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АННОТАЦИЯ 

Монография посвящена итогам исследования п» 
климатологии теплового баланса земной поверхности. 
В ней приводятся в систему и анализируются различные 
методы определения составляющих теплового баланса. 
Даются материалы по географическому распределению 
всех составляющих теплового баланса подстилающей 
поверхности, а также их годовых и суточных ходов. 
Излагаются приложения климатологии теплового баланса 
к.различным вопросам физической географии, агро-
метеорологии и гидрологии. Рассматривается примене-
ние теплового баланса в анализе метеорологической 
эффективности мелиоративных мероприятий. 

Монография может быть использована научными 
работниками, аспирантами и студентами, работающими: 
в области климатологии, метеорологии, гидрологии 
суши и океанологии, а также научными и практиче-
скими работниками других специальностей, интересую-
щимися вопросом преобразования солнечной энергии 
на поверхности Земли. 
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П Р Е Д И С Л О В И Е 

Исследования теплового баланса земной поверхности занимают 
в настоящее время значительное место во всех гидрометеорологиче-
ских дисциплинах, включая метеорологию, климатологию, гидроло-
гию суши и океанологию. 

Главная цель этих исследований заключается в изучении причин-
ных закономерностей, определяющих метеорологический и гидроло-
гический режим различных географических районов, и используемых 
для прогноза и расчета важных с практической точки зрения гидро-
метеорологических процессов и явлений. В частности, целый ряд 
исследований теплового баланса был выполнен для оценки влияния 
мелиоративных мероприятий на климатические условия приземного 
слоя воздуха, для расчета испарения на проектируемых водохрани-
лищах, для разработки методов прогноза замерзания водоемов и для 
решения многих других практических задач. 

В последние годы, по инициативе академика А. А. Григорьева, 
данные по тепловому балансу широко используются при изучении 
общих проблем физической географии, включая проблему географи-
ческой зональности. 

Быстрый рост запросов к материалам по тепловому балансу раз-
личных районов оказал значительное влияние на развитие климато-
логических исследований теплового баланса, посвященных изучению 
географического распределения его составляющих. 

В результате работ этого направления, выполненных в Главной 
геофизической обсерватории им. А. И. Воейкова, а также в других 
научных коллективах, в последние годы оформилась климатология 
теплового баланса как одна из областей общей климатологии. 

Настоящая монография посвящена изложению вопросов климато-
логии теплового баланса. 

Автор выражает искреннюю благодарность всем лицам, просмот-
ревшим эту работу в рукописи и сообщившим свои замечания. 
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Г л a sal 

ВВЕДЕНИЕ 

Солнечная радиация является главным источником тепловой энер-
гии почти для всех природных процессов, развивающихся в атмо-
сфере, гидросфере и в верхних слоях литосферы. Вместе с тем 
использование солнечной энергии имеет исключительное значение 
в хозяйственной деятельности человека и, в частности, является 
основой сельскохозяйственного производства. 

Вследствие этого вопрос о преобразованиях солнечной энергии 
в атмосфере, гидросфере и в верхних слоях литосферы (т. е. во 
внешней географической оболочке) имеет значение для разработки 
широкого комплекса проблем как практического, так и теоретиче-
ского характера. 

Общая картина основных преобразований энергии Солнца во 
внешней географической оболочке по современным представлениям 
имеет следующий вид. 

Поток солнечной радиации на среднем расстоянии Земли от 
Солнца приблизительно равен 1000 ккал/см2 год. Вследствие шаро-
образности Земли на единицу поверхности внешней границы атмо-
сферы в среднем поступает х/4 часть от общей величины потока, 
т. е. около 250 ккал/см2 год, причем приблизительно 150 ккал/см2 год 
поглощается Землей как планетой. 

При этом весьма существенно, что основная часть поглощенной 
солнечной радиации — около 3/4 от общего количества — погло-
щается земной поверхностью, тогда как атмосфера поглощает 
всего 1/4 часть. 

Земная поверхность, нагретая в результате поглощения солнечной 
радиации, становится источником длинноволнового излучения, нагре-
вающего атмосферу. Наличие в атмосфере водяного пара, газов и 
пыли, поглощающих длинноволновую радиацию в несколько раз 
уменьшает величину эффективного излучения1 поверхности по сравне-
нию с тем излучением, которое наблюдалось бы при полной прозрач-
ности атмосферы (оранжерейный эффект). В результате действия 
оранжерейного эффекта радиационный баланс земной поверхности 

1 Эффективным излучением называют разность длинноволнового излуче-
ния земной поверхности и длинноволнового противоизлучения атмосферы. 



(разность поглощенной радиации и эффективного излучения) оказы-
вается положительным. Так как радиационный баланс Земли как 
планеты в среднем за год близок к нулю, то радиационный баланс 
атмосферы, равный разности радиационного баланса Земли в целом 

I и радиационного баланса ее поверхности, оказывается отрицательным. 
KpQMe радиациощшх преобразований, значительное^ перераспре-

деление4-"тепла в^ащосфере ""^зерт-икальном: _ндправдщии оёущё г 

ствляетСя в проц§£се^лагеобмеа^'~связанного _с jaTp^Toft^Jjretraa;да 
нСиарение на урдвне,..подстилающей поверхности и с выделением 

• теп^-ткШ"Дёнсарщ_^__алжгсфере, а также — в процёссГ^ерт^шальдогб.' 
турбхТ1ШтногоЗщ;юо.бм£на.. ~~- " 

~ГТаряду с процессами перераспределения солнечной энергии в вер-
тикальном направлении, во внешней географической оболочке разви-
ваются мощные процессы горизонтального перераспределения тепла. 
Из этих процессов особое значение имеет передача тепловой энер-
гии в атмосфере и гидросфере между высокими и низкими широ-
тами, обусловленная существенной неоднородностью радиационного 
нагревания шарообразной земной поверхности. Эта передача осуще-
ствляется в форме макротурбулентного теплообмена и переноса 
тепла течениями, а также (в атмосфере) — в форме перераспределе-
ния тепла конденсации. 

Перечисленные., процессы ^преобразования солнечной-—энергии, 
обусловленные радиационными' энергетическими факторами, оказы-
вают огромное влияние на энергетический режим внешней географи-
ческой оболочки и, в частности, знащ1хедшо_^31^няю-Т.--радиацион-
ный иежим...на.-3,емной поверхности, который существенно зависит от 
циркуляции в атмосфере и гидросфере, испарения, конденсации и пр. 

Наряду с процессами преобразования солнечной энергии „первого 
порядка", существенно изменяющими радиационный и тепловой ре-
жимы, во внешней географической оболочке развивается ряд про-
цессов преобразования солнечной энергии, связанных с затратой 
сравнительно небольшого количества тепла, которые вследствие этого 
не оказывают заметного прямого влияния на радиационный и тепловой 
режимы. Эти процессы обычно имеют меньшее значение для метео-
рологических исследований, однако некоторые из них представляют 
исключительный интерес для других естественных наук, как, напри-
мер, процесс фотосинтеза, связанный с преобразованием радиацион-
ной энергии в сравнительно устойчивую форму химической энергии 
и с созданием органического вещества. 

Основными исходными данными для изучения всех форм пре-
образования солнечной энергии во внешней географической оболочке 
в настоящее время являются материалы по радиационному и тепло-
вому балансам. При этом особенно большое значение для исследова-
ния преобразований солнечной энергии имеют данные по радиацион-
ному и тепловому балансам земной поверхности, которая поглощает 
около 75% общего количества солнечной энергии, поглощаемой 
Землей, и вследствие этого является основным источником энергии 
для внешней географической оболочки. 



Так как именно вблизи земной поверхности наиболее интенсивно 
развиваются такие важнейшие природные процессы, как биологиче-
ские, гидрологические, почвенные, экзогенные геоморфологические и 
другие, то очевидно, что материалы по тепловому балансу поверх-
ности должны иметь существенное значение для изучения причин-
ных закономерностей всего комплекса природных процессов во внеш-
ней географической оболочке. 

В этой монографии рассматриваются основные закономерности 
радаадиошюго~иТеплового балансов земной поверхности в их гео-
графическом аспекте, т. излагается климатология теплового 
баланса. ~ — •• 
""ВГсостав климатологии теплового баланса прежде всего входит 

методика обработки результатов гидрометеорологических наблюдений, 
применение которой позволяет вычислить основные составляющие 
баланса. 

Методика определения составляющих (членов) теплового баланса 
по данным массовых гидрометеорологических наблюдений изложена 
в гл. II. 

Применение методов расчета составляющих баланса позволило 
разработать климатографию теплового баланса, включающую в на-
стоящее время материалы почти для всей поверхности земного шара. 

Основы климатографии теплового баланса кратко изложены 
в гл. III. 

Материалы по географическому распределению составляющих 
теплового баланса оказалось возможным использовать для решения 
различных вопросов климатологии, а также для изучения некоторых 
общих проблем физической географии. 

Так, использование материалов по тепловому балансу позволило 
сделать ряд заключений о закономерностях теплообмена и влагооборота 
в атмосфере. Выводы по этим вопросам, приведенные в главах III, 
IV, V и VI, дополняют причинные объяснения некоторых климати-
ческих явлений и дают количественную интерпретацию процессам, 
ранее изученным только качественно. 

Особое место при этом занимают основанные на применении дан-
ных по тепловому балансу исследования изменений климатического 
режима при мелиорации (гл. V). Учет материалов по тепловому ба-
лансу позволил сделать ряд выводов, имеющих определенное прак-
тическое значение. 

Поскольку преобразования солнечной энергии на земной поверх-
ности оказывают громадное влияние на динамику всех экзогенных 
природных процессов, то очевидно, что данные по тепловому ба-
лансу могут быть плодотворно использованы для изучения многих 
географических закономерностей. В соответствии с этим в гл. IV 
рассматриваются зависимости, связывающие условия теплового энер-
гетического баланса с гидрологическими процессами и развитием 
природного растительного покрова. При этом оказывается возмож-
ным выяснить некоторые причинные закономерности, определяющие 
открытое В. В. Докучаевым явление географической зональности. 
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Материалы, приведенные в монографии, позволяют также уточ-
нить существующие представления об общем энергетическом балансе 
Земли и ее водном балансе и осветить некоторые другие связанные 
с процессами тепло- и влагообмена. 

§ 1. Уравнения теплового баланса 

Уравнения т ё п л о в о г о баланса представляют собой частные фор-
•мулировки QAHflE0--4ta--e6H0BifflXJiui3Hae^^ 
нения энергии. Эти уравнения могут быть составлены для различных 
объеШыХ~уча"стйов и поверхностей во внешней географической обо-
лочке. Наиболее часто в современных исследованиях используются 
уравнение баланса для земной поверхности и уравнение баланса для 
системы „земля — атмосфера", 
Ti е. для вертикальной колонны, 
проходящей через всю внеш-
нюю географическую оболочку. 

Для составления уравнения /Т7~, 
теплового баланса земной по-

верхности следует просумми-
р о в а т ь все потоки тепловой 
энергии между элементом по- рИс. 1. Схема теплового баланса земной 
верхности и окружающим про- поверхности, 
странством. 

Обозначим величину радиационного потока тепла через R ' , тур-
булентный поток тепла между подстилающей поверхностью и атмо-
сферой через Р ' , поток тепла между подстилающей поверхностью 
и нижележащими слоями через А' и затрату тепла на испарение 
(или выделение тепла при конденсации) через LE' ( L — с к р ы т а я 
теплота испарения, Е ' — скорость испарения или конденсации). Так 
как все другие члены теплового баланса обычно значительно меньше 
перечисленных здесь потоков тепла, то в первом приближении урав-
нение теплового баланса можно записать в форме 

R' = LE' + Р' + А'. (1) 

При этом величина R ' считается положительной, если она ха-
рактеризует приход тепла к подстилающей поверхности, а все 
остальные величины — положительными, если они характеризуют 
расход тепла.1 Схема потоков тепла, включенных в уравнение тепло-
вого баланса, представлена на рис. 1. 

1 Следует отметить, что в ряде работ используется другая система зна-
ков для членов теплового баланса, согласно которой все члены баланса 
имеют одинаковый знак при их соответствии расходу или приходу тепла. 
Такая система обозначений, хотя и является более логичной, однако приво-
дит к некоторым неудобствам, поскольку при этом затрату тепла на испа-
рение и турбулентную теплоотдачу от земной поверхности в атмосферу 
следует рассматривать, как отрицательные величины; что противоречит 
установившейся практике. 

7 



Из членов теплового баланса, не включенных в уравнение (1), 
наиболее значительным по величине может быть расход тепла на 
таяние льда или снега на земной поверхности (или приход тепла 
от замерзания воды). Хотя для больших периодов осреднения (на-
пример, для года) последняя величина, как правило, оказывается 
значительно меньшей по сравнению с основными членами баланса, 
однако для некоторых случаев (например, для времени снеготаяния 
в областях средних и высоких широт) рассматриваемую величину 
следует включать в уравнение (1) в качестве дополнительного члена. 

Другие члены теплового баланса — потоки тепла от диссипации 
механической энергии ветра, ветровых волн, приливов, течений, 
поток тепла (положительный или отрицательный), переносимый выпа-
дающими осадками, температура которых не равна температуре под-
стилающей поверхности, а также расход энергии на фотосинтез и 
приход от окисления биомассы — обычно значительно меньше основ-
ных членов баланса для любых периодов осреднения. 

Исключения из этого правила хотя и возможны (как, например, 
случае лесного пожара, когда быстро освобождается большое 

количество тепла, накопленное за ряд лет в процессе фотосинтеза), 
однако сравнительно редки. 

Отдельно следует остановиться на вопросе об учете в уравне-
нии (1) влияния адвекции тепла. В некоторых работах до недавнего 
времени встречалось мнение о необходимости включения в уравне-
ние (1) дополнительного члена, характеризующего адвективный при-
ток тбпла к подстилающей поверхности. В связи с этим следует 
привести простые соображения, иллюстрирующие неправильность 
этой точки зрения и объясняющие связь горизонтального переноса 
тепла с составляющими теплового баланса (Будыко, 19496). 

Уравнение теплообмена в нижнем слое атмосферы при наличии 
горизонтального переноса тепла имеет вид 

дЬ дд д / , <М\ .... 
, + (2> 

где 6 — температура воздуха, х — горизонтальная координата, на-
правление которой совпадает с направлением ветра в нижнем слое 
воздуха, z — вертикальная координата, а — скорость ветра в ниж-
нем слое воздуха, k — коэффициент турбулентного обмена, t — время. 

После интегрирования уравнения (2) по z получим 
г г 

Г дв . , Г дЬ , Р' , д9 /оч J w d z + J (3> 
о о 

Р' где постоянная интегрирования, равная потоку тепла между 
9 С

р 

подстилающей поверхностью и атмосферой, деленному на плотность 
воздуха и теплоемкость. 
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z 

f 

Прямое влияние горизонтального переноса тепла на тепловой ба-

/ М , ланс слоя воздуха характеризуется членом I u - ^ - d z , величина ко -
б 

торого существенно зависит от z, т. е. от толщины рассматриваемого 
слоя. Составляя баланй для земной поверхности, нужно устремить г 

к нулю, вследствие чего j' и ^ dz обращается в нуль ^ величи-
б 

ны и и - g j конечны^. Так как член j* ~^dz при этом также об-
б 

ращается в нуль, теплообмен между земной поверхностью и атмо-
сферой при 2 — 0 определяется только членом к -Щ-, который соот-
ветствует вертикальному потоку тепла. При этом, оценивая порядок: 
величины членов уравнения (3), можно установить, что даже для 

z 

нижнего слоя воздуха толщиной 10—100 м члены f a ^ d z № 
о 

z 

dz обычно пренебрежимо малы по сравнению с k -J^ . Таким 
б 
образом, горизонтальный перенос тепла непосредственно не влияет-
не только на тепловой баланс земной поверхности, но также (при-
ближенно) и на тепловой баланс приземного слоя воздуха. 

Это заключение не противоречит, бесспорно, значительному влия-
нию горизонтального переноса тепла на тепловой баланс земной 
поверхности через изменения составляющих баланса — радиационного-
потока, турбулентного потока тепла, затрат тепла на испарение 
и т. д. 

Аналогичные соображения можно высказать и об учете влияния 
на тепловой баланс горизонтального переноса тепла в гидросфере. 
В этих условиях влияние горизонтального переноса сводится к тем.. 
или другим изменениям вертикального потока тепла А', а также 
других составляющих баланса. 

В уравнении теплового баланса (1) члены баланса, характеризую-
щие потоки тепла, можно заменить их суммами за период времени t: 
При эгом получим уравнение, совпадающее с уравнением (1) 

R=LE+P+A, (4) 

где величины без индексов характеризуют суммы тепла за рассмат-
риваемый период времени. 

Сумма „радиационного потока тепла на уровне земной поверхностю_ 
(положительного иди (щщцательного) обычно~называется радиацион-
ным балансом. " ~~ ™—— 



Величина радиационного баланса равна разности поглощенной 
:земной поверхностью солнечной радиации и эффективного излучения 

/? = (Q + ? ) ( 1 — « ) — Л (5) 
• где Q — сумма прямой радиации, q — сумма рассеянной радиации, 
а — альбедо, /—эффективное излучение (разность между приходом 
и расходом тепла на земной поверхности, обусловленная собствен-
ным излучением поверхности и противоизлучением атмосферы). 

/ Как справедливо указал ряд авторов, выражение „радиационный 
С -баланс" является не вполне удачным, так как термин „баланс" здесь 

употребляется не в общепринятом смысле_а__о.значае£_уы.е.т - др.и. хо да 
7 'и расхода только одной категории энергии — радиационной,...Хотя 
V применёнйе'ТгаргажейшГ", радиацион-

ный баланс" особенно неудобно 
именно при изучении теплового ба-
ланса, поскольку эти сходные тер-
мины имеют совершенно различное 
физическое содержание (так, ^част-
ности, радиационный баланс..обьГчнб 
не равен"-нулю^ тогда как сумма 
членов теплового баланса всегда 
рЗникТ йулягтгтС*%£~оЖ®нсоч в на-
стоящее время отказаться от исполь-
зования данного выражения очень 
трудно из-за его широкого распро-
странения во всех гидрометеороло-
гических дисциплинах. 

Величину теплообмена между 
деятельной поверхностью и ниже-
лежащими слоями А можно опре-

делить через другие составляющие теплового баланса верхних слоев 
-литосферы или гидросферы. Если составить уравнение теплового 
баланса для вертикальной колонны, верхнее основание которой рас-
положено на земной поверхности, а нижнее лежит на глубине, где 

кодовые колебания температуры затухают, то получим уравнение 

A = B + F, (6) 

где А — теплообмен колонны с деятельной поверхностью, F — тепло-
обмен колонны с окружающим пространством лито- или гидросферы 
по горизонтали, В—изменение теплосодержания внутри колонны 

.за данный период времени (рис. 2). 
Вертикальный теплообмен через нижнее основание колонны можно 

-считать равным нулю, поскольку тепловой поток из глубин земной 
коры обычно ничтожно мал по сравнению с основными членами 
теплового баланса. 

Для условий литосферы величина F, как правило, незначительна 
^вследствие малости средних горизонтальных градиентов температуры 
SB- почве. Поэтому для суши А = В. Так как в среднем за год верх-4 

.S / / / / / . / / / / / / / 

I I 

I I 
I I 

*Рис. 2. Схема теплового баланса 
верхнего слоя литосферы или 

гидоос&епы. 
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ние слои почвы не охлаждаются и не нагреваются, для среднего мно-
голетнего годичного периода в условиях суши А = В = 0. 

В тепловом балансе более или менее значительных по площади 
и глубине замкнутых водоемов, рассматриваемых в целом, вели-
чины А также близки к значению В, поскольку теплообмен между 
водоемом и грунтом обычно незначителен по сравнению с основ-
ными членами теплового баланса. 

Однако для отдельных участков океанов и других водоемов (мо-
рей и озер) величины А и В могут очень существенно отличаться, 
так как в этом случае возможно перераспределение большого коли-
чества тепла в горизонтальном направлении вследствие действия те» • 
чений и макротурбулентного обмена. 

В связи с этим для таких условий средняя годичная величина 
теплообмена деятельной поверхности с нижележащими слоями равна 
не нулю, а сумме тепла, полученного или теряемого вертикальной 
колонной, проходящей через гидросферу вследствие действия тече-
ний и макротурбулентности (т. е. A = F). 

Таким образом, уравнение теплового баланса суши для среднего 
годичного периода имеет вид 

R=LE + P, (7) 

а для условий океана 
R = LE-\-P + F. (8) 

Уравнения (7) и (8) в некоторых случаях дополнительно упро-
щаются. Так, для условий пустыни, где испарение близко к нулю, 
уравнение (7) приобретает форму 

R = P. 
Для условий мирового океана в целом, когда общее перераспре-

деление тепла течениями вследствие взаимной компенсации равно 
нулю, уравнение (8) приобретает вид 

R — LE Р. 

Заканчивая на этом рассмотрение вопроса об уравнениях тепло-
вого баланса земной поверхности, отметим, что при использовании 
этих уравнений следует учитывать некоторую условность предста-
вления о „земной поверхности" (иногда называемой также деятельной 
поверхностью, или подстилающей поверхностью). 

В действительности „поверхностные" процессы преобразования 
солнечной энергии происходят не на двухмерной поверхности, а в не-
котором слое, обладающем иногда заметной толщиной, как, напри-
мер, при затрате тепла на испарение на суше, при поглощении сол-
нечной энергии на водоемах и т. д. Значительной толщины „дея-
тельный слой" достигает при наличии высокой растительности 
(особенно для леса). 

Однако и при заметной толщине деятельного слоя использование 
представлений о деятельной поверхности обычно не приводит к за-
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метным неточностям, особенно при изучении составляющих баланса 
для больших периодов осреднения во времени. Но в отдельных 
случаях (при изучении быстрых изменений составляющих баланса 
и др.) вместо представления о деятельной поверхности целесообраз-
нее использовать представление о деятельном слое. 

Для вывода уравнений теплового баланса системы земля—атмо-
сфера (т. е. баланса для всей внешней географической оболочки 
в целом) следует рассмотреть приход и расход тепловой энергии 
в вертикальной колонне, рроходящей через всю атмосферу, и верх-
ние слои гидро- или литосферы, вплоть до уровней, где прекра-

гидросфера 

Рис. 3. Схема теплового баланса системы 
. земля — атмосфера. 

щаются заметные сезонные или суточные колебания температуры. 
При этом будем учитывать не потоки тепла, а их суммы за неко-
торый период времени t. 

Теплообмен между выделенной колонной и мировым простран-
ством характеризуется ее радиационным балансом R s , равным разно-
сти поглощенной солнечной радиации во всем объеме колонны и 
общего длинноволнового излучения из этого объема за рассматри-
ваемый промежуток времени (рис. 3). Радиационный баланс системы 
земля—атмосфера может иметь различный знак, причем будем счи-
тать величину положительной, когда она характеризует приход 
тепла к системе земля—атмосфера. 

Продолжая колонну вглубь лито- или гидросферы до слоев, 
термический режим которых не зависит от изменения метеорологи-
ческих факторов, можно считать, что приток тепла через ее нижнее 
основание практически равен нулю. 
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Притоки тепла через боковую поверхность колонны опреде-
ляются действием горизонтального переноса тепла в атмосфере и. 
гидросфере. Разность прихода и расхода тепла вследствие переноса 
в атмосфере изображена на рис. 3 стрелкой С, аналогичная харак-
теристика для гидросферы — стрелкой, F. 

Кроме теплообмена через поверхность колонны, на ее тепловой 
баланс существенно влияют источники (положительные или отрица-
тельные) тепла, расположенные внутри самой колонны. Среди них 
основное значение имеет избыток или недостаток тепла, возникаю-
щий в связи с процессами фазовых превращений воды, в особенности 
в связи с процессами испарения и конденсации. 

Приход тепла от атмосферной конденсации (разность прихода, 
тепла от конденсации водяного пара и расхода на испарение водяных 
капелек в атмосфере) над достаточно однородной поверхностью при-
близительно равен произведению скрытой теплоты испарения L на 
сумму осадков г . 1 Расход тепла на испарение (разность расхода тепла 
на испарение с поверхности водоема, почвы и растительности и при-
хода тепла от конденсации на этих объектах) равен LE. Об1цее 
влияние конденсации и испарения на тепловой баланс колонны можно 
приближенно охарактеризовать величиной L ( r — Е ) . 

Из других членов теплового баланса колонны следует учесть 
величину изменения теплосодержания внутри колонны за период 
времени суммирования Bs. Остальные члены баланса (приход тепла 
от диссипации механической энергии, разность расхода тепла на тая-
ние льда и прихода от его образования, разность расхода тепла 
на фотосинтез и прихода от окисления органического вещества 
и т. д.) обычно не играют заметной роли в тепловом балансе си-
стемы земля—атмосфера и могут не учитываться. 

Записывая уравнение теплового баланса системы земля—атмо-
сфера в форме 

Rs = C + F + L { E - r ) + Bt, (9) 

будем считать все члены правой части положительными, если они 
характеризуют расход тепла. Для среднего годичного периода вели-
чина Bs будет, очевидно, близка к нулю и уравнение (9) приобретет 
.форму 

Rs=C + F + L ( E - r ) . (Ю) 

Для условий с}ши это уравнение будет иметь еще более про-
стую форму 

Rs=C + L ( E - r ) . (11) * 

1 Приход тепла от конденсации в атмосфере равен разности прихода 
и расхода тепла, связанных с конденсацией и испарением капель воды 
в облаках и туманах. Над достаточно однородной поверхностью для значи-
тельных периодов осреднения разность сумм конденсации и испарения 
в атмосфере равна величине осадков. Это равенство, однако, может не 
выполняться в условиях пересеченной местности, а также для отдельных 
коротких интервалов времени. 
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Так как для земного шара в целом Е — r и горизонтальный 
перенос тепла в атмосфере и гидросфере в сумме, очевидно, равен 
нулю, то уравнение теплового баланса всей внешней географической 
оболочки приобретает простую форму 

Rs = 0 . • (12) 
Уравнение радиационного баланса системы земля—атмосфера Rs 

аналогично приведенному выше уравнению для радиационного ба-
ланса земной поверхности (5) 

= (is) 
где Qs — коротковолновая солнечная радиация, приходящая на внеш-
нюю границу атмосферы, a s — альбедо системы земля—атмосфера, 
I s — суммарное длинноволновое излучение в мировое пространство. 

Уравнение теплового баланса атмосферы можно получить либо 
суммированием соответствующих потоков тепла, либо просто как 
разность уравнений теплового баланса системы земля—атмосфера и 
земной поверхности. 

Считая, что радиационный баланс атмосферы равен 

Ra~Rs — 

а изменение теплосодержания в атмосфере равно 

найдем, что 

Ra = C - L r - P + Ba, (14) 

причем для среднего годичного периода Ra = С — Lr — Р. (15) 
Наряду с уравнениями теплового баланса во многих расчетах 

придется использовать уравнения водного баланса. 
Уравнение водного баланса поверхности суши является выраже-

нием условия равенства нулю алгебраической суммы всех видов при-
хода и расхода твердой, жидкой и газообразной воды, поступающей 
к горизонтальному участку поверхности от окружающего простран-
ства за определенный промежуток времени. 

Это уравнение имеет форму 
r = E + f w + m, (16) 

где г — осадки, Е — разность испарения и конденсации на земной 
поверхности (обычно для краткости называемая испарением), fw — 
поверхностный сток, т — влагообмен земной поверхности с ниже-
лежащими слоями. Величина т является алгебраической суммой гра-
витационного потока жидкой влаги с поверхности почвы в более 
глубокие слои, вертикального потока пленочной влаги между слоями 
почвы с различным увлажнением, вертикального потока водяного 
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пара, потока воды, поднимаемой корнями растений, и т. д. при' 
суммировании этих потоков за рассматриваемый период времени. 

Уравнение (16) чаще используется в несколько измененной форме,, 
которую можно получить, учитывая, что вертикальный поток вла -
ги т равен сумме грунтового стока fp и изменения влагосодержа-
ния в верхних слоях литосферы b (это равенство соответствует 
уравнению водного баланса вертикальной колонны, проходящей-
через верхние слои литосферы до глубин, на которых влагообмен, 
практически уже не имеет места). 

С учетом того что сумма поверхностного стока fw и грунтового 
стока fp равна полному стоку / , найдем 

> = £ • + / + Ь . (17).' 

Уравнение (17) может использоваться также для расчетов вод-
ного баланса водоемов или их отдельных участков. В этом случае 
величина / будет характеризовать суммарное перераспределение воды, 
по горизонтали за рассматриваемый период времени как в самом 
водоеме, так и в нижележащих слоях грунта (если там происходиг 
заметное перераспределение влажности). Аналогично и величина Ъ-
для условий водоема должна определять общее изменение количе-
ства воды как в самом водоеме, так и в нижележащих слоях, если,-
там отмечается заметное изменение влагосодержания. Практически-
во многих случаях для водоемов величина Ъ определяется измене-
нием уровня воды. Для среднего годичного периода величина Ь-
часто достаточно мала, в связи с чем уравнение водного баланса-
приобретает форму 

r = E + f . , (18> 
Для всего земного шара в целом горизонтальное перераспреде-

ление влаги равно нулю, в связи с этим уравнение водного баланса^ 
имеет простую форму 

г = Е. (19)» 
Такую же форму уравнение водного баланса имеет для средне-

годичного периода в условиях бессточных областей суши, включая» 
условия пустынь. 

В заключение приведем уравнение водного баланса атмосферы.. 
В результате суммирования всех категорий прихода и расхода влаги 
в вертикаль-ной колонне, проходящей через толщу атмосферы, не-
трудно получить уравнение 

£ = г + С + & в , (20> 
где С — количество влаги, получаемое или теряемое вертикальной 
колонной из-за действия воздушных течений и горизонтального тур-
булентного обмена; Ъа — изменение количества воды в колонне за рас-
сматриваемый период времени. 

Так как атмосфера может удерживать сравнительно небольшое 
количество воды во всех ее фазовых состояниях, величина Ьа обычно-
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значительно меньше других составляющих баланса. Для среднегодич-
sHoro периода ее значение всегда близко к нулю. 

Приведенные здесь уравнения теплового и водного балансов 
являются основой для всех построений и выводов, излагаемых в на-
стоящей монографии. 

§ 2. Общий о б з о р исследований теплового баланса 
земной поверхности 

Постановка вопроса об исследовании теплового баланса принад-
лежит выдающемуся климатологу и географу А. И. Воейкову. В со-
•временной литературе часто цитируется замечательное по глубине 
высказывание А. И. Воейкова, заканчивающее первую главу его 
монографии „Климаты земного шара . . . " (Воейков, 1884): „Я думаю, 
что одна из важнейших задач физических наук в настоящее 
время — ведение приходо-расходной книги, солнечного тепла, 
получаемого земным шаром, с его воздушной и водяной обо-
лочкой.1 Нам нужно знать: сколько получается солнечного тепла 
у верхних границ атмосферы, сколько его идет на нагревание атмо-
сферы, на изменение состояния примешанного к ней водяного пара; 
затем, какое количество достигает поверхности суши и вод, какое 
идет на нагревание различных тел, какое на изменение их состояния 
(из твердого в жидкое и из жидкого в газообразное), на химические 
реакции, особенно сопряженные с органической жизнью; затем нужно 
знать, сколько тепла Земля теряет посредством излучения в небесное 
пространство и как идет эта потеря, т. е. насколько посредством 
понижения температуры и насколько посредством изменения состоя-
ния тел, особенно воды. 

Трудности достижения цели не могут испугать ученых, способ-
ных понять широкие задачи науки. Не одним веком она строится. 
Поэтому я и счел полезным поставить задачу во всей ее широте, 
ие скрыва'я громадных трудностей не только ее полного решения, 
•но даже и сколько-нибудь приблизительного". 

Для оценки значения этих мыслей А. И. Воейкова следует на-
помнить, что во время создания „Климатов земного шара . . . " 
<80-е годы XIX в.) вопрос о преобразованиях солнечной энергии во 
^внешней географической оболочке был почти совершенно не разра-
ботан. Более или менее систематические актинометрические наблю-
дения были начаты только в конце XIX в., первые попытки расчетов 
прихода солнечной энергии на земную поверхность также еще не 
•были известны Воейкову к моменту написания его монографии.2 

Тем не менее Воейков не только совершенно правильно сформули-
ровал главные задачи изучения теплового баланса, но и со свой-

1 Курсив А. И. Воейкова. 
2 Работу Анго (Angot, 1883), в которой впервые были исследованы 

закономерности прихода солнечной энергии на земную поверхность, 
А. И. Воейков смог использовать только при; подготовке второго издания 
,Климатов земного шара...", опубликованного в 1887 г. 
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ственным ему научным оптимизмом выразил убеждение, Что громад-
ные трудности решения этих задач будут успешно преодолены. 

Во многих исследованиях А. И. Воейкова были, рассмотрены 
^различные конкретные вопросы, связанные с изучением теплового 
^баланса. Так, в частности, в „Климатах земного шара . . . " Воейков 
^много внимания уделил расчетам изменения теплосодержания озер 
^ в годовом ходе. Эти расчеты позволили Воейкову сделать ряд вы-
^ в о д о в о влиянии водоемов на климатические условия различных 

областей. 
В работе А. И. Воейкова „Кругооборот тепла в оболочке зем-

ного шара" (1904) подробно рассматривается вопрос о климатообра-
зующем значении теплооборота в почве и водоемах. Многие идеи 
Воейкова, изложенные в этой работе, не утратили и сейчас актуаль-
ного научного значения. Достаточно 

указать хотя бы на определение 
Воейковым исключительно важного понятия внешней деятельной по-
верхности и его глубокие соображения о связи теплооборота с годо-
вым и суточным ходом температуры. 

Очевидно, однако, что более или менее широкие исследования 
теплового баланса земной поверхности могли быть начаты только 
после создания эффективной методики определения его основных 
составляющих. 

Разработка методов определения составляющих баланса с самого 
начала развивалась в двух главных направлениях: создание специаль-
ных приборов для измерения отдельных составляющих баланса 
и разработка методов расчета составляющих баланса на основе 
учета теоретических представлений при более или менее широком 
использовании материалов массовых гидрометеорологических наблю-
дений. 

Первый этап в разработке методов определения составляющих 
баланса, основанных на применении специальных приборов, был 
тесно связан с развитием актинометрических исследований. 

Большое значение в создании научной актинометрии имели ра-
боты отечественных ученых. В частности, важным этапом в разви-
тии актинометрических наблюдений явилось создание актинометра 
О. Д. Хвольсона, при помощи которого в Павловске с 1890 г. 
были начаты систематические наблюдения за прямой солнечной 
радиацией. Возможности измерений солнечной коротковолновой ра-
диации в дальнейшем значительно расширились после появления 
в 1895 г. пиргелиометра К. Онгстрема, создания в 1906 г. весьма 
совершенного актинометра В. А. Михельсона, усовершенствова-
ния в 1910—1911 г. С. И. Савиновым актинографа Крова (Кали-
тин, 1950) и разработки ряда других актинометрических приборов. 
Значительно позже, только в конце 30-х годов, оказалось возмож-
ным обеспечить более или менее точные измерения рассеянной ра-
диации в результате создания в 1934 г. пиранометра Ю. Д. Яни-
шевского (описанного позднее в работе Янишевского, 1951). 

Успехи, достигнутые в деле усовершенствования актинометриче-
ских приборов, способствовали быстрому расширению сети актино-
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метрических станций, ведущих наблюдения за потоками коротковол-
новой радиации. 

Так, если до Великой Октябрьской социалистической революции 
в России актинометрические наблюдения велись только в пяти пунк-
тах, то к концу 30-х годов эти наблюдения осуществлялись уже на 
нескольких десятках станций (Калитин, 1947). Особенно ускорилось 
развитие мировой актинометрической сети за последнее десятилетие. 

Ход развития сети актинометрических станций можно охаракте-
ризовать, в частности, сравнением сводок результатов актинометри-
ческих наблюдений, опубликованных в различные годы. Так, напри-
мер, в работе Кимбалла (Kimball), опубликованной в 1927 и 1930 гг.„ 
приведены средние величины суммарной радиации по данным наблю-
дений всего 32 станций, расположенных в различных районах зем-
ного шара. В сводке Горчинского (Gorczinsky) 1945 г. были при-
ведены материалы для 58 станций. В первой сводке Т. Г. Берлянд ! 

(Берлянд, 1949) были приведены средние величины суммарной ра-
диации по наблюдениям 85 станций, а во второй (Берлянд, 1954) — 
по наблюдениям 139 станций. Хотя последнее число во много раз 
меньше количества метеорологических станций, производящих наблю-
дения над основными метеорологическими элементами, тем не менее 
сейчас уже возможно непосредственное обобщение имеющихся дан-
ных актинометрических наблюдений для получения ряда выводов ; 
климатологического характера. 

Следует, однако, отметить, что наблюдения подавляющего боль-
шинства актинометрических станций до последнего времени ограни-
чивались измерениями только потоков коротковолновой радиации. 

Измерения длинноволновой радиации и, в частности, эффектив-
ного излучения были связаны с необходимостью преодоления значи-
тельных методических трудностей и поэтому начались гораздо позже 
измерений коротковолновой радиации. 

Первым прибором, при. помощи которого производились более. ] 
или менее систематические измерения эффективного излучения, был 
пиргеометр К. Онгстрема разработанный в 1905 г. (Angstrom, 1916). 
Впоследствии в ряде работ было установлено, что наблюдения при 
помощи этого прибора обычно содержали довольно большие ошибки. 

Попытки многочисленных авторов усовершенствовать конструкции 
приборов, измеряющих эффективное излучение, до последнего вре-
мени не давали вполне удовлетворительных результатов. Только-
сравнительно недавно были сконструированы приборы, хотя и не 
лишенные недостатков, однако все же позволяющие без больших 
принципиальных погрешностей измерять эффективное излучение не 
только в ночное, но и в дневное время суток. Современные 
приборы для измерения длинноволновых потоков радиации при-
менялись для наблюдений в ряде исследований как для стацио-
нарных, так и для экспедиционных условий, однако полученные 
в этих работах материалы по своему объему все же недостаточны 
для сколько-нибудь широких климатологических обобщений. Наряду 
с этим указанные материалы имеют большое значение для проверки,: 
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различных расчетных методов определения эффективного излучения, 
о чем подробнее см. стр. 43—46. 

Более или менее надежные приборы для прямого измерения ра-
диационного баланса также были созданы сравнительно недавно. 
Первые шаги в этом направлении сделали еще в 20-х годах В. А. Ми-
хельсон и затем И. Г. Лютерштейн и А. А. Скворцов. 

Позже разработкой балансомеров много занимались Ю. Д. Яни-
шевский и Ф. Альбрехт. В результате многолетних исследований 
Ю. Д. Янишевский создал простую конструкцию балансомера, позво-
ляющую без больших принципиальных ошибок измерять величины 
радиационного баланса (Янишевский, 1949). В последние годы Альбрехт 
также посвятил несколько работ усовершенствованию прибора, пред-
назначенного для измерений радиационного баланса (Albrecht, 1933, 
и др.). В самое последнее время новая конструкция балансомера 
была предложена Д. Л. Лайхтманом и Н. В. Кучеровым (1952). 

Не останавливаясь на перечислении некс/горых других конструк-
ций балансомеров, отметим, что приборы для непосредственного изме-
рения радиационного баланса сейчас довольно широко используются 
в экспедиционных исследованиях по мелиорации климата нижних 
слоев воздуха и другим проблемам физики приземного слоя атмо-
сферы. Для стационарных наблюдений балансомеры применяются 
пока в ограниченном масштабе. В связи с этим фактический мате-
риал наблюдений по балансомерам в настоящее время очень невелик 
и, в частности, заметно меньше материала наблюдений за эффектив-
ным излучением. По этой причине данные прямых измерений радиа-
ционного баланса оказывается возможным использовать главным 
образом для изучения физико-метеорологических закономерностей и 
решения различных методических вопросов. Применение этих данных 
для сравнения климатических условий различных районов пока еще 
оказывается затруднительным. 

Методы непосредственных измерений других составляющих тепло-
вого баланса земной поверхности, в особенности затраты тепла на 
испарение и турбулентного теплообмена, разработаны значительно 
меньше по сравнению с методами измерений составляющих радиа-
ционного баланса. 

Поскольку скрытая теплота испарения представляет собой хорошо 
известную физическую величину, всегда можно найти затрату тепла 
на испарение при измерении испарения с земной поверхности. 

Приборы для определения испарения с поверхности суши (испа-
рители различных конструкций) разрабатывались многочисленными 
авторами в течение длительного периода времени. Некоторые из 
почвенных испарителей применялись для наблюдений на отдельных 
гидрометеорологических станциях.1 

1 Так, одно время на ряде станций применялся испаритель, сконструи-
рованный М. А. Рыкачевым (Рыкачев, 1898). Материалы наблюдений при 
помощи этого прибора вместе с наблюдениями по некоторым другим испа-
рителям были впоследствии напечатаны („Материалы наблюдений над испа-
рением . . 1 9 3 9 , и др.). 
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Имеющиеся в настоящее время материалы наблюдений по испа-
рителям сравнительно немногочисленны и, как указывает ряд иссле-
дователей, повидимому, часто не свободны от заметных системати-
ческих ошибок. В связи с этим применение почвенных испарителей 
пока нельзя считать универсальным методом определения испарения 
с поверхности суши. 

Для определения испарения с водной поверхности во многих 
работах применялись разнообразные испарители, однако наблюдения 
по этим приборам обычно также связаны с заметными погрешностями 
и недостаточны для широких климатологических обобщений.1 

В связи с трудностью применения испарителей для измерения 
испарения в разнообразных физико-географических условиях, в по-
следние годы для определения испарения и затраты тепла на испа-
рение во многих работах применялись градиентные методы, связан-
ные с расчетами испарения по измерениям вертикального градиента 
влажности при одновременном учете величины коэффициента турбу-
лентного обмена. Другим вариантом градиентного метода определе-
ния испарения является так называемый балансовый метод, в кото-
ром испарение^ или затрата тепла на испарение, определяется по 
измерениям вертикальных градиентов температуры и влажности 
в приземном слое воздуха и по измерениям радиационного баланса 
и теплооборота в почве. 

Градиентные методы позволяют также определить величину тур-
булентного потока тепла — одного из наиболее трудных для прямого 
измерения членов теплового баланса. 

Многочисленные работы по градиентным методам, выполненные 
как в СССР (Будыко, 1946а, 1948а; Тимофеев, 1951; Будыко и Ти-
мофеев, 1952; Методические указания под ред. Русина, 1954, и мн. др.), 
так и за рубежом (Thornthwaite and Holzman, 1942; Holzman, 1943, 
и др.) подтвердили большое значение указанных методов. Однако 
имеющиеся материалы наблюдений, необходимые для определения 
членов теплового баланса градиентными методами, все еще весьма 
ограничены, так как на сети гидрометстанций до сих пор массовое 
применение градиентных наблюдений не организовано. 

Из других методов непосредственного определения составляющих 
теплового баланса заслуживает внимания идея Б. А. Айзенштата 
(1948, 1951 и др.), который предложил несколько конструкций при-
боров для измерения членов теплового баланса (включая теплообмен 
деятельной поверхности с атмосферой) методом компенсации. 

Приборы Айзенштата применялись в нескольких экспедиционных 
работах, причем были получены интересные результаты. Метод Айзен-
штата, к сожалению, применим главным образом для определения 
составляющих баланса деятельной поверхности, лишенной раститель-
ного покрова. В последнее время новый прибор для измерения тур-

1 Сводки наблюдений по водным испарителям и испарительным бассей-
нам имеются в работах Б. Д. Зайкова (1949), Фолансби (Follansby, 1933) 
и др. 
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булентного потока тепла, в некоторых отношениях аналогичный при-
борам Б. А. Айзенштата, разработал Н. В. Кучеров (1952). 

Не останавливаясь на упоминании ряда других приборных мето-
дов определения составляющих теплового баланса, по различным 
причинам не имеющих сколько-нибудь широкого распространения, 
отметим, что в результате больших успехов экспериментальной метео-
рологии сейчас достигнута возможность измерения всех основных 
составляющих теплового баланса в разнообразных физико-географи-
ческих условиях. Вместе с тем, поскольку специальные балансовые 
наблюдения проводились главным образом в отдельных научно-
исследовательских работах и не производятся (кроме измерений ко-
ротковолновой радиации) на сколько-нибудь многочисленных гидро-
метеорологических станциях, выводы из этих наблюдений обычно 
оказываются недостаточными для более или менее широких клима-
тологических обобщений. 

В связи с этим в настоящее время особое значение приобретают 
расчетные методы определения составляющих теплового баланса, 
которые позволяют вычислять величины членов баланса только по 
данным массовых метеорологических наблюдений. 

Первые расчеты составляющих теплового баланса были посвящены 
определению изменения теплосодержания в замкнутых водоемах и 
верхних слоях почвы. Подобные расчеты, сравнительно простые 
в методическом отношении, выполнялись еще в прошлом столетии 
A. И. Воейковым, Феррелем и др. Из работ этого направления 
заслуживает упоминания исследование Хомена (Homen, 1897), кото-
рый впервые сравнил теплооборот в суточном ходе для условий 
гранитной скалы, торфяного луга и песчаной почвы. Результаты, 
полученные Хоменом, впоследствии неоднократно излагались в раз-
личных учебниках по метеорологии. 

В конце XIX в. были выполнены также первые фундаментальные 
исследования, посвященные расчету преобразования солнечной энер-. 
гии в атмосфере. К этим работам относится упомянутое исследование 
Анго, в котором было определено количество коротковолновой 
радиации, достигающей земной поверхности в различных широтных 
зонах земного шара. 

Однако первые расчеты всех составляющих теплового баланса 
земной поверхности были выполнены только в начале XX в. Боль-
шое значение для исследований теплового баланса имела работа 
B. Шмидта (Schmidt, 1915). Шмидт определил расчетными мето-
дами средние годовые величины составляющих теплового баланса 
для широтных зон мирового океана северного и южного полушарий, 
включая расчет среднего для каждой широты количества тепла, пе-
реносимого в океанах по горизонтали вследствие действия морских 
течений и макротурбулентности. 

Хотя расчетные методы, использованные Шмидтом, были весьма 
грубыми (особенно это относится к определению затраты тепла на 
испарение и турбулентного теплообмена), однако он все же получил 
правильный порядок величин основных составляющих теплового ба-
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ланса. Следует отметить, что вычисление составляющих теплового 
баланса Шмидт впервые связал с определением водного баланса ми-
рового океана. 

Из последующих исследований теплового баланса заслуживают 
упоминания работы А. Онгстрема. В работе, опубликованной в 1920 г. 
(Angstrom, 1920), Онгстрем определил все составляющие теплового 
баланса для замкнутого водоема — озера Васьяуре в Швеции. При 
этом были существенно уточнены расчетные методы определения 
составляющих радиационного и теплового балансов, хотя вопрос 
о вычислении величин затраты тепла на испарение и турбулентного 
теплообмена Онгстрему также не удалось решить без применения 
довольно условной гипотезы. 

В работе 1925 (Angstrom, 19256) Онгстрем вычислил основные 
составляющие теплового баланса в районе Стокгольма для всех ме-
сяцев и года. 

Главным недостатком этой во многих отношениях ценной работы 
было пренебрежение величиной отраженной радиации при определе-
нии радиационного баланса для теплого времени года. Только в рас-
четах С. И. Савинова, опубликованных в „Курсе геофизики" 
П, Н. Тверского (1934), впервые была найдена годовая и месячная 
величины радиационного баланса для одного из районов суши (Пав-
ловск) без этой принципиальной ошибки. 

' Для развития исследований теплового баланса отдельных морей 
большое значение имела работа В. В. Шулейкина (1935), в которой 
на основании специальных наблюдений и ряда расчетов были впер-
вые вычислены составляющие радиационного и теплового балансов 
одного из морей (Карского). 

Необходимо отметить, что в результате определения составляю-
щих теплового баланса Шулейкин смог доказать большую роль теп-
лого течения в формировании термического режима Карского моря. 
Этот вывод был впоследствии подтвержден данными прямых наблю-
дений ((Шулейкин, 1941). 

После опубликования указанных работ ряд авторов включился 
в исследования теплового баланса и количество расчетов составляю-
щих радиационного и теплового балансов для различных пунктов 
суши и водоемов начало быстро возрастать. 

Так, в работе Ф. Альбрехта (Albrecht, 1940) были найдены вели-
чины составляющих радиационного и теплового балансов для 
12 пунктов, из которых 6 относились к различным областям суши, 
5 — к отдельным районам океанов и 1 — к небольшому озеру. 
Широко используя расчетные методы определения составляющих 
балансов, Альбрехт вместе с тем обработал и некоторые данные 
специальных балансовых наблюдений. Наряду с величинами состав-
ляющих балансов для месячного и годичного периодов, Альбрехт 
получил некоторый материал (правда, сравнительно ограниченный) 
по суточным ходам членов радиационного и теплового балансов. 

Заслуживает внимания ряд выводов в этом исследовании о взаим-
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ной связи общих климатических условий с режимом членов тепло-
вого баланса. 

Из работ, посвященных определению составляющих теплового 
баланса для отдельных пунктов суши, заслуживает внимания иссле-
дование С. А. Сапожниковой (19486). 

С. А. Сапожникова выполнила расчеты годовых и сезонных 
величин составляющих теплового баланса для 8 пунктов, располо-
женных в различных географических зонах на территорий СССР. 
На основании анализа материалов по тепловому балансу Сапожникова 
дала объяснение некоторым физико-географическим закономерностям 
{в частности, факторам, определяющим северную границу лесной 
зоны). 

Расчеты месячных величин радиационного баланса для ряда пунк-
тов Нижнего Поволжья были выполнены Б. М. Гальперин (19496), 
Следует упомянуть также о расчетах радиационного баланса для 
отдельных районов Арктики, выполненных А. С. Каледкиной (1939) 
и Р. Н. Шпаковской (1940). Детальное исследование радиационного 
режима и радиационного баланса района Москвы опубликовал 
М. С. Аверкиев (1947). Имеются также работы, содержащие расчеты 
членов радиационного и теплового балансов ряда пунктов Западной 
Сибири (Орлова, 1954), радиационного баланса района Якутска 
(Гаврилова, 1954) и некоторых других пунктов на территории 
СССР. 

Расчеты радиационного и теплового балансов различных водое-
мов методически несколько более простые, чем расчеты теплового 
баланса для суши, за последние 20—30 лет получили очень широ-
кое распространение. 

Известное значение для развития этих исследований имело исполь-
зование при расчетах отношения затраты тепла на испарение к турбу-
лентному теплообмену так называемого „отношения Боуена" — фор-
мулы, связывающей испарение и турбулентный теплообмен с разностью 
температуры поверхности водоема и воздуха и соответствующей 
разностью удельной влажности. Применение указанной формулы 
в работе Каммингса и Ричардсона (Cummings and Richardson, 1927) 
и во многих последующих исследованиях значительно облегчило 
определение составляющих теплового баланса водоемов по данным 
массовых метеорологических наблюдений. 

Из работ, посвященных определению радиационного баланса 
и составляющих теплового баланса для отдельных водоемов, упомя-
нем расчеты целого ряда исследователей по определению составляю-
щих теплового баланса различных морей (X. К. Уланов для Черного 
моря, 1938: О. Мерцалова для Барёнцова моря, 1938; В. В. Тимонов 
и П. П. Кузьмин для Белого моря, 1939; Н. Т. Черниговский для 
арктических морей, 1940а, 19406; Л. Ф. Рудовиц, 1927, и И. А. Бена-
швили, 1941, для Каспийского моря; Б. Д. Зайков для Аральского 
моря, 1946; Б. А. Шлямин для Азовского моря, 1947; А. Ф. Шишко 
для Белого моря, 1948; Н. И. Егоров для Красного моря, 1950, 
и др.). 
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В современной литературе по тепловому балансу имеется также 
несколько исследований теплового баланса поверхности океанов, 
В работе Мосби (Mosby, 1936) были произведены расчеты радиа-
ционного баланса широтных зон мирового океана и определены 
величины испарения с океанов. К началу 40-х годов относятся пер-
вые попытки построения карт составляющих теплового баланса для 
некоторых районов мирового океана. 

Джекобе (Jacobs, 1943) и Свердруп (Sverdrup, 1945) построили 
схематические карты составляющих теплового' баланса для северных 
частей Атлантического и Тихого океанов. В работах Альбрехта 
(1949, 1951) были выполнены расчеты членов теплового баланса для 
Тихого и Индийского океанов, на основании которых он построил 
серию карт составляющих баланса для отдельных месяцев и года. 

Расчеты составляющих теплового баланса для района Гольфстрима 
были опубликованы Н. П. Коноплевым (1953). 

В работе Зауберера.и Дирмхирн (Sauberer und Dirmhirn, 1954) 
произведены расчеты и построены карты радиационного баланса 
океанов северного полушария для четырех месяцев — марта, июня, 
сентября и декабря. 

Тепловой баланс отдельных озер и испарительных бассейнов изу-
чался в работах Каммингса и Ричардсона (Cummings and Richardson, 
1927; Richardson, 1931; Cummings, 1936, и др.), Jl. Н. Демченко 
(1952), Зауберера (1953) и др. Исследование теплового баланса 
искусственных, водохранилищ выполнили А. П. Браславский и 
3. А. Викулина (1954). 

Не останавливаясь здесь на вопросе о развитии в перечисленных 
выше исследованиях методики расчетов составляющих теплового 
баланса, отметим дополнительно несколько работ, имевших суще-
ственное значение для усовершенствования расчетных методов опре-
деления составляющих радиационного баланса. 

К этим работам относятся, в частности, исследования А. Онг-
стрема (1922) и С. И. Савинова (1933) по методике расчетов сум-
марной коротковолновой радиации. Методы расчета длинноволновой 
радиации, предложенные вначале Онгстремом (1916) и Брентом 
(Brunt, 1934), получили затем развитие в теоретических исследова-
ниях К. Я- Кондратьева (1949а, 19496 и др.), М. Е. Берлянда 
и Т. Г. Берлянд (1952), Т. В. Кирилловой (1951), в эксперимен-
тальной работе Больца и Фалькенберга (1949) и "в ряде других 
исследований. 

Широкое распространение за последние 10- 15 лет как расчет-
ных, так и экспериментальных исследований теплового баланса зем-
ной поверхности в значительной мере определялось необходимостью 
обеспечения быстрорастущих запросов к данным по тепловому балансу 
со стороны всех гидрометеорологических наук. 

В метеорологии материалы по тепловому балансу в настоящее 
время используются в расчетах трансформации воздушных масс. Иа 
работ этого направления следует упомянуть исследование В. Г. Ка-
строва (1938), посвященное изучению физического механизма разви-
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тия засух, а также работы М. Е. Берлянда (1952, 1953 и др.) и> 
М. В. Завариной (1953), в которых расчеты трансформации связаны 
с разработкой методов прогноза термического режима. 

Из агрометеорологических исследований, в которых используются1 

данные по тепловому балансу, следует выделить работы С. А. Са-
пожниковой. В одной из ее работ (1948а) расчеты теплового баланса: 
сельскохозяйственного поля позволили получить практически инте-
ресные выводы о причинах, затрудняющих продвижение на север-
зерновых хлебов. 

В работах, выполненных под руководством С. А. Сапожниковой 
(как, например, „Климатические данные для междуречья Волги и 
Урала", 1951), а также в исследованиях В. В. Орловой (1954)-
материалы по тепловому балансу применяются для объяснения законо-
мерностей агрометеорологического режима различных областей СССР. 

Очень широкое использование материалов по тепловому балансу 
отмечается в современных исследованиях по мелиорации климата. 
Так, в частности, в работах М. И. Юдина (Будыко, Дроздов, Льво-
вич, Погосян, Сапожникова, Юдин, 1952), Д. Л. Лайхтмана (1953)' 
и других авторов материалы по тепловому балансу применяются для; 
расчетов изменения гидрометеорологического режима при орошении. 

Расчеты составляющих теплового баланса использовались также 
в работах М. И. Юдина и автора по методике оценки гидрометеоро-
логической эффективности полезащитного лесоразведения (Будыко 
и Юдин, 1951, 1952) и в других работах автора, о которых будет 
упомянуто в гл. V. 

Следует указать, что существенное значение для изучения гидро-
метеорологической эффективности мелиоративных мероприятий на 
базе исследования теплового баланса земной поверхности имели 
комплексные экспедиции Главной геофизичёской обсерватории 
им. А. И. Воейкова, в частности, экспедиция 1951 г. в Каменную 
Степь (руководитель проф. О. А. Дроздов) и экспедиция 1952 г. 
в орошаемый оазис Пахта-Арал (руководитель проф. Д. Л. Лайхт-
ман). Материалы наблюдений этих экспедиций (Труды ГГО, вып. 39, 
1953, и вып. 40, 1953) вместе с данными стационарных наблюдений 
на ряде специально организованных агрометеорологических станций 
доказали громадное значение учета режима теплового баланса для 
оценки гидрометеорологической эффективности мелиоративных меро-
приятий. 

В соответствии с этим в многочисленных современных исследо-
ваниях данные по тепловому балансу используются при выборе 
наиболее эффективных конструкций полезащитных лесных полос, 
при расчетах влияния орошения на климат приземного слоя воздуха,, 
при изучении зависимости норм орошения от погодно-климатических 
факторов и т. д. 

По теоретическим проблемам современной метеорологии, разре-
шаемым при использовании данных по тепловому балансу земной 
поверхности, отметим работы по теории климата (Л. Р. Ракипова, 
1952, 1953, и др.). 
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Учет материалов по тепловому балансу позволяет в этих работах 
проверить исходные гипотезы и уточнить некоторые принципиальные 
положения теоретических схем генезиса климата. 

Кроме того, данные по тепловому балансу используются при 
решении ряда задач динамической метеорологии, в которых уравне-
ние теплового баланса применяется в качестве граничного условия. 
К числу таких исследований относятся работы по теории суточного 
хода метеорологических элементов, по теории местных циркуляции 
и др. 

Материалы по тепловому балансу находят сейчас не менее широ-
кое применение в исследованиях по гидрологии суши и морей, чем 
в метеорологических работах. 

Расчеты теплового баланса, в частности, являются одним из 
главных методов прогноза режима снеготаяния. Ряд важных иссле-
дований по этому вопросу выполнил П. П. Кузьмин (1947, 1950, 
1951 и др.). Из других методов гидрологических прогнозов, широко 
использующих данные по тепловому балансу водоемов, следует упо-
мянуть прогнозы термического режима водоемов, включая прогнозы 
замерзания водоемов и таяния льда на них.. 

Наряду с этим, материалы по тепловому балансу используются 
в исследованиях гидрологического режима болот, включая расчеты 
испарения с болот, в расчетах испарения и стока для различных 
районов суши, при изучении климатических условий увлажнения. 
На работах последнего направления подробнее остановимся в гл. IV. 

Большое значение расчеты теплового баланса имеют для опреде-
ления испарения как с существующих водоемов, так и для проекти-
руемых водохранилищ. Последний вопрос, разработанный, в част-
ности, в исследовании А. П. Браславского и 3. А. Викулиной 
(1954), имеет особенно большое практическое значение. 

Следует упомянуть также о расчетах теплового баланса суще-
ствующих водоемов, выполненных для оценки изменений их гидро-
метеорологического режима при осуществлении крупных мелиоратив-
ных мероприятий. Эти работы непосредственно связаны с циклом 
исследований по тепловому балансу морей и океанов, выполняемых 
главным образом для объяснения закономерностей гидрометеороло-
гического режима рассматриваемых водоемов. Большую роль в раз-
витии указанных исследований сыграли, как уже отмечалось, работы 
В. В. Шулейкина. 

Кроме использования материалов по тепловому балансу в гидро-
метеорологических науках,, эти материалы сейчас применяются при 
разработке общих проблем физической географии. Очевидно, что для 
изучения механизма взаимодействия природных процессов весьма 
важно иметь представления о географических закономерностях пре-
образования на земной поверхности солнечной радиации, которая 
является основной энергетической базой почти всех экзогенных при-
родных процессов. В соответствии с этим в цикле трудов А. А. Гри-
горьева (1937, 1946, 1948, 1951, 1954 и др.) был установлен ряд 
закономерностей, связывающих характеристики радиационного и теп-
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лового балансов земной поверхности и атмосферы с интенсивностью 
основных физико-географических процессов. Из работ этого направ-
ления упомянем также исследования Д. Л. Арманда (1949, 1950) 
и автора (на последних работах мы остановимся ниже). 

Быстрый рост запросов к материалам по тепловому балансу 
является стимулом для значительного расширения климатологических 
исследований распределения составляющих радиационного и тепло-
вого балансов. 

До середины 40-х годов климатологические закономерности 
составляющих теплового баланса были изучены крайне недостаточно. 
По средним величинам составляющих теплового баланса для условий 
суши в научной литературе имелись данные расчетов только для 
нескольких пунктов, причем точность этих расчетов была совершенно 
невыяснена. Для водоемов имелось несколько больше данных (рас-
четы для ряда морей и озер и схематические карты для части 
поверхности океанов), однако и для океанов мировых карт распре-
деления составляющих баланса не имелось и точность выполненных 
расчетов в ряде случаев представлялась весьма спорной. 

В связи с этим в работах коллектива сотрудников Главной гео-
физической обсерватории им. А. И. Воейкова (ГГО) была постав-
лена задача детального изучения климатологических закономерностей 
радиационного и теплового балансов. При этом значительное внима-
ние было уделено разработке методов независимого определения всех 
составляющих теплового баланса,, что должно было позволить объек-
тивно проверить точность выполненных расчетов по замыканию 
уравнения баланса. Последняя задача была решена сначала для усло-
вий отдельного пункта (Будыко, 1946в), а затем для обширной тер-
ритории суши — южных областей Европейской территории СССР 
(Будыко, 1947). Подтвердив таким способом достаточную надеж-
ность разработанной методики определения составляющих баланса, 
автор смог впервые построить карты составляющих теплового баланса 
для поверхности суши. 

В следующих работах ГГО были построены сезонные и годичные 
карты составляющих теплового баланса для Европейской территории 
СССР (Т. Г. Берлянд, 1948), годичные карты составляющих баланса 
для внетропической части северного полушария (Т. Г. Берлянд, 1949), 
годичные карты радиационного баланса для Западной Европы и 
восточной части Северной Америки (Зубенок, 1949а) и выполнены 
расчеты широтных значений составляющих баланса для северного 
полушария (Будыко, 19496). 

После этих исследований, имевших в известной мере подготови-
тельный характер, автором, Т. Г. Берлянд и Л. И. Зубенок была 
выполнена работа по составлению мировых карт составляющих 
баланса как для годичного периода, так и для месяцев. Эта серия 
карт включает показатели суммарной коротковолновой радиации, 
радиационного баланса земной поверхности, испарения и затраты 
тепла на испарение, турбулентного теплообмена подстилающей по-
верхности с атмосферой, а также карту (для годичного периода) 
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количества тепла, получаемого или теряемого поверхностью океанов 
в связи с действием морских течений. Всего указанная серия содер-
жит 66 карт, дающих общее представление о географических законо-
мерностях преобразования солнечной энергии на поверхности земли. 

Годовые карты из этой серии были опубликованы в 1953 г., 
в Морском атласе, т. II (Будыко, Берлянд, Зубенок, 1953) и, вместе 
с пояснительным текстом, в отдельной статье (Будыко, Берлянд, 
Зубенок, 1954а). Вся серия карт опубликована в 1955 г. в „Атласе 
теплового баланса". 

Так как мировые карты теплового баланса по необходимости 
являются схематичными, то для территории СССР в работе Т. Г. Бер-
лянд и Н. А. Ефимовой (1955) были построены более детальные 
карты суммарной радиации и радиационного баланса (месячные и> 
годовые). Всего последняя серия содержит 26 карт. 

Кроме перечисленных карт, в последнее время в работах ГГО 
были построены для части территории СССР детальные карты испа-
рения и затраты тепла на испарение за отдельные месяцы. 

Наряду с этим были выполнены расчеты суточных ходов состав-
ляющих радиационного баланса в различных климатических зонах 
(Бирюкова, 1955) и изучены некоторые характеристики изменчи-
вости составляющих баланса. 

Оценивая всю сумму материалов по климатографии теплового-
баланса, полученных за последние годы, можно отметить, что сейчас 

( 

изученность пространственно-временных распределений ряда состав-
ляющих баланса в некоторых отношениях не уступает изученности, 
распределений основных метеорологических элементов (например, 
в настоящее время существуют мировые карты распределения сум-
марной радиации и радиационного баланса для всех месяцев года,, 
тогда как подобных карт для такого важнейшего метеорологического-
элемента, как осадки, до сих пор не построено). Вместе с тем 
необходимо отметить значительную схематичность большинства карт 
теплового баланса, а также их не всегда достаточную надежность, 
особенно для областей с плохо изученным гидрометеорологическим 
режимом — в высоких широтах, на океанах южного полушария, 
и т. д. 

Получение новых материалов по климатографии теплового баланса 
позволило значительно расширить исследования климатологических, 
закономерностей теплового баланса и получить ряд новых выводов 
общего характера. Так, эти материалы, вместе со специально выпол-
ненными исследованиями по теплообмену в атмосфере, позволили' 
опровергнуть ранее существовавшее представление о том, что атмо-
сфера в целом отдает тепло поверхности земли турбулентным тепло-
обменом (Будыко и Юдин, 1946, 1948). В результате выполнения^ 
расчетов теплового баланса удалось впервые сравнить количество 
тепла, переносимое из низких широт в высокие в атмосфере и 
в гидросфере (Будыко, 19496). 

Не упоминая здесь других общих климатологических закономер-
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«остей, установленных при использовании карт составляющих теп-
лового баланса, отметим только, что эти материалы применяются 
в упомянутых выше работах по теории климата, в исследованиях 
•общей циркуляции атмосферы (Усманов, 1953, и др.), в работах по 
•описанию климата различных территорий (как, например, Федоров 
и Баранов, 1949; Орлова, 1954, и др.), в синоптико-климатологиче-
ских исследованиях и в ряде работ по гидрометеорологической 
эффективности мелиоративных мероприятий, о которых уже говори-
лось выше. 

Новые материалы по климатографии теплового баланса нашли 
также довольно широкое применение в различных физико-географи-
ческих исследованиях. К числу этих исследований относятся послед-
ние труды А. А. Григорьева (1951, 1954) по теории географической 
зональности, а также некоторые работы автора (19486, 1949а, 1950а, 
19516 и др.). 

При выполнении этих работ автор пытался применять данные по 
энергетическому балансу для изучения физико-географических законо-
мерностей дедуктивным методом, на основании общих физических 
законов. Такой метод, соединенный с использованием эмпирических 
материалов и обобщений, значительно расширяет, по нашему мне-
нию, возможности географических исследований. 

Применение материалов по тепловому балансу позволило устано-
вить в указанных исследованиях ряд закономерностей, связывающих 
климатические факторы с характеристиками гидрологического режима, 
с геоботанической и почвенной зональностью и с,некоторыми пока-
зателями продуктивности естественного растительного покрова. 

Развитие исследований в этом направлении отражает наметив-
шуюся сейчас тенденцию сближения физической географии с геофи-
зикой на основе более широкого применения в физической геогра-
фии количественных приемов исследования и физических методов 
анализа. Можно думать, что комплексное использование физико-гео-
графических и геофизических методов исследования должно расширить 
возможности решения ряда практических и теоретических задач, 
относящихся как к физической географии, так и к геофизике. 



Г л а в а II 

МЕТОДЫ КЛИМАТОЛОГИЧЕСКИХ РАСЧЕТОВ 
СОСТАВЛЯЮЩИХ ТЕПЛОВОГО БАЛАНСА 

В предыдущей главе отмечалось, что имеющийся материал прямых 
измерений составляющих теплового баланса очень ограничен и, как 
правило, недостаточен для широких климатологических обобщений. 
В связи с этим для изучения пространственных распределений со-
ставляющих баланса в настоящее время основное значение имеют 
косвенные методы расчета, использующие данные наблюдений за 
основными метеорологическими элементами — температурой и влаж-
ностью воздуха, облачностью,- осадками, ветром, температурой почвы 
и воды в водоемах и другими. 

Методика климатологических расчетов составляющих теплового 
баланса может быть в большей или меньшей степени усложнена 
в зависимости от того, какие метеорологические данные возможно 
использовать при расчете (имеются ли, например, данные по облач-
ности для различных ярусов или только по общей облачности 
и т. д.). Вместе с тем степень детализации используемой методики 
должна зависеть и от задачи расчета — расчет схематических карт 
средних величин составляющих теплового баланса для континентов 
и океанов может, очевидно, выполняться при применении менее диф-
ференцированной методики по сравнению с расчетами для небольших 
районов в микроклиматических исследованиях, а также с расчетами 
для отдельных коротких периодов времени. 

Следует при этом иметь в виду, что в настоящее время в боль-
шей мере разработаны методы климатологических расчетов состав-
ляющих теплового баланса для значительных периодов осреднения 
(средние многолетние годовые и месячные величины). Вопрос о мето-
дике расчета составляющих теплового баланса за короткие сроки по 
данным основных метеорологических наблюдений разрешен еще не 
полностью. 

§ 3. Радиационный баланс 

В климатологических расчетах радиационного баланса его вели-
чина обычно определяется в соответствии с формулой (5) как раз-
ность поглощенной радиации (Q-f-<?)(l — а) (где Q — прямая 
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радиация, q — рассеянная радиация, а — альбедо) и эффективного' 
излучения I. 

При таком методе расчета для вычисления радиационного баланса 
предварительно надо найти величину суммарной радиации (Q-J-gO-

Как уже отмечалось в гл. I, суммарная радиация является един-
ственной составляющей радиационного и теплового балансов, изме-
ряемой на сравнительно многочисленных актинометрических станциях 
(в настоящее время приблизительно на 200 станциях на всех конти-
нентах). 

Следует, однако, указать, что сеть станций, измеряющих суммар-
ную радиацию, имеет очень неравномерную плотность. Наибольшее 
количество таких станций находится на Европейской территории 
СССР и в Северной Америке. Это обстоятельство позволило 
Н. Н. Калитину уже в 1945 г. построить карту годовых величин 
суммарной радиации для Европейской территории СССР (Калитин,, 
1945). Несколько позднее Хенд построил аналогичную карту для 
территории Соединенных Штатов Америки (Hand, 1953). 

В других областях суши, кроме указанных районов, сеть актино-
метрических станций крайне редка, что делает невозможным непо-
средственное обобщение материалов наблюдений в виде сколько-
нибудь детальных карт суммарной радиации. На океанах системати-
ческие актинометрические наблюдения практически не проводятся. 

Вследствие этого более или менее широкое исследование распре-
деления суммарной радиации на земном шаре невозможно выполнить, 
без использования климатологических расчетных методов. 

Первые исследования, посвященные расчетам величин коротко-
волновой радиации, приходящей на земную поверхность, ограничи-
вались определением прямой радиации. В цитированной выше работе-
Анго, а также в последующих исследованиях С. И. Савинова (1925, 
1928), М. Миланковича (1939 и др.), В. Г. Кастрова (1928), 
Б. М. Гальперин (1949а) и других авторов были разработаны методы 
расчета количества прямой радиации, доходящей до земной поверх-
ности, в зависимости от условий прозрачности атмосферы. 

В дальнейшем в ряде работ были сделаны попытки теоретиче-
ским или эмпирическим методом дополнительно учесть количество-
приходящей рассеянной радиации и оценить влияние облачности на 
суммарную радиацию. 

Результаты большинства из этих исследований не получили боль-
шого применения в расчетах суммарной радиации из-за громоздкости-
полученных формул, их недостаточной точности и необходимости, 
учитывать в вычислениях ряд параметров, обладающих значительной 
изменчивостью и недостаточно хорошо изученных. 

Простой и вместе с тем достаточно удовлетворительный способ-
определения суммарной радиации был предложен в работах А. Онг-
стрема (1922), Кимбалла (1928) и Савинова (1933а, 19336). 

В исследовании, опубликованном в 1922 г., Онгстрем для опре-
деления суммарной радиации предложил формулу 

(Q + ? ) = (Q + 9')O [& + ( ! ~ k ) S ] , (21) 
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тде ( Q - \ - q ) и (Q- j -^ )o — суммарная радиация при действительных 
условиях и при отсутствии облачности, 5 — отношение продолжи-
тельности солнечного сияния по гелиографу к возможной продолжи-
тельности за данный период, k — коэффициент, определяющий, какую 
-часть от возможной составляет действительная радиация при полной 
облачности. Величину коэффициента k, по данным наблюдений 
в Стокгольме, Онгстрем нашел равной 0,235. 

В работе Кимбалла (1928) по данным наблюдений нескольких 
•американских станций была получена сходная зависимость 

(Q + ?) = (Q + <?)o [0,29 + 0,71 (1 - п)} , (22) 

где п — средняя облачность в долях от единицы. 
С. И. Савинов в своих исследованиях (1933а, 19336) детально 

изучил соотношение величин S и (1 — ri) по данным наблюдений 
в Павловске и нашел, что эти величины обычно заметно отличаются 
друг от друга. Савинов пришел к заключению, что лучше всего 
-с фактической величиной отношения действительной суммы солнеч-
ной радиации к возможной согласуется среднее арифметическое 
от 5 и (1 — га). 

На основании этого для расчетов прямой и суммарной радиации 
Савинов предложил формулы 

Q = Q „ ( l ~ n ) (23) 
т 

( Q + ? ) = * ( Q + 9 ) O ( 1 - C » ) , (24) 
где 

.с — коэффициент, характеризующий влияние облачности на радиа-
цию. 

В соответствии с заключением С. И. Савинова, а также выводами 
Б . М. Гальперин (1949а) и других авторов, в расчетах суммарной 
•радиации использование показателя п дает лучшие результаты по 
•сравнению с применением характеристики общей облачности или 
продолжительности солнечного сияния. Однако для многих районов 
надежные материалы по продолжительности солнечного сияния отсут-
ствуют, что вынуждает ограничиваться при определении суммарной 
радиации использованием данных по общей облачности. 

Работы С. И. Савинова значительно способствовали широкому 
применению приведенных здесь формул в климатологических расче-
тах коротковолновой радиации. Большое значение при этом имело 
то обстоятельство, что величина возможной радиации ( Q + <?)o> 
входящая в формулы (21), (22), (24) оказалась сравнительно устой-
чивым показателем^ зависящим в основном от широты и времени 
года. Такая закономерность существенно облегчала использование 
этих формул для расчетов суммарной радиации. 
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Из других эмпирических методов определения суммарной радиа-
ции упомянем формулы, предложенные В. Н. Украинцевым (1939) 
и Альбрехтом (1940). 

В результате обработки данных наблюдений ряда станций, 
расположенных в зоне от 35 до 70° с. ш., Украинцев получил 
формулу 

где S.5 — сумма часов солнечного сияния, т и п — коэффициенты, 
зависящие от времени года и широты местности. 

Вычислив величины этих коэффициентов, Украинцев представил 
их в виде таблиц в зависимости от широты для каждого месяца. 

Проверка метода Украинцева на современном материале наблю-
дений показывает, что он часто дает несколько заниженные величины 
суммарной радиации. Возможно, что это связано с использованием 
в работе Украинцева наблюдений за рассеянной радиацией по уста-
релым приборам, занижающим ее величину. 

Формула, предложенная Альбрехтом, имеет вид 

где AQ — высота солнца, а , & и TJ — численные коэффициенты. 
Очевидно, что для расчетов величин суммарной радиации за 

более или менее длительные периоды времени данные, полученные 
по этой формуле, следует суммировать в соответствии с суточным 
ходом высоты солнца. 

Определив значения коэффициентов а и b по немногочисленным 
данным наблюдений, Альбрехт нашел а = 0,31—0,34 кал/см2 мин., 
b = 5,0 — 7,4. 

Сопоставление расчетов по формуле Альбрехта с данными наблю-
дений приводит к выводу, что формула дает обычно довольно боль-
шие систематические ошибки, в основном занижая значения суммар-
ной радиации. Это, повидимому, связано с использованием Альбрех-
том очень недостаточного материала наблюдений при обосновании 
формулы (26) и определении ее коэффициентов. Несколько лучшие 
результаты, повидимому, дает другая формула Альбрехта, имеющая 
при некоторых упрощениях следующий вид: 

( Q + Я) = [ао S L N — & O L / * S I N A 0 ) [1 — (1 — TJ) п\ кал/см2 мин. (26а) 

Коэффициент а0 по данным наблюдений изменяется в пределах 
1,7—2,4, коэффициент Ь0 приблизительно равен 0,32. 

Физическое содержание этой зависимости было объяснено 
К. Я. Кондратьевым (1954). 

В исследованиях ГГО по климатологии теплового баланса -для 
расчетов суммарной радиации использовалось уравнение 

(Q + q) = m ^ S + n , (25) 

( Q + ? ) = (Q + < ? ) o [ i - ( i - * H (27) 
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в современной литературе обычно называемое формулой Савинова — 
Онгстрема. 

Параметры, входящие в эту формулу, были определены 
Т. Г. Берлянд по имеющимся материалам актинометрических наблю-
дений (Будыко, Берлянд, Зубенок, 1954а, 19546). 

При этом средние месячные величины возможной радиации 
(Q + tf)o были найдены для различных широт и всех месяцев года 
с помощью метода, предложенного В. Н. Украинцевым (1939). 
В соответствии с идеей метода Украинцева для ряда станций, распо-
ложенных в различных , широтных зонах, были построены графики, 
по оси абсцисс которых откладывались дни года, а по оси ординат — 
соответствующие суточные значения суммарной радиации по наблю-
дениям за несколько лет. Точки на графиках располагались внутри 
определенных областей, имеющих отчетливо выраженную верхнюю 
границу. Так как верхние точки на этих графиках, очевидно, отно-
сятся к ясным дням, то, проводя через эти точки плавную кривую, 
можно получить годовой ход суточных величин суммарной радиации 
при безоблачном небе. 

Зависимость найденных таким методом величин возможной радиа-
ции от широты для различных месяцев представлена в табл. 1. 

Таблица Т 
Суммарная радиация при безоблачном небе (Q + <?)o ккал/см2 мес. 

Широта I И III IV V VI VII VIII IX X XI XII 

80° С 0,0 0,0 " 2,5 9,6 17,9 20,3 18,9 10,8 3,6 0,4 0,0 0,0 
75 од 0,6 4,0 11,2 18,7 20,9 19,7 12,3 5,3 1,7 0,2 0;0 
70 0,2 1,4 5,8 12,7 19,4 21,4 20,3 13,7 7,0 3,0 0,7 0,1 
65 0,8 2,5 7,6 14,1 20,1 21,9 21,0 15,1 8,8 

10,5 
4,5 1,5 0,4 

60 1,7 3,9 9,6 ' 15,4 20,8 22,3 21,6 16,4 
8,8 

10,5 6,1 2,6 1,2 
55 3,0 5,6 11,5 16,6 21,5 22,7 22,1 17,7 12,3 7,7 4,1 2,3-
50 4,7 7,5 13,5 17,8 22,1 23,0 22,5 18,8 14,2 9,6 5,8 3,8 
45 6,6 9,4 15,4 19,0 22,6 23,3 22,9 20,1 16,0 11,6 7,7 5,7 
40 8,7 11,5 17,0 20,0 22,9 23,5 23,2 21,1 17,6 13,4 9,7 7,7 
35 10,8 13,6 18,5 21,0 23,0 23,5 23,3 21,8 18,8 15,1 11,8 9,6-
30 12,7 15,2 19,5 21,6 23,0 23,5 23,3 22,2 19,8 16,5 13,6 11,4 
25 14,3 16,5 20,3 21,8 22,9 23,4 23,1 22,3 20,5 17,6 15,0 13,1 
20 15,5 17,5 20,8 21,8 22,6 22,9 22,7 22,2 21,0 18,5 16,3 14,5 
15 16,6 18,3 21,0 21,6 22,0 22,2 22,1 21,8 21,1 19,2 17,3 15,7 
W 17,4 19,0 21,0 21,3 21,2 21,2 21,2 21,2 21,1 19,6 18,0 16,6 
5 18,0 19,5 20,8 20,8 20,4 19,8 20,1 20,5 . 20,8 19,9 18,6 17,3 
0 18,5 19,8 20,4 20,2 19,2 18,0 18,7 19,6 20,4 •20,0 19,0 18,0> 

Следует указать, что величины возможной радиации в этой таб-
лице несколько больше соответствующих значений, найденных 
в большинстве предшествующих работ. Это различие, повидимому, 
в известной степени связано с использованием в ранее выполненных 
расчетах возможной радиации сравнительно ограниченного материала 
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наблюдений, зачастую включающего измерения радиации устарев-
шими приборами, занижающими величину рассеянной радиации. 
Вместе с тем особенности метода Украинцева. (который дает скорее 
возможную радиацию для хорошей прозрачности атмосферы,1 а не 
для средней прозрачности) могут привести к тому, что величины 
возможной радиации в табл. 1 несколько завышены. Однако это 
обстоятельство, как будет отмечено ниже, не должно привести 
к заметным систематическим ошибкам в расчетах суммарной радиации 
по формуле (27). 

Для определения коэффициента k, позволяющего учесть влияние 
-облачности на суммарную радиацию, также были использованы дан-
ные наблюдений в различных широтных зонах. 

Коэффициент k, представляющий собой отношение действитель-
ной радиации к возможной при полной облачности, должен зависеть 
от средней высоты солнца, свойств облачности и условий отражения 
коротковолновой радиации (величины альбедо). 

В связи с этим средние величины коэффициента k будут, оче-
видно, различными для различных районов, причем этот коэффициент 
должен также несколько меняться в суточном и годовом ходе. 

Средние годовые величины коэффициента k, осредненные для 
различных широт, представлены в табл. 2. 

Таблица 2 
Среднеширотные значения коэффициента k 

<р° 75 70 65 60 55 50 45 40 
k 0,55 0,50 0,45 0,40 0,38 0,36 0,34 0,33 

<Р° 35 30 25 20 15 10 5 0 
k . . . . . . 0,32 0,32 0,32 0,33 0,33 0,34 0,34 0,35 

Представленные в табл. 2 значения коэффициента к были най-
дены по данным актинометрических наблюдений в 62 пунктах. Так 
как этот коэффициент вычислялся непосредственно по формуле (27) 
при учете средних фактически наблюденных величин ( Q - ) - ^ ) и рас-
считанных указанным выше методом значений (Q + <?)0> т 0 ясно, что 
небольшая систематическая ошибка в величинах ( Q + <?)0 должна 
соответственно изменить значения коэффициентов k. При этом обес-
печивается некоторая компенсация влияния ошибок определения 
параметров формулы (27) на расчеты суммарной радиации. 

При определении суммарной радиации по формуле (27) и табл. 1 
и 2 влияние изменений прозрачности атмосферы и влияние измене-
ний средних высот и формы облаков учитываются только как сред-
ние широтные факторы [через широтные изменения величин (Q -f- q)0 
и k] . Кроме того, в таком расчете не учитываются годовые измене-

1 Кроме этого, при определении возможной радиации по методу Украин-
цева ее значения могут в некоторых случаях завышаться из-за влияния 
небольшой облачности (до 2—3 баллов), которая иногда не уменьшает, 
а увеличивает суммарную радиацию по сравнению с безоблачными усло-
виями. 
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ния коэффициентов k, которые по данным ряда работ могут иметь 
определенное значение. 

Вследствие этого рассматриваемую методику расчетов суммарной 
радиации следует считать довольно схематичной и пригодной глав-
ным образом для расчетов распределения радиации на обширных 
территориях, масштабов земного шара и континентов. Важным 
достоинством этой методики является использование в ней только 
наиболее доступных данных по общей облачности (климатологиче-
ские материалы о повторяемости различных форм облачности для 
многих зарубежных территорий и для части ойеанов либо отсут-
ствуют, .либо недостаточно надежны). Вопрос о точности расчетов 
суммарной радиации по формуле (27) и табл. 1 и 2 будет рассмот-
рен в § 6. 

Более дифференцированная методика расчета суммарной радиации 
должна учитывать влияние на радиацию формы и высоты облаков 
в каждом пункте, а также влияние изменений условий прозрачности 
атмосферы. 

Влияние изменения свойств облачности на радиацию в годовом 
ходе можно приближенно учесть изменением значений коэффи-
циента к. Вопрос о годовом ходе соответствующих коэффициентов 
для формул Савинова и Онгстрема рассмотрен, в частности, в работе 
Б .М. Гальперин (1949а). В этом исследовании отмечается, что коэффи-
циент с формулы Савинова (24) для некоторых районов заметно 
изменяется в годовом ходе. 

Наши расчеты показали, что при использовании формулы (27) 
изменения входящего в нее коэффициента k в годовом ходе также 
заметны, хотя обычно при пренебрежении этими изменениями боль-
ших ошибок в расчетах суммарной радиации не возникает. 

Другой способ учета влияния свойств облачности на суммарную 
радиацию заключается в непосредственном включении в расчетные 
формулы показателей количества облаков различных ярусов. Так, 
например, в работе П. П. Кузьмина (1950) отношецие действитель-
ной величины суммарной радиации к возможной принимается равным 

1 — сх («о — «„) — с,2пи , 

где п0 — количество общей облачности, пп — количество нижней 
облачности, сх и с2 — коэффициенты, из которых первый равен 0,14, 
а второй 0,67-. Этот метод расчета может применяться в тех случаях, 
когда имеются данные о количестве нижней облачности. 

В исследовании А. П. Браславского (Браслазский и Викулина, 
1954) изучался вопрос об учете при определении суммарной радиации 
влияния некоторых дополнительных факторов. Браславский правильно 
указал, что при расчете возможной радиации теоретическим методом 
необходимо в прямой форме учитывать влияние альбедо поверхности 
на рассеянную (и, следовательно, на суммарную) радиацию. При 
использовании в расчетах величин возможной радиации, найденных 
по данным наблюдений для действительного состояния поверхности, 
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.влияние альбедо на суммарную радиацию в известной мере учиты-
вается автоматически. 

Как показали расчеты Браславского, изменения прозрачности 
атмосферы, связанные с изменениями влажности воздуха, а также 
изменение высоты местности до уровня в несколько километров 
сравнительно мало влияют на суммарную радиацию. 

Вопрос о методике климатологического расчета суточного хода 
суммарной радиации был рассмотрен в работе Л. А. Бирюковой 
(1955). Для этой цели она использовала формулу (27) и определила 
входящие в нее параметры по данным фактических наблюдений. 

Величины возможной радиации в суточном ходе были рассчитаны 
Бирюковой при применении идеи Метода Украинцева, причем гра-

ho 

фики суточного хода были построены для всех месяцев по 7 пунктам 
СССР: Павловск, Рига, Свердловск, Иркутск, Одесса, Владивосток, 
Тбилиси. Выполненные расчеты показали, что величины возможной 
радиации зависят в основном от широты, времени года и часа суток. 
Полученные в результате этих расчетов величины возможной радиа-
ции (т. е. суммарной радиации при безоблачном небе) на различных 
широтах представлены в табл. 3. 

Располагая данными по суточному ходу возможной радиации 
и- сравнивая их с материалами наблюдений за суммарной радиацией 
по формуле (27), нетрудно рассчитать суточный ход коэффициента к 
и определить его среднюю зависимость от высоты солнца. 

Такая зависимость, найденная по данным расчетов для несколь-
ких пунктов на территории СССР, представлена на рис. 4. 

Как видно из этого графика, величина коэффициента к умень-
шается при уменьшении высоты солнца. Причина такого изменения, 
повидимому, заключается в том, что при наличии облачности увели-
чение длины пути солнечного луча в атмосфере в большей мере 
уменьшает количество радиации, достигающей земной поверхности, 
по сравнению с безоблачными условиями. 
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Таблица 3 
Суммарная радиация при безоблачном небе ( Q 4 Ч/)о кал/см2 час 

(по данным наблюдений на территории СССР) 

Часы 
Ши-
рота Месяц 21 

3 
20 
4 

19 
5 

18 
6 

17 
7 

16 
. 8 

15 
9 

!4 
10 

13 
11 12 

60° С I 
II 

III 
IV 
V 

VI 
VII 

VIII 
IX 

• X 
XI 

XII 

2 
1 

1 
4 
5 
5 
2 

3 
10 
13 
12 
7 
1 

2 
10 
19 
22 
19 
14 
4 

1 
6 

21 
29 
31 
29 
24 
12 
3 

5 
15 
31 
39 
40 
40 
34 
21 
11 
2 

2 
13 
25 
40 
47 
48 
47 
40 
30 
19 
5 
2 

6 
19 
31 
49 
55 
55 
55 
47 
39 
27 
10 
3 

10 
24 
49 
53 
58 
60 
59 
51 
43 
31 
15 
6 

12 
29 
37 
56 
60 
62 
61 
53 
44 
34 
18 
8 

55 I 
II 

III 
IV 
V 

VI 
VII 

VIII 
IX 
X 

XI 
XII 

1 
2 
4 
3 
2 

3 
6 

11 
8 
5 
1 

3 
10 
17 
20 
15 
13 
6 
1 

2 
13 
20 
28 
30 
27 
24 
14 
5 

, 2 
8 

21 
31 
39 
41 
37 
34 
24 
13 
3 

7 
18 
33 
42 
50 
50 
47 
42 
36 
23 
10 
2 

13 
38 
42 
50 
57 
58 
56 
50 
45 
32 
18 
6 

18 
33 
46 
56 
60 
62 
62 
55 
,50 
39 
24 
11 

20 
36 
49 
58 
62 
66 
63 
58 
53 
40 
27 
13 

50 I 
II 

111 
IV 
V 

VI 
VII 

VIII 
IX 
X 

XI 
XII 

2 
2 
1 

1 
3 
5 
9 
6 
4 

1 
4 

10 
15 
19 
14 
12 
6 
2 

4 
12 
21 
28 
30 
27 
25 
15 
7 
1 

3 
11 
24 
33 
41 
44 
40 
36 
27 
16 
5 
1 

11 
.21 
38 
44 
53 
54 
52 
46 
40 
26 
13 
6 

19 
34 
48 
54 
60 
62 
61 
54 
51 
36 
23 
12 

25 
42 
52 
61 
65 
68 
66 
61 
57 
43 
29 
18 

27 
45 
54 
63 
68 
70 
68 
63 
59 
46 
31 
20 . 

45 1 
II 

III 
IV 
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VI 
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VIII 
IX 
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XI 
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2 
1 

2 
4 
7 
5 
3 

1 
4 
9 

14 
19 
15 
11 
5 
2 

1 
4 

13 
21 
30 
31 
30 
26 
16 
9 
2 

5 
14 
25 
35 
45 
46 
45 
39 
30 
19 
5 
3 

15 
25 
42 
48 
58 
58 

,58 
50 
45 
30 
17 
10 

24 
39 
53 
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66 
69 
66 
61 
57 
43 
28 
20 

32 
46 
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66 
70 
75 
71 . 
67 
64 
49 
34 
26 

35 
50 
61 
68 
73 
77 
74 
70 
66 
51 
37 
29 
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Используя формулу (27), табл. 3 и рис. 4, можно рассчитать 
суточный ход суммарной радиации для средних многолетних условий. 
Вопрос о возможности применения изложенной здесь методики для 
расчетов суммарной радиации за короткие календарные периоды 
пока еще не выяснен. 

Для определения количества поглощенной радиации при наличии 
данных о суммарной радиации надлежит рассчитать величину альбедо 
подстилающей поверхности для коротковолновой радиации. 

В настоящее время имеется обширный материал наблюдений по 
средним величинам альбедо для разнообразных естественных подсти-
лающих поверхностей. Из многочисленных исследований, посвящен-
ных измерениям альбедо, упомянем работы А. Онгстрема (1925а), 
A. А. Скворцова (1928), Н. Н. Калитина (1929), В. М. Гальперин 
(1938), П. П. Кузьмина (1939), И. Н. Ярославцева (1952), Т. В. Ки-
рилловой (1952), в которых выполнялись наземные наблюдения за 
альбедо, и работы J1. И. Зубенок (19496), Фритца (Fritz, 1949), 
B. Л. Гаевского (1953), в которых величины альбедо подстилающей 
поверхности определялись посредством измерений на самолете. 

Таблица 4 
Альбедо естественных поверхностей 

Вид поверхности Величина 
альбедо Вид поверхности Величина 

альбедо 

С н е г и л е д 
Свежий сухой снег . 
Чистый влажный снег 
Загрязненный снег . . 
Морской лед . . . . 

0,80-0,95 
0 ,60-0 ,70 
0 ,40-0,50 
0,30-0,40 

О б н а ж е н н а я п о ч в а 

Темные почвы 
Влажные серые почвы . 
Сухие глинистые или 

серые почвы . . . . 
Сухие светлые песча-

ные почвы 

0,05-0,15 
0,10-0,20 

0,20-0,35 

0,25-0,45 

П о л я , л у г а , т у н д р а 
Поля ржи и пшеницы 
Картофельные поля 
Хлопковые поля . . 
Луга 
Сухая степь . . . . 
Тундра . . . . . 

0,10-0,25 
0 ,15-0,25 
0,20-0,25 
0 ,15-0 ,25 
0 ,20-0 ,30 
0 ,15-0,20 

Д р е в е с н а я р а с т и т е л ь н о с т ь 
Хвойные леса . . 
Лиственные леса 

0,10-0,15 
0 ,15-0,20 

Сводные результаты измерений величин альбедо для различных 
типов поверхностей 'приводились в ряде работ (Будыко, 1948а; 
Берлянд, 1948; Гаевский, 1953; Кондратьев, 1954, и др.). Средние 
значения альбедо по наиболее надежным измерениям в различных 
физико-географических условиях представлены нами в табл. 4. Для 
сравнительно схематизированных климатологических расчетов погло-
щенной радиации удобнее пользоваться более осредненными значе-
ниями альбедо, представленными в табл. 5 (Будыко, Берлянд, 
Зубенок, 19546). 
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Из материалов табл. 4 и 5 следует, что в умеренных широтах 
величины альбедо поверхности суши должны значительно меняться 
в годовом ходе, достигая максимума в зимние месяцы при наличии 
устойчивого снежного покрова. 

Таблица 5 
Средние величины альбедо для основных видов естественных 

поверхностей суши 

Вид поверхности Альбедо 
Устойчивый снежный покров высоких широт (60° и более) . . . . 0,80 

„ » „ умеренных широт (менее 60°) . . . . 0,70 
Неустойчивый снежный покров . 0,45 
Хвойные леса . 0,14 
Тундра, степи, лиственные леса, саванны во влажное время года . . 0,18 
Саванны в сухое время года и полупустыни 0,25 
Пустыни 0,30 

Наибольшие значения альбедо наблюдаются зимой в высоких 
широтах, где поверхность снега сохраняется незагрязненной из-за 
малой запыленности воздуха. Очень большие величины альбедо от-
мечаются также в умеренных широтах для только что выпавшего 
снега. 

Следует отметить заметное увеличение альбедо в сухих, особенно 
пустынных районах по сравнению с влажными. Хотя измеренные 
в условиях пустыни величины альбедо меняются в довольно широ-
ких пределах1, однако они, как правило, остаются большими зна-
чений альбедо для растительного покрова. 

Современные исследования И. Н. Ярославцева (1952), В. J1. Раев-
ского (1953), К. Я- Кондратьева и Н. Е. Тер-Маркарянц (Кон-
дратьев, 1954) и других авторов показали, что величины альбедо 
поверхности суши часто заметно изменяются в суточном ходе. При 
этом с уменьшением высоты солнца (в утренние и вечерние часы) 
альбедо обычно значительно увеличивается. Причина увеличения 
альбедо при этом связана с изменением отражательной способности 
шероховатых подстилающих поверхностей для различных углов 
падения солнечных лучей (при высоком положении солнца его 
лучи проникают глубоко в растительный покров и там погло-
щаются, тогда как при малой высоте солнечные лучи меньше прони-
кают внутрь растительности и в большей мере отражаются от ее по-
верхности). 

Кроме того, на изменение альбедо в суточном ходе иногда ока-
зывает влияние изменение спектрального состава коротковолновой 
радиации при различных высотах солнца. 

„ В климатологических расчетах суточного хода поглощенной ра-
диации можно использовать зависимость величины альбедо от вы-

1 Цвет поверхности почвы в пустынях очень различен, что соответ-
ствует большой изменчивости альбедо, часто заметной даже в пределах 
ограниченного географического района, 
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соты солнца, найденную JI. А. Бирюковой (1955) путем обобщения 
материалов наблюдений. Бирюкова отметила, что для бесснежного 
периода альбедо в суточном ходе изменяется главным образом в за-
висимости от высоты солнца и степени облачности. При этом увели-
чение облачности уменьшает зависимость альбедо от высоты солнца 
по вполне понятной причине — рост облачности уменьшает прямую 
и увеличивает рассеянную радиацию, поглощение которой непосред-
ственно от высоты со|нца не зависит. 

Связь величины А» (разности между значением альбедо для дан-
ного часа суток и его' полуденной величиной) с высотой солнца для 

Рис. 5. Зависимость альбедо от высоты солнца. 

средних условий облачности представлена на рис. 5. Этим графиком 
можно пользоваться в приближенных расчетах суточного хода погло-
щенной радиации для бесснежных периодов. При наличии снежного 
покрова учет изменений альбедо для определения поглощенной ра-
диации, по данным Бирюковой, не является необходимым. 

Альбедо ЕОДНЫХ поверхностей в среднем меньше альбедо боль-
шинства естественных поверхностей суши. Сравнительно большое 
поглощение коротковолновой радиации в водоемах объясняется тем, 
что солнечные лучи в значительной мере проникают в прозрачные 
для них верхние слои воды, где рассеиваются и почти целиком по-
глощаются. В связи с этим для водоемов с загрязненной и мутной 
водой величины альбедо заметно увеличиваются. 

Альбедо водной поверхности для прямой радиации очень сильно 
зависит от высоты солнца, изменяясь от нескольких процентов для 
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больших высот солнца почти до 100% при положении солнца 
вблизи горизонта. 

Зависимость альбедо от угла падения солнечных лучей может 
быть рассчитана теоретически по формуле Френеля. В работах ряда 
авторов показано, что теоретические расчеты альбедо для прямой 
радиации удовлетворительно согласуются с данными наблюдений 
(Кондратьев, 1954). 

Альбедо водной поверхности для рассеянной радиации меняется 
в гораздо меньших пределах и в среднем имеет порядок 8 — 1 0 % . 
Учет изменений альбедр для рассеянной радиации в зависимости от 
облачности и других факторов может иметь некоторое значение при 
расчетах количества радиации, отраженной от водной поверхности. 
Однако для интересующих нас климатологических расчетов количества 
поглощенной радиации (которое обычно гораздо больше величин 
отраженной радиации) возможные изменения альбедо для рассеянной 
радиации оказывают сравнительно малое относительное влияние на 
результаты расчетов. 

Вследствие существенной зависимости альбедо водоемов от вы-
соты солнца альбедо для суммарной радиации имеет определенный 
годовой и суточный ход. 

Для определения средних величин альбедо водоемов в работе 
Будыко, Берлянд, Зубенок (1954а, 1954 б) были использованы ма-
териалы С. И. Сивкова (1952), который на основании обобщения 
имеющихся экспериментальных данных и выводов из теоретич'еских 
расчетов установил связь между альбедо водной поверхности для 
прямой радиации и высотами солнца. Считая величину альбедо для 
рассеянной радиации в среднем равной 0,10 и учитывая средние со-
отношения между прямой и рассеянной радиацией на различных 
широтах, мы нашли величины альбедо водной поверхности для 
суммарной радиации, приведенные в табл. 6. 

Таблица 6 

Альбедо водной поверхности для суммарной радиации 

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

70° С 0,23 0,16 0,11 0,09 0,09 0,09 0,10 0,13 0,15 
60 0,20 0,16 0,11 0,08 0,08 0.07 0,08 0,09 0,10 0,14 0,19 0,21 
50 0,16 0,12 0,09 0,07 0,07 0,06 0,07 0,07 0,08 0,11 0,14 0,16 
40 0,11 0,09 0,08 0,07 0,06 0,06 0,06 0,06 0,07 0,08 0,11 0,12 
30 0,09 0,08 0,07 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,07 0,08 0,09 
20 0,07 0,07 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,07 0,07 
10 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,07 
0 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 

Данные табл. 6 могут использоваться и для расчетов по южному 
полушарию с учетом соответствующего изменения времен года. 
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При климатологических расчетах поглощения солнечной радиации 
в водоемах следует иметь в виду, что изменение состояния поверх-
ности водоема в условиях большего или меньшего волнения опре-
деленным образом сказывается на величине альбедо. Нужно, однако, 
указать, что эти изменения не могут существенно влиять на вели-
чины поглощенной радиации (поскольку средние величины альбедо 
для водных поверхностей обычно не превышают 0,10, то ясно, что 
сравнительно большие изменения этой величины относительно мало 
меняют значение поглощенной радиации). Это позволяет не учиты-
вать влияния волнения на альбедо при расчетах сумм поглощенной 
радиации за периоды порядка месяцев, декад и т. п. 

Кроме потери части приходящей коротковолновой радиации 
в связи с ее отражением, при расчетах радиационного баланса не-
обходимо учитывать расход радиационного тепла посредством эффек-
тивного излучения. 

Собственное излучение подстилающей поверхности в соответствии 
с законом Стефана равно so0^ кал/см2 мин., где — температура 
поверхности, о — постоянная Стефана—Больцмана, равная по совре-
менным данным 8,14- 10~ и , s — коэффициент, характеризующий 
отклонение излучения данной поверхности от излучения черного тела. 

По данным измерений Александрова и Куртенера (1941), Фаль-
кенберга (1928) и других авторов, величины коэффициента S для 
большинства естественных поверхностей равны 0,85—1,00. 

Значительная часть потока длинноволновой радиации, излучаемой 
подстилающей поверхностью, компенсируется противоизлучением ат-
мосферы, которое главным образом зависит от содержания водяного 
пара, температуры воздуха и условий облачности. 

Вопрос о методике измерений противоизлучения атмосферы и 
эффективного излучения разрабатывается уже длительное время, 
однако только сравнительно недавно были созданы приборы, позво-
ляющие определять величины излучения в различные часы суток 
без больших ошибок. Ранее применявшиеся, приборы, кроме ряда 
конструктивных недостатков, часто обладали неправильной градуи-
ровкой, которая давала преувеличенные значения эффективного 
излучения (это объясняется тем, что для градуировок обычно при-
меняется пиргеометр Онгстрема, либо приборы, проградуированные 
по этому пиргеометру, который, как впоследствии было установ-
лено, давал существенно завышенные показания (М. Е. Берлянд и-
Т. Г. Берлянд, 1952). 

Наиболее удовлетворительными современными приборами для из-
мерения излучения следует считать эффективный пиранометр Яни-
шевского и вибрационный пиранометр Фалькенберга, хотя эти при-
боры и не лишены недостатков. Материалы наблюдений по различным 
приборам, измеряющим эффективное излучение, неоднократно исполь-
зовались для установления зависимости эффективного излучения от 
влияющих на него метеорологических факторов. 

Большинство формул, связывающих величину эффективного излу-
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чения при безоблачном небе с температурой и влажностью воздуха, 
имеет вид 

/0 = об* + Ю - с ' е ) , (28) 
или 

1а = а # { а г + Ь г у е ) , (29) 

где /0 — эффективное излучение, 0 — температура воздуха, е — упру-
гость водяного пара, аг, ,Ьи с1г а2

 и — коэффициенты. 
Первое из этих уравнений было предложено Онгстремом, а вто-

рое — Брентом. 
Коэффициенты формул (28) и (29) определялись в ряде работ 

по данным наблюдений. 
В климатологических расчетах эффективного излучения ранее 

часто использовалась формула Онгстрема с коэффициентами, приве-
денными в справочнике Линке (Linke, 1934), — 0,194, ^ = 0,236, 
сх— 0,069, при определении эффективного излучения в кал/см2 мин. 
и влажности воздуха в миллиметрах. 

В исследованиях последних лет были разработаны теоретические 
методы определения величин эффективного излучения. Большое зна-
чение в развитии этих исследований имели работы К. Я- Кон-
дратьева (1949а, 19496 и др.), который обосновал и использовал 
для практических расчетов схему дифференциального учета спектра 
коэффициентов поглощения длинноволновой радиации в атмосфере. 

Используя результаты К. Я. Кондратьева, М. Е. Берлянд уста-
новил теоретическую зависимость эффективного излучения при без-
облачном небе от температуры и влажности воздуха (М. Е. Берлянд 
и Т. Г. Берлянд, 1952). 

Зависимость, найденную М. Е. Берляндом, можно приближенно 
выразить в следующей аналитической форме: 

/0 = s a 6 4 (о,39 — 0,058 , (30) 

где е — в миллиметрах, /0 — в кал/см2 мин. 
Для практических расчетов удобно использовать табл. 7, по-

строенную по расчетам М. Е. Берлянда. 
Следует указать, что зависимость, установленная М. Е. Берлян-

дом теоретическим способом, оказалась очень близкой к эмпириче-
ской закономерности, найденной Больцем и Фалькенбергом (1949) 
в результате обработки 1320 наблюдений, выполненных по вибра-
ционному пиранометру при безоблачной погоде. 

Кроме температуры и влажности воздуха, на эффективное излу-
чение существенно влияют облачность и разность температур между 
поверхностью почвы и воздухом. 

Учет влияния облачности на эффективное излучение ранее обычно 
выполнялся по формуле 

/ = / 0 ( 1 — ш ) , (31) 

где /—эффективное излучение при действительной облачности, 
п — облачность в долях от единицы, с — коэффициент. 
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Онгстрем нашел величину с в среднем равной 0,75, Асклеф, 
Дорно и другие авторы установили, что величина с различна для 
облаков различных ярусов — для высоких облаков значение этого 
коэффициента оказалось гораздо меньше, чем для низких. Учитывая 
этот факт, Н. Г. Евфимов (1939) предложил рассчитывать эффек-
тивное излучение в зависимости от облачности по формуле 

/ = / 0 [ 1 - ( С а П 8 + СсЛс + СнЛв)], (32) 

где яН ) пс и пв — облачность верхнего, среднего и нижнего ярусов, 
св, сс и са—соответствующие коэффициенты. 

Таблица 7 
Эффективное излучение при безоблачном небе в кал/см2 мин. 

Темпера-
Влажность воздуха, мм -

Темпера-
тура 1 2 3 4 5 6 7 8 10 12 15 

- 2 0 ° 0,11 
- 1 5 0,12 
—10 0,13 0,12 

- 5 0,14 0,13 0,12 
0 0,15 0,14 0,13 0,12 
5 0,16 0,15 0,14 0,13 0,13 0,12 

10 0,17 0,16 0,15 0,14 0,14 0,13 0,12 0,11 
15 

0,17 
0,17 0,16 0,15 0,15 0,14 0,13 0,12 0,11 0,10 

20 0,17 0,16 0,16 0,15 0,14 0,13 0,12 0,11 
25 0,17 0,17 0,16 0,15 0,14 0,13 0,12 0,10 
30 

0,17 
0,18 0,17 0,16 0,15 0,14 0,13 0,11 

Величины этих коэффициентов Евфимов нашел равными 

св = 0,15 — 0,20, сс = 0,5 — 0,6, сн = 0,7 — 0,8, 

В работе И. Г. Лютерштейна и А. Ф. Чудновского (1946) при-
водятся несколько большие значения этих коэффициентов, равные 
св = 0,20, сс = 0 , 6 — 0,7, с„ = 0 , 8 — 0,9. 

В новейших исследованиях имеются указания, что по материалам 
наблюдений эффективное излучение уменьшается с ростом облачно-
сти не по линейному закону, а заметно быстрее. В связи с этим 
для определения эффективного излучения была предложена формула 

1 = 10{\-спт), (33) 
где т . = 1,5 — 2,0. 

Очевидно, что при определении величины с для условий полной 
.облачности ее значения в формулах (31) и (33) будут одинаковы. 

Теоретический расчёт средних значений коэффициента с для раз-
личных широт выполнил М. Е. Берлянд. В этом расчете учитыва-
лась средняя повторяемость облаков различных ярусов на каждой 
широте. 
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Полученные значения коэффициента с представлены в табл. 8. 
Таблица 8 

Среднеширотные значения коэффициента с 
< ? " . . . . : 75 70 65 60 55 50 45 40 
с 0,82 0,80 0,78 0,76 0,74 0,72 0,70 0,68 

. . . . . 35 30 25 " 20 15 10 5 0 
с 0,65 0,63 0,61 0,59 0,57 0,55 0,52 0,50 

Уменьшение значений этого коэффициента в низких широтах 
объясняется главным образом повышением средних высот облаков 
в этих районах. 

В некоторых работах (Кузьмин, 1948; Bolz, 1949) влияние облач-
ности на излучение предлагается учитывать посредством введения 
поправки не к эффективному излучению, а к противоизлучению 
атмосферы. Как указал К. Я. Кондратьев (1951), такой метод рас-
чета влияния облаков на излучение не имеет существенных преиму-
ществ по сравнению с использованием формул (31) или (33). 

В последних работах ГГО по построению карт радиационного 
баланса для расчетов эффективного излучения использовалась фор-
мула 

/ = / 0 ( 1 - m 2 ) + 4 s o 6 4 0 » - 6 ) . (34) 
Второй член этой формулы позволяет учитывать влияние разно-

сти температуры подстилающей поверхности и воздуха на эффек-
тивное излучение. При наличии разности температур эффективное 
излучение изменяется на величину — sofi4, которую можно при-
ближенно считать равной 4sa0 3 (0 a ) — 6). Вопрос о теоретическом 
обосновании этой поправки обсуждался в нескольких работах (Кон-
дратьев, 1951; М. Е. Берлянд и Т. Г. Берлянд, 1952, и др.). 

При использовании формулы (34) коэффициент s принимался 
в среднем равным 0,9, величины с и /0 вычислялись по табл. 7 и 8. 
Температура деятельной поверхности для водоемов может опре-
деляться по данным наблюдений. Так как для условий суши надежных 
данных по температуре подстилающей поверхности обычно не имеется, 
то в этом случае для определения величины целесообразно исполь-
зовать косвенный метод. 

В работах автора (Будыко 1949а, 19506 и др.) для определения 
турбулентного потока тепла использовалась формула P—b(bw— 0), 
где b — коэффициент пропорциональности (об этой зависимости 
подробнее см. § 4). Учитывая это соотношение и формулы (4), (5) 
и (34), можно получить уравнение 

4 s o 8 8 ( e w _ 6 ) = (Q + g ) ( l - q ) - / o ( l - M » ) - £ g - * . ( 3 5 ) 

Отношение является переменной величиной и, в частно-
сти, существенно зависит от интенсивности турбулентного обмена 
в приземном слое воздуха. Учитывая, одндко, что член 4sa0 3 (6 a , — 0) 
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обычно составляет относительно небольшую поправку к величине 
радиационного баланса (кроме условий холодного времени года 
в умеренных и высоких широтах), можно в приближенном расчете 
радиационного баланса ограничиться учетом средних значений ука-
занного отношения. 

Выполненные расчеты позволили сделать • следующие выводы 
Ь 

о средних климатических значениях отношения: 4 s g f l 3 : 
1) для условий, когда 

(Q + ? ) ( l —«) — /<> ( l — cn2) — Z.£ — Л > 0 , 
Ь о величина отношения в среднем равна 3; 

2) для условий, когда 

(Q + fl) (1 — а ) — / 0 ( 1 - с я 8 ) - £ £ - Л < 0 , 
ь 1 величина отношения 4 g8 в среднем равна 1. 

Различие величин рассматриваемого отношения в этих двух слу-
чаях объясняются тем, что при первом условии в приземном слое 
воздуха преобладает сверхравновесная стратификация температуры 
и турбулентный обмен усилен, а во втором случае наблюдается, 
инверсия, Уменьшающая интенсивность турбулентного обмена. 

Использование приведенных здесь средних оценок позволяет при-
ближенно. определить влияние члена 4 so63 (6^ — 6) на эффективное 
излучение и радиационный баланс суши (вопрос о расчете величин, 
ЬЁ И Л, входящих в приведенные выше формулы, будет рассмотрен 
далее). 

Изложенная методика климатологических расчетов эффективного-
излучения позволяет определять его величину по материалам только-
основных метеорологических наблюдений за температурой и влаж-
ностью воздуха, общей облачностью и (для водоемов) за темпера-
турой поверхности воды. При наличии сведений о высотах облаков 
и их формах, а также о вертикальном распределении температуры 
и влажности воздуха в тропосфере для определения эффективного 
излучения можно использовать более дифференцированные методы. 
Т а к в частности, в работе М. Е. Берлянда и Т. Г. Берлянд (1952) 
и в других исследованиях приводятся средние величины коэффи-
циентов с для различных форм облаков. Применение этих коэффи-
циентов при наличии сведений о формах облачности может уточнить, 
расчеты эффективного излучения. Вопрос о необходимости учета 
вертикальных распределений температуры и влажности при расчетах, 
излучения рассматривался в ряде работ. Выполненные в последнее-
время расчеты В. В. Мухенберг показали, что при определении сред-
них многолетних величин эффективного излучения за отдельные 
месяцы учет реально наблюдаемых вертикальных градиентов темпе-
ратуры не вносит больших изменений в величины эффективного 
излучения, найденные по изложенной выше схеме с использованием 
данных только наземных метеорологических наблюдений. 
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Следует, • однако, полагать, что для расчетов эффективного излу-
чения за короткие календарные периоды учет вертикальных градиен-
тов температуры и влажности имеет существенное значение. Для 
таких расчетов целесообразно применять методы, детально разрабо-
танные в последних исследованиях Ф. Н. Шехтер (1950), Т. В. Ки-
рилловой и Е. Д. Ковалевой (1951) и других авторов. 

§ 4. Турбулентный т е п л о о б м е н подстилающей поверхности 
с а т м о с ф е р о й 

Температура подстилающей поверхности как в условиях различ-
ных ландшафтов на суше, так й на водоемах обычно не равна тем-
пературе нижнего слоя воздуха. Вследствие этого между подстилаю-
щей поверхностью и атмосферой возникает вертикальный поток тепла, 
обусловленный турбулентной теплопроводностью приземного слоя 
атмосферы. 

Определение вертикального турбулентного потока тепла как путем 
прямых измерений, так и на основании косвенных климатологических 
расчетов обычно представляет наибольшие трудности по сравнению 
с определением других членов теплового баланса. 

Ряд методов расчета турбулентного потока тепла' основывается 
на уравнении Фикка, которое было предложено использовать для 
расчетов потоков тепла и влаги в атмосфере Тейлором (Taylor, 1915) 
и Шмидтом (Schmidt, 1917). 

Это уравнение сейчас .широко применяется при изучении тепло-
обмена и влагообмена в приземном слое воздуха. 

Считая в соответствии с идеей Тейлора и Шмидта процёсс турт 
булентной диффузии аналогичным процессу молекулярной диффузии, 
получим для вертикального турбулентного потока тепла в призем-
ном слое воздуха формулу 

P = - p C p k £ , (36) 

где р — плотность воздуха, ср — теплоемкость воздуха при постоян-
ном давлении, k — коэффициент турбулентного обмена, — верти-
кальный градиент абсолютной температуры. 

В уравнении (36) нет необходимости учитывать величину равно-
весного градиента,1 так как в приземном слое воздуха наблюдаемые 
градиенты температуры обычно не менее, чем в 10—100 раз пре-
восходят значения равновесного градиента. 

После интегрирования формулы (36) по г получим уравнение 

P — PcpD С® — 6 ) , (37) 

1 Равновесный градиент представляет собой такой вертикальный гра-
диент температуры, при котором турбулентный поток тепла обращается 
в нуль. По исследованиям автора и М. И. Юдина (1946, 1948), величина 
равновесного градиента в среднем равна около 0,6° на 100 м. 
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где bw — температура деятельной поверхности, 6 — температура воз-
духа на некоторой высоте, D — интегральная характеристика усло-
вий вертикального турбулентного переноса между подстилающей 
поверхностью и атмосферой, которая ниже'будет называться коэф-
фициентом внешней диффузии. 

Последнее уравнение по существу выражает известный закон 
Ньютона, устанавливающий связь теплообмена с разностью темпера-
тур поверхности нагретого (или охлажденного) тела и воздуха. 

Уравнения (36) и (37) являются основой для ряда методов опре-
деления турбулентного теплообмена. При этом первое из указанных 
уравнений обычно оказывается возможным использовать при наличии 
специальных градиентных наблюдений, т. е. при наличии данных из-
мерений вертикального градиента температуры в приземном слое 
воздуха, а также измерений градиентов тех метеорологических эле-
ментов, которые необходимы для расчетов коэффициента турбулент-
ного обмена k. 

Остановимся коротко на вопросе о методах определения коэффи-
циента обмена. 

Некоторые из этих методов основываются на использовании дан-
ных измерений вертикальных потоков тепла и влаги. 

В современных исследованиях широко применяется, в частности, 
метод определения коэффициента обмена по измерениям испарения, 
впервые предложенный в 1946 г. (Будыко, 1946а). 

Содержание этого метода сводится к следующему. По аналогии 
с уравнением (36) для условий приземного слоя воздуха можно 
написать формулу 

(38) 

где Е — скорость испарения, — вертикальный градиент удельной 
влажности воздуха. 

Из многочисленных экспериментальных исследований известно, 
что коэффициент турбулентного обмена в приземном слое возрастает 
с в'ысотой по закону, близкому к зависимости 

k = kjZ, (39) 
где к! — коэффициент обмена на единичной высоте. 

Интегрируя уравнение (38) по г с учетом формулы (39), полу-
чим соотношение 

£ = (40) 
In—2 

где <7J И <72 — удельная влажность на высотах Z, и z%. 
Отсюда следует, что величину коэффициента обмена kl можно 

рассчитать по формуле 
Е In «2 

ki = —.—-Ч- ( 4 1 ) 

4 М. И. Будыко 4 9 



Это соотношение неоднократно использовалось для определения; 
коэффициента обмена в экспедиционных, исследованиях при измере-
ниях величины испарения и влажности воздуха на двух высотах. 

Другой метод определения коэффициента Обмена (так называемый 
метод теплового баланса) основан на использовании формулы, по-
лучаемой из соотношения (36) посредством интегрирования его по z 
при учете условия (39). Эта формула имеет вид 

(42) 
In — zi 

Исключая из формул (40) и (42) и уравнения теплового баланса 
величины Р и Е, получим для коэффициента обмена формулу 

- Л ) l n - S . 
k l = ? [Ср (в! — вз) + i — • ( 4 3 > 

- Метод теплового баланса является в настоящее время одним из-
основных способов определения коэффициента обмена по материалам 
экспедиционных наблюдений (Русин, 1952; Огнева, 1955, и др.). 
Следует указать, что основная формула этого метода (43) основы-
вается на предположении, что величины коэффициента обмена для! 
тепла и влаги в приземном слое воздуха имеют близкие величины» 
Это предположение, одно время считавшееся дискуссионным (см. 
Sverdrup, 19366; Pasquill, 1949), подтверждено рядом современных, 
исследований (Будыко, 1948а; Тимофеев, 1951, и др.). 

В последние годы многие авторы уделяли значительное внимание 
разработке методов определения величины коэффициента обмена 
в приземном слое воздуха, не требующих использования данных 
измерений испарения или радиационного баланса. 

В работах Россби (Rossby, 1932) и Россби и Монтгомери (Rossbyr 
and Montgomery, 1935) для определения характеристик турбулент-
ного перемешивания в нижнем слое атмосферы была использована-
полуэмпирическая теория пограничного слоя. 

В соответствии с точкой зрения Прандтля (Prandtl, 1932), Россбш 
и Монтгомери предположили, что при адиабатическом распределении 
температуры путь смешения в нижнем слое воздуха линейно растет 
с высотой, обращаясь на уровне, где скорость ветра равна нулю-
при 2 = 0, в величину, пропорциональную шероховатости подстилаю-
щей поверхности, т. е. 

/ = x ( 2 + z 0 ) , (44> 
где I.— путь смешения, 20 — шероховатость, х — безразмерная по-
стоянная, приблизительно равная (по опытам в трубах) 0,38. 

По Прандтлю, величина турбулентного трения г в пограничном,, 
слое равна 

— Р + (45), 

где: ^ — вертикальный градиент скорости ветра.. 
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Приняв предположение о том, что в нижнем слое воздуха вели-
чина х постоянна с высотой, после интегрирования уравнения (45) 
по z можно получитьЛуравнение для профиля ветра 

M = j _ ] / I l n ^ 0 ( 4 6 ) 

х Г р г0
 v ' 

и для коэффициента турбулентного обмена 
= , ( 4 7 ) 

П «О 
где иг — скорость ветра, измеряемая на высоте zv 

Из формулы (47) следует, что в приземном слое воздуха коэф-
фициент обмена пропорционален высоте z; и скорости ветра и. При 
этом, как видно из формул (45) 
и (46), вертикальный градиент ско-
рости ветра также пропорционален 
скорости. 

Многочисленные наблюдения над 
профилем ветра в нижних слоях 
воздуха показали, однако, что ве-
личина вертикального градиента ско-
рости ветра над данной подстилаю-
щей поверхностью существенно за-
висит не только от скорости ветра, 
но и от вертикального распределе-
ния температуры. 

Так, в частности, в наших ра-
ботах (Будыко, 1945, 19466) была 
установлена зависимость отношения 
скорости ветра на высоте 5 м 
к скорости ветра на 1 м от скоро-
сти ветра на 2 м и разности температур между уровнями 20 и 150 см. 
Зависимость, представленная на рис. 6, показывает, какое существен-
ное влияние оказывает термическая стратификация на профиль ветра 
в приземном слое воздуха. При уменьшении температуры с высо-
той (что соответствует на данном рисунке положительным величи-
нам Д0) отношение скорости ветра на двух высотах значительно 
уменьшается по сравнению с инверсионным состоянием. 

В связи с этим заключением становится ясной необходимость 
учета влияния вертикального распределения температуры на коэффи-
циент обмена. 

Вопрос о влиянии вертикального профиля температуры на тур-
булентный обмен в приземном слое воздуха рассматривался в целом 
ряде работ, включавшем как теоретические, так и эксперименталь-
ные исследования. 

Обширный цикл работ по этой проблеме выполнен, в частности, 
в Главной геофизической обсерватории (Будыко, 19466, 1948а; Лайхт-
ман, 1944, 1947; Тимофеев, 1951, и мн. др.). 
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Рис. 6. Зависимость отношения 
скорости ветра на высоте 5 м 
к скорости ветра на 1 м от ско-
рости ветра на 2 м (и2) и от 
разности температур между 20 и 
150 см (Д0) по данным наблю-

дений. 



Уже в первых работах этого цикла было установлено, что вели-
чины коэффициента обмена в приземном слое воздуха в дневное 
время заметно превосходят величины коэффициента обмена, опреде-
ляемые по формуле (47) для .равновесного состояния -термической 
стратификации. Для ночных условий была установлена обратная 
зависимость. В свете этого, факта оказалось, что использование при-
веденной выше полуэмпирической формулы (47) для определения 
коэффициента турбулентного обмена должно неизбежно привести 
к большим ошибкам в расчетах обмена для дневных условий, наи-
более существенных при определении турбулентного теплообмена. 

Указанное заключение было подтверждено результатами проверки 
расчетов испарения Торнтвейта и Хольцмана, которые применяли 
формулу для коэффициента обмена, не учитывающую влияния терми-
ческой стратификации (Thornthwaite and Holzman, 1942). Проверка 
этих расчетов методами теплового и водного балансов показала 
(Будыко, 1946в), что отсутствие учета влияния устойчивости на об-
мен может приводить к очень большим ошибкам при определении 
испарения и турбулентного теплообмена. 

В наших работах (19466, 1948а) для учета влияния устойчивости 
на турбулентный обмен было предложено использовать зависимость 

где kp—коэффициент обмена при равновесном состоянии, / — ф у н к -
ция, зависящая от характеристики числа Ричардсона в приземном 

ность абсолютных температур на. двух уровнях, Ди — разность ско-
ростей ветра на двух уровнях, и — скорость ветра). 

Из уравнения (48) и некоторых дополнительных предположений 
была получена формула для коэффициента обмена 

где Ди — в м/сек. для высот г , и zlt Д6 — разность температур на 
тех же высотах.1 

Эта формула позволяет вычислять величину коэффициента обмена 
без использования данных о шероховатости подстилающей поверх-
ности z0. Вместе с тем необходимость учета величины разности ско-
ростей ветра на двух высотах Ди, измеряемой обычно со значитель-
ной относительной ошибкой, снижает точность расчетов коэффициента 
обмена по формуле (49). 

Более точные результаты дают расчеты коэффициента обмена по 
формулам, аналогичным (49), но включающим только данные о ско-

, ^ , Zr> Дй 1 Следует иметь в виду, что при числе In —- yir-rr. имеется размерный мно-
Z\ (i\uy 

житель, который при используемой здесь размерности оказывается близким 
к единице (Будыко, 194t'a), 

k — k p f , (48) 

да да > . . г, слое воздуха -г—2 или - у , но не зависящая от высоты (До — раз-

(49) 

52 



ростн ветра на одной высоте. В этом случае, однако, оказывается 
необходимым использование в расчетах данных по шероховатости 
подстилающей поверхности. 

На рис. 7 представлена зависимость коэффициента обмена на 
уровне 1 м от скорости ветра на этой высоте и разности темпе-
ратур на высотах 55 и 150 см Д6 (разность температур здесь также 
считается положительной при падении температуры с высотой). Изо-
линии значений коэффициента обмена (в см2/сек.) на этом графике 
вычислены для величины шероховатости, равной 2 см, что прибли-
зительно соответствует средним условиям для теплого времени года 
на суше. 

Рис. 7. Зависимость коэффициента обмена на уровне 1 м в см2/сек. 
от термической стратификации Л в и скорости ветра на высоте 1 м. 

В работах М. П. Тимофеева (1951) и Д. Л. Лайхтмана (1944, 
1947 и др.) были предложены другие полуэмпирические формулы 
для определения коэффициента обмена с учетом влияния устойчиво-
сти на обмен. 

На рис. 8 представлено сравнение зависимостей коэффициента 
обмена от отношения разности температуры на двух высотах к квад-
рату скорости ветра, т. е. от параметра, характеризующего устой-
чивость, по формулам М. П. Тимофеева (линия 2), Д. Л. Лайхтмана 
(линия 3) и автора (линия 1). Этот график ясно показывает достаточную 
близость всех сравниваемых зависимостей (Будыко, Лайхтман, Тимо-
феев, 1953). Хорошее согласование различных методов определения 
коэффициента обмена является одним из косвенных доказательств их 
достаточной надежности. 

Упомянутые формулы проверялись на очень обширном экспери-
ментальном материале. \ Для этой цели использовались, в частности, 
расчеты коэффициента обмена по испарению и вертикальным гра-
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диентам влажности и по измерениям радиационного баланса указан-
ными выше методами. 

Результаты такой проверки показали (Будыко, 1948а; Тимофеев, 
1951; Будыко, Лайхтман, Тимофеев, 1953, Огнева, 1955, и др.) , 

к, 

чивости по формулам, разработанным в ГГО. 

что полученные в ГГО полуэмпирические формулы для определения 
коэффициента обмена по градиентным наблюдениям имеют вполне 
удовлетворительную точность.1 Следует попутно указать, что при-

менение этих формул позволило ко-
а2 личественно объяснить эмпирически 

установленную связь вертикальных 
градиентов скорости ветра и темпе-
ратуры со скоростью ветра, пред-
ставленную на рис. 6. Такая же за-
висимость, полученная в результате 
расчета и изображенная на рис. 9, 
оказывается очень сходной с эмпи-
рической закономерностью. Подоб-
ное согласование является одним из 
подтверждений правильности схемы, 
учета влияния термической страти-
фикации на турбулентный обмен. 

-Из других работ, посвященных 
методам определения коэффициента-
обмена в приземном слое воздуха, 

следует указать исследования сотрудников Геофизического института 
А. М. Обухова и А. С. Монина (Обухов, 1946; Монин и Обухов, 

1 Методика определения коэффициента обмена по указанным формулам 
при применении данных градиентных измерений на гидрометстанциях раз-
работана Н. П. Русиным (Методические указания, 1954). 
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Рис. 9. Зависимость отношения 
скорости ветра на высоте 5 м 
к скорости ветра на 1 м от ско-
рости ветра на 2 м (к2) и от 
разности температур между 20 и 
150 см (Д0) по данным расчета. 



Т954, и др.). Результаты этих работ, содержащих ряд интересных 
в теоретическом отношении соображений, пока еще не сопоставля-
лись с массовым эмпирическим материалом. 

В результате применения изложенных выше методов определения 
коэффициента турбулентного обмена в приземном слое воздуха 
оказалось возможным изучить ряд его закономерностей. 

Имеющийся материал позволяет сделать следующие выводы об 
основных закономерностях изменений коэффициента обмена. 

1. Коэффициент обмена в приземном слое воздуха возрастает 
с высотой и приблизительно пропорционален высоте до уровня в не-
сколько десятков метров. В дневное время (при сверхравновесных 
стратификациях) коэффициент обмена обычно увеличивается не-
сколько быстрее роста высоты, в ночное время (при инверсиях) 
рост коэффициента обмена оказывается несколько более медленным. 
В связи с этим для расчетов изменения коэффициента обмена с вы-
сотой можно использовать формулу обобщенного степенного закона 
Д . Л. Лайхтмана 

к = (50) 

где г — параметр, меньший нуля при сверхравновесной стратификации 
и больший нуля при инверсиях в приземном слое воздуха. Необхо-
димо отметить, что для средних условий как дневного времени суток 
(включая полуденное время), так и ночного времени параметр е пред-
ставляет весьма малую величину — обычно не более ± ( 0 , 1 0 — 0,15) 
(Огнева, 1955). Этот вывод показывает, что в климатологических 
расчетах изменения коэффициента обмена с высотой в суточном ходе 
с достаточной практической точностью можно использовать формулу 
k — kxz. При этом вертикальные распределения скорости ветра, тем-
пературы и влажности воздуха, как это следует из приведенных 
выше формул, будут иметь вид хорошо известных логарифмических 
законов. 

2. Средние величины коэффициента обмена на уровне 1 м для 
дневного периода в теплое время года на суше имеют порядок 
1500 — 2000 см2/сек. В суточном ходе для теплого периода на суше 
коэффициент обмена изменяется очень значительно, достигая макси-
мума в послеполуденные часы и минимума в ночное время и в ран-
ние утренние часы. В условиях ясной погоды коэффициент обмена 
может в суточном ходе изменяться не менее чем в 10—100 раз. При 
пасмурной погоде и при больших скоростях ветра суточный ход 
коэффициента обмена уменьшается. 

В годовом ходе в умеренных широтах коэффициент обмена до-
стигает наибольших значений летом в связи с увеличением шерохо-
ватости и большими дневными сверхравновесными температурными 
градиентами. 

Зимой коэффициент обмена значительно убывает из-за малой; 
шероховатости снежной поверхности и частой повторяемости днев-
ных инверсий. 

55 



3. На обширных водоемах (в особенности на океанах) коэффи-
циент обмена в нижнем слое воздуха главным образом зависит от 
скорости ветра, так как в этих условиях вертикальные градиенты 
температуры обычно сравнительно невелики. Кроме скорости ветра, 
на коэффициент обмена в данном случае влияет форма подстилаю-
щей поверхности (волнение), однако это влияние является сравни-
тельно ограниченным. 

Значительные изменения коэффициента обмена в суточном и го-
довом ходе, а также в связи с влиянием ряда переменных факторов 
затрудняют использование в расчетах турбулентного теплообмена 
по формуле (36) средних значений коэффициента обмена, особенно 
для коротких периодов времени. 

В том случае, когда имеется возможность определить величину 
коэффициента обмена и известен вертикальный градиент температуры, 
величину турбулентного потока тепла можно рассчитать по фор-
муле (42). Однако, так как имеющийся материал градиентных изме-
рений очень ограничен, то определение турбулентного потока тепла 
по формуле (42) не может иметь большого значения для климато-
логических расчетов. 

Значительно легче использовать для определения турбулентного 
теплообмена, по данным массовых наблюдений, формулу (37), в ко-
торую входит вместо коэффициента обмена k интегральная характе-
ристика условий вертикального турбулентного переноса между под-
стилающей поверхностью и атмосферой D (коэффициент внешней 
диффузии). 

Коэффициенты D и к непосредственно связаны друг с другом. 
После интегрирования уравнения (36) по z между уровнем z = О 
(где 6 = bw) и уровнем z с температурой 6, получим формулу 

р ^ ( 5 1 ) 

/ dz 
J тг о 

откуда следует, что 

(52) 

Необходимо указать, что, в отличие от коэффициента к, вели-
чина D сравнительно мало зависит от высоты. Элементарные оценки 
показывают, что, начиная с высот порядка метра, изменение уровня 
z в несколько раз меняет коэффициент D только на несколько про-
центов. 

Диффузионный метод расчета турбулентного теплообмена, свя-
занный с применением формулы (37), используется в современных 
исследованиях как для условий водоемов, так и для условий суши. 
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Остановимся сначала на сравнительно более сложном вопросе 
об определении турбулентного теплообмена диффузионным методом 
для условий суши. 

В этом случае возникают значительные трудности в связи с не-
обходимостью оценки двух параметров формулы (37) — коэффи-
циента внешней диффузии D и температуры подстилающей поверх-
ности 

Для определения коэффициента D в условиях суши можно исполь-
зовать два основных метода. Первый из них основан на уравне-
нии (52), т. е. на использовании связи между коэффициентом внеш-
ней диффузии и коэффициентом обмена. 

При интегрировании знаменателя в формуле (52) следует учи-
тывать, что закономерности турбулентного обмена вблизи подстилаю-, 
щей поверхности, т. е. при очень малых Z, являются весьма слож-
ными. 

В большинстве ранее выполненных теоретических исследований 

теплообмена и испарения для определения интеграла J* авторы 
о. 

использовали различные гипотезы о виде функции k (г) при малых 
2 без каких-либо обоснований их выполняемое™. 

Так, например, в работе М. Е. Швеца (1941) предполагалось, 
что коэффициент диффузии для переноса тепла и влаги определяется 
формулой 

k — ki (z Z0), (53) 

где z0 — аэродинамическая шероховатость. 
В других работах (Дородницын, 1941; Швец, 1943; Лютерштейн, 

и Чудновский, -1946, и др.) использовалась модель 

k — kxz + k0 (54> 

(k0 — коэффициент молекулярной диффузии), т. е. предполагалось, 
что коэффициент обмена достигает на поверхности величины коэф-
фициента молекулярной диффузии, обычно значительно меньшей, 
чем величина k l Z o . 

Некоторые авторы, используя модель (53) или (54), дополни-
тельно предполагали, что у поверхности имеется тонкий ламинарный, 
подслой, в пределах которого диффузия имеет молекулярный харак-
тер; Миллар (Millar, 1937) и Монтгомери (Montgomery, 1940) счи-
тали, в частности, что над поверхностью моря толщина ламинарного 
подслоя определяется законом Кармана. 

Результаты многочисленных наблюдений над вертикальным рас-
пределением скорости ветра в приземном слое воздуха показали, 
что подавляющее большинство естественных поверхностей суши 
являются „шероховатыми", т. е. что передача турбулентного трения 
на подстилающую поверхность земли происходит не через подслой 
с молекулярной вязкостью (как в гладких трубах), а непосред-
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ственно на элементы шероховатости (неровности почвы и растения), 
. на которых создаются локальные градиенты давления. 

В связи с этим следует думать, что в естественных условиях 
.аэродинамический ламинарный подслой с молекулярной проводи-
мостью для диффузии тепла и влаги обычно не существует! 

Для решения вопроса об условиях диффузии вблизи естественных 
шероховатых поверхностей нами было выполнено экспериментальное 
исследование (1947). В этих опытах тонким термометром сопротив-
ления измерялась температура подстилающей поверхности, лишенной 
растительности, и температура воздуха на нескольких высотах. 

Связь измеренных для дневных условий величин разности темпе-
ратуры на поверхности и на высоте 150 см (%w — б160) и разности 

65 Г 9,50 

температуры на высотах 55 
и 150 см (055 — 015О) пред-
ставлено на рис: 10 в виде 
группы точек. 

На рис. 10 в виде ли-
ний 1 и 2 изображена за-
висимость между величинами 
( в . - 6 1 5 0 ) и (655 — 016О) 
при выполнении формул (53) 
и (54). Из расположения 
точек видно, что в данном 
случае ни формула (54), ни 
тем более формула (53) не 
выполняется, так как пред-
сказываемые этими схемами 
скачки температуры между 
подстилающей поверхностью 

и воздухом оказываются значительно преуменьшенными. Расположе-
ние точек на рис. 10 в среднем может быть описано прямой 3, 
соответствующей величине отношения 

2 0 ° 9» - ь , 5 о 
Рис. 10. Связь разности температур на двух 
высотах с разностью температур поверх-

ности почвы и воздуха. 

W "150 15.. (55) 
®55 — 0150 

с этим следует заключить, что использование формул В связи 
(53) или (54) при определении зависимости между величинами коэф-
фициента обмена и коэффициента диффузии может привести к очень 
значительным ошибкам. Вместо применения этих уравнений для ре-
шения поставленного вопроса целесообразно использовать эмпириче-
ские связи, аналогичные зависимости, выраженной формулой (55). 

Учитывая, что из (37) и (42) следует соотношение 
02 kx D • о« щ З -

«(Qj и 02 — температуры воздуха на высотах 
что 

D = ak, , 

(56) 

и z2) будем считать, 

(57) 

.58 



где а — коэффициент, зависящий от граничных условий теплообмена-
на подстилающей поверхности. 

Из приведенных выше экспериментальных данных следует, что 

величина а — ~ . Другие экспериментальные материалы, относя-
щиеся к дневному времени суток и к условиям различных пойерх-
ностей, лишенных растительности, дают обычно значения а , изме-
няющиеся в лределах — -1 Для ночного периода, при наличии 

инверсии температуры в приземном слое воздуха, коэффициент а 
заметно возрастает по сравнению с дневным значением в среднем 
в 3—5 раз. 

Хотя точное определение коэффициента а в каждом отдельном 
случае обычно затруднительно, однако формулу (57) все же можно 
использовать для оценки средних величин коэффициента D. 

Другие методы определения коэффициента внешней диффузии, 
по аналогии с методами расчета коэффициента обмена, основываются 
на измерениях потоков тепла и влаги. 

Так, при наличии данных измерения скорости испарения для опре-
деления коэффициента D ' можно использовать формулу 

П — Е (81 — 92) 1 

° ~ Т ( б ^ Т У <?1-?2> ' ( } 

а при наличии материалов измерений радиационного баланса и тепло-
обмена в почве — уравнение 

D = * - А
т ^ _ _ _ . (59) \ | L —?2)" 
ъ (0 

h - 92)1 ' 
1 - 02) J 

Применение этих соотношений позволило получить ряд данных 
о коэффициенте внешней диффузии для условий суши. 

На основании имеющихся материалов можно сделать следующие 
выводы об основных свойствах коэффициента внешней диффузии. 

1. Коэффициент внешней диффузии мало меняется в зависимости 
от уровня, на котором измеряется температура (или влажность) воз-
духа, если только этот уровень больше 1 м. 

2. Средние величины коэффициента внешней диффузии в дневное 
время для условий суши имеют порядок 1,0—1,5 см/сек. При инвер-
сиях коэффициент внешней диффузии уменьшается по сравнению 
с его величинами при сверхравновесных градиентах температуры, 
однако зависимость коэффициента внешней диффузии от температур-

1 Определение коэффициента а связано со значительными методиче-
скими трудностями, обусловленными необходимостью измерить температуру 
подстилающей поверхности Использование для этой цели ртутных тер-
мометров или различных электрических термометров с недостаточно тонкой 
приемной частью приводит к заметным ошибкам в определении и, 
следовательно, в расчете величины а. Наиболее сложен вопрос об изме-
рении температуры подстилающей поверхности, покрытой растительностью. 
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ной стратификации заметно слабее аналогичной зависимости для, 
коэффициента обмена (это связано с определенными изменениями 
в условиях теплообмена на подстилающей поверхности, отражаю-
щимися в соответствующих изменениях коэффициента а). 

Средние величины коэффициента D для средних суточных усло-
вий заметно меньше значений для дневного периода и для теплого : 
времени года на суше приблизительно равны 0,6—0,7 см/сек. 

В сухих районах коэффициент внешней диффузии обычно не-
сколько больше коэффициента для областей избыточно увлажненных. 

3. На обширных водоемах коэффициент внешней диффузии зна-
чительно изменяется в зависимости от изменений скорости ветра. 
В условиях суши зависимость средних величин этого коэффициента 
от скорости ветра проявляется в меньшей степени, так как, во-пер-
вых, изменчивость средних скоростей ветра на значительной части 
суши сравнительно невелика и, во-вторых, уменьшение скорости 
ветра при сверхравновесных градиентах приводит к увеличению 
влияния на турбулентный обмен термических факторов, частично-
компенсирующих уменьшение коэффициента внешней диффузии (Бу-
дыко, 1947, 1948а, и др.). / 

Меньшая изменчивость коэффициента внешней диффузии в усло-
виях суши, по сравнению с изменчивостью коэффициента обмена, 
облегчает использование его средних значений в климатологических 
расчетах. Вместе с тем для условий водоемов обычно необходимо 
даже в расчетах теплообмена за длительный период времени учи-
тывать зависимость коэффициента D от скорости ветра. 

При расчете турбулентного теплообмена для условий суши по 
формуле (37), кроме определения коэффициента D, известные труд-
ности представляет определение температуры подстилающей поверх-
ности dw. Понятие подстилающей (или деятельной) поверхности, 
установленное еще А. И. Воейковым (1904), для условий суши 
является довольно сложным. В этом случае, особенно при наличии 
растительности, подстилающая поверхность по существу представляет 
собой слой некоторой толщины, в пределах которого температура 
и другие метеорологические элементы более или менее резко изме-
няются по вертикали. 

Единственным сравнительно надежным методом определения тем-
пературы подстилающей поверхности суши в разнообразных усло-
виях является метод радиационного термометра, т. е. метод расчета 
температуры по измерениям потока длинноволновой радиации. Этот 
метод с успехом использовался в ряде работ, однако из-за техни-
ческих трудностей не получил широкого распространения. 

Из других методов измерения величины в некоторых случаях 
удовлетворительные результаты может давать применение тонких 
термометров сопротивления, укладываемых на более или менее ров-
ную поверхность почвы, лишенной растительности. 

Менее точные результаты при измерении температуры подстилаю-
щей поверхности дают ртутные термометры, укладываемые на по-
верхности почвы. Как показали некоторые работы (например, Зубе-
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нок, 1947), даже для условий обнаженной почвы применение ртутных 
термометров может давать очень заметные ошибки в измерении тем-
пературы подстилающей поверхности. Следует, однако, иметь в виду, 
что ошибки, возникающие при применении ртутных термометров, 
имеют в известной мере систематический характер, что облегчает 
их учет при определении теплообмена. 

В одной из работ по климатологии теплового баланса (Будыко, 
1947) был предложен приближенный метод расчета сумм турбулент-
ного теплообмена по данным массовых метеорологических наблюде-
ний с использованием материалов по измерению температуры поверх-
ности почвы ртутными термометрами. 

При обосновании этого метода была учтена корреляционная зави-
симость (установленная Л. И. Зубенок, 1947) между градиентами 
температуры в приземном слое воздуха и разностями температуры 
ртутного термометра, установленного на поверхности почвы (при 
наличии травяной растительности) и температуры воздуха. 

Эта зависимость для дневного времени суток использовалась 
в виде 

де, = 17де , (60) 

где Д0: — разность температуры поверхности почвы и воздуха на 
уровне около 2 м, Д6 — разность температур воздуха на высотах, 
натуральный логарифм отношения которых равен единице. 

Из уравнения (42) и (49) следует, что 

Р = 0 ,144рс/9Ди[1 + с ( ^ 2 } (61) 

где с— 1 м2/сек.3 град.; ДО и Ди — разности температуры и ско-
рости ветра по вертикали в нижнем слое воздуха на высотах, на-
туральный логарифм отношения которых равен единице. 

Учитывая указанную выше зависимость между вертикальными 
градиентами температуры и скорости ветра, можно заключить, что 
для средних скоростей ветра при сверхравновесных градиентах тем-
пературы величина турбулентного потока тепла мало изменяется при 
изменении скорости ветра. Это позволяет аппроксимировать фор-
мулу (61) приближенным соотношением 

Р = 0,48 (Д8)1'2 кал/см2 мин., (62) 

которое удовлетворительно выполняется для средних скоростей ветра 
и для шероховатостей порядка нескольких сантиметров. 

Заменяя величину Д8 разностью между температурой по ртут-
ному термометру (лежащему на почве в естественном растительном 
покрове) и температурой воздуха Л6Х, из (60) и (62) получим при-
ближенное уравнение для турбулентного теплообмена, 

Я = 0,96 (Дб!)1'2 кал/см2 час. (63) 

Так как для расчетов турбулентного теплообмена, по данным 
массовых наблюдений, обычно можно использовать величину Д62 
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только для одного дневного срока (13 час.), то при определении 
суммы теплообмена за дневное время суток (за период с сверхрав-
новесными градиентами) следует учесть закономерности суточного 
хода турбулентного потока тепла. 

По расчетам Л. И. Зубенок (1946), суточный ход турбулентного 
теплообмена в дневное время хорошо описывается простым уравне-
нием синусоиды. 

Вследствие этого дневную сумму турбулентного теплообмена 
можно определить по формуле 

Р г = \ Т ё Р т , (64) 

где — суточная сумма положительного (направленного вверх) 
турбулентного потока тепла, Рт — максимальная суточная величина 
турбулентного потока тепла, Tg — длительность положительного 
теплообмена за сутки (длительность периода со сверхравновесными 
градиентами температуры). 

Считая, что максимальная величина турбулентного теплообмена 
мало отличается от значения теплообмена в 13-часовой срок наблю-
дений, из (63) и (64) получим формулу для расчетов сумм положи-
тельного турбулентного теплообмена 

Р= 0,61 (А0!)1'2 кал/см2, . (65) 
где Т — в часах. 

Величина отрицательного турбулентного теплообмена за более 
или менее длительный период времени обычно /значительно меньше 
величины положительного теплообмена. Причина этого явления (на-
зываемого обычно вентильным эффектом) заключается в том, что 
при направлении турбулентного потока тепла вниз, соответствующего 
инверсиям температуры, значительно уменьшается турбулентный обмен. 
Наоборот, при потоке, направленном вверх, сверхравновесная стра-
тификация температуры усиливает турбулентное перемешивание. Это 
приводит к значительному различию в средних величинах турбулент-
ного потока, направленных от земной поверхности к атмосфере и от 
атмосферы к земной поверхности.1 

В расчетах сумм турбулентного теплообмена отрицательные значения 
его вследствие сравнительной малости их величин можно оценивать 
довольно грубыми способами. Так, в частности, в работе автора 
(1947) годовая сумма отрицательных величин турбулентного потока 
(наблюдаемых в суточном ходе), по приближенной оценке для усло-
вий южной части Европейской территории СССР, была принята рав-
ной 2 0 % от годичной суммы теплообмена. 

Изложенный метод климатологического расчета сумм турбу-
лентного теплообмена был проверен по замыКанию уравнения 
теплового баланса (об этом см. § 6), причем были получены 
вполне удовлетворительные разультаты. Следует, однако, указать, 

1 Подробнее вопрос о вентильном эффекте и его значении для некото-
рых процессов в приземном слое воздуха рассматривается в § 10. 
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что применение этого метода возможно только для больших пе-
риодов осреднения, так как для коротких периодов использование 
приближенных формул (62), (64) и особенно (60) может привести 
к значительным, ошибкам. Вместе с тем указанный метод, повиди-
мому, мало пригоден для расчетов теплообмена в районах с лесной 
растительностью, где зависимость, выраженная формулой (60), при-
обретает условный характер. В связи с этим данный метод нельзя 
считать универсальным для определения сумм турбулентного тепло-
обмена поверхности суши с атмосферой. 

Из других путей климатологических расчетов турбулентного 
теплообмена большого внимания заслуживает идея М. И. Юдина, 
предложившего определять величину потока тепла по амплитуде 
суточного хода температуры (Юдин, 1948). Развивая эту идею, 
М. И. Юдин получил интересные результаты, однако предложен-
ный им метод не был доведен до расчетной схемы, удобной для. 
широкого практического использования. 

Чаще всего в климатологических расчетах турбулентного тепло-
обмена для условий суши его величины определяются из решения; 
уравнения теплового баланса. 

Наиболее простой путь при этом заключается в определении 
теплообмена как остаточного члена баланса, т. е. по формуле 

Р = R — LE — А . (66) 

Этот метод, использованный в целом ряде работ, дает удовле-
творительные результаты в тех случаях, когда величина Р не слиш-
ком мала по сравнению с основными членами теплового баланса 
(главным образом по сравнению с радиационным балансом). В тех же 
случаях, когда турбулентный поток гораздо меньше радиационного 
баланса, метод „остаточного члена" может приводить к большим 
относительным ошибкам в расчете. При этом возникает возможность 
даже ошибки в знаке (т. е. в направлении) турбулентного потока 
тепла. 

Другие методы расчета турбулентного теплообмена для условий 
суши, основанные на решении уравнения теплового баланса и рас-
четах температуры подстилающей поверхности, будут рассмотрены 
в § 5 одновременно с изложением методов расчета затраты тепла 
на испарение. 

Перейдем теперь к вопросу об определении турбулентного 
теплообмена между водной поверхностью и атмосферой. 

Климатологические расчеты турбулентного теплообмена на 
водоемах, как правило, значительно упрощаются по сравнению 
с расчетами для суши из-за возможности использовать при опре-
делении теплообмена данные массовых измерений температуры 
поверхности воды. 

В связи с этим диффузионный метод расчета турбулентного* 
теплообмена, основанный на применении формулы (37), может 
использоваться для определения величин турбулентного теплообмена 
по данным массовых наблюдений. При этом- требуется только оце-
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нить величину коэффициента диффузии D в зависимости от метео-
рологических факторов. 

Вопрос о расчете этого коэффициента для водной поверхности 
был рассмотрен в работе Свердрупа (Sverdrup, 1936а), посвященной 
определению испарения с водной поверхности. 

Для этой цели Свердруп проинтегрировал формулу (38) по z, 
считая, что в нижнем турбулентном слое воздуха коэффициент 
обмена зависит от высоты по формуле 

A = Aj(z + z0) 
(где zQ — шероховатость) и над поверхностью моря существует тон-
кий подслой толщиной d, в котором коэффициент обмена равен 
коэффициенту молекулярной диффузии (k = kQ). 

После интегрирования указанного соотношения по z от 0 до z 
в слое турбулентной диффузии получается Уравнение 

E = = 9 k { (Яй-д) 

20 
(<7 — удельная влажность на высоте zlt q0 — удельная влажность на 
верхней границе подслоя молекулярной диффузии). 

Интегрируя формулу (38) по г в пределах подслоя молекуляр-
ной диффузии, получим соотношение 

E = t h { q s - q A ( б 8 ) 

:{qs — удельная влажность насыщенного водяного пара при темпера-
туре испаряющей поверхности). 

Исключая из (67) и (68) q0 и подставляя значение kx по фор-
муле (47), Свердруп получил уравнение для испарения с поверх-
ности океана 

oknU(q„ — а) 
Е = . ' ' — , (69) 

. B d + _ * o . , n a * L ± 3 > ' 
У» z0 

где и — скорость ветра на высоте zr 
Из этих соотношений можно получить следующие уравнения для 

определения D и Р: 

D = ^ j— (70) 
х2 z0 

И 
?cpk0u - 6) ^ 

u d + J b - W * 1 + 3 ? " T x2 za 

Формула (71) была впервые получена П. П. Кузьминым (1938). 
Для использования формул (69) и (71) следует определить два 

параметра: шероховатость морской поверхности z0 и толщину под-
слоя молекулярной диффузии d. 
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Свердруп предположил, что в соответствии с известным аэро-
динамическим соотношением, выведенным для шероховатых труб, 
величина шероховатости морской поверхности равна х/30 средней 
высоты' неровностей (волн). Для оценки значения d Свердруп 
использовал данные своих наблюдений на Шпицбергене и данные 
наблюдений Вюста над поверхностью моря; на основании этих 
материалов он принял среднюю величину d равной 0,10—0,15 см. 

Впоследствии Россби (Rossby, 1936) указал, что в действитель-
ности шероховатость морской поверхности мало зависит от высоты 
волн и вследствие этого для различных скоростей ветра должна 
считаться постоянной. В дальнейшем в целом ряде работ (Sverdrup, 
1937, 1940, 1946 и др.) формула Свердрупа подвергалась различным 
усовершенствованиям, однако найденные в этих работах соотноше-
ния не получили широкого распространения в расчетах испарения 
и турбулентного теплообмена на водоемах. 

Это, повидимому, было в известной степени связано с тем, что 
схемы диффузии в самом нижнем слое воздуха, использованные как 
Свердрупом, так и последующими авторами, имели в значительной 
мере умозрительный характер, причем их было крайне трудно про-
верить сколько-нибудь надежными экспериментами. 

В связи с этим большинство последующих исследователей при 
расчетах турбулентного теплообмена предпочитали использовать 
•простую зависимость 

Р = сраи (К — е ) , (72) 

где а — коэффициент пропорциональности, не зависящий от скоро-
сти ветра и определяемый по замыканию уравнения теплового 
баланса или каким-либо другим способом. 

Следует указать, что предположение о независимости коэффи-
циента а от скорости ветра не приводит к существенным качествен-
ным различиям формул (71) и (72), так как данная зависимость 
в формуле (71) является сравнительно слабой. 

Величина коэффициента а по данным большинства последних 
работ в среднем близка к 2 , 4 - 1 0 - 6 г/см3 (при условии измерения 
скорости ветра и температуры воздуха на высотах, обычно приня-
тых в судовых наблюдениях). Такое значение было, в частности, 
получено в работе, выполненной в ГГО (Будыко, Берлянд, Зубенок, 
1954а), как средняя величина для условий мирового океана. При 
этом надо отметить, что расчет величины коэффициента а по фор-
муле Свердрупа в среднем дает значения, близкие к указанному 
выше. 

Представляется вполне возможным, что для отдельных 'районов 
мирового океана и для различных водоемов величина коэффи-
циента а несколько изменяется. Имеются, в частности, некоторые 
данные, указывающие, что этот коэффициент для внутренних морей 
^Каспийского и Аральского) несколько меньше его средних значе-
ний для условий океанов. 
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Однако большинство исследователей считает, что возможные 
изменения коэффициента а сравнительно невелики и могут не учи-
тываться в приближенных расчетах турбулентного теплообмена 
и испарения. 

Очень часто для расчетов турбулентного теплообмена на водоемах 
применяются формулы, основанные на так называемом „отношении 
Боуена", которое можно получить следующим образом. 

Интегрируя формулу (38) по Z, найдем зависимость, аналогич-
ную уравнению (37), 

E = PD(qs-q), (73) 

где q — удельная влажность насыщенного воздуха при температуре 
поверхности водоема. 

Из (37) и (73) следует, что 

Я _ Ъ ( в « - в ) 
LE L (qs - q) ' 

Это отношение обычно используется в форме 

(74) 

* 0 , 4 6 ^ * (75) LE ' es — е 760 4 

где es и е — упругость водяного пара, В — атмосферное давление 
в миллиметрах. 

Эта формула позволяет вычислять значения турбулентного тепло-
обмена при наличии данных по испарению. В тех случаях, когда 
материалы по испарению отсутствуют, но имеются данные о радиа-
ционном балансе и внутреннем теплообмене в водоеме, можно 
использовать для расчетов турбулентного теплообмена уравнение 

R-A ( 7 6 ) 

, | L(4*-4Y 

полученное из (4) и (74). 
Турбулентный теплообмен на водоемах можно определять также 

по" формуле (66), однако ее применение в этом случае часто 
осложняется трудностью достаточно точного расчета величины вну-
треннего теплооборота А для более или менее обширных водоемов 
или их частей. 

Подводя итоги, укажем, что для климатологических расчетов 
турбулентного теплообмена на водоемах обычно наиболее целесо-
образно использовать формулу (72), позволяющую определить вели-
чину теплообмена только по данным о температуре поверхности 
водоема и воздуха и о скорости ветра. 

Для определения турбулентного теплообмена на суше ,в климато-
логических расчетах часто применяется уравнение теплового баланса, 
причем турбулентный теплообмен вычисляется как остаточный член 
баланса. По сравнению с этим некоторые преимущества имеет дру-
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гой способ определения турбулентного теплообмена на суше при 
помощи уравнения теплового баланса. Этот способ излагается в § 5 
в связи с методикой определения затраты тепла на испарение. 

§ 5. Затрата тепла на испарение 
Затрата тепла на испарение равна произведению скрытой 

теплоты испарения на величину испарения. Скрытая теплота испаре-
ния в природных условиях несколько изменяется в связи с измене-
нием температуры испаряющей поверхности. Последняя зависимость 
имеет вид 

L = 597 — 0,69 кал/г, (77) 
где 0 — температура в градусах Цельсия. 

Во многих климатологических расчетах можно пользоваться 
постоянным значением скрытой теплоты испарения, приближенно 
равным 0,6 ккал/г. 

Для определения испарения в естественных условиях существует 
довольно много различных методов. При рассмотрении этих методов 
остановимся сначала на сравнительно более сложном вопросе об 
определении испарения с поверхности суши. 

Один из старейших способов определения испарения основан на 
применении испарителей, разнообразные конструкции которых для 
условий суши можно разделить на две главные группы: испарители 
с предельным увлажнением и испарители с изолированным моноли-
том. В качестве примера испарителя с предельным увлажнением 
упомянем предложенный во второй половине прошлого века испа-
ритель Дорандта, состоящий из цилиндрического металлического 
сосуда, заполняемого грунтом и соединяемого трубкой с баком, 
наполненным водой, который поддерживает почву испарителя 
в состоянии максимального увлажнения. Скорость испарения с испа-
рителя Дорандта определяется по движению воды в баке. 

Некоторые авторы предполагали, что испарители с предельным 
увлажнением дают максимальную скорость испарения с подстилаю-
щей поверхности, возможную при данных метеорологических усло-
виях. 

Это мнение не совсем правильно, так как увлажненный испари-
тель, установленный среди сравнительно сухой почвы, является 
ограниченной испаряющей поверхностью, скорость испарения с кото-
рой в условиях турбулентной диффузии водяного пара зависит от 
ее размера и не может совпадать со скоростью испарения с неогра-
ниченной влажной поверхности в тех же метеорологических усло-
виях. Вследствие этого скорость испарения по испарителю Дорандта, 
установленному, например, в пустыне Средней Азии, должна значи-
тельно превысить ту скорость испарения с подстилающей поверх-
ности, которая наблюдалась бы после полного увлажнения окружаю-
щей местности. 

Так как данные измерений по испарителям с предельным увлаж-
нением не давали возможности определить действительное испарение 
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с поверхности суши, то приблизительно с начала XX в. их начали 
вытеснять испарители с изолированным монолитом без дополнитель-
ного увлажнения. Примером такого типа прибора является известный 
испаритель Рыкачева (Рыкачев, 1898), который представляет собой 
открытый металлический ящик, плотно входящий в футляр, устанав-
ливаемый в грунт. В этот ящик вставляется монолит почвы с дер-
ном, вырезанный по его размеру, затем ящик взвешивается и уста-
навливается в футляр. Суммарная скорость испарения с почвы и 
дерна определяется по взвешиванию ящика через отдельные про-
межутки времени, причем при взвешивании ящик вынимается из 
футляра. 

В настоящее время существует ряд конструктивных вариантов 
испарителя Рыкачева, отличающихся главным образом формой и раз-
мерами ящика испарителя. 

В имеющихся исследованиях неоднократно указывалось (Оппоков, 
1934; Кузин, 1938, и др.), что из-за изоляции почвенного монолита 
в испарителе от окружающих слоев почвы возникают существенные 
искажения условий испарения. При избытке осадков вода не может 
просочиться к горизонту грунтовых вод и скапливается в испарителе; 
в засушливых условиях, наоборот, отсутствие связи испарителя 
с грунтовыми водами приводит к быстрому пересыханию почвы 
в испарителе. 

Искажение условий влагообмена в изолированном монолите без-
условно должно привести к заметным ошибкам в определении испа-
рения, однако, как установлено в работе автора и М. П. Тимо-
феева (1952), весовые испарители могут давать большие ошибки 
в измерении испарения даже при отсутствии таких искажений. 

Этот вывод вытекает из основных положений элементарной 
теории весовых испарителей. 

Весовые испарители обычно применяемых конструкций, вопреки 
распространенному мнению, нельзя считать абсолютными приборами, 
т. е. приборами, непосредственно измеряющими испарение. Из общих 
соображений очевидно, что при помощи весового испарителя изме-
ряются только изменения влагосодержания монолита, вошедшего 
в испаритель. Поэтому при использовании испарителя с частотой 
взвешивания один раз в несколько дней для определения испарения 
необходимо располагать данными по осадкам и по поверхностному 
и грунтовому стоку. Для периодов, когда величины просачивания 
и стока малы по сравнению с суммами осадков (в частности, для 
условий теплого времени года в условиях климата недостаточного 
увлажнения), обычно считают, что испарение за данный период времени 
р а В Н ° £ ' = г + 8 ® ' , (78) 
где г — сумма осадков, bw' — изменение влагосодержания в почвен-
ном монолите, вошедшем в испаритель. 

В действительности для этих условий величину испарения сле-
дует считать равной 

E = r-\- bw, (79) 
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где bw — изменение влагосодержания во всем слое активного влаго-
оборота в почве. 

Вследствие этого относительная ошибка определения величины 
испарения при применении весового испарителя будет равна 

Е — Е' 
Е r-\-ow ' 

а в период времени при отсутствии осадков 

Е — Е' bw — bw' 

(80) 

(81) 

Таким образом, для оценки принципиальной ошибки, возникаю-
щей при применении весового испарителя, необходимо рассчитать 
отношение изменения влагосодержания в слое почвы, толщина кото-
рого соответствует глубине испарителя, к изменению влагосодержа-
ния во всем слое активного влагооборота. 

Следует при этом подчеркнуть, что указанная принципиальная 
ошибка непосредственно не связана с нарушением условий влаго-
оборота в изолированном монолите и будет иметь место при сколь 
угодно частой замене монолита в испарителе.1 

Для оценки величины принципиальной ошибки испарителя Рыка-
чева глубиной 500 мм приведем данные расчетов, выполненных при 
участии Е. Н. Романовой для условий различных природных зон 
СССР. 

В этих расчетах были определены отношения изменений влаго-
содержания почвы под яровой пшеницей в слое 500—1000 мм 
к изменению влагосодержания в слое 0—500 мм. Полученные дан-
ные, осредненные для условий степной зоны, зоны лесостепи 
и лиственного леса, лесной зоны (хвойные и смешанные леса), пред-
ставлены в табл. 9. 

Материалы табл. 9 позволяют заключить, что в условиях степ-
ной и лесостепной зон, а также в лесной зоне во второй поло-
вине лета изменение количества влаги в слое 500—1000 мм вполне 
сравнимо с изменением влаги в слое 0—500 мм и часто его пре-
восходит. Аналогичный вывод получается также из рассмотрения 
данных наблюдений по динамике почвенной влаги под озимой пше-
ницей. 

Особенно следует отметить, что в условиях недостаточного 
увлажнения (степь и лесостепь) значительные изменения количества 

1 В качестве наглядной иллюстрации этого положения приведем следую-
щий пример. Предположим, что применен испаритель в бездождный период 
в условиях почвы, верхний слой которой с глубиной, равной высоте испа-
рителя, высох. При этом дальнейшая потеря влаги происходит из более 
глубоких слоев почвы. Очевидно, что в этом случае весовой испаритель 
будет давать абсурдные результаты как при редкой, так и при очень частой 
замене монолитов. 

Аналогичное положение будет создаваться всегда, если из более глу-
боких (по сравнению с высотой испарителя) слоев почвы происходит замет-
ная потеря влаги в связи с процессом испарения, 
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влаги в нижнем слое почвы под яровой пшеницей наблюдаются 
также в мае и начале июня, когда корневая система растений не 
достигает еще глубоких горизонтов почвы. 

Таблица 9 

Отношение изменения влагосодержания почвы под яровой пшеницей 
в слое 500—1000 мм к изменению влагосодержания в слое 0—500 мм 

(в процентах) 
Степная зона С III декады ап- С III декады ап-
(21 станция) реля по III декаду реля по I декаду 

августа июня 
97 89 

С I декады июня 
по III декаду ав-

густа 
123 

Лесостепь 
(13 станций) 

Лесная зона 
(9 станций) 

С I декады мая 
по III декаду ав-

густа 
102 

С III декады ап-
реля по III декаду 

августа 
28 

С I декады мая 
по II декаду июня 

75 
С III декады ап-
реля по II декаду 

июня 
0 

Со II декады июня 
по III декаду ав-

густа 
177 

Со II декады июня 
по III декаду ав-

густа 
58 

Из приведенных данных следует, что применение весовых испа-
рителей глубиной 500 мм для условий недостаточного увлажнения 
будет неизбежно связано с определенными ошибками в измерении 
испарения. Эти ошибки, относящиеся главным образом к занижению 
измеряемых величин испарения, для бездождных периодов должны, 
как показывают данные табл. 9, достигать очень больших значений, 
вполне сравнимых с самой измеряемой величиной. Для периодов 
с более или менее обильными осадками относительная ошибка 
в измерении испарения будет, как видно из приведенных выше 
формул, заметно понижена. При этом, однако, ошибка испарителя 
как прибора, измеряющего изменения влагосодержания активного 
слоя почвы, отнюдь не уменьшится и точность определения испаре-
ния повысится только потому, что в расчете испарения величина 
изменения влагосодержания, измеренная с грубой ошибкой, будет 
суммироваться с количеством осадков, которое можно измерить 
без больших принципиальных ошибок. При этом ошибка определе-
ния испарения по весовому испарителю и дождемеру будет тем 
больше, чем большую роль играют в определении испарения пока-
зания самого испарителя по сравнению с показаниями дождемера. 

Таким образом, весовой испаритель ограниченной глубины 
(например 500 мм) не может считаться универсальным прибором, 
позволяющим измерять суммарное испарение в различных климати-
ческих условиях. Более или менее надежные результаты такие испа-
рители могут, повидимому, дать только при достаточно влажной 
почве и при отсутствии мощной корневой системы. 

Для усовершенствования метода почвенных испарителей в по-
следующих исследованиях были сделаны следующие, заслуживающие 
упоминания, предложения. 
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В работах В. П. Попова (1928, 1929) и др. была разработана 
конструкция весового испарителя с сетчатым дном, что позволило 
несколько улучшить влагообмен между монолитом почвы в испари-
теле и нижележащими слоями почвы. 

Более радикальный путь усовершенствования почвенного испари-
теля был использован в работах специалистов Государственного 
гидрологического института (В. А. Урываев, 1953, и др.), которые 
создали конструкции испарителя с очень большими размерами моно-
лита. 

Поскольку при тяжелых монолитах использование обычного 
весового метода оказывается затруднительным, изменение веса боль-
ших испарителей фиксировалось при помощи гидравлической пере-
дачи, позволяющей точно определять сравнительно малые изменения 
веса очень тяжелых тел. 

При помощи гидравлических испарителей можно получить 
сравнительно точные данные по испарению, хотя применение этих 
испарителей также не свободно от некоторых ограничений (в осо-
бенности в периоды с глубоким просачиванием влаги). 

Оценивая имеющиеся материалы наблюдений по почвенным испа-
рителям, следует указать, что сейчас некоторые выводы климатоло-
гического характера можно сделать главным образом по данным, 
полученным при помощи испарителей Рыкачева, которые применя-
лись в течение нескольких лет на небольшой сети станций в СССР 
(„Материалы наблюдений над испарением . . . " , 1939, и др.). 

Учитывая невысокую точность этих данных и их ограниченный 
объем, приходится признать, что для климатологических расчетов 
затраты тепла на испарение материалы по испарителям пока имеют 
сравнительно ограниченное значение. 

Из других методов определения испарения, связанных с исполь-
зованием данных специальных наблюдений, необходимо отметить 
градиентные методы, аналогичные соответствующим способам опре-
деления турбулентного теплообмена (см. § 4). 

Наиболее надежным методом определения испарения по данным 
градиентных наблюдений является метод теплового баланса, осно-
ванный на следующей формуле. Из уравнения теплового баланса 
(4), формул (36) и (38) следует, что 

R=-LPkJz-Pcpk% + A. dq 
(82) 

Решая совместно (38) и (82), получим 

Е R-A (83) 
<36 ' 

dz 
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или после интегрирования no z 

L+c 
R ~ A , (84) 'г 

Pqx—q2 

где 6Х — 02 и q1 — q2 — разности температур и удельных влажно-
стей на двух высотах. 

Последнее соотношение, аналогичное формуле (76), позволяет 
довольно точно определить величину испарения для периодов вре-
мени с не слишком малыми значениями основных членов теплового 
баланса, т. е. главным образом для дневного времени теплого 
периода, а также для средних суточных (или средних декадных и 
месячных) условий теплого времени года.1 При этом следует 
иметь в виду, что в расчетах по этой формуле часто можно либо 
пренебречь величиной А, либо учитывать ее самым грубым образом, 
так как для более или менее длительного периода осреднения она 
обычно значительно меньше величины R. Это заметно упрощает 
определение испарения. 

В настоящее время формула (84) используется для определения 
испарения по данным экспедиционных и специальных стационарных 
наблюдений (см. Franssila, 1936; Albrecht, 1940; Труды экспедиций 
ГГО и мн. др.) . .Применение уравнения (84) для климатологических 
расчетов испарения затрудняется ограниченностью имеющихся мате-
риалов градиентных и балансовых наблюдений. 

Аналогичное положение имеется и в отношении градиентного 
диффузионного метода определения испарения. 

Этот метод, основанный на применении формулы (40), исполь-
зовался в последние годы в целом ряде исследований. 

Так, Торнтвейт и Хольцман (1939, 1942, и др.), развивая идею 
В- Шмидта, предложившего определять испарение по вертикальному 
турбулентному потоку водяного пара (см. Schmidt, 1917, 1925, 1935), 
использовали для определения испарения формулу (40) и уравнение 
Россби — Монтгомери для коэффициента турбулентного обмена. 

При этом для определения разности удельных влажностей qx — q2 
Торнтвейт и Хольцман сконструировали специальные приборы, при 

1 Многие исследователи при расчетах испарения по формуле (84) допу-
скали грубую ошибку, используя средние суточные или средние месячные 
значения разностей 6] —• 02 и — g2-

Так как обе эти величины имеют значительный суточный ход, причем 
их средние связи с испарением очень различны, то подобное осреднение 
неизбежно лолжно приводить к большим погрешностям при определении 
испарения. 

Для проверки этого предположения автор в работах (1946в, 1948а) 
сравнил результаты расчетов испарения за год для одного из пунктов по 
формуле (84) при использовании средних величин 6] — 93 и qx — q2 за часо-
вые сроки и при применении средних годовых значений. Во втором случае 
величина испарения оказалась вдвое большей, чем в первом, что наглядно 
подтвердило невозможность применения средних характеристик градиентов 
температуры и влажности в расчетах испарения по формуле (84). 
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помощи которых ими были выполнены детальные наблюдения над. 
испарением, длившиеся около года. 

Как было установлено в наших работах (1946в, 1948а), расчеты? 
испарения, выполненные Торнтвейтом и Хольцманом, содержали» 
•существенные ошибки вследствие того, что формула Россби—Монт-
гомери не учитывала влияния термической стратификации на турбу-
лентный обмен и приводила к сильно заниженным оценкам средних 
величин коэффициента! обмена. 

Значительно более точные результаты в расчетах испарения» 
диффузионным методом дает применение для расчетов коэффициента: 
обмена формулы (49). Такой метод определения испарения исполь-
зовался в целом ряде рабог (Будыко, 1948а; Григорьева, 1949;; 
Гинзбург, 1949; Русин, 1952, и др.) . 

Не останавливаясь на более детальной характеристике диффу-
зионного метода, отметим только, что в настоящее время он, так же* 
как и метод теплового баланса, используется главным образом при 
обобщении материалов специальных стационарных и экспедицион-
ных наблюдений. 

По сравнению с градиентными методами гораздо большее значе-
ние для определения средних величин испарения с поверхности 
суши имеет метод водного баланса. 

Для среднего годичного периода в соответствии с уравнением (18) 
испарение можно определить по формуле 

Е=г—/, (85> 

т. е. как разность осадков и стока. 
Этот способ определения средних годовых величин испарения 

широко использовался во многих исследованиях. Расчеты испарения 
по водному балансу позволили построить ряд карт испарения и 
затраты тепла на испарение (Кузин, 1934, 1940, 1950; Будыко, 1947;, 
Троицкий, 1948, и др.) и дали большой материал по средним вели-
чинам испарения за год. 

Следует иметь в виду, что расчеты испарения по формуле (85) 
дают наиболее надежные результаты для сравнительно больших пло-
щадей— порядка тысяч и десятков тысяч квадратных километров. 

Для более ограниченных пространств расчеты по формуле (85) 
могут приводить к заметным ошибкам из-за трудности точного 
учета перераспределения влаги грунтовым стоком. 

Для более короткого периода осреднения — расчетов годового 
хода испарения, вычисления испарения за отдельные годы и месяцы, 
и т . д. — вместо формулы (85) надлежит использовать более общее 
соотношение 

E — r— f — Ь , (в6> 

получаемое из уравнения (17). 
Так как величину полного изменения влагосодержания в верхних 

слоях литосферы b точно определить очень трудно, а она для ука-
занных периодов по своему значению часто сравнима с величиной 
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•испарения Е, то расчеты испарения по формуле (86) не всегда дают 
достаточно надежные результаты. 

Проще всего использовать уравнение (86) для определения испа-
рения за теплое время года в условиях недостаточного увлажнения, 
когда изменения влагосодержания b в основном определяются дина-
микой влажности в верхних слоях почвы. 

Поскольку влажность верхних слоев почвы измеряется в СССР 
.на сравнительно многочисленных агрометеорологических станциях, 
то для указанных условий возможно вычисление испарения по фор-
муле (86) при использовании материалов массовых гидрометеороло-
гических наблюдений. 

При этом следует также иметь в виду очень большую простран-
ственную неоднородность данных по влажности почвы, что требует 

^значительного осреднения исходных материалов при выполнении кли-
матологических расчетов испарения. 

Так как для значительной части суши надежные данные по стоку 
отсутствуют, то метод водного баланса не может считаться уни-
версальным способом определения испарения с суши, даже для.Сред-
них годичных условий. Еще более ограничены возможности исполь-

зования этого метода для более коротких периодов осреднения. 
В связи с этим существует целый ряд исследований, посвященных 

разработке методов определения испарения с поверхности суши 
только по данным массовых наблюдений над основными, метеороло-
гическими элементами: осадками, температурой и влажностью воздуха. 

Остановимся сначала на вопросе о климатологических методах 
расчета испарения для средних годичных условий. 

В работе Вундта (Wundt, 1937) на основании обобщения мате-
риалов расчетов испарения по водному балансу была установлена 
эмпирическая связь годовой величины испарения с суммой осадков 
и средней годовой температурой. Построенная на основе этой связи 

«омограмма Вундта использовалась в некоторых гидрологических 
работах, ее, в частности, применил М. И. Львович при вычислении 
нормы стока на различных континентах (1945). 

Проверка номограммы Вундта показывает (Будыко, 19516), что 
•она дает довольно заметные ошибки при расчетах испарения. Эти 
•ошибки, повидимому, в известной мере связаны с не совсем удачным 
•выбором Вундтом средней годовой температуры, как показателя 
влияния термического режима на испарение (известно, что средние 
содовые температуры в умеренных и высоких широтах существенно 
зависят от условий холодного времени года, тогда как испарение 

>в этих широтах определяется почти исключительно условиями 
теплого периода). 

Несколько более рациональный показатель термического режима 
выбрал Б. Г. Иванов, который также построил эмпирическую номо-

грамму, связывающую годовые величины испарения с осадками и 
с дефицитом влажности воздуха (1940). 

По сравнению с чисто эмпирическими методами Вундта, 
Б. Г. Иванова и некоторых других авторов для определения годо-
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еых величин испарения большее значение имеют генетические 
методы, основанные на определенных физических представлениях. 

Первый генетический метод климатологического расчета испаре-
ния предложил 3 . М. Ольдекоп, обосновавший формулу, связываю-
щую величину испарения с осадками и испаряемостью (Ольдекоп, 
1911). В наших работах (1948а, 19486) на основании совместного 
анализа уравнений теплового и водного балансов поверхности суши 
•было получено „уравнение связи" — зависимость испарения от осад-
ков и радиационного баланса, представляющая собой, в известном 
смысле, обобщение уравнения Ольдекопа. 

Это уравнение устанавливает связь между отношением среднего 
Е * 

годового испарения к осадкам — и отношением радиационного ба-

ланса к количеству тепла, необходимому для полного испарения D годовой суммы осадков , т. е. 

* Ф л * л = Ф ( £ ) , (87) 

где Ф — определенная функция. 
Подробный анализ „уравнения связи" будет дан в § 10. 
Приведем здесь только табл. 10, построенную по уравнению 

связи и позволяющую вычислять испарение по данным об осадках 
и радиационном балансе. 

Таблица 10 
Зависимость между осадками, испарением и радиационным 

R 
Lr 
Е 
г 
R 
Lr 
Е 
г 

Следует указать, что входящая в уравнение связи величина 
радиационного баланса R характеризует потенциально возможное 
испарение (испаряемость) и поэтому должна вычисляться для усло-
вий увлажненной поверхности в данной местности (см. главу IV). 
Величина R близка к действительным значениям радиационного 
баланса при более или менее влажном климате, но в условиях 
сухого климата она может быть существенно больше указанных 
величин. В приближенных расчетах испарения по уравнению связи 
можно широко использовать средние широтные значения R, так как 
внутриширотные изменения этой величины на большей части рав-
нинной поверхности суши сравнительно невелики (кроме областей 
муссонного климата и некоторых других прибрежных районов). 

балансом 

0,10 0,20 0,30 0,40 0,50 0,60 0,70 0,80 

0,10 0,20 0,28 0,35 0,44 0,50 0,56 0,62 

1,00 1,20 1,40 1,60 1,80 2,00 2,50 3,00 

0,70 0,76 0,82 0,86 0,88 0,90 0,94 0,97 
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По сравнению с вопросом об определении годовых величив 
испарения значительно большие трудности представляет задача рас-
чета испарения по данным массовых метеорологических наблюдений 
за периоды порядка месяцев и декад. 

В одном из первых исследований, посвященных этой задачег 
П. С. Кузин предложил определять испарение с суши в условиях 
избыточного увлажнения методом, аналогичным способу расчета, 
испарения с водных поверхностей. В своих работах (1934, 1938). 
Кузин использовал для определения испарения формулу 

Е= ad мм/мес., (88) 

где d—дефицит влажности воздуха в миллиметрах, а — коэффи-
циент, приближенно равный 14—15. 

В одном из указанных исследований (1938) П. С. Кузин пред-
ложил также эмпирическую формулу для определения испарения за 
отдельные месяцы в условиях недостаточного увлажнения. 

Большое значение для разработки климатологических методов: 
расчета испарения имели работы Б. В. Полякова (1946, 1947), 
в которых впервые был применен для определения испарения мас-
совый материал по динамике влажности в верхних слоях почвы. 
Это позволило Полякову найти эмпирические связи испарения 
с метеорологическими факторами как для условий избыточного, так: 
и недостаточного увлажнения. 

Для расчетов испарения Б. В. Поляков построил графики, на 
которых величины испарения были представлены в зависимости от 
средней температуры воздуха и осадков для каждого месяца теплого-
времени года. Для холодного периода Поляков предложил график, 
на котором испарение для отдельных географических районов было-
выражено в зависимости от температуры воздуха. В работе, опубли-
кованной в 1947 г., Поляков рекомендовал использовать при опре-
делении испарения по этим графикам поправочные коэффициенты 
для некоторых областей. Следует отметить, что графики Полякова, 
в настоящее время довольно широко используются для определения; 
испарения с суши. 

Проверка расчетов испарения по графикам Полякова, выполнен-
ная путем сравнения результатов расчетов с массовыми данными по 
водному балансу, показала следующее. 

Годовые величины испарения, вычисленные для различных клима-
тических зон СССР по графикам Полякова, как правило, сравни-
тельно хорошо согласуются с годовыми величинами испарения,, 
вычисленными по водному балансу. 

Менее удовлетворительные результаты были получены при про-
верке применения метода Полякова для месячных периодов. Для* 
этой цели расчеты испарения по графикам Полякова сравнивались 
с расчетами испарения по водному балансу, с учетом изменения 
влагосодержания в верхнем метровом слое почвы на сельскохозяй-
ственных полях по данным большого количества агрометстанций. 
Следует отметить, что определение испарения по водному балансу 
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для отдельных месяцев, безусловно, связано с некоторыми погрешно-
стями (данные по динамике влажности на сельскохозяйственных 
этолях могут быть не вполне характерны для данного района 
в целом, возможны ошибки из-за трудности учета просачивания 
йлаги и т. д.). Однако поскольку метод Полякова обоснован 
таким же способом (но только по сравнительно малочисленным 
материалам), то очевидно, что для его проверки использование ука-
занных данных вполне законно. 

Как показали выполненные расчеты, в большинстве случаев 
годовой ход испарения, рассчитанный по графикам Полякова, 
отличается от годового хода, вычисленного по водному балансу — 
график Полякова дает заметно преуменьшенные величины испарения 
для лета и несколько преувеличенные значения для весны и осени. 
В сумме за год указанные расхождения обычно в известной мере 
компенсируются, что приводит к удовлетворительному согласованию 
в расчетах годичных величин испарения по Полякову и по водному 
-балансу. 

Из других недостатков метода Полякова следует упомянуть о не 
совсем удачном принципе учета в этом методе зависимости испаре-
ния от времени. 

Если бы используемая в схеме Полякова зависимость испарения 
от времени имела физический характер, то очевидно, что рассчи-
танные величины испарения для определенного месяца не должны 
были бы существенно изменяться в зависимости от выбора дат 
•начала расчетных периодов. 

Произведенная проверка, однако, показала, что для многих 
пунктов величины испарения, рассчитанные по Полякову для опре-
деленного месяца, изменяются на десятки процентов в зависимости 
от выбора периодов, за которые осредняются исходные данные и 
вычисляется испарение (например, испарение за май по графикам 
Полякова может резко различаться в случае, если мы выполним рас-
чет за период с 1/V по 1/VI и если осредним с учетом годового 
хода данные расчетов за периоды с 15/IV по 15/V и с 15/V по 15/VI. 

Не касаясь более частных недостатков метода Б. В. Полякова, 
отметим еще, что этот метод не может применяться для большин-
ства тропических и субтропических районов вследствие ограничен-
ности диапазонов изменений, учитываемых в расчетной схеме метео-
рологических элементов (температура, осадки). 

Все это приводит к выводу о недостаточной эффективности 
метода Б. В. Полякова, хотя использование его для приближенных 
расчетов испарения в ряде случаев нам представляется допустимым. 

Несколько климатологических методов расчета годового хода 
испарения с суши предлагается в работе Ф. Альбрехта (1950). 

Некоторые из этих методов основываются на использовании 
Ф°РМУЛЫ Е = (esa — e)f(v), (89) 
где es — абсолютная влажность насыщенного воздуха при темпера-
туре поверхности суши; е — абсолютная влажность воздуха; f (у) — 
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функция, зависящая от скврости ветра; а — параметр, характери-
зующий влияние свойств подстилающей поверхности на уменьшение 
испарения (Альбрехт называет его „часть поверхности, покрытай 
водой"). 

В формуле (89) при совершенно влажной поверхности а = 1 
(тогда формула превращается в известное соотношение для испаре-
ния с водной поверхности), а при частично высохшей почве 

Формула (89) представляется недостаточно удовлетворительной, 
так как она дает явно неправильную зависимость испарения от 
влажности воздуха. В самом деле, если почва частично высохла и 
испарение понижено по сравнению с испарением с водной поверх-
ности, а должна быть меньше единицы. Предположим для примера, 
что а — 0,7. Тогда по формуле Альбрехта испарение (в условиях 
изотермической стратификации температуры в приземном слое воз-
духа) должно равняться нулю при относительной влажности воз-
духа равной 70%, а при повышении относительной влажности воз-
духа выше 70% должна начаться конденсация. Очевидно, что 
в природных условиях ничего подобного не наблюдается. 

Характерно, что Альбрехту не удалось, как он признает, обна-
ружить связь параметра а с условиями влажности почвы, хотя по 
смыслу задачи этот параметр должен прежде всего учитывать изме-
нения влажности почвы. Вместо этого Альбрехт нашел эмпириче-
скую зависимость величины а от средней месячной относительной 
влажности воздуха. Эта зависимость не имеет физического содержа-
ния и не устраняет указанного выше противоречия—при колебаниях 
относительной влажности за короткие периоды (например, в суточ-
ном ходе) по формуле (89) испарение должно сменяться конденса-
цией, даже если относительная влажность в приземном слое воздуха 
будет значительно меньшей 100%. 

Из других методов климатологических расчетов испарения, 
рекомендуемых Альбрехтом, упомянем метод теплового баланса, 
основанный на использовании уравнений 

E = - \ - ( R - P - A ) , (90) 

/ г = ( в в - в ) / ( < о ) , (91) 

г д е / . — скрытая теплота испарения, Р — турбулентный теплообмен, 
А — теплооборот в почве, б — температура воздуха, вю — темпе-
ратура поверхности почвы. 

Применение этого метода (сходного в некоторой мере с методом, 
использованным в работе автора 1947 г.) затрудняется сложностью 
интерпретации имеющихся материалов сетевых наблюдений над тем-
пературой поверхности почвы. Кроме этого, при расчете испарения 
по уравнению (90) часто получается довольно большая относитель-
ная ошибка, так как разность величин R и (Р-\-А) в ряде случаев 
не очень велика по сравнению с величиной R. 
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Третий метод климатологического расчета испарения, предложен-
ный Альбрехтом, основан на использовании уравнения водного 
баланса. Так же как и в работе автора (19506), Альбрехт пред-
лагает для этой цели решать уравнение водного баланса для опре-
деленных периодов при учете зависимости отношения испарения.-
к испаряемости от характеристик влажности почвы. Однако форму 
последней зависимости Альбрехт, по нашему мнению, задает непра-
вильно, что приводит к серьезным дефектам в методике расчета. 

Не касаясь деталей соображений Альбрехта, отметим здесь-
только, что для условий избыточного увлажнения почвы он получает 
для скорости испарения формулу 

Е = г + аЕ0, 

где г — осадки, Е0 — испаряемость, а — коэффициент равный 0,5. 
Это соотношение физически неправдоподобно и приводит, в частно-
сти, к бессмысленному выводу, что при избыточном увлажнении; 
испарение приближается к испаряемости только в том случае, если 
осадки равны половине испаряемости. 

В связи с этим следует заключить, что расчеты месячных вели-
чин испарения, выполненные Альбрехтом по методу водного 
баланса (включая построенные им карты месячного испарения для 
Австралии), недостаточно обоснованы и могут содержать значи-
тельные ошибки. 

Из других климатологических методов расчета годового хода 
испарения заслуживает упоминания еще предложение Н. А. Багрова-
(1954а), который рекомендовал применить для этой цели обобщен-
ную им формулу Ольдекопа при использовании довольно сложной-
методики косвенного учета условий увлажнения данного месяца (или 
декады). Интересно напомнить, что Э. М. Ольдекоп сам пытался-
применить найденную им формулу для расчетов годового хода испа-
рения, однако трудности учета условий увлажнения отдельных меся-
цев не позволили ему получить удовлетворительные результаты. 
Предложение Багрова представляет, безусловно, определенный шаг 
вперед по сравнению с расчетами Ольдекрпа, однако для оценки-
этого предложения желательно произвести его проверку на эмпири-
ческом материале по динамике влажности почвы в годовом ходе. 

Наибольшие перспективы для определения испарения с суши за 
месяцы и декады имеют генетические методы расчета, основанные 
на прямом учете всех составляющих водного баланса за исследуемые 
периоды времени, включая учет изменения количества влаги в почве. 
Существенное значение для создания рациональной методики рас-
четов испарения должен иметь также прямой учет влияния на испа-
рение баланса солнечной энергии, как важнейшего фактора процесса 
испарения. 

В работе автора (19506) был предложен метод расчета годового 
хода испарения, основанный на совместном решении уравнений вод-
ного и теплового балансов. Этот метод использовался в ряде расче-
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тов, однако громоздкость и сложность расчетных формул ограни-
чили возможности широкого применения метода. 

В дальнейшем оказалось возможным упростить разработанную 
•схему расчета испарения и вместе с тем несколько детализиро-
вать ее. 

Изложим в самой сжатой форме обоснование упрощенного ме-
тода расчета годового хода испарения. 

Еще П. С. Коссович установил, что процесс испарения с поверх-
ности почвы характеризуется несколькими различными стадиями. 
В первой стадии испарения, при наличии значительного количества 
«влаги в почве, скорость испарения, как установлено многочислен-
ными экспериментальными исследованиями, не зависит от влажности 
почвы и определяется в основном внешними метеорологическими 
факторами. Значительный интерес представляют результаты работ 
А. М. Алпатьева (1950, 1954), который доказал, что на полях 
с сельскохозяйственной растительностью первая стадия испарения 
«аблюдается в сравнительно широком диапазоне влажности почвы. 
По данным А. М. Алпатьева, при влажности почвы не ниже 70— 
-80% о т полевой влажности испарение с сельскохозяйственных полей 
•близко к величине испаряемости и, следовательно, зависит главным 
образом от метеорологических факторов. 

При высыхании почвы, начиная с ее критической влажности, 
-испарение переходит во вторую стадию, когда скорость испарения 
быстро убывает с уменьшением влажности почвы. Имеется много 
экспериментальных данных (Ф. Е. Колясев, 1939, и др.), показываю-
щих, что в этом случае зависимость скорости испарения с почвы 
•от влажности можно считать близкой к линейной. 

Аналогичный вывод можно сделать также из анализа опытных 
данных С. И. Долгова (1948) в отношении испарения с почвы, по-
крытой растительностью. Во второй стадии испарения по этим мате-
риалам скорость испарения при уменьшении влажности почвы также 
убывает приблизительно линейно. Поскольку испарение с почвы, 
покрытой растительностью, становится незначительным при достиже-
нии влажности завядания, то, следовательно, в этом случае скорость 
испарения можно считать пропорциональной количеству продуктив-
ной влаги в почве. 

Таким образом, можно заключить, что при влажности почвы w, 
большей некоторого критического значения wK , суммарное испаре-
ние Е зависит в основном от метеорологических факторов и равно 
испаряемости Ей. При снижении количества продуктивной влаги 
в почве ниже wK испарение становится ниже испаряемости, причем 
-величина испарения пропорциональна количеству продуктивной влаги, 
т. е. E = aw. Так как Е=Е0 при w = wK, то очевидно, что 

£о а = — . wK 

На основании вышеизложенного будем применять для расчетов 
испарения при w формулу 

Е = Ей, (92) 
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а при w < wK 

£ = ( 9 3 ) 

Для использования последней формулы необходимы данные по 
влажности почвы, которые можно получить расчетным методом на 
основании решения уравнения водного баланса 

r = Е + f-\-w 2 — Щ, (94)ч 

где w<, — w1 •— разности влажности верхнего слоя почвы в конце и 
начале рассматриваемого единичного периода времени. 

Если принять, что средняя для рассматриваемого периода влаж-
ность почвы равна 

, _ W, + w2 W - 2 

тогда при w<C.wK 

Е = Е 0 ^ . (95) 

Из (94) и (95) получим 

К ' + 2®к 

(96) 

При помощи формул (92), (94), (95), (96) можно выполнить 
расчет годового хода испарения для различных климатических 
условий. 

Укажем примерную последовательность такого расчета. Предпо-
ложим, что в выбранном районе после весеннего снеготаяния коли-
чество влаги в почве соответствует полевой влажности. Так как 
при этом для расчета испарения за первый период (месяц 
или декаду) используем формулу (92). Если при этом по уравнению 
водного баланса к концу периода влажность почвы не опустится 
ниже wK, то расчет можно продолжать по формуле (92) до тех пор, 
пока количество продуктивной влаги не станет меньше критического 
значения. После этого для расчетов испарения следует применять 
формулу (95), а для расчетов изменения влажности — формулу (96), 
считая влажность почвы в конце предыдущего периода равной 
влажности почвы в начале последующего периода w1 . Для времени 
года со снежным покровом испарение следует, очевидно, определять 
по формуле (92). 

Изложенный метод расчета годового хода испарения требует 
знания следующих величин: осадков, стока, испаряемости, критиче-
ской влажности почвы, а также влажности почвы в начале одного 
из расчетных периодов, начиная с которой все последующие вели-
чины влажности вычисляются методом водного баланса. 
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Данные по осадкам и стоку обычно получаются кз метеороло-
гических материалов массовых гидрометеорологических наблюдений. 

Вопрос об определении испаряемости будет подробно рассмотрен 
в § 10. Здесь остановимся кратко на определении двух последних 
параметров изложенной расчетной схемы. 

Величины критической влажности почвы wK могут определяться-
как по материалам различных экспериментальных работ (например, 
цитированных работ А. М. Алпатьева), так и косвенными спо-
собами. 

Имеющиеся данные косвенных расчетов1 показывают, что сред-
нее значение WK для верхнего метрового слоя почвы изменяется 
в основном в пределах от 70 до 250 мм, причем эти изменения 
определенным образом связаны с географической зональностью. 

В расчетах годового хода испарения значения параметра wK в ряде 
случаев можно уточнять путем сравнения найденных расчетным ме-
тодом годовых величин испарения с разностью осадков и стока. 

Последний параметр расчетной схемы — начальная влажность 
почвы в некоторых случаях может определяться по фактическим 
данным (С. А. Вериго, 1948, и др.). Часто эту величину можно оце-
нить на основании общих соображений; так, например, для ряда 
районов после весеннего снеготаяния в умеренных широтах или 
в конце периода дождей в тропических и субтропических областях 
влажность почвы можно считать близкой к величине, определяемой 
полевой влажностью почвы (данные по полевой влажности различ-
ных почв имеются в работах А. В. Процерова, 1948, и др.). 

Во многих расчетах годового хода испарения можно также опре-
делять начальную влажность почвы методом подбора, изменяя ее 
значение до тех пор, пока вычисленная величина влажности в конце 
последнего периода расчета годового хода испарения не совпадет 
с заданной величиной влажности в начале первого периода расчета. 

Следует указать, что рассматриваемый метод (в несколько более 
сложной форме) использовался и проверялся по экспериментальным 
данным в работе автора (19506) при определении среднего годового 
хода испарения для значительных областей. Эта проверка показала 
вполне удовлетворительную точность метода. Заслуживает также 
упоминания работа Т. ГГ Берлянд (1952), в которой этот метод 
применялся для расчетов динамики влажности почвы на сельскохо-
зяйственных полях за отдельные годы (влажные и засушливые), при-
чем результаты расчета проверялись по фактическим наблюдениям 
за почвенной влажностью. Хорошие результаты: этой проверки пока-
зывают, что изложенный метод определения испарения может иметь 
значение для различных гидрологических, агрометеорологических и 
других расчетов, относящихся не только к средним многолетним 
условиям, но и к условиям отдельных лет. 

Задача об определении испарения с поверхности водоемов упро-
щается по сравнению с условиями суши в связи с тем, что для во-

1 Эти расчеты выполнены при участии Л. И. Зубенок и Н. И. Синициной. 
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доемов обычно известна температура поверхности и, следовательно, 
влажность насыщенного воздуха при температуре поверхности. Вместе 
с тем данные по водному балансу ограниченных водоемов позволяют 
в большинстве случаев более надежно определять величину испарен 
ния в годовом ходе по сравнению с условиями суши. 

Остановимся сначала на вопросе о применении испарителей для 
измерения испарения с водоемов. 

Методы определения испарения при помощи испарителей не-
сколько различаются в случаях измерения испарения с поверхности 
небольших водоемов и в случаях измерения испарения на морях и 
океанах. Большинство работ по методике применения испарителей 
связано с решением первой из этих задач, имеющей существенное 
практическое значение. 

В ранних работах по измерению испарения предполагалось, что 
скорость испарения с небольшого открытого сосуда, наполненного 
водой и выставленного на воздух, равна скорости испарения с во-
доема, вследствие чего для определения испарения с водоема вели-
чина испарения с испарителя непосредственно умножалась на отно-
шение площади водоема к площади испарения испарителя. Однако 
уже давно было замечено, что такой расчет приводит к значительно 
преувеличенным оценкам скорости испарения с водоемов. 

Это явление было объяснено различиями в физических условиях 
испарения для изолированного испарителя и водоема, вследствие 
чего исследователи направили свои усилия на разработку конструк-
ций плавающих испарителей, для которых предполагалось возмож-
ным добиться полной идентичности условия испарения с условиями 
испарения на водоеме. В результате многочисленных наблюдений было, 
однако, выяснено, что плавающие испарители также не дают правиль-
ных результатов, так как даже при полном сохранении естественных 
условий диффузии водяного пара скорость испарения изменяется 
из-за нарушения условий теплообмена в верхних слоях воды (тепло-
проводность воды в испарителе заметно отличается от теплопровод-
ности верхних слоев водоема, определяемой турбулентным переме-
шиванием). Вместе с тем использование плавающих испарителей во 
многих случаях было связано со значительными техническими труд-
ностями, особенно при больших скоростях ветра. 

В 1933 г. была опубликована работа Роуера (Rohwer, 1933), 
представляющая собой часть отчета специальной комиссии Общества 
гражданских инженеров по вопросу о методах измерения испарения 
с ограниченных водоемов. Роуер сравнил показания нескольких ти-
пов береговых испарителей и показания одного плавающего испари-
теля с испарением с экспериментального бассейна и установил, что 
ни один из испарителей не дает скорости испарения, совпадающей 
со скоростью испарения с бассейна. 

Другой частью отчета комиссии по испарению была статья Фол-
лансби (Follansby, 1933), содержащая сводку обширного материала 
наблюдений по испарителям с водной поверхности в США и других 
странах. 
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Из дальнейших исследований методики измерения испарения 
с водной поверхности при помощи испарителей следует отметить 
работы В. К. Давыдова (1938 и др.) и О. С. Познышева (1937 
и др.) , а также работу Хикмана (Hickman, 1939), изучавшего испа-
рение с Великих озер, и работу Хикокса (Hickox, 1944), попытав-
шегося использовать теорию подобия для анализа условий испарения 
с испарителей. 

Для общей оценки метода измерения испарения с водоемов испа-
рителями основное значение имеет вопрос, можно ли считать значе-
ния редукционных коэффициентов1 устойчивыми характеристиками 
для одних и тех же испарителей или они изменяются в зависимости 
от внешних условий. 

Опыты ряда исследователей показали, что предположение об 
устойчивости редукционных коэффициентов в большинстве случаев 
не оправдывается, причем относительные изменения средних месяч-
ных величин редукционного коэффициента для данного испарителя 
в различных географических условиях, на различных водоемах и 
в различные времена года могут быть очень значительными. Вслед-
ствие этого В. К. ДАВЫДОВ заключает, что „по самой сути дела 
нет и не может быть постоянной связи между действительной вели-
чиной испарения и наблюдаемой при помощи приборов. . ." (1938). 

Очевидно, что отсутствие постоянных зависимостей между испа-
рением с водоемов и показаниями испарителей чрезвычайно ограни-
чивает возможности их применения. 

В последние годы, в связи с выяснением трудности использова-
ния испарителей, для измерения испарения начали применяться спе-
циальные бассейны с диаметрами порядка десяткоБ метров, причем 
предполагается, что скорость испарения с таких бассейнов равна 
скорости испарения с более обширных естественных водоемов в ана-
логичных метеорологических условиях. 

Следует отметить, что, хотя предположение о независимости 
скорости испарения от величины испаряющей поверхности, при раз-
мерах последней больше нескольких метров, подкрепляется данными 
некоторых наблюдений, эта гипотеза находится в противоречии 
с выводами теоретических работ по данному вопросу. Можно думать, 
что при применений даже сравнительно больших бассейнов для рас-
четов испарения с больших естественных водоемов возникают ошибки, 
аналогичные ошибкам при применении маленьких береговых испари-
телей для расчета испарения с водоемов. 

Увеличение испаряющей поверхности бассейна, вероятно, не-
сколько уменьшает систематическую ошибку такого расчета, чно не 
может обеспечить ее полное уничтожение. 

Измерение скорости испарения на морях и океанах по испари-
телям было начато в середине XIX в. наблюдениями Лейдли. После 

1 Редукционный коэффициент для испарителей равен величине, на кото-
рую нужно умножить показания испарителя для получения истинных значе-
ний испарения с естественной подстилающей поверхности. 
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неудачной попытки Мона использовать на море плавающие испари-
тели (они легко заливались волнами), в наблюдениях применялись 
главным образом судовые испарители, устанавливаемые на палубе 
корабля. Сначала скорость испарения с судовых испарителей изме-
рялась по уменьшению объема воды, но вследствие трудности борьбы 
с ошибками, вызываемыми выплескиванием воды из испарителей при 
качке, этот способ был заменен расчетом скорости испарения по 
изменению концентрации соли в воде испарителя, предложенным 
Дьелафе (Dieulafait, 1883). 

Оригинальный судовой испаритель был сконструирован В. В. Шу-
лейкиным (1941), который использовал для измерения испарения 
открытый калориметр, наполненный морской водой, теплообмен ко-
торой с окружающим воздухом совершается только через поверх-
ность испарения. По показаниям вставленного в сосуд термометра 
можно определить скорость изменения теплосодержания воды в ка-
лориметре, которая характеризует скорость испарения в том случае, 
если алгебраическая сумма радиационного баланса поверхности испа-
рителя и величины турбулентного теплообмена испаряющей поверх-
ности с атмосферой мала по сравнению с суммой тепла, затрачивае-
мой на испарение за данный промежуток времени. 

Очевидно, что показания всех видов судовых испарителей не 
дают величины испарения с моря из-за существенного различия 
в условиях испарения для изолированного' прибора и для водной 
поверхности. В исследованиях Вюста (Wust, 1920), Керубима (Che-
rubim, 1931) и других авторов делались попытки количественно 
оценить влияние отдельных факторов, обусловливающих отличие 
показаний испарителей от истинного испарения с моря, для опре-
деления величин редукционных коэффициентов испарителей. 

Сравнивая показания испарителей, установленных в различных 
условиях, а также используя некоторые эмпирические зависимости, 
упомянутые авторы рассчитали редукционные коэффициенты для 
судовых испарителей © учетом влияния на испарение скорости дви-
жения корабля, тряски из-за работы машин, нагревания испарителя 
через стенки и ряда других факторов. 

Вследствие существенного влияния корпуса корабля на испарение 
с судовых испарителей, их редукционные коэффициенты являются, 
вероятно, еще менее устойчивыми характеристиками, чем редукцион-
ные коэффициенты плавающих и береговых испарителей. 

Учитывая, кроме того, что средние значения редукционных коэф-
фициентов определяются на основании довольно условных предпо-
ложений, следует заключить, что расчеты распределения скорости 
испарения на океанах, выполненные Лютгенсом, Вюстом и Керуби-
мом по данным судовых испарителей, имеют очень невысокую точ-
ность. . 

Более надежные результаты по сравнению с методом испарителей 
обычно дают расчеты испарения с водоемов по их водному балансу. 

Из уравнений (17) и (18) следует, что испарение с водоемов 
можно определять по данным об осадках, горизонтальном перерас-
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пределении воды и колебаниях уровня водоема. В некоторых слу-
чаях при этом оказывается необходимым учитывать также фильтра-
цию воды через дно водоема, хотя обычно она представляет не-
значительную величину по сравнению с другими членами водного 
•баланса. 

Метод определения испарения по водному балансу применим глав-
ным образом к ограниченным водоемам для более или менее дли-
тельных периодов осреднения. Рассчитать испарение по водному 
балансу для части водоема (например, для отдельного района океана) 
обычно невозможно, так как в этом случае крайне затруднительно 
оценить горизонтальное перераспределение воды. 

Для сравнительно коротких периодов времени метод водного 
баланса также использовать трудно, поскольку точность определения 
членов водного баланса за короткие интервалы часто оказывается 
недостаточной. 

Для более или менее детальных расчетов испарения на водоемах 
чаще всего используется диффузионный метод и метод теплового 
баланса. 

Диффузионный метод определения испарения с водоемов основан 
на применении формулы (73), которая длительное время использо-
валась в гидрометеорологии как эмпирическое соотношение, часто 
называемое законом Дальтона. 

Эмпирические формулы этого типа обычно применялись в виде 
E = ( e s - e ) f { u ) , (97) 

где es—упругость насыщенного водяного пара, рассчитанная по 
температуре испаряющей поверхности; е — упругость водяного пара, 
на некоторой высоте в воздухе; / ( и ) — „ветровой фактор"—эмпи-
рически устанавливаемая функция зависимости скорости испарения 
от скорости ветра и. 

Для функции f ( u ) различные авторы получили целый ряд выра-
жений, в большинстве случаев имеющих вид -

f{u) = A+Bu 
( Л и В — численные коэффициенты), но иногда приобретающих 
форму степенной зависимости типа 

/ ( н ) ~ и « 

при численных значениях коэффициента п от 0,5 до 1,0. Обзоры 
различных экспериментальных исследований по этому вопросу имеются 
в статьях М. Ю. Лурье и Н. М. Михайлова (1935), М. К. Бара-
наева (1938), Роуера (Rohwer, 1931), Хардинга (Harding, 1942) 
и др. 

Следует указать, что многочисленные экспериментальные работы, 
выполненные в разнообразных условиях, хорошо подтверждают пря-
мую пропорциональность скорости испарения дефициту влажности, 
рассчитанному по температуре поверхности воды. Различие зависи-
мостей испарения от скорости ветра, найденных в отдельных иссле-
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дованиях, в значительной мере можно объяснить недостаточной 
сравнимостью условий разнообразных испарительных бассейнов, 
испарителей и лабораторных установок, при помощи которых изу-
чались указанные зависимости. 

Из сравнения формул (97) и (73) ясно, что вопрос о виде функ-
ции ветрового фактора совпадает с вопросом о зависимости коэф-
фициента внешней диффузии D от скорости ветра. 

Поскольку над более или менее обширными водоемами верти-
кальные градиенты температуры в приземном слое воздуха, как 
правило, заметно меньше соответствующих градиентов на суше, за-
висимость коэффициента обмена от скорости ветра удовлетвори-
тельно описывается формулой Россби—Монтгомери. 

Это дает основания считать, что коэффициент внешней диффузии 
на водоемах пропорционален скорости ветра, т. е. что 

E = au(qs-q). (98) 

Последнее соотношение, аналогичное формуле (72), впервые было 
получено В. В. Шулейкиным и в настоящее время широко исполь-
зуется в расчетах испарения и затраты тепла на испарение. 

Как отмечено в § 4, в свете результатов ряда теоретических и 
экспериментальных работ при определении испарения величину коэф-
фициента а можно приближенно считать постоянной и приблизительно 
равной 2 , 4 - Ю - 6 г/см3 (при измерении скорости ветра и темпера-
туры воздуха на высотах, обычно применяемых в судовых наблю-
дениях). 

В тех случаях, когда температура поверхности воды на обшир-
ном водоеме значительно отличается от температуры воздуха, при 
определении испарения может возникнуть необходимость учета влия-
ния термической стратификации на турбулентный обмен и испарение. 

Из общих соображений очевидно, что термическая стратифика-
ция сильнее всего влияет на испарение при малых скоростях ветра, 
когда величины числа Ричардсона вследствие малости вертикальных 
градиентов скорости ветра достигают наибольших значений. Это 
заключение вполне подтвердилось выполненными расчетами (Будыко, 
1948а). В результате этих расчетов было установлено, что для сред-
них и больших скоростей ветра (обычно наблюдаемых, на обширных 
водоемах, включая основную часть поверхности океанов) влияние 
разности температуры воды и воздуха на испарение незначительно. 

Не останавливаясь подробнее на вопросе об определении испа-
рения с обширных водных пространств,1 отметим некоторые особен-
ности расчетов испарения с поверхности сравнительно небольших 
ограниченных водоемов. 

Для определения испарения с ограниченных водоемов, озер, во-
дохранилищ и т. д. часто приходится пользоваться данными наблю-
дений над основными метеорологическими элементами на прибрежных 

1 Из обзоров современных методов определения океанического испаре-
ния особого внимания заслуживает работа В. С. Самойленко (1952). 
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метеорологических станциях. В работах ряда авторов установлено, 
что даже над водоемами размером в несколько сот метров скорость 
ветра, влажность и температура воздуха часто заметно изменяются 
вследствие трансформации воздушных масс над водоемом. Эти изме-
нения обычно оказывают довольно существенное влияние на испарение. 

В связи с этим для определения испарения возникает необходи-
мость количественного учета процесса трансформации. 

В работах Джеффриса (Jeffreys, 1918), Джиблета (Giblett, 1921), 
Сеттона (Sutton, 1934), Д. Л. Лайхтмана (1947а), М. И. Юдина 
(Будыко, Дроздов и др., 1952), Н. И. Яковлевой (1952), А. П. Бра-
славского и 3. А. Викулиной (1954) и других авторов были разра-
ботаны различные методы определения испарения с водоемов с уче-
том трансформации воздушного потока. 

Результаты этих исследований вместе с выводами эмпирических 
работ В. К. Давыдова (1944), Б. Д. Зайкова (1949) и других 
позволяют в настоящее время выполнять расчеты испарения с разно-
Образных ограниченных водоемов. 

Наряду с диффузионным методом определения испарения с водо-
емов, в современных исследованиях для этой цели широко исполь-
зуется метод теплового баланса. 

Еще в работе Шмидта (1915), вычислившего радиационный ба-
ланс для широтных зон океанов, была сделана попытка определения 
сумм тепла, затрачиваемого на испарение в этих зонах. На основа-
нии очень грубых предположений Шмидт принял отношение затраты 
тепла на испарение к радиационному балансу в разных широтных 
зонах равным 0,4—0,8. Последующие авторы указали на неточность 
этих оценок, с чем впоследствии отчасти согласился и сам Шмидт. 

В работе Онгстрема (1920), рассчитавшего тепловой баланс одного 
из шведских озер, было получено заключение, что отношение коли-
чества тепла, затрачиваемого на испарение, к сумме тепла, расхо-
дуемого на испарение и турбулентный теплообмен, равно 0,9. Эту 
оценку использовал Моссби (Mosby, 1936), определивший широтное 
распределение испарения с океанов при допущении, что на испаре-
ние во всех зонах расходуется тепло, соответствующее 91% от ра-
диационного баланса. 

Возможности надежного определения испарения с водоемов по 
тепловому балансу значительно расширились после того, как в рас-
четах испарения стало широко применяться „отношение Боуэна", 
т. е. формулы (74), (75). 

При помощи этого соотношения и уравнения теплового баланса 
можно вычислять испарение (или затрату тепла на испарение) по 
данным о радиационном балансе, температуре поверхности воды, 
температуре и влажности воздуха. 

При этом обычно используется формула 

L E = ~ 7 Ь А (99) 
1 + -; L(fls — q) 
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где bw— температура поверхности воды, qs — удельная влажность, 
насыщенного водяного пара при температуре поверхности. 

Такой способ определения испарения дает, как показали много-
численные проверки, довольно точные результаты, осебенно для 
длительных периодов времени. Расчеты испарения этим методом 
для коротких периодов времени являются, как правило, менее 
точными, так как при этом обычно необходимо определение вели-
чины внутреннего теплооборота А, связанное со значительным» 
трудностями. « 

Подводя итоги обсуждению различных методов определения за-
траты тепла на испарение, отметим, что для условий суши наиболее 
рационально использовать для климатологических расчетов средней 
годовой величины испарения метод водного баланса или уравнение 
связи. Для определения испарения за отдельные месяцы или декады 
целесообразно применять изложенный выше метод решения уравнения 
водного баланса с учетом динамики влаги в почве. 

Для климатологических расчетов затраты тепла на испарение 
с водоемов обычно удобнее всего использовать простое уравне-
ние (98), т. е. формулу Шулейкина. 

Вместе с тем для этой цели часто с успехом можно применять 
методы, основанные на уравнениях водного и теплового балансов 
водоема. 

В заключение остановимся коротко на методах определения дру-
гих составляющих теплового баланса. 

В большинстве случаев эти члены по своей величине заметно 
меньше основных составляющих теплового баланса — радиационного 
баланса, затраты тепла на испарение, турбулентного теплообмена. 
Доэтому при расчете указанных членов часто можно использовать 
упрощенные методы, позволяющие получить приближенную оценку 
их значений. 

Рассмотрим сначала вопрос об определении теплового потока 
между деятельной поверхностью и нижележащими слоями почвы 
или воды. 

Тепловой поток (теплообмен) между подстилающей поверхностью-
и нижележащими слоями для условий суши можно рассчитать по 
изменению теплосодержания верхних слоев почвы, температура кото-
рых изменяется за соответствующий период времени. 

Такой расчет легко выполнить, если имеются данные по темпе-
ратуре почвы на различных глубинах во всем слое теплооборота и 
известна теплоемкость почвы. 

В том случае, если за рассматриваемый период времени происхо-
дит замерзание или таяние некоторого количества почвенной влаги, 
член А будет равняться сумме изменения теплосодержания и при-
хода (или расхода) тепла от замерзания или таяния почвенной воды. 
Последняя величина может быть приближенно определена как про-
изведение скрытой теплоты замерзания на влажность почвы и на 
разность уровней изотермы 0°. в начале и конце рассматриваемого 
периода. 
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При расчетах годового хода теплооборота в почве данные наблю-
дений по почвенным термометрам обычно не охватывают всей глу-
бины слоя теплооборота. В этом случае определение величины тепло-
обмена только по изменению теплосодержания оказывается невоз-
можным. 

Для определения теплооборота в почве при наличии данных по 
температурному режиму только для слоя ограниченной глубины не-
обходимо просуммировать изменение теплосодержания в верхнем 
слое почвы с величиной вертикального потока тепла между этим 
и нижележащими слоями. Величина указанного потока может быть 
вычислена как произведение коэффициента температуропроводности 
•почвы на вертикальный градиент температуры, относящийся к соот-
ветствующему уровню (Чудновский, 1948; Лайхтман и Чудновский, 
1949; Цейтин, 1951, и др.) . 

Расчеты теплооборота в почве значительно осложняются при на-
личии снежного покрова, так как теплоемкость и теплопроводность 
•снега меняется в очень широких пределах в зависимости от его 
плотности. Вместе с тем массовых данных по вертикальному рас-
пределению температуры в снежном покрове обычно не имеется. 
Тем не менее в настоящее время все же получен довольно большой 
материал по теплообороту в почве как для теплого времени года, 
так отчасти и для периода со снежным покровом. Некоторые вы-
воды из этого материала можно использовать для приближенных 
оценок изменения величины теплооборота в почве в годовом ходе. 

Из общих физических соображений ясно, что годовой ход тепло-
оборота тесно связан с годовой амплитудой температуры воздуха. 
Если годовая амплитуда температуры незначительна, то очевидно, 
что средние месячные величины теплооборота в почве также должны 
быть близки к нулю. 

Результаты расчетов теплооборота действительно показывают, 
что при годовой амплитуде температуры менее 10—15° месячные 
•суммы теплооборота сравнительно малы и могут не учитываться 
в большинстве приближенных расчетов теплового баланса. Это озна-
чает, что теплооборот в почве не имеет существенного значения 
в месячных суммах теплового баланса для большинства тропических 
районов, а также для многих областей морского климата умерен-
ных широт. 

Для районов северного полушария со значительной годовой 
амплитудой температуры годовой ход члена А в среднем имеет вид, 
представленный в табл. 11. 

Таблица 11 
Годовой ход теплооборота в почве 

1 II III IV V VI VII VIII IX X XI XII 
—0,23 -0 ,15 0,08 0,15 0,23 0,23 0,19 0,12 -0 ,08 -0,12 -0 ,19 -0 ,23 

Величины теплооборота в табл. 11 выражены в долях от его 
суммы за теплый (или холодный) период, на протяжении которого 
направление теплооборота не изменяется. 
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Сумма теплооборота за теплый (или холодный) период представ-
ляет собой по существу половину его годовой амплитуды. Годовая 
амплитуда теплооборота, как показали выполненные расчеты, непо-
средственно зависит от годовой амплитуды температуры воздуха. 

По имеющимся данным эту зависимость можно в среднем выразить 
следующими количественными показателями. 

Таблица 12 
Связь годовых амплитуд температуры воздуха и теплооборота в почве 

Годовая амплитуда температуры, 
град 10 15 20 25 30 40 50 

Годовая амплитуда теплооборота 
в почве, кал/см2 1,8 2,8 3,7 4,6 5,5 7,4 9,2 

Используя табл. 11 и 12, можно только по данным о годовой 
амплитуде температуры получить приближенное представление о годо-
вом ходе теплооборота в почве. При этом полученные данные будут 
характеризовать средние условия обширного района (для каждого 
конкретного пункта теплооборот в почве обладает очень большой 
микроклиматической изменчивостью в связи с различия митермических 
свойств почвы). 

Расчет теплооборота в водоемах в общем гораздо сложнее рас-
чета теплооборота в почве из-за существенного влияния на тепло-
оборот для отдельных участков водоемов горизонтального перерас-
пределения тепла и из-за отсутствия массовых данных систематических 
измерений температур воды на различных глубинах для большинства 
водоемов, включая моря и океаны. 

В связи с этим для отдельных участков морей, океанов или дру-
гих водоемов обычно- оказывается возможным только определить 
величину теплооборота А как остаточный член уравнения теплового 
баланса. Среднее годовое значение указанной величины при этом 
характеризует перераспределение тепла в связи с действием течений 
и горизонтальной теплопроводности. 

Для тех водоемов, по которым имеется достаточное количество 
данных о температурах на различных глубинах, возможно опреде-
лить и величину изменения теплосодержания в водоеме. При этом такой 
расчет по сравнению с условиями суши, с одной стороны, упро-
щается вследствие практического постоянства тепловых констант 
воды, но, с другой стороны, для мелких водоемов может значи-
тельно осложниться необходимостью учитывать теплообмен водоема 
с нижележащим грунтом, что обычно выполнить очень трудно. 

На вопросе об определении теплообмена на проектируемых водо-
хранилищах здесь останавливаться не будем. Некоторые указания 
по этому поводу имеются в работах М. М. Вернадского и Б. В. Про-
скурякова (1931), Б. В. Проскурякова и Д. Н. Бибикова (1935) и др. 

В отношении определения членов теплового баланса следует кратко 
упомянуть об учете расхода (или прихода) тепла вследствие таяния 
(или замерзания снега и льда) и об учете перераспределения тепла, 
связанного с выпадением атмосферных осадков. -
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Переход воды из твердой в жидкую фазу на земной поверхно-
сти, так же как и обратный процесс, обычно обусловливает приход 
или расход тепла, значительно меньший по сравнению с годовыми 
суммами основных членов теплового баланса (исключение могут 
представлять районы с более или менее постоянным снежным или 
ледовым покровом). 

Однако для месячных сумм членов баланса за соответствующие 
периоды во многих районах умеренных и высоких широт учет этого 
члена имеет существенное значение. Методика таких расчетов осно-
вывается на определении количества растаявшей или замерзшей на 
поверхности влаги. Последняя величина затем умножается на скры-
тую теплоту замерзания, приближенно равную 80 кал/г. 

В тех случаях, когда не имеется данных непосредственных наблю-
дений за количеством растаявшей или замерзшей воды, для ее 
расчета можно использовать ряд схем, из которых некоторые основаны 
на решении уравнения теплового баланса. Детальное изложение схем 
такого типа содержится, в частности, в работах Свердрупа (1936), 
П. П. Кузьмина (1947, 1948, 1950) и др. 

Перераспределение более или менее значительного количества 
тепла при выпадении осадков может отмечаться главным образом 
в тропических районах, где в дождливый период выпадение боль-
ших количеств сравнительно холодной воды может приводить к за-
метному охлаждению подстилающей поверхности. Метод расчета 
этого члена теплового баланса очень прост — его величина равна 
произведению количества выпавшей влаги на разность температур 
осадков и деятельной поверхности. Этот метод, однако, трудно ши-
роко использовать из-за отсутствия данных массовых наблюдений 
за температурой выпадающих осадков. 

Некоторые примеры расчетов этого члена для тропических райо-
нов имеются в работах Ф. Альбрехта (1940 и др.). 

Не останавливаясь на вопросе об определении других членов 
теплового баланса, которые обычно по своей величине меньше ука-
занных выше составляющих, упомянем только, что в § 12 мы коснемся 
задачи определения затраты тепла на фотосинтез растений. Хотя 
этот член теплового баланса, как правило, значительно меньше основ-
ных составляющих баланса, однако его определение имеет исключи-
тельное значение для ряда биологических и физико-географических 
проблем. 

§ 6. Точность определения составляющих теплового 
баланса 

Изложенные выше методы климатологических расчетов состав-
ляющих теплового баланса характеризуются определенной точностью. 

Хотя вопрос о точности расчетов составляющих теплового ба-
ланса имеет очень большое значение для климатологии теплового 
баланса, он до последнего времени был очень мало освещен в на-
учной литературе. В связи с этим при обсуждении материалов по 

92; 



тепловому балансу часто приходилось сталкиваться с противоречи-
выми точками зрения в отношении вероятной ошибки рассматривае-
мых данных. В некоторых случаях возникала тенденция преумень-
шать величину этой ошибки, в других случаях ее значение без до-
статочных оснований крайне преувеличивалось. 

Все это свидетельствует о необходимости более или менее де-
тально проанализировать точность климатологических расчетов со-
ставляющих теплового баланса. Большой интерес при этом пред-
ставляет сопоставление точности данных по тепловому балансу 
с точностью климатологических материалов по основным метеороло-
гическим элементам. 

Следуя работе автора и Н. А. Ефимовой (1955), укажем, что 
для оценки погрешности существующих методов расчетов составляю-
щих радиационного и теплового балансов можно использовать три 
различных способа: 

1) сравнение результатов различных независимых методов расчета 
составляющих теплового баланса между собой, 

2) сравнение расчетов составляющих баланса с их измерениями 
при помощи специальных приборов, 

3) оценка 'ошибки расчета всех составляющих баланса путем за-
мыкания уравнения баланса при независимом определении всех его 
членов. 

Из этих способов особого внимания заслуживает третий, осно-
ванный на очевидном факте выполнения закона сохранения энергии. 
Этот метод проверки расчетов составляющих баланса использовался 
в работе автора (1946в) и ряде последующих исследований. 

При применении второго из перечисленных выше способов про-
верки следует иметь в виду, что современные методы инструмен-
тальных измерений составляющих баланса сами неизбежно связаны 
с заметной вероятной ошибкой. 

Так, вероятная ошибка измерения величины суммарной радиации 
при помощи пиранометра Савинова—Янишевского за более или менее 
длительные периоды может достигать 5%. 

Вопрос об ошибке измерений радиационного баланса балансоме-
рами различной конструкции исследовался Т. В. Кирилловой и 
Н. В. Кучеровым (1953). На основании их выводов можно заключить, 
что вероятная ошибка измерений радиационного баланса за сравни-
тельно длительные периоды характеризуется величиной порядка 5— 
10%- Измерения других составляющих теплового баланса (в частно-
сти, затрат тепла на испарение и т}фбулентного теплообмена) при 
помощи специальных приборов имеют меньшее значение для проверки 
климатологических расчетов теплового баланса, так как либо эти 
измерения характеризуются недостаточной точностью, либо они от-
носятся к слишком коротким периодам времени. 

Перейдем теперь к оценке точности расчетов основных состав-
ляющих радиационного и теплового балансов. 

Главная составляющая радиационного баланса — суммарная ра-
диация — регистрируется на многих актинометрических станциях, что 
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значительно облегчает проверку косвенных расчетов этой ве-
личины. 

Мировые карты суммарной радиации были построены в ГГО 
с применением изложенной выше методики. Сравнение результатов 
расчетов с данными сводки средних измеренных величин, составлен-
ной Т. Г. Берлянд (1954), показало, что расхождение между изме-
ренными и рассчитанными величинами равно в среднем для месячных 
значений 10% и для годовых значений 5 % (для всех имеющихся 
станций — Будыко, Берлянд, Зубенок, 1954а). Несомненно, что 
определенная часть этих расхождений связана с краткостью периода 
наблюдений на ряде актинометрических станций. Учитывая это об-
стоятельство, можно думать, что даже довольно схематичная мето-
дика расчетов суммарной радиации позволяет определять средние 
месячные и годовые значения этой величины с ошибкой того же 
порядка, как и ошибка инструментальных измерений. Следует, однако, 
иметь в виду, что для более или менее точных расчетов суммарной 
радиации за сравнительно короткие периоды времени и, особенно для 
календарных сроков, методика этих расчетов должна в -непосредствен-
ной форме учитывать влияние облаков различных ярусов на радиацию.1 

В качестве примера проверки расчетов суммарной радиации на 
рис. 11 представлены результаты сравнения расчетов средних месяч-
ных величин радиации ( Q - j - ^ ) ' , выполненных по изложенной выше 
методике, со среднемесячными результатами наблюдений этих величин 
( Q - j - ? ) в 12 пунктах Советского Союза (Свердловск, Рига, Минск, 
Куйбышев, Саратов, Одесса, Якутск, Иркутск, Алма-Ата, Влади-
восток, Тбилиси, Ташкент). Среднее расхождение между измерен-
ными и рассчитанными величинами в этом случае составляет 9 % . 

Вопрос об оценке точности расчетов радиационного баланса зна-
чительно сложнее вопроса о точности расчетов суммарной радиации. 
Радиационный баланс, как показывают имеющиеся наблюдения и 
расчеты, довольно существенно различается для разных типов под-
стилающей поверхности в одном и том же районе. Большая „микро-
климатическая" изменчивость радиационного баланса объясняется 
значительным влиянием на его величину альбедо и температуры 
подстилающей поверхности. Для иллюстрации приведем данные рас-
четов радиационного баланса по упомянутой выше методике для трех 
районов: мыс Шмидта (Арктика), Свердловск (лесная зона) и 
Ашхабад (зона пустыни). 

По первому району расчеты радиационного баланса выполнен» 
для условий тундры, светлой каменистой почвы и.поверхности моря, 
которая даже летом в значительной мере покрыта плавающими льдами. 

1 В методе, использованном в работах ГГО, влияние различных видов 
облачности на радиацию учитывается только косвенным образом, в связи 
с необходимостью ограничиться при построении мировых карт применением 
данных наблюдений над общей облачностью. Как показали работы ряда 
авторов, при прямом учете распределения облаков по ярусам расчеты сум-
марной радиации можно заметно уточнить, особенно для коротких периодов 
времени. 
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Для района Свердловска расчеты выполнены для условий метео-
рологической площадки, поля клевера и черного пара. 

Для района Ашхабада радиационный баланс вычислен для пу-
стыни и орошаемого поля. 

Рис. 11. Сравнение средних месячных измеренных (Q + <?) 
и рассчитанных. (Q + ?)' величин суммарной радиации. 

Результаты расчетов приведены в табл. 13. 
Таблица 13 

Радиационный баланс в ккал/см2 мес. 
Район Подстилающая поверхность V VI VII Vlii 

Мыс Шмидта Тундра 5,0 6,4 3,7 
Каменистая почва . . — 4,7 4,5 2,5 
Море — 2,3 1,9 0,9 

Свердловск Метеорологическая площадка 55 7,0 6,7 4,2 
Поле клевера 5,0 5,9 5,6 3,5 
Черный пар 7,2 8,5 8,2 5,5 

Ашхабад Пустыня 5,4 6,7 6,4 6,1 
Орошаемое поле 8,2 10,4 10,5 10,0 
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Как видно из приведенных материалов, в одном и том же районе 
величины радиационного баланса для различных типов подстилающей 
поверхности могут отличаться друг от друга на несколько десятков 
процентов. Это обстоятельство необходимо учитывать как при по-
строении карт радиационного баланса,1 так и при сопоставлении 
результатов измерения его величины с данными расчетов. 

Рис. 12-15. Годовой ход радиационного баланса в различных районах 
1 — наблюденные величины, 2 — рассчитанные. 

До недавнего времени материалов длительных наблюдений над 
радиационным балансом не существовало. Только в самые последние 
годы в нескольких пунктах СССР- были впервые выполнены систе-
матические измерения радиационного баланса за периоды от 2 до 

-4 лет. Хотя полученные таким способом средние величины радиа-
ционного баланса нельзя считать точно соответствующими средним 

1 При построении климатических карт радиационного баланса его зна-
чения следует определять для типичной в данной местности подстилающей 
поверхности. Если же в рассматриваемом районе факторы, существенно 
•влияющие на радиационный баланс, отличаются большой пространственной 
изменчивостью (например, альбедо в период снеготаяния), то характерные 
значения радиационного баланса надлежит вычислять путем соответствую-
щего осреднения. 
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многолетним значениям, их сравнение с найденными ранее незави-
симыми расчетными величинами радиационного баланса для этих 
пунктов представляется весьма интересным. 

Результаты такого сравнения представлены на рис. 12—15 для 
района Ленинграда (Колтуши, наблюдения в 1947, 1949—1951 гг., 
обработанные Т. А. Огневой), Ташкента (наблюдения 1950—1953 гг., 
обработанные Б. А. Айзенштатом), Свердловска (наблюдения 1950— 
1952 гг., обработанные М. В. Лилеевым) и Минска (наблюдения 
1948—1951 гг., обработанные Л. И. Писарчиком). 

На этих графиках сплошной линией 1 представлены средние ме-
сячные величины радиационного баланса, полученные из наблюдений; 
линией 2 — результаты расчетов, использованных при построении 
климатических карт в ГГО. Учитывая, что различия между резуль-
татами расчетов и измерений, кроме ошибки расчетов, в значитель-
ной мере должны объясняться погрешностями измерений, микро-
климатической изменчивостью радиационного баланса и краткостью 
периода наблюдений, согласование двух независимых методов опре-
деления величины радиационного баланса следует признать весьма 
удовлетворительным.1 

Так как на океанах длительных наблюдений за величиной радиа-
ционного баланса не производилось, то проверить расчеты радиаци-
онного баланса для океанов методом сравнения с данными измерений 
затруднительно. По этому вопросу можно только указать на одну 
из последних работ Альбрехта (1952), в которой он произвел со-

, поставление расчетов средних величин составляющих радиационного 
баланса для ряда районов Индийского океана с данными кратко-
временных наблюдений. Альбрехт установил хорошее согласование 
независимо определенных величин радиационного баланса, однако 
этот вывод может иметь сравнительно ограниченное значение. 

Некоторый интерес представляет косвенная проверка расчетов 
радиационного баланса на океанах путем сопоставления карт, по-
строенных отдельными авторами различными расчетными методами. 
Подобное сопоставление можно сделать, в частности, для мировых 
карт, построенных в ГГО, с недавно опубликованными картами для 
океанов северного полушария Зауберера и Дирмхирн (Sauberer und 
Dirmhirn, 1954), построенными ими для марта, июня, сентября и 
декабря. Среднее относительное расхождение между данными наших 
карт и карт Зауберера и Дирмхирн составляет 14%. Согласование 
этих независимо выполненных расчетов в известной степени под-
тверждает их надежность. 

Большее значение для проверки точности расчетов радиационного 
баланса поверхности суши и водоемов имеет метод независимого опре-
деления всех составляющих теплового баланса. При этом можно оценить 
среднюю ошибку определения всех составляющих теплового баланса. 

1 Различие измеренных и рассчитанных величин имеет систематический 
характер, повидимому, только для периода начала весны. Возможно, что 
это различие связано с отличием условий снеготаяния на площадках, где 
производились наблюдения, от средних условий окружающей местности. 
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Относительную величину указанной ошибки возможно рассчи-
тать, вычислив отношение алгебраической суммы всех членов тепло-
вого баланса к сумме их абсолютных значений. 

По материалам работ автора (1946в, 1947), в которых незави-
симыми методами определены все составляющие теплового баланса 
для одного из пунктов Северной Америки (Арлингтон) и для южной 
части Европейской территории СССР, рассчитана средняя ошибка 
определения суммы составляющих баланса — в обоих случаях^[она 
не превосходит 5%. 

По сравнению с условиями суши проверка точности расчетов, 
теплового баланса для отдельных районов океана указанным методом 
представляется более сложной, так как один из членов баланса для 
океанов (приход или расход тепла вследствие действия течений) 
прямым методом определить очень трудно. 

Тем не менее для построенных в ГГО годовых карт теплового 
баланса океанов можно по замыканию уравнения баланса оценить 
верхний предел средней ошибки расчета. 

Эту величину можно найти из следующих соображений. 
Если бы средняя суммарная ошибка определения радиационного 

баланса, затраты тепла на испарение и турбулентного теплообмена 
на океанах была бы больше средней величины прихода или расхода 
тепла от действия течений А, то последнюю величину было бы не-
возможно определить как остаточный член теплового баланса. Иначе 
говоря, карта этой величины, вычисленной из уравнения баланса, 
не находилась бы в каком-либо соответствии с действительным рас-
пределением теплых и холодных течений. 

Поскольку, однако, построенная в ГГО карта прихода или рас-
хода тепла вследствие действия морских течений качественно до-
вольно хорошо согласуется с распределением большинства течений, 
то ясно, что средняя суммарная ошибка расчета трех основных чле-
нов баланса меньше средней величины А. 

Таким образом, средняя относительная ошибка расчета составляю-
щих теплового баланса океанов меньше отношения средней вели-
чины А к сумме средних значений радиационного баланса, затраты 
тепла на испарение и турбулентного теплообмена. Так как, по дан-
ным Будыко, Берлянд, Зубенок (1951а), последнее отношение ока-
зывается равным 23%, то, следовательно, средняя ошибка расчетов 
составляющих баланса меньше 23%. „ 

Расчеты затраты тепла на испарение как для суши, так и 
для водоемов можно проверять по замыканию уравнения водного 
баланса. 

Методика определения испарения и затраты тепла на испарение 
по „уравнению связи" проверялась в ряде работ. 

Так, в частности, в работе автора (19516) было установлено, что 
среднее расхождение расчета испарения по уравнению связи и по 
водному балансу для бассейнов рек, данные по которым включены 
в сводку Вундта (Wundt, 1937), оказалось меньшим 10%. 

При этом среднее расхождение расчета нормы стока по уравне-
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нию связи с данными измерений оказалось равным 13%. а для реч-
ных бассейнов с коэффициентом стока более 0,30 — всего 7 % . 
Подробнее результаты этих расчетов изложены в § 10. 

Наиболее полная проверка расчетов испарения по уравнению 
связи была выполнена в последнее время Л. И. Зубенок при исполь-
зовании всех имеющихся материалов по водному балансу различных 
континентов. Вычисления Л. И. Зубенок показали, что среднее рас-
хождение расчетов годовых величин испарения по уравнению связи 
и по водному балансу составляет около 10%. Это значение близко 
к порядку величины ошибки определения испарения методом водного 
баланса, что указывает на вполне удовлетворительную Точность рас-
четов испарения по уравнению связи. 

Климатологические методы расчета испарения с ограниченных 
водоемов (в особенности для Каспийского и Аральского морей) 
много раз проверялись по водному балансу, в связи с чем на этом 
вопросе здесь можно не останавливаться. 

Значительно сложнее вопрос о проверке климатологических рас-
четов испарения с поверхности океанов. 

Как известно, имеющиеся данные об осадках, выпадающих на 
поверхность океанов, весьма неточны, что затрудняет их использо-
вание для проверки расчетов испарения. Только последняя карта 
О. А. Дроздова (1953) может считаться более или менее надежным 
источником в отношении данных об осадках на океанах. Как отме-
чается в работе Будыко, Берлянд, Зубенок (1954а), при использова-
нии материалов О. А. Дроздова отмечается хорошее согласование-
между величиной испарения, вычисленной по уравнению вод-
ного баланса и определенной описанным выше методом по фор-
муле (98). 

На основании приведенных выше данных (ранее в значительной; 
мере изложенных в работе автора и Н. А. Ефимовой, 1955), а также 
других имеющихся материалов, можно сделать следующие ВЫВОДЬЕ 

о точности современных методов расчета составляющих радиацион-
ного и теплового балансов. 

Ошибка средних месячных и годовых величин суммарной радиа-
ции, полученных методом климатологических расчетов, приблизи-
тельно равна 5—10%. 

Ошибка расчетов радиационного баланса, повидимому, несколько 
больше этой величины. При оценке ее относительного значения сле-
дует иметь в виду, что и годовые, и месячные величины радиационного 
баланса в определенных условиях приближаются к нулю. Поэтому 
ошибку расчета радиационного баланса целесообразно сопоставлять 
для годовых значений с амплитудой их изменений, для месячных — 
с максимальной величиной радиационного баланса в годовом ходе. 
Вычисленная таким способом относительная ошибка расчетов радиа-
ционного баланса в среднем, вероятно, будет не больше 10%. Годо-
вые величины затраты тепла на испарение на суше определяются со 
средней ошибкой порядка 5—10%- Учитывая эти значения ошибок, 
можно оценить среднюю ошибку расчета турбулентного теплообмена 
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на суше, которая оказывается несколько большей ошибки расчета 
радиационного баланса. 

Ошибки расчетов членов теплового баланса на океанах могут 
быть немного больше ошибок расчетов членов баланса на суше, 
однако порядок величин этих ошибок, повидимому, совпадает. 

Следует указать, что для различных районов земного шара вели-
чины вероятных ошибок расчетов членов теплового баланса будут 
заметно различаться прежде всего из-за неодинаковой надежности 
используемых в расчетах исходных метеорологических данных. Наи-
большие ошибки будут отмечаться для высоких широт, а также 
для менее изученных в метеорологическом отношении областей океа-
нов (особенно в южном полушарии). Можно заключить, что вероят-
ная относительная ошибка некоторых составляющих теплового баланса, 
полученных современными расчетными методами, часто не превосхо-
дит вероятной относительной ошибки климатических материалов по 
некоторым основным метеорологическим элементам (как, например, 
по облачности и по осадкам). Вместе с тем имеющиеся данные по 
тепловому балансу по своей детальности все еще значительно усту-
пают существующим материалам по таким метеорологическим эле-
ментам, как температура воздуха, осадки и др. 



Глава III 

ГЕОГРАФИЧЕСКОЕ РАСПРЕДЕЛЕНИЕ СОСТАВЛЯЮЩИХ 
ТЕПЛОВОГО БАЛАНСА 

До сравнительно недавнего времени исследование географического 
распределения составляющих теплового баланса земной поверхности 
практически было невозможно, так как данные об их средних 
величинах имелись только для нескольких пунктов, причем точность 
этих данных была недостаточно выяснена. 

За последнее десятилетие в результате широкого применения 
расчетных климатологических методов определения составляющих 
баланса были не только вычислены значения составляющих для 
большого числа пунктов, но и построен для них целый ряд карт. 

Как уже отмечалось в гл. I, в числе этих карт имеются и по-
строенные в ГГО мировые карты составляющих теплового баланса 
(Будыко, Берлянд, Зубенок, 1953, 1954а; „Атлас теплового баланса", 
1955) и карты для Советского Союза (Будыко, 1947; Берлянд, 1948; 
Берлянд и Ефимова, 1955, и др.). 

Использование указанных карт позволяет приступить к изучению 
климатографии теплового баланса. При этом следует напомнить, что 
широкое применение в климатологическом исследовании карт 
метеорологических элементов, полученных косвенным методом, отнюдь 
не является новым начинанием в общей климатологии. 

Уже в первых климатологических исследованйях географического 
распределения метеорологических элементов, наряду с непосредствен-
ным обобщением данных наблюдений, широко использовались методы 
расчета величин получаемых элементов. Так, в частности, если пер-
вые мировые карты распределения температуры воздуха были по-
строены Гумбольдтом в 1817 г. (для годичного периода) и Дове 
в 1858 г. (для месяцев) по данным наблюдений, то примерно 
в то же время Кемц (в 1831 г.) построил карты температур для 
месяцев путем расчета по формуле Мейера. 

В дальнейшем, в связи с быстрым накоплением материалов на-
блюдений метеорологических станций, карты основных метеорологи-
ческих элементов строились главным образом на основе непосред-
ственного обобщения данных наблюдений. При этом, однако, методика 
обработки материалов наблюдений, используемых для построения 
карт, постепенно совершенствовалась, включая все более сложные 
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расчетные приемы (работы Г. И. Вильда, Е. С. Рубинштейн и дру-
гих авторов по климатологической обработке наблюдений за темпе-
ратурой воздуха, работы О. А. Дроздова по обработке наблюдений 
за осадками и т. д.). Применение этих приемов приводило по суще-
ству к тому, что современные карты распределения основных 
метеорологических элементов — температуры воздуха, осадков и др. — 
в известной мере приобретают расчетный характер.1 

Таким образом, в настоящее время нельзя полностью противо-
поставлять друг другу климатологические карты основных метеоро-
логических элементов и карты составляющих теплового баланса по 
методу их построения. И те, и другие, по существу, создаются 
путем обобщения материалов наблюдений основной сети гидрометеоро-
логических станций, причем при построении всех видов карт обычно ; 
используются расчетные приемы. Различие между картами основных 
метеорологических элементов и картами теплового баланса в этом 
отношении сводится к тому, что относительное значение расчетных 
методов для построения карт теплового баланса больше, чем для : 
построения большинства обычных климатологических карт. 

Рассмотрим главнейшие закономерности географического распре-
деления составляющих теплового баланса. 

§ 7. Радиационный баланс 

Остановимся сначала на вопросе о географическом распределении 
величины суммарной солнечной радиации — главной составляющей 
радиационного баланса. Величина суммарной радиации определяет 
количество солнечной энергии, приходящей на единицу площади 
земной поверхности и используемой затем во всем многообразии 
природных процессов, развивающихся вблизи земной поверхности. 

Географическое распределение средних годовых и месячных вели-
чин суммарной радиации для основной части поверхности земного 
шара наглядно представлено на серии карт, вошедших в „Атлас 
теплового баланса" (1955). Эти карты были построены в результате 
расчета месячных значений суммарной радиации по методике, изло-
женной в гл. II, для 1400 пунктов (1050 пунктов на суше и 350 на 
океанах). 

Полученные в этих расчетах данные позволили построить карты 
величин суммарной радиации для всей поверхности земного шара, 
кроме недостаточно освещенных исходными данными арктических 
и антарктических районов, а также высокогорных районов, для 
которых применение существующих методов климатологических рас-
четов может привести к значительным ошибкам. 

Карта годовых величин суммарной радиации представлена на 
рис. 16. На этой карте (так же как и на всех остальных) заштрихо-
ваны неосвещенные горные области (районы выше 1,5 км над уров-

1 Это положение особенно наглядно проявляется в отношении карт для 
торных районов. 
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нем моря между 40° с. ш. и 40° ю. ш. и выше 1 км в более высо-
ких широтах). 

Как видно из рис. 16, в пределах рассмотренной территории 
годовые величины суммарной радиации меняются приблизительно 
в три раза — от значений, меньших 80 ккал/см2 год, до величин, 
превышающих 220 ккал/см2 год. В высоких и умеренных широтах 
распределение суммарной радиации имеет в основном зональный 
характер, который существенно нарушается только в тропических 
широтах. Для низких широт характерно заметное снижение величин 
суммарной радиации вблизи экватора, связанное с повышением 
облачности. 

Наибольшие значения суммарной радиации наблюдаются в поясах 
высокого давления северного и южного полушарий, в особенности 
в пустынных областях континентов. Максимум суммарной радиации 
отмечается в Северо-Восточной Африке в связи с очень малой облач-
ностью на этой территории. 

Пониженные значения суммарной радиации наблюдаются в райо-
нах муссонного климата (например, на восточном побережье Азии) 
и некоторых других районах повышенной облачности. 

Для характеристики распределения величин суммарной радиации 
за отдельные месяцы на рис. 17 и 18 приведены карты суммарной 
радиации для декабря и июня, т. е. для месяцев с наибольшими 
и наименьшими средними высотами солнца для соответствующих 
полушарий. Изолинии на этих картах проведены через 2 ккал/см2 мес. 

На карте суммарной радиации для декабря нулевая изолиния на 
всех долготах проходит немного севернее северного полярного 
круга. На более высоких широтах в этом месяце солнце не 
поднимается над горизонтом и суммарная радиация очевидно равна 
нулю. 

К югу от нулевой изолинии суммарная радиация быстро возра-
стает, причем ее изменения во внетропических широтах северного 
полушария имеют в основном зональный характер. В низких широ-
тах зональное распределение нарушается, причем области повышен-
ной и пониженной радиации распределяются в соответствии с лока-
лизацией областей повышенной и пониженной облачности. Вместе 
с тем в условиях декабря, начиная с низких широт северного полу-
шария и во всем южном полушарии, средние зональные изменения 
суммарной радиации оказываются не очень большими. Отсутствие 
значительного уменьшения суммарной радиации с ростом широты 
в южном полушарии объясняется влиянием увеличения длины дня, 
что компенсирует уменьшение средних высот солнца с повышением 
широты. 

Аналогичная картина наблюдается в распределении суммарной 
радиации для июня (рис. 18). В северном полушарии суммарная 
радиация изменяется сравнительно мало (хотя области повышенных 
значений в пустынных районах хорошо заметны), тогда как в уме-
ренных и высоких широтах южного полушария суммарная радиация 
быстро убывает с возрастанием широты. 
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Распределение суммарной радиации для других месяцев характе-
ризуется следующими закономерностями. В марте и сентябре изоли-
нии суммарной радиации качественно напоминают распределение, 
представленное на годовой карте. В этих случаях наибольшие зна-
чения суммарной радиации также наблюдаются в районах тропиче-
ских пустынь. Для остальных- месяцев (январь и февраль, апрель 
и май, июль и август, октябрь и ноябрь) распределения суммарной 
радиации имеют промежуточный характер между указанными выше. 

Отметим, что наивысшие значения суммарной радиации для 
отдельных месяцев могут достигать величины 20—22 ккал/см2. 

Для более детального анализа распределения суммарной радиации 
на территории Советского Союза можно использовать карты 
Т. Г. Берлянд и Н. А. Ефимовой (1955). Эти карты построены 
тем же методом, как и приведенные выше, однако они более 
детальны. На годовой карте (рис. 19) изолинии проведены через 
10 ккал/см2 год, тогда как интервал между изолиниями на соответ-
ствующей мировой карте (рис. 16) составляет 20 ккал/см2 год. 

Как видно из рис. 19, годовые величины суммарной радиации на 
территории СССР меняются в широких пределах, значительно возра-
стая от высоких широт к низким. 

На большей части Азиатской территории СССР величины сум-
марной радиации несколько больше по сравнению с соответствую-
щими широтами Европейской территории СССР. Особенно возрастают 
величины суммарной радиации в Средней Азии в связи с понижен-
ной облачностью этой территории. На Дальнем Востоке значения 
суммарной радиации уменьшаются по сравнению с более западными 
районами под влиянием увеличения облачности в летнее время года, 
характерного для муссонного климата. 

Перейдем теперь к вопросу о пространственном распределении 
других составляющих радиационного баланса. 

Поглощенная коротковолновая радиация по своей величине не-
сколько меньше значений суммарной радиации, однако ее распреде-
ления обычно настолько сходны с распределениями суммарной 
радиации, что отдельно изучать их нет необходимости. 

Отметим только несколько главных особенностей в распределе-
нии поглощенной радиации. 

В отличие от изолиний суммарной радиации изолинии поглощен-
ной радиации обычно не являются непрерывными. В частности, на 
границе суши и водоемов изолинии поглощенной радиации, как пра-
вило, разрываются, что соответствует скачкообразному изменению 
альбедо -подстилающей поверхности. 

Сравнительно небольшая разница между значениями суммарной 
и поглощенной радиации (примерно от 5 до 20%) отмечается для 
большей части областей суши и океанов. Эта разница несколько 
возрастает для районов пустынь и особенно увеличивается для обла-
стей, покрытых снегом и льдом. В соответствии с этим, если на 
поверхности суши или на водоеме имеется более или менее выра-
женная граница снежного или ледяного покрова, то на этой границе 
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значения поглощенной радиации также изменяются весьма резко и 
изолинии на карте могут разрываться. 

Для изучения пространственного распределения эффективного 
излучения (которое характеризует потерю тепла длинноволновой 
радиацией) можно использовать данные расчетов, выполненных при 
подготовке карт „Атласа теплового баланса" (1955). Они были про-
ведены для 770 пунктов (420 пунктов на суше и 350 на океанах), 
более или менее равномерно расположенных на поверхности земного 
шара. 

Эти расчеты показывают, что пространственные изменения эффек-
тивного излучения в общем меньше изменений суммарной радиации. 
Такое явление в известной мере объясняется тем, что в большинстве 
климатических зон изменения температуры и абсолютной влажности 
воздуха связаны между собой — при увеличении температуры растет 
абсолютная влажность. При этом эффективное излучение изменяется 
сравнительно мало, так как рост температуры и рост абсолютной 
влажности влияют на него в противоположном направлении. 

Наибольшие значения годовых сумм эффективного излучения 
отмечаются в тропических пустынях на суше, где оно достигает 
80 ккал/см2 год. Очень большое значение для подобного увеличения 
эффективного излучения имеет громадный нагрев подстилающей 
поверхности пустыни по сравнению с температурой воздуха. 

Вблизи экватора эффективное излучение понижено (около 
30 ккал/см2 год), причем в этой области оно на океанах и на суше 
сравнительно мало отличается по величине. С увеличением широты 
на океанах эффективное излучение в среднем возрастает приблизи-
тельно до 40—50 ккал/см2 год на 60° широты. В области внетропи-
ческих широт суши оно в среднем несколько больше излучения на 
океанах в тех же широтах, особенно для условий засушливых тер-
риторий. 

Пространственное распределение радиационного баланса подсти-
лающей поверхности в настоящее время представлено на целом ряде 
карт, включая серию мировых карт, вошедших в „Атлас теплового 
баланса". 

Карта годовых сумм радиационного баланса представлена на 
рис. 20. На этой карте хорошо заметно скачкообразное изменение 
радиационного баланса при переходе с суши на море, характеризую-
щееся разрывом изолиний. Вследствие меньшей величины альбедо 
поверхности океанов радиационный баланс здесь, как правило, 
больше радиационного баланса суши на тех же широтах. 

Большой принципиальный интерес представляет тот факт, что на 
всей поверхности океанов и суши годовые суммы радиационного 
баланса подстилающей поверхности оказываются положительными. 
Как уже отмечалось в работах автора (1948а, 1949а), отрицательные 
годовые суммы радиационного баланса, повидимому, могут наблю-
даться только в районах с постоянным (или почти постоянным) 
снежным или ледовым покровом, например в центральной Гренлан-
дии, Антарктике и т. д. 

109; 





Распределение радиационного баланса на поверхности океанов, 
как видно из рис. 20, проще, чем на суше, и имеет в основном 
зональный характер. Некоторые отклонения от зональности отме-
чаются в районах действия теплых и холодных течений, причем эти 
отклонения могут иметь разный знак для одного и того же типа 
течений вследствие сложности связей величин радиационного баланса 
с температурой воды и воздуха, влажностью воздуха и облачностью. 

Заслуживает внимания сравнительно небольшая изменчивость 
радиационного баланса поверхности океанов в тропических широтах 
и быстрое убывание величин баланса в умеренных широтах от низких 
широт к высоким. 

Наибольшее на поверхности земли значение радиационного баланса 
наблюдается на севере Аравийского моря — более 140 ккал/сма год. 

Изменчивость годовых величин радиационного баланса на суше 
также в некоторой мере имеет зональный характер, однако в ряде 
областей зональность резко нарушается влиянием различий в усло-
виях увлажнения. В предшествующих работах автора уже неодно-
кратно отмечалось значительное уменьшение радиационного баланса 
в засушливых районах суши по сравнению с районами достаточного 
и избыточного увлажнения на тех же широтах. Причина этого явле-
ния заключается в значительном увеличении при условиях сухого 
климата расхода радиационного тепла на эффективное излучение 
(вследствие высокой температуры поверхности, малой облачности и 
относительно низкой влажности воздуха) и на отражение коротко-
волновой радиации. 

В соответствии с этим на рис. 20, наряду с общим уменьшением 
радиационного баланса при уменьшении широты, хорошо заметны 
области значительно пониженного радиационного баланса в связи 
с сухостью климата. Эта закономерность отмечается, в частности, 
в пустынях Средней Азии, в Сахаре и ряде других пустынных и 
засушливых районов. Несколько понижены также годовые значения 
радиационного баланса поверхности суши в муссонных районах 
вследствие повышенной облачности в теплое время года. 

Наибольшие годовые величины радиационного баланса на суше 
наблюдаются во влажных тропических областях, однако и здесь они 
едва достигают 100 ккал/см2 год, что заметно меньше соответствую-
щего максимума для условий океанов. 

Рассмотрим распределение радиационного баланса в декабре, 
когда в северном полушарии средние высоты солнца наименьшие, 
а в южном — наибольшие. Как видно из рис. 21, в декабре радиа-
ционный баланс значительной части поверхности северного полуша-
рия отрицателен. Интересно при этом отметить, что нулевая линия 
радиационного баланса как на океанах, так и на суше расположена 
приблизительно на одной и той же широте — в среднем немного 
южнее 40° с. ш. К северу от этой широты на океанах отрицатель-
ный радиационный баланс возрастает по абсолютному значению 
довольно быстро, достигая —4 ккал/см2 мес. и еще больших отрица-
тельных значений. 
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На суше отрицательный радиационный баланс также возрастает 
по абсолютной величине к северу, однако отрицательные его вели-
чины здесь достигают только значений около —2 ккал/см2 мес. 
Причина этого различия заключается в том, что на поверхности 
океанов в высоких широтах температура воды в холодное время 
года гораздо выше температуры поверхности суши на тех же 
широтах. Поэтому эффективное излучение на океанах значительно 
больше эффективного излучения на суше, а радиационный баланс — 
соответственно меньше. 

К югу от 40° с. ш. радиационный баланс в декабре на океанах 
возрастает приблизительно зонально вплоть до экватора, где он 
достигает величин около 8 ккал/см2 мес. К югу от экватора радиа-
ционный баланс на океанах меняется сравнительно мало, наибольшие 
его значения (до 10 —12 ккал/см2 мес.) отмечаются главным образом 
в районах южного тропика. Южнее радиационный баланс опять не-
сколько уменьшается. На суше между 40° с. ш. и экватором он 
также закономерно возрастает к югу, а южнее экватора изменяется 
сравнительно мало — в основном от 6 до 8 ккал/см2 мес. 

Общие закономерности распределения радиационного баланса 
в июне в северном полушарии аналогичны закономерностям его рас-
пределения в декабре в южном полушарии и наоборот. 

Нулевая изолиния радиационного баланса в июне на океанах 
и суше проходит примерно по 40° ю. ш. (рис. 22). К северу от 
этой линии радиационный баланс возрастает и на океанах достигает 
наибольших значений в районах северного тропика (наивысшее зна-
чение, несколько превышающее 14 ккал/см2 мес., отмечается на 
севере Аравийского моря). К северу от северного тропика радиа-
ционный баланс на океанах несколько уменьшается, однако до 
60—66° с. ш. сохраняет значения, большие 8 ккал/см2 мес. На 
суше радиационный баланс в южном полушарии закономерно возра-
стет в северном направлении приблизительно до экватора, к северу 
от экватора на громадных территориях суши он меняется сравни-
тельно мало.' Так, например, почти на всей территории Азии, от 
Индо-Китая до Таймыра, радиационный баланс колеблется в пределах 
от 6 до 8 ккал/см2 мес. 

На картах распределения радиационного баланса для других 
месяцев заслуживает внимания положение его нулевой линии. Так, 
например, в марте эта изолиния проходит по территории Евразии 
с северо-запада в юго-восточном направлении, через районы юга 
Скандинавского полуострова, Литовской и Белорусской ССР, Север-
ной Украины, Саратовской области и Северного Казахстана. На 
востоке Азии эта линия проходит примерно по 48° с. ш. 

На континенте Северной Америки в марте нулевая изолиния на 
востоке проходит в области нижнего течения р. Святого Лаврентия, 
а в западной части значительно подымается к северу, вплоть до 
55° с. ш. 

Следует отметить, что положение нулевой изолинии радиацион-
ного баланса на суше является важным показателем расположения 
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области с типичными чертами климата холодного времени года и 
в связи с этим заслуживает детального изучения. 

Приведем теперь более подробную карту годовых величин радиа-
ционного баланса для территории Советского Союза из работы 
Т. Г. Берлянд и Н. А. Ефимовой (1955). Данные этой карты 
(рис. 23) показывают на быстрый рост величин баланса от северных 
широт к югу. Если в высоких широтах радиационный баланс суши 
в среднем за год близок к нулю, то на юге СССР он достигает 
40—50 ккал/см2 год. Характерно заметное уменьшение радиацион-
ного баланса в пустынных районах, а также на востоке Сибири. 

В заключение необходимо еще раз указать, что рассмотренные 
выше данные по радиационному балансу являются „макроклиматиче-
скими" характеристиками и определяют его средние значения для 
более или менее значительных районов. Как уже отмечалось в § 6, 
в условиях суши может наблюдаться большая микроклиматическая 
изменчивость радиационного баланса. В связи с этим действительные 
величины радиационного баланса для отдельных участков подстилаю-
щей поверхности в любой географической области суши могут 
заметно отличаться от средних „фоновых" характеристик. 

Хотя для условий океанов пространственная изменчивость радиа-
ционного баланса гораздо меньше, чем для суши, однако и здесь 
в некоторых условиях (наличие пловучих льдов, скоплений водо-
рослей и т. д.) может наблюдаться резкое изменение величины 
баланса на небольших расстояниях. 

Это обстоятельство, сближающее карты радиационного баланса 
с картами таких изменчивых метеорологических элементов, как влаж-
ность почвы, температура поверхности почвы и т. п., следует учи-
тывать при использовании данных по радиационному балансу. 

§ 8. Тепловой баланс 

Перейдем7 теперь к вопросу о распределении годовых величий 
других составляющих теплового баланса земной поверхности — 
затраты тепла на испарение, турбулентного теплообмена, перераспре-
деления тепла течениями. 

При рассмотрении этого вопроса также можно использовать 
карты „Атласа теплового баланса" (1955). Соответствующие серии 
мировых карт были построены на основании расчетов по методике, 
изложенной в гл. II, в результате вычисления составляющих баланса 
для 1300 пунктов (около 650 пунктов на поверхности океанов, рас-
положенных в основном через 5° широты и 10° долготы, и при-
мерно 650 пунктов на суше — через 5° широты и 5° долготы). 

Распределение годовых величин затраты тепла на испарение 
представлено на рис. 24, показывающем, что величины испарения 
с поверхности суши и океанов вблизи береговой линии значительно 
отличаются друг от друга. Это явление, очевидно, объясняется как 
различием в величине испаряемости (возможного испарения) на суше 
и океанах из-за разных величин радиационного баланса, так и влия-
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нием недостатка влаги во многих областях суши, который ограни-
чивает величины испарения и затраты тепла на испарение. 

Из рис. 24 видно, что затраты тепла на испарение во внетро-
пических широтах в среднем уменьшаются с ростом широты, 
однако эта средняя закономерность как на океанах, так и на суше 
нарушается большими незональными изменениями. В тропиках распре-
деление затраты тепла также имеет весьма сложный характер, причем 
на океанах отмечается некоторое уменьшение этого компонента. 
баланса вблизи экватора по сравнению с областями повышенного 
давления. 

Основной причиной незональных изменений затраты тепла на 
испарение на океанах, повидимому, является распределение теплых 
и холодных морских течений. Все главнейшие теплые течения 
заметно увеличивают ее расход, а холодные — уменьшают. Соответ-
ствующие изменения хорошо видны для районов теплых течений 
Гольфстрима, Куро-Сиво, Бразильского и других, а также холодных 
течений — Канарского, Бенгуэльского, ©Калифорнийского, Перуан-
ского, Лабрадорского и т. д. 

Заслуживает внимания, что под действием течений, повышающих 
или понижающих температуру воды, годовая величина испарения 
с поверхности океана на определенной широте может изменяться 
в два-три раза. 

Кроме морских течений, на незональные изменения величин 
испарения и расход тепла на испарение с океанов влияют условия 
атмосферной циркуляции, главным образом через изменения величин 
радиационного баланса поверхности океана. 

Распределение затраты тепла на испарение с поверхности суши 
еще больше отличается от зонального по сравнению с океанами 
из-за громадного влияния на испарение климатических условий 
увлажнения. 

При наличии достаточного количества влаги в почве испарение 
и затрата тепла на испарение регулируются в основном величиной 
радиационного баланса. Такие условия наблюдаются в районах высо-
ких широт и во влажных районах умеренных и тропических 
широт. 

В областях недостаточного увлажнения величина испарения сни-
жается вследствие недостатка влаги в почве и в пустынных и полу-
пустынных условиях приближается к малой в этих районах величине 
годовой суммы осадков. На рис. 24 отчетливо видны области резко 
пониженного расхода тепла на испарение в основных засушливых 
районах земного шара. Наибольшая затрата тепла наблюдается во 
влажных экваториальных районах, где при обилии влаги и большом 
притоке тепла она достигает 60 ккал/см2 год, что соответствует 
испарению за год слоя воды около 1 м. 

Гораздо больших величин может достигать испарение с поверх-
ности океанов, где радиационный баланс несколько повышен по 
сравнению с сушей, и, что имеет особенно большое значение, испа-
ряющая поверхность может получать большое дополнительное коли-
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чество тепловой энергии вследствие перераспределения тепла мор-
скими течениями. В связи с этим в ряде тропических и субтропиче-
ских областей годовое испарение с поверхности океанов достигает 
величин, несколько превышающих слой воды в 2 м. 

Карты месячных величин затраты тепла на испарение с поверх-
ности океанов полностью подтверждают уже ранее отмечавшийся 
в литературе факт противоположного годового хода испарения во 
внетропических широтах на суше и на океанах. 

Как известно, во время холодного сезона на суше испарение 
значительно уменьшается, причем максимум испарения наблюдается 
в зависимости от условий увлажнения в начале или в середине теп-
лого сезона. В противоположность этому на океанах в холодное 
время года испарение обычно возрастает по сравнению с теплым 
периодом. Непосредственной причиной этого является увеличение 
в холодное время года разности температур между водой и возду-
хом, что увеличивает разность концентраций водяного пара на 
поверхности воды и в воздухе. Кроме этого, во многих районах 
средние скорости ветра в холодное время года оказываются боль-
шими, чем в теплое время, что также увеличивает испарение в холод-
ные периоды. 

Увеличение испарения и затраты тепла на испарение в холодное 
время года тесно связано .с усилением действия теплых течений 
в эти периоды, тогда как в теплое время года особенно активно 
действуют холодные течения, снижающие затрату тепла на испаре-
ние. Существующие условия притока тепла к испаряющей поверх-
ности океадюв, связанные с наличием мощной горизонтальной тепло-
передачи в гидросфере, являются основным фактором увеличения 
расхода энергии на испарение в холодное время года. 

Перейдем теперь к вопросу о географическом распределении 
турбулентного потока тепла. 

Рисунок 25 показывает количество тепла, отдаваемого подстилаю-
щей поверхностью воздуху (положительные значения) или получаемого 
из воздуха (отрицательные значения). Прежде всего обращает на себя 
внимание тот факт, что поверхность всех континентов (кроме 
Антарктики) и преобладающая часть поверхности океанов в среднем 
за год отдают тепло в атмосферу. 

На большей части поверхности океанов величина турбулентного 
теплообмена невелика по сравнению с основными членами теплового 
баланса и обычно не превышает 10—20% от_их величин. Больших 
абсолютных значений турбулентный теплообмен достигает в областях, 
где вода в среднем значительно теплее воздуха, т. е. в районах 
действия мощных теплых течений (Гольфстрим) и в высоких широ-
тах, где море еще остается свободным от льдов. В этих условиях 
турбулентный поток тепла может превышать 50 ккал/см3 год. 

Другие теплые течения, кроме Гольфстрима, сравнительно меньше 
влияют на турбулентную теплоотдачу от поверхности океанов 
в атмосферу. 
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Холодные течения, понижающие температуру воды, уменьшают 
турбулентные потоки тепла от поверхности океана в атмосферу и, 
увеличивают потоки обратного направления. В результате этого 
в районах действия некоторых холодных течений средний за гол 
поток тепла оказывается хотя и очень малым по величине, но уже 
направленным от атмосферы к океану (Канарское, Бенгуэльское,. 
Калифорнийское течения). Более сложны причины образования-
области направленного к поверхности океана потока тепла на юге 
Атлантического и части Индийского океанов (в районе 50° ю. ш.). 
В данном случае нй турбулентный поток тепла, поводимому, влияет 
вынос теплых воздушных масс на охлажденную поверхность океана. 

В отличие от океанов, где турбулентный поток тепла в среднем 
возрастает по абсолютной величине при переходе от низких широт 
к высоким, на суше турбулентный поток тепла в среднем меняется, 
в обратном направлении. Вместе с тем в условиях суши на величину 
турбулентного потока очень сильно влияют условия увлажнения-
климата— в сухих районах турбулентная теплоотдача от поверхности' 
суши в атмосферу гораздо больше, чем во влажных. 

В соответствии с этим самый большой расход тепла турбулент-
ным потоком на суше отмечается в тропических пустынях, где ов 
может превышать 50—60 ккал/см2 год. Во влажных тропических 
районах, особенно в районах умеренных и высоких широт, расход 
тепла турбулентным потоком обычно значительно меньше указанной! 
величины. 

В декабре турбулентный поток тепла достигает больших абсо-
лютных значений только на севере Атлантического океана и на 
северо-западе Тихого океана в результате действия теплых морских 
течений, а также развития теплообмена холодной поверхности кон-
тинентов с более теплыми океанами. 

В районе действия Гольфстрима расход тепла океаном на турбу-
лентную теплоотдачу достигает 4—8 ккал/см2 мес., а в области дей-
ствия Куро-Сиво 2—4 ккал/см2 мес. 

Интересно, что заметная теплоотдача (более 2 ккал/см2 мес.), 
в декабре наблюдается также на севере Южно-Китайского моря щ 
в Бенгальском заливе, что связано с развитием муссонной циркуля-
ции в данном районе. 

Совершенно другая картина распределения турбулентных потоков, 
тепла на океанах наблюдается в июне, когда в северной части 
Атлантического океана у берегов Северной Америки, Европы и 
Африки существуют обширные зоны, где турбулентный поток тепла, 
направлен от атмосферы к поверхности океана. 

Аналогичная картина имеет место также на значительной части 
Тихого океана в северном полушарии, включая районы побережий.. 
Китая и Японии. 

Следует, однако, отметить, что на всех этих пространствах 
(кроме ограниченного района действия холодного Лабрадорского 
течения на северо-западе Атлантического океана) турбулентный поток 
мал по величине (меньше 2 ккал/см2 мес.). Это показывает, что 
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в теплообмене океанов и суши океаны отдают значительно больше 
тепла в холодное время года, чем получают его от суши в теплый 
период. 

В южном полушарии в июне океаны в умеренных и высоких 
широтах отдают в атмосферу до 4—6 ккал/см2 мес. 

Как уже отмечалось в гл. I, в среднем за год каждый участок 
поверхности океанов может получать или терять некоторое количе-
ство тепла вследствие действия горизонтальной теплоотдачи в океа-
нах, т. е. главным образом вследствие действия морских течений. 
'Средние годовые значения этой величины, определенной как оста-
точный член теплового баланса по материалам изложенных 
выше расчетов составляющих теплового баланса, представлены 
на рис. 26. 

При рассмотрении этой карты можно отметит^ наличие хорошего 
соответствия областей повышенных положительных значений пред-
ставленной величины (что соответствует оттоку тепла от поверх-
ности океана) районам холодных течений, а областей пониженных 
отрицательных значений — теплым течениям. 

Та^ое соответствие наблюдается, в частности, для теплых тече-
ний — Гольфстрима, Куро-Сиво,; Игольного, Юго-Западного Тихо-
океанского — и холодных течений — Канарского, Бенгуэльского, 
Калифорнийского и северной части Перуанского. 

Вместе с тем для некоторых районов океанов распределение 
изолиний на рис. 26 не вполне соответствует положению основных 
областей теплых и холодных течений. Это частично объясняется, 
тем, что показанная на карте величина не характеризует непосред-
ственно перенос тепла морскими течениями, а только одно из 
следствий этого переноса — средний приход или расход тепла 
поверхностью океана в результате теплообмена с глубокими 
слоями. 

, Можно, например, предположить, что именно по этой причине наи-
большие абсолютные значения этой величины в области Гольфстрима 
умеренных и высоких широт располагаются западнее основного потока 
течения. Вполне вероятно, что именно в западных областях Гольф-
стрима, наиболее близких к холодной области северо-западного 
побережья Атлантического океана, осуществляется наибольшая потеря 
тепла, переносимого течением. Следует, однако, отметить, что неко-
торые особенности изолиний на рис. 26, повидимому, в известной 
степени связаны с недостаточной надежностью рассчитанных величин. 
Поскольку указанные величины получались как остаточный член 
баланса, то очевидно, что при их вычислении суммировались ошибки 
определения остальных членов баланса и получалась наибольшая 
ошибка расчета по сравнению со всеми другими составляющими 
баланса. Это обстоятельство, вероятно, отразилось на расположении 
изолиний, уменьшив их достоверность, особенно для ряда районов' 
океанов южного полушария и для области севера Тихого океана, 
где использованные для выполненного расчета исходные климатоло-
гические данные были явно недостаточно надежны. 
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§ 9. Годовой и суточный ход составляющих 
теплового баланса 

Годовой х о д составляющих теплового баланса на с у ш е . 
Рассмотрим основные закономерности годового хода составляющих 
теплового баланса в главных климатических зонах земного шара. 
Для этой цели используем материалы, положенные в основу „Атласа 
теплового баланса". 

Учитывая принципы климатической классификации Б. П. Алисова 
(Алисов, 1950; Алисов, Дроздов, Рубинштейн, 1950; Алисов и Сор-
кина, 1953, и др.), приведем данные по годовому ходу составляю-

щих баланса для климати-
ческих зон, отличающихся 
по характеру циркуляцион-
ных процессов. 

Так как годовой ход. 
членов теплового баланса в 
одних и тех же климатиче-
ских зонах на суше и на 
океанах обычно существенно 
различен, то остановимся 
сначала на характеристике 
годового хода составляю-
щих баланса для поверхно-
сти суши. 

Типичный годовой ход 
составляющих теплового ба-
ланса для экваториального 
пояса представлен на рис. 27 

(Манаос, Южная Америка). Как видно из рисунка, в экваториаль-
ной зоне радиационный баланс R в годовом ходе меняется сравни-
тельно мало. Два максимума — небольшой весной и более значи-
тельный осенью — связаны с возрастанием суммарной радиации в пе-
риоды равноденствий, когда в экваториальных широтах наиболее 
велики средние высоты солнца. 

Вследствие постоянного увлажнения почвы обильно выпадающими 
осадками в районе Манаоса основная часть тепла радиационного 
баланса расходуется на испарение. Годовой ход затраты тепла на 
испарение LE почти параллелен годовому ходу радиационного 
баланса. Турбулентный теплообмен Р во все месяцы характеризуется 
небольшими величинами. Его значение несколько возрастает осенью, 
после периода со сравнительно пониженными осадками, когда затраты 
тепла на испарение немного уменьшаются по сравнению с радиа-
ционным балансом. 

Иные закономерности годового хода составляющих теплового 
баланса представлены, на рис. 28, характеризующем условия климата 
экваториальных муссонов восточных побережий материков (Сайгон, 
Индо-Китай). Радиационный баланс, сохраняющий большие значения 
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Рис'. 27. Годовой ход составляющих тепло-
вого баланса. Манаос, 3°08' с. ш., 60С0Г в. д. 
Экваториальный континентальный климат. 



в течение всего года, имеет резкий максимум в конце зимы и начале 
весны, когда рассматриваемый район занят сухим тропическим воз-
духом с малой облачностью.. Уменьшение облачности значительно 
увеличивает суммарную радиацию, что приводит к возрастанию 
радиационного баланса. 

Затрата тепла на испарение в Сайгоне при большой годовой 
сумме осадков также велика, причем она имеет значительный годо-
вой ход. 

В начале засушливого периода, когда почва еще не успела высох-
нуть, а радиационный баланс уже значительно увеличился, затрата 
тепла на испарение несколько возрастает по сравнению с влажным 
периодом. Однако затем, 
по мере высыхания почвы, ннал/смггод. 
затрата тепла на испарение 
быстро убывает и в конце 
засухи (апрель) уменьшается 
примерно вдвое по отноше-
нию к наибольшему значе-
нию в феврале. 

Интересно отметить, что 
минимум испарения отме-
чается, позже максимума 
радиационного баланса. Это, 
очевидно, объясняется зави-
симостью испарения от со-
стояния влажности почвы. 

Годовой ход турбулент-
ного теплообмена в общем 
обратен годовому ходу ис-
парения. Величина 1 турбу-
лентного потока тепла мала 
во все месяцы, кроме второй половины сухого периода, когда он 
становится больше затраты тепла на испарение. 

Для областей тропического пояса характерно большое разнооб-
разие годового хода членов теплового баланса в зависимости от 
расположения рассматриваемых районов по отношению к постоянно 
действующим барическим системам. 

Годовой ход составляющих теплового баланса для областей кон-
тинентального тропического климата представлен на рис. 29 (Ассуан, 
Северо-Восточная Африка). 

В условиях типичной тропической пустыни годовой ход состав-
ляющих теплового баланса определяется довольно простыми законо-
мерностями. 

При постоянно малой облачности изменения радиационного 
баланса обусловлены в основном изменениями высоты солнца в го-
довом ходе, приводящими к соответствующим изменениям суммарной 
радиации. 

Значительный годовой ход радиационного баланса при этом 

Рис. 28. Годовой ход составляющих тепло-
вого баланса. Сайгон, 10°47' с.ш., 10б°42' в. д. 

Климат экваториальных муссонов^ 
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