины из
менений климата раннего голоцена. С этой целью были выполнены 
следующие щесть численных экспериментов: первый (контроль
ный) эксперимент — эксцентриситет земной орбиты, угол наклона
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земной оси, долгота перигелия, альбедо поверхности суши, кон
центрация атмосферного СОг, скорость диффузионного переноса 
тепла в галоклине и толщина ВКС в Арктическом бассейне при
нимаются равными их современным значениям; второй экспери
м ент— то же, что в первом случае, но параметры земной орбиты 
задаются соответствующими раннему голоцену; третий экспери
мент— то же, что в первом случае, но альбедо поверхности суши 
в северном и южном боксах задается с учетом изменений, созда
ваемых Лаврентийским ледниковым щитом; четвертый экспери
мент— то же, что в первом случае, но скорость диффузионного, 
переноса тепла в галоклине и толщина ВКС в Арктическом бас
сейне задаются с учетом их изменений в раннем голоцене; пятый 
эксперимент — то же, что в первом случае, но концентрация ат
мосферного СОг считается равной 265 млн“Ч и шестой экспери
м ент— все перечисленные выше параметры модели принимаются 
соответствующими раннему голоцену (кумулятивный эффект). 
Сравним результаты последних пяти экспериментов с контроль
ными цифрами (табл. 7.8).

Как видно, последовательность событий, возникающих при уве
личении сезонной изменчивости инсоляции (второй эксперимент),, 
такова: увеличивается в теплое полугодие поток поглощенной сол
нечной радиации на подстилающей поверхности, уменьшается 
масса снега на поверхности льда и суши в северном боксе, а за
тем площадь и толщина морского льда, повышается температура 
поверхности суши в высоких широтах, температура воды в обла
сти образования холодных глубинных вод и температура дея
тельной поверхности морского льда, соответственно увеличива
ются испарение, влажность воздуха, осадки, влагосодержание 
почвы и речной сток в северном боксе. Повышение температуры 
области образования холодных глубинных вод способствует на
греванию глубинного слоя в умеренных и низких широтах океана, 
уменьшению меридионального контраста температур и ослабле
нию скорости апвеллинга в этих широтах. Последнее обстоятель-. 
ство должно было бы повлечь за собой увеличение температуры 
ВКС, но вследствие уменьшения поступления тепла из атмосферы, 
связанного с перемещением границы между боксами на север, 
температура ВКС в области умеренных и низких широт океана 
уменьшается. По той же причине уменьшается и радиационный 
баланс на подстилающей поверхности южного бокса, а вслед за  
ним температура суши и атмосферы, испарение, осадки, влагосо
держание почвы и речной сток в южном боксе. Отметим такж е 
уменьшение меридионального переноса тепла в атмосфере и оке
ане и как следствие усиление влияния локальных факторов. Од
нако самый впечатляющий итог рассматриваемого эксперимента.— 
отличия средних годовых значений температуры и влажности воз
духа, температуры поверхности суши и характеристик гидрологи
ческого цикла от полученных в контрольном эксперименте при 
одинаковых средних годовых значениях инсоляции. Как нетрудна
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• . ■ ■ Таблица 7.8

Средние годовые значения характеристик климата в системе океан— атмосфера по результатам численных экспериментов
' Эксперимент

Характеристика
1 2 3 4 5 6

Радиационный баланс на верхней границе атмо
сферы, Вт/м^:

северный атмосферный бокс —3,36 - 2 ,5 2 —3,50 —3,35 —3,40 —3,00
южный атмосферный бокс 3,36 2,53 3,51 3,35 3,42 3,00

Планетарное альбедо, % ' 32,7 32,2 33,0 32,7 32,7 32,6
Широта граничной параллели между северным 59,04 63,69 58,26 59,09 58,76 60,91
и южным атмосферными боксами, “
Средняя взвешенная (по массе атмосферы) тем
пература воздуха. К:

северный атмосферный бокс 243,65 245,99 243,32 243,66 243,52 244,87
южный атмосферный бокс 256,63 256,41 256,35 256,64 256,50 256,04
полушарие 254,78 255,33 254,40 254,79 254,62 254,63

Средняя взвешенная (по массе атмосферы) удель
ная влажность воздуха, %о

северный атмосферный бокс 0,60 0,76 0,59 0,60 0,60 0,70
южный атмосферный бокс 3,2^ 3,18 3,19 3,23

2,86
3,20 3,12

полушарие 2,85 2,93 2,80 2,82 2,82

Скорость выпадения осадков, мм/сут:
0,89 1,02северный атмосферный бокс 0,91 1,13 0,89 0,91 '

южный атмосферный бокс 2,11 2,10 2,09 * 2,12 2,096 2,05"
полушарие 1,94 2,00 1,91 1,94 1,92 1,92

Испарение с подстилающей поверхности, мм/сут:
северный атмосферный бокс 0,70 0,95 0,70 0,74 0,69 0,84 .
южный атмосферный бокс 2,15 2,12 2,12 2,15 2,13 2,08
полушарие 1,94 2,01 1,91 1,94 1,93 1,92

ю00со



Характеристика

П оток поглощ енной коротковолновой радиации  
на подсти лаю щ ей  поверхности, Вт/м^:

северны й атм осф ерны й бокс  
ю ж ны й атм осф ерны й бокс  
полуш арие

Б аланс длинноволновой  радиации на п одсти л аю 
щ ей п оверхности , Вт/м^;

северны й атм осф ерны й бокс  
ю ж ны й атм осф ерны й бокс  
п олуш арие

Радиационны й б ал ан с иа подстилаю щ ей п овер х
ности, Вт/м^:

северны й атм осф ерны й бокс 
ю жны й атм осф ерны й бокс  
полуш арие

П оток явного тепла на подстилаю щ ей п овер хн о
сти, Вт/м^:

северны й атм осф ерны й бокс  
ю ж ны й атм осф ерны й бокс  
п олуш арие

П оток скры того тепла на подстилаю щ ей п овер х
ности, Вт/м^;

северны й атм осф ерны й бокс  
ю жны й атмосф ерны й бокс  
п олуш арие

П оступление тепла из атм осф еоы  в океан, Вт/м^  

полярная область



Эксперимент

I 2 3 4 5 6

78,12
188,28
172,59

81,28
184,75
174,03

77,67
188,20
171,66

78,15
188,24
172,61

7 8 ,12
188.56
172.57

80,12
186,04
172,68

-6 5 ,9 0
■115,80
-108,70

— 67,80 
— 114,84 
— 109,97

— 65,39
— 115,89
— 108,33

— 65,90
— 115,79
— 108,70

— 66,31 
— 116.40 
—  109,14

— 67,31
-1 1 5 ,7 1
-1 0 9 ,6 1

12,22
72,48
63,89

13,48
69,91
64,06

12,28
72,31
63,33

12,25
7 2 ,45
63,91

11,97 •
7 2 ,16
63,43

12,81
70,33
63,07

-4 4 ,9 1  
—  1,12 
— 7 ,3 6

— 49,03
— 1,10
— 6,07

— 45,33
- 1 , 1 2
- 7 , 7 3

— 44,91
- 1 , 1 2
— 7 ,3 4

— 45,05  
- 1 . 1 2  

— 7 ,4 9

- 4 9 ,2 2  
— I . l l  
- 7 , 1 8

- 2 0 ,9 8
- 6 2 ,1 9
- 5 6 ,3 2

— 27,91
— 61,27
— 57,81

— 20,483
— 61,45
— 55,37

— 21,00
— 62,21
— 56.36

— 20,63
— 61,66
— 55,71

- 2 4 ,8 2
- 6 0 ,1 5
—55.70

— 7,39 — 6,92 - 7 , 4 1 - 7 , 3 9 - 7 , 4 9 - 7 , 6 9



Характеристика

область высоких широт
область умеренных и низких широт

Температура поверхности суши, К:
северный атмосферный бокс 
южный атмосферный бокс

Температура снежно-ледяного пОкрова, К
Влагосодержание почвы, см:

северный атмосферный бокс 
южный атмосферный бокс

Речной сток, см/год;
северный атмосферный бокс
южный атмосферный бокс , «
полушарие

Температура воздуха в приземном слое атмо
сферы, К:

северный атмосферный бокс 
южный атмосферный бокс 

. полушарие
Температура верхнего квазиоднородного слоя 
океана, “С;

полярная область 
область высоких широт 
область умеренных и низких широт 
океан в целом

Температура глубинного слоя океана, °С:
ю полярная область



Эксперимент

1 2 3 4 5 6

-159,91 — 147,22 — 159,08 ' — 159,32 — 160,84 — 160,54
15,35 12,68 16,30 15,29 15,72 15,18

264,66 266,59 263,60 264,67 264,48 264,69
293,80 293,05 293,43 293,80 293,80 292,73
255,13 258,61 254,91 255,15 , 254,90 257,26

2,33 2,67 2,52 2,33 2,32 2,70
5,28 5,50 5,32 5,28 5,27 5,47

36,6 70,9 34,4 36,9 35,6 47,7
17,5 16,9 17,5 17,5 17,'3 17,0
19,6 20,6 19,6 19,7 19,4 20,0

260,55 263;79 260,19 260,58 260,35 262,09
292,69 292,25 292,44 292,70 292,56 291,94
288,12 289,30 287,61 288,13 287,89 288,17

— 1,8 - 1 , 8 - 1 ,8 — 1,8 — 1,8 - 1 , 8
—0,75 0,87 —0,’88 —0,77 —0,85 0,30

19,05 18,82 18,88 19,06 18,91 18,51
15,78 16,41 15,49 15,79 15,61 15,73

—0,79 0,88 —0,91 —0,81 —0,88 0,31



N3 .00
Характеристика

область ВЫСОКИХ широт
область  ум еренны х и низких ш ирот
океан в целом

С редняя тем п ература океана, °С

П лощ адь м орского льда в полярной области  
ок еана, 10® км^

Т олщ ина льда (м ) в полярной области  океана

М асса  снега, 10 ‘  ̂ кг;

суш а в северном  атм осф ерном  боксе  
полярная об'ласть океана

Толщ ина верхнего квазиодн ородн ого  слоя  океана  
(м ) в обл асти  ум еренны х и низких ш ирот

М еридиональны й перенос явного тепла в а тм о
сф ер е (10'^ В т) из ю ж н ого атм осф ерного бокса  
в северны й

М еридиональны й перенос скры того тепла в ат 
м осф ере (Ю ’"* В т) из ю ж н ого атм осф ерного бок 
са в северный
М еридиональны й перенос тепла в ок еане (10'^ В т) 
из обл асти  ум еренны х и низких ш ирот в область  
вы соких ш ирот
С корость апвеллинга в области  ум еренны х и н и з
ких ш ирот, 10“ ’’ м /с
П отоки  тепла на границе р аздел а  м е ж д у  В К С  и 
ГС в обл асти  ум еренны х и низких ш ирот,
1 0 -е  м -°С /с :

диф ф узионны й
эквивалентны й



Эксперимент

0,87
4,79
4.29
4,44
8,14

2.30

5,38
8,84

49,9

6,72

1,36

17,2

1,41

6 ,6 0
3 ,5 8

-0 ,8?
3,67
2,91
3,07

13,40

2,86

7,46
12,69
50,5

11,81

2,16

21,1

1,64

6,01
2,91

—0,77
3,52
2,83
2,99

13.05

2,82

6,64
12,28
50.5

11,44

2,12

19,9

1,54

6 ,0 3
3 ,0 2

—0,85
3,55
2,83
2,99

13,39

2,86

' 6,81 
12,35
50,5

11,56

2,13

20,3

1,58

6,01
2 ,9 7

0,30
4,85
4,19
4,33

10,32

2,55

6,81
10,09
49,8

8,26

1,59

20,2

1,64

6,55
3 ,32



догадаться, это объясняется наличием в климатической системе 
многочисленных нелинейных обратных связей.

Последствия увеличения альбедо поверхности суши (третий 
эксперимент) должны быть прямо противоположными получен
ным в предыдущем эксперименте. И действительно, поток погло
щенной солнечной радиации на подстилающей поверхности, масса 
снега, площадь и толщина морского льда, температура поверхно
сти суши и океана, температура и влажность воздуха, осадки и 
речной сток в северном боксе ведут себя подобающим образом, 
тогда как температура ГС и ВКС, температура поверхности суши, 
температура и влажность воздуха, характеристики бюджета тепла 
и гидрологического цикла в южном боксе — нет. Причиной явля
ется смещение границы между боксами на юг или, что то же, 
уменьшение площади южного бокса. Но все встает на свои места, 
когда оба бокса объединяются, т. е. рассматривается северное 
полушарие в целом. В этом случае увеличение альбедо поверх
ности суши, обусловленное существованием Лаврентийского' лед
никового щита, приводит к уменьшению радиационного баланса 
подстилающей поверхности, температуры поверхности суши и 
океана, температуры и влажности воздуха и составляющих гид
рологического цикла.

Последствия увеличения скорости диффузионного переноса 
тепла в галоклине и толщины ВКС в Арктическом бассейне (чет
вертый эксперимент) и уменьшения концентрации атмосферного 
СОг (пятый эксперимент) в качественном отношении должны 
-быть близкими к изложенным в разделе 7.3. Применительно к ус
ловиям четвертого эксперимента это относится в первую очередь 
к уменьшению площади морского льда и массы снега в полярной 
области океана. Однако поскольку эти изменения оказываются 
сравнительно небольшими (из-за малости вариаций параметров 
галоклина), то они практически не сказываются на состоянии 
климатической системы океан—атмосфера. Именно поэтому ре
зультаты четвертого и контрольного экспериментов совпадают ме
жду собой с точностью, не выходящей за  уровень шума модели; 
То же самое можно сказать и в отношении результатов пятого 
эксперимента, хотя тенденция изменения климатических характе
ристик, определяемая уменьшением концентрации атмосферного 
СОг, проявляется более явственно. Остановимся на некоторых ос
новных ее моментах. К ним относятся уменьшение радиационного 
выхолаживания атмосферы, увеличение средних взвешенных (по 
массе атмосферы) температуры и влажности воздуха, уменьшение 
испарения, осадков и речного стока, увеличение эффективного из
лучения и уменьшение радиационного баланса и ' температуры 
подстилающей поверхности, понижение температуры области об
разования холодных глубинных вод и ГС в умеренных и низких 
широтах океана, ослабление интенсивности апвеллинга и мери
дионального переноса Тепла в океане.

Климатические последствия комбинированного изменения па
раметров модели, имитирующего условия раннего голоцена (ше
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стой эксперимент) очень напоминают те, о которых шла речь при 
обсуждении результатов второго эксперимента. Отсюда напраши
вается вывод; отличия раннеголоценового и современного кли
матов обусловливаются главным образом вариациями параметров 
земной орбиты. Проверим,'согласуются ли результаты последнего 
численного эксперимента с палеоклиматическими данными. Выше 
было показано, что в настоящее время надежно документированы 
повышение температуры воды в высоких широтах океана, сокра
щение площади морского льда, повсеместное повышение призем
ной температуры, а также увеличение осадков и влагосодержания 
почвы в Тропических и экваториальных широтах континентов. Из 
перечисленных особенностей климата раннего голоцена модель не 
воспроизводит только увеличение приземной температуры и осад
ков в умеренных и низких широтах континентов. Это объясняется, 
во-первых, неадекватностью модельных и палеоклиматических 
оценок (первые характеризуют средние взвешенные по площади 
суши и океана значения, вторые относятся только к суш е), во- 
вторых, неопределенностью палеоклиматических оценок в смысле 
возможности их распространения на средние годовые условия 
(заметим в этой связи, что поток усваиваемой климатической си
стемой солнечной радиации в раннем голоцене был больше совре
менного лишь с конца апреля по середину сентября) и, наконец, 
занижением модельных оценок температуры поверхности суши и 
океана в южном боксе, обусловленным чрезмерным смещением 
границы между боксами на север, что в свою очередь имеет своей 
причиной неудачное представление положения этой границы 
в терминах средней годовой зональной приземной температуры.

Итак, ни та, ни другая модель в силу присущих им ограниче
ний оказались неспособными воспроизвести все особенности кли
мата раннего голоцена. Однако с их помощью удалось принципи
ально обосновать астрономическое происхождение последних, что, 
по нашему мнению, немало. Кроме того, в любом исследовании, 
как в хорошем детективе, всегда что-то должно оставаться до 
конца не раскрытым. Иначе пропадет стимул для дальнейших 
поисков.



с п и с о к  Л И Т Е Р А Т У Р Ы

1. А л е к с а н д р о в  В.  В.  и  д р .  Г л о б а л ь н а я  м о д е л ь  с и с т е м ы  о к е а н — а т 
м о с ф е р а  и  и с с л е д о в а н и е  'е е  ч у в с т в и т е л ь н о с т и  к  и з м е н е н и ю  к о н ц е н т р а ц и и  С О 2/ /  
И з в .  А Н  С С С Р .  Ф и з и к а  а т м о с ф е р ы  и  о к е а н а .—  1 9 8 3 .—  Т . 19 , №  5 .—  С . 4 5 1 — 4 5 8 .

2 . А н т р о п о г е н н ы е  и з м е н е н и я  к л и м а т а / П о д  р е д .  М . И .  Б у д ы к о ,  
Ю . А . И з р а э л я . —  Л . :  Г и д р о м е т е о и з д а т ,  1 9 8 7 .—  4 0 7  с.

3 . А р х и п о в  П.  П. ,  С  т е  н ч  и к о  в  Г.  П. ,  Т у р к о в  Д .  В . Р а с ч е т  в л и я 
н и я  с в о й с т в  п о д с т и л а ю щ е й  п о в е р х н о с т и  н а  ф о р м и р о в а н и е  к л и м а т и ч е с к и х  п о л е й / /  
■ С ообщ ен ия п о  п р и к л а д н о й  м а т е м а т и к е .  В Ц  А Н  С С С Р .—  1 9 8 7 .—  2 4  с.

4 . Б о г о р о д с к и й  П . В . и  д р .  О с о б е н н о с т и  м е з о м а с ш т а б н о г о  в з а и м о 
д е й с т в и я  о к е а н а  и  а т м о с ф е р ы  в  р а й о н е  Г р е н л а н д с к о г о  м о р я / /М е т е о р о л о г и я  и 
г и д р о л о г и я .—  1 9 8 7 ,— №  10 .— С . 6 9 — 7 4 .

5 . Б у д ы к о  М . И . Т е п л о в о й  б а л а н с  з е м н о й  п о в е р х н о с т и ,— Л . :  Г и д р о м е 
т е о и з д а т ,  1 9 5 6 , - 2 5 5  с,

6 . Б у д ы к о  М ; И . К л и м а т  .и  ж и з н ь .— Л . :  Г и д р о м е т е о и з д а т ,  1 9 7 1 , - 4 7 0  с.
7 . Б у д ы к о  М.  И, ,  Р о н о в  А , Б .  Э в о л ю ц и я  а т м о с ф е р ы  в  ф а н е р о з о е / /  

Г е о х и м и я ,—  1 9 7 9 ,—  №  5 ,—  С . 6 4 3 — 6 5 3 .
8. Б ю т н е р  Э . К . П л а н е т а р н ы й  г а з о о б м е н  О 2 и С О 2,—  Л , :  Г и д р о м е т е о 

и з д а т ,  19 8 6 ,—  2 4 0  с.
9 . В  а й  н  б  е р  г  М . М , В а р и а ц и о н н ы е  м е т о д ы  и с с л е д о в а н и я  н е л и н е й н ы х  

о п е р а т о р о в .—  М .: Г о с т е х и з д а т ,  1 9 5 6 .—  3 4 4  с.
10. В а ш и н г т о н у . ,  В и л ь я м с о н  Д ,  О п и с а н и е  м о д е л е й  г л о б а л ь н о й  ц и р 

к у л я ц и и  Н а ц и о н а л ь н о г о  ц е н т р а  а т м о с ф е р н ы х  и с с л е д о в а н и й / /М о д е л и  о б щ е й  ц и р 
к у л я ц и и  а т м о с ф е р ы :  П е р .  с  а н г л .—  Л . ,  1 9 8 1 ,—  С , 1 3 3 — 196,

11. В е н т ц е л ь  А.  Д , ,  Ф р е й д л и н  М . И . Ф л у к т у а ц и и  в  д и н а м и ч е с к и х  
с и с т е м а х  п о д  д е й с т в и е м  м а л ы х  с л у ч а .й н ы х  в о з м у щ е н и й :  П е р .  с  а н г л ,—  М .: 
Н а у к а ,  1 9 7 9 .— 4 2 4  с.

12. В е р б и ц к и й  М.  Я. ,  Ч а л и к о в  Д .  В . М о д е л и р о в а н и е  с и с т е м ы  л е д 
н и к и — о к е а н — а т м о с ф е р а .—  Л . :  Г и д р о м е т е о и з д а т ,  1 9 8 6 .—  133  с.

13. Г о л и ц ы н  Г , С , В в е д е н и е  в  д и н а м и к у  п л а н е т н ы х  а т м о с ф е р ,—  Л , :  Г и д 
р о м е т е о и з д а т ,  1 9 7 3 ,—  103  с.

14. . Д ы м  н и к о в  В.  П „  Г а л и н  В . Я ..  П е р  о  в  В . Л .  И с с л е д о в а н и е  ч у в 
с т в и т е л ь н о с т и  к л и м а т а  к  у д в о е н и ю  С О 2 с  п о м о щ ь ю  з о н а л ь н о - о с р е д н е н н о й  м о 
д е л и  о б щ е й  ц и р к у л я ц и и  а т м о с ф е р ы / /М а т е м а т и ч е с к о е  м о д е л и р о в а н и е  д и н а м и к и  
а т м о с ф е р ы  и  о к е а н а .—  Н о в о с и б и р с к :  В Ц  С О  А Н  С С С Р ,  1 9 8 0 .—  Ч . 2 .—  С . 3 9 —
5 0 .

15. Д ы м н и к о в  В.  П. ,  П е р о в  В.  Л . ,  Л ы к о  с о в  В . Н . Г и д р о д и н а м и ч е 
с к а я  з о н а л ь н а я  м о д е л ь  о б щ е й  ц и р к у л я ц и и  а т м о с ф е р ы / /И з в .  А Н  С С С Р .  Ф и з и к а  
а т м о с ф е р ы  и  о к е а н а ,—  1 9 7 9 ,—  Т . 15, №  5 ,—  С , 4 8 4 — 4 9 7 .

16. 3  и  л  и  т  и  н  к  е  в  и  ч  С . С ., М о н и н  А . г С . Г л о б а л ь н о е  в з а и м о д е й с т в и е  
а т м о с ф е р ы  и  о к е а н а .—  Л . :  Г и д р о м е т е о и з д а т ,  1 9 7 7 .—  2 3  с.

17. З и л и т и н к е в и ч  С.  С. ,  М о н и н  А.  С. ,  Ч а л и к о в  Д ,  В , В з а и м о д е й 
с т в и е  о к е а н а  и  а т м о с ф е р ы / /Ф и з и к а  о к е а н а ,—  М ,: Н а у к а ,  19 7 8 .—  Т . 1. Г и д р о ф и 
з и к а  о к е а н а .— С . 2 0 8 — 3 3 9 .

18. З у б а к о в  В.  А. ,  Б о р з е н к о в а  И . И .  П а л е о к л и м а т ы  п о з д н е г о  к а й 
н о з о я .—  Л . :  Г и д р о м е т е о и з д а т ,  1 9 8 3 .— 2 1 5  с.

19. И т о г и  н а у к и  и  т е х н и к и .  С е р и я  « С о в р е м е н н ы е  п р о б л е м ы  м а т е м а т и к и .  
Ф у н д а м е н т а л ь н ы е  н а п р а в л е н и я » ;  П о д  р е д . Р .  В . Г а м к р е л и д з е .—  М .: В И Н И Т И ,  
1 9 8 5 ,— Т , 1 . - 2 4 4  с.
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20 . к  а  г  а  н B i А ., Л  а  й  х  т  м  а  н Д .  Л . ,  О  г  а  н е  с  я  н Л .  А ,, П я с к о в -  
с к и й  Р . В . Д в у м е р н а я  т е р м о д и н а м и ч е с к а я  м о д е л ь  М и р о в о г о  о к е а н а / /И з в .  А Н  
С С С Р .  Ф и з и к а  а т м о с ф е р ы  и  о к е а н а .-—  1 9 7 4 .—  Т . 10 , №  10..—  С . 1 1 1 8 — 1122.

2 1 . К а г а н  Б.  А. ,  М а с л о в а  Н . Б . О ц е н к а  э ф ф е к т а  в з а и м о д е й с т в и я  у г л е 
р о д н о г о — т е р м о д и н а м и ч е с к о г о  ц и к л о в  в  с и с т е м е  о к е а н — а т м о с ф е р а / /М е т е о р о л о г и я  
и  г и д р о л о г и я .—  1 9 8 6 . ~ №  10,— С . 6 6 — 7 5 .

2 2 . К а г а н  Б , А ,, Р  я  б  ч  е  к  к  о  В . А ., С  а  ф  р а  й  А . С . М о д е л ь  у г л е р о д н о г о  
ц и к л а  в  с и с т е м е  о к е а н — а т м о с ф е р а / /Д о к л .  А Н  С С С Р .— .1983,— Т. 2 7 2 , №  3 ,—  
С. 7 0 5 — 7 0 9 .

2 3 . К а г а н  Б.  А. ,  Р я б ч е н к о  В.  А. ,  С а ф р а й  А . С . Т е р м о д и н а м и ч е с к а я  
м о д е л ь  с е з о н н о й  э в о л ю ц и и  с и с т е м ы  о к е а н — а т м о с ф е р а / /Д о к л .  А Н  С С С Р .—
1 9 8 3 ,— Т . 2 6 9 , №  5 .— С . 119 8 — 1202 .

2 4 . К а г а н  Б.  А. ,  Р  я  б  ч  е  н к  о  В.  А. ,  С а ф р а й  А . С . Р е а к ц и я  с и с т е м ы
о к е а н — а т м о с ф е р а  н а  у н и ч т о ж е н и е  л е с а / /Д о к л .  А Н  С С С Р .—  1 9 8 4 .-^  Т. 2 7 8 ,
№  4 , -  С . 9 7 9 — 9 8 2 .

2 5 . К а г а н  Б .  А. ,  Р я б ч е н к о  В.  А. ,  С а ф р а й  А . С . М о д е л и р о в а н и е  с е 
з о н н о й  э в о л ю ц и и  т е р м и ч е с к о г о  р е ж и м а  с и с т е м ы  о к е а н — а т м о с ф е р а / /И з в .  А Н  
С С С Р . Ф и з и к а  а т м о с ф е р ы  и  о к е а н а .—  1 9 8 4 .—  Т . 2 0 , №  1.—  С. 4 8 — 56.

2 6 . К  а  г  а  н Б . А ., Р я б ч е н к о  В.  А. ,  С а ф р а й  А . С . Ч и с л е н н ы е  э к с п е 
р и м е н т ы  п о  о ц е н к е  р е а к ц и и  с и с т е м ы  о к е а н — а т м о с ф е р а . н а  а н т р о п о г е н н ы е  и з м е 
н е н и я  р а с т и т е л ь н о г о  п о к р о в а / /И з в .  А Н  С С С Р . Ф и з и к а  а т м о с ф е р ы  и  о к е а н а .—  
1 9 8 5 , - Т . 2 1 , №  8 ,— С . 8 0 3 — 8 0 9 .

2 7 . К а г а н  Б.  А. ,  Р я б ч е н к о  В.  А. ,  С а ф р а й  А . С . М о д е л и р о в а н и е  к л и 
м а т и ч е с к и х  п о с л е д с т в и й  в ы р о ж д е н и я  г а л о к л и н а  в  С е в е р н о м  Л е д о в и т о м  о к е а н е / /  
М е т е о р о л о г и я  и г й д р о л о г и я .—  19 8 5 .—  №  12 .—  С . 5 9 — 67 .

2 8 . К а г а н  Б.  А. ,  Р я б ч е н к о  В.  А. ,  С а ф р а й  А . С . М о д е л и р о в а н и е  с е 
з о н н о й  э в о л ю ц и и  у г л е р о д н о г о  ц и к л а  в  с и с т е м е  о к е а н — а т м о с ф е р а / /И з в .  А Н  
С С С Р .  Ф и з и к а  а т м о с ф е р ы  и  о к е а н а .—  1 9 8 5 .—  Т . 2 1 , №  1.—  С . 6 6 — 75 .

29 . К а г а н  Б .  А. ,  Р я б ч е н к о  В.  Д. ,  С а ф р а й  А . С . М о д е л и р о в а н и е  с е 
з о н н о й  и з м е н ч и в о с т и  г и д р о л о г и ч е с к о г о  ц и к л а  в  с и с т е м е  о к е а н — а т м о с ф е р а / /М е -  
т е о р о л о г и я  и  г и д р о л о г и я .—  1 9 8 5 .—  №  5 .—  С . 6 6 — 63 .

30 . К  а  г  а  н Б . А ., Р  я  б  ч е  н  к  о  В . А ., С а ф р а й  А . С . Р е а к ц и я  с и с т е м ы  
о к е а н — а т м о с ф е р а  н а  у д в о е н и е  с о д е р ж а н и я  а т м о с ф е р н о г о  С О г и  ее  с е з о н н а я  
и з м е н ч и в о с т ь / /О к е а н о л о г и я .—  1 9 8 6 .—  Т . 2 6 , в ы п . 3 .—  С. 3 6 5 — 3 7 5 .

31 . К а г а н  Б.  А. ,  Р я б ч - е н к о  В.  А. ,  С а ф р а й  А . С . М о д е л и р о в а н и е  н е 
с т а ц и о н а р н о й  р е а к ц и и  с и с т е м ы  о к е а н — а т м о с ф е р а  н а  у в е л и ч е н и е  к о н ц е н т р а ц и и  
а т м о с ф е р н о г о  С О г / /И з в .  А Н  С С С Р .  Ф и з и к а  а т м о с ф е р ы  и о к е а н а ,—  1 9 8 6 .—  
Т . 2 2 , №  П . - С .  1 1 3 1 — 1141 .

32 . К а г а н  Б .  А. ,  Р я б ч е н к о  В.  А. ,  С а ф р а й  А . С , Т е р м о д и н а м и ч е с к а я  
м о д е л ь  м о р с к о г о  л ь д а / /Д о к л .  А Н  С С С Р .—  1 9 8 6 , - Т . 2 8 6 , №  4 , - С . 9 6 5 — 9 6 8 .

33 . К а г а н  Б.  А. ,  Р я б ч е н к о  В.  А. ,  С а ф р а й  А . С . С о о т н о ш е н и е  п л о 
щ а д е й  о к е а н — с у ш а  и  к л и м а т  З е м л и / /Д о к л .  А Н  С С С Р .—  1 9 8 7 .—  Т . 2 9 5 , №  2 , -  
С . 4 9 7 — 501 .

34 . К а г а н  Б.  А. ,  Р я б ч е н к о  В.  А. ,  С а ф р а й  А . С . Б ы л  л и  л е д  в  А р 
к т и ч е с к о м  б а с с е й н е  в  п е р и о д  м а к с и м у м а  п о с л е д н е г о  о л е д е н е н и я ? . / /Д о к  л . А Н  
С С С Р . -  1 9 8 7 , - Т . 2 9 6 , №  6 , - С. 1 4 6 9 — 1472 .

35 . К а г а н  Б.  А. ,  Р я б ч е н к о  В.  А. ,  С а ф р а й  А . С . С е з о н н а я  и з м е н ч и 
в о с т ь  с и с т е м ы  о к е а н — а т м о с ф е р а  в  п е р и о д  м а к с и м у м а  п о с л е д н е г о  о л е д е н е н и я :  
ч и с л е н н ы е  э к с п е р и м е н т ы / /И з в .  А Н  С С С Р . Ф и з и к а  а т м о с ф е р ы  и  о к е а н а .—  1 9 8 8 .—  
Т . 2 4 , №  4 .—  С . 3 3 9 — 3 5 0 .

36 . К  а  г  а  н  Б . А ., Р я б ч е н к о  В.  А. ,  Ф о к и н  С . А . И м и т а ц и я  с р е д н е й  
г о д о в о й  ц и р к у л я ц и и  о к е а н а  с  и с п о л ь з о в а н и е м  с е з о н н о й  м о д е л и / /М о р с к о й  г и д р о 
ф и з и ч е с к и й  ж у р н а л .—  1 9 8 6 ,— № 4 . —  С . И .— 16.

3 7 . К  а  г  а  и Б . А ., Ц а  н  к  о в  а  И , С . П р о с т р а н с т в е н н о - в р е м е н н а я  и з м е н ч и 
в о с т ь  м е р и д и о н а л ь н о г о  п е р е н о с а  т е п л а  в  М и р о в о м  о к е а н е / /М е т е о р о л о г и я  и г и д 
р о л о г и я .—  1 9 8 7 .—  № 4 . —  С . 6 6 — 7 1 .

38 . К и л и н г  Ч . Д .  Ц и к л  д в у о к и с и  у г л е р о д а :  р е з е р в у а р н ы е  м о д е л и  д л я  
о п и с а н и я  о б м е н а  а т м о с ф е р н о й  д в у о к и с и  у г л е р о д а  с  о к е а н а м и  и р а с т и т е л ь н о с т ь ю  
с у ш и /Х и м н я  н и ж н е й  а т м о с ф е р ы . П е р .  с  а н г л .—  М ., 1 9 7 6 .—  С. 3 1 1 — 4 0 2 .

3 9 . К и л и н г  Ч.  Д. ,  Б  а к а е т  о  у  Р . Б .  В л и я н и е  п р о м ы ш л е н н ы х  г а з о в  н а  
к л и м а т / /Э н е р г и я  и к л и м а т ;  П е р .  с  а н г л .—  Л . ,  1 9 8 1 .—  С . 1 2 3 — 177.
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' 4 0 . К  л  и м о  к  В . И .,  Ф р и д р и х  Г . И с с л е д о в а н и е  т е п л о в о г о  б а л а н с а  и  с е 
з о н н о й  и з м е н ч и в о с т и  М и р о в о г о  о к е а н а  н а  о с н о в е  ч и с л е н н о й  м о д е л и / /П р е п р и н т  
В Ц  С О А Н  С С С Р , Н о в о с и б и р с к ,—  1 9 8 3 ,— №  4 8 5 ,—  18 с,

4 1 , К л и  м о к  В , И ,  и  д р .  Ч и с л е н н о е  м о д е л и р о в а н и е  т е р м о г и д р о д и н а м и к и  
М и р о в о г о  о к е а н а  и э к в а т о р и а л ь н о й  А т л а н т и к и / /П р е п р и н т  В Ц  С О А Н  С С С Р . 
Н о в о с и б и р с к .—  1 9 8 5 .—  №  6 0 5 ,—  3 2  с,

4 2 , К о  б а к  К . И ,,  К о н д р а ш е в а  Н , Ю , А н т р о п о г е н н ы е  в о з д е й с т в и я  н а  
п о ч в е н н ы й  р е з е р в у а р  у г л е р о д а  и  н а  у г л е р о д н ы й  ц и к л / /М е т е о р о л о г и я  и  г и д р о 
л о г и я ,— 1 9 8 7 ,— №  5 ,— С . 3 9 — 46 .

4 3 , К о б л е н ц - М и ш к е  О.  И. ,  В о л к о в и н с к и й  В,  В, ,  К а б а 
н о в а  Ю , Г , Н о в ы е  д а н н ы е  о  в е л и ч и н е  п е р в и ч н о й  п р о д у к ц и и  М и р о в о г о  о к е а н а / /  
Д о к л ,  А Н  С С С Р ,—  1 9 6 8 ,— Т , 183 , №  5 ,— С , 1 1 8 9 - 1 1 9 2 ,

44 , К о н д р а т ь е в  К , Я- П р о б л е м ы  к л и м а т а  и  р о л ь  р а д и а ц и о н н ы х  и с с л е -  
д о в а н и й / /Д о с т и ж е н и я  в  о б л а с т и  г и д р о м е т е о р о л о г и и  и  к о н т р о л я  п р и р о д н о й  
с р е д ы ,— Л „  1 9 8 7 ,— С, 5 7 — 97,

4 5 , К р а с н о с е л ь с к и й  М , А , и  д р .  И н т е г р а л ь н ы е  о п е р а т о р ы  в  п р о с т р а н 
с т в а х  с у м м и р у е м ы х  ф у н к ц и й ,—  М .; Н а у к а ,  1 9 6 6 ,—  4 9 9  с,

4 6 , К  р  а  у  с  Э ., Т е р н е р  Д ж .  О д н о м е р н а я  м о д е л ь  с е з о н н о г о  т е р м о к л и н а .
I I .  О б щ а я  т е о р и я  и  е е  с л е д с т в и я / /Ф о р м и р о в а н и е  с т р у к т у р ы  и ф л у к т у а ц и и  в е р х 
н е г о  т е р м о к л и н а  в  о к е а н е ;  П е р .  с  а н г л .—  Л , ,  1 9 7 1 ,—  С , 4 4 — 5 8 ,

4 7 , К у р б а т к и н  Г,  П. ,  М а н а б е  С „  Х а н  Д ,  Г , О б  у в л а ж н е н н о с т и  
к о н т и н е н т о в  и  и н т е н с и в н о с т и  л е т н е й  м у с с о н н о й  ц и р к у л я ц и и / /М е т е о р о л о г и я  и 
г и д р о л о г и я ,—  1 9 7 9 ,— №  1 1 ,— С, 5 — 11,

4 8 , Л а д ы ж е н с к а я  О , А , О  н а х о ж д е н и и  г л о б а л ь н ы х  В - а т т р а к т о р о в  д л я  
п о л у г р у п п ,  п о р о ж д а е м ы х ' н а ч а л ь н о - к р а е в ы м и  з а д а ч а м и  д л я  н е л и н е й н ы х  д и с с и 
п а т и в н ы х  у р а в н е н и й  с  ч а с т н ы м и  п р о и з в о д н ы м и / /П р е п р и н т  Л О М И ,—  1 9 8 7 ,—  
Е - 3 -8 7 ,— С , 1— 54,-

4 9 , Л и с и ц ы н  А , П , и  д р . И с т о р и я  м е з о з о й с к о - к а й н о з о й с к о й  с е д и м е н т а 
ц и и  в  М и р о в о м  о к е а н е / /Г е о л о г и я  о к е а н а :  Г е о л о г и ч е с к а я  и с т о р и я  о к е а н а ,— М ,: 
1 9 8 0 ,—  С , 4 0 7 — 4 2 7 .

5 0 , Л о р е н ц  Э , Н , П р и р о д а  и  т е о р и я  о б щ е й  ц и р к у л я ц и и  а т м о с ф е р ы : П е р . 
с  а н г л ,—  Л , :  Г и д р о м е т е о и з д а т ,  1 9 7 0 .—  2 5 9  с,

5 1 , Л о р е н ц ' Э ,  Н . П р е д с к а з у е м о с т ь  к л и м а т а / /Ф и з и ч е с к и е  о с н о в ы  т е о р и и  
к л и м а т а  и е г о  м о д е л и р о в а н и я :  П е р .  с  а н г л ,—  Л , ,  1 9 7 7 .—  С . 1 37— 141.

5 2 , М а н а б е  С, ,  Б р а й е н  К . К л и м а т  и  ц и р к у л я ц и я  о к е а н а ;  П е р . с  а н г л ,—  
Л , :  Г и д р о м е т е о и з д а т ,  1 9 7 2 , -  190  с,

5 3 , М  а  р  ч у  к  Г , И , Ч и с л е н н о е  р е ш е н и е  з а д а ч  д и н а м и к и  а т м о с ф е р ы  и  
о к е а н а ,—  Л , ;  Г и д р о м е т е о и з д а т ,  1 9 7 4 ,—  3 0 3  с,

5 4 , М а р ч у к  Г , И , и  д р . М а т е м а т и ч е с к а я  м о д е л ь  о б щ е й  ц и р к у л я ц и и  а т м о 
с ф е р ы  и о к е а н а / /Д о к л ,  А Н  С С С Р ,—  1 9 8 0 ,—  Т , 2 5 3 , №  3 ,— С , 5 7 7 — 581 ,

5 5 , М  а  р .ч  у  к  Г , И , и  д р .  М а т е м а т и ч е с к о е  м о д е л и р о в а н и е  о б щ е й  ц и р к у л я 
ц и и  а т м о с ф е р ы  и о к е а н а ,—  Л , :  Г и д р о м е т е о и з д а т ,  1 9 8 4 ,—  3 2 0  с,

■56, М а р ч у к  Г,  И, ,  П е н е н к о  В , В , И с с л е д о в а н и е  ч у в с т в и т е л ь н о с т и  д и с 
к р е т н ы х  м о д е л е й  д и н а м и к и  а т м о с ф е р ы  и  о к е а н а / /И з в ,  А Н  С С С Р . Ф и з и к а  а т м о 
с ф е р ы  и  о к е а н а ,—  1 9 7 9 ,— Т , 15, №  11 ,— С , 112 3 — 1131 ,

5 7 , М и н ц  Е , Ч у в с т в и т е л ь н о с т ь  ч и с л е н н о  м о д е л и р у е м ы х  к л и м а т о в  к  г р а н и ч 
н ы м  у с л о в и я м  н а  п о в е р х н о с т и  З е м л и / /Г л о б а л ь н ы й  к л и м а т :  П е р , с  а н г л ,—  Л ,,  
1 9 8 7 ,— С , 1 8 3 - 2 3 5 ,

5 8 , М и р о в о й  в о д н ы й  б а л а н с  и  в о д н ы е  р е с у р с ы  З е м л и /П о д  р е д .  В , И , К о р -  
з у н а ,—  Л ,:  Г и д р о м е т е о и з д а т ,  1 9 7 4 , - 6 3 8  с,

5 9 , М о н и н  А . С . • О  с в о й с т в а х  с и м м е т р и и  т у р б у л е н т н о с т и  в  п р и з е м н о м
с л о е  в о з д у х а / /И з в ,  А Н  С С С Р ,  Ф и з и к а  а т м о с ф е р ы  и  о к е а н а ,—  1 9 6 5 ,—  Т , 1, №  1,—
С . 4 5 — 54,

6 0  М о н и н  А , С . П р о г н о з  п о г о д ы  к а к  з а д а ч а  ф и з и к и ,—  М ,: Н а у к а ,  1 9 6 9 ,—  
1 84  с, ■ '

6 1 , М о н и н  А , С , И с т о р и я  З е м л и ,—  Л , ;  Н а у к а ,  1 9 7 7 ,—  2 2 8  с,

62 , М о н и н  А , С , Р о л ь  о к е а н о в  в  к л и м а т и ч е с к и х  м о д е л я х / /Ф и з и ч е с к и е  о с 
н о в ы  т е о р и и  к л и м а т а  и  е г о  м о д е л и р о в а н и я ,—  Л , ,  1 9 7 7 ,—  С , 2 0 6 — 2 0 9 ,

63 , М о н и н  А , С , В в е д е н и е  в  т е о р и ю  к л и м а т а ,—  Л , :  Г и д р о м е т е о и з д а т ,
1 9 8 2 ,— 2 4 5  с,
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64 . М о н и н  А.  С. ,  Ш и ш к о в  Ю . А . И с т о р и я  к л и м а т а .— Л .;  Г и д р о м е т е о  
и з д а т ,  1 9 7 9 ,— 4 0 7  с.

-65. М  о  X о  в  И . И . О  в л и я н и и  С О г  н а  т е р м и ч е с к и й  р е ж и м  з е м н о й  к л и м а т и  
ч е с к о й  с и с т е м ы /у М е т е о р о л о г и я  и  г и д р о л о г и я .—  1 9 8 1 .— №  4 .— С . 2 4 — 34.

66 . П  е  т  у  X о  в  В . К . З о н а л ь н а я  к л и м а т и ч е с к а я  м о д е л ь  т е п л о -  и  в л а г о о б  
м е н а  в  а т м о с ф е р е  н а д  о к е а н о м / /Ф и з и к а  а т м о с ф е р ы  и  п р о б л е м а  к л и м а т а .— М .
1 9 8 0 . - С. 8 - 4 1 .

- 6 7 .  П е т у х о в  В.  К. ,  М а н у й л о в а  Н . И . О ц е н к а  н е к о т о р ы х  к л и м а т о о б  
р а з у ю щ и х  ф а к т о р о в  в  п р о с т о й  , т е р м о д и н а м и ч е с к о й  м о д е л и  к л и м а т а , '/М е т е о р о л о  
ГИЯ и  г и д р о л о г и я .—  1 9 8 4 .— №  10.— С . 3 1 — 37.

68 . П о п о в  Н.  И. ,  Ф е д о р о в  К . Н .,  О  р  л  о  в  В . М . М о р с к а я  в о д а .—  М . 
Н а у к а ,  1 9 7 9 .—  3 2 7  с.

6 9 . Р е в е л л  Р. ,  М а н к  У. Ц и к л  у г л е к и с л о г о  г а з а  и  б и о с ф е р а , / /Э н е р г и я  и 
к л и м а т :  П е р .  с  а н г л .—  Л . ,  1 9 8 1 .—  С . 2 6 6 — 3 0 3 .

7 0 . Р о н о в  А . Б . В у л к а н и з м ,  к а р б о н а т о н а к о п л е н и е ,  ж и з н ь  ( з а к о н о м е р н о с т и  
г л о б а л ь н о й  г е о х и м и и  у г л е р о д а ) / /Г е о х и м и я .—  1 9 7 6 .—  №  8 .—  С . 1 2 5 2 — 1277 .

7 1 . Р я б ч е н к о  В . А . В л и я н и е  и з м е н ч и в о с т и  т е м п е р а т у р ы  и  о р г а н и ч е с к о г о  
в е щ е с т в а  н а  ц и к л  у г л е р о д а  в  о к е а н е / /М е т е о р о л о г и я  и  г и д р о л о г и я .—  1 9 8 3 .—  
№  -3 .— С . 7 1 — 7 8 .

7 2 . Р я б ч е н к о  В . А . И с п о л ь з о в а н и е  м о д е л и  у г л е р о д н о г о  ц и к л а  в  с и с т е м е  
о к е а н — а т м о с ф е р а  д л я  о ц е н к и  п е р в и ч н о й  п р о д у к ц и и  ф и т о п л а н к т о н а / /И с с л е д о в а -  
н и е  в з а и м о д е й с т в и я  о к е а н а  и  а т м о с ф е р ы  в  э н е р г о а к т и в н ы х  з о н а х .—  Т р . Л Г М И .—
1 9 8 5 .— В ы п ..  9 1 .—  С . 11 4 — 118.

7 3 . Р я б ч е н к о  В . А . О  п р и ч и н а х  п о н и ж е н и я  к о н ц е н т р а ц и и  а т м о с ф е р н о г о  
С О г в  п е р и о д  м а к с и м у м а  п о с л е д н е г о  о л е д е н е н и я / /О к е а н о л о г и я .—  1 9 8 9 .—  Т . 2 9 , 
в ы п . 1.— С. 7 1 — 78 .

7 4 . С  т  о  м  м  е  л  Г ., А р о н е  А . А б и с с а л ь н а я  ц и р к у л я ц и я  в  М и р о в о м  
о к е а н е .  I. П р и м е р ы  с т а ц и о н а р н о й  ц и р к у л я ц и и  н а  с ф е р е . И . И д е а л и з и р о в а н н а я  
м о д е л ь  ц и р к у л я ц и и  в  М и р о в о м  о к е а н е / /П р о б л е м ы  о к е а н и ч е с к о й  ц и р к у л я ц и и :  
П е р .  с  а н г л .— М ., 1 9 6 5 .— С . 18 4 — 2 0 3 , 2 0 4 — 2 3 2 .

75 . С т р и д д С .  К . М е р и д и о н а л ь н ы е  п р о ф и л и  в о д н о г о  б а л а н с а  с е в е р н о г о  п о л у -  
ш а р и я / /В о п р о с ы  м и р о в о г о  в о д н о г о  б а л а н с а :  П е р . с  а н г л .—  Л .,  1 9 7 2 .—  С . 1 4 2 — 1 5 0 .

7 6 . Ф о к и н  С . А . Г л о б а л ь н о е  р а с п р е д е л е н и е  с к о р о с т и  о б м е н а  т е п л о м  и  п р и 
м е с я м и  м е ж д у  в е р х н и м  к в а з и о д н о р о д н ы м  и  г л у б и н н ы м  с л о е м  о к е а н а / /М е т е о р о -  
л о г и я  и  г и д р о л о г и я ,—  1 9 8 9 .—  №  5 ,—  С . 76 — 83,

7 7 . Ч  а  л  и  к  о в  Д .  В . З о н а л ь н ы е  м о д е л и  а т м о с ф е р ы / /И з в .  А Н  С С С Р . Ф и 
з и к а  а т м о с ф е р ы  и  о к е а н а .—  1 9 8 2 .— ^̂ Т. 18, №  12.—  С . 1 2 4 7 — 1255 .

7 8 . A a g a a r d  К. ,  G r e i s m a n  Р .  T o w a r d  n e w  m a s s  a n d  h e a t  b u d g e t s  f o r  
t h e  A r c t i c  O c e a n / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 7 5 .— V o l. 8 0 , N  2 7 .— P . 3 8 2 1 — 3 8 2 7 .

7 9 . A I  у  e  a  F .  N . N u m e r i c a l  s i m u l a t i o n  o f  a n  ic e  a g e  p a l e o c l im a te .—  A tm o s .  
S c i.  P a p e r ,  C o lo r a d o  S t a t e  U n iv . ,  F o r t  C o l l in s .—  1 9 7 2 .—  N  9 3 .—  120  p .

8 0 . A r t h u r  M . A . P a l e o o c e a n o g r a p h i c  e v e n t s  —  r e c o n g n i t i o n ,  r e s o l u t i o n  a n d  
r e c o n s id e r a t i o n / / R e v .  G e o p h y s .  S p a c e  P h y s .—  1 9 7 9 .—  V o l.  17, N  7 .—  P .  1 4 7 4 — 1494 .

8 1 . A  u  g  u  8 t  s  s  0 n  Т ., R a m a n a t h a n  V . A  r a d i a t i v e - c o n v e c t iv e  m o d e l  
s t u d y  o f  t h e  C O 2 c l im a te  p r o b le m / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 7 7 .— V o l. 3 4 , N  3 ,—  
P ,  4 4 8 — 4 5 1 ,

8 2 . В  а с а  s t o w  R,  B, ,  K e e l i n g  C,  D, ,  W h o r f  T . P .  S e a s o n a l  a m p l i t u d e  
i n c r e a s e  in  a tm o s p h e r i c  C O 2 c o n c e n t r a t i o n  a t  M a u n a  L o a ,  H a w a i i ,  1 9 5 2 — 1 9 8 2 //  
J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 5 .— V o l.  9 0 , N  C IO .— P .  1 0 5 2 9 — 1 0 5 4 0 .

8 3 . B a e s  C , F . J r . ,  K i l  l o u g h  G . G . A  tw o  d im e n s io n a l  C O 2 —  o c e a n  m o d e l  
i n c l u d i n g  t h e  b io lo g ic a l  p r o c e s s e s / /R e p o r t  T R 0 2 1 .—  W a s h i n g t o n ,  D . C ., 1 9 8 5 .—  
3 3  p.

8 4 . B a r r o n  E . J .  A  w a r m ,  e q u a b l e  C r e t a c e o n s :  T h e  n a t u r e  o f  t h e  p r o b l e m / /  , 
E a r t h  S c i.  R e v . - ^  1 9 8 3 .— V o l. 19, 4 .— P . 3 0 5 — 3 3 8 .

8 5 . B a r r o n  E.  J. ,  T h o m p s o n  S . L ., H a y  W . W . C o n t i n e n t a l  d i s t r i b u t i o n  
a s  a  f o r c i n g  f a c t o r  f o r  g lo b a l - s c a l e  t e m p e r a t u r e / / N a t u r e . —  1 9 8 4 .—  V o l.  3 1 0 , 
N  5 9 7 8 .—  P . 5 7 4 — 5 7 5 .

86 . В  a  r  r  0 n  E . J . ,  T h o m p s o n s .  L „  S c h n e i d e r  S . H . A n  i c e - f r e e  C r e 
ta c e o n s ?  R e s u l t  f r o m  c l im a te  m o d e l  s im u l a t i o n s / / S c i e n c e ,— 1 9 8 1 ,— V o l, 2 1 2 ,
N  4 4 9 4 ,—  P ,  5 0 1 — 5 0 8 .
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8 7 . B a r r o n  E.  J. ,  W a s h i n g t o n  W . M . A tm o s p h e r ic  c i r c u l a t i o n  d u r i n g  
w a r m  g e o lo g ic  p e r io d s ;  I s  t h e  e q u a t o r - t o - p o l e  s u r f a c e - t e m p e r a t u r e  g r a d i e n t  t h e  
c o n t r o l l i n g  f a c t o r ? / / G e o l o g y . —  1 9 8 2 .—  V o l.  10, N  12 .—  P . 6 3 3 — 6 3 6 .

88 . B a r r o n  E.  J. ,  W a s h i n g t o n  W . M . C r e t a c e o u s  c l im a te ;  a  c o m p a r i s o n  
o f  a tm o s p h e r i c  s i m u l a t i o n s  w i th  th e  g e o lo g ic  r e c o r d / / P a l e o g e o g r . ,  P a le o c l im .,  P a -  
l e o e c o l .—  1 9 8 2 ,— V o l.  4 0 . N  2 ,— P .  1 0 3 — 133.

8 9 . B a r r o n  E . J . ,  W  a  s  h  i n  g  t  о  n  W . M . T h e  r o l e  o f  g e o g r a p h i c  v a r i a b l e s  
i n  e x p l a i n i n g  p a l e o c l im a te s :  r e s u l t s  f r o m  C r e t a c e o u s  c l im a te  m o d e l  s e n s i t i v i t y  s t u 
d i e s / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 4 .— V o l.  8 9 , N  D l . — P . 1 2 6 7 — 1279.

9 0 . B a r r o n  E.  J . ,  W a s h i n g t o n  W . M . W a r r n  C r e t a c e o u s  c l im a te s :  H i g h  
• a tm o s p h e r ic  C O 2 a s  a  p l a u s i b l e  m e c h a n i s m / /T h e  c a r b o n  c y c l e  a n d  a tm o s p h e r i c  C O 2: 
n a t u r a l  v a r i a t i o n s  a r c n e a n  to  p r e s e n t .— G e o p h y s ,  M o n o g r . ,  3 2 .—  1 9 8 5 .—  P .  5 4 6 —  
5 5 3 .

9 1 . B a u m g a r t n e r  A . C l im a t i c  v a r i a b i l i t y  a n d  f o r e s t r y / / W C C ,  O v e r v ie w  
P a p e r . —  1 9 7 9 .—  N  2 1 , -  2 7  p .

9 2 . В  e  n  z  i R ., P  a  r  i  s  i G ., S  u  t  e  r  a  A ., V  u  1 p  e  n  i A . S t o c h a s t i c  r e s o n a n c e  
in  c l i m a t e  c h a n g e / / T e l l u s . —  1 9 8 2 .—  V o l.  3 4 , N  1.— P . 10— 16.

9 3 . В  e  r  g  e  r  A . L . L o n g - t e r m  v a r i a t i o n s  o f d a i ly  i n s o l a t i o n  a n d  Q u a t e r n a r y  
c l im a t i c  c h a n g e s / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 7 8 .—  V o l.  3 5 , N  12.—  P .  2 3 6 2 — 2 3 6 7 .

9 4 . В  j о  r  к  s  t  r  6  m  A . A  m o d e l  o f  C O 2 i n t e r a c t i o n  b e tw e e n  a tm o s p h e r e ,  
o c e a n s  a n d  l a n d  b io t a / / T h e  g l o b a l  c a r b o n  c y c le .—  S C O P E  1 3 .—  N . Y .: J o h n  W i le y  
a n d  S o n s .—  1 9 7 9 .— P .  4 0 3 — 4 5 7 .

9 5 . В  0 1 i n  B . e t  a l .  T h e  g r e e n h o u s e  e f f e c t ,  c l im a t i c  c h a n g e  a n d  e c o s y s t e m s / /  
S C O P E  2 9 .— N . Y .; J o h n  W i le y  a n d  S o n s .—  1 9 8 6 .— 54 1  p .

9 6 . B r o e c k e r  W ; S . O c e a n  c h e m is t r y  d u r i n g  g l a c i a l  t im e / /G e o c h im ic a  e t  
C o s m o c h im ic a  A c ta .—  1 9 8 2 , - V o l .  4 6 , N  10.— P . 1 6 8 9 — 1705 .

9 7 . В  r  о  e  с  к  e  r  W . S . e t  a l .  T h e  d i s t r i b u t i o n  o f  b o m b  r a d i o c a r b o n  in  t h e  
o c e a n / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 5 .— V o l.  9 0 , N  C 4 .— P . 6 9 5 3 — 6 9 7 0 .

9 8 . B r o e c k e r  W . S . e t  a l .  T h e  d i s t r i b u t i o n  o f b o m b  t r i t i u m  i n  th e  o c e a n / /  
J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 6 ,— V o l, 9 1 , N  С 1 2 ,— P .  1 4 3 3 1 — 1 4344 ,

9 9 . B r o e c k e r  W.  S. ,  P e n g  T .-H . T r a c e r s  in  t h e  s e a ,—  N , Y .; L a m o n t - D o -  
h e r t y  G e o lo g .  O b s e r v . ,  C o lu m b ia  U n iv . ,  1 9 8 2 . - 6 8 9  p,

100 . B r o e c k e r  W .  S, ,  P e n g  T ,-H , C a r b o n  c y c le ;  1985 . G l a c i a l  t o  i n t e r g i a -  
c ia l  c h a n g e s  in  t h e  o p e r a t i o n  o f  t h e  g l o b a l  c a r b o n  c y c I e / /R a d io c a r b o n .—  1 9 8 6 .—  
V o l.  2 8 , N  2 A .—  P .  3 0 9 — 3 2 7 .

101 . B r o e c k e r  W .  S. ,  T a k a h a s h i  T . I s  th e r e  a  t i e  b e tw e e n  a tm o s p h e r i c  
C O 2 c o n t e n t  a n d  o c e a n  c i r c u l a t i o n ? / / C l i m a t e  p r o c e s s e s  a n d  c l im a te  s e n s i t i v i t y ,—  
G e o p h y s ,  M o n o g r , ,  2 9 ,—  1 9 8 4 ,—  M . E w i n g  v o l .  5 .—  P .  3 1 4 — 3 2 6 .

102 . B r o e c k e r  W .  S. ,  T a k a h a s h i  T , S o u r c e s  a n d  f l o w  p a t t e r n s  o f  d e e p -  
o c e a n  w a t e r s  a s  d e d u c e d  f r o m  p o t e n t i a l  t e m p e r a t u r e ,  s a l i n i t y  a n d  i n i t i a l  p h o s p h a t e  
c o n c e n t r a t i o n / / J ,  G e o p h y s ,  R e s ,—  1 9 8 5 ,— V o  , 9 0 , N  С 4 ,— P . 6 9 2 5 — 6 9 3 9 ,

103 . B r o w n  S. ,  L u g o  A . E . B io m a s s  o f  t r o p i c a l  f o r e s t s ;  a  n e w  e s t i m a t e  
b a s e d  o n  v o lu m e s / /S c i e n c e ,—  1 9 8 4 ,— V o l,  2 2 3 , N  4 6 4 2 ,— P . 1 2 9 0 — 1293 .

104 . B r y a n  K . P o l e w a r d  h e a t  t r a n s p o r t  b y  th e  o c e a n :  O b s e r v a t i o n s  a n d  m o -  
d e l s / /A n n .  R e v . E a r t h  P l a n e t .  S c i .—  1 9 8 2 ,— V o l,  10 ,— P , 15— 38 ,

, 105 , B r y a n  K , e t  a l .  T r a n s i e n t  c l im a t i c  r e s p o n s e  t o  i n c r e a s i n g  a tm o s p h e r ic -  
c a r b o n  d io x id e / /S c i e n c e ,—  1 9 8 2 ,— V o l,  2 1 5 , N  4 5 2 8 ,— P , 5 6 — 58,

106 . B r y a n  K- ,  L e w i s  L , J ,  A  w a t e r  m a s s  m o d e l  o f  t h e  W o r ld  O c e a n / /  
J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 7 9 .— V o l. 8 4 , N  C 5 .— R . 2 5 0 3 — 2 5 1 7 .

107 . B r y a n  K. ,  M a n a b e  S ., P  a  с  a  n  о  w  s  к  i R , C , A  g l o b a l  o c e a n — a tm o 
s p h e r e  c l im a te  m o d e l .  P a r t  I I .  T h e  o c e a n ic  c i r c u l a t i o n / / J .  P h y s .  O c e a n o g r .—  1 9 7 5 ,—  
V o l.  5 , N  1 , - P .  3 0 - 4 6 ,

108 . B r y a n  F. ,  O o r t  A . H . S e a s o n a l  v a r i a t i o n  o f  t h e  g l o b a l  w a t e r  b a l a n c e  
b a s e d  o n  a e r o l o g i c a l  d a t a / / J .  G e o p h y s .  R e s .— 1 9 8 4 .— V o l .  8 9 , N  D 7 .— P .  1 1 7 1 7 —  
11 7 3 0 .

109 . B u d  у  к о  М . I. T h e  e f f e c t  o f  s o l a r  r a d i a t i o n  v a r i a t i o n s  o n  t h e  c l i m a t e  
o f  t h e  E a r t h / / T e l l u s . —  1 9 6 9 .— V o l. 2 1 , N  5 .— P . 6 1 1 — 6 1 9 .

110 . B u r t  J .  E „  V i e c e l l i  J .  A . M a g n i t u d e  o f  o c e a n  t e m p e r a t u r e  f e e d b a c k  
e f f e c t s  in  a  c o u p le d  c a r b o n - b u d g e t  e n e r g y - b a l a n c e  m o d e l  f o r  t h e  p e r io d  1 8 0 0 —  
2 1 0 0 / /C l im a t i c  C h a n g e .—  1 9 8 0 .— V o l. 2 , N  S .— P .  2 6 7 — 2 7 4 .
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111 . C a c u c i  D . G . S e n s i t i v i t y  th e o r y  f o r  n o n l i n e a r  s y s t e m s / / J .  M a th .  P h y s . —
1 9 8 1 .— V o l. 22 , N  12 .— P . 2 7 9 4 — 2 8 1 2 .

112. C a c u c i  D . G ., H  a  11 M . G . G . E f f i c i e n t  e s t i m a t i o n  o f  f e e d b a c k  e f f e c t s  
■with a p p l i c a t i o n  • to  c l im a te  m o d e l s / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 8 4 .—  V o l.  4 1 , N  13.—  
P .  2 0 6 3 — 2 0 6 8 .

11 3 . C a h a l a n  R.  F. ,  N o r t h  G . R . A  s t a b i l i t y  th e o r e m  f o r  e n e r g y - b a l a n c e  
c H m a te  m o d e l s / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 7 9 .— V o l. 36 , N  7 .— P . 1 2 0 5 — 1216 .

114. C a r s o n  D . J ,  C u r r e n t  p a r a m e t e r i z a t i o n  o f  l a n d  s u r f a c e  p r o c e s s e s  in  
a tm o s p h e r i c  g e n e r a l  c i r c u l a t i o n  m o d e l s / /P r o c .  p r o c e s s e s  in  a tm o s p h e r ic  g e n e r a l  c i r 
c u l a t i o n  m o d e ls .—  G r e e n b e l t ,  U S A , 5 — 10 J a n u a r y  1 9 8 1 .—  W M O , G e n e v a .—  1 9 8 2 .—  
P .  6 7 — 108.

115. C h a m b e r l i n  T . C . A n  a t t e m p t  to  f r a m e  a  w o r k i n g  h y p o th e s i s  o f  th e  
c a u s e  o f  g l a c i a l  p e r io d s  o n  a n  a tm o s p h e r i c  b a s i s / / J .  G e o l .—  1 8 9 9 .— V o l. 7 .—  
P . 5 4 5 — 584 .

116. C h a m b e r l i n  T . C . O n  a  p o s s ib l e  r e v e r s a l  o f  d e e p - s e a  c i r c u l a t i o n  ■ a n d  
i t s  i n f l u e n c e  o n  g e o lo g ic  c l i m a t e s / / J .  G e o l .—  1 9 0 6 .—  V o l.  1 4 .—  P . 3 6 3 — 3 7 3 .

117. C h a r n e y  J . ,  G . D y n a m ic s  o f d e s e r t s  ■ a n d  d r o u g h t  in  th e  S a h e l / / Q u a r t ,  
J .  R o y . M e te o r o l .  S o c .—  1 9 7 5 ,— V o l. 101 , N  1.— P . 19 3 — 202 ,

118. C h a r n e y  J .  G. ,  Q u i r k  W.  J, ,  C h o w  S.  H. ,  K o r n f i e l d  J .  A  c o m 
p a r a t i v e  s t u d y  o f  t h e  e f f e c t s  o f a lb e d o  c h a n g e  o n  d r o u g h t  in  s e m i - a r id  r e g i o n s / /  
J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 7 7 .— V o l.  3 4 , N  9 .— P .  1 3 6 6 — 1385 .

119. C h e r  v i n  R . M . R e s p o n s e  o f  th e  N C A R  g e n e r a l  c i r c u l a t i o n  m o d e l  to  
• c h a n g e d  l a n d  s u r f a c e  a lb e d o / / R e p o r t  o f  t h e  J O C  S t u d y  C o n f e r e n c e  o n  C l im a te  M o 
d e l s . - V o l .  1, G A R P  P u b l .  S e r .—  1 9 7 9 .— N  2 2 . - P . 5 6 3 - 5 8 1 .

120. C L I M A P  P r o j e c t  M e m b e rs .  T h e  s u r f a c e  o f  t h e  i c e - a g e  E a r t h / / S c i e n c e .—  
1 9 7 6 .— V o l.  191 , N  4 2 3 2 , - P .  1 1 3 1 — 1137 .

121. C L I M A P  P r o j e c t  M e m b e rs .  S e a s o n a l  r e c o n s t r u c t i o n  o f  t h e  E a r t h ’s  s u r 
f a c e  a t  th e  l a s t  g l a c i a l  m a x im u m / /G e o l .  S o c . A m e r . M a p  C h a r t  S e r . ,  M C -3 6 .—  1981 .

122 . C o a n t i c  M . A  m o d e l  o f g a s  t r a n s f e r  a c r o s s  a i r - w a t e r  i n t e r f a c e  w i th  
c a p i l l a r y  w a v e s / / J ,  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 6 .—  V o l.  9 1 , N  C 3 .—  P .  3 9 2 5 — 3 9 4 3 .

123 . C o h e n  Y. M a s s  t r a n s f e r  • a c r o s s  a  s h e a r e d ,  w a v y  a i r - w a t e r  i n t e r f a c e / /  
I n t .  J .  H e a t  M a s s  T r a n s f e r . —  1 9 8 3 .— V o l. 2 6 , N  9 .— P . 1 2 8 9 — 1297 .

124 . С  r  о  w  1 e  у  T. J .  T h e  g e o lo g ic a l  r e c o r d  o f  c l im a t i c  c h a n g e / /R e v .  G e o p h y s .  
S p a c e  P h y s ,—  1 9 8 3 ,— V o l  2 1 , N  4 .— P . 8 2 8 — 8 7 7 .

125 . D e a c o n  .E , L , G a s  t r a n s f e r  to  a n d  a c r o s s  a n  a i r - w a t e r  . i n t e r f a c e / /T e l -  
l u s . —  1 9 7 7 ,— V o l. 29 , N  4 .— P . 3 6 3 — 3 7 4 .

126. D e a r d o r f  J .  W . A  p a r a m e t e r i z a t i o n  o f  g r o u n d - s u r f a c e  m o i s tu r e  c o n te n t  
f o r  u s e . in  a tm o s p h e r i c  p r e d i c t i o n  m o d e l s / / J .  A p p l .  M e te o r o l .—  1 9 7 7 .—  V o l.  16, 
N  11.— P . 1 1 8 2 — 1185 .

127. D e  V o o y s  C . G . N . P r i m a r y  p r o d u c t io n  in  a q u a t i c  e n v i r o n m e n t s / /T h e  
g lo b a l  c a r b o n  c y c le .—  S C O P E  13 .—  C h ic h e s te r :  J o h n  W i e y  a n d  S o n s .—  1 9 7 9 .—  
P .  2 5 9 — 2 9 2 .

128. D i c k i n s o n  R , E . C o n v e r g e n c e  r a t e  a n d  s t a b i l i t y  o f  o c e a n - a tm o s p h e r e
c o u p l i n g  s c h e m e s  w i th  a  z e r o  d i m e n s io n a l  c l im a te  m o d e l / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 8 1 .—  
V o l.  3 8 , N  10.— P . 2 1 1 2 — 2 1 2 0 . ,

129. D i c k i n s o n  R . E . L a n d - s u r f a c e  p r o c e s s e s  a n d  c l im a te - s u r f a c e  a lb e d o s  
a n d  e n e r g y  b a la n c e / /A d v .  in  C e o p h y s .—  1 9 8 3 .— V o l. 2 5 .—  P .  3 0 5 — 3 5 3 .

130. D  i c k  i n  s  0 n  R . E . C l im a te  s e n s i t i v i t y / /A d v .  in  . G e o p h y s . —  1 9 8 5 .—  
V o l .  2 8 a .— P . 9 9 — 129.

131. D i c k i n s o n  R.  E. ,  H  e  n  d  e  r  s  о  n  - S  e  11 e  r  s  A. ,  R e n n e d y  P .  J. ,  
W i l s o n  M . F . B io s p l ie r e — a tm o s p h e r e  t r a n s f e r  s c h e m e  (B A T S )  f o r  t h e  N C A R  
c o m m u n i t y  c U m a te  m o d e l / /N C A R  T e c h n ic a l  N o te  N C A R /T N -2 7 5  S T R .—  1 9 8 6 .—  
:69 p.

132. D  i с  к  i n  s  о  n  R . P .,  G e l i n a s  R . J .  S e n s i t i v i t y  a n a l y s i s  o f . o r d i n a r y
d i f f e r e n t i a l  e q u a t io n  s y s te m s .  A  d i r e c t  m e th o d / / J .  C o m p u t .  P h y s i c s .—  1 9 7 6 .—  
V o l.  2 1 , N  2 ,— P . 1 2 3 — 143. \  ,

133. D o n n  W.  L. ,  S h a w . D .  M . M o d e l  o f c l im a te  e v o lu t io n  b a s e d  o n  c o n t i 
n e n t a l  d r i f t  a n d  p o l a r  w a n d e r i n g / / G e o l .  S o c . A m e r . B u l l .—  1 9 7 7 .—  V o l.  88 , N  3 .—  
P .  3 9 0 — 396 .
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134. E a g l e s  o n  P .  S . E c o lo g ic a l  o p t i m a l i t y  in  w a te r - l im i t e d  n a t u r e d  s o i l -  
v e g e t a t i o n  s y s te m s .  1. T h e o r y  a n d  h y p o th e s i s / /W ( 'a te r  R e s o u r c e s  R e s e a r c h .—  1 9 8 2 .—  
V o l.  18, N  2 .—  P .  3 2 5 — 3 4 0 .

135. E a g l e s o n  -P. S. ,  T e l l e r s  T . E . E c o lo g ic a l  o p t i m a l i t y  in  w a t e r - l i m i 
t e d  n a t u r a l  s o i l - v e g e t a t i o n  s y s te m s .  2. T e s t  a n d  a p p l i c a t i o n s / / W a t e r  R e s o u r c e s  R e 
s e a r c h .— 1 9 8 2 .— V o l.  18, N  2 ,— P . 3 4 1 — 3 5 4 .

136. E l l i o t t  W .  P. ,  M a c h t a  L. ,  K e e l i n g  C . D . A n  e s t i m a t e  o f  t h e  
b io t i c  c o n t r i b u t i o n  t o  th e  a tm o s p h e r i c  C O 2 i n c r e a s e  b a s e d  o n  d i r e c t  m e a s u r e m e n ts -  
a t  M a u n a  L o a  O b s e r v a t o r y / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 5 .—  V o l.  9 0 , N  D 2 .—  P . 374 1  —  
3 7 4 6 .

137 . E l l i s  J .  S ., V  о  n  d  e  r  - H  a  a  r  T . H . Z o n a l  a v e r a g e  E a r t h  r a d i a t i o n  b u d 
g e t  m e a s u r e m e n t s  f r o m  s a t e l l i t e s  f o r  c l im a te  s tu d i e s / /A tm o s .  S c i.  P a p e r . — C o lo 
r a d o  S t a t e  U n iv . ,  F o r t  C o l l i n s .—  1 9 7 6 .—  N  2 4 0 .—  5 0  p.

138. E  111 s  J .  S .  e t  a l .  T h e  a n n u a l  v a r i a t i o n  in  t h e  g lo b a l  h e a t  b a l a n c e  o f 
t h e  E a r t h / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 7 8 .— V o l. 8 3 , N  C 4 .— P . 1 9 5 8 — 1962.

139. E s b e n s e n  S.  K-,  K u s h n i r V .  T h e  h e a t  b u d g e t  o f th e  g l o b a l  o c e a n :  
a t  a t l a s  b a s e d  o n  e s t i m a t e s  f r o m  s u r f a c e  m a r in e  o b s e r v a t i o n s .—  C lim , R e s .  In s t . , .  
O r e g o n  S t a t e  U n iv . ,  C o r v a l l i s .—  1 9 8 1 . - 2 7  p .

140. F  a  e  g  r  e  A . A n  i n t r a n s i t i v e  m o d e l  o f  t h e  e a r t h — a tm o s p h e r e — o c e a n  s y s 
te m / Д  A p p l .  M e te o r o l .—  1 9 7 2 .— V o l. 11, N  1.— P . 4 — 6,

141. F r a n k i g n o u l  C . M u l t i v a r i a t e  a n a l y s i s  o f  s e n s i t i v i t y  s tu d i e s  w i t h  
a tm o s p h e r i c  G C M ’s / /C o u p le d  o c e a n — a tm o s p h e r e  m o d e l s . - r - A m s t e r d a m  e t  a l . :  E l s e 
v ie r .— 1 9 8 5 .— P . 1 9 9 — 2 0 9 .

142. F r e y e r  H . D ., B e l  а с у  N . '^ C / '^ C  r e c o r d s  in  n o r t h e r n  h e m is p h e r i c  
t r e e s  d u r i n g  th e  p a s t  5 0 0  y e a r s  —  a n t h r o p o g e n i c  im p a c t  a n d  c l im a t i c  s u p e r p o s i -  
t i o n s / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 3 , - V o l. 8 8 , N  C H . — P . 6 8 4 4 — 6 8 5 2 .

143 . F u n g  I.  Y. ,  T u c k e r  C.  J. ,  P r e n t i c e  K . C . A p p l ic a t io n  o f a d v a n c e d  
v e r y  h ig h  r e s o l u t i o n  r a d i o m e t e r  v e g e t a t i o n  in d e x  to  s t u d y  a t m o s p h e r e - b io s p h e r e  e x 
c h a n g e  o f  C O 2/ / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 7 .— V o l.  9 2 , N  D 3 .— P . 2 9 9 9 — 3 0 1 5 .

144 . G a t e s  W . L . T h e  n u m e r i c a l  s i m u l a t i o n  o f th e  i c e - a g e  c l im a te  w i th  a  
g l o b a l  g e n e r a l  c i r c u l a t i o n  m o d e l / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 7 6 .—  V o l.  3 3 , N  10.—  
P .  1 8 4 4 — 1873 .

145. G a t e s  W.  L. ,  C o o k  K . H .,  S  с  h  1 e  s  i n  g  e  r  M . E . P r e l i m i n a r y  a n a l y 
s i s  o f  e x p e r im e n t s  o n  th e  c l im a t i c  e f f e c t s  o f  i n c r e a s e d  C O 2 w i th  a n  a tm o s p h e r i c  
g e n e r a l  c i r c u l a t i o n  m o d e l  a n d  a  c l i m a t o l o g i c a l  осеапЦ/ i .  G e o p h y s .  R e s .— 1 9 8 1 .—  
V o l.  8 6 , N  C 7 .—  P . 6 3 8 5 — 6 3 9 3 .

146 . G a t e s  W.  L. ,  H a n  Y.  J . ,  S c h l e  s i n g e r  M , E . T h e  g lo c a l  c l i m a t e  
s i m u l a t e d  b y  a  c o u p le d  a tm o s p h e r e - o c e a n  g e n e r a l  c i r c u l a t i o n  m o d e l :  p r e l im in a r y  r e -  
s u l t s / / C o u p l e d  o c e a n - a tm o s p h e r e  m o d e ls .—  A m s te r d a m  e t  a l . :  E l s e v i e r .—  1 9 8 5 .—  
P .  1 3 1 — 151.

147. G h a n  S . J .  e t  a l .  A  d o c u m e n ta t i o n  o f  t h e  O S U  tw o - le v e l  a t m o s p h e r i c  
g e n e r a l  c i r c u l a t i o n  m o d e l / /R e p o r t .  C lim . R e s .  I n s t . ,  O r e g o n  S t a t e  U n iv . ,  C o r v a l 
l i s .—  1 9 8 2 .— N  3 5 . - 3 9 5  p.

148 . G o u d r i a a n  J , ,  K e t n e r  P .  A  s i m u l a t i o n  s t u d y  f o r  t h e  g lo b a l  c a r b o n  
c y c l e  i n c l u d i n g  m a n ’s  i m p a c t  o n  th e  b i o s p h e r e / /C l i m a t i c  C h a n g e .—  1 9 8 4 .—  V o l.  6,. 
N  1.— P . 16 7 — 192.

149 . G r e e n  J .  S . T r a n s f e r  p r o p e r t i e s  o f t h e  l a r g e - s c a l e  e d d ie s  a n d  th e  g e n e 
r a l  c i r c u l a t i o n  o f  t h e  a t m o s p h e r e / / Q u a r t .  J .  R o y . M e te o r o l .  S o c .—  1 9 7 0 .—  V o l.  96,. 
N  4 0 8 .— P . 15 7 — 185.

150 . H a m p i c k e  J .  N e t  t r a n s f e r  o f  c a r b o n  b e tw e e n  th e  l a n d  b i o t a  a n d  t h e  
a t m o s p h e r e , . ' i n d u c e d  b y  m a n / /T h e  g lo b a l  c a r b o n  c y c le .— S C O P E  13.— C h ic h e s te r :  
J o h n  W i le y  a n d  S o n s .—  1 9 7 9 .— P . 2 1 9 — 236 .

151 . H a n  Y. J . ,  S  c h  1 e  s  i n  g  e  r  M . E ,,  G a t e s  W . L . A n  a n a l y s i s  o f the-
a i r - s e a - ic e  i n t e r a c t i o n  s im u l a t e d , - b y  t h e  O S U - c o u p le d  a t m o s p h e r e - o c e a n  g e n e r a l  
c i r c u l a t i o n  m o d e l / /C o u p le d  o c e a n - a tm o s p h e r e  m o d e ls .—  A m s te r d a m  e t.  al.::
E l s e v i e r . -  1 9 8 5 .— P .  16 7 — 182.

152. H a n s e n  J .  e t  a l .  E f f i c i e n t  t h r e e - d i m e n s i o n a l  g l o b a l  m o d e ls  f o r  c l i m a t i c  
s tu d i e s :  M o d e ls  b a n d  I I / /M o n .  W e a .  R e v .—  1 9 8 3 .— V o l. I l l ,  N  4 .— P . 6 0 9 — 6 6 2 .

153. H a n s e n  J .  e t  a l .  C l im a te  s in s i t i v i t y :  a n a l y s i s  o f  f e e d b a c k  m e c h a n is m s / /"  
C l im a te  p r o c e s s e s  a n d  c l im a te  s e n s i t i v i t y . —  G e o p h y s .  M o n o g r . ,  2 9 .—  1 9 8 4 .—  J4.. 
E w i n g  v o l .  5 .—  P .  1 30— 163.
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154. H a r v e y  Н . W . T h e  c h e m is t r y  a n d 'f e r t i l i t y  o f  s e a  w a t e r s . —  C a m b r id g e :  
U n iv .  P r e s s ,  1 9 5 5 ,— 2 2 4  p.

155 . H a r v e y  L . D . D . E f f e c t  o f  o c e a n  m ix in g  o n  th e  t r a n s i e n t  c l im a te  r e s 
p o n s e  to  a  С О г  in c r e a s e :  a n a l y s i s  ■ o f  r e c e n t  m o d e l  r e s u l t s / / J .  G e o p h y s .  R e s .—
1 9 8 6 .— V o l. 91 , N  D 2 .— P . 2 7 0 9 — 2 7 1 8 .

156. H a r v e y  L.  D.  D. ,  S c h n e i d e r  S . H . T r a n s i e n t  c l im a te  r e s p o n s e  t o  
e x t e r n a l  f o r c i n g  o n  10°— 10^ . y e a r  t im e  s c a le s .  P a r t  1; E x p e r i m e n t s  w i t h  g l o b a l l y  
a v e r a g e d ,  c o u p le d ,  a tm o s p h e r e  a n d  o c e a n  e n e r g y  b a l a n c e  m o d e l s / / J .  G e o p h y s .  
R e s .—  1 9 8 5 .— V o l. 9 0 , N  D l . — P . 2 1 9 1 — 2 2 0 5 .

157. H a r v e y  L.  D.  D. ,  S c h n e i d e r  S . H . T r a n s i e n t  c l im a te  r e s p o n s e  to  
« x t e r n a l  f o r c i n g  o n  10°— 10^ y e a r  t im e  s c a le s .  2 . S e n s i t i v i t y  e x p e r im e n t s  w i th  a  
s e a s o n a l ,  h e m is p h e r i c a l l y  a v e r a g e d ,  c o u p le d  a tm o s p h e r e ,  • l a n d ,  a n d  o c e a n  e n e r g y  
b a l a n c e  m o d e l / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 5 .— V o l. 9 0 , N  D l . — P . 2 2 0 7 — 2 2 2 2 .

158 . H a s s e l m a n n  K . S t o c h a s t i c  c l im a te  m o d e ls .  P a r t  1. T h e o r y / /T e l lu s .—
1 9 7 6 .— V o l. 2 8 , N  6 .— P . 4 7 3 — 4 8 5 . ,

159 . H a s s e l m a n n  K . O n  t h e  p r o b le m  o f  m u l t i p l e  t im e  s c a l e s  in  c l im a te  
m o d e l in g Z /M a n ’s  i m p a c t  o n  c l im a te .—  E ls e v ie r ,  1 9 7 9 .—  P .  4 3 — 55.

160 . H a y s J . ' D . ,  I m b r i e J . ,  S c h a c k l e t o n N .  J .  V a r i a t i o n s  in  t h e  
E a r t h ’s  o r b i t :  p a c e m a k e r  o f  t h e  ic e  a g e s / /S c i e n c e .— 1 9 7 6 .— V o l. 194 , N  4 2 7 0 .—  
P .  1 1 2 1 — 1132 .

161 . H  e  n  d  e  r  s  о  n  - S  e  11 e  r  s  A ., W i l s o n  M . F . S u r f a c e  a lb e d o  d a t a  f o r  
c l im a te  m o d e l in g / /R e v .  G e o p h y s .  S p a c e  P h y s .—  1 9 8 3 .— V o l. .2 1 ,  N  8 .— P . 1 7 4 3 —  
1788 .

162 . H  0 f f e  r  t  M . 1., С  a  11 e  g  a  r  i A . J . ,  H  s  i e  h  C .-T . T h e  r o l e  o f d e e p  s e a  
" h e a t  s t o r a g e  in  t h e  s e c u l a r  r e s p o n s e  t o  c l im a t i c  f o r c i n g / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 0 .—

V o l .  8 5 , N  C H . - P .  6 6 6 7 — 6 6 7 9 .
163. H o f f e r t M .  I. ,  C a l l e g a r i  A . J . ,  H  s  i e  h  C .-T . A  b o x - d i f f u s io n  c a r 

b o n  c y c le  m o d e l  w i th  u p w e l l i n g ,  p o l a r  b o t t o m  w a t e r  f o r m a t i o n  a n d  a  m a r in e  b io -  
s p h e r e / / C a r b o n  c y c l e  m o d e l in g .—  S C O P E  16.—  N . Y .: J o h n  W ile y  a n d  S o n s ,  1 9 8 1 .—  
P .  2 8 7 — 3 0 5 .

164. H o u g h t o n  R.  A. ,  W o o d  w e  11 G . M . E f f e c t  o f  i n c r e a s e d  C , N , P  
a n d  S  o n  th e  g l o b a l  s t o r a g e  o f C / /T h e  m a j o r  b io g e o c h e m ic a l  c y c le s  a n d  t h e i r  in -

. t e r a c t i o n s . — S C 0 P E 2 1  —  N . Y .: J o h n  W i le y  a n d  S o n s ,  1 9 8 3 .— P .  3 2 7 — 3 4 3 .
165. H o u g h t o n  R . A . e t  a l .  C h a n g e s  in  t h e  c a r b o n  c o n t e n t  o f  t e r r e s t r i a l  

b i o t a  a n d  s o i l s  b e tw e e n  1 8 6 0  a n d  1 9 8 0 : a  n e t  r e l e a s e  o f  C O 2 to  t h e  a t m o s p h e r e / /  
E c o l o g i c a l  M o n o g r a p h s .—  1 9 8 3 .—  V o l .  5 3 , N  3 .—  P .  2 3 5 — 2 6 2 .

166. H u n t  B . G . A  m o d e l  s t u d y  o f  s o m e  a s p e c t s  o f  s o i l  h y d r o l o g y  r e l e v a n t  
t o  c l im a te  m o d e l l i n g / / Q u a r t .  J .  R o y . M e te o r o l .  S o c .—  1 9 8 5 .—  V o l,  111, N  4 .—  
P .  1 0 7 1 — 1076 .

167. J a e g e r  L . M o n th ly  a n d  a r e a l  . p a t t e r n s  o f  m e a n  g l o b a l  p r e c i p i t a t i o n / /  
V a r i a t i o n s  in  th e  g lo b a l  w a t e r  b u d g e t .—  D . R e id e l ,  1 9 8 3 .—  P .  1 2 9 — 140.

168. K e e l i n g  C . D . I n d u s t r i a l  p r o d u c t io n  o f  C O 2 f r o m . f o s s i l  f u e l s  a n d  l im e -  
s t o n e / / T e l l u s . —  1 9 7 3 .— V o l.  2 5 , N  2 .— P . 17 4 — 198.

169. K e e l i n g  C . D . T h e  o c e a n s  a n d  t e r r e s t r i a l , b i o s p h e r e  a s  f u t u r e  s in k s  f o r  
f o s s i l  f u e l  C O a / / I n t e r p r e t a t i o n  o f  c l im a te  a n d  p h o to c h e m ic a l  m o d e ls ,  o z o n e  a n d  
t e m p e r a t u r e  m e a s u r e m e n t s .—  N . Y .: A m e r , I n s t ,  o f  P h y s . ,  C o n f .  P r o c .—  1 9 8 2 .—  
N  8 2 .—  P .  4 7 — 82.

170. K e e l i n g  C . D . e t  a l .  T h e  c o n c e n t r a t i o n  o f  a tm o s p h e r i c  c a r b o n  d io x id e  
a t  O c e a n  W e a th e r  S t a t i o n  P  f r o m  1 9 6 9  to  1 9 8 1 /C . D . K e e l in g ,  T . P .  W h o r f ,  
■C. ^S. W o n g  e t  a l . / / J ,  G e o p h y s ,  R e s .—  1 9 8 5 ,— V o l, 9 0 , N  C IO .— P . 1 0 5 1 1 — 10 5 2 8 .

171 . K e n n e t t  J .  P .  P a l e o - o c e a n o g r a p h y :  g l o b a l  o c e a n  e v o lu t io n / /R e v .  G e o 
p h y s .  S p a c e  P h y s .—  1 9 8 3 .— V o l. 2 1 , N  5 .— P . 1 2 5 8 — 1274 .

172 . K i l l  w o r t h  P . D . D e e p  c o n v e c t io n  in  t h e  W o r ld  O c e a n / /R e v .  G e o p h y s .  
S p a c e  P h y s .—  1 9 8 3 .— V o l. 2 1 , N  1.— P . 1— 26.

173. K i t a i g o r o d s k i i  S .  A . O n  t h e  f l u i d  d y n a m ic a l  t h e o r y  o f  t u r b u l e n t  _ 
g a s  t r a n s f e r  a c r o s s  a n  a i r - s e a  i n t e r f a c e  in  t h e  p r e s e n c e  o f  b r e a k i n g  w i n d - w a v e s / /  
J .  P h y s .  O c e a n o g r .—  1 9 8 4 .— V o l. 14, N  5 .—  P . 9 6 0 — 972 .

174. K o e r n e r  H . M . T h e  m a s s  b a l a n c e  o f  t h e  s e a  ic e  o f t h e  A r c t ic  O c e a n / /  
J .  G la c i o l .—  1 9 7 3 , - V o l .  12, N  1.— P .  1 7 3 — 185.
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175 . K o m h y r  W. D. e t  a l .  G lo b a l  a tm o s p h e r i c  C O j d i s t r i b u t i o n  a n d  v a r i a 
t i o n s  f r o m  1 9 6 8 — 1 9 8 2  N O A A /G M C C  C O 2 f l a s k  s a m p l e  d a t a / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  
1 9 8 5 .— V o l.  9 0 , N  C 6 . ^  P .  5 5 6 7 - 5 5 9 6 .

176 . K u r i h a r a  Y. E x p e r i m e n t s  o n  th e  s e a z o n a l  v a r i a t i o n  o f  t h e  g e n e r a l  
c i r c u l a t i o n  in  a  s t a t i s t i c a l - d y n a m i c a l  m o d e l / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 7 3 . - V o l .  3 0 , N  1.—  
P .  2 5 - 4 9 .

1 7 7 . K u t z b a c h  J .  E . M o n s o o n  c l im a te  o f  t h e  E a r l y  H o lo c e n e ;  C l im a te  e x 
p e r im e n t  w i th ,  t h e  E a r t h ’s  o r b i t a l  p a r a m e t e r s  f o r  9 0 0 0  y e a r s  a g o / /S c i e n c e .— 1 9 8 1 .—  
V o l.  2 1 4 , N  4 5 1 6 .—  P .  5 9 — 61.

178 . K u t z b a c h  J .  E. ,  G u e t t e r  P .  J .  T h e  in f l u e n c e  o f  c h a n g i n g  o r b i t a l  
p a r a m e t e r s  a n d  s u r f a c e  b o u n d a r y  c o n d i t i o n s  o n  c l im a te  s i m u l a t i o n s , f o r  th e  p a s t .  
1 8  0 0 0  y e a r s / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 8 6 ,— V o l. 4 3 , N  16.— P . 17 2 6 — 1759 .

179 . K u t z b a c h  J .  E. ,  O t t o - B l i e s n e r  B . L . T h e  s e n s i t i v i t y  o f  t h e  A f r i -
c a n - A s ia n  m o n s o o n a l  c l im a te  t o  o r b i t a l  p a r a m e t e r  c h a n g e s  f o r  9 0 0 0  y e a r  B . P . i n  
a  lo w  r e s o l u t i o n  g e n e r a l  c i r c u l a t i o n  m o d e l / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 8 2 .— V o l. 3 9 , N - 6 .—  
P .  1 1 7 7 — 1 1 8 8 . i

180 . L a s a g a  A.  C. ,  B e r n e r  R . A ., G a r  r e  I s  R . M . A n  im p r o v e d  g e o c h e 
m ic a l  m o d e l  o f  a tm o s p h e r i c  C O 2 f l u c t u a t i o n s  o v e r  t h e  p a s t  10 0  m i l l i o n  y e a r s / /"  
T h e  c a r b o n  c y c l e  a n d  a tm o s p h e r i c  C O 2: n a t u r a l  v a r i a t i o n s  a r c h e a n  t o  p r e s e n t .—  
G e o p h y s .  M o n o g r . ,  3 2 .—  1 9 8 5 .— P .  3 9 7 — 4 1 1 .

181 . L e m k e  P. ,  T r i n k l  E.  W. ,  H a s s e l m a n n  K . S t o c h a s t i c  d y n a m ic s -  
a n a l y s i s  o f  p o l a r  s e a  ic e  v a r i a b i l i t y / / j .  P h y s .  O c e a n o g r .—  1 9 8 0 .—  V o l.  10, N  12.—  
P .  2 1 0 0 — 2 1 2 0 .

182 . L e v i t u s  S . C l i m a t o l o g i c a l  a t l a s  o f  t h e  W o r ld  O c e a n / /N O A A  P r o f .  
P a p e r  13 , R o c k v i l le ,  M D .—  1 9 8 2 .—  171 p .

183 . L o r e n z  E . N . C l im a t i c  d e te r m in i s m / /M e t e o r o l .  M o n o g r .—  1 9 6 8 .—  
N  3 0 .— P .  1— 3.

184 . L o r e n z  E . N . C l im a t i c  c h a n g e  a s  a  m a t h e m a t i c a l  p r o b le m / / J .  A p p L  
M e te o r o l .—  1 9 7 0 .— V o l .  9 , N  2 .— P . 3 2 5 — 3 2 9 .

185 . L o r e n z  E .  N . F o r c e d  a n d  f r e e  v a r i a t i o n s  o f  w e a t h e r  a n d  c l im a te / / ' 
J .  A tm o s .  S c 2.—  1 9 7 9 .— V o l.  3 6 , N  8 .— P .  1 3 6 7 — 1376 .

186 . L u e c k  R „  R e i d  R . O n  t h e  p r o d u c t io n  a n d  d i s s i p a t i o n  o f  m e c h a n ic a l  
e n e r g y  i n  t h e  o c e a n / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 4 .— V o l.  8 9 , N  С З ,— P . 3 4 3 9 — 3 4 4 5 ,

18 7 . M a n a b e  S . A  s t u d y  o f  t h e  i n t e r a c t i o n  b e tw e e n  th e  h y d r o l o g i c a l  c y c l e  
a n d  c l im a te  u s i n g  a  m a t h e m a t i c a l  m o d e l  o f  t h e  a tm o s p h e r e / / P r o c .  C o n f .  o n  W e a 
t h e r  a n d  F o o d .  E n d i c o t t  H o u s e ,  M a s s .  I n s t .  T e c h . C a m b r id g e ,  M a s s . ,  9 — 11 M a y  
1 9 7 5 ,—  1 9 7 5 .—  10  p .

188 . M a n a b e  S. ,  B r o c c o l i  A . J .  A  c o m p a r i s o n  o f  c l im a te  m o d e l  s e n s i t i 
v i t y  w i th  d a t a  f r o m  t h e  l a s t  g l a c i a l  m a x im u m / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 8 5 .—  V o l.  4 2 ,  
N  2 3 ,— P .  2 6 4 3 - 2 6 5 1 .

189 . M a n a b e  S. ,  B r o c c o l i  A . J .  T h e  in f l u e n c e  o f  c o n t i n e n t a l  ic e  s h e e t s
o n  th e  c l im a te  o f  a n  ic e  a g e / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 5 .—  V o l,  9 0 , N  C 2 .—  P .  2 1 6 7 —  
2 1 9 0 . ' -

1 9 0 . ' M a n a b e  S. ,  B r y a n  K- C O s - in d u c e d  c h a n g e  in  a  c o u p le d  o c e a n -  
a tm o s p h e r e  m o d e l  a n d  i t s  p a l e o c l im a t i c  i m p l i c a t i o n s / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 5 .—  
V o l.  9 0 , N  C H . — P . 1 1 6 8 9 — 11 7 0 7 .

191 . M a n a b e  S. .  B r y a n  K- ,  S p e l m a n  M . J .  A  g l o b a l  o c e a n - a tm o s p h e r e  
c l i m a t e  m o d e l .  P a r t  I. T h e  a tm o s p h e r i c  c i r c u l a t i o n / / J .  P h y s .  O c e a n o g r .—  1 9 7 5 .—  
V o l.  5, N  1 , - P .  3 — 29 .

192. M a n a b e  S. ,  B r y a n  K-,  S p e l m a n  M . J .  A  g lo b a l  o c e a n - a t m o s p h e r e  
’'"m a te  m o d e l  w i th  s e a s o n a l  v a r i a t i o n  f o r  f u t u r e  s t u d i e s  o f  c l im a te  s e n s i t iv i ty / / "  
y h . A tm o s .  O c e a n s .—  1 9 7 9 .— V o l. 3 . N  3 .— P . 3 9 5 — 4 2 6 .

1 9 3 . M a n a b e  S. ,  H a h n  D . G . S i m u l a t i o n  o f  t h e  t r o p i c a l  c l im a te  o f  a n  i c e  
a g e / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 7 7 .— V o l.  8 2 , N  2 7 .— P . 3 8 8 9 — 3 9 1 1 .

1 9 4 . M a n a b e  S. ,  S t . o u f f e r  R . J .  S e n s i t i v i t y  o f a  g l o b a l  c l im a te  m o d e l  
t o  a n  i n c r e a s e  o f  C O 2 c o n c e n t r a t i o n  in  t h e  a tm o s p h e r e / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 0 .—  
V o l.  8 5 , N  C IO .— P .  5 5 2 9 — 5 5 5 4 .

195 . M a n a b e  S .,  W e t  h e r  a  I d  R . T . T h e r m a l  e q u i l i b r iu m  o f t h e  a tm o 
s p h e r e  w i th  a  g iv e n  d i s t r i b u t i o n  o f  r e l a t i v e  h u m i d i t y / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 6 7 .—  
V o l.  2 4 , N  3 .— P . 2 4 1 — 2 5 9 .
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196 . M a n a b e  S. ,  W e t h e r  a  I d  R . T . T h e  e f f e c t s  o f d o u b l i n g  th e  C O 2 c o n 
c e n t r a t i o n  o n  th e  c l im a te  o f a  g e n e r a l  c i r c u l a t i o n  m o d e l / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 7 5 .—  
V o l.  3 2 , N  1.— P . 3 — 15.

197. M a n a b e  S. ,  W e t h e r  a  I d  R. T . O n  th e  d i s t r i b u t i o n  o f  c l im a te  c h a n g e  
r e s u l t i n g  f r o m  a n  in c e r e a s e  in  C O 2 c o n t e n t  o f  t h e  a tm o s p h e r e / / J .  A tm o s .  S c i .—  
1 9 8 0 .— V o l.  3 7 , N  1.— P . 9 9 — 118.

198. M a r  l a n d  G. ,  R o t t y  R . M . C a r b o n  d io x id e  e m is s io n s  f r o m  f o s s i l  
f u e l s :  a  p r o c e d u r e  f o r  e s t i m a t i o n  a n d  r e s u l t s  f o r  1 9 5 0 — 1 9 8 2 / /T e l lu s .—  1 9 8 4 .—  
V o l. 3 6 B , N  4 .— P . 2 3 2 — 2 6 1 .

199. M c C a r t h y  J .  J. ,  B r e w e r  P .  G ., F  e  1 d  m  a  n  G . G lo b a !  o c e a n  f l u x / /  
■ O cean u s.—  1 9 8 6 /8 7 .— V o l. 2 9 , N  4 ,— P . 16— 26.

2 0 0 . M e m e r y  L. ,  M e r i t  v a t  L . M o d e l l i n g  o f  g a s  f l u x  th r o u g h  b u b b le s  
■at t h e  a i r - w a t e r  i n t e r f a c e / / T e l l u s . —  1 9 8 5 ,— V o l. 3 7 B , N  4 — 5 .—  P .  2 7 2 — 285 .

2 0 1 . M i t c h e l l  J . F . B . T h e  s e a s o n a l  r e s p o n s e  o f  a  g e n e r a l  c i r c u l a t i o n  m o d e l  
to  c h a n g e s  in  C O 2 a n d  s e a  t e m p e r a t u r e / / Q u a r t .  J .  R o y . M e te o r o l .  S o c .—  1 9 8 3 .—  
V o l. 109, N  1.— P . 11 3 — 152.

2 0 2 . M i t c h e l l  J .  M . A n  o v e r v ie w  o f  c l im a t i c  v a r i a b i l i t y  a n d  i t s  c a u s a l  m e -
c h a n i s m s / / Q u a t e r n a r y  R e s .—  1 9 7 6 .— V o l. 6 , N  4 .— P . 1— 13. .

2 0 3 . M u  n  к  W . H . A b y s s a l  r e c ip e s / /D e e p - S e a  R e s .—  1 9 6 6 .— V o l. 13, N  4 .—  
P .  7 0 7 — 730 .

2 0 4 . N o r t h  G . R . A n a ly t i c a l  s o lu t io n  to  a  s im p le  c l im a te  m o d e l  w i th  d i f f u 
s iv e ,  h e a t  t r a n s p o r t / / J .  A tm o s .  S c i .—  1 9 7 5 .— V o l. 3 2 , N  8 ,— P . 1 3 0 1 — 1307.

2 0 5 . N o r t h  G . R . T h e o r y  o f  e n e r g y  b a l a n c e  c l im a te  m o d e l s / / J .  A tm o s .  S c i .—  
1 9 7 5 .— V o l.  3 2 , N  11 .— P . 2 0 3 3 — 2 0 4 3 .

2 0 6 . N o r t h  G.  R. ,  C a h a l a n  R.  P. ,  C o a k l e y  J .  A . E n e r g y  b a l a n c e  c l i 
m a t e  m o d e ls / /R e v .  G e o p h y s .  S p a c e  P h y s .— 1 9 8 1 , - V o l.  19, N  1.— P . 9 1 — 121.

2 0 7 . O e s c h g e r  H . e t  a l. A  b o x  d i f f u s io n  т с Й е !  to  s t u d y  th e  c a r b o n  d io x id e  
e x c h a n g e  in  n a t u r e / / T e l l u s . —  1 9 7 5 .—  V o l.  27 , N  2 .—  P . 16 8 — 192.

2 0 8 . O & s c h g e r  H . e t  a l .  L a t e  g l a c i a l  c l im a te  h i s t o r y  f r o m  ic e  c o r e s / / C l i -  
m a t e  p r o c e s s e s  a n d  c l im a te  s e n s i t i v i t y .—  G e o p h y s .  M o n o g r . ,  2 9 .—  1 9 8 4 .—  M , 
E w i n g  v o l. 4 .—  P .  2 9 9 — 3 0 6 .

2 0 9 . O l a u s s o n  E . T h e  g l a c i a l  o c e a n s / / P a l e o g e o g r . ,  P a le o c l im .,  P a l e o e c o i .—  
1 9 8 5 .— V o l. 50 , N  2 ,— P . 2 9 1 — 3 0 1 .

2 1 0 . O o r t  A . ' H .  G lo b a l  a tm o s p h e r i c  c i r c u l a t i o n  s t a t i s t i c s ,  1 9 5 8 — 1 9 7 3 .—  
N O A A  P r o f .  P a p e r  14, R o c k v i l le ,  M D .—  1 9 8 3 .—  18 0  p .

2 1 1 . O o r t  A . H . B a l a n c e  c o n d i t i o n s  in  t h e  E a r t h ’s c l im a te  s y s te m / /A d v .  in  
G e o p h y s .—  1 9 8 5 .— V o l. 2 8 A .— P . 7 5 — 98.

2 1 2 . O o r t  A.  H. ,  P e i x o t o  J .  P .  G lo b a l  a n g u l a r  m o m e n tu m  a n d  e n e r g y  
b a l a n c e  r e q u i r e m e n t s  f r o m  o b s e r v a t i o n s / /A d v .  in  G e o p h y s .—  1 9 8 3 .—  V o l.  2 5 .—  
P .  3 5 5 — 490 .

2 1 3 . P a r k i n s o n  C.  L. ,  K e l l o g  W . W . A r c t i c  s e a  ic e  d e c a y  s im u la t e d  f o r  
a  С О г - in d u c e d  t e m p e r a t u r e  r i s e / / C l i m a t i c  C h a n g e .—  1 9 7 9 .—  V o l.  2, N  1.—  P . 14 9 —
162.

. 2 1 4 .  P e a r  m a n  G.  I. ,  H y s o n  P. ,  F r a s e r  P .  J .  T h e  g lo b a l  d i s t r i b u t i o n  of, 
a tm o s p h e r i c  c a r b o n  d io x id e :  1. A s p e c t s  o f  o b s e r v a t i o n s  a n d  m o d e l l i n g / / J .  G e o p h y s .  
R e s .—  1 9 8 3 .— V o l. 88 , N  С 6 ,— P . 3 5 8 1 — 3 5 9 0 .

2 1 5 . P e i x o t o  J .  P. ,  O o r t  A . H . T h e  a tm o s p h e r i c  b r a n c h  o f th e  h y d r o l o g i 
c a l  c y c le  a n d  c ! i m a t e / / V a r i a t i o n s  in  t h e  g lo b a l  w a t e r  b u d g e t . —  D . R e id e l . ,
1 9 8 3 .— P . 5— 65 .

2 1 6 . P e i x o t o  J .  P. ,  O o r t  A . H . P h y s i c s  o f  c l im a te / /R e v .  M o d e r n  P h y s .—
1 9 8 4 .— V o l. 5 6 . N  3 .— P . 3 6 5 — 429 .

2 1 7 . P e n g  T .-H .,  B r o e c k e r  W . S . T h e  u t i l i t y  o f m u l t i p l e  t r a c e r  d i s t r v
t i o n s  in  c a l i b r a t i n g  m o d e ls  f o r  u p t a k e  o f  a n t h r o p o g e n i c  C O 2 b y  th e  o c e a n  t h e ^ * ? ' ' \  
c l i n e / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 5 .— V o l. 9 0 , N  C 4 .— P . 7 0 2 3 — 7 0 3 5 . \

2 1 8 . P e n g  L. ,  C h o u  M .-D :, A  r  k i n g  A . C l im a te  w a r m i n g  d u e  to  in c  : 
i n g  a tm o s p h e r i c  C O 2: s im u l a t i o n s  w i th  a  , m u l t i l a y e r  c o u p le d  a tm o s p h e r e — q 
s e a s o n a l  e n e r g y  b a l a n c e  m o d e l / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 7 .— V o l.  9 2 . N  D  
P . 5 5 0 5 — 5 5 2 1 .

2 1 9 . P e t e r s o n  B.  J. ,  M e l i l l o  J . M . T h e  p o t e n t i a l  s t o r a g e  o f c a r b o n  
c a u s e d  b y  e u t r o p h i c a t i o n  o f  t h e  b i o s p h e r e / /T e l lu s .— 1 9 8 5 .—  V o l.  3 7 B , N  3 .—  
P .  1 1 7 — 1 2 7 .,
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2 2 0 . P o t t e r  G.  L. ,  E l l s a e s s e r  H .  W. ,  M a c C r a c k e n M . '
A lb e d o  c h a n g e  b y  m a n :  t e s t  o f  c l im a t i c  e t f e c t s / / N a t u r e . — 1 9 8 1 .—  V o l.
N  5 8 1 0 .—  P . 4 7 — 49.

2 2 1 . R a . b i  t z  H . S e n s i t i v i t y  m e t l io d s  f o r  m a t h e m a t i c a l  m o d e l l in g Z /L e c tu r e  
N o te s  in  M a th .—  1 9 8 4 , - V o l.  1 0 8 6 ,— P . 7 7 — 92.

2 2 2 . R o b o c k  A . T h e  s e a s o n a l  c y c le  o f s n o w  c o v e r ,  s e a  ic e  a n d  s u r f a c e  a l -  
b e d o / /M o n .  W e a .  R e v .—  1 9 8 0 ,— V o l.  108, N  3 .— P . 2 6 7 — 2 8 5 ,

2 2 3 . R o t t y  R . M . A  lo c k  a t  198 3  C O 2 e m is s io n s  f r o m  f o s s i l  f u e l s  ( w i th  p r e 
l im i n a r y  d a t a  f o r  1 9 8 4 ) / / T e l lu s .— 1 9 8 7 ,— V o l. 3 9 B , N  1— 2 ,— P . 2 0 3 — 2 0 8 .

2 2 4 . R o t t y  R . M . E s t i m a t e s  o f  s e a s o n a l  v a r i a t i o n  in  f o s s i l  f u e l  C O 2 e m i s -  
s i o n s / / T e l l u s .—  1 9 8 7 .— V o l. 3 9 B , N  1 - 2 , — P . 1 84— 2 0 2 .

2 2 5 . S a g a n  C. ,  T o o n  0 .  B. ,  P o l l a c k  J .  B , A n th r o p o g e n ic  a lb e d o  c h a n 
g e s  a n d  E a r t h ’s  c l i m a t e / / S c i e n c e —  1 9 7 9 :— V o l.  2 0 6 , N  4 4 2 5 , - P . 1 3 6 3 — 1368 .

2 2 6 . S a l t z m a n  B . E q u i l i b r iu m  c l im a te  z o n a t i o n  d e d u c e d  f r o m  a  s t a t i s t i c a l -  
d y n a m ic a l  m o d e l /Z R e p o r t  o f  t h e . J O C  S t u d y  C o n f e r e n c e  o n  C l im a te  M o d e ls .—  
V o l.  2 , G A R P  P u b l .  S e r .—  1 9 7 9 .— N  2 2 .— P . 8 0 3 — 8 4 1 .

2 2 7 . S a l t z m a n  B . C l im a t i c  s y s t e m s  a n a I y s i s / /A d v .  in  G e o p h y s ,—  1983,^—  
V o l , ,2 5 ,— P , 1 7 3 - 2 3 3 ,

2 2 8 . S a r m i e n t o J ,  L , A  s i m u l a t i o n  o f  b o m b  t r i t i u m  e n t r y  i n t o  th e  A t l a n t i c  
O c e a n / /P h y s ,  O c e a n o g r ,—  1 9 8 3 ,—  V o l,  13, N  10 ,—  P , 1 9 2 4 — 1939 ,

2 2 9 . S a t t i . n g e r  D . H . B i f u r c a t i o n  a n d  s y m m e t r y  b r e a k i n g  in  a p p l ie d  m a -  
th e m a t i c s / / B u l l .  A M S .—  1 9 8 0 .— V o l. 3, N  2 ,— P .  7 7 9 — 8 2 0 .

2 3 0 . S a v i n  S , M , T h e  h i s t o r y  o f  th e  E a r t h ’s  s u r f a c e  t e m p e r a t u r e  d u r i n g  t h e  
p a s t  10 0  m i l l i o n  y e a r s / / A n n .  R e v , E a r t h  P l a n e t ,  S c i ,—  1 9 7 7 ,— V o l,  5 ,— P , 3 1 9 — 3 5 5 .

2 3 1 . S c h l e s i n g e r  M , E , C l im a te  m o d e l  s im u l a t i o n s  o f C 0 2 - in d u c e d  c l i m a 
t i c  c h a n g e / /A d v ,  in  G e o p h y s ,—  1 9 8 4 ,—  V o l,  2 6 ,—  P , 14 1 — 2 3 5 .

2 3 2 . S c h l e s i n g e r  M . E . E q u i l i b r iu m  a n d  t r a n s i e n t  c l im a t i c  w a r m i n g  i n 
d u c e d  b y  i n c r e a s e d  a tm o s p h e r i c  C O z Z /C lim a te  D y n a m ic s .—  1 9 8 6 .—  V o l.  1, N  1.—  
P .  3 5 — 51 ,

2 3 3 . S c h l e s i n g e r  M , E ,,  G  a  t  e  s  W , L „  H a n  Y ,-J , T h e  r o l e  o f  o c e a n  in  
C O j- in d u c e d  c l im a te  c h a n g e ;  p r e l i m i n a r y  r e s u l t s  f r o m  th e  O S U  c o u p le d  a t m o 
s p h e r e - o c e a n  g e n e r a l  c i r c u l a t i o n  m o d e l / /C o u p le d  o c e a n - a tm o s p h e r e  m o d e ls ,—  A m 
s t e r d a m ;  E l s e v i e r ,— 1 9 8 5 ,— P , 4 4 7 — 4 7 8 .

2 3 4 . S c h l e s i n g e r  M,  E, ,  M i . t c h e l l  J ,  F ,  B , C l im a te  m o d e l  s i m u la t io n s  
o f  t h e  e q u i l i b r iu m  c l im a t i c  r e s p o n s e  to  i n c r e a s e d  c a r b o n  d io x id e / /R e v ,  G e o p h y s ,—  
1 9 8 7 ,— V o l,  25 , N  4 , ^  P ,  7 6 0 — 7 9 8 .

2 3 5 . S c h n e i d e r  S.  H, ,  T h o m p s o n  S , L , A tm o s p h e r ic  C O 2 a n d  c l im a te :  
im p o r t a n c e  o f  t h e  t r a n s i e n t  r e s p o n s e / / J ,  G e o p h y s ,  R e s ,— 1 9 8 1 ,—  V o l,  8 6 , N  C 4 ,—  
P , 3 1 3 5 — 3 1 4 7 ,

2 3 6 . S c h n e i d e r  S,  H, ,  T  h  о  m  p  s  о  n  S,  L, ,  B a r r o n  E . J ,  M id - C r e ta c e o u s  
c o n t i n e n t a l  s u r f a c e  t e m p e r a t u r e s ;  A re  h i g h  C O 2 c o n c e n t r a t i o n s  n e e d s  to  s i m u l a t e  
a b o v e  f r e e z i n g  w i n t e r  c o n d i t i o n s ? / / C a r b o n  c y c le  a n d  a tm o s p h e r i c  C O j;  N a t u r a l  
v a r i a t i o n s  a r c h e a n  to  p r e s e n t . —  G e o p h y s .  M o n o g r . ,  3 2 .—  1 9 8 5 ,—  P ,  5 5 4 — 5 5 9 .

2 3 7 . S c h n e l l ,  R.  C, ,  H a r r i s  J . M . A  p o s s ib l e  d r o u g h t - i n d u c e d  s i g n a l  in  
t h e  g lo b a l  a tm o s p h e r i c  C O 2 r e c o r d / / A n a l y s e s  a n d ' i n t e r p r e t a t i o n  o f a tm o s p h e r i c  
C O 2 d a t a . —  B e r n :  W M O / I C S U / U N E P .—  1 9 8 1 ,—  P ,  1 1 3 - 1 2 0 .

2 3 8 . S c h n i t k e r  D . G lo b a l  p a l e o c e a n o g r a p h y  a n d  i t s  d e e p  w a t e r  l i n k a g e  tO' 
t h e  A n t a r c t i c  g l a c i a t i o n / / E a r t h  S c i.  R e v .—  1 9 8 0 ,—  V o l.  16, N  1.— P , 1— 20 ,

2 3 9 . S  e i  1 e .r  W ., C r u t z e n  P . E s t i m a t e s  o f  g r o s s ,  a n d  n e t  f lu x e s  o f  c a rb o n ,  
b e tw e e n  th e  b io s p h e r e  a n d  t h e  a tm o s p h e r e  f r o m  b io m a s s  b u r n i n g / / C l i m a t i c  
C h a n g e , -  1 9 8 0 ,—-V o l ,  2, N  3 ,— P , 2 0 7 — 248 ,

2 4 0 . S e l l e r s  P ,  J , e t  a l ,  A  s im p le  b io s p h e r e  m o d e l  ( S iB )  f o r  u s e  w i t h i a  
g e n e r a l  c i r c u l a t i o n  m o d e ls  / / J ,  A tm o s ,  S c i ,—  1 9 8 6 ,—  V o l,  4 3 , N  6 .—  P , 5 0 5 — 5 3 1 ,

2 4 1 . S h u k l a  C, ,  M i n t z  Y, I n f lu e n c e  o f  l a n d - s u r f a c e  e v a p o t r a n s p i r a t i o n  on . 
th e  e a r t h ’s  c l im a te / /S c i e n c e ,—  1 9 8 2 ,—  V o l,  2 1 5 , N  4 5 3 9 ,—  P , 1 4 9 8 — 1501 ,

2 4 2 . S  i e  g  e  n  t  h  a  1 e  r  U ,, O e s c h g e r  H . T r a n s i e n t  t e m p e r a t u r e  c h a n g e s  
d u e  to  i n c r e a s i n g  C O 2 u s i n g  s im p le  m o d e ls / /A n n ,  G la c i o l ,—  1 9 8 4 ,—  V o l.  5 .—  
P . 15 3 — 159.

2 4 3 . S i e g e n t h a l e r  U „  O e s c h g e r  H , B io s p h e r i c  C O 2 e m i s s io n s  d u r i n g  
t h e  p a s t  2 0 0  y e a r s  r e c o n s t r u c t e d  b y  d e c o n v o l u t io n  o f ic e  c o r e  d a t a / / T e l l u s . —
1 9 8 7 ,— V o l,  3 9 B , N  1;— P , 1 40— 154,
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2 4 4 . S m a g o r i n s k i  J .  G e n e r a l  c i r c u l a t i o n  e x p e r im e n t s  w i th  t h e  p r im i t iv e  
e q u a t i o n s :  T h e  b a s i c  e x p e r im e n t / /M o n .  W e a . R e v .—  1 9 6 3 .— V o l. 9 1 , N  3 .— P . 9 9 —
164.

2 4 5 . S m i t h  S.  D. ,  J o n e s  E . P .  E v id e n c e  f o r  w i n d - in d u c e d  p u m p in g  o f  a i r -  
s e a  g a s  e x c h a n g e  b a s e d  o n  d i r e c t  m e a s u r e m e n t s  o f  C O 2 f l u x e s / / J .  G e o p h y s .  R e s .—

, 1 9 8 5 , - V o l .  9 0 , N  C l . — P . 8 6 9 — 8 7 5 .
2 4 6 . S p e l m a n  M.  J . ,  M a n a b e  S . I n f lu e n c e  o f  o c e a n ic  h e a t  t r a n s p o r t  

u p o n  th e  s e n s i t i v i t y  o f  a  m o d e l  c l i m a te / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 4 .— V o l. 8 9 , 
N  C l . — P . 5 7 1 — 5 8 6 .

2 4 7 . S  t  a  1 e  у  O ., J  u  r  i с  a  G . M . F lu x  e m is s iv i ty  t a b l e s  f o r  w a t e r  v a p o u r ,  
c a r b o n  d io x id e  a n d  o z o n e / / J .  A p p l .  M e t .—  1 9 7 0 .—  V o l.  9, N  6 .—  P . 3 6 5 — 372 .

2 4 8 . S  t  i g  e  b  r  a  n  d  t  A . O n  th e  h y d r o g r a p h i c  a n d  ic e  c o n d i t i o n s  in  th e  n o r 
t h e r n  N o r th  A t l a n t i c  d u r i n g  d i f f e r e n t  p h a s e s  o f  a  g l a c i a t i o n  c y c l e / /P a l e o g e o g r . ,  
P a le o c l im .,  P a l e o e c o i .—  1 9 8 5 .— V o l. 5 0 , N  2 , - P .  3 0 3 — 3 2 1 .

2 4 9 . S t o n e  P .  H . A  s im p l i f i e d  r a d i a t i v e - d y n a m i c a l  m o d e l  f o r  t h e  s t a t i c  s t a 
b i l i t y  o f  r o t a t i n g  a tm o s p h e r e / / J .  A tm o s .  S c i .— 1 9 7 2 .— V o l. 2 9 , N  3 .— P . 4 0 5 — 4 1 8 .

2 5 0 . S t o n e  P.  H. ,  M i l l e r  D . A . E m p i r ic a l  r e l a t i o n s  b e tw e e n  s e a s o n a l  c h a n 
g e s  in  m e r id io n a l  t e m p e r a t u r e  g r a d i e n t s  a n d  m e r id io n a l  f l u x e s  o f h e a t / / J .  A tm o s .  
S c i .—  1 9 8 0 .— V o l. 3 7 , N  8 .— P . 1 7 0 8 — 1721 .

2 5 1 . T a k a h a s h i T . ,  A z e v e d o  A . E . G . T h e  o c e a n s  a s  a  C O 2 r e s e r v o i r / /  
I n t e r p r e t a t i o n  o f  c l im a te  a n d  p h o to c h e m ic a l  m o d e ls ,  o z o n e  a n d  t e m p e r a t u r e  m e a 
s u r e m e n t s . — N . Y .: A m e r . I n s t ,  o f  P h y s . ,  C o n f .  P r o c .—  1 9 8 2 .— N  8 2 .— P . 8 3 — 109.

2 5 2 . T  a  к  a  h  a  s  h  i T . e t  a l .  T h e  a l k a l i n i t y  a n d  t o t a l  c a r b o n  d io x id e  c o n c e n 
t r a t i o n  in  t h e  w o r ld  o c e a n s / / C a r b o n  c y c le  m o d e l in g .—  S C O P E  16.—  N . Y .: J o h n  
.W ile y  a n d  S o n s ,  1 9 8 1 .— P . 2 7 1 — 2 8 6 .

2 5 3 . T h o m p s o n  S.  L. ,  B a r r o n  E . J .  C o m p a r i s o n  o f C r e t a c e o u s  a n d  p r e 
s e n t  E a r t h  a lb e d o s :  i m p l i c a t i o n s  f o r  t h e  c a u s e s  o f  p a l e o c l im a te s / / J .  G e o l .—  1 9 8 1 .—  
V o l.  8 4 , N  2 .—  P .  1 4 3 — 167.

2 5 4 . T h o m p s o n  S.  L. ,  S c h n e i d e r  S . H . C a r b o n  d io x id e  a n d  c l im a te :  t h e  
i m p o r t a n c e  o f  r e a h s t i c  g e o g r a p h y  in  e s t i m a t i n g  th e  t r a n s i e n t  t e m p e r a t u r e  r e s -  
p o n s e / / S c i e n c e . -  1 9 8 2 , - V o l.  2 1 7 , N  4 5 6 4 .— P . 1 0 3 1 — 1033 .

2 5 5 . V  i П j  e  T . E . S e a  ic e  c o n d i t i o n s  in  t h e  E u r o p e a n  s e c to r  o f  th e  m a r g i n a l  
s e a s  o f  t h e  A rc t ic ,  1 9 6 6 — 1 9 7 5 .— N o r th  P o l a r  I n s t i t u t e  A r b o k  1 9 7 5 .— O s lo ,  19 7 6 .—  
P .  16 3 — 174.

2 5 6 . V  i n  j  e  T . E . T h e  d r i f t  p a t t e r n  o f  s e a  ic e  in  t h e  A r c t ic  O c e a n  w i th  p a r t i 
c u l a r  r e f e r e n c e  to  t h e  A t l a n t i c  a p p r o a c h / /T h e  A r c t i c  O c e a n :  T h e  h y d r o g r a p h i c  e n v i 
r o n m e n t  a n d  t h e  f a t e  o f p o l l u t a n t s . — N . Y .: M a c M i l la n ,  1 9 8 1 .—  P .  I l l — 120.

2 5 7 . W a s h i n g t o n  W . M . e t  a l .  A  g e n e r a l  c i r c u l a t i o n  e x p e r im e n t  w i th  
a  c o u p le d  a tm o s p h e r e ,  o c e a n  a n d  зёа  ic e  m o d e l / / J .  P h y s .  O c e a n o g r .—  1 9 8 0 .—  
V o l.  10, N  12 .— P . 1 8 8 7 — 1908 .

2 5 8 . W a s h i n g t o n  W . М ., M  e  e  h  1 G . A . G e n e r a l  c i r c u l a t i o n  m o d e l,,  e x p e 
r i m e n t s  o n  th e  c l im a t i c  e f f e c t s  d u e  t o  a  d o u b l in g  a n d  q u a d r u p l i n g  o f  c a r b o n  d io 
x id e  c o n c e n t r a t i o n / / J .  G e o p h y s .  R e s ,—  1 9 8 3 .—  V o l.  88 , N  C l l . —  P .  6 6 0 0 — 6 6 1 0 ;

2 5 9 . W a s h i n g t o n  W.  М. ,  M e e h l  G . A . S e a s o n a l  c y c le  e x p e r im e n t  o n  th e  
c l im a te  s n e s i t i v i t y  d u e  t o  a  d o u b l in g  o f  C O 2 w i th  a n  a tm o s p h e r ic  g e n e r a l  c i r c u l a 
t i o n  m o d e l  c o u p le d  to  a  s im p le  m ix e d - l a y e r  o c e a n  m o d e l / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 4 , -  
V o l.  89 , N  D 6 .— P . 9 4 7 5 — 9 5 0 3 .

2 6 0 . W e i s s  R . F .  e t  a l .  S e a s o n a l  e f f e c t s  o f t e m p e r a t u r e  a n d  s a l i n i t y  o n  th e  
p a r t i a l  p r e s s u r e  o f  C O 2 in  s e a w a t e r / W e i s s  R . F . ,  J a h n k e  R . A ., K e e l i n g  C . D . / / N a 
t u r e . — 1 9 8 2 .— V o l.  3 0 0 , N  5 8 9 2 .— P . 5 1 1 — 5 1 3 .

2 6 1 . W  e  t  h  e r  a  1 d  R . Т ., M a n a b e  S . C lo u d  c o v e r  a n d  c l im a te  s e n s i t i v i t y / /  
J .  A tm o s .  S c i . -  1 9 8 0 .— V o l. 3 7 , N  7 . - P . 1 4 8 5 - 1 5 1 0 .

2 6 2 . W e t h e r  a  I d  R.  Т. ,  M a n a b e  S . I n f lu e n c e  o f s e a s o n a L  v a r i a t i o n  u p o n  
t h e  s e n s i t i v i t y  o f a  m o d e l  c l i m a te / / J .  G e o p h y s .  R e s .—  1 9 8 1 .—  V o l.  86 , N  C 2 .—  
P . 1 1 9 4 — 1204.

2 6 3 . W e t h e r a l d  R.  Т. ,  M a n a b e  S . A n  in v e s t i g a t i o n  o f  c lo u d  c o v e r  
c h a n g e  in  r e s p o n s e  t o  t h e r m a l  f o r c in g , / /C l im a t ic  C h a n g e .—  1 9 8 6 .—  V o l.  8, N  1.—  
P .  5 - 2 6 .

2 6 4 . W h i t t a k e r  R.  H. ,  L i k e n s  G . E . T h e  b io s p h e r e  a n d  m a n / / P r i m a r y
p r o d u c t iv i t y  o f  t h e  b io s p h e r e .—  E c o l .  S tu d i e s ,  14 .— N . Y .: S p r i n g e r ,  1 9 7 5 .—
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В рем я зап азд ы в ан и я  нестационарной р еак 
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— релаксаци и  климатической системы 204,

207—214
— , среднее солнечное 277 
Вюрм 249-276
Вязкость отрицательная 35, 78

Галоклин 59, 136, 206, 258—261, 266—267,
281, 287 

Голоцен 226 , 276—288 
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У ровень карбонатной  компенсации 232, 234, 
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