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Предисловие к русскому изданию

Книга известного американского ученого Р. Г. Барри «Погода 
и климат в горах» представляет собой единственную удачную по
пытку написать монографию по горной метеорологии и климатоло
гии на основе широкого географического обобщения. Публикуя 
перевод книги Барри, мы полагаем, что он заполнит пробел, уже 
много лет существующий в метеорологической литературе. Этот 
пробел особо чувствителен для тех специалистов, которым необхо
димо иметь целостное представление о горной метеорологии, не 
ограниченное, скажем, моделями обтекания рельефа или статисти
ческими таблицами температуры, осадков и т. п.

В своей работе автор использовал обширнейшую литературу 
о горах на многих языках, в том числе на русском. Он дал нагляд
ное и живое описание (хотя не всегда должным образом система
тизированное) как типичных, так и исключительных черт горного 
климата. Особенно важно, что при анализе огромного разно
образия данных наблюдений, Барри исходит из того положения, 
что влияние гор проявляется в атмосфере трояко — горы воздей
ствуют на синоптические системы, на температуру, осадки и климат 
в целом и на мозаику микроклиматов малых форм рельефа (мас
штаба сотен метров), которая находит свое выражение, например, 
в различиях альбедо, поле радиации, переносе и переотложении 
снега и т. д. Такая систематизация очень полезна метеорологам, 
в том числе синоптикам, так как она позволяет тесно увязать 
решение стоящих перед ними задач с изучением сложного 
мира гор.

С самого начала, как бы бросая вызов климатологам, Барри 
приводит (см. рис. 1.2) карту многочисленных горных областей 
Земли и тем самым заново приглашает климатологов к их под
робному изучению. В книге описан режим отдельных метеороло
гических элементов разнообразных горных районов — от мало
исследованной пока Новой Гвинеи до Аляски и от невысоких 
(но привлекающих многих скалолазов) гор Шотландии до Гима
лаев. При этом автор использует как данные многолетних наблю
дений, какие имеются, например, для Альп, так и данные экспеди
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ций, например в горах Сахары, а также собственные записи, сде
ланные им, в частности, на Баффиновой Земле. Приведен и ряд 
данных о Кавказе и горах Средней Азии.

Приемы описательной и физической климатологии использо
ваны в книге очень успешно. Эмпирические формулы зависимостей 
между элементами климата удачно сочетаются с формулами, по
лученными из моделей обтекания и радиационного баланса, од
нако гидродинамические представления не превращаются в схемы, 
под которые следует подгонять явления природы.

Немного места Барри отвел и проблеме адаптации человека 
к горному климату, занимающей сейчас умы альпинистов. Очень 
важно, что он различает кратковременную и долгосрочную адап
тацию, в этом направлении, вероятно, должно развиваться в бу
дущем изучение горной болезни.

В книге также затронуты две проблемы современности — з а 
грязнение атмосферы и изменение климата. Автор напоминает, что 
горная атмосфера очень нуждается в защите — и потому, что тури
сты приходят в горы именно в поисках свежего воздуха, и потому, 
что их многочисленность и перенаселение в свою очередь ведут 
к загрязнению окружающей среды, даже в Гималаях.

Проблема изменений климата приобретает в книге своеобраз
ную постановку. Автор считает, что исследователь гор может быть 
активным помощником климатолога. Наблюдения альпиниста, не
редко видящего своими глазами следы прежнего отступания или 
наступания ледников (см. рис. 7.2) или изменения верхней гра
ницы леса, могут рассказать о колебаниях климата, возможно, 
даже больше, чем данные, отыскиваемые климатологом в табли
цах старых метеорологических наблюдений.

Книга Барри привлечет, вероятно, интерес широкого круга чи
тателей, изучающих явления атмосферы, а также тех, кто поль
зуется данными об этих явлениях.

А. X. Хргиан



Предисловие

Как это ни удивительно, несмотря на почти столетнюю историю 
исследований погоды и климата гор, до сих пор не написана 
обобщающая книга по этому предмету. В Великобритании и Се
верной Америке после потока работ на горных обсерваториях 
в начале века интерес к этому предмету начал убывать, и вся 
область горных исследований была оставлена альпийским стра
нам Европы. Поэтому значительный объем метеорологической ли
тературы фактически неизвестен большинству ученых, говорящих 
на английском языке. Хотя У. М. Дейвис, писавший о горной ме
теорологии в 1887 г., смог воспользоваться только что опублико
ванной на немецком языке книгой Юлиуса Ганна, сегодня очень 
немногие научные работники англоязычных стран обладают та
кими лингвистическими способностями.

Впервые интерес к горной природе пробудился у меня во время 
длительных прогулок, которые я совершал в отрочестве по Пен
нинским горам в северной Англии и позже в Сноудонии и обла
сти Лейк-Дистрикт. Всерьез я заинтересовался этим предметом, 
когда в 1968 г. приехал в Институт арктических и горных иссле
дований Колорадского университета (ИНСТААР). К тому времени 
уже было накоплено достаточное количество данных климатологи
ческих наблюдений на нескольких организованных Институтом на 
Передовом хребте станциях, но еще не была начата их метеоро
логическая интерпретация. Хотя тогда мои главные научные инте
ресы были сосредоточены на проблемах климата Арктики и кли
матических изменений, давно владевшее мною желание глубже 
изучить климаты горных районов постепенно обрело форму. 
Дальнейшим стимулом было то, что в 1975 г. я в течение двух 
недель работал на г. Вильгельм в Папуа — Новой Гвинее и на 
кафедре биогеографии и геоморфологии Австралийского нацио
нального университета, где продолжительное время изучал гор
ные климаты Новой Гвинеи.

В Северной Америке интерес метеорологов к горам сосредото 
чен почти исключительно на теоретических проблемах характери
стик воздушного потока в горах и засеивания орографических
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облаков. В иностранной литературе заметен более широкий диа
пазон интересов. Я не пытался дать теоретическое изложение 
предмета, поскольку для многих вопросов оно еще преждевре
менно. Моим стремлением было создать книгу, полезную как для 
гех, кто специализируется по климатологии, так и для ученых 
смежных дисциплин: ботаников, лесоводов, гляциологов и гидро
логов, интересующихся явлениями, связанными с горами. Сначала 
излагаются сведения о таких влияющих на метеорологические эле
менты факторах, как широта, высота и топография, затем описы
вается атмосферная циркуляция, связанная с орографией. Сле
дующая глава посвящена описанию климатических характеристик, 
изменяющихся под влиянием циркуляционных систем или основ
ных управляющих факторов, или иных сложных взаимодействий. 
Далее приводится описание нескольких важных случаев иссле
дований климатов горных районов различных широтных зон. З а 
тем рассматриваются вопросы биоклиматологии, и, наконец, кратко 
обсуждаются изменения климата в горах.

Помощь многих лиц позволила мне осуществить задуманное. 
Однако особую признательность я хотел бы выразить моему 
коллеге д-ру Джеку Айвсу, директору ИНСТААР, за постоянный 
интерес к моей работе и, главным образом, за пробуждение 
интереса к предмету; д-рам А. Бразеллу, Р. Ф. Гроверу, М. М ар
кусу, У. Радоку и Дж. Хею за ценные замечания и предложения 
по тексту; многим друзьям и коллегам, которые предоставили мне 
экземпляры своих публикаций и, в особенности, д-ру Ф. Лаушеру 
из Вены и д-ру Ф. Флири из Инсбрука; Мэрилин Джоэл за под
готовку многих рисунков и Ненси Хенсал и Джону Адамсу за 
дополнительную помощь на завершающих стадиях, Лауре Кох 
и Маргарет Строх за подготовку машинописного текста, а также 
Джанис Прайс и Мэри-Энн Кернан из издательства Метьюэн за 
их терпение и редакторскую помощь. Наконец, без поддержки 
и понимания со стороны моей семьи на протяжении долгих часов 
написания книги она, конечно, все еще была бы лишь замыслом: 
им — Валери, Рейчел и Кристине — эта книга посвящается.

Роджер Г. Барри  
Колорадский университет, 
Боулдер, 
август 1980 г.



/ Горы и изучение их климата

А Введение

С давних пор горы вызывали у людей благоговение. Греки ве
рили, что Олимп — пристанище богов, скандинавы считали Ютун- 
хеймен домом Ютунов, ледовых великанов, а тибетцы называли 
Джомолунгму богиней снегов. Божества ассоциировались со мно
гими горными вершинами: Сенгем Сама с Фудзиямой (3778 м) 1 
в Японии и Шива и Парвати с Кайласом (6713 м) в Тибете, 
в других местностях горы отождествлялись со злыми духами — 
к примеру горы Ле-Дьяблере («Дьяволята») в швейцарском кан
тоне Вале. Возможно, это двойственное отношение к горам отра
жает контраст спокойствия и опасности, с которыми попеременно 
сталкиваешься в горах. Климатологические особенности гор, глав
ным образом связанные с ними формы облаков, представлены 
многими названиями и местными выражениями. Увидев издалека 
горные цепи Новой Зеландии, древние маори назвали эту землю 
Аотероа — «длинное белое облако». В южной Африке хорошо из
вестна «облачная скатерть» Столовой горы, которая часто покры
вает ее, как шапка. Связанные с горами системы ветров также 
получили много специальных названий, причем некоторые из них 
теперь широко известны, например фён, чинук, бора, а другие 
употребляются только местными жителями.

Сегодня величественный пейзаж горных массивов привлекает 
любителей развлечений и дикой природы. Горные области пред
ставляют собой главные водосборные бассейны, накапливающие 
воду для потребления и производства электроэнергии, в них часто 
сохраняются большие лесные массивы, а иногда здесь можно найти 
ценные минеральные ресурсы. Погода гор часто сурова даже 
летом, она создает опасности для неосторожных посетителей, 
а высоко в горах влияние высоты над уровнем моря может при
вести к серьезным физиологическим нарушениям. Несмотря на

1 Значения некоторых высот гор, не совпадающие с нашими данными, со
хранены в тексте.— Прим. ред.
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важность этих явлений и на тот факт, что горные области 
занимают 20 % земной поверхности, метеорология большинства 
горных районов мало изучена. Метеорологические станции мало
численны и располагаются преимущественно в удобных и доступ
ных местах, часто в долинах, а не там, где это необходимо для 
получения репрезентативных данных о климате.

Изучением климата горных областей занимаются биологи, инте
ресующиеся определенными экологическими задачами, гидрологи, 
нуждающиеся в оценке снегового стока, и реже — метеорологи. 
Поэтому большая часть существующей информации о климате 
гор разбросана по научной литературе и часто рассматривается 
лишь в связи с конкретной локальной задачей. Цель этой книги — 
обобщить существующие знания о погоде и климате в горах. 
В первой ее части рассматриваются основные климатические и ме
теорологические явления в горах, а во второй — специальные при
ложения горной климатологии и метеорологии. С помощью общих 
климатических принципов может быть также обеспечена основа 
для оценки диапазона условий, с которыми можно столкнуться 
в малоизученных горных районах.

Б Характеристики горных областей

Определения горных областей неизбежно произвольны. Как пра
вило, между горами и возвышенностями не делается ни качест
венных, ни даже количественных различий. В Северной Америке 
обычно считается, что высота 600 м и больше над уровнем окру
жающей местности отличает горы от возвышенностей [64]. Такая 
высота уже достаточна для того, чтобы создать вертикальные 
различия климатических элементов и растительного покрова. Финч 
и Треварта [17] предложили использовать уровень 1800 м в каче
стве критерия для выделения гор типа сьерры. В своем опыте 
рациональной классификации Тролль [65] выделил «высокогорье», 
при этом он опирался на характерные черты ландшафта и наибо
лее важными из них считал верхнюю границу леса, снеговую ли
нию эпохи плейстоцена (когда возникли ледниковые формы 
рельефа) и нижнюю границу перигляциальных процессов (соли- 
флюкции и т. д.). Очевидно, что все эти особенности связаны 
с результатами воздействия прошлого или настоящего климата 
и с микроклиматическими условиями близ уровня земли.

По критериям Тролля нижняя граница высокогорья в северной 
Скандинавии проходит на высоте несколько сот метров над уров
нем моря, в центральной Европе— 1600— 1700 м, в Скалистых 
горах на 40° с. ш. — примерно 3300 м и в экваториальной кордиль- 
ере Анд в Южной Америке — 4500 м (рис. 1.1). В засушливой Цен
тральной Азии, где леса отсутствуют и снеговая линия поднимается 
выше 5500 м, единственный возможный критерий — рельеф.

Подход Тролля возник из-за различий немецких обозначений 
высоких горных хребтов (Hochgebirge), таких, как Альпы и Татры,
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и низких и пологих средних гор (Mittelgebirge), к которым от
носятся Исполиновы горы и Вогезы. С климатологической точки 
зрения этот подход не совсем верен, поскольку, хотя высотная гра
ница и изменяется с широтой так, что позволяет выделить аль
пийский пояс и его биоту [3], именно высота над уровнем моря 
определяет большинство особенностей горных климатов.

м
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1000 
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30°с.ш. 60 30 0 30 60 90°ю.Ш.

Рис. 1.1. Схематический вертикальный разрез высочайших вершин. (И з [3].)
1 — наибольшая высота снеговой лнннн, 2 — наименьшая высота снеговой линии, 3 — 
наибольшая высота верхней границы леса, 4 — наименьшая высота верхней границы леса.

Основное внимание в этой книге уделяется влиянию высоты 
гор, однако так как изменения воздушных потоков, обтекающих 
даже сравнительно скромные топографические препятствия, вызы
вают важные различия между климатами возвышенностей и низин, 
затрагиваются и эти вопросы.

Площадь, занятая на Земле горами, была недавно заново опре
делена Луисом [39]. Его оценки площади горных стран и плоско
горий приведены в табл. 1.1.

Таблица 1.1 Площади гор и нагорий на земном шаре. По [39]

Высота (м.) Горы
Н агорья  
(10* км?)

Отношение площ ади гор  
к площ ади равнин (% ) г

3 0 0 0 1 6 4 ,0
2000— 3000 4 6 2 ,7
1000—2000 5 19 3 ,4
0— 1000 15 92 10,1

Всего 30 117 2 0 ,2

1 Все территории выше 3000 м. . _
2 Общая поверхность суши равна примерно 149 млн км (без океанических островов пло

щадью 2 млн. км2).
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Рис. 1.2. Альпийские и высокогорные зоны и их климатические характеристики. (По Н. Крёйтцбергу, из [28].)
Климатические районы: I — полярный, 2 — субполярный, 3 — умеренный, 4 — субтропический, 5 — тропический. Климаты гор и возвышенно
стей: 6 — горы сухого климата (>2000 м, 0—5 месяцев с дож дем ), 7 — горы влажного климата (>2000 м, 5—12 месяцев с дож дем ), 8 — воз
вышенности сухого климата (1200—3000 м, 0—5 месяцев с дож дем ), 9 — возвышенности влажного климата (1200—3000 м, 5—12 месяцев 
с д ож д ем ). Возвышенности >3000 м отмечены.



Главные горные хребты и высокогорные области мира и их 
распределение по климатическим зонам указаны на рис. 1.2. Кор
дильеры на западе Северной и Южной Америки являются наибо
лее вытянутыми в меридиональном направлении горными хреб
тами. Наиболее протяженными с запада на восток хребтами яв
ляются Гималаи и прилегающие к ним цепи гор Центральной 
Азии. Нужно упомянуть также обширное нагорье, высота которого 
превышает 3000 м, в Тибете и еще более громадные ледяные 
плато в Гренландии и Антарктиде. Все эти районы имеют большое 
значение для погоды и климата во всех масштабах вплоть до 
общей циркуляции атмосферы. В то же время высокие, отдельно 
стоящие вулканические пики, которые встречаются в восточной 
Африке и в других местах, оказывают влияние главным образом 
на локальную погоду и климат.

В История исследования погоды и климата гор

Научное исследование условий погоды в горах не привлекало 
большого внимания до середины XIX в., хотя о зависимости метео
рологических элементов от высоты было известно уже давно. 
Уменьшение давления с высотой было доказано в сентябре 
1648 г., когда Флорен Перье по просьбе Блеза Паскаля измерил 
давление с помощью простой торричеллиевой вакуумной ртутной 
трубки у основания и на вершине г. Пюи-де-Дом во Франции. 
В августе 1787 г. О. Б. Соссюр, опытный альпинист, во время 
подъема на Монблан провел наблюдения относительной влажно
сти, используя изобретенный им волосной гигрометр [14]. 
В июле 1788 г. Соссюр вместе со своим сыном провел серию 
метеорологических наблюдений через каждые два часа на 
г. Коль-дю-Жеан (3360 м) около Монблана. Одновременно в Ш а
мони (1050 м) и Женеве (375 м) выполнялись сравнительные 
наблюдения. Полученные данные дали Соссюру возможность изу
чить вертикальный температурный градиент и его суточные изме
нения. Его оценка величины градиента близка к той, которую сде
лал Юлиус Ганн сто лет спустя. В своих трудах Соссюр рассмот
рел теории XVIII в. о причинах низких температур в горах 
и подошел ближе к современной точке зрения, чем большинство 
физиков его времени [2]. Кроме того, он пытался измерить изме
нения испарения и цвета неба с высотой и интересовался много
численными другими явлениями погоды гор и изменениями 
самочувствия людей в зависимости от высоты. Его по праву можно 
считать «первым горным метеорологом».

С 50-х годов XIX в. метеорологические наблюдения в горах 
становятся систематическими, причем часто проводятся в связи 
с астрономическими исследованиями, как, например, на 
влк. Тейде (Канарские острова) [59]. В США первые подробные 
наблюдения были сделаны летом в 1853— 1859 гг. на г. Вашинг
тон, штат Нью-Гэмпшир (1915 м) [63]. Вскоре после этого Сиг
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нальной службой США были основаны постоянные обсервато
р и и — на г. Вашингтон в 1870 г. и на г. Пайкс-Пик (штат Коло
радо, 4311 м) в 1874 г. [57]. Наблюдения проводились также 
летом 1873 г. на г. Митчел, штат Северная Каролина (1046 м) [27]. 
В Европе аналогичное развитие наблюдений началось в соответст
вии с предложением, выдвинутым Ганном на Втором международ
ном метеорологическом конгрессе в Риме (1879 г.). В наиболее 
крупных европейских странах были открыты наблюдательные 
станции [55, 56], особенно в Альпах, где многие из них работают 
до сих пор. На фотографии 1 изображена эффектно расположен
ная обсерватория Зоннблик (Австрия, 3100 м). Перечень основ
ных горных обсерваторий/метеорологических станций с указанием 
их местоположения и лет работы дан в табл. 1.2.

После первоначального периода энтузиазма в деле сбора дан
ных о погоде в горах интерес к горным наблюдениям и обсерва
ториям в США ослабел в связи с рядом возникших проблем [63]. 
Телеграфные линии технически было трудно обслуживать, а с дру
гой стороны, данные горных станций практически не могли ис
пользоваться в синоптическом анализе карт погоды, который 
основывался в то время почти исключительно на наблюдениях 
погоды у поверхности земли. Обсерватории на г. Вашингтон и на 
г. Пайкс-Пик были закрыты Бюро погоды в 30-х годах XIX в., 
а в Шотландии в 1904 г. из-за недостатка средств та же участь 
постигла обсерваторию на г. Бен-Невис [47]. В связи с изучением 
верхних слоев атмосферы значение таких обсерваторий снова 
возросло в 30-х годах нашего века, когда начала создаваться сеть 
современных аэрологических станций [5]. Например, на 
г. Эванс, штат Колорадо, стали проводить измерения общего со
держания озона и новые определения ультрафиолетовой радиа
ции [61]. Горные станции могут работать в любых погодных 
условиях и на них можно круглосуточно проводить наблюдения, 
тогда как зондирования производятся обычно только дважды 
в день и иногда при неблагоприятных погодных условиях отме
няются совсем. Подобные соображения, в частности, привели 
к тому, что обсерватория на г. Вашингтон была восстановлена во 
время Международного полярного года и продолжает свою работу 
по сей день [58]. Единственная открытая в последнее время обсер
ватория расположена на Мауна-Лоа [49]; она приобрела важное 
значение как станция, ведущая наблюдения за интенсивностью 
солнечной радиации и концентрацией атмосферных газов. Обсер
ватория Цугшпитце в ФРГ служит базой для исследования аэро
золей, атмосферного электричества и изучения радиоактивно
сти [54], а обсерватория Вейсфлуйох в Швейцарии — для исследо
вания снега [74].

В других областях мира данные о погоде гор первоначально 
собирались с помощью геодезических отрядов, таких, например, 
как отряд в Гималаях [26], или во время экспедиций, подобных 
экспедиции Гарвардского университета в Перуанские Анды 
в 1893— 1895 гг. [1]. Таких научных экспедиций было много,
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Таблица 1.2 Главные горные обсерватории

Н азвание Страна Координаты В ы сот аъ (м) Время наблю дений Источник

Азия

Влк. Фудзияма Япония 35°21‘' с. ш„ 138°44' в. д. 3716 1888— 1931 (лето), 1932— [21]4

Мэйсянь Китай 29 28 с. ш., 103 41 в. д. 3383 1932—33 [36]

Европа

Фапарокен 1 Норвегия 61 31 с. ш., 7 в. д. 2062 1932—- [60]; [41 ] 4

Бен-Невис Шотландия 56 48 с. ш., 5 0 з. д. 1343 1893— 1904 [6 , 7 , 8 , 9 ]4
[23], [4 7 ]4

Броккен 1 ГДР 51 48 с. ш., 10 37 в. д. 1142 1895—

„Ф ихтельберг
00

ГД Р 50 26 с. ш., 12 57 в. д. 1213 1 8 9 1 - [48]4

Снежка 1 Польша 50 44 с. ш„ 15 44 в. д. 1603 1881—- [25]

Хоэнпейссенберг2 ФРГ 47 48 с. ш., 1101 в. д. 989 1 7 8 1 - [22]4

Цугшпитце 2 ФРГ 47 25 с. ш., 10 59 в. д. 2962 1 9 0 0 - [2 4 ]4

Зоннблик2 Австрия 47 03 с. ш., 12 57 в. д. 3106 1886 — [29]; [62]4

Хох-Обир 2 Австрия 46 30 с. ш., 14 29 в. д. 2044 1847— 1943 [40]

Зентис - Швейцария 47 15 с. ш., 9 20 в. д. 2500 1 8 8 2 -

Ю нгфрауйох 1 Швейцария 46 33 с. ш., 7 58 в. д. 3577 1923— [4 2 ]4

Д авос (Вейсфлуйох) Швейцария 46 50 с. ш., 9 49 в. д. 2540 1 9 3 6 - [74]; [78]

Белашница Югославия 43 42 с. ш., 18 15 в. д. 2067 1895— 1915 [20]

Монблан Франция 45 50 с. ш., 6 52 в. д. 4359 1887— 1893 (лето) [72]; [23]; [66]'



ГГик-дю-Миди-де-Би-
горр 1

Франция 42 56 с. ш., 0 08 в. Д. 2860 1881—- ВО]; tlO]

П юи-де-Дом Франция 45 47 с. ш., 2 57 в. д. 1467 1878— [75]

Этна Италия 37 44 с. ш., 15 0 в. д. 2950 1892— 1906 [46]

Изанья 2 Тенерифе 28 18 с. ш., 16 30 з. д. 2367 1 9 1 5 - [67]; [35]

Олимп Греция 40 03 с. ш., 22 21 в. д. 2817 1963 (лето)— [3 8 ], [32]

Северная Америка

г. Вашингтон США, штат 
Гэмпшир

Нью- 44 16 с. ш., 71 18 з. д. 1915 1870— 1892; 1932— [63]«; [58]

г. Пайкс-Пик США, штат 
радо

Коло- 38 50 с. ш., 105 02 з. д. 4311 1874— 1888; 1892— 1894 [68]

Ликская обсерватория 
(г. Гамильтон)

США, штат 
форния

Кали- 37 20 с. ш., 121 38 з. д. 1283 1 8 8 0 - [51]4

М ауна-Лоа  

Южная Америка

США, штат 
вайи

Га- 19 32 с. ш., 155 35 з. д. 3399 1959— [49]; [45]4

Влк. Мисти Перу 1619 ю. ш., 71 23 з. д. 5822 1893— 1895 [I ]4

Корридо-де-Кори Аргентина 25 06 ю. ш., 68 20 з. д. 5100 1942 [44]

Кристо-Редентор 2 Аргентина 32 50 ю.. ш., 70 05 з. д. 3800 1 9 3 5 - [50]

Коллауаси Чили 21 0 ю. ш., 68 45 з. д. 4810 1914— 1915 [36]

Чукикамата Чили 21 07 ю. ш., 68 31 з. д. 2710 1914— 1915 [36]

1 Годовые значения метеорологических параметров для этих станции приведены в [43], где, кроме того, можно найти список литературы (в боль
шинстве случаев за период 1931—1960 гг.).

2 Годовые значения метеорологических параметров для этих станций приведены в [11—13, 69—71].
’ Где возможно, высота приводится по самым последним опубликованным данным. В различных источниках высоты мо!ут отличаться на не

сколько метров; иногда это отлнчие обусловлено скорректированной высотой барометра.
4 В этих источниках, как правило, описаны место и история основания. В большинстве случаев в них также можно найти и таблицы данных.



Фото 1. Обсерватория Зоннблик летом (Й озеф Ланхардт, Хёршинг, Австрия)



причем некоторые из них создавались специально для решения ме
теорологических задач. В этих экспедициях делались первые по
пытки определения солнечной радиации на верхней границе атмо
сферы (см. с. 37) Дополнительно климатические данные собира
лись со многих станций второго разряда или вспомогательных 
станций во всех горных районах мира Согласно Лаушеру Г34] т 
в мире существует около 20 станций, расположенных выше 2000 м, 
где имеются многолетние данные наблюдений (климатические 
нормы опубликованы за 1931 — 1960 гг ) Однако некоторые из них 
расположены на высокогорных плато, на горных перевалах или 
в высокогорных долинах Существует более 200 высокогорных 
станций с более короткими периодами наблюдений

Лучше всего изученные в метеорологическом отношении гор
ные районы — это, несомненно, Альпы (см , например, [4, 18, 19] ), 
а меньше всего — горные системы Центральной Азии и Анд. 
В последние годы метеорологические исследования выполняются 
в различных областях, таких, как Кавказ, горы Св Ильи (Юкон) 
и г. Вильгельм (Папуа — Новая Гвинея). Начиная с 1950 г. 
в Европе каждые два года проводятся конференции по альпийской 
метеорологии (итоги первых шести конференций см в [33] ), спе
циальные вопросы погоды и климата гор рассматриваются и на 
других симпозиумах [53, 76]. Широкий интерес, который прояв
ляется к явлениям, возникающим в воздушных течениях при обте
кании Альп,— подветренному циклогенезу, локальным ветрам, гор
ному трению и эффектам различного нагревания,— привел к орга
низации Альпийского эксперимента (АЛЬПЕКС) как части Про
граммы исследований глобальных атмосферных процессов 
(ПИГАП) Расширенная программа наблюдений и последующий 
анализ должны существенно пополнить и углубить наши знания
о явлениях в этой области и в горах в целом

Г Изучение климата и погоды гор

Изучение климата и погоды гор затрудняется тремя обстоятель
ствами. Во-первых, многие горные области отдалены от основных 
центров человеческой деятельности, и поэтому ученые часто пре
небрегают их изучением. Эта проблема усугубляется труднодоступ- 
ностью горных районов, что обусловливает трудности установки 
и обслуживания метеорологических станций Во-вторых, природа 
горной территории порождает такое множество местных условий, 
что любая станция будет репрезентативной только для ограничен
ного числа мест. В-третьих, при выполнении стандартных наблю
дений погоды на горных станциях приходится сталкиваться 
с серьезными трудностями Некоторые аспекты двух последних 
вопросов заслуживают тщательного рассмотрения.

При традиционном подходе к климатическому описанию ис
пользуют многолетние данные наблюдений, охватывающие проме
жуток времени 30 лет и более в репрезентативном для данной
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«региональной» окружающей среды месте. Станции обычно рас
полагаются на открытых местах, удаленных от зданий и других 
препятствий, оказывающих влияние на воздушный поток. В горах 
же приходится учитывать по крайней мере три типа ситуаций — 
вершина, склон и дно долины,— не говоря уже об ориентации 
склона, угле его наклона, топографической закрытости и неровно
стях местности малого масштаба. Эти факторы вынуждают либо 
иметь плотную сеть станций, либо выработать какой-то другой 
подход к описанию климата гор. В будущем наилучшее решение 
этой проблемы сможет обеспечить использование наземного 
и спутникового дистанционного зондирования совместно с интен
сивным изучением случаев отдельных явлений погоды. Трудности 
в проведении измерений обусловлены в общем суровой горной 
погодой, характеризующейся во многих местах частыми сильными 
ветрами и большим количеством атмосферных осадков, выпадаю
щих в виде снега. С этой точки зрения эти трудности аналогичны 
тем, которые возникают в полярных областях, однако существуют 
и специфические проблемы, связанные, например, с частым появле
нием облаков на уровне станции. Местная топография тоже может 
быть причиной нерепрезентативных наблюдений, по крайней мере 
для некоторых элементов и при определенных направлениях ветра. 
Для обсерватории Цугшпитце этот вопрос обсуждался Кютне- 
ром [31] и Рейхелем [52].

Описание климата гор должно основываться на двух соображе
ниях. Каково назначение каждого конкретного описания? Что мо
жет быть доступным для исследования с точки зрения имеющейся 
технологии и средств, в том числе уже накопленных знаний? На со
временном этапе описание горных климатов производится через 
изучение специальных мезо- и микромасштабных метеорологиче
ских явлений, которые наблюдаются в горных областях. Иными 
словами, исследуется, каким образом горы вызывают характерные 
погодные и климатические режимы и какова их природа.

Горы трояко воздействуют на погоду в окрестностях. Во-первых, 
благодаря динамическим и термодинамическим процессам наблю
дается существенная модификация синоптических систем погоды 
или воздушных потоков в значительном слое атмосферы. Во-вто- 
рых, наблюдается периодическое возникновение характерных ре
гиональных условий погоды, в том числе систем ветров, облачно
сти и режимов осадков, вызываемых динамическими и термодина
мическими процессами. Оба этих важнейших воздействия имеют 
место, когда горные хребты обширны по ширине и высоте и не 
перерезаны глубокими поперечными долинами и перевалами. Оба 
этих фактора круглый год содействуют формированию горного 
климата, хотя каждый из них действует при определенном типе 
синоптических ситуаций. Например, термические режимы ветра 
л\чше всего развиваются при незначительных градиентах давления 
и безоблачном небе. Третий тип воздействия гор является резуль
татом различий склонов и их ориентации. Он проявляется глав
ным образом в локальном масштабе (от десятков до сотен метров)
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и формирует мозаику топоклиматов. Однако в случае систем 
склоновых и долинных ветров этот тип может проявляться в регио
нальном масштабе и создавать многие сходные друг с другом 
системы климатических распределений в больших горных масси
вах, таких, как Гималаи.

Вопрос о том, что доступно для исследования, имеет как прак
тический, так и научный аспект. Обычные сети информационных 
метеорологических станций предназначены для описания синопти
ческих погодных систем и региональных климатических условий 
(в масштабе 100 км и более), но в горах синоптические системы 
сильно видоизменяются вследствие влияния топографии. Кроме 
того, местные различия углов наклона склонов и их ориентации

Рис. 1.3. Атмосфера над горами. (По [16].)
/  — атмосфера склонов, 2 — атмосфера долин

вызывают большие неоднородности в локальных климатических 
условиях, поэтому само понятие «региональный горный климат», 
по-видимому, теряет смысл и значение. Типичные интервалы кли
матических элементов, порождаемые определенными топографиче
скими ситуациями, разумнее описывать в зависимости от наблю
дающегося воздушного потока и с учетом определяющего влияния 
высоты, широты и континентальности данного района.

Экхарт [15, 16] предложил подразделять атмосферу в горах 
на атмосферу склонов (мощностью в несколько сотен метров), 
атмосферу долин, зависящую от преобладающей в ней циркуля
ции, вызванной термическими причинами, а в обширных горных 
хребтах — и на «атмосферу над горами», где воздушные потокп 
и погодные системы испытывают большие изменения (рис. 1.3). 
За ее пределами начинается «свободная атмосфера». Однако 
в случае изолированных пиков наблюдается значительное переме
шивание воздуха склонов со свободной атмосферой, и более об
ширная «атмосфера над горами» может не существовать. Более 
того, степень, с которой может быть сделано разделение по 
Экхарту, зависит от сезона и особенно от крупномасштабного
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синоптического поля давления. При незначительных градиентах 
атмосферного давления и ясной погоде атмосферы склонов и до
лин могут быть отделены от окружающей атмосферы, тогда как 
в сильных воздушных потоках и облачных условиях единствен
ными отличительными особенностями являются механические 
эффекты, связанные с закрытостью.

Йосино [77] попытался создать аналогичное климатическое 
районирование для холмистых территорий. По системе Йосино 
между локальным (топоклимат) и макроклиматом вводится 
мезоклиматический масштаб и возвышенности отличаются от 
низменностей в определенной иерархии этого масштаба. Однако

Рис. 1 4. Масштабы климатических зон в горных областях. (П о [77].)
Граница м еж ду орографически видоизмененными макроклиматами R\A  и R3A меняется 
в зависимости от сезона п синоптических условий

известные эффекты высоты наводят на мысль, что это райониро
вание, вероятно, неприменимо. Использование мезоклимата также 
может ввести в заблуждение1. На рис. 1.4 мы попытались обоб
щенно представить определимые уровни климатического райони
рования в больших горных областях, частично основываясь на 
идеях йосино. Горный климат изолированных пиков или более 
мелких элементов рельефа, видимо, лучше всего рассматривать как 
вариант топоклимата определенного регионального (макро-) 
климата.

В следующих главах влияние гор на погоду и климат обсуж
дается сначала с точки зрения основных географических факто
ров, определяющих метеорологические элементы, а затем в терми
нах динамических и термодинамических воздействий горных пре
град на системы погоды и на воздушные потоки.

1 По-видимому, предпочтительнее ограничить его использование климатоло
гией погодных систем мезометеорологического масштаба.
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2 Географические факторы, 
влияющие на распределение 

метеорологических элементов 
в горах

Наиболее сильно влияют на климаты гор такие географические 
факторы, как широта, высота над уровнем моря и топография. 
Главные пути их воздействия на основные метеорологические эле
менты рассматриваются ниже; их воздействие на распределение 
климатов в региональном аспекте обсуждается в главах 4 и 5.

Л Широта

Влияние широты на климат горных систем проявляется различным 
образом. Во-первых, приход солнечной радиации и радиационный 
баланс, а также температура в общем уменьшаются с возраста
нием широты, поэтому и высоты верхней границы леса и снеговой 
линии уменьшаются при движении к полюсам. Это значит, что пояс 
альпийской растительности (выше границы леса) и нивальный 
пояс постоянного снега и льда в высоких широтах имеются на зна
чительно более низких горах, чем в тропиках (см. рис. 1.1). Во- 
вторых, широтный фактор проявляется в относительном значении 
сезонных и суточных климатических ритмов. Это определяется 
сезонным различием суточного движения солнца на разных широ
тах (рис. 2.1). Сезонные изменения солнечной радиации, продолжи
тельности дня и температуры в основном малы в низких широтах, 
тогда как, например, суточная амплитуда температуры там срав
нительно велика. Хедберг [4] характеризует горы экваториальной 
восточной Африки как испытывающие «лето каждый день и зиму 
Каждую ночь». Для надежного описания суточного хода темпера
туры в этих горах нет достаточного количества данных, но на вы
соте 3480 м на г. Вильгельм (б^О' ю .ш .) в Папуа — Новой Гвинее

29



ее амплитуда составляет около 7—8°С в течение всего года при 
сезонном различии для средних месячных температур в 0,8 °С [5]. 
В умеренных и более высоких широтах сезонный ход значительно 
преобладает над суточным. Например, на высоте 3750 м на

60° с ш

3 270 90 В

Рис 2 1. Дневной путь солнца на ш иротах 30 и 60° с. ш (И з Смитсонианских 
Приблизительные даты указанных иа рнсуике углов склонения следующие

Склонение Приблизительные даты
+23°27
+ 20°
4- 15е + 10°
+  5°

22 нюня
21 мая, 24 июля 
1 мая, 12 августа 
lb апреля, 28 августа 
3 апреля 10 сентября

г. Найвот-Ридж (штат Колорадо) сезонная амплитуда средней тем
пературы составляет 21 °С, а суточная амплитуда 6—8 °С [1]. 
При наличии ежечасных данных суточный и сезонный режимы 
температуры удобно представить с помощью диаграммы термо- 
изоплет [8]. На рис. 2.2 приведена такая диаграмма термоизоплет
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для г. Пангранго (Ява) и для г. Цугшпитце (ФРГ). Широтные 
различия в суточном ходе температуры более подробно рассмот
рены Лаушером [6]. На рис. 2.3 показано линейное убывание 
амплитуды среднего суточного хода температуры с ростом широты

180

ю
метеорологических таблиц, 6 е и з д )

Склонение Приблизительные даты
0° 21 марта, 23 сентября

—5° 8 марта, 6 октября
— 10э 23 февраля, 20 октября
— 15° 9 февраля, 3 ноября
—20° 21 января, 22 ноября
—23327 22 декабря

для открытых мест, расположенных в горах В горных долинах или 
на высокогорных плато суточные амплитуды в низких и умеренных 
широтах значительно больше, чем на горных вершинах вследствие 
меньшего перемешивания воздуха с воздухом свободной атмо
сферы.

31



Широтные различия в температурном режиме влияют также на 
характеристики атмосферных осадков В экваториальном высоко
горье на высотах более 4000 м снег может выпадать в любой день

э \

/ Л \ |

__
__

_

у

и

УН / X  X I  I

Рис 2 2 Термоизоплеты
а — г Пангранго, Ява, 7° ю ш , 3022 м (по [8JK б — г Цугшпитце, ФРГ, 47° с ш , 2962 м 
(по [3])

года, в особенности ночью. В умеренных и более высоких широтах 
существует отчетливо выраженный и длительный зимний сезон. Н а
пример, в Альпах на высоте 3000 м 350 дней в году имеется снеж

ный покров (см. [2, табл. 91] ). 
Здесь снегопады дают 80 % и бо
лее общего годового количества 
осадков [7], что составляет долю, 
большую, чем на многих арктиче
ских станциях, где значительное 
количество атмосферных осадков 
выпадает в виде летних дождей

сз
1 15 £

г 10

ги сS- 5

' 
/ /

/

г//
с 1

/ / / / / / / t о
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30 ВО

Широта
930

Рис 2 3 Зависимость средних суточных 
амплитуд температуры от широты 
для некоторых станций в высокогор
ных долинах ( / )  и на вершинах (2) 
(По [6])

Другие широтные различия в климатах гор вызваны особенно
стями глобальной циркуляции атмосферы Тропические горы нахо
дятся в области режима восточного пассата, горы умеренных ши
рот— в области западного переноса Тропические восточные ветры
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с высотой ослабевают, скорость западных ветров с высотой воз
растает. Системы осадков в этих глобальных поясах ветров яв
ляются главным образом конвективными и мелкомасштабными
в низких широтах и циклоническими и, как правило, крупномас
штабными в умеренных и более высоких широтах.
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Б Высота

Влияние высоты над уровнем моря на климатические элементы 
настолько важно, что оно рассматривается здесь в нескольких 
параграфах. Сначала исследуются основные воздействия высоты 
на параметры состояния атмосферы: давление, плотность и пар
циальное давление водяного пара. Затем рассматриваются про
цессы, определяющие высотные изменения радиации, температуры 
воздуха и скорости ветра Балансы энергии и влаги обсуждаются 
в главе 4, так как их распределение в горных областях зависит 
как от прямого влияния высоты, так и от взаимодействия воздуш
ного потока с топографией, которое происходит в нескольких 
масштабах

1 Давление и плотность воздуха

Зависимость между высотой и давлением была впервые установ
лена более чем триста лет назад. Хотя влияние высоты на метеоро
логические элементы установлено точно, оно определяет только 
средние условия в горах, а непосредственное значение для явлений 
погоды в горах имеют как раз короткопериодные отклонения от 
среднего состояния.

В идеальной несжимаемой жидкости давление на любой глу
бине h может быть выражено как р =  gph, где р — давление, g  —
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ускорение свободного падения, р — плотность воздуха В случае 
изменения плотности воздуха с высотой г имеем dp/ p — 
=  — gdz/R T ,  где R — газовая постоянная сухого воздуха, Т — 
температура. Часто используют зависимость между р, р и z  для 
так называемой стандартной атмосферы, где среднее давление на 
уровне моря 1013,25 гПа, температура воздуха 288 К} 
и dT/ dz  =  — 6,5 К/км до высоты 11 км (см. табл. 2.1 ‘). Стандарт
ная атмосфера аппроксимирует средние годовые условия в уме
ренных широтах. Это понятие впервые было сформулировано во 
Франции в середине XIX в в связи с развитием воздухоплавания 
и альпинизма [74].

Таблица 2 1 Стандартная атмосфера По [22]

Z’ м р  гП а г °с р кг/ж3

0 1013,25 15,0 1,2250
1000 898 ,8 8 ,5 1,1117
2000 795 ,0 2 ,0 1,0056
3000 701 ,2 — 4 ,5 0,90925
4000 616 ,6 — 11,0 0,81935
5000 540 ,5 — 17,5 0,73643
6000 472 ,2 — 2 4 ,0 0,66011

П р и м е ч а н и е  г' — геопотенциальная высота Различие ме 
ж ду геопотеициальиой н геометрической высотой составляет 
0,2 % вплоть до высоты 6000 м

В тропической атмосфере на высоте 3000 м давление примерно 
на 15 гПа выше, а на высоте 5000 м — на 20 гПа выше, чем на 
таких же высотах в умеренных широтах [82]. Это обусловлено бо
лее высокими виртуальными температурами 2 в тропической атмо
сфере. Таким образом, в тропиках изобарические поверхности на 
200—300 м выше, чем указано для стандартной атмосферы 
в табл 2.1.

Как будет показано ниже, уменьшение давления и плотности 
с высотой имеет особое значение в связи с радиационными усло
виями и биоклиматологией человека (см п. 6А).

2 Парциальное давление водяного пара

Парциальное давление водяного пара, как правило, равно при
мерно 1 % давления на уровне моря. Давление насыщенного водя
ного пара определяется только температурой воздуха. Так как 
температуры на больших высотах низкие, парциальное давление

1 В отдельных случаях мы сочли возможным частично исправить данные 
в таблицах и в тексте в соответствии с общепринятыми значениями — 
Прим ред

2 Виртуальной температурой называется такая температура, которую дол
жен иметь при данном давлении сухой воэд>х той ж е плотности, что и рас
сматриваемый воздух Т, = 7 7 (1  — 0,3 78 е/р) ,  где е — парциальное давление водя 
ного пара
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водяного пара в горных областях также мало, и уменьшение его 
с высотой происходит быстрее в более низких слоях. На влк. Фуд
зияма в Японии давление водяного пара на высоте 3776 м со
ставляет 3,3 гПа, на высоте 1000 м — 11 гПа и на уровне моря —
14.5 гПа ([44], см. [104], с. 203).

Специальные исследования парциального давления водяного 
пара в горных районах немногочисленны, хотя большинство гор
ных станций ведут за ним наблюдения и имеется обширная инфор
мация для свободной атмосферы, полученная с помощью радио
зондов. Предложены различные эмпирические формулы, описы
вающие в экспоненциальной форме уменьшение парциального дав
ления водяного пара (Па) с высотой, например:

ez =  e0 exp ( —flz),

где е0 — парциальное давление водяного пара на поверхности, 
z  — высота (км). По Рейтану [85], р « 0 ,4 4  км-1. Кузьмин [5] 
дает:

ег =  е0 • ю - “

где а =  0,20 для свободной атмосферы, а =  0,159 для горных райо
нов Средней Азии. Эти эмпирические зависимости характеризуют 
вертикальную диффузию водяного пара, неодинаковую в простран
стве и времени. Профиль влажности ото дня ко дню меняется 
в связи с вертикальными движениями синоптического и мезометео- 
рологического масштабов.

Для г. Зоннблик в Австрии (3106 м) среднее июльское значение 
составляет приблизительно 6,5 гПа, а для Зальцбурга (430 м) —
13.5 гПа. Соответствующие средние значения для января 1,8 
и 4,9 гПа, так что годовая амплитуда убывает с высотой [93]. 
На Зоннблике имеются небольшие суточные изменения, летом до
стигающие примерно 1,2 гПа с максимумом приблизительно в 14 ч 
и минимумом в 0,5 ч [95]. Зимой суточные изменения имеют такую 
же фазу, но очень малую амплитуду (0,1 гПа), и это также видно 
из данных об относительной влажности [84].

Интересные данные об абсолютной влажности для тропиче
ских Анд приведены Прохаской [82]. Сезонные амплитуды абсо
лютной влажности там велики, хотя и уменьшаются с высотой 
(рис. 2.4). Но при этом даже в сухой сезон абсолютная влажность 
в этих тропических высокогорных пустынях (например, в Имате) 
значительно превышает влажность зимой на высоте вершин Альп. 
На рис. 2.4 показано также, что на высокогорных плато Анд 
абсолютная влажность больше, чем на таких же высотах в сво
бодной атмосфере. Сторр [97] отмечает, что эта зависимость, по 
крайней мере вплоть до высоты 4 км, имеет более общее значение, 
при этом он основывается на результатах исследований 
А. X. Хргиана [7] на Кавказе и своих собственных исследований 
в Мармот-Крике в Скалистых горах близ Калгари. На высоте 
1200 м избыток средних значений парциального давления водяного 
пара летом составлял 2 гПа в Мармот-Крике и 2,5 гПа на
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Кавказе. Причина этого явления приписывается Хргианом эвапо- 
транспирации, но Сторр замечает, что сезонное и суточное измене
ние избытка не вполне подтверждает эту точку зрения. Он выска
зывает предположение, что дневная долинная циркуляция вверх 
по долине и вверх по склонам, вероятно, приносит влажный 
воздух на более высокие уровни, причем локальные вариации 
силы и продолжительности этих ветров увеличивают изменчивость 
влажности. Однако эта гипотеза не вполне согласуется с данными 
Сторра о том, что на половине пунктов наблюдений в июне 
и июле 1967 г. избыток в 05 ч по местному солнечному времени

км
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\? 5 Ч д !юш  10°55'ю ш.
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Абсолютная Влажность

Рис 2 4 Средние годо
вые значения и годо
вая амплитуда сред
них месячных зна
чений абсолютной 
влажности как функ
ция высоты в тропи
ческой Южной Аме
рике (П о [82])
По данным раднозонди  
рования свободной атмо
сферы ) — Лнма, 1957— 
1965 гг , 2 — Манаус,
1968 г , вычисленные по 
эмпирической формуле 
Линке 3 — Амазонас, 
4 — Лима, по данным 
наблюдений на стан
циях 5 ~  Альтнплано и 
Западная Кордильера, 
6 — Восточная Кордиль 
ера

был больше, чем в 17 ч. Необходимы дальнейшие исследования 
этой проблемы В горах с постоянным снежным покровом выше 
зоны абляции ледника — фирновой линии — разность в содержании 
водяного пара на склоне и в свободной атмосфере убывает, так 
как там уже нет источника влаги [5]

Парциальное давление водяного пара является климатически 
важной характеристикой. Во-первых, водяной пар уменьшает про
пускание направленной вверх инфракрасной радиации и, в мень
шей степени, солнечной радиации. Во-вторых, он влияет на дефи
цит насыщения (разность между давлением насыщенного водяного 
пара и парциальным давлением водяного п а р а ) — показатель 
большого биоклиматического значения, который иногда называют 
«иссушающей силой» воздуха В-третьих, он уменьшает плотность 
воздуха атмосферы, биологически важную из-за гипоксических эф
фектов кислородной недостаточности на больших высотах

Избыток давления водяного пара в горной атмосфере должен 
понижать уровень конденсации при прочих равных условиях. Это
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также приводит к уменьшению уходящей инфракрасной радиации 
по сравнению со свободной атмосферой, что является причиной 
более высоких температур атмосферы [97].

3  Солнечная радиация

Горные обсерватории имели особое значение в ранних исследова
ниях солнечной радиации и солнечной постоянной — среднего по
тока солнечной радиации, получаемой поверхностью, перпендику
лярной к солнечным лучам, вне атмосферы при среднем расстоя
нии Земли от солнца. Впервые измерения на вершине горы были 
проведены Ж. Виолем на Монблане в 1875 г. Ланглей [66, 67] 
также делал актинометрические наблюдения во время специальной 
экспедиции на г. Уитни (штат Калифорния) в 1881 г. Однако их 
оценки 1 солнечной постоянной были значительно больше, чем не
давно принятое значение 1367 Вт/м~2 (1,96 кал /(см 2-мин)). 
Длительные спектральные измерения впервые были проведены 
Дорно [28] в Давосе (1560 м) в 1908— 1910 гг.

Прежде чем рассматривать результаты наблюдений, дадим 
краткий обзор природы атмосферных воздействий на солнечную 
радиацию. Подробное теоретическое изложение вопроса можно 
найти в работах Сивкова [6], Кондратьева [64] и др. Сначала мы 
рассмотрим чистую, сухую атмосферу. В этом случае солнечная 
радиация испытывает молекулярное (рэлеевское) рассеяние 
и поглощение атмосферными газами.

Длина пути солнечного луча через атмосферу выражается че
рез оптическую массу атмосферы m =  l /s in9, где 9 — угловая 
высота солнца. Для большинства практических целей эта формула 
достаточно точна при 0 >  10°. На уровне моря зависимость между 
оптической массой атмосферы и высотой солнца определена сле
дующим образом: для т =  1 0 =  90°, т —  2 0 =  30° и т = 4 
0 = 1 4 ° .  Для сравнительных вычислений радиации на различных 
высотах используется абсолютная оптическая масса атмосферы 
М  =  т(р/ро) ,  где р — давление на станции, р0 = Ю 0 0  гПа, ис
пользуется для учета влияния плотности атмосферы на пропуска
ние. Таким образом, на уровне 500 гПа значению М,  равному 2, 
соответствует т  — 4 и 0 =  14°. Для идеальной (сухой и чистой) 
атмосферы прямая солнечная радиация на изобарической поверх
ности 500 гПа (приблизительно 5,5 км) на 5— 12 % (в зависимости 
от высоты солнца) больше, чем на уровне моря (табл. 2.2). Это 
соответствует увеличению в среднем на 1—2 % на 1 км.

В реальной атмосфере дополнительно к поглощению и молеку
лярному рассеянию атмосферными газами необходимо принять во 
внимание поглощение радиации водяным паром и ослабление 
радиации твердыми частицами (рассеяние Ми). Однако в горных 
областях содержание аэрозолей, как правило, невелико, а боль-

1 Виоль получил величину 2,8 кал/(см 2-мин), а Ланглей [67] 3,0—3,5 кал/ 
(см 2-мин)

37



Таблица 2 2 Зависимость прямой солнечной радиации в идеальной
атмосфере от высоты (Вт/м2). По [4]

Оптическая м а с са  m

1 2 3 6
ур о вен ь  [г!la )

Соответствующая высота солнца 0°

90 30 19,3 9,3

Верхняя граница 1358 1347 1338 1323
атмосферы

500 1288 1227 1173 1053
750 1258 1178 1113 976

1000 1233 1136 1064 914

шая часть атмосферного водяного пара находится ниже уровня 
700 гПа, так что воздействие указанных факторов несколько 
уменьшается. Водяной пар влияет на атмосферную прозрачность 
только благодаря преломлению, и, так как оно происходит пре
имущественно в самых нижних слоях атмосферы (2—З км ), его воз
действие на оптическую массу, согласно Сивкову, незначительно, 
за исключением случаев, когда т > 6 [6]. Драммонд и Ангст
рем [29] показали, что при безоблачном небе на высоте 3380 м 
на Мауна-Лоа (штат Гавайи) поглощение водяным паром в пол
день составляет примерно 90 Вт/м2 (0,13 кал /(см 2-мин)). То же 
верно для аэрозолей, за исключением случаев с высокой мут
ностью воздуха при очень низких высотах солнца. Ангстрем 
и Драммонд [12] показали, что на высокогорных станциях, рас
положенных между 16 и 36° с. ш., влиянием мутности для длин 
волн > 0 ,7  мкм можно пренебречь. Эти длины волн включают при
мерно 50 % всей солнечной радиации.

Первые оценки солнечной постоянной были получены путем 
экстраполяции данных актинометрических (позже пиргелиометри- 
ческих) измерений солнечной радиации, проведенных при различ
ных оптических массах атмосферы, к теоретическому нулевому 
значению т.  Абботт и Фоуль [8] заметили, что этот метод дает 
заниженные значения радиации, приходящей на верхнюю границу 
атмосферы, особенно если экстраполяция выполняется для срав
нительно больших т.  Абботт и его помощники усовершенствовали 
метод спектроболометрии, впервые использованный Ланглеем на 
г. Уитни в 1881 г. Этот метод предполагает наблюдения относи
тельной интенсивности в узких спектральных полосах при раз
личных углах солнца. Поэтому коэффициенты пропускания опреде
ляются для каждого луча. Затем эти результаты градуируются 
с помощью абсолютных пиргелиометрических измерений суммар
ной солнечной радиации. Таким образом, Абботт и Фоуль [8] 
смогли вычислить значение 1470 Вт/м 2 по наблюдениям на 
г. Вашингтон и иа г. Уилсон (1750 м), штат Калифорния. Важно 
отметить, что почти все значения, которые приводились в пред
шествующие 25 лет, были на 50— 100 % больше. Абботт
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и Фоуль ([8], с. 121) отмечают, что Ланглей пренебрег некото
рыми из своих собственных рассуждений относительно пропускания 
радиации, для того чтобы получить значение 2100 Вт/м2, хотя его 
собственные наблюдения скорее подтверждают значение, близкое 
к полученному ими. Действительно, ранее проведенное рассмот
рение некоторых работ Радо [83] указало, что большинство ис
следователей согласны с цифрой 1220 Вт/м2, кроме Виоля, кото
рый, по мнению Ланглея, видимо, неправильно рассчитал водный 
эквивалент своего актинометра. Несмотря на возраставшее при
знание [79] необходимости спектральных измерений вследствие 
неопределенности природы и величины стратосферного поглощения, 
Маурер [73] использовал метод экстраполяции на т ~ 0  данных, 
собранных в Альпах на различных высотах вплоть до 2800 м, 
и получил значение 1660 Вт/м2. Неопределенность, существовав
шая в то время, иллюстрируется изменением взглядов К- Ангст
рема. В 1890 г. он получил значение солнечной постоянной, рав
ное 2800 Вт/м2, но впоследствии отказался от него. Несмотря 
на то, что в 1895 и 1896 гг. Ангстрем провел тщательные исследо
вания радиации на влк. Тейде на о. Тенерифе (3683 м), он ие 
попытался больше пересчитать солнечную постоянную, поскольку 
сомневался в точности актинометрических данных [13].

На основе новых измерений спектроболометром с ультрафио
летовыми фильтрами, проведенных на г. Уитни (4420 м) в штате 
Калифорния в 1909— 1910 гг., Абботт и Фоуль [9] пересчитали 
свои оценки средней солнечной постоянной и приняли ее равной 
1343 Вт/м2. Пир! елиометрические данные, полученные спустя 
30 лет Бюро погоды США на г. Эванс в штате Колорадо, дали зна
чение 1349 Вт/м2 [52]. Оба этих числа очень близки к современному 
значению, полученному при измерениях со спутников Высоко
горные станции по-прежнему используются для исследования 
радиации. Драммонд и Ангстрем [29] повторили измерения па
дающей на нормальную поверхность прямой солнечной радиации 
в полдень и пришли к выводу, что при безоблачном небе ее макси
мальное значение почти всегда составляет 1174 Вт/м2, если при
вести ее к среднему расстояиию-от селнцаг Это хорошо согла
суется с результатами К. Ангстрема [13], Абботта и Фоуля [8] 
и Бишопа и сотр. [18]. Разность между этим числом и солнечной 
постоянной объясняется поглощением в верхней атмосфере.

Наиболее широкие исследования влияния высоты на солнеч
ную радиацию проводились и проводятся в Альпах. Штейнхау- 
зер [96] изучил прямую радиацию на нормальную лучам поверх
ность и показал, что отношение прямой радиации к радиации, 
приходящей на верхнюю границу атмосферы, быстро растет 
вплоть до высоты примерно 2000 м, выше скорость возрастания па
дает (табл. 2.3). Действительно, на основе наблюдений на многих 
высокогорных станциях можно считать, что увеличение радиации

1 Чтобы привести эти данные к М еж дународной пиргелиометричеекой шкале 
1956 г ,  их следует уменьшить на 2%  Подобным ж е о$ра,зом значения ранних 
измерений в Европе необходимо увеличить на 1,5% . 1
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имеет в общем экспоненциальный характер (рис. 2.5), завися
щий от концентрации водяного пара в нижней тропосфере. Этот 
эффект хорошо заметен при сравнении с теоретическим распреде

лением для идеальной (чистой и су
хой) атмосферы. Эмпирические вы
ражения для зависимости прямой 
радиации при безоблачном небе от 
высоты впервые были разработаны 
Клейном [62], Беккером и Бойдом 
[16]. Физически более обоснован
ный подход предложил Лаури [72]. 
Он связывает прозрачность в зените

Рис. 2 5. Изменение прямой солнечной ра
диации с высотой в идеальной атмо
сфере (2) при т — 1 (по Кастрову, 
см. [64, с. 262]) и фактически наблю
дающееся на горных станциях ( / ) .  (П о  
данным из [J0, 61, 81].)

с давлениями стандартной атмосферы и с фактором мутности. Этот 
подход позволил объяснить на тех же данных большую долю дис
персии, чем у Клейна.

Измерения, сделанные в обсерваториях Юнгфрауйох, Зоннблик 
и Цугшпитце, дают богатый материал для анализа [90]. Из

Таблица 2.3 Отношение прямой радиации на нормальную  
поверхность на 47° с. ш. к радиации, приходящей на верхнюю  

границу атмосферы (% ). По [96]

Высота (м ) С ум м арная  ра ди а ц и я ,
Дата

200 1000 2000 3 ООО

приходящ ая на верхню ю  
границ у атмосферы  

(Вт/М)1

15 декабря 37 48 58 61 488
15 июня 51 58 67 72 865

табл. 2.4 видно, что для безоблачных условий суммарная сол
нечная радиация на высоте 3000 м на 32 % больше, чем на высоте 
200 м, в декабре, на 25 % больше в марте и сентябре и на 22 % 
больше в июне. Это означает, что она увеличивается на 7— 10 % 
на 1 км, т. е., как заметил Лаушер [68], значительно быстрее, 
чем растет прямая радиация с высотой в идеальной атмосфере. 
В условиях сплошной облачности (пасмурное небо) суммарная 
солнечная радиация увеличивается на 9— 11 % на 1 км во все 
месяцы. Отношение суммарной радиации при сплошной облачно
сти к ее величине при безоблачном небе значительно возрастает 
с высотой — от приблизительно 0,22 на высоте 200 м во все сезоны

Солнечная радиация
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Таблица 2.4. Зависимость суммарной солнечной радиации в Австрийских
Альпах от высоты и облачности (Вт/м2). По [90]

Облачность (бал л )

Высота (м)
0 5 10 0 5 10

Декабрь Июнь

200 63 43 14 335 241 75
1000 73 51 19 362 262 100
2000 80 59 26 387 290 142
3000 83 63 36 404 314 196

Март Сентябрь

200 187 126 41 216 146 43
1000 208 150 58 237 161 55
2000 226 172 87 256 179 75
3000 234 187 122 270 193 96

Таблица 2 5. Зависимость рассеянной радиации 1 в Австрийских Альпах
от высоты (В т/м 2) . По [90]

Д ека б р ь И ю нь

Высота (м)
ясно пасм урно ясно пасм урно

200 13,9 14,5 48 75
1000 12,2 18,5 41 100
2000 10,4 2 6 ,0 34 142
3000 9 ,3 3 6 ,5 30 196

1 Для удобства сравнений все значения радиации в этой и ДРУГИХ таблицах переведены
в Вт/м2.

Таблица 2.6 Средние суточные суммы рассеянной радиации 
в Альпах при сплошной облачности (В т/м 2). По [27]

Д ека б р ь Март И ю нь Сентябрь

Вена (202 м) 10 42 73 45

Раурис (950 м) 20 57 110 73

Д авос (1600 м) 40 93 136 75

Зоииблик (3106 м) 38 124 202 98

41



до приблизительно 0,40 на высоте 3000 м летом и осенью и при
близительно 0,50 зимой и весной [90]. Чем выше отношение, тем 
меньше облачный покров влияет на радиационные условия.

Воздействие высоты на диффузную, или рассеянную, радиацию 
подробно изучала Дирмхирн [27]. При безоб-лачном небе рас
сеянная радиация убывает с высотой вследствие уменьшения плот
ности воздуха и, следовательно, уменьшения рассеяния, но много
кратное отражение от соседних гор может до некоторой степени

ослабить этот эффект, особенноВт/м2

Количество облаков

если имеется снежный покроя. 
В табл. 2.5 сведены результаты 
ДирмхЦрн для безоблачного и 
пасмурного неба. При сплошной 
облачности рассеянная радиация 
в горах зачительно более интен
сивна благодаря в общем более 
тонким .облачным слоям в зе
ните. В табл. 2.6 сравниваются 
значения рассеянной радиации 
для станций, расположенных па 
различных высотах над уровнем 
моря в Альпах. Из таблицы вид
но, что значение рассеянной ра
диации возрастает на обсервато
рии Зоннблик в декабре до 400 % 
и в июне до 275 % от соответ-

Рис 2 6 Зависимость суммарной солнеч
ной радиации от количества облаков  
на различных высотах в Австрий
ских Альпах. (П о данным нз [90])

ствующих значений для Вены. Однако следует отметить, что 
анализ новейших средних значений рассеянной радиации на этих 
станциях дает соответственно только 119% в декабре и 128% 
в июне [75]. В Австрии рассеянная радиация составляет 50— 
55 % годовых сумм суммарной радиации. Для Зоннблика эта 
цифра колеблется от 70 % в мае до 32 % в октябре, который 
обычно является солнечным месяцем.

Влияние облачного покрова на солнечную радиацию является 
сложной функцией высоты, по этому вопросу наиболее детальные 
данные также получены для Альп [90, 98, 99]. В июне и декабре 
на высоте 3000 м зависимость между суммарной солнечной радиа
цией и количеством облаков в горах почти линейная, а на меньших 
высотах при пасмурном небе вследствие более плотной облачности 
наблюдается более резкое уменьшение радиации (рис. 2.6). 
На рис. 2.7 представлена общая зависимость рассеянной радиации 
от количества облаков на четырех высотах над уровнем моря.
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Рассеянная радиация возрастает, пока облачность не достигнет 
некоторого предельного значения, зависящего от высоты. Это зна
чение равно примерно 6 баллам над равнинами, но увеличивается 
до 9 баллов на высоте около 2000 м. Этот эффект связан с пре-
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Рис 2.7. Зависимость рассеянной радиации от количества облаков зимой (а) 
и летом (б) на разных высотах в Альпах. (И з [90].)

обладанием более тонких слоев облачности на высоких стан
циях [17, 99]. Кривая, построенная по наблюдениям Тамса [98] 
в Локарно (380 м), имеет такую же форму, как кривая равнинных 
станций на рис. 2.7, хотя она достигает 
максимума (260 % от рассеянной радиа
ции при безоблачном небе зимой и 280 % 
летом) при значении облачности пример
но 5 баллов.

Зависимость отношения рассеянной 
радиации к суммарной солнечной радиа
ции для безоблачного неба от высоты 
оценивалась Клейном [62]. Для высоты 
солнца 65° отношение составило пример
но 0,16 вблизи уровня моря и 0,08 на вы
соте 4400 м (г. Уитни в штате Калифор
ния). При меньших высотах солнца это

Рис. 2 8. Средние профили суммарной С и рассе 
яиной Р солнечной радиации и их отношение 
P/С для средних широт. (По [39])

отношение возрастает. Предварительную оценку общих средних 
годовых значений в умеренных широтах сделал Флах [39]. 
На рис. 2.8 показано уменьшение рассеянной радиации с воз
растанием прозрачности атмосферы; минимум суммарной радиации
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на высоте 1,0— 1,5 км отражает влияние поглощения водяным 
паром.

Убывание плотности воздуха не одинаково сказывается для 
различных длин волн, и оценки величины его влияния при малых 
длинах волн весьма разнородны. Наблюдения в свободной атмо
сфере указывают, что увеличение ультрафиолетовой радиации 
между уровнем моря и высотой 4 км для 0 =  90° меньше для 
более длинных волн, хотя абсолютные интенсивности последних, 
конечно, существенно больше [33]. При длине волны 0,30 мкм 
радиация увеличивается в 2,5 раза, 0,32 мкм — в 2 раза 
и 0,34 мкм — в 1,8 раза. Соответственные интенсивности на этих 
трех длинах волн на высоте 4 км равны: 0,01, 3,5 и 6,9 В т /(м 2-нм). 
Гейтс и Джэйнк [45] подсчитали, что альпийские области (3650 м)

50 35
Высота

W Ь5 
солнца

Рис. 2.9. Зависимость прямой 
ультрафиолетовой радиа
ции от высоты солнца для 
трех высот в Австрии 27— 
28 апреля 1964 г. (в про
центах от соответствующих 
значений на Зоннблике). 
(По [102].)

на 40° с. ш. получают в 1,5 раза больше ультрафиолетовой радиа
ции (< 0 ,3 2  мкм) при т =  1,05 и в 2,2 раза больше при т =  2, 
чем на уровне моря. Однако по подсчетам Колдуэлла [21] воз
растание от уровня моря до высоты 3650 м в штате Колорадо 
(август—сентябрь 1966 г.) для биологически активного излуче
ния УФ-В между 0,28 и 0,315 мкм (в котором наибольший вес 
имеют самые короткие длины волн) составляет только 4 и 50 % 
для т =  1 и т =  2 соответственно. Колдуэлл также обнаружил 
абсолютное убывание рассеянной ультрафиолетовой радиации для 
этих длин волн на высотах более 1500 м благодаря уменьшению 
атмосферного рассеяния. Это соответствует ранее полученным дан
ным в Альпах [30].

Результаты исследований, проведенных в Альпах, в частности 
О. Экелем, указывают, что прямая УФ-В радиация на высотах 
от 200 и до 3500 м возрастает на 100 % летом и на 280 % зимой, 
тогда как соответствующий рост суммарной УФ-В радиации со
ставляет только 34 и 72% соответственно (см. [90, с. 99— 100]). 
Значения оптических масс атмосферы для этих данных не приве
дены, хотя в общем они находятся в соответствии с данными Кол
дуэлла. Вессели [102] использовал интерференционный фильтр 
и фотоэлементы в диапазоне 0,32—0,34 мкм и пришел к выводу, 
что в конце апреля 1964 г. на высоте 2700 м прямая ультрафиоле
товая радиация составляла 90 % от соответствующего значения на 
Зоннблике (3106 м), а на высоте 1600 м — всего 73% (рис. 2.9).
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Весьма подробные и длительные измерения УФ-В радиации 
были сделаны в Баварских Альпах [87]. Суточное среднее значе
ние ультрафиолетовой радиации в полосе 0,305—0,335 мкм (с цент
ром на 0,314 мкм) в 1964— 1971 гг. на Цугшпитце (2964 м) состав
ляло примерно 0,3 Вт/м2 в мае и июне и 0,05 Вт/м2 в январе. При 
ясном небе в июне максимальные ее значения в полдень в среднем 
равны 1,4 Вт/м2. Исследование дало интересные результаты о вы
сотных градиентах. Среднее возрастание ультрафиолетовой радиа
ции между станцией на высоте 1780 м и Цугшпитце составляет 
50 % на 1 км и вследствие разных условий облачности колеблется 
от 33 % на 1 км в марте до 75 % на 1 км в мае. Для безоблачного 
неба среднее возрастание составляет 35 % на 1 км, а при малом 
замутнении — только 15% на 1 км. Соответствующие градиенты 
для суммарной солнечной радиации равны только 11 и 8%  
на 1 км.

Рейтер и сотр. [88] также показали, что облачный покров ока
зывает меньшее влияние на суммарную ультрафиолетовую радиа
цию на больших высотах. Например, на Цугшпитце средняя 
ультрафиолетовая радиация для всех погодных условий за 1964-— 
1971 гг. составляет 66 % средней ультрафиолетовой радиации для 
безоблачных дней, а на высоте 1780 м — 55% и на высоте 740 м 
(Гармиш) — 53%  соответствующих значений для безоблачных 
дней. Максимальные интенсивности ультрафиолетовой радиации 
регистрируются несколько ниже верхней границы слоистообразных 
облаков, а не в безоблачных условиях, что является результатом 
рассеяния.

Для инфракрасного конца спектра солнечного излучения 
(> 0 ,6 5  мкм) также существует высотная зависимость. Например, 
Кондратьев (см. [64], с. 234), опираясь на исследования С. П. По
пова в СССР, показал, что доля солнечного инфракрасного излу
чения в суммарной приходящей радиации возрастает от 64 % 
около уровня моря до 83 % на высоте 2000 м для постоянной опти
ческой массы, равной трем. Соответствующее увеличение инфра
красной компоненты излучения наблюдается и в полярных широ
тах. И в том, и в другом случае оно является результатом мень
шего содержания водяного пара и, следовательно, уменьшения 
ослабления радиации.

4 Инфракрасная радиация

Хотя влияние уменьшения атмосферной плотности с высотой ска
зывается на величине солнечной радиации, максимальное погло
щение в атмосферном столбе при ясном небе составляет только 
около 15 % приходящего к верхней границе атмосферы солнечного 
излучения. На потоки инфракрасной радиации сильно влияют 
возрастающая прозрачность атмосферы на большой высоте и бо
лее низкие температуры воздуха.

Измерения инфракрасной радиации на горных станциях, за 
исключением горных станций в Альпах, немногочисленны, однако
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профили радиации исследовались при помощи шаров-зондов 
и самолетов, которые дали о ней добавочную информацию. 
Ледрю [71] на основе наблюдений на г. Найвот-Ридж (штат Ко
лорадо) и модельных оценок доказал, что излучательную способ
ность атмосферы при ясном небе нельзя определить по полу- 
теоретическим формулам, например формуле Брента [20], если 
специально не доработать их. Такие формулы используют клима
тологические величины на уровне метеорологической будки, и они 
пригодны постольку, поскольку большой вклад в противоизлучение 
атмосферы возникает в самых нижних 100 м или около этого. 
На высоте 3500 м (640 гПа), однако, соответствующая оптическая 
масса, зависящая от содержания водяного пара, достигает 1750 м. 
Формула Брента (и другие аналогичные формулы) завышает ни
сходящий поток радиации. Вычисления такого типа были сделаны 
для Австрии Зауберером и Дирмхирн [90], причем постоянные 
в уравнениях были определены из измерений в Вене и на 
Зоннблике.

В общем как инфракрасное излучение земной поверхности, так 
и противоизлучение атмосферы убывают с высотой (см. табл. 2.7). 
Это происходит из-за более низкой эффективной температуры и,

Таблица 2 7 Влияние высоты и облачности на инфракрасную радиацию
в Австрийских Альпах (для плотных нижних облаков) (Вт/м2). По [90]

А П  ротивоизлучение атмосферы 1

Облачность (балл)

Высот а(м) Д екабрь И юнь

0 5 10 0 5 10

200
1000
2000
3000

227
210
193
176

255
237
225
206

304
287
275
255

323
295
260
228

345
30S
292
255

390
370
342
302

Б Уходящая радиация (средние значения)

Высота (м)
Д екабрь И юнь

Обнаж енная
почва Снежный покро1, Об саж енная  

почва Снежный покров

200
1000
2000
3000

289
270
255
240

301
287
274
255

385
366
355
304

320
302

1 Значения для января несколько ниже, чем для декабря, а значения для июля несколько 
выше, чем для июня, что соответствует ходу температуры Чтобы была возможность срав» 
нить таблицы 2 4—2 7, выбраны одни и те >ке месяцы
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в случае излучения атмосферы, как результат меньшего содержа
ния водяного пара в вышележащем столбе воздуха. Проведенные 
Флири [40] вычисления радиации в Альпах также иллюстрируют

л<

Рис. 2.10. Рассчитанные значения приходящей (а) и уходящ ей (б) инфракрасной 
радиации на вертикальном разрезе через Альпы. (Из [40].)

эту тенденцию (рис. 2.10). Согласно Флири, имеет место небольшое 
возрастание эффективного излучения с высотой. Однако наблю
дения Зауберера и Дирмхирн (см. [90, с. 78] ) указывают, что 
у обнаженной поверхности почвы при облачности 5 баллов эффек
тивное излучение (Вт/м2) несколько уменьшается с высотой:

Высота, м . . . . . 200 1000 2000 3000

Я н в а р ь ...................... . . . — 58,1 — 5 7 ,6 — 5 7 ,2 — 5 6 ,7

Июль . . . . . . . —8 1 ,4 — 7 4 ,2 — 7 4 ,2 — 7 4 ,6

Они считают, что, зная лишь условия на поверхности и облачность, 
еще нельзя определить надежные местные значения излучения.

5 Радиационный баланс

Радиационный баланс R n определяется в основном величиной 
поглощенной солнечной радиации S ( 1 — а), так как R n :=  
=  S(1 — а) + / |  — / f .  Возрастающая продолжительность залега
ния снежного покрова на больших высотах над уровнем моря 
вызывает уменьшение поглощенной коротковолновой радиации, 
и в общем за год радиационный баланс имеет тенденцию убывать 
с увеличением высоты. Слабое возрастание инфракрасной радиа
ции увеличивает этот эффект. Будыко [2, с. 192] замечает, что 
ниже снеговой линии радиационный баланс изменяется с высотой 
мало, так как возрастание поглощенной коротковолновой радиа
ции (происходящее в результате более высоких сумм суммарной 
солнечной радиации) в некоторой степени компенсируется воз
растанием баланса инфракрасной радиации. Эта высотная зави
симость должна наблюдаться по крайней мере в течение бесснеж
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ного сезона. Там, где есть снежный покров, резкое возрастание 
альбедо сильно уменьшает суммы поглощенной коротковолновой 
радиации и, следовательно, радиационный баланс В летнее время 
на Кавказе над ледниками наблюдается постепенное убывание 
отношения эффективного излучения к солнечной радиации с вы
сотой (рис. 2.11): примерно от 0,8 на высоте 2000 м до менее 
чем 0,2 на высоте 5000 м [3]. Однако оно связано главным обра-

Рис 2 11 Зависимость отношения радиацион
ного баланса R n к солнечной радиации 5  
от высоты на Кавказе летом (По [3])
1 — ледник, 2 — оголенная почва

3 4
Высота

зом с градиентом альбедо, изменяющимся от 0,28 на высоте 
2130 м до 0,74 на высоте 5300 м.

Для Австрии средние месячные значения эффективного излуче
ния вычислены Зауберером и Дирмхирн [90, с 83] для высот 
500— 1500 м (табл 2.8). Эти значения получены по данным 
о продолжительности солнечного сияния на 43 станциях и о по
токах длинноволновой радиации, приведенных в табл. 2.7. Как 
видно из табл 2.8, баланс убывает с высотой примерно до 1000 м 
в марте и декабре и возрастает с высотой в июне, когда по край
ней мере вплоть до высоты 1500 м над ур. м. нет снежного 
покрова

Таблица 2 8 Средний радиационный баланс 
на различных высотах в Австрии (В т /м 2) По [90]

В ысока (м) Март И ю нь Д екабрь

500 3 2 ,0 141,5 6 ,8
1000 2 4 ,2 151,6 15,0
1500 2 5 ,2 164,8 15,0

6 Температура

В XVI11 в. шел большой спор о причине общего убывания темпе
ратуры с высотой Соссюр, который проводил наблюдения на гор
ном массиве Монблана, был одним из первых ученых-физиков,
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который приблизился к реалистическому объяснению причины 
холода в горах (см. [15]). Так как атмосфера относительно 
прозрачна для солнечной радиации, то в глобальном среднем 
можно принять, что 45 % приходящей суммы радиации погло
щается поверхностью земли. Атмосфера нагревается главным 
образом благодаря поглощению инфракрасного излучения земной 
поверхности (хотя результирующим эффектом для атмосферы 
является все-таки охлаждение, особенно выше слоя облачности) 
и благодаря турбулентному потоку тепла, идущему от земли.

Среднее убывание температуры с высотой, или вертикальный 
градиент температуры, составляет около 6°С/км в свободной атмо
сфере. Ночью и зимой градиент может быть обратным в неболь
ших по вертикали слоях инверсий температуры. Это происходит 
вследствие ночного радиационного выхолаживания у поверхности, 
крупномасштабного оседания воздуха в антициклоне или адвек
ции теплой воздушной массы над более холодной поверхностью.

Существует верхний предел абсолютного значения падения тем
пературы с высотой. Этот предел — сухоадиабатический верти
кальный градиент температуры, равный 9,8°С/км,— представляет 
собой величину охлаждения ненасыщенной частицы воздуха при 
ее подъеме. Вертикальный градиент температуры окружающей 
атмосферы может превышать сухоадиабатический вертикальный 
градиент температуры, особенно в результате нагревания подсти
лающей поверхности. В этой ситуации разность плотности воздуха, 
лежащего у поверхности, и плотности вышележащего воздуха 
вызывает опрокидывание. Когда воздух насыщен, скорость охлаж
дения смещающейся вверх частицы воздуха зависит от его на
чальной температуры, но всегда меньше, чем сухоадиабатический 
вертикальный градиент температуры, вследствие высвобождения 
скрытого тепла в процессе конденсации. При температуре выше 
20 °С этот влажноадиабатический вертикальный градиент темпе
ратуры меньше, чем 5°С/км. При отрицательных же температурах 
содержание пара в воздухе настолько мало, что может выде
ляться лишь очень ограниченное количество скрытого тепла. При 
—40 °С влажноадиабатический вертикальный градиент темпера
туры почти равен сухоадиабатическому.

Средние значения вертикальных градиентов температуры обна
руживают значительную изменчивость как по климатическим зо
нам, так и по сезонам [59, 70]. Самые большие значения наблю
даются летом над тропическими пустынями, тогда как самые 
большие отрицательные градиенты, благодаря инверсиям темпера
туры, наблюдаются в Восточной Сибири, северо-западной Канаде 
и в полярных областях зимой Такого рода различия делают прак
тику приведения средних температур или давлений на станциях 
к уровню моря не пригодной и дающей ошибочные результаты.

Другой фактор, который влияет на убывание температуры с вы
сотой,— это тип воздушной массы, йосино [ 103] показал, что вер
тикальные градиенты температуры, как правило, при северных вет
рах больше, чем при южных (в северном полушарии). Например,
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в Японии в феврале часто наблюдается континентальный поляр
ный воздух, в результате чего вертикальный градиент температуры 
в этом месяце максимален. Средние его значения в 1939— 1948 гг. 
между влк. Фудзияма и г. Кофу при разнице высот 3500 м состав
ляют 6,1 °С/км в феврале и 5,4°С/км в ноябре.

Воздух над склоном горы испытывает влияние обмена радиа
ционным и турбулентным теплом. Эти процессы изменяют распре
деление температуры над массивом так, что вертикальные гра
диенты температуры над горным склоном могут отличаться от 
градиентов в свободной атмосфере в зависимости от времени 
суток. Ганн [53, с. 102] получил следующие значения градиента 
температуры в Австрийских Альпах между г. Колм-Саигурн 
(1600 м) и г. Зоннблик (3106 м):

Зима: —4,9°С/км в 14 ч, 6,6°С/км в полдень,
Лето: 6,0°С/км в 14 ч, 8,9°С/км в полдень.
Фиккер [38], исследуя условия в горах — инверсии ночью 

и почти адиабатические условия днем, а также воздействие фёно- 
вых ветров и катабатического стока, пришел к выводу, что «истин
ные» вертикальные градиенты температуры в горных районах 
определить нельзя. Однако хорошее приближение к прямому их 
измерению было получено в Австрийских Альпах в мало замечен
ном исследовании Брокса [19]. В 1938 г. во время двух ясных 
осенних дней был использован гониометр для определения пре
ломления— разностей плотности в слоях воздуха — между пятью 
точками близ Зальцбурга. Броке обнаружил, что суточная ампли
туда вертикального градиента температуры в свободной атмосфере 
над равнинами убывает быстрее, чем над горами, а также, что 
условия горной атмосферы распространяются выше средней высоты 
хребтов.

Английские данные показывают, что вертикальный градиент 
средних максимальных температур определяется влиянием высоты, 
тогда как для минимальных температур не менее важна местная 
топография [56]. Средний градиент максимальных температур 
в Великобритании равен примерно 8—9°С/км при минимуме, как 
правило, зимой (6—7°С/км) и максимуме весной (9— 10°С/км) 
(рис. 2.12). Весенний максимум, по-видимому, обусловлен не на
правлением воздушного потока; вероятнее всего, он связан с се
зонным возрастанием неустойчивости; атмосфера в общем более 
устойчива зимой. Кривые изменения градиентов средней темпера
туры в южной Норвегии и центральной Франции (см. [56, рис. 3] ) 
аналогичны представленным на рис. 2.12. Используя наблюдения 
в Пеннинских горах в северной Англии, Хардинг [57] показал, что 
существует линейная зависимость между градиентом суточного 
максимума температуры и различием в числе часов солнечного 
сияния между пунктами наблюдений, расположенными на рав
нинах и в горах. (Горные станции находятся на высотах 500— 
800 м над ур. м.) Там, где на равнинных станциях солнечное 
сияние на 2 ч продолжительнее, вертикальный градиент макси
мальных температур составляет примерно 9,5°С/км. Уменьшение
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солнечной радиации за счет влияния облачного покрова в гористых 
частях страны уменьшает поток ощутимого тепла в пограничный 
слой и тем самым потенциально снижает максимальные темпера
туры на уровне метеорологической будки. Согласно оценкам Хар
динга, при уменьшении продолжительности солнечного сияния 
на 2 ч в горах максимумы могут снижаться примерно на 0,5°С. 
Наблюдаемый градиент максимальной температуры увеличивается 
приблизительно на 0,45°С/км на 1 ч возрастания разности между 
продолжительностью солнечного сияния на равнинах и в горах.

Что касается вертикальных градиентов температуры почвы,

Рис 2 12 Годовой ход вертикальных 
градиентов температуры воздуха  
(3 , 4) и температуры почвы на глу
бине 30 см ( / ,  2) меж ду двумя гор
ными станциями в Пеининских горах 
северной Англии и равнинной стан
цией Ньютон-Ригг (171 м) (И з [49])
1 — Ньютон Р и г г -  западный склон Фелла,
2 — Ньютон Ригг — М ур-хаус, 3 — Ньютон- 
Ригг -  западный склон Фелла, 4 — Н ьо  
тон-Рнгг— Мур-Хаус

°С /км

последние работы в Великобритании ясно показали, что влияние 
свойств почвы является подчиненным по отношению к метеороло
гическим условиям [48, 49]. Глоун обнаружил сходство годовых 
средних высотных градиентов температуры воздуха и температуры 
почвы, опираясь на наблюдения в 09 ч по Гринвичу, которые 
аппроксимируют суточный минимум температуры почвы. По су
точным максимальным и минимальным температурам почвы на 
двух горных станциях в Уэльсе, расположенных немного выше 
300 м над ур. м., и станции на равнине (30 м) обнаруживаются 
сильные сезонные изменения градиента — от 1°С/км зимой 
до 6°С/км летом для максимумов и от 0 до 4°С/км для миниму
мов [49]. Это согласуется с более ранними данными Гаррисона 
[58] для максимальной температуры почвы в том же месте. Грин 
и Хардинг сравнили температуры почвы на глубине 30 см на трех 
парах станций в Пеннинских горах и близ них (горные станции 
на высотах 400—550 м) и на десяти парах других станций с разли
чием по высоте 200—300 м в северной Англии и Шотландии 
и подтвердили, что эта сезонная закономерность не зависит от 
близости побережья или свойств почвы. Последующая работа 
тех же авторов по данным других станций в Европе показала, что
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указанная закономерность является общей, причем сезонные ко
лебания температуры почвы имеют одинаковый порядок величины, 
вплоть до глубины по крайней мере 1 м [50].

Хотя сезонная амплитуда вертикального градиента температуры 
воздуха в Великобритании составляет только 2°С/км, амплитуда 
вертикального градиента температуры почвы составляет 10— 
11°С/км (рис. 2.12). Подобные амплитуды этих градиентов наблю
даются в большинстве европейских стран [50]. Сезонная ампли
туда мало меняется в пространстве в случае градиента темпера
туры почвы (хотя абсолютные значения температуры меняются), 
но вертикальный градиент температуры воздуха убывает с увели-

°С /КМ
8

6
U
2
0
-2
-4

-В
”8

1 II III IV V VI VII VIII IX X XI X//

Рис. 2.13. Разности м еж ду вертикальными градиентами температуры почвы и воз
духа на парах станций в Европе (положительные значения соответствуют 
тому, что градиент температуры воздуха превышает градиент температуры  
почвы). (Из [50].)
J — Исландия, 2 — ФРГ (четыре лары), 3 — Франция, 4 — Англия, 5 — Норвегия

чением континентальности в Европе, и сезонная амплитуда гра
диента соответственно возрастает. На рис. 2.13 представлены 
разности вертикальных градиентов температуры воздуха и почвы 
для нескольких пунктов. Сезонные кривые очень похожи, причем 
наибольшими являются вертикальные градиенты температуры 
почвы летом и температуры воздуха зимой. На абсолютные значе
ния разностей градиентов в некоторой степени влияют горизон
тальные климатические различия между парами станций, а также, 
возможно, разность широт. Превышение вертикальных градиентов 
температуры почвы над сухоадиабатическим градиентом летом 
означает, что почвы возвышенностей относительно холодны. Это, 
вероятно, обусловлено большими затратами доступной энергии 
на испарение с влажных торфяников возвышенностей [49, 76]. 
Причина превышения температур почвы возвышенностей над тем
пературой воздуха зимой менее ясна. Согласно Грину и Хар
дингу [49], снежный покров должен только уменьшать суточный 
ход, не повышая среднюю температуру. Эти авторы считают, что
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та
почва не может дать постоянный направленный вверх поток ощу
тимого тепла (приблизительно 25 Вт/м2). Далее, временное замер
зание воды в почве, возможно, является источником тепла, но 
и этот эффект не объясняет ни наблюдающееся возрастание 
максимальных и минимальных температур почвы в Уэльсе, ни 
появление положительной разности температур почва—воздух при 
замерзшей почве и снежном покрове в горах ГДР в январе—фев
рале 1963 г. [50].

Влияние высоты на суточный ход температуры воздуха вы
ражается в том, что амплитуда температуры обычно убывает в ре-

ратуры

Рис 2.14 Зависимость средней суточ
ной амплитуды температуры от 
высоты в различных горных об 
ластях и нагорьях. (П о [69].)
1 — Альпы, 2 — запад США, 3 — восточ- 
ная Африка, 4 — Гималаи, 5 — нагорья 
Эфиопии.

Рис. 2.15. Средние суточные температуры  
в свободной атмосфере (1) и на гор
ных станциях Цугшпитце (2) и Зонн- 
блик (3) в Альпах. (П о [60])

зультате увеличивающегося перемешивания воздуха над склонами 
с воздухом свободной атмосферы. Наиболее ярко это проявляется 
в умеренных широтах, где западные ветры усиливаются с высотой. 
Рисунок 2.14 иллюстрирует эту закономерность для Альп и Север
ной Америки. Большая сухость воздуха над западом Северной 
Америки, возможно, объясняет большие амплитуды по сравнению 
с Альпами. Лаушер [69] предположил, что высокая влажность 
воздуха является причиной малых изменений амплитуды с высотой 
в горах экваториальной Африки. Обратный ход кривой 4 
(рис. 2.14), по-видимому, связан с влиянием облачности и осадков, 
а также с местоположением пунктов наблюдений. Амплитуда тем
пературы наименьшая в зоне максимальных осадков на южных 
склонах гор, затем она существенно возрастает на станциях, 
расположенных в высокогорных долинах, таких, как Лех (3496 м) 
и Лхаса (3685 м). Профиль кривой 5 (рис. 2.14) объясняется, 
по-видимому, теми же факторами. Чтобы выявить причины,
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вызывающие суточные изменения температуры, Штейнхаузер [94] 
сравнил их периодические и апериодические составляющие для 
станций, расположенных в районе Зоннблика в Австрии. Периоди
ческая составляющая была определена методом гармонического 
анализа длительных рядов максимальных и минимальных значе
ний, а апериодическая составляющая — по разности между перио
дической составляющей и действительной амплитудой. Штейн
хаузер пришел к выводу, что на горных станциях и зимой, и летом 
значительно более важна апериодическая составляющая, что ука
зывает на роль синоптической изменчивости (табл. 2.9), тогда как 
на долинных станциях, таких, как Раурис, изменения, особенно 
в ясную погоду, зависят главным образом от правильных локаль
ных колебаний.

Таблица 2 9 Составляющие колебаний суточной температуры  
в Австрийских Альпах (°С) По [94]

Составляющая

Все дна  
(январь 1931 г. — июнь 1934 г.)

Ясные дна  
(iоблачность <  3 баллов)

зима лето зима лето

Периодическая
Зоннблик, 3106 м 1,0 2 ,0 1,6 4 ,2
Раурис, 943 м 7 ,6 10,7 12,4 17,3

Апериодическая

Зоннблик, 3106 м 4 ,4 4 ,4 4 ,0 5 ,4
Раурис, 943 м 10,2 13,1 14,4 17,9

В 1913 г. Ганн заметил, что на станциях, расположенных на 
вершинах (Зоннблик и Обир в Австрии), температуры в среднем 
ниже, чем в свободной атмосфере на том же уровне. Он указал 
на этот факт, как на явный парадокс, поскольку считал горы 
источником тепла. Позднее были выполнены многочисленные срав
нения температур по наблюдениям в горах и по данным зондиро
ваний с помощью самолетов и шаров-зондов [35, 37, 63, 89]. Наи
более тщательно этот вопрос проанализировали Пепплер [77] для 
Северных Альп, Эйде [31] для Норвегии и Гензель [55] для мас
сива Гарц в ГДР и ФРГ (см. табл. 2.10—2.12, рис. 2.15).

Пепплер обнаружил сильную зависимость разности температур 
от количества облаков над горами (табл. 2.12). Как видно из 
таблицы, на Цугшпитце холоднее при ясной погоде по утрам во 
все сезоны, но разности температур невелики. При облачности 
более 8 баллов над горами температура там в среднем несколько 
выше, чем в свободной атмосфере, особенно летом. Отрицательные 
разности увеличиваются с возрастанием скорости ветра примерно 
до 6 м/с, а затем убывают, за исключением послеполуденного 
времени летом. Максимальные отрицательные разности на Цуг
шпитце наблюдаются при северных ветрах, но на Зентисе при
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Таблица 2 1 0  Разность м еж ду средней температурой на г Броккен (1134 м) 
и в свободной атмосфере в Вернигероде, апрель 1957 г.— март 1962 г. П о [55]

Время  
по Гринвичу  
(ч)  ■

/ и i n IV V V I

00 —2 ,2 — 1,9 — 1,8 — 1,4 — 1,5 — 1,7

12 - 1 , 2 — 0 ,5 — 0 ,6 — 0 ,4 - 0 , 7 — 1,0

Время
по Гринвичу
(Ч) '

VII V U I I X X  X I X II Год

00 — 1,9 — 1,9 — 2 ,0 — 2 ,3  — 1,8 — 1 ,9 — 1 ,8

12 +  0 ,5 +  0 ,3 +  0 ,7 +  0 ,3  —0 ,8 - 0 , 4 0 ,0

1 Местное время отличается от 1рннвичского на 1 ч

Таблица 2 1 1  Повторяемость (% ) разностей меж ду температурами 
на Цугшпитце и в свободной атмосфере, 1910— 1928 гг По [77]

Г радаци и  разности темпеоатур (°С)

Время

1

>1V/ от —4,2  
до - 1 , 3

от - 1 , 2  
до  1,7 г? 1,8

Число
наблюдений

Октябрь— март

Д о полудня 15,8 35 ,1 4 1 ,8 7 ,3 876
После полудня 9 ,7 2 7 ,3 45,1 17,9 421

Апрель— сентябрь

Д о  полудня 6 ,5 3 2 ,7 5 1 ,5 9 ,3 1442
После полудня 2 ,6 1 8 ,9 5 0 ,5 2 8 ,0 503

Таблица 2 1 2  Зависимость средней разности м еж ду температурами (°С) 
на Цугшпитце и в свободной атмосфере от условий облачности По [77]

Количество облаков (балл)

Время
0 - 1 4 - 5 8 - 9 10

Октябрь—март

Д о  полудня — 2 ,8 — 2 ,2 — 1 ,6 —0 ,3
После полудня — 2 ,2 — 0 ,8 0 ,1 0 ,5

А прель— сентябрь

Д о  полудня — 2 ,0 — 0 ,9 — 0 ,5 — 0 ,2
После полудня — 1,2 — 0 ,4 1 ,0 0 ,8
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южных ветрах. Изменения температуры, зависящие от направле
ния ветра, возникают и на подветренных сторонах, например, под 
влиянием фёна (см. также [78] ). Эйде [31] в Норвегии обнару
жил, что средняя годовая разность между температурами на 
вершине г. Гаустатоппен (60° с. ш., 9° в. д., 1792 м) и в свободной 
атмосфере над Кьеллером в 140 км к востоку составляет —2,5°С; 
с увеличением скорости ветра она возрастает почти линейно. 
Корреляция между ветрами у вершины и разностью между тем
пературами на вершине и в свободной атмосфере составляет 
+0,61 для г. Фанарокен (61,5° с. ш., 8° в. д., 2061 м) и +0 ,46  для 
г. Гаустатоппен, где ветер, видимо, подвержен локальным воздей
ствиям. На г. Гаустатоппен отрицательная разность температуры 
при юго-восточных ветрах больше, чем при северо-западных, а на 
г. Фанарокен — при западных ветрах больше, чем при восточных. 
Во всех случаях температура на вершине ближе к температуре 
в свободной атмосфере при таких направлениях ветра, когда ме
теорологическая станция оказывается на подветренной стороне 
гор. Эйде также указывает, что некоторая разность температуры 
при северных и южных ветрах на г. Гаустатоппен может возни
кать вследствие зависимости между относительным геопотенциа
лом и температурами, которые являются наиболее низкими 
в центре высотного циклона. Разность давления между г. Гауста
топпен и Кьеллером наибольшая в том случае, когда изобары 
ориентированы с севера на юг при градиенте давления 4 гПа и 
разности между температурами северного и южного потока воз
духа 0,7°С. Однако такая разность давления представляется 
слишком большой для расстояния между рассматриваемыми 
пунктами.

Согласно некоторым исследованиям, главным фактором, опре
деляющим разность между температурой в свободной атмосфере 
и на вершине, является температурная стратификация атмосферы. 
Пепплер пришел к заключению, что в Альпах температуры в го
рах наиболее близки к температурам в свободной атмосфере, 
когда вертикальный градиент температуры в слое 1—3 км яв
ляется почти адиабатическим, а при изотермических или инвер
сионных условиях как зимой, так и летом температуры значи
тельно ниже на горных вершинах. Эйде получил отрицательную 
корреляцию (—0,36) между разностью температур на вершине 
г. Гаустатоппен и в свободной атмосфере над Кьеллером и верти
кальным градиентом температуры в Кьеллере. Этот вопрос 
тщательно разработан Экхартом [32]. На основе данных за 
1930— 1937 гг. на станциях в северных Альпах и в свободной 
атмосфере на тех же высотах над Мюнхеном он показал, что 
средние суточные изменения температуры (между 07 и 14 ч) 
больше на горных станциях. Как и Пепплер, он приписал это 
адиабатическому охлаждению воздуха вследствие вынужденного 
подъема до высоты примерно 1 км, но предположил, что выше 
2 км основное воздействие оказывают термические восходящие 
движения Эйде высказывает мысль, что подъем массы воздуха
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происходит пропорционально скорости ветра. Если предположить, 
что процесс сухоадиабатический, средний подъем как на г. Фана
рокен, так и на г. Гаустатоппен составит примерно 500 м, но так 
как процесс, по крайней мере частично, влажноадиабатический, 
эта цифра, вероятно, занижена. Кроме того, ясно, что там, где 
горы представляют собой изолированные пики, «воздух над го
рами» подвергается большему перемешиванию с воздухом сво
бодной атмосферы, чем в случае если поток пересекает обширный 
горный массив или высокое плато. Это перемешивание ограни
чивает степень нагревания горной поверхности в течение дня, 
в особенности летом. Ночью радиационное охлаждение гор, веро
ятно, вызывает среднее отрицательное отклонение температуры, 
даже при отсутствии подъема воздушной массы. Однако по дан
ным наблюдений на Броккене наличие снежного покрова или его 
отсутствие мало влияют на ночную скорость охлаждения. В пол
ночь пик холоднее, чем воздух свободной атмосферы, в среднем 
на 1,4—2,2 °С во все месяцы года (табл. 2.10).

Существование в общем отрицательных разностей между тем
пературой на горных вершинах и в свободной атмосфере зависит 
от так называемого эффекта подъема массы (Massenerh.ebu.ng). 
Это понятие было введено А. де Кервеном [26] для того, чтобы 
объяснить, что зависящие от температуры граница леса и снего
вая линия в центральных Альпах располагаются на больших 
высотах, чем в их окраинных районах. В исследованиях, исполь
зующих это понятие, высота подъема территории осредняется по 
площади. Эта идея широко применяется в экологических иссле
дованиях. Альпы как частный случай рассматриваются в даль
нейшем в главе (с. 261 ). Здесь же нас интересуют более общие 
метеорологические зависимости.

Флон [41] первый предположил, что поверхности высокогор
ных плато, таких, как Тибет и Альтиплано в Южной Америке, 
летом теплее, чем свободная атмосфера вблизи них, вследствие 
увеличения с высотой солнечного излучения при относительном 
постоянстве по высоте эффективного инфракрасного излучения. 
Приведенные в пп. 2Б4 и 2Б5 (см. таблицу на с. 47) данные под
тверждают эту точку зрения. Флон различает два фактора, внося
щих вклад в нагревание горной атмосферы. Первый — это явное 
тепло, отдаваемое поверхностью, второй — скрытое тепло конден
сации, освобождающееся при выпадении осадков из орографиче
ских кучевых облаков. Впоследствии Флон доказал, что поток 
явного тепла в атмосферу летом над Памиро-Алаем имеет тот же 
порядок, что и поток явного тепла от поверхности пустынь, рас
положенных на тех же широтах на уровне моря [42, 43]. Поток 
явного тепла значителен над сухой западной частью Тибетского 
нагорья, и об этом можно судить по послеполуденным вертикаль
ным градиентам температуры, которые достигают 9,0°С/км на 
высотах 4—7 км над Памиром (около 38° с. ш., 74° в. д.). Однако 
над юго-восточным Тибетом и восточными Гималаями (Ассамом) 
конвективная деятельность благодаря вынужденному подъему
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воздуха над горами обеспечивает большой приток тепла конден
сации. Этот эффект имеет большое значение для развития высот
ного тропосферного антициклона, центр которого лежит примерно 
на 30° с. ш., 85° в. д. На рис. 2.16 схематически представлена 
природа этих воздействий. Суточный баланс тепла атмосферы над 
этим районом в июле между поверхностями 580 и 1000 гПа 
в среднем составляет примерно 73 Вт/м для явного тепла и 
116 Вт/м для скрытого тепла (при осадках 4 мм/сут), что соот
ветствует нагреванию на 3,4°С/сут. Адвективный перенос уносит 
около половины этого тепла, остаток приходится на радиационное 
охлаждение. Аналогичные оценки были сделаны Гутманом и 
Швердфегером [51] для Анд, где высотный антициклон форми
руется летом над Альтиплано [65].

гПа

Рис. 2.16. Составляющие средней суточной термической циркуляции над Тибетом 
(см /с). Основной приток через горы происходит в слое 600— 500 гПа 
(Из [43].)

Флон [41] заметил, что под влиянием застоя воздуха с на
ветренной стороны у горных хребтов, существующего на всех 
широтах, в том числе в низких, и динамического воздействия 
горных преград на западный перенос в умеренных широтах над 
хребтом создается гребень высокого давления (см. п. ЗА2). Вклад 
явного тепла существен главным образом летом и отсутствует там, 
где горы покрыты снегом. Согласно Боровикову и сотр. [1], 
температуры, наблюдавшиеся в течение 15 дней летом 1956 г. на 
высотах 4700—7000 м у пика Победы в горах Тянь-Шаня, были 
в среднем на 1,8 °С меньше, чем температуры в свободной атмо
сфере над Алма-Атой. Очевидно, что понятие подъема массы 
можно применять, только внимательно изучив географический 
район и характерные для него метеорологические факторы.

Несмотря на различия между условиями на склонах и в сво
бодной атмосфере, радиозондовые данные иногда можно исполь
зовать для оценки температур в горах. Изучение прибрежного 
района Британской Колумбии [80] показало, что повторяемость 
отрицательных температур зимой можно приближенно оценить 
с помощью данных радиозондирования в 04 ч, хотя при выпол
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нении этого анализа исключались периоды с инверсией темпе
ратуры.

Распределение температур над горами, как правило, удобно 
описывать с помощью анализа потенциальной температуры. 
Потенциальная температура 0 — это температура частицы воз
духа, приведенного адиабатически к давлению 1000 гПа, т. е. 
в =  Т( 1000/р)в/ср, где р — давление (гПа), Т — температура (К), 
R — газовая постоянная для сухого воздуха, ср — удельная тепло
емкость сухого воздуха при постоянном давлении, R/cp =  0,288, 
Это приведение легко выполняется графически по термодинами
ческой диаграмме, если высоту станции пересчитать в давление. 
При этом, если использовать стандартную атмосферу, то ошибки 
обычно незначительны. Поверхности равной потенциальной тем-

а) 6}

Рис. 2 17 Схематические изэнтропы на склонах при нагревании подстилающей  
поверхности (о) и при радиационном охлаждении (б ). (П о [23].)

пературы, или изэнтропические поверхности, представляют собой 
траекторию воздуха, движущегося адиабатически (не подвергаю
щегося действию диабатических процессов, таких, как радиацион
ное нагревание или охлаждение). Крамер [24] показал, что в ут
ренние часы, когда воздух устойчиво стратифицирован, изэнтропы 
приземной температуры в общем параллельны изогипсам терри
тории. Когда склоны нагреваются и формируется перемешанный 
слой, изэнтропы имеют тенденцию пересекать изогипсы топогра
фии. Это особенно хорошо видно на вертикальных разрезах 
(рис. 2.17). Наклонные изэнтропы отмечают атмосферные раз
рывы, такие, как фронты, морские бризы в прибрежных областях 
и бризы склонов или горно-долинные ветры. Таким образом, 
анализ потенциальных температур является полезной основой для 
изучения вероятных форм систем потоков воздуха в горных об
ластях, особенно в условиях, складывающихся летом при слабых 
градиентах давления.

7 Ветер

Наиболее важные свойства скорости ветра в горах зависят больше 
от топографии, чем от высоты. Тем не менее остановимся немного 
на роли высоты. Естественно ожидать, что в умеренных и высоких 
широтах скорость ветра в среднем увеличивается с высотой 
благодаря свойствам глобальных поясов западного переноса (см.,
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например, [86] ). На изолированных пиках и поднятых высоко 
в атмосферу хребтах наблюдаются большие средние и экстремаль
ные скорости в результате малого влияния трения на движение 
воздуха в свободной атмосфере. В некоторых местах рельеф мо
жет даже увеличивать скорость ветра вблизи поверхности по 
сравнению со скоростями поблизости в свободной атмосфере. Так, 
на г. Вашингтон в штате Нью-Гэмпшир (1915 м) средняя ско
рость ветра составляет 23 м/с зимой и 12 м/с летом [34], при этом 
зарегистрирован порыв ветра 103 м/с. Более типичным примером 
является Зоннблик в Австрии (3106 м), где средняя скорость 
равна 7 м/с [95]. Напротив, ветры над экваториальными высокими 
горами, по-видимому, много слабее. В Новой Гвинее на высоте 
4250 м на г. Д ж ая среднее значение скорости за декабрь—фев
раль [11] составляет только 2 м/с, а на влк. Мисти в Перу 
(4760 м) средняя скорость оценивается примерно 5 м/с с зареги

стрированным максимумом 16 м/с [14]. Вообще в тропиках 
восточные пассаты ослабевают с высотой. В зимний сезон на 
обращенных к полюсам перифериях областей пассатов они могут 
смениться западными ветрами, связанными с циркуляцией вне- 
тропического западного переноса. Это, вероятно, случается, когда 
на синоптической карте полярные ложбины верхней атмосферы 
проникают в тропические широты. Для южной Азии характерна 
сезонная смена сильного западного потока над Гималаями, 
наблюдающегося в среднем между октябрем и маем, на умерен
ные восточные ветры, дующие с конца июля по сентябрь вклю
чительно. Этот вопрос подробнее рассматривается в п. 5Б (с. 243).

Воздействие гор на поле ветра над ними вызывало интерес 
уже давно, в частности во время полетов Фиккера на воздушном 
шаре [36]. Используя результаты этих наблюдений, а также 
наблюдений за шарами-пилотами и змейковых зондирований, 
Георги [46, 47] доказывал, что скорость ветра над горными вер
шинами, как правило, возрастает до уровня, соответствующего 
30 % их абсолютной высоты. Этот уровень он назвал «высотой 
влияния». Однако большинство его наблюдений были сделаны на 
высоте 820 м на г. Фельдберг (Таунус), и А. Вагнер поставил 
под сомнение общность упомянутого вывода и указал, что высоту 
влияния, вероятнее всего, определяют относительные превышения 
рельефа. Этот вопрос обсуждается подробнее в п. 2В (с. 66).

Два основных фактора, влияющих на скорость ветра над 
горными вершинами, действуют противоположно. Вертикальное 
сжатие воздушного потока над горой вызывает ускорение потока 
воздуха, а воздействие трения вызывает его замедление. На основе 
этих соображений Шелл [91] сделал попытку объяснить противо
речивые данные наблюдений с привязными аэростатами на трех 
вершинах на Кавказе высотой 1300 м. Он заключил, что в случае 
изолированного пика или открытого ветру хребта влияние сжатия 
преобладает над трением и ветер вплоть до 50— 100 м сильнее 
над вершиной, чем выше в свободной атмосфере. Ускорение это 
связано с уменьшением давления на 1—2 гПа в результате
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искривления линий тока над гребнем — так называемым эффек
том Бернулли [25]. Для установившегося несжимаемого потока 
без трения вдоль линии тока уравнение Бернулли будет иметь 
вид:

-  ~2—  +  Р^ Р' - +  g  (Z ,  —  Z . )  =  0.

Первый член характеризует кинетическую энергию, второй — ра
боту, совершенную силой давления, и третий — потенциальную 
энергию. Падение давления на 1 гПа обычно вызывает увеличение 
скорости ветра на 4—5 м/с.

Георги заметил, что воздействие гор, по-видимому, в сильной 
степени зависит от направления и скорости ветра, а также от 
вертикального градиента температуры, однако имеющихся в на
стоящее время данных о ветрах в горах и в свободной атмосфере 
еще недостаточно для того, чтобы определить общую природу 
этих связей. Шумахер [92] рассмотрел данные о ветре на трех 
альпийских станциях. На Зентисе, Зоннблике и на Цугшпитце 
средние годовые скорости составляют около 0,8 скорости в сво
бодной атмосфере, хотя при скорости ветра в свободной атмо
сфере менее 4 м/с отношение обычно превосходит единицу. Это 
отношение сильно зависит также от топографии, общего направ
ления ветра и от расположения анемометра на вершине. Таким 
образом, на Зоннблике в Австрийских Альпах южные ветры силь
нее, чем ветры в свободной атмосфере, а западные ветры и ветры 
от северо-восточных до восточных румбов — слабее. На г. Цуг
шпитце, расположенной на северной окраине Альп, скорости на 
вершине превышают скорости в свободной атмосфере только при 
ветрах южного квадранта.

Обширный обзор наблюдений за ветром на горных вершинах 
и в свободной атмосфере выполнен Волом [101]. По данным для 
европейских станций он пришел к выводу, что скорости на вер
шинах, как правило, составляют приблизительно половину соот
ветствующих значений в свободной атмосфере. Для медианных 
величин общее уравнение регрессии имеет вид:

Кт  =  2 ,1 + 0 ,5 К а ,

где Vm — скорость ветра на вершине (м/с) и Va — соответствую
щая скорость ветра в свободной атмосфере.

Соотношение скоростей для разных интервалов повторяемости 
показано на рис. 2.18. Там, где эффекты трения велики, отноше
ние может уменьшаться до 0,3. Отсюда, скорости на вершинах 
как относительно, так и абсолютно выше зимой, когда общее 
возрастание устойчивости уменьшает роль трения. Иллюстрацией 
этого факта служит рис. 2.19, где данные измерений на Малом 
Фельдберге (805 м) сравниваются с данными зондирования над 
Висбаденом (ФРГ). Вол также отмечает, что отношение вер
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шина/свободная атмосфера иногда превышает 1,01. Такие случаи 
определяются в основном рельефом и направлением ветра по отно
шению к нему. Исключительно большие скорости на г. Вашингтон,

Vf м/с

Рис. 2.18. Скорости ветра, на
блюдающиеся на горных 
вершинах V m в Европе и 
на тех ж е высотах в сво
бодной атмосфере V/. У ка
заны линии перцентилей 
распределения скоростей. 
(И з [101].)

м/с

Скорость Ветра на 
Малом ‘Рельдоергв

Рис. 2.19. Средние скоро
сти ветра на Малом  
Фельдберге (805 м) 
и в свободной атмо
сфере над Висбаде
ном летом ( / )  и зи 
мой (2).  (По [101].)

например, объясняются тем, что это самая высокая вершина 
в центре обширной области горных хребтов. Юстис [34] сообщил, 
что там наблюдались отношения вершина/свободная атмосфера, 
равные 1,4 летом и 1,8 зимой.
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В Топография
Взаимодействие между топографией и метеорологическими эле
ментами зависит от ряда свойств рельефа местности. Общие 
размеры и ориентация горного хребта по отношению к преобла
дающим ветрам важны для крупномасштабных процессов, отно
сительные превышения рельефа и форма его особенно важны 
в региональном масштабе, а угол наклона склона и его ориента
ция вызывают сильную местную дифференциацию климатов.

1 Эффекты масштаба

Воздействия орографического препятствия на движение воздуха 
определяются: во-первых, размерами препятствия (его высотой, 
длиной, шириной и расстояниями между следующими друг за 
другом хребтами), во-вторых, свойствами самого потока воздуха

66



(направлением ветра относительно препятствия, вертикальными 
профилями ветра и устойчивостью). Каждая из трех пространст
венных характеристик горного препятствия как бы взаимодейст
вует с определенным масштабом характеристик атмосферы [55]. 
Поэтому высоту гор следует сравнивать с высотой однородной 
атмосферы, или шкалой высот ( « 8 , 0  к м )1. Длина хребта по 
отношению к перпендикулярной к хребту составляющей ветра 
сильно влияет на степень возмущения воздушного потока. Воз
душный поток обтекает изолированную гору, но хребет длиной 
несколько сотен километров может вызвать блокирование воз
душного потока, вынужденный подъем, отклонение потока воздуха 
или какие-либо их сочетания.

Ширина препятствия, согласно Смиту, как бы взаимодейст
вует с разными атмосферными пространственными характеристи
ками, имеющими различный масштаб, а именно с:

1) толщиной пограничного слоя («*300 м),
2) расстоянием, которое проходит частица воздуха по ветру 

в течение периода гравитационных колебаний, обусловлен
ных силой плавучести ( « 1  км),

3) расстоянием, которое проходит частица воздуха по ветру 
за время конденсации и выпадения осадков ( » 1  ч),

4) перемещением вниз по ветру в течение суток («*103 км),
5) радиусом Земли (6000 км), который определяет величину 

воздействия кривизны Земли на крупномасштабный поток 
воздуха.

Полезно рассмотреть, когда и почему воздух пересекает оро
графическое препятствие, а не обтекает его. С энергетической 
точки зрения воздух, встречающий препятствие, должен иметь 
достаточную кинетическую энергию для того, чтобы подняться на 
высоту препятствия против силы тяжести [58]. Высота, на кото
рой исчерпывается кинетическая энергия частицы воздуха, подни
мающейся от поверхности (с учетом трения), составляет прибли
зительно 0,64 U lV S ,  где U — приземная скорость ветра поднимаю
щегося потока (м/с), а 5  =  ^ (Г  — у ) /Т  — статическая устойчи
вость, представляющая результирующую сил плавучести и тяжести, 
Г — сухоадиабатический вертикальный градиент температуры, у  — 
вертикальный градиент температуры окружающего воздуха 
(дТ /дг) [54, 69] 2. Для изотермической атмосферы с темпе-

1 Это высота гипотетической несжимаемой атмосферы постоянной плотности.
2 Уилсон [68] вывел эту зависимость, пренебрегая силами трения:

где w  — вертикальная скорость, z \ — г 0 — вертикальное смещение от начального 
уровня. После интегрирования получаем:

л, w 2 S  (г , -  г 0) 2
2 2

Если кинетическая энергия восходящего потока ( =  U-/2 ) является источником 
для Д(ш 2/2 ) , тогда Z\ — г0=  tyV S.

67



ратурой 270 К l/-y/S — 53 с, и если U =  10 м/с, то воздух может 
преодолеть препятствие высотой приблизительно 320 м. Отсюда 
следует, что в изотермической атмосфере скорость набегающего 
потока у земли должна составлять 19 м/с только для того, чтобы 
воздух мог достигнуть гребня препятствия высотой 1000 м.

Величина 1 /л /8  увеличивается с уменьшением устойчивости. 

Для инверсии с у ~ —6,5 К/км 1/1^5 =  41 с, хотя для нормаль

ного температурного градиента с у =  + 6 ,5  К/км 1/VS =  91 с. 
Таким образом, при U =  10 м/с и нормальных температурных гра
диентах воздушный поток может преодолеть препятствие высотой 
545 м, а для соответствующих условий инверсии — только 245 м. 
Если же воздушный поток не обладает необходимой кинетиче
ской энергией, чтобы подняться над препятствием, то он откло
няется и течет поперек изобар по направлению к более низкому 
давлению, приобретая тем самым кинетическую энергию [69]. 
По прошествии некоторого времени это отклонение может распро
страниться достаточно далеко вверх по течению и обеспечить воз
душный поток энергией, необходимой для подъема над препят
ствием. Это означает, что изэнтропические поверхности (поверх
ности равной потенциальной температуры) поднимаются над 
препятствием так, что воздух может течь параллельно им. На под
ветренной стороне хребта избыток энергии может проявляться 
в виде волн в воздушном потоке (кинетическая энергия) или 
переходить в потенциальную энергию вследствие отклонения воз
духа по направлению к более высокому давлению.

Уилсон [69] также показал, что ширина препятствия, которое 
вызывает блокирование воздушного потока, приблизительно равна
0,36U/f ,  где / — параметр Кориолиса. Д ля f = l , 0 - 1 0 -4 с-1 и 
U =  10 м/с эта критическая ширина равна 36 км.

Отсюда ясно, почему хребты высотой 4—6 км являются в боль
шинстве случаев существенными препятствиями для воздушного 
потока и погодных систем, сталкивающихся с ними, и, таким 
образом, формируют главные климатические разделы. Это осо
бенно верно там, где хребты ориентированы почти перпендику
лярно к направлению воздушного потока, как в случае Кордильер 
и Скалистых гор Северной Америки или Анд и, в меньшей сте
пени, в случае Южных Альп Новой Зеландии. Воздействия на 
характеристики воздушного потока значительно менее резко вы
ражены, если препятствие ориентировано приблизительно парал
лельно направлению преобладающего (по крайней мере в течение 
части года) воздушного потока, как в случае Пиренеев, Гималаев 
и хребтов Новой Гвинеи. Однако, хотя эти широкие обобщения, 
возможно, справедливы в климатическом смысле, воздушный 
поток в данный момент может быть направлен поперек любого 
хребта благодаря динамическим и термодинамическим измене
ниям в поле давления, которые обусловливают местные усиления 
потока.
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Степень, в которой горный хребет рассечен глубокими доли
нами, также определяет его эффективность как климатической 
границы. Большие сквозные долины предоставляют возможность 
для движения воздуха. Например, в горном проходе Паллаккад 
шириной 30 км через Западные Гаты на 11° с. ш. в Индии влия
ние топографии на количество осадков не обнаруживается, хотя 
скорости ветра на выходе в два-три раза больше, чем скорости 
в самом проходе [46]. Это влияние сходно с динамическим воз
действием, наблюдающимся при выходе струи воздуха через сопло 
в большую камеру. Если струя проходит по касательной к вы
пуклой поверхности, она соприкасается с этой поверхностью на 
протяжении некоторого расстояния вниз по течению несмотря на 
возрастающее отклонение потока. Это явление называется эффек
том Коанда. Джильс [19] предположил, что ветры, наблюдаю
щиеся к востоку от Карпатских гор и Трансильванских Альп 
в Румынии, подтверждают этот принцип, так как они откло
няются на юго-запад к соседней выпуклой части хребта. Местная 
депрессия вызывается вовлечением воздуха в поток на южной 
стороне Трансильванских Альп. Отклонение мистраля на юго- 
восток в дельте Роны может указывать на подобный эффект 
в районе Приморских Альп.

Ориентация горных хребтов не только влияет на воздушный 
поток, но и видоизменяет режимы температуры, испарения, кон
векции и вызванной термическими причинами циркуляции, которые 
возникают вследствие увеличения (уменьшения) солнечной радиа
ции, поступающей на обращенные к экватору (полюсу) склоны. 
Этот вопрос обсуждается ниже. Во многих случаях рассечение 
горных хребтов системами долин создает сложное многообразие 
склонов и, следовательно, топоклнматов. Тем не менее общая 
ориентация главных хребтов в Альпах, к примеру, является при
чиной того, что снеговая линия на южных склонах лежит на 200 м 
выше, чем на северных.

2 Влияние рельефа

Влияние рельефа на скорость ветра над горами и возвышенно
стями было признано в исследованиях, посвященных «высоте 
влияния» в 20-е годы нашего века (см. с. 60), но только недавно 
появились данные наблюдений и теории, более пригодные для 
описания таких воздействий. Два процесса приводят к изменению 
градиентов давления в локальном масштабе [59]. Для двумер
ного потока в нейтрально стратифицированной атмосфере (при 
условии пренебрежения касательным напряжением и силой Ко- 
риолиса) динамический градиент давления Pd на наветренной 
стороне возвышенности определяется приблизительно так:

P D «  — р U  M T/L

и, если L MJ z z h U ,
P D та — p U 2h jL 2,
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где L — ширина и h — высота возвышенности, р — плотность воз
духа, U — скорость ветра на наветренной стороне, a AU — увели
чение скорости над возвышенностью. Гидростатический градиент 
давления, вызванный нагреванием (Рн) ,  равен приблизительно

Р н  ж — pg AQh*/QL,

где 0 — потенциальная температура на наветренной стороне, 
А0 — увеличение температуры над возвышенностью, h* — мень
шее из h и hs — высоты сверхадиабатического слоя около поверх
ности, g  — ускорение свободного падения.

Предположив, что U =  10 м/с, g « ;1 0  м/с2 и Д0/0 =  О,1. Тейлор 
с помощью анализа размерности отношения P d / P h  д л я  выбран
ных величин L, h и h* показал, что динамические барические 
эффекты являются важными внутри пограничного слоя ( L x  
» 1 0 0  м, /г =  10 м, h * > h ) .  Для крупномасштабных возвышен
ностей ( L ^ I O  км, h =  h* =  100 м) преобладают термические 
воздействия, хотя для более крутых склонов (1 : 10) динамические 
и термические воздействия одинаковы при h* ^  h.

Известно, что атмосферная стратификация влияет на верти
кальный профиль ветра над возвышенностями, однако между 
ними не установлена четкая зависимость [14]. В большей части 
теоретических работ рассматриваются возвышенности с углами 
наклона лишь в несколько градусов. Джексон и Хант [31], 
а также Брэдли [8] выражают угол наклона через «относитель
ное удлинение» (L*/h , где L* — горизонтальное расстояние от 
вершины до точки, высота которой равна половине максимальной 
высоты h ). Можно предположить, что на некотором уровне, зна
чительно выше возвышенности, скорость ветра будет такой же, 
как и в невозмущенном с наветренной стороны потоке ( U ). Однако 
около поверхности граница перемещается вверх благодаря 
рельефу территории, и тем самым устанавливается локальный 
градиент давления, который влияет на горизонтальную скорость. 
Это «отношение ускорения» A S = ( A U / U ) z ,  или отношение из
бытка скорости ветра AU  на высоте г  над вершиной возвышен
ности к скорости U на той же самой высоте на наветренной сто
роне, изменяется в соответствии с высотой смещения, относитель
ным удлинением возвышенности и параметром шероховатости 
поверхности.

При изучении Черной горы в Канберре, которая поднимается 
на 170 м над окружающей территорией с углом наклона 20°, 
Брэдли [8] нашел локальный максимум ветра на высоте hj5, или 
35 м, для случаев нейтральной стратификации. Джексон и Хант 
[31] показали, что для малых возвышенностей A Sm 2h/L* .  
На Черной горе L* =  275 м, и, таким образом, теоретическое 
значение AS = 1 ,2 4 .  Наблюдаемое значение, равное 1,07, хорошо 
согласуется с теоретическим, а средняя разность AU  =  4 м/с. 
Брэдли заметил, что на самом деле А5 близ подстилающей по
верхности почти не зависит от высоты. Экстраполяция измерен
ных вертикальных скоростей и наклонов вычисленных линий тока

70



показывает, что воздействия территории становятся малыми на 
высоте 1 h над возвышенностью, хотя вертикальный профиль 
скорости ветра свидетельствует, что воздействия могут распро
страняться еще выше. Эта теория, очевидно, также применима 
к изолированным возвышенностям. На г. Брент-Нолл на о. Сомер
сет (h =  130 м, L* =  300 м) скорость на высоте 2 м для случаев 
нейтрального западного потока возрастает от 10 м/с на наветрен
ной стороне препятствия до 22—23 м/с над гребнем хребта при 
минимуме 4—5 м/с на подветренной стороне хребта [42]. Наблю-

Рнс 2 20 Примеры отрыва потока. 
(И з [52])

а — отрыв на вершине отвесной 
скалы (точка S ), присоединяющийся 
в точке У \ основания крутого навет 
ренного склона показан подгорный 
вихрь, возникающий из за диверген 
дни потока, б — отрыв на п о д в е з е н 
ном склоне с образованием долинного 
внхря верхний поток невозм\щенный, 
в — отрыв с небольшим подветренным 
вихрем на склоне Глубокая широкая 
долина может заставить воздух осе
дать что б \ дет приводить к рассея
нию облаков над ней

денное и предсказанное Д5 и в этом случае хорошо согласуются.
Форма или профиль препятствий также важны. Если на склоне 

есть резкие обрывы, это вызывает большую турбулентность в воз
духе, проходящем над ним, чем если склон пологий. Обрывы на 
склоне значительно увеличивают тенденцию к отрыву воздушного 
потока от земли и формированию горизонтальных вихрей, или 
роторов. Они могут наблюдаться в форме подветренных вихрей 
вниз по течению от выпуклого гребня хребта или в форме под
горных вихрей у подножия крутого обращенного к ветру склона 
[51]. Там, где общий воздушный поток перпендикулярен к боль
шой долине, вихрь может занять всю долину, не возмущая выше
лежащий поток, или же в долине может наблюдаться направлен
ное вниз движение, следующее вдоль ее бортов. Эти воздействия 
представлены на рис. 2.20. Термическая неустойчивость способ
ствует отделению потока от поверхности земли, а радиационное 
выхолаживание у поверхности противодействует ему.
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Рельеф влияет на воздушный поток или на климатические 
элементы, такие, как осадки, не только при больших относитель
ных превышениях рельефа горного препятствия. Согласно иссле
дованиям Бержерона [7] около Упсалы (Швеция) даже «микро
рельеф» в 50 м или меньше может воздействовать на распреде
ление осадков. При конвективных условиях воздействие рельефа 
слабое или его вообще нет, но над возвышенностями количество 
осадков из слоистообразных облаков увеличивается. В этих си
туациях система воздушных течений почти стационарна. Так как 
дождевые капли не успевают вырасти за короткий промежуток 
времени, пока воздух проходит над малой возвышенностью, Бер
жерон предположил, что происходит вымывание облачных капель 
нижних разорванно-дождевых облаков (облаков плохой погоды) 
каплями дождя, который идет из верхнего облачного слоя. Для 
того чтобы над возвышенностями могли образоваться разорванно- 
дождевые облака, пограничный слой должен быть близким к на
сыщению. В таких ситуациях, вероятно, важно влияние трения, 
которое создает механическую турбулентность (вынужденная кон
векция). Над небольшими холмами высотой около 10 м различия 
в количестве осадков скорее можно приписать воздействиям 
ветра на дождемер, чем орографическим факторам как таковым.

В случае больших препятствий на пути воздушного потока, 
когда высота гор превышает высоту планетарного пограничного 
слоя, необходимо принимать в расчет многие другие факторы, 
как это указано в предыдущем параграфе. Влияние гор прояв
ляется в образовании подветренных волн и блокировании мезо- 
масштабного потока, деформации фронтов и подветренном цикло
генезе (от регионального до крупномасштабного), а также 
возникновении планетарных волн в воздушных потоках, перпен
дикулярных к высоким, полубесконечным препятствиям. Эти осо
бенности детально исследуются ниже.

3 Склон и ориентация

От угла наклона и ориентации склона существенно зависят при
ход радиации и температурные условия, и это послужило пред
метом многих экспериментальных и аналитических исследований. 
Прямая суммарная радиация, падающая на склоны данного угла 
наклона и данной ориентации на разных широтах, рассчитывалась 
многими авторами. Гейгер [18, с. 373] перечисляет целый ряд 
источников, в которых можно найти соответствующие данные, 
в том числе опирающиеся на фактические измерения. Некоторые 
исследования цитируются Кондратьевым (см. [32, с. 342, 485], 
а также [33, 34] ) и Хеем [23].

На рис. 2.21 показано изменение приходящей радиации в за 
висимости от сезона, угла наклона и ориентации склона для двух 
станций, расположенных в умеренных широтах. На всех склонах, 
кроме обращенных на север, максимальный поток прямой радиа
ции зимой наблюдается на более крутых склонах, а летом, когда
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высота солнца больше,— на более пологих. В дни равноденствий, 
когда солнце встает точно на востоке, для обращенных на юг 
склонов картина получается симметричной: солнце не сразу
освещает обращенный на юг склон, и чем он круче, тем больше 
задержка. Этот эффект заметен еще сильнее на обращенных иа 
запад склонах, тогда как на обращенных на восток склонах угол 
наклона определяет видимый заход солнца. Максимум приходя-

Трир (ФРГ) 
(5 0 °  с.ш.) 

Обращенный

Таксон (штат Аризона, США)  
(  32°с.ш. )

Обращенный
на север на юг

У го л  наклона склона

Рис. 2.21. Среднее значение прямой солнечной радиации (кал/(м ин-см 2) ) ,  падаю 
щей на поверхность, при безоблачном небе как функция уклона, ориентации, 
времени суток и сезона. (По [5, 18, 531.)

щей радиации для обращенных на восток (и запад) склонов 
зависит как от угла склонения солнца, и следовательно, от сезона, 
так и от угла наклона склона. Зимой обращенные на север склоны 
в умеренных широтах получают прямую радиацию только в около- 
полуденное время, если высота солнца превышает угол наклона 
склона (см., например, рис. 2.1); максимум всегда наблюдается 
при склонении, равном нулю.

Важно отметить, что с широтой изменяется не только абсо
лютная величина, но даже знак склонового эффекта [38, с. 171]. 
Южнее широты 40° в северном полушарии обращенные на север 
склоны в летнее солнцестояние получают в течение дня больше 
прямой радиации, чем обращенные на юг склоны, причем
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разность возрастает с углом наклона склона (рис. 2.22). Однако 
обращенные на юг склоны получают больше радиации за не
сколько часов около полудня. Эта разность в суточных суммах 
прямой радиации является результатом продолжительности дня 
и того факта, что солнце поднимается и заходит севернее точек 
местного востока и запада. В годовом ходе теоретически воз
можно, что суммы прямой радиации дадут самые большие отно
сительные разности между обращенными на север и на юг скло
нами в умеренных широтах (рис. 2.23) [33]. Интересно отметить,

Широта

Рис 2.22. Суточные 
суммы прямой ра
диации на обращ ен
ных к северу ( / )  и 
к югу (2) склонах 
на широте 30° с. ш. 
относительно суточ
ных сумм прямой 
радиации на верхней 
границе атмосферы 
21 июня (По [38])

Рнс. 2.23. Годовые суммы возможной прямой 
солнечной радиации как функция широты для 
обращенных на север (3, 4) и на юг ( / ,  2) 
склонов с углом наклона 10° (2 ,3 )  и 30° (1 ,4 )  
(в процентах от приходящей на горизонталь
ную поверхность). (По [33])

что обращенный на север склон с углом наклона 30° создает 
больший дефицит радиации в тропиках, чем около полюса.

Теперь рассмотрим некоторые геометрические соображения 
относительно радиации на склонах. Солнечная радиация, полу
чаемая поверхностью склона, складывается из трех компонент:
прямой солнечной радиации S*, рассеянной радиации Sd и ра
диации, отраженной от окружающих поверхностей S r. Мгновен
ная прямая солнечная радиация, падающая на склон, может быть 
выражена таким образом:

S'b =  S b cos z,

где i — угол между солнечными лучами и нормалью к склону, 
Sb — прямая радиация, приходящая на поверхность, нормальную 
солнечным лучам.
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Для оценки этого выражения через измеряемые параметры 
предлагались разные подходы (см. [24, 27, 32, 39, 47]). Метод 
определения географических координат «эквивалентной» горизон
тальной площадки, предложенный Ли [37, 38], имеет тот недо
статок, что он применим только к мгновенным значениям, так 
как время восхода и время захода солнца на склонах отличаются 
от времени восхода и времени захода солнца на горизонтальной 
поверхности. Поэтому для получения суточных и месячных сумм
Sb требуются сложные вычисления.

Прямая радиация определяется следующим образом [24, 33]:
cos i =  cos s cos Z +  sin s sin Z cos (Л — Л5),

где s — угол наклона склона, Z  — зенитное расстояние, равное 
90° минус высота солнца,

cos Z  =  sin<psin6+ cos ф cos 6 cos o> t y

где qp — широта,
6 — угол склонения солнца (положительный к северу),

(лit — часовой угол солнца, отсчитываемый от истинного полу
дня (положительный по часовой стрелке), 

t — время от солнечного полудня, 
со — угловая скорость вращения земли (л/12 рад/ч),
А — азимут солнца,

A s — азимут склона;
.  sin <р 'o s Z  — sin 6

COS А =  -------- -----------:---- =-------
COS ф  sin Z

. cos 6  sin шt sin A — ■ sin Z
Таким образом,

S'b =  S b [cos s cos Z +  sin s s in Z cos (A — Л«)] =

=  S b |  cos s fsin ф sin 6 +  cos ф cos 6 cos wt] +

+  sins cos +  sin As (cos 6 Sinorf)]} .

Рассеянная радиация на склоне Sd отличается от рассеянной 
радиации на горизонтальной поверхности, так как только часть 
неба является видимой. Если принять рассеянную от неба радиа
цию Sd изотропной, то

Sd — Sd cos2 =  0,5Sd (1 +  cos s)■

Влиянием отлогих склонов (угол наклона <20°) можно прене
бречь, особенно при расчете суточных сумм, так как cos2(20°/2) =
=  0,97, тогда как для склона в 45° S d =  0,85Sd-
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Изотропная модель дает заниженную оценку рассеянной ра
диации от ясного неба на склонах, обращенных к экватору, так 
как падающий поток является анизотропным. Согласно Конд
ратьеву и Федоровой [33], поток рассеянной радиации от около
солнечной половины неба (т. е. отделенной плоскостью, нормаль
ной солнечному лучу) составляет около 75 % общей рассеянной 
радиации, падающей на горизонтальную поверхность. Эта азиму
тальная зависимость вызывает различия, определяющиеся ориен
тацией склона для всех углов наклона склона. Экранирование 
точки от стороны горизонта, направленной к солнцу, важно для 
склонов, обращенных или к солнцу или противоположно от него 
[32, с. 482—492]. Хей [24] разработал модель для анизотропной 
рассеянной радиации на склонах и показал, что она дает меньшие 
систематические и случайные ошибки, чем изотропная модель и 
чем модель, где околосолнечная и изотропная компоненты при
няты равными. Анизотропная формула Хея имеет вид:

-  Ш  т й - s*]+ 10-5̂ " •<>+cos s» [1 'О -  (-tr)!l •
где So — солнечная постоянная, (SbfSo)cosi— «индекс анизотро
пии» для склона. Первый член в правой части уравнения является 
околосолнечным компонентом, а второй описывает изотропно рас
пределенный поток радиации.

При альтернативном подходе рассеянное излучение на скло
нах вычисляется интегрированием среднего распределения излу
чения при безоблачном иебе для сектора, видимого со склона 
[56, 57]. Приведенные в работах [56, 57] таблицы показывают 
резко выраженное влияние азимута склона для крутых склонов 
и малых высот солнца.

Отражение от соседних склонов (Sr ), как правило, оценить 
нелегко. Однако если мы предположим, что ландшафт однород
ный (в смысле альбедо) и диффузно отражающий, тогда отра
женный компонент на склоне равен:

S r =  (Sb +  Sd) a sin2 (-j-)  == 0,5 (Sb +  S d) a (1,0 — cos s),

где a — альбедо ландшафта. Как и для рассеянного компонента, 
анизотропия вызывает сильные отклонения от теоретического 
значения S r, вычисленного по вышеуказанной формуле, особенно 
при наличии снежиого покрова. Относительные значения 
S r/ (Sb+Sd) ,  определенные из измерений и из изотропного при
ближения для S r, сравнивались Кондратьевым [32, с. 492]. Он по
казал, что изотропные оценки слишком малы для склонов, обра
щенных к солнцу. Различия, выраженные отношением разности 
измеренная радиация минус изотропная оценка к измеренной 
радиации для склонов с углом наклона 30° и тающим снежным 
покровом при высоте солнца 30°, составили + 4 9  % для склонов, 
обращенных к солнцу, и —46 % для склонов, обращенных от 
солнца.
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Результирующее влияние отраженной и рассеянной радиации 
мало в сравнении с прямой радиацией, когда солнце не затемнено 
облачностью и высота солнца большая (^ 6 0 ° ) .  Однако на кру
тых склонах, обращенных от солнца, при наличии зимнего снеж
ного покрова отраженная радиация может обеспечить больший 
вклад, чем рассеянная. В табл. 2.13 представлены вычисленные

г г
средние суточные значения Sb, Sd и S r для пункта Черчилл 
(провинция Манитоба) в декабре и июне, заимствованные из 
работы Хея [23] (использованная им формула для вычисления
S d незначительно отличается от приведенной выше). Хей исполь
зовал реалистические оценки альбедо облачности и подстилающей 
поверхности, в качестве исходных данных для вычислений — 
измеренное значение суммарной радиации, приходящей на гори
зонтальную поверхность.

Таблица 2.13 Вычисленные значения компонент радиации на склонах 
для Черчилла (провинция М анитоба) в декабре и июне (М Д ж /(су т -м 2) ) .

И з [23]

Угол наклона склона

Ориентация 0° 20° 40° 90°

ч Sd  S b s d s  s .  s .r o d s d

Декабрь  (альбедо поверхности 0,60, количество облаков 51 %)

Северная
З а п а д н а я 1 0 ,6 3  
Ю жная

0 ,0
0 ,9 2  0 ,8 0  

2 ,6 0

0 ,6 5
0 ,8 9
1,13

0 ,0  0 ,0  0 ,3 5  
0 ,0 3  1 ,02  0,81  
0 ,0 3  4 ,2 6  1,26

0,11
0,11
0,11

0 ,0
1,14
5 ,8 7

0,01
0 ,4 2
1,13

0 ,4 7
0 ,4 7
0 ,4 7

Июнь  (альбедо поверхности 0,25, количество облаков 63 %)

Северная
З а п а дн а я 1 13,14  
Ю жная

10,85  
9 ,0 8  12,64  

14,08

8 ,3 7
8 ,7 2
9 ,0 7

0 ,1 7  7 ,2 5  7 ,0 4  
0 ,1 7  11,51 7 ,7 0  
0 ,1 7  13,55 8 ,3 5

0 ,6 5
0 ,6 5
0 ,6 5

2 ,1 0
7 ,0 3
6 ,4 9

2 ,1 7
3 ,3 8
4 ,21

2 ,2 8
2 .7 8
2 .7 8

1 Значения для обращенных на восток склонов отличаются незначительно.

Вслед за Гарнье и Омурой [16, 17] многие исследователи раз
рабатывали программы для ЭВМ, предназначенные для вычис
ления солнечной радиации (при безоблачном небе) в любой 
местности. Такие программы могут генерировать непосредственно 
выдачу карты, используя цифровые данные о местности в пра
вильной сетке точек [66].

Подобные вычисления состоят из следующих шагов: 1) опре
деление радиации на верхней границе атмосферы для требующе
гося дня, времени и широты, 2) вычисление прямой радиации 
для безоблачного неба при конкретном значении коэффициента 
пропускания, подходящего для условий атмосферной мутности,
3) вычисление прямой радиации на склон данного азимута и угла 
наклона, 4) вычисление рассеянной радиации по зависимости
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от высоты солнца, азимута и наклона склона и 5) вычисление 
влияния закрытости горизонта окружающими горами. Детали этих 
вычислений выходят за рамки настоящего обсуждения, но их не
сложно найти в цитированной литературе. Пример карты, состав
ленной с помощью такой процедуры для района г. Вильгельм 
(Папуа—Новая Гвинея), приводится на рис. 2.24. На рисунке 
показаны теоретические суммы суммарной солнечной радиации 
между восходом солнца и 10 ч, что иллюстрирует резко выражен
ное влияние рельефа. Контрасты между склонами ясно видны 
в наблюденных суточных температурах почвы на глубине по край-

4 2 0  4 4 0  4 0 0  3 8 0  3 6 0

4 0 0  380 360
------- 400 дам [___| > 250 кал/СМ2 ^ 1 5 0 - 2 5 0  t  IfiO

1_____ 1
О 1 км

Рис. 2.24. Рассчитанная суммарная солнечная радиация при безоблачном небе 
при коэффициенте пропускания 0,75 меж ду 06 и 10 ч 23 сентября для района 
г. Вильгельм (б )  в Папуа — Новой Гвинее. (И з [4].)
Волнами отмечены озера. Изоплеты проведены через 50 кал/см2

ней мере 7 см [4]. Позже днем облачный покров уничтожает эти 
контрасты между склонами. Сейчас уже хорошо разработаны 
[12, 23, 24] методы, позволяющие учитывать влияние анизотропии, 
пространственно изменяющегося альбедо и переменного облач
ного покрова.

Влияние склонов на радиационный баланс особенно сложное, 
так как здесь имеет дополнительное значение инфракрасная ра
диация. Наблюдения очень малочисленны, хотя теоретически про
блема уже рассматривалась (например, [32, с. 680—685] ). 
По аналогии с вышеизложенными рассуждениями для солнечной 
радиации, можно написать:

Rn =  Sb +  S'd +  -  г' +  t L +  z 'Lb -

где (Sft-fSd) — суммарная солнечная радиация на склоне, 
Sr =  (Sb +  Sd)as in 2(s/2) — отражение коротковолновой радиации
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на склон, г' =  {Sb +  5^  + S r)c t '— коротковолновая радиация, от
раженная склоном, Li  =  L; cos2(s/2) — атмосферное излучение 
к склону, Lir =  (1 — e,)Li sin2(s/2 ) — атмосферное излучение к со
седней поверхности, отраженное на склон, Lb =  еоТ4 sin2(s/2) — 
поток инфракрасной радиации от соседней поверхности, получен
ный склоном, Lo = o r(7 v )4— поток инфракрасной радиации от 
склона при температуре Т', 

а  — альбедо прилегающей 
поверхности,

а ' — альбедо склона, 
е — излучательная (погло

щательная) способность по
верхности,

е '— значения для склона, 
а — постоянная Стефана—

Больцмана.
Различные составляющие 

показаны на рис. 2.25. В общем 
Lir и S r имеют малое значение, 
хотя, как уже отмечалось, S r 
становится важным при нали
чии снежного покрова. Альбе
до подстилающей поверхности 
для инфракрасного излучения 
обычно равно 0,05—0,10. Не
давно разработана модель [41] для вычисления атмосферной ра
диации (Li и L ir) в горных областях. Для применения модели тре
буются данные о температуре воздуха и парциальном давлении 
водяного пара, а также топографии — чтобы определить «фактор 
термической открытости», т. е. незатемненность неба, который вы
числяется как cos2Zh , где Z h — средний угол горизонта, отсчиты
ваемый от зенита.

Для склонов с углом наклона меньше чем 30° Кондратьев и 
Федорова [33] показали, что баланс инфракрасной радиации на
склоне L n аппроксимируется так: L„ =  Ln coss.

Аналогично, для радиационного баланса Уилсон и Гарнье [67] 
показали, что в пределах 4 % точности суточные суммы радиации 
на склонах могут быть аппроксимированы выражением:

Rn =  Sb ~Ь Sa — г -(- L, — L0
для склонов с углом наклона меньше чем 20°. Кроме того что 
угол наклона и ориентация склона непосредственно влияют на 
продолжительность солнечного сияния, на суммы радиации 
и, следовательно, на температуру почвы, «экспозиция» склона 
также воздействует на количество осадков, снежный покров, ско
рость испарения и режим ветра. Хотя движение воздуха является 
определяющим для этих элементов, эта тема тем не менее рас
сматривается ниже в главе 3.

Рис. 2.25. Составляющие солнечного и 
инфракрасного излучения, падаю 
щего на склоны.
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4 Топо- и микроклиматы

Высоко в горах, особенно выше границы леса, жизнь раститель
ного и животного мира строго регулируется климатом на земной 
поверхности или около нее — микроклиматом. Вдобавок, про
странственное распределение микроклиматов создает мозаику 
из-за воздействий топографии, которые порождают характерные 
топоклиматы. Сочетания топо- и микроклиматических воздействий 
определяют в основном местные различия растительного покрова. 
Небольшие топографические особенности и различия в углах на
клона и ориентации склонов вызывают ярко выраженные разли
чия в растительности вследствие совместного влияния радиации, 
испарения, скорости ветра и накопления снега.

Рассмотрим некоторые основные влияния высоты на микро
климаты. Они возникают из-за типичного высотного распределе
ния метеорологических элементов, обсуждавшегося в п. 2Б.

а Микроклиматические градиенты Большая интенсивность сол
нечного излучения на больших высотах приводит к высоким 
абсолютным температурам подстилающей поверхности. Напри
мер, Тернер [60] в июле 1957 г. на высоте 2070 м в Эцтальских 
Альпах (Австрия) надежно измерил на темном черноземе край
нее значение температуры, равное 80°С. Склон был обращен на 
юго-запад и имел угол наклона 35°, а температура воздуха (на 
высоте 2 м) была 3 0 °С. В сентябре 1975 г. с помощью радиацион
ного термометра, который регистрирует инфракрасное излучение 
поверхности, автор наблюдал температуру оголенной почвы на 
уровне 3480 м на г. Вильгельм (Папуа—Новая Гвинея), равную 
60 °С [4]. В этом случае температура воздуха была только 15 °С. 
Такое влияние высоты видно и из климатических данных. Средние 
годовые значения температуры почвы в Альпах на глубине 1,2 м 
превышают температуру воздуха на 0,5 °С на высоте 600 м, на 
2,0 °С — на 1800 м и на 2,9 °С — на 3000 м [43].

Так как температуры воздуха уменьшаются с высотой, нагре
вание подстилающей поверхности обычно вызывает на больших 
высотах большие температурные градиенты в приземном слое 
воздуха [3, 50], хотя разность температур почва — воздух зависит 
от погодных условий. Аулицкий [3] обработал данные подробных 
измерений на границе леса (2072 м) около Обергургля (Австрия) 
и показал, что имеется линейная зависимость между средними и 
экстремальными значениями температуры почвы и воздуха, когда 
почва незамерзшая (рис. 2.26). В переходные сезоны температура 
почвы ниже, чем температура воздуха, вследствие радиационного 
охлаждения поверхности осенью и запаздывания схода снежного 
покрова весной. В Альпах почва, как правило, имеет самые низ
кие температуры осенью при промерзании, тогда как зимний 
снежный покров защищает почву от промерзания.

Похожие различия отмечаются и в других вертикальных мик
роклиматических градиентах на большой высоте. В умеренных
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широтах скорость ветра над вершинами обычно высока вследст
вие общего увеличения скорости ветра по вертикали. Поэтому 
крутой вертикальный профиль ветра около земли усиливает вер
тикальные потоки тепла и влаги. Это характерно, например, для 
Скалистых гор, где благодаря сильной адвекции довольно сухого 
воздуха создаются высокие скорости эвапотранспирации с по
верхности альпийской тундры [36].

Мелкомасштабная топография и растительный покров играют 
главную роль в видоизменении микроклиматов в горах, особенно

°с

Рис. 2.26. Зависимость м еж ду средними месячными температурами почвы (0— 1 
и 10 см) и температурой воздуха (2 м) около границы леса, Обергургль, 
Австрия (2072 м), нюнь 1954 г.— июль 1955 г. (По [3], нз [71].)
/  — средние амплитуды (0—1 см); 2 — средние и средние экстремумы (0—1 см), <? — абсо
лютные экстремумы (0 -1  см); 4 — средние н средние экстремумы (10 см)

вблизи границы леса. Например, исследования в субальпийском 
поясе в Швейцарии показывают, что гребни и глубокие овраги 
с неровностями в 5— 12 м могут изменять скорость ветра на 
± 6 0 % ,  когда направление ветра перпендикулярно к хребтам [44]. 
Кроме того, на подветренной стороне препятствий образуются 
вертикальные вихри в форме ротора. Глоуи [20] показал, что они 
распространяются по горизонтали на подветренной стороне на 
расстояния, равные 10— 15-кратной высоте препятствия. Для по
лосы растительности с 5 0 % -ной плотностью скорость ветра 
уменьшается вниз по течению на 80 % на расстоянии вплоть до 
3—5-кратной высоты растительности. Поэтому в соответствии 
с режимом ветра на подветренной стороне около деревьев и кус
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тарников создаются характерные и повторяющиеся формы накоп
ления снега: на подветренной стороне каждой группы деревьев 
образуются сугробы (или «острова»), которые защищают ветви 
от зимнего иссушения, тогда как незащищенные побеги в кроне 
деревьев или на наветренной стороне постепенно буреют и отми
рают. Иссушение, по-видимому, вызывает напряжение испарения 
в сезон, когда влага в корнях и стволе или в почве находится 
в замерзшем состоянии. Уардл [64] считает, что недостаточная 
предзимняя закалка также ответственна за этот процесс, вызы
вающий анатомические и морфологические изменения в деревьях. 
Эти изменения проявляются в деформации кроны дерева — «по- 
висании кроны» у большей части поросли на подветренной сто
роне ствола дерева. В экстремальных условиях внутри верхней 
зоны криволесья деревья принимают стелющиеся формы [21, 
64, 70].

Так как воздействие ветра на деревья хорошо установлено, 
хотя до конца не исследовано, делались попытки использовать 
деформацию дерева как показатель условий местных ветров 
в районах, где данных об экстремальных ветрах мало. Так, Хол- 
ройд [28] построил мелкомасштабные карты направления ветра 
для района в горах Уайтфейс (штат Нью-Йорк), а Хольтмейер 
[29 ]— в горах Индиан-Пикс (штат Колорадо). Такие карты 
можно использовать для распознавания местных областей кон
вергенции/дивергенции ветра — эти сведения важны при выборе 
места строительства зданий, линий электропередачи, лыжных 
подъемников и силовых установок или для прогноза распростра
нения загрязняющих воздух веществ. Совсем недавно Уэйд и 
Хьюсон [63] попытались определить количественную зависимость 
между показателями деформации дерева и скоростью ветра. Они 
рассчитали уравнения регрессии деформации на среднюю годо
вую скорость ветра, хотя продолжительность скоростей, превы
шающих порог порядка 3—5 м/с, по-видимому, является более 
подходящим параметром для оценки воздействий ветра на де
ревья.

Зкологи считают, что на рост растительности в горах наиболь
шее влияние оказывает экспозиция [30]. Эта концепция, кажется, 
количественно не определена, но, по всей видимости, она учиты
вает скорость ветра и его воздействие на снежный покров, как 
в Кейрнгормсе, где работал Инграм, так и в Скалистых горах 
(штат Колорадо), где работали Уардл и Хольтмейер. Однако ско
рость ветра также влияет на напряжение транспирации, которое 
зависит и от иных факторов [15]. Исследования около границы 
песа в Альпах (Давос) показали, что относительно высокие 
скорости ветра и раннее таяние снега благоприятствуют выжива
нию посадок деревьев (лиственницы, ели и сосны) на гребнях 
хребтов и теплых склонах [49]. Там, так же как и в Скалистых 
горах, глубокий долго лежащий снег способствует развитию гриб
ковой болезни растений. Напротив, для роста дерева вверх бла
гоприятны солнечные, но защищенные от ветра места. Рису-
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нок 2.27 схематически иллюстрирует эти выводы [62]. Jlapxep 
]35] считает, что в альпийском поясе, где растения подвергаются 
климатическим стрессам из-за низкой и сильно колеблющейся
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Рис 2 27 Схематические зависимости м еж ду рельефом, микроклиматом, снеж 
ным покровом и ростом деревьев на границе леса (2170 м) около Давоса, 
Ш вейцария (П о [62])
Разрез от обращ енного на северо-восток склона с углом наклона 40- 45° через лавинный 
желоб и обратный отрог горы Климатические средние значения вычислены для вегета 
ционною периода / — суммарная солнечная радиация (ккал/см2) на склоне при безоб 
лачных условиях, 2 — температура поверхности, почвы, 3 — скорость ветра на высоте 1 м 
для времени м еж ду 00 и 18 ч, 4 — средняя высота снежного покрова в апреле, 5 — про
должительность залегания снежного покрова, 6 — рост кроны, 7 — выживание 12-летних 
посадок лиственниц в горшках (%)

температуры, в них возникают различные процессы адаптации, 
обеспечивающие морозостойкость как в зимних, так и в летних 
условиях. Однако в настоящее время нет окончательной приемле
мой интерпретации «экспозиции».

б Топоклиматические эффекты Топоклиматы определяются глав
ным образом влияниями угла наклона склона, его ориентации и 
закрытости горизонта. Они относительно явно выражены в случае
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радиации и температуры, Но возможны также воздействия вто
рого порядка, которые проявляются в виде влияния рельефа на 
скорость ветра и на образование ветров склонов и ветров горно
долинной циркуляции.

Самые явные топоклиматические различия возникают между 
обращенными на север склонами, с одной стороны, и обращен
ными на юг, с другой, и между дном долины и гребнями хребтов. 
В зависимости от ориентации долины относительно горного 
хребта и профиля поперечного сечения долины могут также воз
никать и другие особенности. Главным фактором, определяющим 
условия на склоне и зависящим от его ориентации, является сол
нечная радиация, тогда как воздействия ветра и стока — важные 
дополнительные факторы климата вершин хребтов и пойм долин, 
особенно в ночное время и в условиях зимы.

100 

80 
ВС 
ЬО 
20
О

Рис. 2.28. Прямая (2) и рассеянная ( / )  солнечная радиация, измеренная на се- 
веро-северо-западном склоне с углом наклона 30° (в процентах от измерен
ной на юго-юго-восточном склоне а  Хоэнпейссенберге, Ф РГ ). (По [22].)

Влияние склонов на радиацию и температуру почвы подробно 
анализировал Грунов [22] в Хоэнпейссенберге (Бавария). Рису
нок 2.28 иллюстрирует различия в прямой и рассеянной радиации, 
падающей на склоны, обращенные на северо-северо-запад и юго- 
юго-восток, с углом наклона примерно 30°. Общие суммы больше 
всего отличаются зимой, когда высота солнца мала; обращенный 
на север склон получает только 30 % от количества радиации, 
получаемой обращенным на юг склоном, и почти вся радиация на 
первом из них является рассеянной. Связанные с этим разности 
температуры почвы показаны на рис. 2.29 для средних суточных 
значений и средних значений в 14 ч. Разность температур почвы 
(на глубине 50— 100 см) достигает минимума зимой и летом, 
а максимума в переходные сезоны. Зимой снежный покров изо
лирует почву, и это ведет к тому, что между склонами почти нет 
различий. Склоны покрыты снегом с ноября по март (по апрель 
на северном склоне), и северный склон, кроме того, является 
обычно более влажным. Влияние суточного нагревания на верхний 
почвенный слой в 14 ч явно выражено летом.

Существует три общих подхода к дифференциации топоклима- 
тов в горных областях: первый — с помощью непосредственного 
измерения климатических элементов на сети метеорологических
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станций; второй — путем полевых обследований распределения 
климатических воздействий на растительность, таких, как гибель 
от заморозков или повреждение от ветра; третий — на основе вы
численных с помощью анализа топографической карты радиаци
онных потоков. Топоклиматические исследования выполнялись во 
многих горных областях, в том числе в юго-восточной Аляске, 
польских Карпатах и Альпах. Отметим некоторые общие резуль
таты этих исследований.

Характеристика топоклиматов в Польше, которая сделана 
Хессом и сотр. [25] на основе данных о температуре и относи
тельной влажности, охватывает широкие категории территорий: 
1) долины, где различаются соответственно дно долины, террасы

си

1350 1351 1950 1351
Рис 2.29 Разности м еж ду средними месячными температурами почвы на южном 

и северном склонах с мая 1950 г по сентябрь 1951 г. в Хоэнпейссенберге, 
ФРГ. (По [22].)
а — средние суточные значения, б — средние значения в 14 ч

и борта долины, 2) склоны, включающие «тепловой пояс» 
(с. 171), и более низкие хребты и 3) хребты, вершины и склоны 
гор от малых до умеренных высот. В долинах обычно отмечается 
самая большая амплитуда суточного хода температуры, самая 
большая частота заморозков и радиационных туманов, а на скло
н а х — наименьшая амплитуда температуры и самый продолжи
тельный безморозный период. Верхняя зона имеет более низкие 
средние значения температур и малую их суточную изменчивость. 
Внутри каждой категории микроклиматические различия возни
кают в соответствий с мелкомасштабными особенностями рельефа 
и растительным покровом.

Рассматривая Западные Карпаты Польши, Хесс и сотр. [26] 
с помощью уравнений регрессии связывают разные термические 
параметры со средними годовыми значениями температур, а сами 
средние годовые значения температуры линейно зависят от вы
соты. Уравнения составлены отдельно для выпуклой и вогнутой 
форм рельефа и для северных склонов. Например, из рис. 2.30 
видно, что абсолютные минимумы значительно ниже на вогнутых 
склонах. Подобные же группы уравнений были составлены для 
таких параметров, как продолжительность безморозного периода
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в зависимости от средних годовых минимальных температур. Эти 
уравнения применимы только для мест выше уровня инверсий 
в долинах. Такие уравнения должны опираться на местные дан
ные, так как коэффициенты регрессии в разных районах могут 
меняться в широких пределах. Следовательно, этот подход тре
бует многочисленных измерений в широком диапазоне погодных 
условий.

В пересеченной местности пространственная согласованность
одних климатических элементов, очевид
но, меньше, чем других. Например, кор
реляция температуры воздуха между 
станциями, размещенными внутри малой 
области в районе перевала Читстоун 
(1774 м) в юго-восточной Аляске в раз
ных топоклиматах, значительно слабее 
для суточных минимальных температур, 
чем для максимальных [9]. Видимо, это 
объясняется влиянием ледниковых вет
ров и застоем холодного воздуха, обра
зующего так называемые озера, кото
рые влияют на значения минимальных 
температур на станциях в долинах. Д ру
гие исследования в тех же областях 
[10, 11] показали, что тепловой режим 
подстилающей поверхности определяется 
главным образом углом наклона склона, 
его ориентацией и углом закрытости го
ризонта. Тепловой режим менее чувстви
телен к радиационным свойствам поверх
ности (альбедо и излучательной способ
ности), за исключением мест, которые 
покрыты снегом или льдом. Он также 
менее зависит от тепловых свойств, та
ких, как объемная теплоемкость, темпе

ратуропроводность и глубина промерзания почвенного слоя.
Вычисление радиации, поступающей на однородные участки 

склона, с учетом как полевых измерений, так и определений по 
карте угла наклона и ориентации склона и закрытости горизонта, 
а также полевых измерений или вычисления прямой либо сум
марной солнечной радиации при безоблачном небе впервые было 
тщательно выполнено в работах [61, 65]. Зависимость суммарной 
солнечной радиации от ориентации долины и угла наклона ее 
склонов в Австрии характеризуется табл. 2.14. Зависимость ра 
диации от высоты и ориентации склона была рассчитана Борзен
ковой [2] на основе теоретических методов Кондратьева и Мано- 
ловой [34] и наблюдений Айзенштата. Некоторые ее результаты 
указаны в табл. 2.15. При безоблачном небе на высоте 3600 м 
обращенные на север склоны с углом наклона 30° получают 
только 49 % годовой суммы прямой солнечной радиации, падаю-

Рис. 2.30. Линии регрессии 
м еж ду абсолютными ми
нимальными температу
рами на выпуклых (абс
цисса) и вогнутых (ор
дината) формах мест
ности в польских Карпа
тах (1951— 1960 гг.). 
(И з [25].)
1 — выпуклые формы и до 
лины в Предкарпатье, 2 — 
вершины и глубокие до 
лины в Карпатах.
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Таблица 2.14 Суммарная солнечная радиация в долинах Австрии
(в процентах от радиации на горизонтальную поверхность) для разных

условий облачности. И з [48]

Сезон ность
Угол горизонтаОблач-

(балл) 10о 20° 30° 10° 20° 30°

Меридиональная долина Зональная долина

0 97 92 85 99 98 96
5 98 9 3 ,5 8 8 ,5 99 97 9 3 ,5

10 99 96 93 99 97 93

0 95 86 74 95 17 17
5 96 8 8 ,5 8 0 ,5 9 6 ,5 47 46

10 99 98 96 99 98 96

Таблица 2.15 Рассчитанные значения прямой солнечной радиации и радиационного 
баланса для горизонтальной и наклонных поверхностей на Кавказе. По [2]

Горизояталыая Северный склон 30° Южный склоч 30° поверхность

-О -О -О
Состояние _ , ^  ^  5/5 i  ^
неба Высоты (м) о  сз «  о «  «  о «

_ а  а  <=* ^  а  а  ^  v а  » ч
2 аг аг« _ * аг гг a 5 34 =Г!3
S  « « 'о  S  53 С 'о  S  в  « 'о  „ •*^  8 58«  ^  a  а  со a  a  „  со
О .Ч  Ч Л  8  ^ f 5 О . «  «  3S Л *  Л е  ^  «  53 3  ^  « Я
ч  a .  =a.a;Q ; Q j s i f t .  Q j а  а .  О?

Средние годовы е значения (к Д ж /(го д -см 2) )
Безоблачно 400 683 347 0 ,51 389 103 0 ,2 8 857 490 0 ,5 7

3600 917 144 0 ,1 6 453 — 5 — 1125 288 0 ,2 6
Пасмурно 400 142 79 0 ,5 6 132 79 0 ,6 0 132 79 0 ,6 0

3600 185 40 0 ,2 2 170 40 0 ,2 4 170 40 0 ,2 4

Средние июньские значения (кДж1(мес-см2) )
Безоблачно 400 89 54 0,61 70 41 0 ,5 9 85 54 0 ,6 4

3600 116 42 0 ,3 6 85 28 0 ,3 3 10 7 68 0 ,6 4
Пасмурно 400 18 11 0,61 16 11 0 ,6 9 16 11 0 ,6 9

3600 23 13 0 ,5 6 21 13 0 ,6 2 21 13 0 ,6 2

щей на горизонтальную поверхность, на высоте 400 м — 57%.  
Соответствующие цифры для обращенных на юг склонов с углом 
наклона 30° составляют 122 % от горизонтальной поверхности на 
высоте 3600 м и 126% — на 400 м. Склоны более низких возвы
шенностей могут получать также больше прямой радиации благо
даря отражению ее соседними горами, чем склоны на больших 
высотах, хотя эта разность численно не оценивалась. При сплош
ной облачности (низкая облачность) все склоны с углом наклона
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30° получают около 92 % суммарной солнечной радиации, прихо
дящей на горизонтальную поверхность. На рис. 2.21 видны пора
зительные различия между северными и южными склонами с уг
лом наклона 30° в зимние месяцы в умеренных широтах.

Рассчитанные значения радиационного баланса (табл. 2.15) 
также свидетельствуют о значительной годовой разности между 
северным и южным склонами, особенно на малых высотах. 
На больших высотах она наиболее заметна в летние месяцы. 
Айзенштат [1] измерял радиационный баланс на высоте 3150 м 
на северном и южном склонах пер. Кумбель (около Шахристана), 
на северном склоне Туркестанского хребта (40° с. ш., склоны 
в 31—33°). Он пришел к выводу, что за пять ясных дней в сен
тябре дневная сумма на обращенном на юг склоне (1784 мДж/м2) 
была в 3,4 раза больше, чем на обращенном на север, в то время

Рис 2 31 Средние суточные максимальные и минимальные температуры почвы 
на глубине до 35 см на солнечном ( / )  и затененном (2) склонах около гра
ницы леса, Д авос (2170 м ), в январе и июле 1968— 1970 гг (И з [62])

как сумма за сутки (1298 мДж/м2) была соответственно в 7,5 раз 
больше. (Различия в альбедо были малы: 0,15 на обращенном на 
юг склоне и 0,20 на обращенном на север.)

Сравнения турбулентных потоков тепла на склонах немного
численны. В юго-восточной Аляске по данным за 11 летних дней 
на дне долины на склонах, обращенных на юго-восток и северо- 
запад, в потоках скрытого тепла были обнаружены большие раз
личия по абсолютной величине и фазе (табл. 2.16) [10, 11]. 
Суточные суммы испарения на обращенном на северо-восток 
склоне составляют только третью часть от суммы испарения на 
дне долины, но здесь основным определяющим фактором является 
растительный покров. Дно долины и юго-восточный склон зани
мает в основном тундра с мхами, лишайниками и отдельными 
ивами на склоне, тогда как северо-западный склон представляет 
собой мелкую и крупную каменистую осыпь.

На границе леса в Альпах большие контрасты в радиации, 
приходящей на солнечные и затененные склоны, проявляются 
и в значениях средней температуры почвы в январе примерно 
до глубины 10 см, а в июле до 25 см и больше (см. рис. 2.31). 
Однако несмотря на вычисленные большие разности радиации 
на больших высотах (табл. 2.15) несколько исследовании указы
вают на убывание с высотой различий в температурах почвы

см 
о г

-2 0 2 Ь



Таблица 2.16  Потоки скрытого тепла и отношение Боуэна в трех пунктах 
в районе пер. Читстоун (Аляска) за 11 дней в июле— августе По [11]

Время (ч)
Суточное ИспарениеМесто

00 03 06 09 12 15 18 21
значение (ММ)

П оток скрытого тепла (Вт/м2)

Горизонтальный участок 10,5 7 ,0 — 6 6 ,3 — 181,4 — 233,8 — 177,2 — 4 8 ,8 10,5 — 126,9 4 ,4

ЮВ склон (34°) 3 4 ,9 3 4 ,9 — 167,5 — 361,5 — 32 1 ,0 — 101,2 3 4 ,9 3 4 ,9 — 9 7 ,4 3 ,4

СЗ склон (28°) — 2 0 ,9 — 2 0 ,9 — 2 0 ,9 — 4 1 ,9 —8 0 ,2 — 9 7 ,7 —8 0 ,2 - 1 7 , 4 — 4 5 ,5 1,6

Отношение Боуэна 1

Горизонтальный участок 2 ,8 6 4 ,7 0 — 0,01 0 ,3 3 0 ,3 9 0 ,4 2 - 0 , 2 1 2 ,6 7

ЮВ склон 0 ,8 0 0 ,8 6 0 ,3 5 0 ,3 6 0 ,3 9 0 ,4 8 0 ,4 8 0 ,7 0

СЗ склон — 0 ,6 0 — 0 ,9 3 — 1,10 — 0 ,1 7 0 ,5 3 0 ,8 6 1,09 0 ,3 6

’ Отношение Ьоуэна =  поток ощутимого тепла/поток скрытого тепла Оба потока положительны, когда направлены к поверхности Отрицатель 
ные значения отношения Ьоуэна наблюдаются, когда потоки имеют противоположные знаки.



между склонами, ориентированными на север и на юг. Это спра
ведливо для северных и южных склонов Передового хребта 
в штате Колорадо с углом наклона 7— 10° между высотами 2200 
и 3750 м и для Санта-Каталина в штате Аризона между высотами 
2150 и 2750 м [6]. Мани [40, с. 7] заметила, что в северо-запад- 
ных Гималаях выше 4500 м и температуры почвы летом почти 
одинаковы на обращенных на север и на юг склонах. Видимо, 
для проверки этих результатов необходимо провести больше 
сравнений вычисленных и измеренных потоков энергии и наблю
денных температур почвы.

Сейчас возможно непосредственное вычисление и картирова
ние падающей радиации по цифровым топографическим данным, 
как показано на рис. 2.23. Недавно разработана модель расчета 
на ЭВМ компонентов энергетического баланса над горными по
верхностями [13]. Приходящая солнечная и инфракрасная ра
диация вычисляется для каждой точки с учетом склона, экспо
зиции и данных о закрытости горизонта. Первоначально должны 
быть заданы температура воздуха, влажность и скорость ветра 
в каждой точке сетки — они используются для того, чтобы опре
делить вертикальные профили для вычисления потоков тепла. 
Задаются также параметр шероховатости, альбедо и термические 
свойства почвы. С помощью модели рассчитывается температура 
поверхности, поток тепла в почву, потоки явного и скрытого тепла 
и радиационный баланс, которые затем могут быть нанесены на 
карту для определенного времени суток. В основе модели лежит 
теория температурного равновесия, которая утверждает, что тем
пература поверхности удовлетворяет уравнениям потока энергии 
для данного ряда граничных условий. В настоящее время модель 
применима только для условий безоблачного неба и имеет много
численные ограничения, но она представляет собой существенно 
новый подход к исследованиям топоклимата в пересеченной мест
ности.
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3 Системы циркуляции, 
связанные с орографией

А Динамическая деформация

Воздействия топографии на движение воздуха происходят в широ
ком диапазоне масштабов и создают иерархию систем циркуля
ции с помощью механизма динамических и термических факторов. 
Здесь мы остановимся на трех основных типах динамического 
процесса. Первый — обширные горные хребты создают волновые 
движения планетарного масштаба в результате крупномасштаб
ных вихревых воздействий. Второй — горы вызывают деформацию 
погодных систем синоптического масштаба, особенно фронтов. 
Третий — топография всех масштабов вызывает волновое движе
ние в результате локальных гравитационных воздействий. Не
смотря на то что эти типы не всегда четко разграничены, они 
дают удобную основу для обсуждения. Подробные обзоры оро
графических воздействий на воздушный поток приведены в рабо
тах Алака [4], Николса [86] и Смита [110], а удачное резюме — 
в работе Бира [8].

1 Влияния планетарного масштаба

В планетарном масштабе поток воздуха над горами подвергается 
воздействию кривизны Земли и земного вращения, которые со
здают горизонтальное волновое движение. Длины волн в запад
ном потоке воздуха умеренных широт составляют примерно 
5000 км, причем ложбины волн расположены вниз по течению от 
основных горных хребтов. В среднем существуют ложбина около 
80° з. д. вниз по течению от Скалистых гор и другая ложбина 
около 130° в. д. вниз по течению от Гималаев и Тибетского на
горья. Распределение суши и моря вследствие их температурных 
различий, конечно, способствует возникновению этих волновых 
систем, но, по крайней мере зимой, орографические воздействия, 
по-видимому, сказываются сильнее [55, 56]. Что касается горных
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поясов, то отмечается тенденция к образованию гребней высокого 
давления над ними, хотя эта особенность хорошо выражена только 
в умеренных и высоких широтах запада Северной Америки. 
Значение этих планетарных волн заключается в том, что они 
влияют на образование и движение барических систем. Депрессии 
умеренных широт, как правило, развиваются или усиливаются 
под восточным краем высотной ложбины волны, например над 
восточным побережьем Северной Америки и близ восточных бере
гов Азии.

Крупномасштабные воздействия орографического препятствия 
на воздушный поток над ним обычно объясняются как следствие 
зависимости между дивергенцией и завихренностью. Она описы
вается уравнением сохранения потенциальной завихренности:

(£ +  f )/Ap =  const,

где £— вертикальная составляющая относительной завихрен
ности (циклоническая завихренность положительна в северном 
полушарии), / — параметр Кориолиса (вертикальная компонента 
вектора вращения Земли), причем /  =  2со sin ф, где со — угловая 
скорость вращения Земли, ф — широта, Ар — толщина атмосфер
ного столба в единицах давления.

При выводе уравнения предполагается, что атмосфера несжи
маема и что воздух движется адиабатически.1 Уравнение показы
вает, что когда столб воздуха приближается к горному хребту 
и Ар уменьшается, соответственно уменьшается (£ +  /). Другими 
словами, вертикальное сжатие столба воздуха компенсируется 
горизонтальным расширением, т. е. горизонтальной дивергенцией. 
Чтобы (£ +  /) уменьшилось, необходимо либо чтобы воздушный 
поток приобрел антициклоническую кривизну, либо чтобы воздух 
перемещался к экватору, где / меньше. Наоборот, на подветрен
ной стороне препятствия Ар снова увеличивается и соответственно 
увеличивается (£ +  f) [12, 28,93].

Системы воздушных течений, наблюдающиеся над большими 
горными хребтами, указывают, что их влияние на кривизну (или 
относительную завихренность) воздушного потока является пре
обладающим. Например, над Скалистыми горами западные тече
ния в свободной атмосфере имеют тенденцию приобретать анти
циклоническую кривизну, несмотря на связанное с этим небольшое 
перемещение к полюсу (/ изменяется очень мало по сравнению 
с £, которое меняет знак). Однако, согласно Смиту [111], пра
вильное объяснение не обязательно связано с изменением завих
ренности из-за вертикального растяжения. Вероятнее всего, что 
воздушные частицы, пересекающие хребет в квазигеострофическом 
потоке, подвергаются объемному расширению при подъеме. Это 
создает антициклоническую завихренность, и влияние расшире
ния не уничтожает ее, а вызывает постоянную циркуляцию.

1 Это эквивалентно утверждению, что поток является изэнтропическим, 
т е что он течет вдоль поверхностей постоянной потенциальной температуры 
(температуры воздуха, приведенного сухоадиабатически к давлению 1000 гПа)
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Амплитуда волнового возмущения сильно зависит от широтной 
протяженности препятствия. Такие горные хребты, как Скали
стые горы, Анды и Гималаи, воздействуют на крупномасштабный 
планетарный воздушный поток, а протяженность Альп недоста
точна для таких воздействий. Южные Альпы Новой Зеландии, 
охватывающие 5° широты, также, вероятно, недостаточно протя
женны, чтобы оказывать такие воздействия, хотя данные о тече
ниях на юге Тихого океана довольно скудны. Рейтер [96, с. 382— 
383] отмечает два интересных обстоятельства. Во-первых, если 
скорость ветра ниже определенного порога, узкий поток струйного 
течения может отклоняться антициклонически так, что не пере
секает горный хребет. Критическая скорость для зонального по
тока, встречающего препятствие высотой 2 км и протяженностью 
1000 км, равна 20 м/с. Если кривизна потока циклоническая 
(антициклоническая), это критическое значение будет соответ
ственно меньше (больше). Во-вторых, если рассматривать цикло
ническую и антициклоническую стороны от оси струйного тече
ния, то свойства завихренности могут привести к дивергенции 
(дифлюэнции) воздушного потока. Южнее оси струйного течения, 
там, где абсолютная завихренность (£ +  /) приближается к нулю, 
воздействие горного препятствия на поток приводит к уменьше
нию /, отклоняя поток по направлению к экватору. На северной 
стороне от оси струйного течения поток отклоняется по направле
нию к полюсу, поскольку абсолютная завихренность сохраняется. 
Профили ветра на высотах зимой свидетельствуют, что такие рас
щепления наблюдаются в западных струйных течениях, которые 
натекают на Скалистые горы, Тибетское нагорье и Гималаи [24], 
хотя, по крайней мере в последнем случае, причина дивергенции, 
вероятно, не только динамическая. Зимой Тибетское нагорье яв
ляется поднятым на большую высоту источником холода, который 
создает интенсивную бароклинную зону на своем южном крае, 
и здесь длительно существует западное субтропическое струйное 
течение.

2 Влияния синоптического масштаба

Эволюция планетарного потока очень важна для глобального 
климата, а видоизменения синоптических систем непосредственно 
сказываются на условиях в самих горах. На такие системы оро
графия влияет двояко: фронтальные циклоны, проходящие над 
горным хребтом, подвергаются структурной модификации и на 
подтветренной стороне гор усиливается циклогенез. Первый про
цесс более важен для изменений погоды в горах, хотя второй 
может повлиять на условия ветра с подтветренной стороны хребта.

Имеется несколько динамических и термодинамических меха
низмов, участвующих в орографическом изменении характеристик 
фронта. Один из них — маскирование фронта [44, с. 610]. Фронты, 
проходящие над горными системами с обширными межгорными 
котловинами, могут скользить по верху неглубокого слоя холод
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ного воздуха, заполняющего котловину. Это может сглаживать 
температурные контрасты на нижних уровнях по обе стороны 
холодного фронта и подчеркивать их по обе стороны теплого 
фронта. В ситуациях, где наблюдается предфроитальный фён, 
теплый фронт также может быть замаскирован уменьшением раз
ности температур.

Динамические и термодинамические воздействия орографии 
происходят и в результате вынужденного подъема воздуха над 
препятствием, который приводит к изменению температурной 
стратификации благодаря 
адиабатическим процес
сам. Так как теплые 
фронты имеют типичный 
наклон 1: 100, а парал
лельный им наветренный 
склон препятствия обыч
но более крутой (1:20) ,  
то воздух впереди фронта 
задерживается и, таким 
образом, замедляет дви
жение нижней части 
фронта (рис. 3.1). Это на
долго создает облачность 
и порождает продолжи-

Рис. 3.1. Воздействие горных 
препятствий на прохожде* 
ние фронта.
а  — продвижение теплого фрон
та, б  — зам едление с наветрен
ной стороны, в — отрыв.

тельные дожди с наветренной стороны склонов. Перемещение же 
верхней части фронта происходит беспрепятственно, и фён на под
ветренном склоне может отделить ее от нижней части фронта. 
В последующем на подветренной стороне хребта происходит реге
нерация фронта.

В результате такого замедления теплых фронтов, приближаю
щихся к Скандинавским горам или к Гренландии с запада, цикло
ническая система может окклюдироваться с образованием нового 
центра, развивающегося южнее, там, где теплый фронт обогнул 
препятствие [44, с. 613]. Холодные фронты с типичным наклоном 
1 :20 также имеют тенденцию замедляться у горных препятствий, 
так как составляющая ветра, нормальная фронту, на нижних 
уровнях начинает убывать раньше и убывает быстрее, чем на 
верхних. Это приводит к подъему фронтальной поверхности благо
даря накоплению массы холодного воздуха на нижних уровнях 
[95]. В таких ситуациях холодный воздух может проникать через
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большие понижения в горном препятствии. Это часто наблюдается, 
когда холодные фронты при движении на юго-восток через Испа
нию и Францию встречают Пиренеи, Центральный массив и 
Альпы *. На подветренной стороне хребта и в межгорных котло
винах остатки холодного воздуха могут ослабить нижнюю часть 
холодного фронта.

Вынужденный подъем может также привести к изменению 
влажности. Когда подъем с наветренной стороны склона приводит 
к осадкам, фронты, которые перевалили через хребет, похожи на 
фронты в сухой атмосфере. В них отсутствует конденсационное 
нагревание и ослабевает фронтогедез [88, с. 265, 344].

Воздействия гор наиболее резко выражены, когда фронты 
перемещаются в направлении, перпендикулярном препятствию, 
хотя даже и тогда система может отклоняться к одному из концов 
хребта. Воздействия также зависят от интенсивности и скорости 
движения системы. Например, мощные, быстро движущиеся си
стемы, пересекающие горы Св. Ильи (Аляска—Юкон), модифици
руются слабо, а фронты, перемещающиеся параллельно хребту, 
вообще едва испытывают его влияние [121].

Так называемый барьерный эффект — влияние горных хребтов 
на движение воздуха — наиболее выражен, когда хребты высоки 
и непрерывны и когда натекают массы устойчивого холодного 
воздуха. Это хорошо видно из анализа вторжения полярного кон
тинентального воздуха из центральной Канады на побережье 
Тихого океана в штате Вашингтон в январе 1940 г. [27]. Скали
стые горы и в меньшей степени Каскадные горы позволяли пере
мещаться на запад выше уровней вершин только воздуху с более 
высокими потенциальными температурами. Когда воздух дви
гался в западном направлении, в слое толщиной по крайней мере 
2000 м наблюдалось оседание и происходило нагревание при вер
тикальном градиенте температуры, близком к сухоадиабатиче
скому. Барьерный эффект Гималайского хребта, ограничиваю
щего распространение летнего муссонного воздуха на север, 
и барьерный эффект Тибетского нагорья, препятствующий пере
мещению на юг холодного воздуха из низкого Сибирского анти
циклона зимой, хорошо известны в климатологии, хотя мало 
исследованы в деталях.

Над высокими горами и нагорьями условия погоды во время 
прохождения синоптических систем отражают тот факт, что ха
рактеристики воздушных течений свободной атмосферы стано
вятся характеристиками приземного воздуха над возвышенностями. 
Тейлор-Бардж [121] заметила, например, что высотные ложбины 
тепла могут воздействовать на погоду в горах Св. Ильи выше 
2500 м. Точно так же, исследования на ледяном щите Гренландии 
показали, что карты топографии изобарической поверхности 
700 гПа являются самым лучшим средством синоптического ана-

1 Некоторые примеры для Центральной Азии описаны Лидольфом [78, 
с 160— 169]
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лиза для описания фронтальных систем, проходящих над Грен
ландией [46, 47].

Горные препятствия не только влияют на фронтальные си
стемы, но и изменяют поле ветра вследствие возникновения оро
графических разностей давления. Малберг [80] считает, что 
типичное среднее значение разности давления между наветрен
ным (высокое) и подветренным (низкое) склонами определяется 
главным образом разностью температур, а динамические воздей
ствия, обусловленные блокированием воздушного потока, второ
степенны. Типичный «фёновый нос», видный на ежедневных кар
тах давления [14], является синоптической иллюстрацией такого 
воздействия склона. Малберг также указал на факт, что в горных 
областях приведенное к уровню моря давление часто завышено 
и это вызвано инверсионными условиями, частыми в горных доли
нах и котловинах, где накапливаются озера холодного воздуха 
[125]. Однако Смит [110, с. 103] считает, что высокое давление 
на наветренной стороне хребта объясняется гидростатическим 
эффектом, приводящим к образованию над горами мощного слоя 
холодного плотного воздуха. Смит также замечает, что геостро- 
фический сбалансированный поток над горой с изэнтропическими 
поверхностями, параллельными рельефу, возможен только при 
наличии антициклонической циркуляции над горами — «горного 
антициклона». Однако имеющиеся данные о вертикальных гради
ентах температуры в горах (с. 50), как правило, не подтверждают, 
что эти вертикальные градиенты температуры являются адиаба
тическими. В настоящее время свойства потока над горными пре
пятствиями недостаточно изучены ни теоретически, ни экспери
ментально.

Кене [94] изучал следствия антициклонической деформации 
линий тока над хребтом. Он заметил, что она приводит к увели
чению градиента давления с левой стороны хребта, если смотреть 
вниз по потоку (в северном полушарии), известного в литературе 
как угловой эффект [44, с. 606]. Градиент давления вызывает 
локальный максимум ветра, такой, например, как трамонтана во 
время общего северо-западного воздушного потока к востоку от 
Пиренеев или хорошо известный мистраль к востоку от Централь
ного массива во Франции [32]. Эти системы течений представ
лены линиями тока на рис. 3.2.

В высоких широтах препятствия оказывают существенное влия
ние на низкие устойчивые воздушные течения [33, 102]. Напри
мер, зимой севернее хребта Брукс (Аляска) устойчивый холодный 
воздух, приближающийся к хребту с севера, отклоняется влево и 
создает западные барьерные ветры, дующие параллельно горам. 
Швердфегер показал, что градиент температуры на изобариче
ской поверхности, перпендикулярный к северному склону (холод
ный воздух натекает на склон), обусловливает термический ветер 
восточный компонент которого параллелен хребту (рис. 3.3 а). 
Это эквивалентно большому направленному с юга на север гра
диенту давления, который, таким образом, определяет западный
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компонент геострофического ветра в нижнем слое холодного воз
духа близ склона. В векторной форме картина выглядит следую
щим образом: чтобы получить геострофический ветер нижнего 
слоя, следует вычесть вектор термического ветра между слоями 
из вектора геострофического ветра верхнего слоя (рис 3.3 б).

Рис. 3.2. Угловой эффект в воз
душном потоке к востоку 
от Центрального массива 
(мистраль), к востоку от 
Пиренеев (трамонтана) и 
к востоку от Кантабрий
ских гор в Испании. (И з 
[32].)

Термический ветер определяется только уклоном поверхности 
(и границы холодного воздуха), интенсивностью инверсии и 
возможным застоем холодного воздуха около препятствия.

в л
+ vT

КолоШьш ~5озЩх

Рис. 3.3. Схема барьерных ветров к северу от хребта Брукс (Аляска). (По [31].)
Северный натекающий на склон поток отклоняется и приобретает западны е компоненты 
на уровнях гор. а — вертикальный разрез через устойчивый воздух, движущ ийся к хребту  
Брукс. 1 — ниверсия; у Г — градиент температуры (от холода к теплу); б — проекция 
векторов ветра иа плоскость: V T — термический ветер; Vg — геострофический ветер;
индексы 0, 1 и 2 указывают уровни; ^о(А) и — приземные ветры в точках А и В,
они отклоняются примерно на 30° влево от соответствующих геострофических ветров.

Подветренный циклогенез имеет большое значение во многих 
районах земного шара. Он наблюдается не только на подтветрен- 
ной стороне больших горных препятствий на пути западного пере
носа умеренных широт, таких, как Западная Кордильера в Север
ной и южной Америке или Тибетское нагорье, но также на под
ветренной стороне многих меньших горных систем, таких, как 
Альпы. Это явление важно с точки зрения анализа участвующих 
в циклогенезе процессов, а также потому, что подтветренный
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циклон может влиять на погодные условия, в особенности на под
ветренных склонах.

Влияние Скалистых гор на циклогенез, особенно в восточной 
части провинции Альберта и штата Колорадо, хорошо известно 
[26, 45, 50, 81, 88, глава 11]. В западном воздушном потоке суще

ствует ложбина на подветренной стороне хребта, связанная с адиа
батическим нагреванием нижнего слоя атмосферы в нисходящем 
вдоль подтветренного склона потоке и с вертикальным расшире
нием столба воздуха. Эта стационарная барическая ложбина 
углубляется, когда тихоокеанский циклон приближается к запад
ному побережью и усиливает поток, перетекающий через горы. 
На следующей стадии процесса адвекция холодного воздуха сме
няет нагревание, обусловленное адиабатическим опусканием. 
Однако циклогенез продолжается в результате адвекции положи
тельной (циклонической) завихренности, в то время как на верх
нем уровне относительная дивергенция поддерживает конверген
цию и подъем воздуха в нижнем слое атмосферы. Наконец, 
приземный холодный фронт тихоокеанского циклона может пере
меститься на подтветренную сторону, в ложбину, и орографиче
ские воздействия прекращаются, поскольку с поворотом призем
ного ветра к северо-западу нисходящая по склону составляющая 
потока обращается в нуль.

Процессы, приводящие к подветренному циклогенезу в Альпах, 
несколько иные и отличаются большой сложностью. Сперанца 
[114] заметил, что истинный подветренный циклогенез наблю
дается, вероятно, самое большее пять раз в год. Приведенное 
описание случая, изученного Буцци и Тибальди [21], иллюстри
рует взаимодействие между топографией и холодным фронтом, 
который вторгался с северо-запада и усиливал бароклинное поле 
в верхней тропосфере над северной Италией (рис. 3.4 а —г). 
Буцци и Тибальди обнаружили, что очень важно различать воз
действия Альп на поле давления и фронтальные структуры, с од
ной стороны, и верхнее тропосферное приспособление, с другой 
стороны. Ниже высоты 2 км, там, где Альпы образуют препятст
вие протяженностью 450 км для западного воздушного потока 
[35], взаимодействие между препятствием и воздушным потоком 
создает возмущение давления в нижнем слое атмосферы с анти
циклонической завихренностью, вызванной сжатием вихревой 
трубки над горами, и с циклонической завихренностью, которая 
усиливается на подветренной стороне. Дугообразная выпуклая 
форма линии западных Альп деформирует термическое поле 
в нижней атмосфере, обусловленное блокированием холодного 
воздуха, и эта деформация усиливается благодаря адвекции холод
ного воздуха западнее Альп вдоль долины Роны. Вклад термиче
ского ветра деформирует структуру высотного тропосферного 
потока [95]. Поэтому сильные северо-западные струйные течения, 
проходящие над Францией, имеют тенденцию раздваиваться: одна 
ветвь севернее Альп циклонически искривляется и направляется 
к востоку, а другая ветвь проникает на юг, в сторону Лионского
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Рис. 3.4. Подветренный циклогенез, связанный с прохождением фронта над
Карты приземного давления, 3 апреля 1973 г. в 00 ч по Гринвичу (а) и в 12 ч (в)»
в кельвинах, изотахи — в узлах.

залива [20]. Согласно Радиновичу, неадиабатическое нагревание 
(выделение теплоты конденсации) значительно меньше влияет на 
изменения относительного геопотенциала, чем блокирование или 
замедление адвекции в нижних слоях атмосферы. По форме изо
гипс относительной топографии 1000—500 гПа обычно отмечается 
гребень над подветренной областью с вогнутой стороны Альп, 
связанный с развитием циклона у поверхности земли. Циклогенез
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Нанси Пайерн Удине Бриндизи

Альпами. (И з [21].)
вертикальные разрезы вдоль линий С—D (6) и E—F (г) соответственно. Изэнтропы даны

происходит на восточной периферии конфлюэнтной термической 
лож бины ', связанной с проникновением на юг холодного воздуха 
западнее Альп и с гребнем южнее гор.

Таким образом, Буцци и Тибальди считают, что сильные под
ветренные циклоны формируются внутри орографически вызван-

1 Описание поля относительной топографии и циклогенеза (аитициклоге- 
неза) приводится в работе Сатклиффа и Форсдайка [119], а также в работе 
Ш трингера [118, с. 407].
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ного возмущения субсиноптического масштаба (250 км) в поле 
давления, когда холодный фронт переваливает через Альпы 
(рис. 3.4 а, б). Вслед за быстрым падением давления, связанным 
с этим приспособлением барического поля, происходит небольшое 
углубление и расширение системы, когда ложбина синоптического 
масштаба на верхнем уровне углубляется, причем усиливается 
температурный градиент, направленный параллельно выпуклому 
краю хребта Альп, и отклоняется верхнее струйное течение 
(рис. 3.4 г). Затем, вертикальное объединение возмущения дав
ления на нижнем уровне с верхней ложбиной приводит вслед
ствие бароклинной неустойчивости к нормальному развитию само
стоятельного циклона.

3 Локальная деформация воздушного потока

а Волновые явления  В воздушном потоке над горами возникают 
движения с горизонтальными масштабами 1— 100 км, не считая 
характерных длинных волн, рассмотренных ранее (с. 94). Эти 
мелкомасштабные возмущения потока имеют очень большое зна
чение для погоды непосредственно в районе их возникновения.

Поведение воздушного потока над препятствием зависит 
в принципе от 1) вертикального профиля ветра, 2) распределения 
устойчивости и 3) формы препятствия. Рассмотрим воздействие 
простого протяженного хребта, нормального к воздушному потоку 
в устойчивой атмосфере, в которой потенциальная температура 
возрастает с высотой. Для этих условий Фёрхтготт [37] выделил 
три основных типа потока в зависимости от вертикального про
филя скорости ветра (рис. 3.5). При слабых ветрах, скорость 
которых почти не меняется с высотой, поток течет плавно над 
хребтом, образуя пологую волну (рис. 3.5 а), со слабыми верти
кальными движениями. Такой поток называют ламинарным те
чением. При более сильных ветрах, скорость которых немного 
растет с высотой, воздух на подветренной стороне хребта образует 
стоячий вихрь (рис. 3.5 6). При более интенсивном вертикальном 
градиенте скорости ветра влияние гор создает последовательность 
подветренных волн (рис. 3 .5 в), которая может распространяться 
за препятствием на 25 км и более (фото 2). Эти гравитационные 
волны стационарны, при условии что характеристики потока не 
изменяются. Подветренные волны обычно образуются только 
тогда, когда существует мощный по вертикали воздушный поток, 
отклоняющийся от нормали к линии хребта не более чем на 30°, 
причем направление ветра с высотой меняется незначительно. 
Скорость ветра должна увеличиваться с высотой от наименьшей 
горизонтальной скорости около 7 м/с на уровне гребня для низких 
хребтов (1 км) и от 15 м/с — для хребтов высотой 4 км [86].

На рис. 3.5 б, в, г линии тока свидетельствуют об отрыве воз
душного потока от поверхности. В этом случае развивается ротор
ное движение, формирующее отдельные вихри ниже гребней волн 
[105]. Роторы являются зонами сильной турбулентности, весьма
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опасной для самолетов. Иногда вихрь может достигнуть размеров 
горы, как это наблюдалось близ влк. Фудзияма в Японии [112] 
и в Малых Карпатах в Чехословакии [38]. При катабатическом

а)

4 -
I

•1
I 
I

б)
—i

I
I
I

v -

Рис. 3.5. Типы воздушного течения над горными препятствиями в зависимости 
от вертикального профиля скорости ветра. (И з [30].)
а — ламинарное течение, б  — течение со стоячим вихрем, в  — волновое течение с обла
ком иад гребнем и роторными облаками иа подветренной стороне, г  — роторное течение

течении (см. с. 136) отрыв ликвидируется, так как поток 
спускается вниз по склону, а при конвективных условиях, осо
бенно на подветренном склоне, вероятность отрыва увеличивается. 
В общем отрыв потока наблюдается тогда, когда воздух в выше
лежащих слоях не сохраняет своего устойчивого движения. Однако
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отрыв уменьшает воздействие гор на воздушный поток на более 
высоких уровнях из-за уменьшения амплитуды подветренных 
волн [105].

Фото 2 Волновые облака 7 марта 1966 г над Передовым хребтом в Скалистых 
горах, Боулдер, штат Колорадо (Роберт Бампас, Национальный центр атмо
сферных исследований, Боулдер, штат К олорадо).
Видны как чечевицеобразиые облака, так н облака формы «стопка тарелок» Над сла
бым южным воздушным потоком в полярном континентальном воздухе у поверхности  
земли имелся слой сильных северо западных ветров

Схема Фёрхтготта подтверждается результатами наблюдений, 
выполненных во Французских Альпах Жербье и Беранже [41]. 
Указанные авторы выделили три общих случая в соответствии со 
значением составляющей ветра, нормальной хребту.

1. Для ветров скоростью меньше 8 м/с любые волны являются 
слабыми и плоскими. Турбулентный поток описывается 
одним подветренным ротором. Воздействие гор ограничи
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вается слоем разрыва скорости на высоте 100—200 м над 
гребнем хребта.

2. Для ветров скоростью 8— 15 м/с поток является более тур- 
булизированным, в нижней атмосфере возникает последо
вательность роторов, совпадающих по фазе с гребнями гор. 
Амплитуда волн увеличивается с высотой, если скорость 
ветра постоянна, и она больше, если атмосфера устойчива.

3. Д ля ветров скоростью больше 15 м/с характеристики воз
душного потока аналогичны случаю 2. Длина подветрен
ных волн, их вертикальная амплитуда и появление роторов 
зависят от устойчивости и вертикального градиента ско
рости ветра. Роторы, как правило, слабо выражены, если 
стратификация устойчивая, а скорость ветра увеличивается 
с высотой равномерно.

Теории воздушного потока над горами математически сложны, 
и здесь приводятся только их существенные моменты. Горное 
препятствие создает возмущение в натекающем потоке воздуха, 
а на подветренной стороне вертикальному смещению противодей
ствует восстанавливающая сила тяжести. Частицы воздуха «про
скакивают» положение равновесия, и поэтому в потоке разви
ваются вертикальные колебания на подветренной стороне хребта. 
Если атмосфера устойчива и ветры слабые, период колебаний 
короткий (т. е. частота высока), тогда как в ситуациях с низкой 
устойчивостью и сильными ветрами образуются медленные коле
бания с большой длиной волны. Устойчивая атмосфера благопри
ятствует образованию волн малой длины и большой амплитуды 
потому, что большая устойчивость увеличивает возвращающее 
к равновесию действие силы тяжести на движущийся воздух. 
Существование тонкого слоя инверсии на уровне гребня хребта 
особо способствует образованию волн [31]. Собственные колеба
ния воздушного течения над горами усиливаются при резонансе, 
который может наблюдаться, если орографически вынужденная 
волна усиливает свободные волны [8].

Собственная частота вертикального колебания для сжимаемой 
среды при отсутствии трения известна в литературе как частота 
Брента—Вяйсяля; она имеет порядок 10~2 с-1 и выражается сле
дующим образом-

* - - i r № [LP - V 5 ^ .
где 5  — параметр устойчивости, Г — адиабатический вертикаль
ный градиент температуры, у — вертикальный градиент темпера
туры окружающей среды, равный дТ/дг  (положительный при 
уменьшении температуры с высотой).

Уилсон [129] показал, что максимальное вертикальное сме
щение частицы воздуха с данного начального уровня равно 
где w — начальная вертикальная скорость. Для изотермической
атмосферы дТ/дг =  0, где Г =  270 К, 1/VS =  53 с. В этом случае
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смещение составляет от 0,5 м для w, равного 1 см/с, до 160 м 
для w, равного 3 м/с. Чем более неустойчивы (устойчивы) условия, 
тем большие (меньшие) смещения наблюдаются.

В стратифицированной атмосфере, движущейся над синусои
дальными хребтами, гравитационные волны наблюдаются, когда 
внутренняя (собственная) частота движения (n l = U k )  меньше, 
чем частота Брента—Вяйсяля; здесь £ =  2л/длина волны местных 
хребтов. Гравитационные волны этого типа являются «верти
кально распространяющимися» — под этим подразумевается, что 
возмущение не затухает с высотой. Линии равных фаз для таких 
волн наклонены с высотой против потока, что связано с распро
странением энергии вертикально вверх от земли. Предполагается, 
что никакие компоненты потока не могут излучать энергию вниз 
(«условие излучения»).

Второй основной тип волны — стоячие подветренные волны, 
которые наблюдаются вниз по течению от препятствия. Развитию 
подветренных волн благоприятствует стратификация, когда наб
людается уменьшение устойчивости по вертикали и (или) увели
чение скорости ветра. Это означает, что /2 уменьшается (/ — фак
тор устойчивости, известный как параметр Скорера [ЮЗ]). Если 
пренебречь кривизной вертикального профиля ветра, которая из
меряется величиной d2U/dz2x  0, I2 можно выразить через частоту 
Брента—Вяйсяля:

Р =  — /-£- (Г — у))— 5 — 4jt2;V2 U2 \ Т ' Y ) J —  Ц2 — и 2 ’

где U — горизонтальная составляющая скорости ветра, перпен
дикулярная к препятствию, а остальные величины определены 
выше.

Существует пороговое условие образования волн. Если для 
более низкого слоя толщиной z\ вычислено Iь а для более высо
кого слоя — it, тогда условие образования волн имеет вид:

I] -  1\ >  ( ф г , ) 2.

Характерные значения /2(• 106) находятся в пределах от ж  1 
до <0,05 км-1 по вертикали. Масштаб для определения значе
ний I2 по нанесенной на тефиграмме кривой стратификации, соот
ветствующей окружающей атмосфере, был разработан Скорером 
[104] и Уоллингтоном [127], а Кассуэл [23] приводит графики 
для вычисления размеров волн и скоростей по значению /. Длина 
волны X преобладающих подветренных волн пропорциональна 
среднему значению горизонтальной составляющей ветра, перпен
дикулярной хребту U, и обратно пропорциональна устойчивости. 
Если пренебречь вертикальными ускорениями [79, 103], то для 
основной подветренной волны можно написать:

^ ^ { т т г ^ г Г - 2",'-
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Например, для U =  10 м/с дТ/дг =  —6,5 К/км, Т =  260 К, / =  
=  0,0035 м-1 и А, =  1,8 км. Длины волн имеют тенденцию увели
чиваться при уменьшении в дневное время вертикального гради
ента температуры в нижних слоях атмосферы из-за уменьшения I. 
Наоборот, в вечерние часы длина волны может постепенно умень
шаться [104].

Примеры вертикальных профилей температуры и ветра и рас
считанное распределение волновых движений представлены на 
рис. 3.6. На рис. 3.6 а линии тока наклонены вверх по течению 
вблизи хребта, а над подветренными склонами имеется сильный 
нисходящий поток. По вертикали система линий тока повторяется 
с длиной волны 2л /l, но на высоте 10 км нисходящий поток сме
щается на 2—3 км к востоку. На рис. 3.6 б представлены подвет
ренные волны в нижнем слое атмосферы, а также вертикально 
распространяющиеся волны в верхних слоях с наклонными ли
ниями равных фаз. Расчеты Сойера [98] по данным зондирова
ния в действительно наблюдавшихся воздушных течениях в общем 
согласуются с данными наблюдений волн, полученными в то же 
время. Система течений на подветренной стороне, изображенная 
на рис. 3.6 а, достаточно характерна, но зависимости между ам
плитудой волн над хребтом или с его подветренной стороны и про
филем ветра, температурой и /2 сложны и изменчивы.

При среднем значении вертикального градиента температуры, 
равном 5°С/км, можно указать полезное приближенное соотно
шение для длины волны К £км) подветренных волн в нижней 
тропосфере: А, =  0,5U, где U — среднее значение тропосферной 
скорости ветра (м/с) (см. [30] ). Соотношение между X и U близко 
к линейному. Однако гребень первой подветренной волны вниз 
по течению от горного хребта расположен приблизительно на 
0,75Л. Наблюдения подветренных волн показывают, что длины 
волн заключены в пределах 5—30 км с наиболее вероятными зна
чениями около 10 км. Согласно Крюэт [32], горизонтальное рас
пространение области подветренных волн вниз по ветру от горных 
препятствий обратно пропорционально толщине устойчивого слоя. 
Результаты Крюэт опираются на исследование 226 случаев под
ветренных волн над Западной Европой и Северной Африкой за 
1966— 1968 гг. по фотографиям со спутников и измерениям с са
молета. Устойчивый слой захватывает энергию возмущения, вы
званного горами, действуя как «волновод».

Интересно отметить, что волны формируются только вниз по 
течению от горного препятствия. Смит [110, с. 113] объяснил это 
тем, что в потоке жидкости скорость перемещения гребней волны 
(фазовая скорость) превышает скорость распространения энергии 
(групповую скорость). Фазовая скорость в стоячей волне должна 
быть равна и противоположна по направлению среднему значе
нию скорости ветра U. Таким образом, U превышает групповую 
скорость, и адвекция, определяемая средней скоростью ветра, 
доминирует в переносе волновой энергии вниз по течению от ее 
источника у препятствия. Волновая энергия распространяется

109



о  SO 8 ^
О 20 U м/с

Рис. 3.6. Рассчитанные линии тока, описывающие развитие волн над хребтом  
для двух идеализированных профилей скорости ветра U  и потенциальной тем
пературы в. (И з [98].)
а  — V  и /2 постоянны с высотой; б — I2 большое в самом ннжнем слое и затем быстро 
уменьшается с высотой до малых значений.



вверх и вниз между землей и верхней областью, где I2 мало 
(рис. 3.6 б).

Амплитуда подветренной волны зависит от уменьшения с вы
сотой /2, от высоты и ширины горы. Анализ показывает, что самые 
большие амплитуды волн наблюдаются, когда характеристики 
воздушного потока едва удовлетворяют волновому условию [31]. 
Кроме того, максимальные амплитуды наблюдаются преимущест
венно тогда, когда в нижней тропосфере существует тонкий инвер
сионный слой. Д ля данной высоты препятствия амплитуда будет 
самой большой, когда ширина хребта соответствует собственным 
длинам волн в данном воздушном потоке: это наблюдается, когда 
Х/л равно половине ширины препятствия. Таким образом, самые 
большие волны, наблюдающиеся в воздушном потоке, необяза
тельно связаны с самыми высокими горными хребтами. Высота, 
где амплитуда волн наибольшая, обычно отмечена вершиной 
облака (если таковое наблюдается) и обычно на этой высоте есть 
инверсионный слой [106].

Когда рельеф состоит из последовательности хребтов, перпен
дикулярных к воздушному потоку, то возможно наложение не
скольких систем волн, возникающих независимо в результате 
влияния отдельных препятствий [106]. Это может привести к уси
лению или к исчезновению волн, в зависимости от расположения 
(соотношения фаз) индивидуальных последовательностей волн. 
Препятствие, расположенное ниже по течению на расстоянии, рав
ном половине длины волны, может уничтожить подветренные 
волны, возникшие у хребта выше по течению. По этой причине 
воздух иногда опускается в потоке, пересекающем в том или ином 
месте широкий горный хребет; Уоллингтон [126] наблюдал это 
явление с самолета при полетах через горы Уэльса. Однако даже 
над единичными симметричными хребтами обычно существуют 
две или более волновых моды с максимальными амплитудами на 
различных высотах в нижней тропосфере, возникающие в зависи
мости от сложных характеристик воздушного потока.

Синоптические условия, способствующие развитию подветрен
ных волн, различны в зависимости от географического положения. 
В сьеррах подветренные волны могут возникать в западном по
токе, связанном с верхней ложбиной, или при прохождении холод
ного или окклюдированного фронта, идущего с северо-запада 
[4, с. 38]. Струйное течение, связанное с фронтальной зоной, 
обычно наблюдается севернее этой области, и его появление не
обязательно для развития подветренных волн. Как следует из 
проведенного выше математического анализа, характеристики 
волн, наблюдающихся в определенной ситуации, зависят от инди
видуальных свойств воздушного потока. Так как эти свойства 
могут быстро меняться и не всегда возможно точно определить 
их при аэрологическом зондировании, радиолокационные наблю
дения, по-видимому, являются наиболее доступным средством для 
краткосрочного авиационного прогноза [115]. Возмущения потока
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обнаруживают по отражению от слоев разной плотности и влаж
ности, имеющих разный показатель преломления.

Строго говоря, с помощью теорий волнового движения, при
менимых к возмущениям малой амплитуды, нельзя описать бло
кирование воздушного потока выше по течению от препятствия, 
развитие роторов или явления гидравлического прыжка. Теории 
возмущений большой амплитуды разрабатывались значительно 
медленнее, так как для них уравнения движения становятся, за 
редкими исключениями, нелинейными.

а) Ь)

U

7ТТ777Т77777777777777Т777Т7ТГГГТГ7Т 

б)

У с ~ -  * -------
штттшгттгтгггтттттттт,
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Рис. 3.7. Схематическое изображение потока воды над препятствием в канале. 
(Из [72].)

а — абсолютно докритический поток; б — частично блокированный поток с уступообраз
ной волной, распространяющийся вверх по течению со скоростью с, и гидравлический 
прыжок на подветренной стороне; в — полностью блокированный поток, г  — абсолютно 
сверхкритическнй поток

Общие типы потока идеальной жидкости, встречающего пре
пятствие, можно описать при помощи числа Фруда F — отноше
ния внутренних вязких сил к гравитационным силам [86]

F =  U / ' \ /h S  =  1 /(/У/г),
где t/  — скорость неискаженного потока, h — высота горы, S — 
статическая устойчивость. При F > 1  ни подветренные волны, ни 
другие возмущения не существуют, наблюдается только потен
циальное течение, гладко обтекающее препятствие (рис. 3.7 г). 
При другом крайнем значении (F-»-0) поток выше по течению 
полностью блокирован. При промежуточных значениях наблю
дается неполное блокирование, а также местные струи выше по 
течению и гидравлические прыжки (рис. 3.7 б) с подветренной 
стороны препятствия. Согласно Уилсону [130], влияние препят
ствия обнаруживается для 25 (если пренебречь трением) и 
возрастает при F-+-1.

Гидравлический прыжок — хорошо известная особенность по
тока воды в каналах, наблюдаемая по турбулентным следам за

1 Скорер [107, с. 78] определяет F как величину, обратную этому выра
жению
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большими камнями, где имеется понижение уровня потока, турбу- 
лизирующегося ниже по течению. В атмосфере гидравлические 
прыжки — обычное явление в сильных катабатических ветрах 
у побережья Антарктиды (с. 129). Они могут также возникать, 
когда воздушный поток, переваливающий хребет, частично бло
кирован [73]. Волновое возмущение («бор»), формирующееся под 
влиянием горного препятствия, распространяется вверх по тече
нию; более мощный поток опускается вниз над препятствием, 
становится более тонким на подветренной стороне, а затем снова 
поднимается на более высокий уровень (рис. 3.7 6). Хотон и Ай
зексон [51] показали, что гидравлические прыжки могут встре
чаться над высокими горными хребтами и при малом числе Фруда 
в натекающем потоке. Для многослойных жидкостей внутреннее 
число Фруда Ft определяется [71] следующим образом:

где Ар — разность плотности между верхним и нижним слоями, 
Н  — общая глубина жидкости. Для несжимаемой жидкости:

где 0 — потенциальная температура. В лабораторной модели, во
спроизводящей ситуацию с тропопаузой и низкой тропосферной 
инверсией, подветренные прыжки наблюдаются приблизительно 
при F i ^ 0,2. Это соответствует среднему значению скорости ветра 
20 м/с и [g (A 0 /0 ) / / ]1/2«  104 [71]. В моделях со стратифицирован
ным потоком над трехмерными возвышенностями прыжки наблю
даются для F j^ 0 ,4 ,  но типы потока по существу такие же, как и 
в двумерном потоке [52].

Клемп и Лилли [57] указали, что теоретические условия 
развития гидравлического прыжка являются слишком жесткими и 
ими нельзя объяснять многие наблюдаемые формы усиления 
волны и штормовых ветров в нисходящих по склону воздушных 
потоках. Они предположили, что наблюдаемое усиление волны за
висит от частичного отражения распространяющейся вверх волно
вой энергии от устойчивого слоя в средней тропосфере.

Недавно для исследования поведения нелинейного потока над 
горами были использованы численные решения уравнений дви
жения. Пелтье и Кларк [90] показали, что нелинейность однород
ных устойчивых потоков над двумерным препятствием связана 
с отношением высоты препятствия к его ширине. Линейная теория 
становится неприменимой, когда высота горы сравнима с высотой 
имеющейся инверсии или — в непрерывно стратифицированной 
атмосфере — с вертикальной длиной волны гидростатических волн 
(равной 2 лUjN). Как правило, это имеет место в случае гор выше 
0,5— 1 км. В неоднородных потоках Пелтье и Кларк обнаружили 
резонансные подветренные волны, а также стационирование и
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усиление внутренних волновых возмущений, вызванное отраже
нием от областей разрушения волн и турбулентности в нижней 
стратосфере. Клемп и Лилли [58] использовали наличие верхней 
рассеивающей области для того, чтобы исключить возможность 
распространения вверх волновой энергии перед отражением. Они 
также проанализировали нелинейный случай с большой амплиту
дой волны, воспроизводящий штормовой ветер в нисходящем по 
склону потоке в Боулдере (штат Колорадо) 11 января 1972 г. Они 
обнаружили влияние натекающего потока, в котором верхний 
устойчивый слой поднимался с приближением к горам. Однако 
позднее [67] Клемп и Лилли доказали отсутствие влияния на
текающего потока и показали, что форма рельефа оказывает су
щественное воздействие на амплитуду волны и на коэффициент 
сопротивления. Этот вопрос рассматривается ниже. Видимо, ре
зультаты Лонга, указывающие на влияние общего течения 
(рис. 3.7), определяются предположением о двумерности потока 
и верхним граничным условием в форме твердой стенки [ПО].

Появление роторов (см. рис. 3.5 г) представляет собой один 
из самых важных аспектов горных волн. Кютнер [61] высказал 
идею, что роторы связаны с гидравлическими прыжками, а Иосино 
[135, с. 403—406] провел лабораторный эксперимент в аэродина
мической трубе для исследования таких воздействий. Однако Ско- 
рер [106] показал, что в уравнении для вертикального смещения 
воздуха со в стоячих волнах в плоскости xz  наиболее важны члены

Ь2ф г 2 =  [К2 — /2) ©,

где / — параметр Скорера, К  — кривизна линии тока (или волно
вое число в направлении U), 2л/К  — длина волны.

Критерий появления роторов 6co/6z>l или 6co/6z<— 1 означает, 
что линии тока наклонены в обратном направлении, так что воз
дух переворачивается и становится статически неустойчивым. По
этому роторы имеют тенденцию развиваться, когда амплитуда 
волн возрастает там, где наклон профилей со является самым боль
шим. Роторы наиболее распространены около земли, но могут 
встречаться и в ложбинах, и в гребнях подветренных волн — в за 
висимости от профиля I2 (рис. 3.6).

Когда препятствие имеет крутые склоны или обрывы, особенно 
с подветренной стороны, поток может становиться сильно турбу- 
лизированным. Смит [109] аналитически показал, что крутые под
ветренные склоны приводят к увеличению крутизны передних ча
стей горных волн, вызывая более раннее разрушение волн и 
возрастание скорости ветра вниз по склону. Порывы во время 
штормовых ветров, дующих вниз по подветренным склонам Ска
листых гор, усиливаются, по-видимому, благодаря этому фактору, 
в частности, в таких местах, как Боулдер (штат Колорадо) [17, 
68]. В недавно проведенном численном исследовании воздействия 
поперечного профиля горы на волновое движение Лилли и Клемп 
[67] пришли к выводу, что отношение максимальной скорости 
приземного ветра к средней над симметричной горой равно 1,72,
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тогда как над горой с более крутым подветренным склоном и по
логим наветренным склоном оно равно 2,36. Отрыву потока от 
земли также способствуют крутые склоны, особенно на подветрен
ной стороне препятствия. Для стратифицированного потока над 
пологими и умеренно крутыми склонами (<45°) режим погранич
ного слоя потока определяется главным образом отношением 
длины волны подветренных волн (2nUfN)  к общей ширине препят
ствия W, а не его высотой [52]. Когда это отношение близко 
к единице, отрыв потока маловероятен, но когда W<^2nUfN  
(т. е. F > -1 ) ,  отрыв на подветренной стороне вызывается течением 
в пограничном слое потока. В этом случае отрыв наблюдается, как 
правило, около гребня возвышенности или места с максимальной 
кривизной склона (см., например, рис. 2.20).

Рис. 3 8. Влияние формы горы на воздушный поток. (И з [4], по [41].)

Большинство теоретических работ, посвященных анализу воз
действий гор на воздушный поток, рассматривает эту задачу как 
двумерную, хотя очевидно, что во многих случаях воздух прохо
дит через горные долины и другие понижения или обтекает пре
пятствие около его концов. Влияние формы препятствия на воз
душный поток представлено на рис. 3.8. Как и следовало ожидать, 
изолированные пики вызывают наименьшее вертикальное возму
щение, хотя воздух имеет тенденцию обтекать любой горный хре
бет ограниченной длины, а не подниматься над ним. Это хорошо 
видно из рис. 3.9, составленного по данным наблюдений Жербье и 
Беранже [42] во Французских Альпах. Когда линия гребня вы
пуклая по отношению к натекающему потоку, эффект обтекания 
усиливается, вогнутая же линия гребня способствует образованию 
волн.

В настоящее время проводятся исследования воздействий изо
лированных препятствий на воздушный поток. Фотографии со 
спутников часто позволяют обнаружить подветренные волновые 
облака за горными хребтами или пиками. Например, Гьевик и 
Мартинсен [43] описали стоячие волны при инверсионных усло
виях с подветренной стороны островов Ян-Майен, Медвежий и 
Хопен. Волны наблюдаются в клинообразной последовательности 
сзади острова, часто в форме расходящегося следа с гребнями, 
ориентированными от середины волны. Реже отмечаются попереч
ные волновые облака с гребнями, перпендикулярными ветру. Д ру
гая мезомасштабная циркуляция, которая может встречаться
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в таких местах, это вихревая дорожка. Она обычно наблюдается 
с подветренной стороны островов в зоне пассатов и в других обла
стях с низкими инверсиями (фото 3). По аналогии с теорией ви
хревых дорожек Кармана, сопротивление воздушному потоку над 
высокими островами с крутыми берегами приводит к образованию 
вихрей, которые отрываются попеременно с каждой стороны ост
рова с периодом 5— 10 ч [25]. В случае Канарских островов, кото
рые возвышаются над пассатной инверсией и имеют высоту 2— 
3 км, вихри обычно имеют размер 10—30 км и выстраиваются

Рис. 3.9. П оложение подветренных волн в зависимости от направления ветра во
французских Альпах. (П о [41].)
1 — горные цепи, 2 — схематическое изображ ение положения волн и направления ветра.

вниз по течению в виде двух цепочек шириной около 50 км и дли
ной 500 км. Облака, образующиеся под инверсией, служат метчи
ками вихрей, которые в восточном воздушном потоке являются 
циклоническими с северной стороны островов и антициклониче- 
скими с южной (рис. 3.10). Разделение потока при отрыве вихрей 
вызывает колебания давления примерно в 1 гПа [138], хотя пол
ностью не выяснено, как дивергенция и вертикальное движение, 
обусловленные такими воздействиями, порождают наблюдаемую 
облачность.

Экспериментальное исследование очень сильно стратифициро
ванного потока за крутым препятствием, выполненное Брайтоном 
[13], подтвердило идею о ключевой роли в образовании вихрей 

сильной низкой инверсии. Его результаты показали, что на ниж
них уровнях атмосферы поток вокруг препятствия остается почти 
горизонтальным, и на подветренной стороне формируются переме
жающиеся вихри. Однако примерно на уровне вершины вниз по 
течению присутствуют подветренные волны и изредка может
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Фото 3. Сиимок со спутника «Метеосат», сделанный в 11 ч 55 мин по Гринвичу 
1 августа 1978 г. в видимом канале (Copyright European Space A gency).
Видиы две параллельные вихревые дорожки, определяемые по слоисго-кучевым облакам, 
которые распространяются на 800 км вниз по ветру к ю го-западу от Канарских островов. 
Инверсия оседания находилась на высоте 1100 м над ур м. над слабыми северо-восточ
ными ветрами у поверхности. Выше ее до высоты 2 км отмечался устойчивый слоЛ

Рис. 3.10. Схематическое изображение вихревой дорожки Кармана на подветрен
ной стороне цилиндрического препятствия (диаметром d ) . (По [25].)
h — ширина вихревой дорожки; а  — продольное расстояние м еж ду последовательными 
вихрями в каждом ряду. Эмпирически получено, что 0,3<Л/с<:0,5.
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развиваться вихрь «коровьи рога», который первоначально возни
кает ниже первого гребня подветренной волны, причем рога этого 
вихря направлены вниз по течению.

Интересно отметить, что в Боулдере изредка наблюдались 
малые вертикальные вихри (маунтанадо) во время штормовых 
ветров, а также при более слабом западном потоке [10]. Воз
можно, это вихри описанного выше типа, образующиеся на подвет
ренной стороне местного резко очерченного и изрезанного хребта. 
Похожие вихри, которые видны как смерчи, опускающиеся из об
лака на 300 м ниже его основания, наблюдались на подветренной 
стороне г. Вашингтон (штат Нью-Гэмпшир) [19].

6  Связанные с горами формы облаков Подробная, хотя и из
лишне сложная, классификация орографических облаков была 
предложена Абе [2], который использовал киносъемку влк. Фуд
зияма (Япония) и свои исследования лабораторных моделей. Он 
отметил, в частности, что и кучевообразные облака, и слоисто
кучевые облака, и турбулентные разорванные формы могут обра
зовываться над горами или вблизи них.

Система горных волн характеризуется несколькими типичными 
формами облаков. Как правило, это неподвижные облака, которые 
постоянно рассеиваются с подветреннего края и заново образуются 
на наветренном крае. Существуют три основных вида таких обла
ков: облачная шапка, чечевицеобразное облако и шкваловый во
ротник (роторное облако); они встречаются как совместно, так 
и по отдельности.

Облачная шапка (облако над гребнем). Образуется над греб
нем хребта или изолированным пиком, когда вынужденный подъем 
поднимает воздух до уровня насыщения. Основание облака нахо
дится обычно вблизи или ниже уровня вершины, поэтому оно и 
носит название «облачная шапка». Облачная шапка имеет глад
кую верхнюю границу, а подветренная сторона часто выглядит как 
стена (фёновая стена, или арка чинука в Скалистых горах) с во
локнистыми элементами, размывающимися со стены вниз.

Другой тип облачной шапки — облачный флаг. Он образуется 
с подветренной стороны резко очерченных изолированных пиков, 
таких, как Маттерхорн [34]. Уменьшение давления, вызываемое 
обтеканием воздуха вокруг горы, заставляет воздух подниматься 
на подветренной стороне. Эту форму иногда трудно отличить от 
снежных флагов, сдуваемых с вершины.

Чечевицеобразные облака. Образуются в виде правильно рас
положенных полос, параллельных горному хребту, с его подвет
ренной стороны (фото 2). Первые описания подветренных волн 
(моацаготль) к северу от Судетских гор на чешско-польской гра
нице как раз и были получены при исследовании таких форм обла
ков [62]. Облака моацаготль наблюдаются при южном потоке и 
обычно простираются на 50—60 км к северу от наветренного края 
горного хребта высотой 1200— 1500 м. Внутри этой зоны Кютнер 
[63] выявил до шести рядов подветренных волн, простираю
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щихся на 250 км поперек ветра, при этом мощность облаков была 
1—4 км. Ладлэм [77] предложил называть такие облака, связан
ные с крутыми склонами, «большими волнистыми облаками воз
вышенностей». Над сложным рельефом волновые системы могут 
И  не быть так непосредственно с ним связаны. Действительно, вы
сокая фёновая волна, наблюдающаяся над восточными Альпами, 
является примером облака верхнего яруса, связанного скорее 
с общим влиянием гор, чем с воздействием определенного хребта 
[60]. Из-за изменчивой стратификации влажности эти облака 
иногда наблюдаются в слоях один над другим и образуют «стопку 
тарелок», куда входят слоисто-кучевые, высоко-кучевые и перисто
образные облака. Аффронти [3] описал такие формы с подвет
ренной стороны влк. Этна, где они называются контесса дель 
венто. В редких случаях, чаще зимой, волновое движение рас
пространяется в стратосферу и образует перламутровые облака 
на высоте 25—30 км. Верхняя граница облака в волне обычна 
резко очерчена, когда там существует устойчивый слой с убы
ванием влажности с высотой.

Подветренные облака на влк. Фудзияма называются туруси 
(подвешенные). Однако они включают вертикальные вихри, ко
торые нельзя объяснить только на базе волнового движения [2Г 
с. 108]. В случае изолированной конической горы туруси обычно 
принимают V-образную форму с крыльями, направленными вниз 
по течению. Фотографии Абе и результаты лабораторного модели
рования свидетельствуют о явном сходстве между этой формой 
и вихрем «коровьи рога», описанным Брайтоном [13].

Роторные облака. В первом гребне волны с подветренной сто
роны гор обычно имеется полоса роторного облака. В Кроссфелле 
в Пеннинах северной Англии это хорошо известный шкваловый 
воротник, который развивается во время сильных восточных вет
ров [83]. Вращение в этих облаках легко различимо на последо
вательности фотографий, сделанных с помощью замедленной ки
носъемки. Турбулентность в роторном облаке делает его очерта
ния размытыми, так что к нему применим термин «разорванное».

На фоне облаков этих трех видов, особенно чечевицеобразных 
и роторных облаков, могут образовываться полосы или гребешки 
[76]. Они порождаются неустойчивостью малого масштаба, 
вызванной вертикальным сдвигом ветра, когда воздух движется 
через волновое облако большего масштаба. Они могут возникать 
в уже существующем тонком слое облаков в нижней тропосфере, 
когда радиационные потоки создают в нем неустойчивую стра
тификацию. Переворачивание происходит перпендикулярно к век
тору сдвига с типичной длиной волны около 1 км. Реже встреча
ются неправильные перистообразные валы около фронтов или 
струйных течений. В случае облачных форм нижнего яруса зави
симость от орографических особенностей очевидна, но даже валы 
перистых облаков на большой высоте могут развиваться на рас
стоянии 20—30 км вниз по течению от отдельных возвышенностей 
или хребтов.
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При благоприятной синоптической ситуации механические и тер
модинамические воздействия на воздушный поток могут вызывать 
характерные ветры, дующие вниз по подветренным склонам гор
дого хребта. К этим так называемым нисходящим ветрам отно
сятся фён (или чинук), бора и мезомасштабные катабатические 
ветры. По самому простому определению, фён — это дующий вниз 
по склону ветер, который приводит к росту температуры и пони
жению относительной влажности с подветренной стороны горного 
хребта, тогда как бора вызывает соответственно понижение тем
пературы. И фён, и бора могут быть порывистыми. Кроме того, 
фён значительно иссушает растительность и почву, что наблюда
ется, например, на расстоянии до 50 км от подножия Скалистых 
гор в штате Колорадо [53, 97]. Катабатический ветер является ни
сходящим под влиянием силы тяжести стоковым ветром, дующим 
вниз вдоль любой наклонной поверхности, но в этой книге мы на
зываем катабатическим ветром ветровую систему, которая рас
пространяется больше, чем на отдельный склон (см. с. 136).

и  Фён Открытие и исследование фёновых ветров в Альпах 
имеет более чем столетнюю историю. Здесь впервые Ганн дал 
в общем правильное объяснение их происхождения [48]. Таким 
■образом, их общее название возникло в Альпах, а термин «чинук» 
используется на Великих равнинах к востоку от Скалистых гор, 
и во всем мире существует много других местных названий фёна 
[15]. Классический механизм, используемый для объяснения фё- 
нового ветра, предполагает вынужденный подъем влажного воз
духа по горному хребту. Этот подъем вызывает развитие облаков 
и осадки на наветренном склоне. Поднимающийся воздух охла
ждается по влажноадиабатическому вертикальному градиенту тем
пературы (примерно 5—6°С/км), высвобождая скрытую теплоту 
конденсации выше основания облака, тогда как на подветренном 
склоне нисходящий безоблачный воздух нагревается по сухоадиа
батическому вертикальному градиенту температуры на 9,8°С/км. 
Таким образом, потенциальные температуры выше на подветрен
ной стороне (рис. 3.116). Однако во многих отдельных случаях 
фён может наблюдаться и без потери влаги на наветренном 
склоне. Это было впервые замечено Ганном [49] и впоследствии 
многократно подтверждалось [16, 29, 69]. При этом для повыше
ния температуры достаточно, чтобы воздух опустился от уровня 
вершины до ближайшей низменности и подвергся адиабатическому 
сжатию после того, как на наветренном склоне воздух в нижних 
слоях атмосферы был блокирован инверсией (рис. 3 .11а). Типич
ные характеристики атмосферы во время северных и южных 
фёнов в Альпах приводятся в табл. 5.4 и 5.5.

Два других механизма, которые вызывают колебания темпера
туры фёнового типа, обнаружены на восточном склоне Скалистых 
гор [9]. Один из них — ночной процесс, который наблюдается,

4  Нисходящие ветры
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когда адвекция теплого воздуха с запада вызывает турбулентность 
и тем самым предотвращает или сильно уменьшает нормальный 
ход радиационного охлаждения. Второй — вытеснение тонкого слоя 
холодного полярного воздуха, покрывающего более низкие восточ
ные склоны, воздухом с Тихого океана, который перетекает с за 
пада через горы. Взаимодействие между двумя воздушными мас
сами может создать небольшие волны, приблизительно параллель
ные горному хребту, вызывая при этом резко выраженные колеба
ния температуры, заметные близ границы между этими воздуш-

а) Система течений над инберсионным слоем

Рис. 3.11. Адиабатические изменения температуры, связанные с различными ме
ханизмами фёнового опускания. (И з [9].)
а  — блокирование инверсией (И) нижнего слоя воздуха на иаветреиной стороне; б — 
подъем {П) влажного воздуха, вызывающий высвобождение скрытой теплоты на навет
ренной стороне склона и образование облаков н осадков с адиабатическим нагреванием  
на подветренной стороне. /  — частица влажного тихоокеанского воздуха; 2 — частица 
воздуха, получившая теплоту конденсации; 3 — нисходящая частица на подветренной 
стороне, несущая с собой теплоту конденсации.

ными массами. Обе ситуации являются особыми случаями основ
ного нисходящего фёнового ветра.

Классификация фёновых ветров на основе разности темпера
туры и давления по обе стороны горного барьера была предло
жена Чадежем [22]. Выделенные им три типа схематично пред
ставлены на рис. 3.12. Типы а и б наблюдаются в циклоническом 
поле давления; в случае б атмосфера менее устойчива и повыше
ние температуры с подветренной стороны соответственно больше. 
В случае в холодный воздух задерживается на наветренной сто
роне из-за антициклонической инверсии. В связи с этим можно 
упомянуть, что Бильвиллер [11] впервые ввел термин «антицикло- 
нический фён», чтобы описать динамическое нагревание при круп
номасштабном антициклоническом оседании над областью фёна
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sB Альпах. Другие метеорологи впоследствии использовали термин 
«фён из свободной атмосферы» в том же самом смысле (см., на
пример, [36]). Такие явления не относятся к категории склоновых 
ветров.

Определение понятия фён важно потому, что от принятого кри
терия зависит частота фёновых условий, вычисляемая для данного 
места [14, 15]. Например, при исследованиях в провинции Аль
берта Лонгли [74] использовал в качестве критерия фёна в зим-
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Рис. 3.12. Три типа фёна. (П о [22], из [135].)
а  — циклонический фён в устойчивой атмосфере с сильными ветрами; б  — циклонический 
фён в менее устойчивой атмосфере; в  — антициклонический фён с подпруживанием хо
лодного воздуха. Т — температура воздуха; р  — давление воздуха; е — парциальное 
давление водяного пара; индекс 0 относится к величинам на уровне земли, 1 — на под
ветренном склоне.

ние месяцы максимальную температуру ^ 4 , 4  °С. Он показал, что 
зимой над обширной областью южной Альберты чинук наблюда
ется в 15 % случаев или более. Обычно на подветренных станциях 
.используются три критерия: приземные ветры, дующие с гор, вне
запное повышение температуры и одновременное падение относи
тельной влажности [39, 87]. Айвс [53] использовал определение, 
согласующееся с первоначальной термодинамической теорией 
фёна, в соответствии с которой критерием является появление 
осадков на наветренной стороне и более высокие потенциальные 
температуры на подветренной стороне. Айвс заметил, что около 
трети таких случаев не было отнесено обитателями равнин штата
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Колорадо к чинуку, поскольку не было повышения температуры. 
Наоборот, около половины явлений теплого ветра принималось 
жителями равнин за чинук, хотя эти ветры не удовлетворяли упо
мянутому метеорологическому критерию. Следующий возможный 
критерий — существование изэнтропических условий (сухоадиаба
тического вертикального градиента температуры) между горной 
вершиной и станциями в подветренных долинах. При этом Шутц 
и Штейнхаузер [99] приняли более низкий предел 7 °С/км, так как 
пара станций может ие находиться на одной и той же линии тока. 
Бринкман [14] сделал попытку использовать синоптический кри
терий. Для чинука верхний поток должен быть перпендикулярным 
к горам, в приземном поле давления должен обнаруживаться «фё- 
новый нос», или гребень высокого давления, над горами. Такие 
случаи затем сравнивались с периодами западных приземных вет
ров («без чинука»), которые определялись по верхним воздушным 
потокам, параллельным горам, и отсутствию «фёнового носа» 
(гребня высокого давления) в приземных изобарах над канад
скими Скалистыми горами. Исследование, опирающееся на три 
наиболее общепринятых климатических критерия (скорость при
земного ветра, температура и относительная влажность), исполь
зуемых для определения чинука, показало, что с помощью дискри
минантного анализа почти 50 % случаев были классифицированы 
ошибочно. Явление «фёнового носа» обычно не очень хорошо вы
ражено над западом США, вероятно, как считает Бринкман [15], 
из-за скопления озер холодного воздуха в Большом Бассейне.

Исследовались также синоптические условия ветров санта-ана 
в южной Калифорнии к югу и западу от гор Сан-Бернардино [113]. 
Здесь хребет ориентирован между направлениями север—юг и 
западо-северо-запад — востоко-юго-восток. Типичное синоптиче
ское положение при ветрах санта-ана — северный поток, связанный 
с верхней ложбиной к востоку от гребня и верхним гребнем над 
восточной частью Тихого океана. Важнейшими определяющими ус
ловиями процесса являются существование крупномасштабного 
оседания с наветренной стороны гор, увеличивающего устойчи
вость, и инверсия около уровня вершины. Соммерс согласился 
с выводом Бринкмана для штата Колорадо, что температуры на 
подветренных склонах при таких фёновых ситуациях могут повы
шаться или понижаться. Относительная влажность может падать 
ниже 10%, что создает большую опасность лесных пожаров, 
и могут наблюдаться порывы ветра до 10—50 м/с.

Другой подход был разработан на основе теории подветрен
ных волн. Согласно Скореру и Клифорту [108], блокирование 
воздушного потока выше по течению от горного барьера имеет 
место, если высота хребта /г>л/, где I — параметр Скорера (см. 
с. 108'. Локвуд [69] обнаружил, что в четырех случаях фёновых 
ветров из пяти на Британских островах л// незначительно превы
шает высоту гор. В штате Колорадо Беран [9] пришел к заклю

1 Этот критерий эквивалентен критерию где F = U l-y J h S .
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чению, что этот критерий является необходимым, но не достаточ
ным для предсказания чинука на подветренной стороне Скалистых 
гор. Фергейнер [124] использовал маломасштабную трехмерную 
численную модель для анализа фёновых ветров в окрестности 
Инсбрука (Австрия). Уравнения линеаризировались и использова
лись в зависимой от времени форме для нескольких произвольных 
воздушных течений. Топография идеализировалась для сетки
2,5 км по горизонтали и 250 м по вертикали. Результаты модели
рования дали: 1) вынужденные орографические волны на нижних 
уровнях атмосферы с длинами волн 10— 15 км, наклоненные назад 
с  высотой, и 2) «свободные» резонансные более короткие подвет
ренные волны обычно на более высоких уровнях. Последние волны 
являются стоячими и распространяют волновую энергию вниз по 
течению (см. с. 109). Поля ветра при этом похожи на поля при 
северных и южных фёнах. Сильные фёны повторяются в некоторых 
местах в зависимости от характеристик воздушного потока и бло
кирования на наветренных склонах, вызывающего обращение 
ветра. Фергейнер также обнаружил явление сильного подъема воз
духа (высокой фёновой волны) над гребнем северных Альп (Кар- 
вендель), который связан скорее с орографическим влиянием Альп 
как целого, чем с воздействием отдельных хребтов. Хотя такие 
модели очень полезны диагностически, но использовать их для 
прогнозирования в большинстве случаев нельзя из-за недостатка 
начальных данных.

Итак, существуют различные подходы для определения и пред
сказания явления фёна, но ни один из них не является полностью 
удовлетворительным. Частично это связано с разнообразием си
туаций, которые могут вызвать фён.

6  Бора Название этому типу нисходящих ветров дали холодные, 
сухие и порывистые ветры, которые дуют зимой над горами Д а л 
мации в Югославии по направлению к Адриатическому морю. 
Впоследствии оно широко использовалось для обозначения анало
гичных нисходящих ветров на побережье Черного моря в Крыму 
[6] и в других местах СССР (см. [134]), в Апеннинах Италии 
[40], в фьордах северной Норвегии [59, 85] и вдоль восточного 

склона Передового хребта в штате Колорадо [18]. Аналогичные 
ветры с иными названиями также наблюдаются в Северной Анг
лии на г. Кросс-Фелл в Пеннинских горах (это северо-восточный 
сильный холодный ветер в долине р. Иден — гелм) [83] и в Япо
нии на равнине Канто, расположенной от Токио в глубь страны 
(ороси) [135, с. 368—372].

Типичные области боры расположены на восточном побережье 
Адриатики в окрестностях Триеста (Италия) и южнее на протя
жении почти 500 км между Риекой и Дубровником. Сильные се
веро-восточные порывы ветра встречаются в 50—60 км от берега 
[137]. Бора бывает обычно более интенсивной зимой с порывами 
ветра, превышающими 40 м/с, как это часто отмечается в Триесте 
и во внутренней области страны в бассейне Айдовшчина. Скорости
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имеют ночной максимум с пиком между 05 и 08 ч. Каждый случай 
продолжается в среднем 12—20 ч, но периоды времени с борой, 
длящейся 6—7 дней и больше, наблюдаются по крайней мере один 
раз каждую зиму. Температуры на побережье во время антицикло- 
нических ситуаций с борой примерно нулевые (табл. 3.1), а отно
сительная влажность может падать ниже 40 %.

Таблица 3.1. Средние условия во время боры в январе на перевале 
Синь в Югославии (по данным Гидрометеорологического института 

в Загребе). П о [136]

Бора Температура 
воздуха (°С)

Относительная 
влажность (%)

Скорость ветра 
(м/с)

Циклоническая — 0 ,1 6 i 15,6

Антициклоническая
А 1 1,5 49 13 ,4

В 2 — 0 ,2 55 18,8

Отсутствует 7 ,4 64 5 ,3

1 Высокое давление над Западной Европой.
2 Высокое давление над Восточной Атлантикой.

Иосино [133] выделил четыре синоптических типа распределе
ния давления, которые вызывают бору. Зимой она большей частью 
связана с циклоном над Средиземным морем или антициклоном 
над Европой. Летом циклонические системы бывают реже и анти
циклон может располагаться дальше к западу. При любой си
стеме градиентный ветер должен быть от восточного до северо- 
восточного. Йосимура [132] определил широкий диапазон синопти
ческих условий, связанных с борой, и показал, что с циклониче
скими случаями связаны тонкие слои боры (приблизительно 1 км), 
тогда как в антициклонических типах бора может распростра
няться до высоты 3 км. Однако эти различия, вероятно, имеют
ограниченное значение. Для развития и сохранения боры требу
ются одновременно подходящий градиент давления, застой холод
ного воздуха восточнее гор и его перетекание через горы, преобра
зующее потенциальную энергию в кинетическую [91]. Бора лучше 
всего развивается там, где Динарские горы узкие и близко подхо
дят к побережью, как, например, в Сплите. Это увеличивает тем
пературный градиент между прибрежной и внутренней частями 
страны и усиливает эффект нисходящего ветра. Динарские горы 
имеют высоту более 1000 м, и низкие перевалы, такие, как перевал 
у Синя, также благоприятствуют местному усилению боры. В дни, 
когда есть бора, слой инверсии обычно расположен между 1500— 
2000 м на наветренной стороне гор и на том же или более низком 
уровне на подветренной стороне [132].

Вертикальная структура атмосферы при боре на наветренной 
(Загреб) и на подветренной сторонах (Сплит) Динарских гор
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иллюстрируется табл. 3.2, где приведены разности значений метео
рологических элементов на этих станциях для 142 случаев зимой. 
В Сплите ветер сильнее лишь у поверхности, но воздействие 
гор на температуру и влажность распространяется до высоты 3 км.

Таблица 3.2 Разности м еж ду температурой воздуха (At),  
относительной влажностью (Аг) и скоростью ветра (Av) 

в Сплите и Загребе. По [136]

Уровень (гП а) A t °С Дг % До м /с

500 - 0 , 1 +  2 ,4 - 1 , 5
700 +  1 ,8 — 0 ,8 - 2 , 7
850 +  5 ,4 — 10,2 - 2 , 0
Поверхность земли +  7 ,4 —2 6 ,7 +  3 ,9

В глобальном масштабе большой повторяемости дней с борой 
на Адриатическом побережье в январе соответствует также боль
шая повторяемость ветров ороси на равнине Канто в Японии [123]. 
Среднее поле изогипс 500 гПа описывает в это время господст
вующий двухволновой режим, который благоприятствует вторже
ниям холодных полярных воздушных масс в эти два сектора.

Йосино [136] заметил, что в смысле изменения температуры 
ветры бора и ороси могут иметь характеристики или боры, или 
фёна. Возможные трудности в различении боры и фёна можно по
нять, если обратиться к рис. 3.12 в. Если холодный воздух, задер
живающийся на наветренной стороне горного хребта, достигнет 
вертикальной мощности, достаточной, чтобы начать перетекать 
через горы, тогда бора сменит фён. Адиабатическое нагревание 
вследствие опускания и разрушения приземных инверсий может 
вызывать другие сложности. Как заметили Сузуки и Ябуки [120], 
характеристики температуры на более низких частях склонов 
могут быть замаскированы местным нагреванием или охлажде
нием. При подробном исследовании 20 штормовых ветров, дувших 
вниз по склону в Боулдере (штат Колорадо), Бринкман [18] обна
ружил, что почти половина были генетически холодными, т. е. 
адвекция холода понижала потенциальную температуру на горных 
склонах (приблизительно на уровне 650—700 гПа). Только в че
тырех случаях из 20 наблюдалась адвекция теплого воздуха, 
а остальные восемь случаев были нейтральными. Однако у подно
жия гор только в четырех случаях обнаружились характеристики 
боры с понижениями температуры до 15°С, тогда как в 15 случаях 
проявлялись фёновые ветры, пять из них должны считаться «фё- 
нами холодного воздуха», шесть — нейтральными и только че
тыре — истинным фёном.

Штормовые ветры. Изучение сильных штормовых ветров, дую
щих вниз на подветренных склонах [17, 68], позволило значи
тельно продвинуться в понимании причинных механизмов. Анализ
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теоретической и лабораторной моделей установил при этом решаю
щую роль слоя инверсии (или устойчивого слоя) непосредственно 
над горной вершиной в создании условий возникновения ветров 
[5, 57, 73, 120]. Рисунок 3.13 построен по данным комплекса зон
дирований выше по течению от хребта, которые проводились 
в Гранд-Джанкшен, Солт-Лейк-Сити и Ландере вдоль траектории 
воздушного потока на высотах, и зондирования в Денвере во 
время установления штормового ветра в Боулдере и на склонах. 
На рис. 3.13 указан модальный устойчивый слой, основание кото-

Скорость ветра Температура Западная составля- Температура
ющаа Ветра

Рис. 3.13. Среднее зондирование во время штормовых ветров в Боулдере (штат 
К олорадо). (И з [17].)
а  — вверх по течению (к западу от континентального раздела): / — западная составляю
щая ветра, 2 — скорость ветра; б  — на подветренной стороне (Денвер) при штормах 
в Боулдере или иа склонах непосредственно к западу: 3 — шторм в Боулдере — запад
ная составляющая ветра, 4 — шторм в Боулдере — средняя скорость ветра, 5 — склоно
вый ветер — западная составляющая ветра.

рого лежит на уровне 575 гПа; это основание служило точкой от
счета для осреднения других данных зондирования [17]. Осреднен- 
ные приземные порывы во время проанализированных штормовых 
ветров в Боулдере составляют 36 м/с, что значительно выше сред
них скоростей ветра вплоть до уровня 450 гПа. Высокие скорости 
в нижних слоях атмосферы вызываются маломасштабной подвет
ренной ложбиной, которая располагается, в силу уравнения гидро
статики, под областью высокой потенциальной температуры, со
зданной крупномасштабной подветренной волной (рис. 3.14). Эта 
локальная ложбина, которая может накладываться на барический 
минимум синоптического масштаба, ускоряет воздушный поток 
в нижнем слое атмосферы, направленный к ней. Поэтому обычно 
наблюдается узкая зона очень сильных ветров, параллельная пе
реднему краю гор [1, 128]. В редких случаях она может распрост
раняться на десятки километров от подножья горы [64].
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Общие условия, необходимые для появления сильного порыви
стого потока, согласно Ябуки и Сузуки [131], состоят в сле
дующем.

1. Поднимающийся по наветренному склону воздух подвержен 
эффекту Бернулли, усиленному инверсией, расположенной 
непосредственно выше гребня хребта.

2. Сильные ветры, вынужденные опускаться с уровня вершины 
благодаря волновой структуре. Результаты исследований 
Бринкмана [17] для Боулдера и анализ разрушительных 
ветров в Шеффильде (Англия) Аненсена [1] определенно 
говорят о важности в таких ситуациях подветренных волн 
с длиной волны 20—30 км.

3. Рельеф с крутым подветренным склоном.
км 
/4

12

10

8

В

4

2

0
200 3 100 0 100 км  В

Рис. 3.14. Вертикальный разрез потенциальной температуры k, основанный на 
самолетных зондированиях во время штормового ветра в Боулдере 11 января 
1971 г. (П о [66].)

Штриховая линия разделяет области данных, собранных в разное время. Вдоль гори
зонтальных траекторий полета над Боулдером были зарегистрированы трн слоя турбу
лентности, которые, вероятно, были непрерывны по вертикали; к востоку от Боулдера  
турбулентность не наблюдалась.

Последний пункт подтверждается модельными вычислениями 
Смита [109] и Лилли и Клемпа [67] (см. с. 114). Аракава [5] 
заметил, что сильные ветры у поверхности земли более вероятны, 
если уровень инверсии вниз по течению от хребта ниже, чем над 
вершиной. Фактически данные Бринкмана подтверждают этот вы
вод (рис. 3.13).

К востоку от Скалистых гор, где проводились многочисленные 
исследования штормовых ветров, дующих вниз по склону, зона их 
появления тянется от Колорадо-Спрингс до Шайенна. Согласно га
зетным сообщениям в Боулдере (штат Колорадо) начиная
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с 1860 г., а также выполненному недавно научному анализу, около 
85 % случаев наблюдается между ноябрем и мартом с резко вы
раженным максимумом в январе, преимущественно в ночное время, 
а продолжительность в среднем равна 8 ч [54, 128]. По данным 
наблюдений за 100 лет частота штормов составляет примерно
1,5 шторма в год, но более полные наблюдения, ведущиеся 
с 1945 г., указывают, что в Боулдере три-четыре разрушительных 
шторма в год с максимальными скоростями ветра 30 м/с наносят 
материальный ущерб.

в Катабатические ветры Этот класс нисходящих ветров отли
чается от ночного стока холодного воздуха вниз по склонам (см. 
с. 136) своим масштабом и влиянием дополнительных сил, 
в том числе силы Кориолиса. На полярных ледяных щитах Ант
арктиды и Гренландии сток воздуха может возникать на удален
ных от побережья ледяных куполах и на обширных высоких холод
ных плато. Это движение видоизменяется в результате появления 
низкой наклонной инверсии, которая приводит к созданию таких 
компонент термического ветра, что ветры во внутренних районах 
ледяных щитов не являются истинно катабатическими [100, 101]. 
Однако главный интерес здесь представляют прибрежные зоны, 
где катабатические ветры являются нисходящими ветрами, кото
рые могут иметь характеристики, свойственные фёну или боре, и 
испытывать неправильные колебания скорости [116].

Во время экспедиции Дугласа Моусона в 1912— 1913 гг. сооб
щениям об экстремальных ветровых условиях на мысе Деннисон 
(67° ю. ш., 143° в. д.) сначала просто не поверили. Эта экспеди
ция сообщила, что по всему району исследования средняя скорость 
ветра за сутки в течение 12 месяцев превышала 18 м/с в 64 % 
дней и что ветры отличались высоким постоянством скорости и 
направления. Впоследствии о сходных экстремальных ветрах сооб
щалось и из других прибрежных мест в восточной Антарктиде. 
Катабатическая зона имеет по крайней мере 150 км в ширину и 
от мыса Деннисон распространяется внутрь страны на 300 км. 
Прибрежная топография не может вызвать эти локальные ветры, 
но диагностический анализ режима воздушных течений свидетель
ствует, что крупномасштабная топография центральной части 
страны определяет их силу и постоянство вследствие растекания 
радиационно охлажденного воздуха из внутренней части материка 
[84, 89].

В Моусоне (67° ю. ш., 63° в. д.), где циклоническая деятель
ность может вызывать частые сильные ветры [117], катабатиче- 
ский ветер — это только один компонент течения, и можно опре
делить три типа профилей ветра. Стретен [116] выделяет «нор
мальный» катабатический режим, когда синоптическое влияние 
слабое. В этом случае среднее значение скорости ветра составляет 
примерно 10 м/с в нижнем 300-метровом слое. Иногда катабатиче
ский поток не ограничивается нижними слоями атмосферы и при 
средних скоростях 10 м/с достигает высоты 1200— 1500 м. Наконец,
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снежные бури наблюдаются при средних скоростях ветра около 
30 м/с между высотами 300 и 1000 м, когда синоптический про
цесс усиливает катабатический эффект.

Сильные прибрежные ветры на мысе Деннисон возникают и 
прекращаются, как правило, внезапно, и Болл [7] объясняет это 
как явление стационарного прыжка. Сильный температурный гра
диент между мысом Деннисон на побережье и станцией Шарко 
(69° ю. ш., 2400 м над ур. м.) усиливает основной гравитационный 
поток холодного воздуха с Полярного плато. На уровне 2400 м 
разность между средними годовыми значениями температуры на 
этих двух станциях составляет 17 °С, эта разность приводит (если 
предположить, что этот градиент температуры изобарический) 
к разности плотности примерно в 7 % [70]. Составляющая терми
ческого ветра, связанная с приземной температурной инверсией, 
вероятно, также имеет определенное значение, так как ветры 
обычно захватывают слой в несколько сотен метров. Прыжок 
обычно наблюдается над морем близ берега, но если он сдвига
ется в глубь материка, то режим сильных ветров (порывистый 
поток) вверх по течению от прыжка сменяется почти штилевыми 
условиями в увеличивающемся по мощности слое холодного воз
духа (ср. рис. 3.7 6). Болл показал, что типичные условия в этой 
области соответствуют наличию прыжка, так как число Фруда зна
чительно больше единицы. Около станции Дейвис (68° ю. ш., 
78° в. д.) стоячие прыжки обычно отмечаются как стена переноси
мого снега высотой 30— 100 м [65]. Между 30 мая и 14 ноября 
1961 г. на станции Дейвис наблюдали или слышали (по реву 
ветра) 31 такой прыжок. Лид отмечает, что обычно они появля
ются через несколько часов после развития катабатического 
режима.

Катабатические ветры в Гренландии менее экстремальные, чем 
на Земле Адели, хотя и там на побережье регистрировались по
рывы ветра, превышающие 50 м/с. Штормы во фьордах восточной 
Гренландии, которые имеют в основном катабатическое происхо
ждение, наблюдаются примерно в 20 % всего количества дней 
[82, 92].

В экваториальной Колумбии в долине Каука, где условия окру
жающей среды совершенно отличные, Лопес и Хауэлл [75] на
блюдали явления, свойственные прыжку. Здесь холодный, влаж
ный воздух с Тихого океана переваливает через Западную Кор
дильеру и опускается как катабатический ветер в результате раз
ности потенциальной температуры в 2—4 °С с воздухом, располо
женным к востоку. В Кали после полудня наблюдаются скорости 
до 16 м/с, а на перевале на высоте 700 м над ур. м.— примерно 
5 м/с. Явления типа гидравлического прыжка наблюдаются в ме
ридиональных долинах, когда катабатический поток опускается 
и нагревается. Лопес и Хауэлл показали, что скорость катабатиче
ского ветра гораздо более чувствительна к разности потенциаль
ных температур, чем к мощности вышележащего потока.
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Б Ветры, вызванные термической неоднородностью 
подстилающей поверхности

Вызванные топографией деформации воздушного потока, рассмот
ренные в предыдущем параграфе, обусловлены в основном меха
ническими воздействиями горных препятствий. Характерные си
стемы течения воздуха порождаются также, помимо указанных 
влияний, термическими неоднородностями рельефа, особенно когда 
региональные градиенты давления малы. Их приводят в движе
ние главным образом вертикальные различия потенциальной тем
пературы, вызывающие вертикальные движения и неодинаковое 
нагревание и охлаждение склонов, которое может создавать цир
куляции воздуха с горизонтальными и вертикальными компонен
тами. В некоторых местах такие течения возникают достаточно 
часто и их влияние настолько резко выражено, что создает отчет
ливые и квазипостоянные системы топоклиматов. Такое положе
ние наблюдается, например, в глубоких долинах Гималайских 
хребтов.

Термически приводимые в движение системы ветров включают 
морские и береговые бризы, которые здесь не рассматриваются, 
а также более сложные горно-долинные ветры. Основными дина
мическими процессами, которые управляют этими ветрами, явля
ются: а) составляющая антитриптического ветра, направленная 
в сторону низкого давления, когда влияние силы Кориолиеа отно
сительно мало, и б) гравитационная составляющая ветра, направ
ленная вниз по склону в отсутствие общего градиента давления 
[И ] .  Рассмотрим сначала природу и механизмы ветров склонов.

1 Ветры склонов

В общем движение холодного воздуха ночью вниз по склону 
именуется катабатическим потоком, а движение вверх по склону 
в течение дня называется анабатическим потоком.

Катабатические ветры в строгом смысле являются локальными 
направленными вниз по склону гравитационными потоками, вы
зываемыми ночным радиационным охлаждением близ поверхности 
при безветренных и безоблачных условиях. Добавочный вес 
устойчивого слоя (по отношению к окружающему воздуху на той 
же самой высоте) создает движение потока. Наоборот, поток 
вверх по склону связан с дневным нагреванием склона и вызван
ной этим силой плавучести. Основные системы течений склонов, 
связанные с градиентами потенциальной температуры, схематиче
ски представлены на рис. 2.17. Толщина слоя холодного воздуха 
над горными склонами и альпийскими ледниками составляет 
обычно 20—50 м с максимальными скоростями 2—3 м/с на высоте 
20—40 м [5]. Крупномасштабные потоки катабатического типа 
над Антарктидой, которые могут быть на порядок величины более 
мощными по вертикали и более сильными, рассматриваются от
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дельно (с. 129). На рис. 3.15 представлены построенные по шаро
пилотным наблюдениям профили ветра на Нордкетте около Ин
сбрука на склоне с углом наклона 42°. Максимальные скорости 
ветров как вверх, так и вниз по склону наблюдались на высоте 
27 м. Как видно из рисунка, долинные ветры вверх по склону 
в общем сильнее, чем их ночные двойники — течения вниз по 
склону, так как в хорошую погоду большой дневной радиацион
ный обмен создает большую плавучесть. Вовлечение воздуха над 
долиной в склоновую циркуляцию также несколько увеличивает

Ю

С ко р о ст ь Ветра

Рис. 3.15. Ветры склонов на г. Нордкетте близ Инсбрука. (И з [5].)
а — вверх по склону (И случаев), б — вниз по склону (5 случаев); /  — по шаропилотным 
наблюдениям, 2 — по теоретическим расчетам, 3 — разность м еж ду теоретическими и 
наблюденными значениями

мощность циркуляции. В общем долинные ветры лучше развива
ются на южных склонах, хотя и здесь они сильнее в глубоких 
ущельях.

Существует несколько важных различий между катабатиче- 
скими ветрами склонов и слабым ( ~ 1  м/с) маломасштабным сте- 
канием воздуха, которое создает озера холодного воздуха. В то 
время как тот и другой сток возникают из-за радиационного охла
ждения и разностей плотности, для катабатического потока нужен, 
видимо, уклон не менее чем 1 : 150 и 1 : 100 [20]. Маломасштабное 
стекание воздуха не создает никаких заметных компенсирующих 
потоков прежде всего из-за малого горизонтального размера не
ровностей поверхности. Тем не менее малые замкнутые лощины 
могут создавать иногда очень сильные местные температурные ин
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версии. Например, в известной впадине Гштетнеральм (известко
вая впадина) около Лунца в Австрии, исследованной В. Шмидтом, 
много раз наблюдались минимальные температуры ниже —40 °С 
(см. [13, с. 401]). Эта впадина глубиной 100— 150 м расположена 
на высоте 1270 м, и в ней иногда наблюдаются инверсии в 20— 
30 °С и больше.

Для оценки скорости стекания воздуха по склону предлагаются 
различные формулы. Для маломасштабных движений наиболее 
подходящим кажется уравнение Рейэра [30], связывающее ско
рость v с разностью между температурой холодного воздуха 
склона Т и окружающего воздуха Т':

где g — ускорение свободного падения (981 см/с), h — высота над 
поверхностью, где наблюдается v. Для h =  500 см, 7 =  273,2 К и 
7V= 2 7 5 ,8 K  Рейэр получил скорость 1 м/с, а наблюдавшееся зна
чение составило 1,2 м/с. При опытах на искусственных склонах 
Войте [43] получил результаты, которые также согласуются с этим 
уравнением.

Можно выделить три теоретических подхода к анализу катаба- 
тических потоков [24]. Наиболее ранний подход опирался на гид
равлические свойства направленного вниз по склону потока выхо
ложенного воздуха К]. Впоследствии его использовали Флигл 
[10], Петковсек и Хочевар [28]. Внутренней (вертикальной) струк
турой потока они пренебрегали, но временные изменения прини
мали в расчет. Во втором подходе Прандтль [29], Дефант [5, 6] 
и Холмгрен [18] учли вертикальную структуру температуры и ско
рости ветра над склоном, считая поток устойчивым и инвариант
ным вдоль склона. При этом подходе пренебрегают воздействиями 
адвекции и считают уклоны малыми, а коэффициент обмена посто
янным. Третий подход учитывает адвекцию путем численного ре
шения полных уравнений движения [36], при котором процессы 
перемешивания параметризуются.

Дефант [4] сделал попытку составить общее уравнение для 
катабатического потока на склоне, учитывающее угол наклона 
склона s, влияние трения и толщину вовлеченного в сток слоя хо
лодного воздуха A Z :

где 0 — потенциальная температура верхнего 02 и нижнего 01 слоев, 
Са = 0,0025 — безразмерный коэффициент трения. Однако такая 
прямая зависимость между скоростью ветра и углом s не согласу
ется со многими наблюдениями катабатического потока. Лоуренс
[20] предположил, что имеет значение длина склона, так как ко
роткие склоны могут давать лишь малое количество холодного воз
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духа. Для определения скорости ветра в стадии развития катабати- 
ческого потока он предложил следующую формулу:

где I — длина склона.
Впоследствии Петковсек и Хочевар [28] вывели иное выраже

ние для скорости нисходящего ветра. Они допустили, что в ста
ционарном случае направленное вниз по склону ускорение охла
жденного на склоне воздуха, обусловленное силой тяжести, урав
новешивается трением. Адиабатическое нагревание во время 
движения также принималось в расчет. В этом случае скорость 
определяется следующим выражением:

сР — удельная теплоемкость сухого воздуха при 
постоянном давлении,

L n — эффективная потеря длинноволновой радиа
ции,

у' — первоначальный вертикальный градиент тем
пературы в окружающем воздухе,

К  — коэффициент трения,
Т' — температура окружающего более теплого 

воздуха, 
s — угол наклона склона, 
t — время.

Теоретически максимальная скорость наблюдается при f->oo, 
т. е. ут а х = С /[ ( Г  — yO s in s ] ,  и она пропорциональна результирую
щему радиационному охлаждению и вертикальному градиенту тем
пературы в окружающем воздухе и обратно пропорциональна углу 
наклона склона. Результаты вычисления скорости ветра для раз
ных вертикальных градиентов температуры и коэффициентов тре
ния с углом наклона склона 11,5° представлены на рис. 3.16. 
Согласно Стретену и сотр. [33], ветры на леднике Мак-Колл на 
Аляске в общем согласуются с ветрами, вычисленными по этой 
модели. Пока движение не установилось, v растет с вертикальным 
градиентом температуры в окружающем воздухе и углом наклона 
склона и обратно пропорционально коэффициенту трения. Дейст
вительно, высокие скорости наблюдаются в катабатических по
токах на краях ледяных покровов Гренландии и Антарктиды, но 
нужно отметить, что модель не принимает в расчет эффект огра
ниченной протяженности склона.

По теории Флигла [10] средний направленный вниз по склону 
поток выражается через угол наклона склона, эффект трения и 
скорость неадиабатического охлаждения воздуха склона. Равно

го = С \  - 
(Г — у') s'n s ) _•) 1 — exp ( — (Г -  y") sin2 s ) j ,

где С = — -^77-----среднее радиационное охлаждение слоя,
Сп Clt
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весная скорость тоже пропорциональна балансу уходящей радиа
ции и обратно пропорциональна углу наклона склона и толщине 
охлаждающегося слоя. Кроме того, модель указывает, что перво
начально поток является периодическим и что в течение этого 
времени скорость пропорциональна котангенсу угла наклона 
склона. Эти флуктуации потока возникают за счет ускоряющегося 
и расходящегося течения воздуха, ослабляющего начальный гра
диент давления. Адиабатическое нагревание затем превышает ра

диационное охлаждение и вы
зывает направленный вверх по 
склону градиент давления, ко
торый замедляет воздушный 
поток. Цикл повторяется, 
когда радиационное охлажде
ние восстанавливает направ
ленный вниз по склону гра
диент давления. Волны воз
духа действительно наблюда
лись в основном на склонах 
с углом наклона больше 
чем 10°. Кютнер [19] называл 
эти волны «воздушными лави
нами». Он отмечал регулярный 
5-минутный интервал между 
порывами ветра в продолже
ние двух последовательных но
чей в точке на 100 м ниже 
вершины Хелленталь высотой 
2800 м в горах Веттерштейн. 
Установившаяся скорость, рас
считанная по модели Фли- 

гла, — это такая скорость, которая компенсирует интенсивность 
охлаждения, поддерживая равновесие между градиентом давления 
и силами трения. Кютнер отмечает, что так как, для того чтобы 
достичь конечной скорости на отлогих склонах, требуется длитель
ное время, то, вероятно, в региональном поле давления или в су
точном режиме ветра должны наблюдаться изменения, которые 
воздействуют на катабатическую систему и тем самым устраняют 
кажущийся парадокс: при s->-0 v бесконечно возрастает.

Подход Прандтля—Дефанта, учитывающий вертикальную 
структуру потока, мы не будем рассматривать здесь подробно, так 
как последующие работы, кажется, опровергают делаемые ими до
пущения, по крайней мере для катабатического случая.

Манинс и Софорд [24] обобщили гидравлический подход. Они 
учли зависимость от времени, видоизменение движущегося вниз 
по склону катабатического потока, обусловленное турбулентным 
вовлечением в него окружающего воздуха, напряжение призем
ного трения и радиационное охлаждение катабатического потока. 
Их ключевой вывод, который противоречит большинству предыду

м/с

Рис. 3.16. Скорость ветра (и) в стекаю
щем по склону с углом наклона 11,5° 
воздухе как функция времени для  
разных значений вертикального гра
диента температуры и коэффициента 
трения. (И з [28].)
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щих теоретических исследований, заключается в том, что катаба
тические потоки, сильно стратифицированные около земли, динами
чески изолированы от подстилающей поверхности, так что сопро
тивление поверхности пренебрежимо мало. Главной причиной за 
медления потока является турбулентное перемешивание через по
верхность раздела с окружающим воздухом. В исследовании Ма- 
нинса и Софорда вовлечение воздуха из окружающей среды 
в катабатический поток параметризуется при условии, что ско
рость втока пропорциональна масштабу скорости и слоя:

W H =  —E U ,

где Wh — скорость, нормальная к склону, на высоте Я, поток
я

объема Uh=  J udn, h — толщина, п — направление, нормальное
о

к склону, £ = Л /5 1 Ш , где Si =  0,5 (постоянная), Ri — число Ричард
сона для слоя, которое является функцией уклона (Ri =  Л/г cos s/U2), 
Si Ri — величина, обратная внутреннему числу Фруда потока, для 
катабатических потоков она имеет значение порядка единицы, 
Л — 2-10-3 (постоянная). Е  отражает изменение потенциальной 
энергии катабатического потока, обусловленное вовлечением окру
жающего воздуха. Оно пропорционально турбулентной кинетиче
ской энергии, производимой сдвигом ветра на поверхности раздела 
между слоем катабатического ветра и окружающей средой.

Модель Манинса и Софорда показывает, что толщина катаба
тического потока растет линейно с расстоянием вниз по склону, 
а скорость растет все медленнее. Плавучесть потока уменьшается 
постепенно вследствие вовлечения окружающего воздуха. Для 
устойчиво стратифицированной окружающей атмосферы при ча
стоте, обусловленной подъемной силой плавучести N = 1 0 ~ 2s-1, свой
ства потока на расстоянии 4, 8 и 12 км от гребня хребта вниз по 
склону следующие:

Расстояние (км ) ..................................... 4 8 12

Скорость ( м / с ) ............................. 3 ,0 3 ,3 3 ,0
Толщина ( м ) ......................... 45 95 186
Дефицит потенциальной вир-
туальной температуры (°С) 1 ,6 0,71 0 ,1 9

Когда охлажденный воздух движется вниз по склону, он встре
чает более плотный окружающий воздух и для поддержания дефи
цита плавучести в слое требуется большее охлаждение. Устанав
ливается равновесие между выхолаживанием слоя и потоком во
влекаемого холодного окружающего воздуха. Предполагается, что 
начальное охлаждение зависит от отдачи тепла к поверхности, но 
когда развивается термическая стратификация, вероятно, преоб
ладающей становится радиационная дивергенция в слое воздуха.

Полевые исследования Манинса и Софорда [25] в южной Ав
стралии подтверждают неприменимость предшествующих одномер
ных моделей. Их наблюдения показывают, что влияние призем
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ного трения ограничивается тонким слоем (толщиной только 
несколько метров). Катабатический поток достигает максимума 
в слое толщиной 40 м, а глубокая «поверхность раздела» с окру
жающим воздухом находится выше 160 м. Установление катабати
ческого потока на склоне с углом наклона 4,5° около 04 ч связано 
с возрастающей термической устойчивостью с градиентом 130 К/км 
в нижних 40 м. Инверсия распространяется до 120 м над подсти
лающей поверхностью.

Что касается циркуляций, восходящих по склону, то стоит 
указать, что ветры склонов как таковые могут не развиваться, 
если вертикальный градиент температуры неустойчивый или даже 
нейтральный. Модельные вычисления Орвилла [27] для горы вы
сотой 1000 м со склонами с углом наклона 45° указывают, что

я

0 1 2 J  4- 5  км

Рис. 3.17. Модель ночной циркуляции воздуха на склоне влк. Бандай (Япония). 
Ниже верхней границы слоя инверсии находится озеро холодного воздуха. 
(П о [26], из [48].)

в нейтральной окружающей атмосфере конвективные термики под
нимаются вверх и отодвигаются от склона. Однако при устойчи
вом окружении наблюдается движение вверх по склону, которое 
переходит в вертикальную конвекцию над гребнем горного хребта.

В нескольких исследованиях ночного режима стока вниз по 
склону выяснялась природа обратного потока из долины или с со
седней равнины. Мано [26] разработал модель таких потоков, 
опираясь на наблюдения в слое 515—830 м на юго-восточном 
склоне влк. Бандай в Японии (37°36/ с. ш., 140°04' в. д.) и на спе
циальные зондирования. На рис. 3.17 показана циркуляция и об
ласть с более высокими ночными температурами на склоне там, 
где воздух поднимался по склону над инверсионным слоем в на
правлении горы. Эта зона и называется «теплым поясом» (см. 
с. 171; как замечает Мано, она регулярно смещается вверх и 
вниз с периодом примерно 4 ч. Подобные ветры вниз по склону и 
обратные циркуляции над невысоким склоном около Арык-балыка 
(53° с. ш., 68° в. д.) в Казахстане были описаны Воронцовым [1].
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Здесь глубина озера холодного воздуха у подножия склона со
ставляет приблизительно 0,20—0,25 относительной высоты по
следнего.

2 Горно-долинные ветры

Одно из первых описаний системы горно-долинных ветров можно 
найти в работе Фурне [12]. Он заметил, что в долинах Савойи 
днем ветер дует вверх по долине, особенно летом, а ночью — вниз 
по долине (горный ветер), особенно зимой. Впервые теоретическое 
объяснение этого явления дал Юлиус Ганн [16], затем оно было 
значительно развито Вагнером [44], Экхартом [7, 8] и Дефантом 
[6] на основе аэрологических исследований в Альпах, а недавно 
Бютнер и Тайер [2], которые работали в окрестностях г. Рейнир 
(штат Вашингтон), дали новое толкование этому явлению.

Дефант утверждал, что ветры вверх по склону развиваются 
перед установлением дневного долинного ветра, а ночью катаба
тические стоковые течения питают горный ветер. Его схема после
довательных стадий развития горно-долинной циркуляции широко 
известна, и ее приняли многие авторы, хотя в нескольких иссле
дованиях доказывается, что различные компоненты ветра разви
ваются почти одновременно. В альпийской долине около Давоса 
Урфер-Хеннебергер [41] обнаружила, что более чем в 90 % слу
чаев дующий вниз по склону бриз заканчивается с восходом 
солнца ± 2 0  мин, а горный ветер — примерно через 25 мин после 
восхода солнца. Дующий вверх по склону бриз начинается в те
чение 40 мин после восхода солнца, а долинный ветер — примерно 

через час после восхода солнца. Таким образом, переходы зани
мают меньше чем 1 ч в каждом случае. Позднее она подчеркнула 
[42], что долинный ветер устанавливается одновременно вдоль 
всей долины, хотя у подножия возвышенностей Драконовых гор 
в южной Африке появление горного ветра наблюдается, когда 
местный фронт холодного воздуха продвинется вниз по до
лине [39].

Эти суточные смены, по-видимому, наиболее регулярно прояв
ляются в узких горных долинах. Работа Ф. Штейнхаузера в до
лине Раурис к северу от Зоннблика (цитируется по [11]) пока
зала, что ночной горный ветер имеет там частоту, превышающую 
70 %, во все месяцы кроме мая, тогда как долинный ветер имеет 
подобную высокую повторяемость только между 10 и 14 ч с мая 
по сентябрь. Однако даже в широких долинах, таких, как до
лина Зальцаха в Зальцбурге (Австрия), течения вверх и вниз по 
долине отчетливо заметны [9]. Потоки близ оси долины часто 
сильнее, чем ветры склонов, несмотря на более слабый уклон то
пографии, что согласуется с теориями, обсужденными выше. Н а
пример, в долине Инна максимальные скорости горного ветра со
ставляют 3—4 м/с и наблюдаются на высоте 400 м над дном 
долины [6].
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Условия непрерывности неизбежно требуют, чтобы в допол
нение к этим системам с суточной периодичностью в нижних слоях 
атмосферы устанавливались противотоки (компенсационные тече
ния) над гребнями хребтов. Эти компенсационные течения очень

-»— *— ?— I— j— г~Г

д н -J 12ч
—  ДН

- I 18 ч

Она Румсдале-фьорд Думбос Лиллехаммер Осло-фьорд ‘

Рис. 3.18. Аномалии давления (схематичные), связанные с системой горно-долин- 
ных ветров через 6-часовые интервалы вдоль долины Гудбраннсдален (Н ор
вегия). (П о [32].)

Фардер (59° с. ш ) находится у устья Осло-фьорда, Она (63° с ш , 7° в д  )— на западном  
берегу, высота местности в Д ум босе 650 м над ур м.

трудно обнаружить из-за взаимодействия с общим воздушным пе
реносом на высотах.

Дневной долинный ветер характерен прежде всего для хоро
шей летней погоды. Поднимающийся над склонами долины воздух 
пополняется в основном продольными вдоль долины воздушными 
течениями с равнин, к которым в больших долинах могут добав
ляться и потоки поперек долины с оседанием воздуха над ее осью,

144



как описано Вагнером [44] (см. также [42, с. 38]). Ими управляет 
градиент давления между равнинами и долиной, действие которого 
распространяется вплоть до средней высоты хребта («эффективная 
высота хребта», [44]). Стертен и Кнудсен [32] изучили подробно 
барический градиент вдоль долины Гудбраннсдален, которая пере
секает горы южной Норвегии. Наблюдая аномалии давления с ин
тервалом в 6 ч (отклонения давления от средних суточных значе
ний), они показали, что в дни, когда по крайней мере на трех 
станциях отмечались горно-долинные ветры, типичные различия 
давления составляли летом ±1 ,5  гПа, зимой ±0,7  гПа. Аномалии 
давления и их тенденции схематически показаны на рис. 3.18.

Бютнер и Тайер [2] провели широкий комплекс полевых из
мерений, включавших шаропилотные и самолетные наблюдения, 
в долине р. Карбон к северо-западу от г. Рейнир (штат Вашинг
тон) летом 1957— 1960 гг. По полученным данным они построили 
высотно-временные и продольные разрезы структуры ветра на не
скольких долинных станциях вдоль оси долины. На рис. 3.19 а 
приведены продольные разрезы в верховьях долины р. Карбон за 
8— 10 августа 1960 г., а на рис. 3.19 6 — поперечный разрез той же 
долины за 9 июля 1959 г. Максимальные скорости отмечались на 
высотах от одной четверти до одной трети разности между высо
тами долины и хребта, что обусловлено трением у подстилающей 
поверхности и уменьшением амплитуды температурного возмуще
ния с высотой. Расположенные выше компенсационные течения 
имеют такую же вертикальную протяженность, как нижние ветры.

Теоретической основой изучения горно-долинных систем ветра 
является теорема циркуляции В. Бьеркнеса, которая связывает 
возникновение движения циркуляции с горизонтальным градиен
том температуры. В простейшем случае можно рассмотреть два 
вертикальных столба воздуха: один — в верхней части долины, 
другой — над равниной. Первый нагревается сильнее благодаря 
радиации на соседних склонах, и воздух расширяется по верти
кали, к чему также добавляется действие восходящих по склону 
ветров. Поэтому около подстилающей поверхности развивается 
воздушный поток от равнины к верхней части долины, наверху 
в противоположном направлении формируется обратный поток. 
Это объяснение механизма предложил Венгер [45], он также про
вел расчеты для простейшего случая. Сложная численная модель, 
включающая не только этот эффект, но также склоновые ветры, 
была разработана Тайером [36]. Математическая формулировка 
задачи включает трехмерное уравнение движения и теплопровод
ности, уравнение непрерывности, уравнение состояния и термоди
намическое уравнение Пуассона. Эти уравнения были применены 
к симметричной V-образной долине длиной 400 км, высотой 1000 м 
и склонами с углом наклона 45°. Отдельные численные экспери
менты успешно воспроизводили как тонкие слои склоновых ветров, 
так и продольную циркуляцию с компенсационным течением. 
Уменьшение угла наклона склона до 26,5° и высоты хребта до 
200 м значительно ослабляло скорости ветра по сравнению
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с основным расчетом. Эксперименты представляли только ранние 
фазы развития этих циркуляций, так как время счета на ЭВМ 
было коротким, но Тайер указывает, что установившееся состоя
ние долинного ветра в природе не наблюдается. В проведенном 
ранее теоретическом анализе Глисон [15] предполагал, что сила 
Кориолиса имеет некоторое значение, по крайней мере в опреде
лении вертикальной составляющей изменений ветра, но в модели 
Тайера сила Кориолиса не принималась в расчет.

Ориентация долины и, следовательно, экспозиция склонов мо
гут значительно видоизменить эти теоретические выводы. Это было 
показано Урфер-Хеннебергер [42] в исследовании в долине Дишма 
около Давоса. Долина ориентирована с юго-юго-востока на северо- 
северо-запад, и данные о температуре, полученные на обоих скло
нах, действительно обнаружили ожидавшуюся асимметрию во 
времени нагревания склонов при хорошей погоде. Поэтому цирку
ляция усложняется из-за запаздывания появления склоновых 
ветров на разных склонах и из-за поперечных к долине компонент 
ветра. Восемь фаз их развития, которые наблюдались в течение 
суток, схематически представлены на рис. 3.20. Из рисунка видно, 
что они заметно отличаются от первоначальной схемы Дефанта 
[6]. Урфер-Хеннебергер также подвергла сомнению некоторые 
из механизмов, предложенных Дефантом [5]. В частности, по тем
пературам воздуха на станциях, расположенных на склонах в до
лине Дишма, ночью не обнаруживалась инверсия температуры, 
хотя возможность более сильного охлаждения воздуха у поверх
ности земли несомненна.

Влияние направленных поперек долины компонентов ветра, 
обусловленных дифференциальным нагреванием склонов, теорети
чески анализировалось Глисоном [14]. Он доказывал, что инер
ционные эффекты, которые возникают благодаря тому, что раз
ности в приходе солнечной радиации на разные склоны могут 
накапливаться, имеют большое значение для динамики ветров. 
Такими эффектами ранее пренебрегали, например в равновесном 
приближении Флигла при объяснении склонового стока. Показано 
также, что изменения трения и параметра Кориолиса также 
важны. Когда угол наклона склонов увеличивается, максимальные 
скорости ветров, дующих поперек долины, возрастают из-за уси
ливающегося контраста в нагревании склона. Подобным же обра
зом ветры поперек долины обычно сильнее летом, чем зимой. И з
менения в угле наклона склона и ориентации долины также

Рис 3.19. Горно-долинные ветры в окрестностях г. Рейнир, штат Вашингтон. 
(И з [2].)

>п — вертикальный продольный разрез вдоль осн долины в верховьях р Карбон, 8—10 ав
густа I960 г ;  б — вертикальный разрез поперек той ж е долины, 9 июня 1959 г / - —уро
вень гребня; 2 — местное направление вниз по долине; Д  долинный ветер, П Д — про- 
тиводолинный ветер, Г — горный ветер, П Г — противогорный ветер, Г р — градиентный 
ветер, СП — слабые и переменные ветры
Расстояние м еж ду точками Л и В равно 12 км (оно укорочено на всех вышеприведенных 
рис>нках)
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влияют на фазу максимальных скоростей ветров поперек долины. 
Например, если угол наклона обращенных на запад склонов воз
растает, то восход солнца на склоне наблюдается позже, в резуль
тате чего наступление максимальной скорости утром также запа-

Рис 3 20 М одель системы горно долинных ветров в долине Диш ма, Швейцария 
(И з [42])

а — от полуночи до восхода солнца иа восточном склоне б — восход солнца в верхней 
части восточного склона в  — весь восточный склон освещен г  — вся долина освещена, 
появление долинного ветра д  — западный склон получает больше солнечной радиации  
чем восточный е — солнечные лучн касательны к восточному склону ж — заход  со-шца 
на восточном склоне и на дне долины з  — после захода солнца в ннжнен части запад  
иого склона

здывает Как показали результаты Урфер-Хеннебергер, если ориен
тация долины сдвинута от направления север—юг к направлению 
северо-восток—юго-запад, то максимальные скорости ветра как 
утром, так и в полдень наблюдаются позже
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В некоторых из цитировавшихся исследований упоминалось 
о периодических колебаниях в горном ветре. Бютнер и Тайер [2] 
обнаружили 25-минутную периодичность в долине р Карбон с ко
лебаниями скорости от 1,5 до 6,5 м/с В горных долинах глубиной 
300—350 м в предгорьях Драконовых гор около Питермарицбурга 
(ЮАР) Тайсон [38, 39) описал волны в горном ветре на высоте 
примерно 90— 150 м выше уровня земли, появлявшиеся с периодич
ностью 45—75 мин, при колебаниях максимальной скорости от
1,6 до 3,8 м/с Он также показал, что профиль можно аппроксими
ровать с помощью модели Прандтля, в которой максимальные 
скорости наблюдаются на высоте 0,25 вертикальной мощности сте
кающего вниз по долине воздуха Однако во время другого иссле
дования в долине Бушменов в Драконовых горах наблюдалась пе
риодичность от 2 до 4 ч [39]

Следует упомянуть два специальных случая систем горного 
ветра Один — это устойчивый ветер, дующий вниз по долине,— 
ледниковый ветер,— который наблюдается в альпийских долинах 
там, где имеется ледник или снежное поле Он обычно наиболее 
сильный и мощный по вертикали (50—300 м) вскоре после по 
лудня, когда разность между температурами холодной поверхно
сти и вышележащего воздуха достигает максимума [17, 37] Л ед
никовый ветер не всегда связан с хорошей погодой, хотя в течение 
дня он не проникает далеко вниз по долине и над ним может дуть 
долинный ветер Как и ночные склоновые ветры и горный ветер, 
он обычно порывистый и турбулентный Хойнкес в Альпах отме
тил два максимума скорости ледникового ветра (перед восходом 
и перед заходом солнца) и два минимума (перед полуднем и пе
ред полуночью) Стретен и Уэндлер [34] обнаружили такой же его 
ход в центральной и южной Аляске, а в северной Аляске они на
блюдали лишь один максимум ночью и один минимум в конце дня 
[33] Стретен и Уэндлер предположили, что это обусловлено 
сильной «ночной» инверсией и довольно слабым градиентом тем
пературы между льдом и окружающим его воздухом днем

Второй специальный случай известен как ветер малойя, на
званный так по наименованию перевала между долинами Энгадин 
и Бергелль в Швейцарии [6] Это горный ветер, дующий вниз по 
широкой долине Энгадин весь день По-видимому, он возникает из 
долинного ветра в крутой долине Бергелль, распространяющегося 
через перевал Малойя Похожая ситуация наблюдается в Давосе 
Не ясно, насколько этот ветер является инерционным, а насколько 
он обусловливается более сильным нагреванием в долине за пере
валом

Несмотря на многочисленные исследования горно-долинных 
циркуляций, отдельные аспекты этого явления еще не изучены до 
конца К ним относятся характеристики структуры атмосферы во 
время смены ветра на обратный и роль градиентных ветров по
перек долины Эти вопросы рассматриваются ниже

Для исследования структуры атмосферы в долинах теперь мо
жно применить новые приборы Например, Уайтман и Макки [46]
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использовали профильный привязной аэростат, чтобы исследовать 
развитие и разрушение ночной инверсии в декабре в долине 
р. Гор глубиной 600 м на западе штата Колорадо. В исследован
ном ими случае низкая инверсия мощностью 100 м развилась 
к 16 ч и отделила воздушный поток в нижнем слое атмосферы от 
продолжающегося наверху долинного ветра. К 21 ч 45 мин инвер
сия (3°С) захватила слой 225 м и ветер стал дуть вниз по до
лине во всем 400-метровом слое, который зондировался. Инвер
сия усилилась до 11 °С выше 444 м к 8 ч 30 мин на следующее 
утро при продолжающемся слабом горном ветре, но вскоре после 
этого как раз выше инверсии развился долинный ветер, затем уро
вень инверсии опускался на 120 м/ч как из-за адиабатического 
нагревания, так и из-за притока явного тепла, происходивших 
выше инверсии. Долинный ветер также развивался у поверхности 
в тонком слое со сверхадиабатическим градиентом, вызванным 
радиационным нагреванием земли. Авторы предполагают, что на
гревание склонов солнцем создает конвективные струи, которые 
пронизывают устойчивый слой холодного воздуха. Это приводит 
к тому, что холодный воздух из основания устойчивого слоя пере
мещается вверх по склону и тем самым верхняя граница инверсии 
снижается в силу принципа неразрывности. По мнению авторов, 
данные о ветре показывают, что холодный устойчивый воздух не 
стекает вниз по долине и что устойчивая структура выше иверсии 
исключает ее разрушение турбулентным перемешиванием сверху.

Роль ветров поперек долины в циркуляции в долине была ис
следована как теоретически [35], так и с помощью наблюдений 
[23, 47J. Макхатти, например, обнаружил, что ветры в основной 
долине Кананаскис (провинция Альберта) больше подвергаются 
влияниям градиентных ветров синоптического масштаба, чем 
ветры в прилегающих боковых долинах. Равным образом дневные 
долинные ветры также больше подвергаются подобным влияниям, 
чем ночная система горных ветров, благодаря более эффективному 
расчленению циркуляций ночью.

Недавно Танг в аналитической работе [35] специально рас
смотрел взаимодействие между составляющей преобладающего 
ветра поперек долины и склоновыми ветрами, пренебрегая при 
этом ускорением Кориолиса. Расчет для дневного времени пока
зал, что из-за трения над подветренным склоном развивается от
дельная ячейка циркуляции. Эта ячейка усилена ветром, дующим 
вверх по склону вследствие типичного дифференциального нагре
вания склона. Нисходящее движение наблюдается над центром 
долины (см. рис. 2.20 в) и высоко над подветренным склоном. 
Оно обусловлено стоячей волной, наклоненной вверх по течению 
от наветренного склона. Напротив, ночью отдельная ячейка фор
мируется над наветренным склоном. Танг привел в доказатель
ство наблюдения в штате Вермонт и около Инсбрука (Австрия), 
которые обнаруживали такие явления. Наблюдения йосино [47] 
в небольшой V-образной долине в Японии также указали на су
ществование вихря на подветренном склоне при наличии ветра по
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перек долины. Иосино обнаружил, что вихри, связанные с воз
душным потоком вверх по долине, развиваются периодически с ин
тервалом примерно 8 мин.

3 Взаимодействия регионального масштаба

Важным свойством термически индуцированных орографических 
систем ветра являются их взаимодействия с крупномасштабными 
движениями. Они включают как региональные циркуляции, уста
навливающиеся под влиянием обширных горных областей и их 
взаимодействия с окружающими низменностями, так и системы 
ветра синоптического масштаба. Бургер и Экхарт [3] установили, 
что над Альпами днем существует региональный компенсацион
ный поток, радиально растекающийся от гор и опускающийся над 
равнинами. Более того, Урфер-Хеннебергер [42] указала, что так 
как этот поток расположен на высоте примерно 4000 м и более, 
он неизбежно становится составляющей градиентного ветра. Над 
более низкими хребтами или отдельными горами обратные потоки 
наблюдаются значительно ниже и могут рассматриваться как про- 
тиводолинные или противогорные ветры.

Эта проблема была освещена в исследованиях Тайсона и 
Престон-Уайта [39, 40]. Они исследовали режим ветра вдоль по
перечного разреза длиной 180 км на 30° ю. ш. от крутого юго-во
сточного склона Драконовых гор в южной Африке до Индийского 
океана. Гребень склона находится на высоте 3000 м, и склон спу
скается к наклонному плато высотой 950 м, которое рассечено 
долинами глубиной 250—550 м. В то время как основные долины 
направлены с северо-запада на юго-восток, боковые долины рас
полагаются под прямыми углами к основному уклону плато, на
правленному на юго-восток. Тайсон и Престон-Уайт построили 
схематические модели ночных систем ветра, связанных с такой то
пографией (рис. 3.21). Над горно-долинными ветрами лежат регио
нальные воздушные потоки, направленные ночью от массива Л е
сото и Драконовых гор («горно-равнинный» ветер), которые 
в дневное время обращаются. Особый случай, который наблюда
ется в долине Бушменов, представлен на рис. 3.22. Долинно- и 
равнинно-горные ветры лучше всего развиты летом, когда мощ
ность объединенного потока в направлении гор может достигать 
1000— 1250 м. Ветры эти редко связаны с общими градиентами 
давления, тогда как северо-западные горно-равнинные ветры мо
гут быть интегральной частью крупномасштабной циркуляции.

Рассматривая протяженные склоны плато, уместно упомянуть 
теорию термоприливного ветра Леттау [22]. Леттау показал, что 
благодаря эффектам нагревания крупномасштабные горные склоны 
могут создавать термический ветер, параллельный изогипсам рель
ефа. Например, если возвышенность является относительно теплой 
по сравнению с окружающей ее атмосферой (днем или летом), то 
развивается антициклоническая циркуляция при условии, что пре
обладают ситуации с нормальным вертикальным температурным
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Рис 3.21. Модель ночного воздушного потока над подножьем Драконовых гор 
зимой. Днем наблюдаются обратные системы течений. (Из [40].)
а — долины, расположенные под прямыми углами к горам и к береговой линии; б  — 
долины, параллельные склону.
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градиентом. Наоборот, над холодными возвышенностями в инвер
сионных условиях наблюдается циклоническая циркуляция. Хоро
шей иллюстрацией первого случая являются Тибетское нагорье и 
нагорье Альтиплано в Боливии (см. с. 57). Кроме того, суточный 
цикл нагревания создает в пограничном слое гармоническую вы
нуждающую функцию, вызывающую термический прилив (термо
приливный ветер). Схематические системы термических ветров для

а)

Рис. 3.23. Термические ветры, развивающиеся в стационарном пограничном слое  
над наклонной территорией в северном полушарии. (И з [21].)
Указаны ночная (а) и дневная (б) фазы температурной стратификации и связанный 
с ней сдвиг геострофического ветра. Предполагается, что крупномасштабный геострофи
ческий поток параллелен изогипсам рельефа, так что вызванные трением компоненты 
движения поперек изобар противодействуют катабатическому потоку в случае а и ана- 
батическому потоку в случае б. Обратные случаи усиления ветра нетрудно построить.

стационарных условий показаны на рис. 3.23. Леттау рассмотрел 
предполагаемый вклад таких систем в образование ночных струй
ных течений низких уровней к востоку от Скалистых гор и парал
лельных береговой линии ветров над западными предгорьями 
Анд в Перу. По теории Леттау, максимальная скорость ветра на 
нижнем уровне на различных широтах должна наблюдаться в раз
ное время дня. Это происходит потому, что в уравнении для при
ливного потока пограничного слоя появляется член f / ( f2—со2), где 
f  — параметр Кориолиса (равный 2cosin(p), ф — широта, и —■
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частота приливной силы, которая здесь соответствует угловой ско
рости вращения Земли, и

Критическая широта равняется 30° и соответствует /= ± с о .  Леттау
[21] показал, что рассматриваемые два параметра имеют следую
щие знаки:

Вследствие возникающих разностей фаз струйное течение на 
низких уровнях в умеренных и высоких широтах наблюдается 
около полуночи, тогда как между широтой 30° и экватором — 
около полудня. Это согласуется с наблюдаемыми ночным макси
мумом к востоку от Скалистых гор и дневным максимумом у под
ножья Перуанских Анд. Дальнейшее общее подтверждение этой 
теории было представлено Леттау [22] на материале для Южной 
Америки, хотя Тайсон [39] отметил, что такие ветры, параллель
ные общим изогипсам рельефа, отсутствуют в Натале.
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В Модели орографического поля ветра

Воздушный поток в горах изменяется под воздействием динами
ческих факторов, обусловленных топографией, и термических фак
торов, в результате чего создается местная циркуляция. Кроме 
того, высота гор влияет на скорость ветра. Все это вместе взятое 
делает наблюдаемое в горной области поле ветра в высшей сте
пени сложным и изменчивым. Индивидуальные влияния этих фак
торов подробно рассмотрены выше, но будет полезно закончить 
эту главу некоторыми соображениями по поводу взаимодействий 
в общем поле ветра. В сложной области, где имеются черты топо
графии различных масштабов, воздушный поток может испыты
вать неодинаковые воздействия на разных уровнях в атмосфере. 
Наппо [6] иллюстрирует это на примере долины р. Теннесси ши
риной 50—60 км между плато Камберленд (1000 м) к северо- 
западу и Грейт-Смоки-Маунтинс (2000 м) к юго-востоку. Там мо
жно выделить три различных слоя. Ниже 200 м в долине в потоке 
не обнаруживается никаких крупномасштабных влияний рельефа, 
хотя можно заметить направляющий эффект, создаваемый неболь
шими хребтами (100— 150 м). Изменения скорости и направления 
ветра здесь практически не зависят от устойчивости. Над этим 
слоем вплоть до 800 м выше дна долины (т. е. приблизительно до 
половины высоты основных элементов рельефа) профиль скорости 
ветра почти такой же, как и над шероховатой поверхностью рав
нины, тогда как направление ветра испытывает влияние локаль
ной топографии и устойчивости. На более высоких уровнях ско
рости увеличиваются, но направления, как правило, остаются по
стоянными вплоть до свободной атмосферы.

При моделировании поле ветра можно рассматривать как ре
зультат суммарного действия трех главных факторов: поля сил 
синоптического масштаба, топографического блокирования, или 
«канализирования», и тепловых воздействий. Поле давления синоп
тического масштаба само по себе может быть сильно видоизме
нено под влиянием динамических и термодинамических воздейст
вий крупномасштабной орографии, как это было показано ранее 
(см. п. ЗА2).

Если градиентные ветры сильны, то горные ветры по существу 
оказываются лишь их кинематическим приспособлением к рельефу.
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Д л я  юга штата Калифорния эмпирическая модель этой ситуации, 
возникающей во время условий санта-ана, была разработана Райа
ном [7]. Направление ветра выражается фактором отклонения 
Fd, который является функцией уклона вниз по ветру sd (% )  и 
угла между азимутом склона А  и направлением ветра Ve-

Fd =  —0,255sd sin [2 (A — Ve)].

Максимальное значение FD составляет 22,5° при Sd=100 % (склон 
в 45°) и А — l/e=45°. FD< 0 указывает, что ветер вращается с высо
той влево (против часовой стрелки), если А  меньше 90° (считая по 
часовой стрелке от Ve). Райан также оценил «защитный эффект» 
топографии, зависящий от уклона вверх по ветру между местополо
жением и горизонтом. Защитный фактор равен

Fs — k arctg (0,17s„)/100,

где su — уклон (%) (произвольно ограничиваемый 100% ), k — 
постоянная, равная единице (при ветре санта-ана полагается рав
ной единице на высоте 600 м и нулю на 1250 м и выше). С другой 
стороны, когда синоптический эффект слаб, приземные ветры 
в глубоких горных долинах обособлены от градиентного потока 
и определяются тепловыми факторами [8]. В южной Калифорнии 
это положение усложняется эффектом морских бризов [9]. Воз
душный поток на уровнях гребня хребта при этом определяется 
системой градиентных течений. Тепловые влияния, очевидно, ме
няются и с временем суток и с сезоном, так что изменяется суточ
ное и сезонное нагревание склонов и вертикальный градиент тем
пературы в нижней атмосфере.

Марер и Пильке [4, 5] исследовали численно влияние суточных 
циклов нагревания на воздушный поток над горами, используя 
гидростатические мезомасштабные модели, включающие деталь
ное описание пограничного слоя. При этом были параметризованы 
приземные тепловые потоки и потоки количества движения. Ана
лиз двумерного варианта модели показал, что над наветренным 
склоном суточное нагревание днем приводит к уменьшению гори
зонтальной компоненты ветра и ночью — к ее увеличению, в то 
время как над подветренным склоном обнаруживаются противо
положные явления. Что касается вертикального движения, то 
днем горы действуют как приподнятый источник тепла, приводя
щий к более сильному подъему над наветренным склоном и к бо
лее слабому опусканию над подветренным склоном. Ночью нисхо
дящее движение на подветренной стороне усиливается, чему спо
собствует ночной максимум давления, возникающий в результате 
охлаждения в области гребня. Согласно модели, планетарный по
граничный слой на подветренной стороне горы должен быть на 
600—900 м ниже, чем на наветренной стороне. Трехмерный ва
риант модели [5], построенной для области гор Сакраменто и 
Уайт-Сэндс (штат Нью-Мексика), позволил обнаружить эффекты 
отклонения потока около гор, более сильные дующие вниз по
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склону ветры на подветренной стороне, усиленные ветры на 
наветренной стороне гребней, а также долинные и горные 
ветры.

Сейчас прилагается много усилий для того, чтобы развить ме- 
зомасштабные динамические модели пограничного слоя потока 
над сложным рельефом, в связи с его особой важностью для та 
ких явлений, как распространение загрязнения воздуха в горных 
долинах и распространение лесных пожаров в горной области. 
Фосберг и сотр. [3] разработали численную модель, основанную 
на результатах их более ранней работы по термически иницииро
ванным ветрам, объединенных с результатами работы Андерсона 
[1], в которой изучался индуцированный рельефом воздушный по
ток. Здесь можно только в общих чертах изложить идею этого 
подхода.

Методика расчета опирается на однослойную модель погра
ничного слоя потока, применяемую к областям площадью примерно 
2500 км2, в которой сетка точек имеет шаг порядка 1—6 км (бо
лее мелкая сетка используется для области больших относитель
ных превышений рельефа). Поле градиентного ветра сначала 
преобразуется в поле установившегося трансформированного рель
ефом потока над горами, определяемого из уравнения неразрыв
ности [!]■ в  качестве граничного условия применяется твердая 
крышка на высоте 1,5—2 км выше пространственно сглаженного 
рельефа. Затем рассчитывается видоизменение поля ветра под 
влиянием термики и трения на основе уравнения дивергенции и 
завихренности при условии пренебрежения адвекцией. Идея рас
чета состоит в следующем: по дивергенции и завихренности вы
числяется функция тока и потенциал скоростей (см. [2, с. 32]); 
затем из них определяются горизонтальные составляющие ветра; 
после вычисления фоновых величин, описывающих влияние круп
номасштабных особенностей рельефа на поток, рассчитывается 
дивергенция для реального рельефа, при этом учитывается влия
ние трения. Для расчетов по модели необходимо знать темпера- 
туру, давление, высоту и шероховатость поверхности, статическую 
устойчивость, скорость геострофического ветра, турбулентною вяз
кость, широту и крупномасштабную завихренность. Проверка мо
дели для летних ситуаций в штатах Орегон и Калифорния пока
зала, что они хорошо согласуются с наблюдавшимися мезомас- 
штабными системами течений. Фосберг и сотр. замечают, что воз
мущения потока, обусловленные эффектами дивергенции, в 2,5—-
4 раза больше, чем возмущения, определяемые завихренностью. 
Они также заметили, что термическое влияние на поток исчезает, 
а влияние орографии становится слабым, когда фоновая скорость 
ветра достигает 10 м/с.

Другой пример трехмерной диагностической модели, также ис
пользующей уравнение неразрывности, дан в работе Тешке и 
Йоке [10]. Они рассмотрели примеры для бассейна озера Тахо 
и для района пер. Доннер в горах Сьерра-Невада (штат Кали
форния) .
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4 Климатические характеристики 
горных районов

Основные факторы и процессы, влияющие на горный климат, 
обсуждены в главах 2 и 3. Когда рассматриваются такие клима
тические элементы, как температура или осадки, то их времен
ные и пространственные характеристики неизбежно определя
ются набором этих действующих совместно факторов — широты, 
высоты и топографии. Поэтому в данной главе анализируются 
некоторые основные климатические характеристики горных райо
нов по отдельным климатическим элементам. Сначала рассматри
ваются балансы энергии и температурные профили склонов. З а 
тем обсуждаются облачность, осадки, другие гидрометеоры и ис
парение. Приводятся примеры взаимодействия высотных и топо
графических факторов при создании орографических особенностей 
в пространственном и временном распределении каждого клима
тического элемента.

А Баланс энергии

В главе 2 отмечалось, что горным районам уделялось большое 
внимание в ранних исследованиях солнечной радиации, однако до 
сих пор энергетический и радиационный баланс горных районов 
изучен в общем недостаточно. Только Альпы в требуемой мере 
освещены информацией о пространственном и временном распре
делении излучения. Эти данные послужили основой для обобщений 
в области влияния высоты, приведенных в главе 2 (с. 39—48), 
а в настоящей главе полезным дополнением могут быть лишь 
данные работ, проведенных в некоторых других горных областях, 
и некоторые выводы.

Исследования радиации в Альпах показывают, что до высоты 
приблизительно 3 км суммарная солнечная радиация увеличива
ется примерно на 7— 10 % на 1 км при ясной погоде и на 9— 11 %
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на 1 км при сплошной облачности, причем характерное вертикаль
ное распределение водяного пара приводит к наиболее быстрому 
ее увеличению на низких уровнях (с. 35).

Влияние облачности на радиацию в горах весьма существенно, 
так как на горных склонах облачность наблюдается очень часто. 
Например, на восточном склоне Передового хребта (штат Коло
радо) в среднем за год увеличение радиации с высотой не проис
ходит [5]. Однако в отдельные месяцы в зависимости от облач
ного покрова может отмечаться уменьшение или рост радиации 
с высотой (табл. 4.1). Для количественной оценки характерных со
отношений между облачностью и радиацией не имеется данных 
параллельных наблюдений облачности, однако Гринланд [7] оце
нивает возможные различия радиации, обусловленные облачным 
покровом, путем сравнения двух синоптических ситуаций. В 1977 г. 
в Колорадо в течение 16 дней при восходящем по склону потоке 
на высоте 3480 м была зарегистрирована средняя дневная суммар
ная радиация 142 Вт/м2 по сравнению с 105 Вт/м2 в Боулдере, 
в то время как для такого же числа дней при нисходящем по 
склону потоке эти средние значения составили соответственно 
165 и 188 Вт/м2. На восточном склоне Передового хребта погода, 
обусловленная восходящими по склону потоками с большим коли
чеством облаков нижнего яруса, обычно наблюдается весной, тогда 
как для зимних месяцев характерна погода, вызванная нисходя
щими потоками и сопровождающаяся преимущественно облач
ностью верхнего яруса. Летом там преобладают кучевообразные 
облака с более интенсивным развитием над горами в утренние 
часы. Данные о радиации в табл. 4.1 иллюстрируют некоторые из 
этих сезонных различий.

Таблица 4 1 Средние диевиые значения суммарной солнечной радиации 
на восточном склоне П ередового хребта (штат Колорадо) (В т /м 2).

По [7]

Станция
Высока

над
Расстоя
ние на 1965 2 1977 3

ур м
(М)

восток от' 
водораз
дела (км)' / - / / l l l  — V V I - I X X - X I I i - i i l l l  — V VI

Боулдер 1590 37 _ _ 96 Г 2 ) 262
Ш угарлоф 2591 2 2 ,5 98 18t 229 119 — — —
Комо 3048 9 ,7 117 210 185 111 — .— —
Н айвот-Ридж/гра- 3480 4 ,5 — — — — 98 222 248
иица леса 
Н айвот-Ридж 3750 2 ,6 112 221 199 103 — — -

1 Водораздел в этом районе имеет высоту приблизительно 4000 м
1 Биметаллические актинографы калиброванные по 50-спайиому пиранометру Эпплл 
d Пиранометры Эппли

На высокогорных станциях (5000 м и выше) облачные слои 
обычно тонки и имеют большую прозрачность. Поэтому для 
г. Логан (5365 м), Юкон, различие в уровнях радиации при
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ясной погоде и при облачности (средний покров до 7 баллов) со
ставило в июле 1970 г. лишь 18% [6]. Данные за июль 1968— 
1970 гг. свидетельствуют, что в то время как в Клуэйне (787 м) 
средняя солнечная радиация достигала только 43 % от возможной, 
на г. Логан она составила 83 % [13, 14]. Такая разность дает сред
нее увеличение с высотой в 8,7 % на 1 км. Градиент достигает 
больших значений на низких уровнях и падает до 6 % на 1 км 
на высотах более 2650 м.

Подробных исследований энергетического баланса в горных 
областях проводилось немного, имеется также очень мало изме
рений в отсутствие снежного покрова. Фактически большая часть 
наблюдений сделана на поверхности ледников в период летней 
абляции. Некоторые имеющиеся в литературе результаты сведены 
в табл. 4.2, однако их недостаточно для выводов общего характера.

Корф [9] показал, что в экваториальных Андах на Котопахи 
на высоте 3570 м радиационный баланс за 12 дней в июле в сред
нем составил 60 % (53 % в ясные дни) от поступающего корот
коволнового излучения при альбедо поверхности 0,22. Эти цифры 
соответствуют данным, приведенным Волошиной [4] для Кавказа 
на высотах 3000—3500 м (см. рис. 2.11). На Эвересте (28° с. ш.) 
на высоте 4750 м радиационный баланс за 9 дней в апреле 1963 г. 
составил 55 % от приходящего коротковолнового излучения при 
альбедо поверхности 0,16 [10].

По данным для поверхности ледников на Кавказе отчетливо 
обнаруживается уменьшение с высотой отношения радиационного 
баланса к приходящему солнечному излучению (рис. 2.11). Фак
тически, как видно из табл. 4.2 для г. Куелкайя и г. Логан, над 
снежными поверхностями на больших высотах радиационный ба
ланс часто оказывается отрицательным. Разница в радиационном 
балансе над снежной (ледяной) поверхностью и бесснежной по
верхностью рассмотрена Волошиной [4]. За  20 дней на высоте 
3250 м на леднике Карачаул (г. Эльбрус) радиационный баланс 
составил 119 Вт/м2 на обнаженной земле (альбедо 0,10) по 
сравнению с 111 Вт/м2 на ледяной поверхности (альбедо 0,37) на 
расстоянии всего лишь в 200 м. Хотя обнаженная земля поглощает 
значительно большую часть солнечной радиации, эффективное 
излучение ее по меньшей мере в два раза выше, чем над ледя
ной поверхностью, что приводит к примерно одинаковым балансам.

Данные Ледрю [11, 12] представляют собой одни из наиболее 
полных рядов измерений в горных областях. Средние цифры за 
вегетационный период для высоты 3650 м на Найвот-Ридж в штате 
Колорадо свидетельствуют о больших потоках явного тепла, обу
словленных обычно сильной адвекцией холодных западных воздуш
ных масс. Отношение Боуэна (p =  # /L £ )  составляет от 4 до 6 
в дневные часы, что означает значительно большую нехватку 
влажности, чем это следует из средних значений в табл. 4.2. Тем
пература поверхности в солнечный полдень в тени в течение 
41 дня в среднем составила 28 °С по сравнению с 14 °С на уровне 
метеорологической будки (1,5 м).
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Таблица 4  2  Некоторые данные по балансу энергии

Место Высота Месяц S Вт/М1 О  И г  / м 2

Я LE а
Источник(м) jK j i  и Т / М *  *

(% от Rn)

Эверест (28° с. ш.) 4750 Апрель 291 0 ,1 6 161 60 36 4 [10]

Н айвот-Ридж (39° с. ш.) 3650 Июль 252 0 ,1 7 144 50 38 12 [12]

Туркестанский хр. (4 Г  с. ш.) 3150 Сентябрь — 0 ,1 4 169 71 14 14 [1]

Туркестанский хр. (северный склон, 33°) 3150 » — 0 ,2 0 70 59 28 13 Ш

Туркестанский хр. (южный склон, 31°) 

Австрийские Альпы (47° с. ш.)

3150 п — 0 ,1 5 206 71 18 И Г!]

Хоэ-Мут 2560 Июль 367 0 ,2 3 183 28 64 8 [16]

Обергургль 1960 » 331 0 ,2 0 157 9 89 2 1—
1

Ледяная шапка Куелкайя (14й ю. ш.) 5645 244 0 ,8 0 — 2 — — — [8]

Г. Логан (61° с. ш . ) ,  снежная поверхность 

Ледник М ак-Колл (69° с. ш.)

5365 и 373 0 ,8 4 — 57 ' 10 9 0 2 0 [6]

ледяная поверхность 1730 226 0 ,3 3 72 ( 7 8 ) 3 7 13

морена 1740 >» 226 0 ,1 9 71 49 43 8 [1 П

снежная поверхность 2140 »> 226 0 ,3 9 43 ’ ( 5 9 ) 3 63 1

' Здесь И  н LE направлены к поверхности. 
1 Включал сублимацию.
} Здесь Н направлено к поверхности



P o t t  [16] приводит сравнительные данные по двум высотам 
для Австрийских Альп. Его результаты для ясного дня в июле 
представлены на рис. 4.1. В условиях безоблачного неба значения 
приходящей солнечной радиации и радиационного баланса на вы-

Вт /м 2

О 4 е  12 15 20 2k О k 8  12 16 20 Ч

Рис. 4.1. Ежечасные значения компонент баланса энергии в Тирольских Альпах 
(Австрия) на Обергургль-Визе (1960 м) (а) и Хоэ-Мут (2560 м) (б)  12 июлй 
1977 г. (Из [16].)

5  — радиационный баланс, В — поток тепла в почву, F — поток явного тепла, L — поток 
скрытого тепла Указано среднее европейское время

соте г. Хоэ-Мут (2560 м) превышают примерно на 10 
ответствующие значения 
(табл. 4.2). Это связано

Вт/м2

и 15 % со-
на высоте Обергургля (1960 м) 
с большей закрытостью горизонта 
в Обергургле, а также с большим 
атмосферным ослаблением. Скры
тая теплота объясняет большую 
долю доступной энергии на нижней 
станции, над поверхностью луга, 
чем на верхней станции, где поверх
ность покрыта редкой горной травой.

Рис. 4.2. Рассчитанные значения радиацион
ного баланса на обращенных на север 
(3 , 4) и на юг (/, 2) склонах с углом 
наклона С0° на высотах 400 ( / ,  3) и 
3600 м (2, 4) на Кавказе. (По [3 ] )

В ночные часы в Обергургле при безоблачном небе отрицательный 
радиационный баланс, достигающий в среднем 70— 75 Вт/м2, в зна
чительной степени компенсируется потоком явного тепла из воз
духа, в то время как на г. Хоэ-Мут компенсация происходит как 
за счет потока тепла из почвы, так и за счет потока явного 
тепла [16].
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Ввиду малочисленности данных наблюдений для горных обла
стей в нескольких источниках рассчитывается радиационный ба
ланс и потоки энергии. На рис. 4.2 представлен радиационный ба
ланс при безоблачном небе для обращенных на север и на юг 
склонов Кавказа на высотах 400 и 3600 м, вычисленный по урав
нениям Кондратьева и Маноловой [3] на основе данных о тем
пературе и альбедо в Тбилиси и Казбеги. Средние значения аль
бедо составляют 17—21 % в Тбилиси, в Казбеги из-за снежного 
покрова эти значения изменяются от 75 % в марте—апреле до 
20 % в августе [2]. В среднем за год уменьшение радиационного 
баланса составляет 15— 16 % на 1 км как при безоблачном, так 
и при пасмурном небе. Однако в июне при безоблачном небе на
блюдается уменьшение в 7 % на 1 км, а при пасмурном небе — 
увеличение почти на 4 % на 1 км. По-видимому, этот расчет не 
полностью отвечает действительности, так как при вычислениях 
предполагается, что облачные слои расположены на небольшой 
высоте, в то время как на высоте 3600 м облачность, несомненно, 
менее плотная, чем на низких уровнях. Тем не менее данные на
блюдений в Альпах свидетельствуют, что летом радиационный ба
ланс возрастает с высотой (см. табл. 2.8).

Для той же области Борзенкова [2] приводит годовые значе
ния потоков турбулентного тепла, вычисленные методом Будыко 
(табл. 4.3). Как для Большого Кавказа, так и для гор Армении 
поток явного тепла стабильно уменьшается с высотой, в то время 
как поток скрытого тепла на высотах 2500—3000 м достигает мак
симума. В более сухих южных областях потери явного тепла 
немного выше.

Таблица 4.3 Годовые турбулентные потоки на Кавказе (Вт/м2). По [2]

Большой Кавказ Горы Армении

Высота (км) Явное
тепло

Скрытое Отношение 
тепло Боуача

Явное
тепло

Скрытое Отношение 
тепло Боуэна

Поверхность Зем
ли

44 27 1,65 — — —

1 29 44 0,67 32 24 1,33
2 19 55 0,34 23 28 0,81
3 9 44 0,21 13 35 0,38
3,5 4 28 0,14 — — —

Также на основе уравнений Будыко были получены аналогич
ные месячные оценки для Хорватии [15]. Здесь станции располо
жены на высотах от 120 до 1594 м приблизительно на 45—46° с. ш. 
На рис. 4.3 показаны сезонные изменения с высотой R n, Н  и LE. 
Зимой ни один из компонентов не изменяется существенно с вы
сотой. Летом, наоборот, до высоты около 700 м R n остается более 
или менее постоянным, а затем незначительно уменьшается. Со
гласно Плешко и Шинику, LE  аналогично увеличивается с высо
той, возможно, благодаря большему количеству осадков, а далее,
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выше примерно 800 м, уменьшается, вероятно, в результате охла
ждения за счет повышенного излучения в инфракрасной области 
и более низких температур подстилающей поверхности. Зимой по
ток явного тепла слабо отрицателен в связи с зимними инверсиями

Рис. 4.3. Сезонные изменения радиационного баланса и турбулентных потоков 
тепла (месячные суммы) в зависимости от высоты в Хорватии. (По [15].)

температуры. Летом Н  увеличивается с высотой, очевидно, вслед
ствие возрастания влияния адвекции и увеличения температурного 
градиента воздух—поверхность почвы. Эта модель отличается от 
рассчитанной Борзенковой для Кавказа. Однако полученные для 
Хорватии результаты представляются закономерными, хотя, ко
нечно, над снежным покровом Н  равно нулю или отрицательно.
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Б Температура

1 Профиль на склоне

Важнейшим элементом климата горных районов, несомненно, яв
ляется температура. В большинстве горных областей мира ве
дутся подробные наблюдения температуры и имеется множество 
статистических исследований изменения температуры с высотой. 
Это изменение представляет собой сложную проблему при состав
лении климатических атласов в силу резких температурных гра
диентов на небольших расстояниях и их сезонной изменчивости 
[19]. В некоторых недавно проведенных исследованиях темпера
тур в горах, например в [6] и [18], для того чтобы связать 
температуры с высотой и отделить влияние инверсий от эффектов, 
обусловленных крутизной склонов, применяется регрессионный 
анализ. Пильке и Меринг [16], пытаясь уточнить пространствен
ное распределение температуры для одной из областей в северо- 
западной Виргинии, использовали линейный регрессионный анализ 
средних месячных температур как функции высоты. Они показали, 
что корреляции максимальны (г = —0,95) летом, как это обычно 
бывает на средних высотах. Зимой инверсии на низких уровнях 
вкосят большую изменчивость, и, если подобрать подходящие 
полиномиальные функции или же использовать потенциальные 
температуры, можно получить лучшие оценки [11]. С целью со
ставления топоклиматических карт для Западных Карпат был 
аналогичным образом разработан ряд уравнений регрессии [12]. 
Для этого, как описано в п. ,2В4, используются отдельные уравне
ния регрессии для различных профилей склона. Заметим, что 
имеется мало попыток описать изменения горной температурь) при. 
помощи какой-либо более общей статистической модели.
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Хотя в горных областях средние сезонные значения темпера
туры (и других переменных) определяются высотными факторами 
и ориентацией склонов относительно стран света, есть некоторые 
основания считать, что кратковременные отклонения, связанные 
с синоптическими погодными явлениями, подвержены их влиянию 
не в такой степени. Ферман [9] показал, что летом для станций 
на поросшем лесом гребне в штате Айдахо дневные максималь
ные температуры Ti могут быть описаны авторегрессионной мо
делью второго порядка: Тi =  а\Тi - i а2Т Для семи участков 
северной и южной ориентации в диапазоне высот свыше 1000 м 
значение ах находилось в интервале 0,795—0,890, что указывало 
на сильную зависимость от 7\_i (минимальной температуры пре
дыдущего дня), в то время как а2 изменялось от —0,004 до 
—0,176. Было показано, что различия в коэффициентах а\ между 
участками являются результатом различий выборок, кроме того, 
обнаружилась независимость распределения вероятности отклоне
ний от местоположения. Пока не ясно, насколько широко эти 
результаты применимы к горам иных высот. Следует также отме
тить, что если суточные максимальные температуры тесно свя
заны с суммами радиации, то минимальные температуры значи
тельно больше зависят от местоположения, особенно при наличии 
стока холодного воздуха.

Большая часть исследований градиентов температуры над 
склонами опирается на данные станций, расположенных на вер
шине и у основания гор, хотя в отдельных случаях предпринима
лись попытки получения детальных разрезов. Например, летом 
1882 и 1883 гг. С. Л. Рагге с помощниками ежедневно поднимался 
на г. Бен-Невис и проводил наблюдения на восьми расположен
ных на склоне постах [3]. Однако полученные таким образом 
разрезы обладают тем недостатком, что между наблюдениями 
имеется разница во времени, требующая вычисления средних при 
подъеме и спуске.

Вагнер [20] получил непрерывный разрез для г. Нордкетте 
севернее Инсбрука, так как использовал для подъема и спуска 
канатную дорогу. Температуры определялись через каждые 5 с 
с помощью подвешенного к кабине аспирационного термометра. 
На рис. 4.4 показаны четыре профиля: 1 и 3 при подъеме между 
08 ч и 08 ч 50 мин и между 15 ч и 15 ч 50 мин, 2 и 4 при спуске 
между 10 ч 15 мин и 11 ч и между 18 ч 5 мин и 18 ч 35 мин. 
Утром там была, как правило, сплошная облачность, которая 
полностью рассеивалась к полудню, днем происходило развитие 
кучевой облачности и к вечеру снова наблюдалось прояснение. 
По утреннему профилю обнаруживается изменение Т лишь на 4°С 
в интервале высот 1700 м, но уже к 10 ч имеется заметный нагрев 
на более крутых южных склонах ниже Хафелькара, а также на 
нижних уровнях у Хунгербурга (хотя там термометр располагался 
всего на высоте 1 м над склоном). Наблюдается также сущест
венное увеличение микромасштабной неравномерности между
08 ч 30 мин и 10 ч 30 мин, и это еще более резко выражено днем,
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когда неравномерность наиболее заметна на покрытом лесом 
участке (1300— 1700 м). Вагнер предполагает, что такая нерав
номерная картина связана с растительным покровом, действую
щим в качестве главной деятельной поверхности. Резкое охлаж
дение непосредственно над Зеегрубе, как видно по кривым 3 и 4, 
отмечает лощину, над которой кабина проходит на высоте 70 м 
над землей. Чуть ниже 750 м ясно видно влияние затененного 
оврага (кроме кривой для позднего утра). Последний разрез 
(весь склон уже находится в тени) имеет в значительной степени 
плавный профиль. То что верхний покрытый лесом участок отно
сительно теплее, незаметно, и средний градиент температуры

между 900 и 2200 м равен 0,85 °С на 100 м, т. е. он почти адиа
батический.

Другой разрез, полученный Вагнером 23 ноября 1929 г., обна
ружил снижение фёнового слоя над приземной инверсией. Послед
няя продолжала существовать в слое толщиной всего около 60 м 
в течение 8 ч днем, пока фён не достиг дна долины.

Аналогичный подход был использован Рейтером и Сладкови- 
чем [17] в недавно проведенных измерениях на Цугшпитце. 
Вертикальные градиенты температуры, определенные при наблю
дениях на канатной дороге, сопоставлялись с коэффициентом 
турбулентной диффузии, полученным путем измерений количества 
радона и Ra В. Во все дни без тумана или осадков и при облач
ности верхнего яруса ^ 5  баллов, они получили корреляцию при
мерно —0,7 для слоя между 1800 и 3000 м. Д ля  неустойчивых 
условий в слое между 700 и 1800 м были получены аналогичные 
значения, однако при устойчивых условиях корреляции между 
вертикальным градиентом и коэффициентом обмена для этого 
слоя отсутствует. Анализ, проведенный указанными авторами,
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дает полезную информацию для оценки потенциала рассеяния 
аэрозоля в горных условиях (см. п. 6В).

Такие подробные исследования дают возможность лучше изу
чить мелкомасштабную пространственную и временную изменчи
вость и показывают необходимость более тщательного выбора 
местоположения пунктов наблюдений и тщательной интерпрета
ции вертикальных градиентов над склонами, полученных на основе 
данных небольшого числа станций в фиксированные моменты

Рис. 4.5. Эквивалентные температуры черного тела ТВв,  измеренные радиацион
ным термометром с самолета над влк. Фудзияма в 07 ч 43 мин—07 ч 56 мин 
по поясному времени 28 июля 1967 г. (Из [8].)
Высота солнца и азимут показаны с момента восхода солнца.

времени. Другим средством определения яркостных (радиацион
ных) температур над склонами гор является воздушная съемка 
с использованием радиационного термометра [8], однако такие 
данные непросто преобразовать в абсолютные значения и их полу
чение требует больших затрат. Кроме того, размер зоны, нахо
дящейся в поле зрения прибора, по-видимому, имеет порядок 
сотен метров в поперечнике и изменяется случайным образом при 
полете самолета над местностью. Тем не менее проведенные Фуд- 
зитой и сотр. исследования на влк. Фудзияма позволили сделать 
интересный вывод: под влиянием солнечного нагрева скалистых 
склонов у земной поверхности устанавливаются практически оди
наковые температуры с пренебрежимыми различиями, зависящими 
от высоты (рис. 4.5). Независимо проведенные измерения на
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склонах при схожих условиях показали, что, в отличие от того 
как быстро нагревается поверхность, повышение температуры на 
уровне метеорологической будки происходит очень медленно.

Маккутчан [14] разработал метод предсказания приземной 
температуры в гористой местности с использованием данных 12- 
и 24-часового регионального прогноза, полученных на основе мо
дели с ограниченной по площади мелкоячеистой сеткой Нацио
нальной службы погоды США (LFM). Суточное изменение темпе
ратуры представлено первыми двумя гармоническими членами:

Tt ?xA  (а„ +  а, c o s - ^ - +  Ь, s in - ^ -  +  а2 c o s -^ -  - f  b2sin - y - j  — B t

где A — параметр ориентации, зависящий от солнечной радиации; 
а0 — средняя температура; щ, Ь\ — коэффициенты первой гармо
ники; а2, Ь2 — коэффициенты второй гармоники; Bt — функция со
стояния склона, которая зависит от времени, рода синоптического 
процесса и высоты. Дискриминантным анализом по температуре 
и условиям увлажнения были выделены пять типов синоптических 
процессов. Вначале в модели независимо вычисляются каждый из 
коэффициентов Фурье с использованием шагового регрессионного 
анализа по наблюдаемой температуре, точке росы и скорости 
ветра у поверхности, сведений карты 850 гПа, класса погоды, 
синуса и косинуса юлианских дней, а также 12- и 24-часовых 
прогностических величин по LFM, На этой основе Маккутчан раз
работал прогноз приземной температуры с заблаговременностью 
до 36 ч для гор Сан-Бернардино в южной Калифорнии. В райо
нах, где имеются менее детальные прогнозы, необходимо разра
батывать другие методы, но в любом случае основным фактором 
для них будет местоположение опорных станций.

2 Теплые пояса

В п. ЗБ1 рассматривалось влияние ночного излучения на сток 
воздуха вниз по склону. При таких условиях во время ясной без
ветренной погоды образуются озера холодного воздуха на дне 
долин при высоких температурах на склоне; эта зона высоких 
температур называется теплым поясом. Считается, что первое 
описание таких зон дал в 1861 г. фермер Сайлас Макдоуэлл, 
живший в южных Аппалачских горах в штате Северная Каро
лина [4, 7]. В этой области теплый пояс в среднем сосредоточен 
на высоте около 350 м надо дном долины [5]. Вероятность весен
них заморозков в этой зоне меньше, поэтому она имеет важное 
значение для садоводства и сельского хозяйства.

Впоследствии во многих районах мира проводились активные 
исследования теплых поясов и высот распространения инверсии 
на склонах долин. В Баварии Р. Гейгер с сотр. изучил вертикаль
ное распределение температур на г. Гроссе-Арбер (1447 м) и 
показал, что на склоне суточные колебания температур более 
умеренные, в частности, при ясной погоде весной. На склонах и на
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вершинах колебания относительной влажности также меньше, чем 
на дне долины (см. [10, с. 432—437]). В том же районе Баум
гартнер [2] провел детальные климатологические и фенологиче
ские исследования на г. Грос-Фалькенштейн (1312 м). Он пока
зал, .что в теплом поясе вегетационный период (определяемый 
фенологически) на 1—2 недели дольше, чем на дне долины 200 м 
ниже, либо примерно 100 м выше по склону. Этот эффект также 
проявляется в более раннем таянии снегов [21]. Следовательно, 
это явление, характерное преимущественно для ясной погоды, 
достаточно сильно и проявляется в климатологическом смысле. 
Наблюдения, проводившиеся Аулицким [1] с июня 1954 по май

Рис. 4.6. Средние месячные максимумы (а) и минимумы (б) температуры воздуха 
(1945— 1955 гг.) близ границы леса на западо-северо-западном склоне около 
Обергургля. (По [1].)
I — граница произрастания древесной растительности; 2 — верхняя высота границы леса; 
3 — нижняя высота границы леса.

1955 г. на г. Эцталь вблизи Обергургля в Австрии, показали, что 
по данным о средних месячных минимальных температурах интен
сивность инверсии в среднем составляет 3°С зимой и 1,5°С летом, 
но по средним месячным температурам эти интенсивности равня
лись соответственно 1 и 0,2°С (рис. 4 .6а ) .

О высоте теплого пояса относительно дна долины ведется 
широкая дискуссия. Обребска-Старкель [15] обобщила данные 
наблюдений в горных долинах Европы о средней высоте верхней 
границы слоя инверсии, обусловливающей теплый пояс. Эта вы
сота аппроксимирует центр пояса (см. также [22, с. 434] ). Ее дан
ные показывают, что в холмистой области с относительными 
превышениями 500 м и менее середина теплого пояса лежит 
обычно на 100—400 м надо дном долины. Работа Аулицкого на 
г. Эцталь свидетельствует, что в высоких горах пояс расположен 
на высоте 350 м надо дном долины летом и 700 м зимой 
(рис. 4.6 6). Такая разница, возможно, связана с более глубоким
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слоем холодного воздуха зимой и возможностью существования 
более устойчивых инверсионных условий. Тем не менее исследо
вания Коха [13] показывают, что для определения высоты теплого 
пояса профиль местности более важен, чем относительный рельеф 
или абсолютное превышение. Обычно пояс расположен на наибо
лее крутом участке бортов долины, поскольку уклон является 
фактором, от которого зависит сток воздуха.
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В Облачность

Над горами облачный покров, как правило, более мощный и наб
людается чаще, чем над окружающими низинами. Это обуслов
лено в основном механическим подъемом, когда поток воздуха 
натекает на топографическое препятствие, хотя этот процесс мо
жет усиливаться конвекцией, вызванной нагреванием склонов. 
Когда облако уже существует, замедление тока воздуха горным 
препятствием приводит к увеличению влагосодержания в облаке 
[14]. При вынужденном подъеме частица воздуха расширяется 
вследствие более низкого давления окружающего воздуха и, сле
довательно, охлаждается. При этом предполагается, что между 
данной частицей и окружающим ее воздухом теплообмен не про
исходит, т. е. что процесс адиабатический. Скорость охлаждения 
для ненасыщенного воздуха можно определить следующим обра
зом. По первому закону термодинамики теплота dQ, сообщенная 
единице массы газа, должна быть уравновешена увеличением 
внутренней энергии газа и работой, произведенной газом вовне. 
Для адиабатического процесса dQ =  0 и изменение внутренней 
энергии и произведенная объемом газа работа также в сумме 
дают нуль. Можно записать:

cpdT — V dp =  0,

где ср — удельная теплоемкость воздуха при постоянном давле
нии ( « 1 ,0 -1 0 3 Д ж /(к г -К ) ) ,  V — удельный объем газа. Подстав
ляя выражение для dp из гидростатического уравнения, получаем:

dp/dz =  —gp,

где g =  9,81 м/с2 и р — плотность воздуха. Поскольку Ур =  1, 
изменение температуры в восходящем объеме воздуха можно 
также выразить как

cpdT 4 - g d z  =  0.

Отсюда вертикальный градиент

dT/dz —  —g/Cp.

Этот сухоадиабатический вертикальный градиент (Г =  dT/dz)  
имеет значение 9,8 К/км и при подъеме отрицателен. Если инте
ресующий нас объем или частица воздуха поднимается выше 
уровня конденсации, то начинается процесс облакообразования. 
При дальнейшем подъеме охлаждение происходит с несколько 
меньшей скоростью (в этом случае говорят о влажноадиабати
ческом вертикальном градиенте температуры), что связано
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с высвобождением скрытой теплоты, которая частично компенси
рует охлаждение.

Гипотетическая кривая, описывающая свойства восходящего 
объема воздуха на адиабатном графике (так называемая кривая 
состояния), показана на рис. 4.7а. График построен в координа
тах температуры и р°’ш . Заметим, что Т/р°’ш  имеет постоянное 
значение, а потенциальная температура 0 определяется из выра
жения 0 =  Г (1000/р )0’288. На рис. 4.7 6 также отмечен динамический 
уровень конденсации для поднимающегося воздуха — пересечение 
сухой адиабаты (или кривой 0), проходящей через точку началь
ной температуры воздуха ТА, с линией отношения смеси насы
щения, проходящей через температуру точки росы TD\ ТА и TD 
берутся для уровня метеорологической будки. Если мы допустим, 
что в дневное время ТА возрастает, то определенный аналогичным

Рис 4.8 Развитие кучевых облаков в дневное время над обращенными на юг
склонами в альпийской местности (И з [17])
а — 07 ч, 6 — 09 ч, в — 13 ч по Гринвич>

образом уровень конденсации при конвективном подъеме пока
жет, что нижняя граница облаков должна находиться выше. Это 
явление действительно наблюдается в процессе дневного нагре
вания. Имеется полезное эмпирическое соотношение, по которому 
высота основания кучевого облака (м), возникшего в результате 
нагревания поверхности, приблизительно равна 120 (ТА — TD), 
где ТА и Го выражены в °С. Флири [2] выразил это же соотноше
ние через температуры и относительную влажность.

Влияние дневного нагревания на образование кучевых обла
ков в горах Тироля было описано Такером [17]. Утром над юж
ными склонами боковых долин, примыкающих к главным долинам, 
образуются малые разорванно-кучевые облака (рис. 4.8). Позднее, 
по мере того как дневное нагревание повышает общий уровень 
конденсации, основной рост кучевых облаков происходит над 
гребнями хребтов, разделяющих главные долины. Такой подъем 
общего уровня конденсации отчетливо наблюдается и в централь
ных горных областях Папуа — Новой Гвинеи, где ночные слоисто
образные облака в долннах на высоте 1800—2000 м обычно рас
сеиваются не позднее чем через час после восхода солнца, а вместо 
них образуются разорванно-кучевые облака на склонах. В тече
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ние 2—3 ч кучевые облака могут распространиться на более 
высокие склоны до высоты 3500 м и вверх к верховьям долин.

Метод частицы является полезным приближением, когда воз
душный поток пересекает горную преграду, но в действитель
ности последний поднимается слоем. В процессе такого подъема 
вертикальный градиент у  слоя в целом меняется: если у >  Г 
(сверхадиабатический вертикальный градиент), то при подъеме у 
уменьшается и слой стабилизируется, если у <  Г (субадиабати- 
ческий вертикальный градиент), то при подъеме у увеличивается, 
что приводит к дестабилизации слоя.

Кроме того, еслн нижняя часть слоя имеет большее влагосо- 
держание, то при данном подъеме воздух на этих уровнях достиг
нет насыщения быстрее, чем на вершине слоя. Следовательно, 
при дальнейшем подъеме вертикальный градиент в слое растет. 
Это явление известно под названием потенциальной или конвек
тивной неустойчивости.

Тип облачности в горных районах преимущественно опреде
ляется характеристиками воздушной массы и, следовательно, свя
зан с региональными климатическими условиями. В п. ЗАЗ уже 
рассматривались особые горные типы облачности, обусловленные 
мезомасштабным движением воздуха. Для западных побережий 
умеренных широт характерна слоистообразная облачность, кото
рая часто проявляется в виде горного тумана, окутывающего 
высокогорья, особенно зимой. Такие условия нередко возникают 
в горах северо-западной Европы и на западе Северной Америки 
(см. с. 265). Если в воздушной массе благодаря турбулентному 

перемешиванию уже существуют слоистые облака, то орографи
ческий подъем стремится понизить их нижнюю границу. Зачастую 
нелегко отличить облака, образованные орографией, от облаков, 
наблюдающихся в циклонической системе. Радиоветровые наблю
дения в горах Сан-Хуан на юго-западе штата Колорадо [6] 
показывают, что в зимних орографических облачных системах, 
как правило, имеется влажный слой, распространяющийся при
мерно на 1500—2000 м выше среднего уровня вершин (3500— 
3800 м), над которым на высоте около 500 м наблюдается устой
чивый сухой слой. Напротив, мощные циклонические штормовые 
облака могут распространяться вплоть до уровня 300 гПа.

В континентальных и субтропических—тропических областях, 
а также летом в умеренных широтах преобладает конвективный 
тип облачности. В пространственном распределении восходящих 
конвективных потоков (термиков) в горных областях ярко выра
жено влияние топографических факторов. Так, например, между 
затененными и освещенными склонами могут наблюдаться резкие 
различия. Фудзита и сотр. [4] описали быстрое развитие кучевой 
облачности над склоном влк. Фудзияма между 08 ч 45 мин и
09 ч 15 мин в июле по мере того, как высота солнца увеличива
лась от 47 до 53°, а приземная температура на скалистых склонах 
превысила 30°С (см. рис. 4.5). Летом в дневное время приземные 
температуры в горах в умеренных широтах, как правило, мало
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Фото 4. Вид с г. Аннет (2241 м) в северном направлении на г. Кука (3764 м), Южные Альпы, Новая Зеландия, декабрь 1966 г, 
(Н. Кейн, ИНСТААР, Колорадский университет).
Гора видна над слоистообразными облаками, заполняющими долины ледников Мюллер и Хукер.



Фото 5. Вид на восток с г. Н айвот-Ридж (3600 м ), Передовой хребет, штат Колорадо, 12 сентября 1970 г.
Видны слоисто-кучевые облака, распространяющиеся от Великих равнин и заполняющие горные долины. Великие равнины находятся поп 
влиянием холодного северо-восточного воздушного потока, связанного с антициклоном на северо-западе.



отличаются от соответствующих температур в прилегающих до
линах, поскольку изменение радиационного баланса с высотой 
мало [10, 15]. Следовательно, в горах потенциальные темпера
туры выше. Например, в штате Айдахо, по данным Маккриди, 
для летних дней на высотах от 700 до 1700 м средний градиент 
потенциальной температуры равен 2,9 К/км при максимальном 
значении 5,5 К/км. Поэтому термики быстрее образуются над 
высокими областями, хотя в силу более высоких потенциальных 
температур основания облаков над этими участками также рас
положены выше. В такой местности разница высот между осно
ваниями кучевых облаков над долинами и над вершинами состав
ляет около половины относительного превышения между долинами

м

Повторяемость

Рис. 4.9. Распределение повторяемости высоты верхней границы слоистообоазных 
облаков зимой (а) и летом (б) по наблюдениям с Цугшпитце в 1939— 1948 гг. 
(По [5].)

и вершинами (в предположении, что кучевые облака образуются 
на том и другом уровне).

Рассмотренная модель более сильного конвективного движе
ния над возвышенностями подтверждается наблюдениями Сил
вермана [16] в горах Санта-Каталина (штат Аризона), которые 
возвышаются на 2000 м над окружающей местностью. Однако 
расположение облаков относительно линии гребня определяется 
полем ветра, и в большинстве случаев трудно разделить влияю
щие на конвекцию факторы — нагревание склонов, с одной сто
роны, и подъем — с другой [7, 8, 11, 12]. Фудзита [3] также 
показал, что горный массив, такой, как Сан-Франциско-Пикс 
в штате Аризона, может стать причиной расщепления системы 
конвективных ливней, обусловленных влиянием подветренного 
турбулентного следа с циклоническим вихрем скорости на пра
вой стороне и антнциклоническим вихрем скорости на левой сто
роне, если смотреть вниз по течению.

Характерной проблемой, связанной с получением информации 
об облачности с горных станций, является частое затемнение поля 
зрения облаком на уровне станции, т. е. горный туман. Более 
того, вершины облаков, особенно зимой, могут находиться ниже
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станции {фото 4, 5). Наблюдения с Цугшпитце за 1939— 1948 гг, 
показывают, что для совокупности из 5650 наблюдений как днем, 
так и ночью в зимнее время (рис. 4.9) вершины слоистообразных 
облаков, ограниченные слоем инверсии, имеют максимальную 
повторяемость на высоте 1500— 1800 м. В период с апреля по 
сентябрь для совокупности из 1865 наблюдений вершины слоисто
образных облаков наиболее часто находятся на высоте около 
2600 м с вторичным ночным максимумом на высоте 1500— 1800 м. 
Хауэр [5] отмечает, что объяснение ночного распределения для 
случая, когда вершины облаков часто встречаются выше 2700 м, 
вероятно, связано с устойчивостью слоя слоисто-кучевых облаков, 
образовавшихся при растекании кучевой облачности дневной кон
векции в непосредственной близости от гор.

Некоторые практические проблемы наблюдения облачности на 
высокогорных станциях возникают из-за того, что основание обла
ков нижнего яруса, в том числе слоисто-кучевых и кучевых, нахо
дится в диапазоне высот 0—2 км [19], в то время как над обшир
ными горными областями оно может находиться на абсолютной 
высоте, типичной для облаков среднего яруса в соответствии с си
ноптическим кодом. Кроме того, в горных областях наблюдаются 
различные сочетания облаков и их форм, такие, как хаотическое 
«фёновое небо» и разорванные типы облачности, которые не пол
ностью соответствуют цифрам кода [9, 18].

Список литературы

1. Barry, R. G. and Chorley, R. J. (1976) Atmosphere,  Weather and Climate,  
3rd edn, London, Methuen.

2. Fliri, F. (1967) ‘Uber die klim atologische B edeutung der K ondensationshohe  
im Gebirge,’ Die Erde,  98, 203— 10.

3. Fujita, T. (1967) ‘M esoscale aspects of orographic influences on flow  and 
precipitation patterns,’ in E. R. Reiter and J. L. Rasm ussen (eds), Proceedings  
of the Sym p o s ium  on Mountain M eteoro logy ,  A tm os.  Sci. Pap. No. 122, 
pp. 131—46, Fort Collins, Colorado, Colorado State U niversity.

4. Fujita, Т., Baralt, G. and Tsuchiya, K. (1968) ‘Aerial m easurem ents of radiation  
temperatures over Mt. Fuji and Tokyo areas and their application to the de
term ination of ground- and w ater-surface temperatures,’ J. appl. Met.,  7, 
801— 16.

5. Hauer, H. (1950) ‘Klima und W etter der Z ugspitze,’ Berichte  d. Deutschen  
Wetter d ienstes in der US-Zone,  16.

6. Hjerm stad, L. M. (1975) Final Comprehensive  Operations Report 1970— 75 
Season, Colorado R iver Basin  P ilot Project,  EG & G (Report AL-1200), A l
buquerque, N ew  Mexico.

7. Hosier, C. L., D avis, L. G. and Booker, D. R. (1963) ‘M odification of convec
tive system s by terrain w ith local relief of several hundred m etres,’ Zeit. 
angew. Math. Phys.,  14, 410— 18.

8. Kuo, J. T. and O rville, H. D. (1973) ‘A radar c lim atology of summertime 
convective clouds in the Black H ills,’ J. appl. Met.,  12, 359— 73.

9. Kiittner, J. and M odel, E. (1948) ‘V ersch liisselungsschw ierigkeiten  auf Berg- 
stationen,’ Zeit. Met., 2, 139—41.

10. M acCready, P. B. (1955) ‘H igh and low  elevations as thermal source regions,’
Weather, 10, 35—40.

11. O rville, H. D. (1965a) ‘A numerical study on the initiation of cum ulus clouds 
over m ountainous terrain,’ J. Atmos. Sci., 22, 684—99.

181



12. O rville, H. D. (1965b) ‘A photogram m etric study of the initiation of cum ulus 
clouds o \er  m ountainous terrain,’ J. Atmos. Sci., 22, 700—9.

13 O rville, H. D. (1968) ‘Ambient w ind  effects on the initiation and developm ent 
of cum ulus clouds over m ountains,’ J. Atmos. Sci., 25, 385—403.

14. P edgley, D. E. (1971) ‘Som e weather patterns in Snow donia,’ Weather, 26, 
412— 44.

15. Scorer, R. S. (1955) ‘The growth of cumulus over m ountains’ Arch. Met. Geo
phys B io k l ,  A8, 25— 34.

16. Silverm an, B. A. (I960) ‘The effect of a m ountain on convection,’ in С. E. An
derson (ed.) Cumulus Dynamics,  pp. 4—27, N ew  York, Pergam on Press.

17. Tucker, G. B. (1954) ‘M ountain cum ulus,’ Weather,  9, 198—200.
18. World M eteorological O rganization (1956) International Cloud A t las  (Ab

ridged), Geneva, World M eteorological O rganization.
19. World M eteorological O rganization (1975) Manual on the Observation of Clouds  

and Other Meteors: International C loud Atlas,  vol. I, Geneva, W orld M eteoro
logical O rganization, No. 407.

Г Осадки

1 Процессы выпадения осадков

Влияние горных преград на распределение и количество осадков 
давно является предметом дискуссий и полемики (см., например, 
Н И ) .  Эта проблема возникает из-за малого количества высоко
горных станций, а также дополнительных трудностей, связанных 
с определением вклада снегопадов в суммарное количество осад
ков, особенно на ветреных участках. Солтер [89] проанализиро
вал данные по Великобритании и пришел к выводу, что влияние 
высоты на вертикальное распределение осадков в различных гео
графических районах разное. Чтобы достаточно полно изучить 
эти различия, необходимо рассмотреть основные процессы конден
сации, а также влияние гор на режимы облачности и осадков.

Как показал Флири [28], важно различать конвективные и 
внутримассовые ситуации. Речь идет о таких определяющих фак
торах, как вертикальные профили влажности и скорости ветра. 
В нижней тропосфере содержание водяного пара убывает с высо
той очень быстро (см. с. 34), так что на высоте 3 км оно умень
шается обычно до одной трети значения на уровне моря. Поэтому 
можно было бы ожидать, что с высотой количество осадков будет 
аналогично уменьшаться, однако доминирующими факторами 
являются конвергенция потока водяного пара, водность в облаках 
и вертикальный профиль ветра.

В простой конвективной облачной системе (где наблюдаются 
только вертикальные перемещения) максимум количества осадков 
должен иметь место вблизи основания облака, где количество 
и размер падающих капель наибольшие,— до того, как они начнут 
испаряться. В кучево-дождевых облаках с сильными восходящими 
потоками капли могут переноситься вверх, так что зона макси
мума осадков приподнимается выше основания облака.

Вертикальное распределение осадков в тропиках, где высота 
основания облаков обычно составляет в прибрежных районах
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примерно 500—700 м, а во внутренних — 600— 1000 м, обычно 
имеет конвективный характер. Как отмечал Вейшет [109], макси
мальное количество осадков выпадает там, как правило, между 
1000 и 1500 м. Эта особенность ярко выражена в зоне с пассатной 
инверсией, над которой воздух очень сухой. Например, на восточ
ных склонах Мауна-Лоа (штат Гавайи) на высоте 700 м выпа
дает более 550 см осадков, в то время как вершина (3298 м) полу
чает лишь 44 см осадков. Аналогичные тенденции обнаружены на 
наветренных склонах прибрежных горных систем Центральной 
Америки [38]. Флон [31] указывает, что во внутритропической 
зоне конвергенции количество осадков на высоте более 3000 м 
составляет только 10—30 % от количества осадков в зоне макси
мума (например, г. Кения и г. Камерун).

В умеренных широтах, по крайней мере в холодную половину 
года, осадкообразование в основном определяется условиями 
адвекции. Мощный вынужденный подъем воздуха над горной 
преградой определяет уровень конденсации (с. 176). Этот подъем 
может усилить общие вертикальные движения в циклонической 
системе либо создать условную неустойчивость и ливни, особенно 
в потоках морского полярного воздуха [98].

В тропических восточных течениях скорости ветра умень
шаются с высотой, в умеренных широтах скорости западных вет
ров, как правило, с высотой возрастают. Согласно оценкам Хав- 
лика [39] для станций в Альпах, этот рост более чем компенси
рует вертикальное падение содержания влаги, по меньшей мере 
до высоты 700 гПа. По данным восьми вертикальных разрезов 
годовых осадков в зависимости от высоты Хавлик показывает, 
что суммы осадков увеличиваются вплоть до самых высоких стан
ций на высоте примерно 3500 м. Лишь небольшая часть этого 
увеличения может быть отнесена на счет большего числа дней 
с осадками. Почти половина прироста приходится на дни, когда 
на горных станциях выпадало 30 мм осадков в день. Это происхо
дило обычно в теплом секторе и при юго-западном потоке воздуха 
на уровне 500 гПа. В дни большого увеличения с высотой коли
чества осадков поток водяного пара на уровнях от 850 до 500 гПа 
в 3—4 раза превышал среднее годовое значение.

Количество орографических осадков зависит от трех факторов, 
действующих в совершенно различных масштабах [92]. К этим 
факторам относятся 1) характеристики воздушных масс и тип рас
пределения давления в синоптическом масштабе, 2) местное 
вертикальное движение, обусловленное рельефом местности, 
3) микрофизические процессы в облаках и испарение падающих 
капель. Рассмотрим их поочередно.

Наиболее важными характеристиками воздушной массы яв
ляются устойчивость и содержание влагн в воздухе; поле давле
ния определяет скорость и направление ветра. Дуглас и Гласпул 
[23] пришли к заключению, что в Великобритании сильные оро
графические осадки наиболее вероятны при сильных ветрах, на
правленных нормально к протяженной горной цепи, большой
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влажности и облачности и почти нейтральном вертикальном гра
диенте температуры, способствующем возникновению условной 
неустойчивости при подъеме массы. Такие условия наиболее ха
рактерны для теплых секторов фронтальных циклонов. Большое 
внимание уделялось также влиянию орографии на фронтальные 
осадки. Полтер [79] отметил, что их орографическое увеличение 
на теплых фронтах было почти двукратным над наветренными 
склонами, имеющими такой же угол наклона, как фронт (1 : 100), 
в то время как на холодных фронтах (наклон 1 : 50) результирую
щее увеличение было меньше примерно на 50%- В последнее 
время радиолокационные методы позволили в деталях изучить 
фронтальные влияния. Браунинг и сотр. [14, 15] показали, что 
над Великобританией при холодных фронтах можно пренебречь 
влиянием орографических факторов, так как здесь в любом слу
чае идут сильные осадки. Впереди фронта, в теплом секторе, 
влияние орографических факторов различно в зависимости от 
существования, во-первых, струйного течения на нижних уровнях, 
поддерживающего высокую водность в низких «питающих обла
ках», и, во-вторых, засеивающих частиц, которые могут появляться 
из более высоких «высвобождающих» облаков [8, 103]. Такой 
засев может увеличить интенсивность осадков на 1—2 мм/ч над 
холмами высотой 400 м за счет вымывания капелек из орографи
ческого облака нижнего яруса [6] (см. п. 2В2). Как показано на 
рис. 4.10, роль конвективных ячеек, мезомасштабных областей 
осадков (МОО), может быть усилена орографией. Эти области 
устойчивы, существуют 6 ч и более и часто являются причиной 
сильных осадков. Очевидно, что классические взгляды на струк
туру циклона и связанные с ней процессы осадкообразования 
должны быть существенно пересмотрены [44, 97, с. 177— 186]. 
Интересно, что новые исследования, по-видимому, подтверждают 
ранние идеи Боначины [11] относительно роли конвективной 
неустойчивости. Различие между обложным и ливневым дождями, 
явно видное при наблюдениях, возможно, привело к неверному 
истолкованию физических процессов при орографическом подъеме 
воздуха, так как современный радиолокационный анализ пока
зывает, что влияние мезомасштабных областей осадков вызывает 
в горных областях сильный обложной дождь.

Количество конденсированной влаги зависит от высоты подъ
ема, количества поднимающегося воздуха и содержания влаги 
в воздухе. В устойчивой воздушной массе высота подъема может 
составлять лишь несколько километров, в то время как в облач
ной воздушной массе при наличии сильных ветров подъем может 
осуществляться до высоты 6 км. Скорость конденсации с для на
сыщенного воздуха в зависимости от орографического подъема 
можно выразить следующим образом:
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где rs —■ отношение смеси в насыщенном воздухе и ® — верти
кальная скорость. Это выражение означает, что с уменьшаете» 
с уменьшением температуры (которая определяет rs ) и с увели
чением высоты. Для данных высот подъема и для определенных 
горных вертикальных профилей такое уравнение может быть.

г Па

Набетренная Кол мы Подветренная
сторона Уэльса сторона

— ' ZSZ 1 л*
Рис. 4.10. М одель осадков теплого сектора, основанная на радиолокационных 

исследованиях над холмами Уэльса. Модель описывает роль потенциальной 
неустойчивости в мезомасштабных областях осадков (МОО) и орографии. 
(И з [4].)

1 — средние линии тока в сильном западо-ю го-западном потоке, пересекающем холмы 
Уэльса; линии проведены таким образом, чтобы они согласовались с наблюдающимся 
развитием систем осадков; заметим, что, хотя форма линии тока несколько произвольна, 
они показывают, что воздух в средних слоях начинает подниматься на наветренной 
стороне задолго до достижения холмов, 2 — слой довольно большой статической устой
чивости, разделяющий потенциально неустойчивый воздух на нижннх уровнях и потен
циально неустойчивый воздух на средних уровнях; 3 — основание слоя высокой статиче 
ской устойчивости, который охватывает всю верхнюю тропосферу; 4 — мелкомасштабная 
конвекция, наблюдающ аяся там, где потенциальная неустойчивость на нижних илн на 
средних уровнях реализуется путем общ его подъема, 5 — ледяные кристаллы в облаках 
(наковальня), возникающие вследствие конвекции в среднем слое и, возможно, также 
вследствие упорядоченного подъема над холмами выше уровня 500 гПа, 6 — траектории 
частиц осадков относительно земли, сильно наклоненные из-за сильных ветров; измене
ние наклона происходит иа уровне таяния — примерно на 840 гПа
Af 1 — конвекция иа среднем уровне внутри изолированных МОО, обусловленных мезо- 
масштабнымн восходящими движениями, которые наблюдаются в теплом секторе даж е  
над морем;
Ч-М2-*  — сильная конвекция иа среднем уровне, вызванная орографическим подъемом* 
над холмами, наблюдающаяся как свежие вторжения в существующие МОО и меж ду  
ними;
М3 — разрушающ аяся конвекция на среднем уровне, главным образом связанная с МОО, 
первоначально существовавшими далеко с наветренной стороны холмов ( т е с  М ,),
L g — быстрый рост падающих сверху осадков в нижнем слое, обусловливающий значи
тельное увеличение интенсивности дож дя;
Е — испарение на подветренной стороне холмов, в результате которого уменьшается 
количество осадков из средних слоев, достигающих поверхности земли иад центральной 
Англией; одиако из-за увеличения количества осадков иад холмами (М2) обложной 
дож дь продолжает выпадать на подветренной стороне холмов иа протяжении почти 
100 км,
/7 Я С — потенциальная неустойчивость на средних уровнях;
Л Я Н — потенциальная неустойчивость на нижннх уровнях

решено, если принять подходящие формы кривых для w и rs [34]. 
Пиджли [75] показал, что с каждым километром подъема конден
сация из насыщенного воздуха дает 1,5 %0 или 1,5 г/м3 жидкой 
воды. Проблема вызванного рельефом поверхности вертикального'
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движения, упомянутая раньше, ниже рассматривается с точки 
зрения моделирования.

Выпадение дождевых капель (или хлопьев снега) зависит от 
скорости роста облачных капелек, эффективности их слияния и 
отношения скорости падения к скорости ветра. Для того чтобы 
капли путем коалесценции выросли до размеров капель дождя, 
требуется примерно 1 ч, а для роста хлопьев снега процессом 
Бержерона—Финдайзена в облаках, где находятся как ледяные 
кристаллы, так и переохлажденные капли, требуется примерно 
полчаса. При этом процессе кристаллы льда растут за счет пере
охлажденных капель, поскольку над поверхностью льда давле
ние насыщенного водяного пара ниже, чем над поверхностью 
воды.

Анализ шести случаев сильных осадков, связанных с сильными 
юго-западными потоками воздушных масс над Сноудонией в се
верном Уэльсе летом 1966 г. [75], свидетельствует, что в каждом 
из случаев времени было недостаточно для роста дождевых капель 
в воздушном потоке, перетекающем эти горы. Пиджли подсчитал, 
что если уже присутствовали капельки радиусом 2-10-3 см и ско
рость ветра была менее 40 км/ч, в течение получаса могли вырасти 
лишь небольшие капли мороси (радиусом 10~2 см). Центр купо
лообразной возвышенности Сноудония (средняя высота 600 м ) 
находится на расстоянии около 20 км от ее границ. При сильных 
дождях, по-видимому, имеет место процесс вымывания каплями 
радиусом 0,1—0,5 мм, падающими из более высоких слоев облач
ности. Большие капли имеют высокую скорость падения и захва
тывают мало. Однако капля радиусом 0,5 мм, падая сквозь 
3-километровую облачность с водностью 0,5 г/м3, может за 10 мин 
вырасти до радиуса 1,0 мм (увеличение объема в 8 раз). Следо
вательно, такой рост капли возможен для ветров скоростью 
меньше 120 км/ч. Наблюдения указывают, что скорости ветрор 
обычно составляют 80 км/ч. К тому же сильные дожди большей 
частью принадлежат к типу длительных мелкокапельных дождей 
с интенсивностями примерно 6 мм/ч. Половина жидкой воды 
в столбе облака вымывается из него в течение приблизительно 
6 мин — время, за которое облако перемещается на 5— 10 км. 
Сойер [92] предполагает, что при благоприятных условиях боль
шая часть имеющейся воды выпадает в виде осадков, но если 
существуют лишь тонкие влажные слои, то может выпасть только 
30—50 % имеющейся воды. Этот пример иллюстрирует важность 
учета микрофизических процессов в облаках.

Подветренные эффекты различны при различных штормах. 
Например, Пиджли [76] показывает, что в Сноудонии при сильных 
ветрах, когда воздушный поток уже содержит значительную об
лачность и осадки выпадают с наветренной стороны горной цепи, 
области дождевой тени выражены слабо. Это также справедливо, 
когда при слабом ветре орографический подъем мал, а воздуш
ный поток содержит лишь тонкие влажные слои. Пестрое распре
деление осадков может быть вызвано конвективными процессами.
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Например, башни кучевых облаков, образующиеся над Скали
стыми горами при участии температурной конвекции и долинного 
ветра, обычно переносятся общим потоком к востоку и могут 
вызвать грозовые ливни во второй половине дня, если продол
жающаяся конвекция над прилегающими Великими равнинами 
сохраняет возможность образования кучево-дождевых облаков 
с подветренной стороны гор [40].

2 Высотные характеристики

В свете этих общих рассуждений о процессах осадкообразования 
исследуем эмпирические данные о влиянии высоты. Уже в конце 
XIX в. в Гималаях [41] и Альпах было осуществлено несколько 
исследований вертикального распределения осадков. Позднее 
были проведены многочисленные расчеты изменения осадков в за 
висимости от высоты и, географического положения. Например, 
Солтер [89] обнаружил' увеличение количества осадков на 8— 
15 см на 100 м в южной Англии и примерно на 12—30 см на 
100 м на наветренных склонах в западной Англии. Вместе с тем он 
отметил, что там, где с наветренной стороны имеются высокие 
хребты, скорость увеличения значительно ниже. На подветренной 
стороне, особенно для более низких частей склонов, увеличение 
с высотой оказалось большим из-за частого возникновения нисхо
дящего движения воздуха и потери влаги, произошедшей выше 
по течению. Солтер [89, с. 54] отметил также, что станции, распо
ложенные в узких горных долинах, обычно регистрируют значи
тельно большие годовые суммы осадков, чем это можно было бы 
ожидать для такой сравнительно небольшой высоты. Для восточ
ных Пеннин средняя высота в радиусе 8 км от места расположе
ния дождемера оказывается лучшим предиктором годового коли
чества осадков, чем высота станции [18].

В нескольких работах показано, что увеличение количества 
осадков с высотой является результатом совместного влияния 
более высокой интенсивности и большей продолжительности осад
ков [5]. Например, в Сноудонии в северном Уэльсе средние за 
день интенсивности выпадения дождя почти вдвое выше, чем на 
побережье Ирландского моря, кроме того, в горах и количество 
часов, в течение которых идет дождь, почти вдвое больше. Это 
обстоятельство отражает сложность структуры орографических 
осадков, уже отмеченную выше.

Наиболее полный глобальный обзор вертикальных профилей 
сумм осадков выполнен Лаушером [59] на основе данных 1300 
долговременно наблюдавших станций, сгруппированных по трем 
основным категориям: ниже 1 км (1029 станций), 1—2 км (222) 
и 2— 3 км (43), для трапеций 10° широты на 20° долготы между 
35° ю. ш. и 55° с. ш., от 130° в. д. к западу до 110° з. д. Как видно 
из рис. 4.11, Лаушер выделил пять основных типов: тропический 
тип (Т)  с явно выраженным максимумом на высоте примерно 
1,0— 1,5 км, экваториальный тип (3 ) ,  где выше максимума, рас
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положенного близ уровня моря, наблюдается уменьшение сумм 
осадков с высотой, переходный тип (Пер)  в субтропиках, где 
годовые суммы осадков слабо зависят от высоты, тип умеренных 
широт (У), где наблюдается сильный рост с высотой, полярный 
тип (Я), где более высокие суммы осадков обычно выпадают 
близ уровня моря, по крайней мере вблизи открытой воды.

Однако помимо этих общих свойств имеют место особенности 
местного или регионального характера. Например, Лауэр [58] 
показал, что на южных склонах г. Камерун в западной Африке

о 50 100 150 см

Рис 4 11. Вертикальные профили средних годовых сумм осадков в экваториаль
ных (Э ), тропических (Г) и умеренных широтах (У) и в полярных районах 
(П).  (По [59])

Шп — Ш пицберген, Гр — Гренландия, Пер — переходная форма м еж ду 30 н 40° с ш.

при муссонном режиме максимум наблюдается у ее подножия, но 
на северо-восточной стороне горы, где доминирует влияние пас
сатов, он расположен на высоте 1500 м. На обращенных к Кариб- 
скому морю склонах Мексиканского нагорья типичный тропиче
ский максимум находится между 600 и 1400 м, но имеется и слабо 
выраженный вторичный максимум вблизи 3000 м. Это является 
результатом конвективного нагрева над высокогорными равни
нами. Лауэр сообщает и об аналогичном явлении в Эфиопии. 
В нижних слоях теплый влажный воздух муссона, распростра
няясь по долинам, достигает плато, где он усиливает конвектив
ную активность, в результате чего максимальное количество 
осадков выпадает на высотах между 2000 и 2500 м. Аналогичный 
интенсивный нагрев наблюдается над субтропическими пустынями, 
так что, например, в Сахаре конвекция отмечается в возмущениях 
в тропическом восточном переносе и на нагорье Ахаггар макси
мум осадков наблюдается на высоте 2500 м. Лауэр обобщил это
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разнообразие форм экваториальных и тропических профилей 
осадков (см. рис. 4.12) и показал, что с уменьшением годовых 
-сумм зона максимума в этих районах повышается. Разумеется, 
местами вертикальные градиенты могут быть противоположны 
ожидаемым из-за наличия региональных факторов атмосферной 
циркуляции или источников влаги. Это видно из рис. 6.1 для 
Новой Гвинеи.

м

Рис. 4 12. Вертикальные профили средних годовых сумм осадков для различных 
районов тропических широт. (И з [58].)
Заштрихованная область указывает зону максимума

В умеренных широтах общая тенденция увеличения осадков 
с высотой, зачастую сохраняющаяся до самых высоких уровней 
наблюдений, по-разному проявляется на подветренных и наветрен
ных склонах. Для восточных Альп в Австрии это показал Лаушер 
[59]. Профиль на подветренной стороне в долине р. Эцталер-Ахе 
резко отличается от профиля на наветренной стороне в районе 
Брегенца (рис. 4.13). В Береговых хребтах на западе Северной 
Америки увеличение обычно продолжается до вершин (как на 
г. Олимпик в штате Вашингтон, приблизительно 2200 м) [93], 
в то время как далее в глубь материка в горах Сьерра-Невада 
оказывается, что максимум на западных склонах находится при
близительно на 1600 м [4]. В Скалистых горах различия в рас
пределении осадков усложнены зимой влиянием Тихого океана
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и летом влиянием Мексиканского залива. На восточном склоне 
Передового хребта весной максимальное количество осадков наб
людается на высоте 3000 м вблизи Боулдера (штат Колорадо),, 
а зимой — на высоте 3750 м к востоку от континентального водо
раздела всего в 7 км западнее Боулдера [7]. Годовые суммы 
осадков увеличиваются от 66 см на высоте 2200 м до более чем 
100 см на высоте 3750 м. В соответствии с анализом данных за  
ноябрь—апрель 1960— 1968 гг., проведенным Гьермстадом [42], 
на западных склонах центральной части Скалистых гор в штате 
Колорадо зимой количество осадков на высоте 3200 м почта 
в шест!? раз превышает количество осадков у подножий склонов

(1750 м). При сильных западо-се- 
веро-западных потоках это отноше
ние особенно велико — 9,5 раза.

Для полярных районов данные 
о влиянии высоты на осадки в ос-

Рис 4 13. Вертикальные профили средних 
годовых сумм осадков для всей Авст
рии ( / ) ,  для долины р Эцталер Ахе (2) 
при наветренной ситуации и для обла
сти Брегенца (3) при подвгтрепнэи си
туации (Из [59])
Штриховые лнинн проведены предположи
тельно

новном связаны с характеристиками снегонакопления Гренланд
ского и Антарктического ледяных щитов. Эти данные были 
обобщены Сугденом [105], который отметил, что во внутренних 
областях Антарктиды и северной Гренландии накопление снега 
растет до высоты 1500— 1600 м, а затем падает (рис. 4.11). Однако 
в Антарктиде картина усложняется влиянием широты. В юго- 
восточной Гренландии и восточной Антарктиде максимум имеет 
место на высоте около 750 м, а в восточной Гренландии (78° с. ш.) 
отмечается устойчивое уменьшение осадков с высотой и макси
мальное накопление, вероятно, наблюдается вблизи уровня моря.

Кроме этих общих закономерностей имеются также отчетливые 
различия сезонного или более коротких временных масштабов. 
Например, Эрк [27] отметил, что в Баварских Альпах зимой 
максимальное количество осадков наблюдается на высоте 700 м 
и летом — на высоте 1600 м. Этот сдвиг отражает преобладание 
осадков то циклонического, то конвективного типа. На основе 
месячных данных за 1956— 1975 гг. Лаушер [61] построил про
фили осадков на северном и южном склонах г. Зоннблик в Ав
стрии и показал, что характерная для умеренных широт картина 
с максимальным количеством осадков на вершине на южной 
стороне наблюдается в 73 % случаев и на северной — в 66 % ■ Это 
также типично для средних профилей для 12 наиболее влажных

190



и 12 наиболее сухих месяцев. Однако на северной стороне в 26 % 
месяцев и на южной в 15 % максимум отмечается на высоте 
2300 м. Эта «тропическая» модель, по-видимому, отражает пре
обладающее влияние штормов.

Влияние штормов, так же как и синоптических систем воз
душных течений, может оказаться сильнее, чем влияние орогра
фии. Пек [73] показал, например, что на хребте Уосатч в штате 
Юта в холодных циклонах отношение осадков вершина/подошва 
(2,7 : 1) меньше, чем при циклонических штормах без похолода
ний (отношение 4 :1 ) .  В горах Сан-Хуан в штате Колорадо зим
ние штормы с юго-востока и северо-запада обычно связаны со 
слабыми осадками из-за высоких температур верхних слоев воз
духа, в то время как штормы с запада и юго-запада, как правило, 
дают больше осадков над горами. Такие различия важны при 
опытах по активным воздействиям на облачность зимой [82].

3 Оценка орографической составляющей

Осадки в горных областях складываются из осадков, которые 
выпали бы при отсутствии гор в результате конвекции и цикло
нической конвергенции, и из орографических осадков, обуслов
ленных интенсификацией этих процессов над горами и вынужден
ным подъемом воздуха под влиянием рельефа. Обычно рассмат
риваются только суммарные осадки, особенно при применении 
регрессионных методов статистического прогноза, однако дела
лись и попытки выделить специфический вклад орографических 
факторов.

Для изучения осадков в Скалистых горах (Альберта) Райнельт 
[85] использовал статистический подход. Сначала вычисляется 

среднее месячное количество осадков для каждой из пяти зон 
шириной 100— 150 км, расположенных к востоку от горной цепи 
параллельно ей. Эти данные показывают, что в период между 
октябрем и апрелем количество осадков уменьшается к востоку, 
так как большая их часть вызвана восходящим вверх по склонам 
неглубоким потоком арктического воздуха, образующим обшир
ную слоистообразную облачность. Влияние орографии сильно ска
зывается также в мае—июне, когда мощные неустойчивые воз
душные массы в холодных циклонах вызывают крупномасштаб
ные области осадков. В период между июлем и октябрем терми
ческая конвекция значительно преобладает над орографическими 
влияниями, так что суммы осадков в прериях велики. Гармони
ческий анализ средних месячных сумм для выделенных зон пока
зал, что сезонный режим, амплитуда и фазовый угол первых трех 
гармоник в горах резко отличаются от других четырех зон. Пред
полагается, что в пятой зоне в 500—600 км к востоку от гор 
орография не влияет на осадки и что средние месячные значения 
для этой зоны можно использовать в качестве отправных данных. 
Райнельт вычитает сумму осадков пятой зоны из соответствующих 
средних значений каждой из других четырех зон и показывает,
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что орографическая составляющая осадков в Скалистых горах 
в Альберте в среднем дает 37 % годовой суммы осадков, а в пе
риод с сентября по апрель — более 50 %. В зоне подножий вблизи 
Калгари и Летбриджа средняя годовая орографическая составляю
щая все еще достигает 18 %.

Был специально исследован один случай влияния орографии 
Каскадных гор в штате Вашингтон на прохождение окклюдиро
ванного фронта 16 марта 1973 г. [46]. Во время прохождения 
фронта через горы впереди него наблюдалось уменьшение коли
чества осадков и облачности, очевидно, благодаря блокирующему 
влиянию горного препятствия на южный поток влажного воздуха 
в нижних слоях. Самолетные измерения водности, концентрации 
ледяных частиц и их обзернения показали, что они максимальны 
в облаках на подветренной стороне гребня и в непосредственной 
близости от фронта. Если провести анализ количества выпадаю
щих осадков для двух синоптических ситуаций (вблизи линии 
гребня и по отношению к движущемуся фронту), то оказывается, 
что под влиянием орографии количество осадков на наветренном 
склоне Каскадных гор будет в два или три раза больше, чем над 
заливом Пьюджет-Саунд. Имеются также сведения о 20-часовом 
периоде незначительных осадков на наветренных склонах после 
прохождения фронта, который можно приписать влиянию орогра
фии. Наоборот, с подветренной стороны значительные осадки 
связаны только с фронтом. Другой заслуживающей внимания 
особенностью данной ситуации является концентрация фронталь
ных осадков в полосе мезомасштабных конвективных облаков 
шириной 80 км. Как широко признано в настоящее время, такие 
полосные структуры — общая особенность фронтальных зон (см. 
[13, 25, 55], а также рис. 4.10).

В статистическом анализе сумм осадков в горных областях 
применялись регрессионные методы, использовавшие параметры 
топографии [62, 74, 100]. Для станций на западе штата Колорадо 
Сприн с помощью графического анализа показал, что средние 
зимние количества осадков сильно коррелированы (г =  0,94) 
с совместным влиянием высоты станций, максимальных относи
тельных превышений рельефа в радиусе 8 км, открытости (доли 
окружности круга радиусом 32 км, не содержащего горные пре
грады высотой более 300 м над станцией) и ориентации (направ
ления сектора наибольшей открытости). Для сравнения, корре
ляция осадков только с высотой дала значение лишь г —  0,55. 
Использование современных методов множественной регрессии 
позволяет анализировать пространственное распределение откло
нений от регрессии и включать в уравне«ия дополнительные па
раметры, уточняющие статистическую интерпретацию [10, 50]. 
Этот метод был использован для составления карт повторяемости 
осадков в горных областях США [65] и для анализа влияния 
высоты, ориентации и расстояния от побережья в глубь материка 
на осадки в Западной Африке [35] и Большом Бассейне на западе 
США [48].
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Аналогичный регрессионный способ можно использовать для 
изучения высоты снежного покрова. Ри и Грант [87] пришли 
к выводу, что 80 % дисперсии содержания воды на снегомерных 
маршрутах в штатах Колорадо и Юта может быть отнесено на 
счет двух параметров: склона (с учетом его направления), кото
рый воздушные течения, потенциально несущие в себе осадки, 
должны пройти на расстоянии 200 км вверх по ветру, и числа 
горных преград для этого потока воздуха вверх по ветру.

Раньше карты осадков для горных областей составлялись 
экстраполяцией данных с имеющихся станций с помощью связей 
между высотой и осадками и поправок на наветренное/подветрен
ное расположение [102]. Такой способ может дать серьезные 
ошибки, особенно в тех случаях, когда горы не образуют единого 
хребта.

4 Снегопады и снежный покров

В нескольких статистических работах показано, что на низинных 
станциях в умеренных широтах для определения типа осадков 
можно использовать температурный порог. Для низменностей Ве
ликобритании существуют равные вероятности выпадения дождя 
или снега при температуре на уровне метеорологической будки 
1,5°С. Это означает, что уровень 0°С лежит на высоте примерно 
250 м над подстилающей поверхностью [56, 66]. Однако Глазы- 
рин [1] установил, что в горах Средней Азии температурный порог 
повышается от приблизительно 1 °С на высоте 500 м до 4 °С на 
высоте 3500—4000 м. Соответственно и отклонения от температур
ного порога, определяющие температуры, ниже (выше) которых 
всегда выпадает снег (дождь), увеличиваются от ± 2 , 5 °С на 500 м 
до ± 5 ° С  на 3500—4000 м. Это обстоятельство, по-видимому, отра
жает большую частоту выпадения снега в ливневой форме и, мо
жет быть, также большее значение местного вертикального 
температурного градиента.

Доля годовой суммы осадков, выпадающих в виде снега, оче
видно, возрастает с высотой. В восточных Альпах на высоте 
3000 м даже в июле—августе 65 % осадков выпадает в твердой 
форме (кроме града), в то время как на высоте 2000 м эта цифра 
падает до 12— 15% [60]. Лаушер вывел соотношение между 
выпадением твердых осадков, высотой и средней месячной тем
пературой на горных станциях Европы (рис. 4.14). Доля твердых 
осадков за год для средней температуры 0°С возрастает примерно 
от 40 % на уровне моря до 75 % на высоте 3000 м, причем наи
более быстрый рост отмечается в нижнем 1000-метровом слое. 
Так, для обсерватории Зоннблик (3106 м) связь между отноше
нием твердых осадков S к суммарному количеству осадков (% ) 
и средней месячной температурой (°С) имеет вид: S =  75 — 8Т, 
в то время как для станций вблизи уровня моря 5  =  
=  5 0 — 5Т.
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Если долю осадков в виде снега выражать непосредственно 
через высоту, то также имеется общая линейная зависимость 
[21]. Это же справедливо для числа дней со снегом [111, с. 218] 
и для продолжительности залегания снежного покрова в Татрах 
[54] и во французских Альпах, хотя во внутренних районах Савой
ских Альп зависимость продолжительности залегания снежного 
покрова от высоты становится криволинейной [78].

Так как проводится много региональных исследований снего
падов и снежного покрова, в настоящее время возникла возмож
ность сравнить эмпирические взаимосвязи, выведенные для 
различных областей. Джексон [51] вновь провел анализ данных

по Великобритании, причем 
вместо средней продолжи
тельности, которая сильно 
смещена аномальными явле
ниями погоды, он исполь-

Рис. 4.14. Эмпирическая зависи
мость повторяемости твердых 
осадков в течение года в се
верном полушарии от средней 
месячной температуры ( / )  и 
зависимость, полученная по 
уравнению регрессии (50 — 
—  5 Т) (2). (И з [60].)
Пунктирный участок кривой 1 ука- 

СредНЯЯ МеСЯЧНйЯ температура. зывает на случаи выпадения града.

зовал медиану. При данной медиане продолжительности залега
ния снежного покрова на уровне моря Dl продолжительность на 
любой высоте р н  выражается как

DH =  D0 exp (///300) для Н  <  400 м

и
DH =  3,75D0[1 +  (Н  — 400)/310] для Н  >  400 м.

Следовательно, выше 400 м зависимость между ними линейная. 
Джексон отмечает, что для Ванкувера (провинция Британская 
Колумбия) получается аналогичная кривая. В обеих областях 
продолжительность залегания снежного покрова существенно уве
личивается с высотой вследствие больших вертикальных градиен
тов температуры, обусловленных морскими воздушными массами. 
Прирост продолжительности изменяется с широтой от 5 дней на 
каждые 100 м в юго-западной Англии до 15 дней на каждые 
100 м в горах Шотландии, где обычно на высоте 1200 м снежный

1 Определяется как день, в который более половины земной поверхности 
покрыто снегом в 09 ч по Гринвичу.
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покров лежит 220 дней [63]. В горах центральной и восточной 
Шотландии продолжительность залегания снежного покрова зна
чительно больше, чем в горах западной Великобритании 
(рис. 4.15).

Зависимость высоты снежного покрова от высоты обычно 
более сложная, даже если пренебречь различиями, обусловлен
ными влиянием рельефа и мелкомасштабных характеристик по
верхности. Например, в Австрии средняя максимальная высота 
снежного покрова увеличивается (хотя и нелинейно) примерно 
до 1000 м, где она резко уменьшается, выше 1000 м она снова 
увеличивается [101]. Это свя
зано с тем, что между высотами 
примерно 900 и 1100 м зимой ча
сто наблюдается инверсия, при 
которой долина заполняется хо
лодным туманом, а на вышележа-

Рис. 4.15. Зависимость среднего числа 
дней со снежным покровом от вы
соты. (Из [51].)
1 — средняя гора на западе Великобрита
нии, 2 — средняя гора в целом в Велико
британии, 3 — средняя гора в Центральной 
Ш отлаидии.

50 100
Число дней

щие склоны, где небо ясное, падает большое количество радиа
ции. Кэйн [16] рассмотрел влияние высоты на относительную 
изменчивость максимальной высоты снежного покрова и на снего
накопление в горах Сан-Хуан (штат Колорадо). Снегонакопление 
линейно увеличивается с высотой на 65,5 см на 1 км (с коэффи
циентом корреляции 0,66 для 24 снегомерных маршрутов) от 
уровня нулевого снегонакопления на 2400 м. Изменчивость, на
оборот, с высотой уменьшается. Кэйн отмечает, что это обстоя
тельство может быть частично связано с более длительным перио
дом снегонакопления, который на высоте 3500 м почти вдвое пре
восходит период снегонакопления на высоте 2600 м, причем боль
шее число метелей сильнее выравнивает межгодовые различия. 
Однако такая обратная зависимость преобладает в годы с выпа
дением снега выше нормы, а в малоснежные годы наблюдается 
прямая зависимость, так что Кэйн предполагает, что между топо
графией и атмосферными факторами имеется взаимосвязь. В снеж
ные зимы высока повторяемость холодных циклонов, которые вы
зывают осадки на большой площади, причем внизу выпадает 
сравнительно больше осадков, в то время как в зимы со слабым 
снегонакоплением чаще случаются местные метели, которые, 
однако, дают достаточно снега, так что высота снежного покрова 
сохраняется близкой к средней на снегомерных маршрутах на 
больших высотах.
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5 Теоретические модели орографических осадков

Теоретический анализ интенсивности осадков над горами имеет 
долгую историю. Для вычисления вертикальных скоростей и кон
денсации, вызванной адиабатическим подъемом над идеализиро
ванным склоном, описываемым функциями Фурье, Покелс [77] 
использовал гидродинамические уравнения для идеального дву
мерного потока без трения. Он сделал вывод, что интенсивность 
осадков на наветренном склоне в большей степени зависит от 
крутизны склона, чем от абсолютной высоты. Вагнер [106] отме
тил, что в модели Покелса не учитывалось влияние воздушных 
течений на выпадение осадков. Так, при сильном ветре при выпа
дении хлопьев снега может вообще не наблюдаться характерный 
максимум осадков, зависящий от высоты, в то время как крупные 
капли мало подвержены влиянию ветра. В подтверждение этого 
положения он привел результаты летних и зимних наблюдений 
в окрестностях Зоннблика. Оно [70] провел другое аналогичное 
анализу Покелса теоретическое исследование и проверил его на 
японских данных.

В дальнейшем моделирование орографических осадков основы
валось на двух основных подходах. В некоторых теоретических 
работах для гор произвольной формы использовалось сочетание 
уравнения Бернулли, уравнений неразрывности и гидростатики. 
Другие модели основывались на методе возмущений (см. ниже) 
в применении к горным препятствиям идеализированной формы. 
В настоящее время большинство моделей двумерны — они по
строены для данного поперечного разреза через горы, хотя имеется 
и несколько численных трехмерных моделей. Влага учитывается 
в моделях весьма разнообразными способами, и этому вопросу 
уделено значительное внимание, поскольку многие исследования 
орографических осадков связаны с оценками эффекта засева 
облаков. В некоторых моделях считается, что вся сконденсиро
ванная влага выпадает в виде осадков, в других используются 
различные коэффициенты «эффективности выпадения осадков»; 
для «теплых» облаков (с температурами выше — 10°С), таких, 
напрнмер, как те, что встречаются над низкими прибрежными 
хребтами в штате Калифорния, отношение выпадающих осадков 
к сконденсировавшейся влаге составляет примерно 0,3, а для 
«холодных» облаков зимних циклонов над горами штата Колорадо 
это отношение возрастает до 0,6 [64]. В некоторые из новейших 
моделей, такие, как модели Янга [112], Никерсона и сотр. [68], 
входят также микрофизические характеристики облаков.

Любая модель орографических осадков включают в себя в ка
честве основных компонентов количественные меры высоты 
подъема воздуха над препятствием, адиабатического подъема 
(опускания), конденсации (испарения) и выпадения некоторой 
доли сконденсировавшейся влаги. Кроме того, может быть важен 
учет блокирования препятствием воздушного потока на нижних 
уровнях и влияния подветренных волн.
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Для простых препятствий в некоторых моделях используется 
вычисление вертикального переноса водяного пара в зависимости 
от средней крутизны поверхности склона. Горизонтальную состав
ляющую ветра можно определять непосредственно по средней 
составляющей потока, перпендикулярной препятствию [26, 6 7 | , 
или, для фактического рельефа, вертикальную составляющую 
ветра ws относительно склонов можно определять из уравнения:

Это соотношение использовал Данар [22]. Для районов Аппала
чей [52] и Канадской Арктики [32] были составлены карты вы
званных наличием орографии вертикальных движений, которые 
имеют значения ± ( 2 . . .  10) см/с при ветрах скоростью 10 м/с. 
Теоретически уменьшение с высотой скорости вертикальных дви
жений, вызванных наличием орографии, приближенно выражается 
параболой [9]. Их абсолютные значения на высоте 700 гПа со
ставляют менее половины значения у поверхности.

Для описания механического подъема устойчивого воздуха 
Майерс [67] использует основанную на работе Скорера (см. 
с. 109) модель воздушного потока. Орографические осадки 
(10~3 см) через t ч выражаются формулой:

где Ар — толщина слоя потока воздуха с наветренной стороны 
препятствия (гПа), V  — средняя скорость ветра в слое Ар, пер
пендикулярная препятствию (км/ч), Ах — расстояние вниз по 
ветру (км), на котором выпадают осадки, g  =  9,81 м/с2, q\ и q2— 
средние массовые доли влаги (%о) с наветренной и подветренной 
стороны. Количество осадков, вычисленное по этой модели, превы
шает фактическое почти на одну треть, что связано с принятым 
предположением о наличии насыщения.

Развивая этот подход, Элиот [24] получил выражение для 
орографической составляющей Р0, определяемой как количество 
осадков в горах минус количество осадков, выпадающих на рав
нинах, расположенных вверх по ветру:

где F  — средняя скорость ветра, перпендикулярная склону (по 
предположению постоянная), s — угол наклона склона, А С — 
толщина слоя облачности. Кроме того, в данной модели предпо
лагается, что в облачном воздухе сконденсирована вся влага. 
Ри [86] использовал эту схему для разработки оперативной мо
дели зимних осадков в Скалистых горах в штате Колорадо. Это 
стационарная многослойная модель, в которой учитывается влия
ние расположенных вверх по потоку горных препятствий, но не 
учитывается горизонтальное смещение линий тока. После калиб
ровки параметров модели по данным снегомерных маршрутов и

Ро =  V  tg s (—dq/dz) AC,
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по данным осадков за два сезона был проведен анализ 13 зим 
с использованием в качестве входных данных аэрологического 
зондирования атмосферы дважды в сутки. Вычисленные сезонные 
суммы осадков хорошо коррелируют с наблюдаемым весенним 
стоком, а составленная на их основе карта средних осадков за 
13 зим хорошо согласуется с картой, составленной на основе 
наблюдений в точках с применением высотно-топографических

-------  1 -------- 2
Рис. 4.16. Вызванные орографией вертикальные движения в западном воздушном  

потоке, пересекающем простое по форме горное препятствие. (И з [107].)
a — f ( z ) =  0; б — 6 =  0; 1 — линии тока; 2 — вертикальные движения (м/с). Слева указаны  
принятые градиенты скорости ветра и температуры.

регрессий. Наилучшие результаты данная модель дает для высо
ких плато и гребней, она завышает значения для узких горных 

долин и занижает их для широких межгорных котловин.
На основе метода возмущений были разработаны более слож

ные модели. Движение в плоскости х, г  (где ось х  направлена по 
ветру) можно выразить как возмущение, накладываемое на уста
новившееся основное течение скоростью V. Первоначально линеа
ризованные уравнения для возмущений вертикальной скорости 
были разработаны Кене [80] и Холмбо и Клифортом [47]. При
веденное ниже сокращенное изложение основано на работах

198



Уокера [107] и Уилсона [110]. Приближенное уравнение для 
вертикальной скорости имеет вид:

—  k)  +  U  ( * )  -  * ’ ]*> (г,  k )  =  О,

где со — амплитуда вертикальной скорости, k — волновое число 
скорости и профиля поверхности (который предполагается сину
соидальным) в направлении х, и

f/:. 4 _ d(lne) g____ L Z L
I {*) dz 1/2 ]/ дг2 .

где d( l nB) / dz  есть статическая устойчивость, выраженная через 
потенциальную температуру 0. Это выражение для f ( z )  широко 
используется в мезомасштабных исследованиях (см. с. 108). Для 
ситуаций с дождями в Британской Колумбии f ( z ) ж 0,09 км-2; 
в неустойчивых условиях /(z ) -> 0 .

Нижнее граничное условие, которое принимается синусоидаль
ным, имеет амплитуду

£о — f (k)  cos kx  =  ah exp (—ak)  cos kx,

где h — максимальная высота возмущения в профиле поверхности, 
а — «половинная ширина» (расстояние вдоль оси х  от гребня горы 
до точки, где £о =  h/2).  На рис. 4.16 показан идеализированный 
профиль поверхности для h =  1 км, а = 1 0  км. Здесь на основе 
работы Уокера [107] показаны два случая воздушных потоков.

Случай 1. Статическая устойчивость <9(In Q)/dz =  0 и 6V/6z =  
=  0. Отсюда f ( z ) = 0 ,  и получаем следующее вы
ражение для возмущенной вертикальной скорости:

2a x h V  (а  +  г )
W ~  ~  [ (а  +  г ) 2 +  х 2] 2

и
r ________ah (а  +  z )

[ ( a  +  z ) 2 +  x 2]

для возмущения линии тока на некотором верхнем уровне г. 
Числовой пример, приведенный на рис. 4.16 а, вполне репре
зентативен для летних условий в горах западных побережий 
в умеренных широтах.
Случай 2. k —  О. Этот случай представляет собой общее гор

ное возмущение, не включающее возможные под
ветренные волны. Здесь

w  =  - - cos V F №  -  х sin v f t e )  z } -

— "a 2 +  T 2 s i n V f T ^ Z

и

k =  '"a2 + *~2 C0SVf(z) Z —  xsin-y/ f  (z) Z}.
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Решение для является периодическим в вертикальном на
правлении с длиной волны, равной 2n / y /f (z) .  На рис. 4.16 6
д / / ( г ) ж 0,3 км-1.

Данные варианта этой модели, разработанного Уокером [107], 
хорошо согласуются с климатологическими профилями через Бри
танскую Колумбию, где в течение холодного сезона большая часть 
осадков выпадает при западном или юго-западном тропосферном 
потоке. Количество осадков вычисляется по оценкам скорости 
конденсации в насыщенном воздушном потоке [34], переваливаю
щем через идеализированный горный хребет. На рис. 4.16 6 пред
ставлены принятые профили температуры воздуха и скорости 
ветра. Были определены два альтернативных значения интенсив
ности осадков: одно предполагает мгновенное выпадение с конеч
ными скоростями 5 м/с для дождевых капель и 1 м/с для хлопьев 
снега, другое — замедленное выпадение с соответствующим слия
нием капелек (50 % капелек выпадают через 10 мин при интен
сивности дождя 2,5 мм/ч). Предполагается, что осадки выпадают 
через зону испарения как с потерями, так и без них. Для вычис
ления средних сезонных профилей была использована повторяе
мость направлений воздушного потока на уровне 700 гПа в 1956 г. 
Годовой профиль в сочетании с данными наблюдений повторяе
мости и количества осадков позволил Уокеру составить уточненные 
карты средних количеств осадков над югом Британской Ко
лумбии.

Саркер [90, 91] независимо использовал как основу такую же 
модель для Западных Гат в Индии. Согласно его результатам, 
в дни сильного муссонного потока максимум выпадения осадков, 
как это и наблюдается в действительности, расположен вблизи 
линии гребня, а в среднем по этой модели количество осадков 
составляет примерно 65 % от суммы осадков на побережье. 
Саркер получил также, что «орографические осадки» переносятся 
ветрами на подветренный склон на расстояние менее чем 10— 
15 км от гребня хребта. Однако этот вывод, возможно, не яв
ляется общим. На основе вычисленных и наблюдаемых профилей 
осадков (рис. 4.17) Уокер предполагает, что при опускании линий 
тока на подветренной стороне испаряются преимущественно бо
лее мелкие частицы облаков и осадков. Исследования в Каскад
ных горах в штате Калифорния показывают, что твердые осадки 
могут переноситься западным течением вниз по ветру на расстоя
ния до 50—70 км [43, 45]. При этом слипание кристаллов, веро
ятно, не имеет значения, если число ледяных частиц составляет 
около 100 л-1 и их рост в основном происходит за счет конденса
ции, а не обзернения. Это типично для частиц, имеющих низкую 
плотность и малую скорость падения.

В наиболее современных моделях используются полные урав
нения движения. Мезомасштабная численная модель, разработан
ная Колтоном [20] первоначально в двумерной форме, содержит 
семь уравнений: уравнения горизонтального количества движения
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(для прогноза горизонтальных составляющих движения), уравне
ние неразрывности (для определения вертикального движения), 
уравнение адиабат (для расчета потенциальной температуры), 
уравнения неразрывности для водяного пара и жидкой воды и 
уравнение гидростатики. Для случаев западного воздушного 
потока над горами Сьерра-Невада входными данными были 
геострофический ветер и результаты зондирования на 13 уров
нях (от 0 до 11 км) с разрешением по мелкой сетке (4,3 км), за 
исключением направления к боковым границам. Расчет для си-

км

'.'О го 4-0 м/с  
T-kQ-20 О °С 

мм/ч

iu ги м  
Вниз по вет ру

"Вычисленное за$ёржаннае Выпадение

Рис. 4.17. Рассчитанная конденсация и осадки (мм/ч) в воздушном потоке, пока
занном на рис. 4.16 6. (И з [107].)
На верхнем рисунке по оси ординат отложена интенсивность конденсации в миллимет
рах жидкой воды в час в каждом 100-м слое атмосферы.

туации 21—23 декабря 1964 г., которая вызвала сильное навод
нение в северной Калифорнии (рис. 4.18), дал вполне реалисти
ческое поле вертикальных движений, правильное расположение 
максимумов интенсивности осадков и соответствующую степень 
«перехлестывания» осадков через гребень на подветренную сто
рону. Другая мезомасштабная модель пограничного слоя была 
использована для исследования влияния вторжений арктического 
воздуха над предгорьями Скалистых гор в провинции Альберта 
[81]. Она обнаружила чувствительность погоды «вверх по склону» 
к нагреву поверхности, который инициирует конвективные осадки.

Применение методов численного моделирования и самолетных 
наблюдений орографических облаков в значительной степени по
полнило наши знания о процессах выпадения орографических 
осадков. Однако до настоящего времени наибольшее внимание 
уделялось синоптическим исследованиям возможности увеличения 
осадков путем засева облаков. Климатологическая интерпретация 
и обобщение этих данных еще практически не осуществлены.
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Рис. 4.18. Модель шторма 21— 23 декабря 1964 г. над северной Калифорнией при 
западном воздушном потоке. (И з [20].)
а — рассчитанное стационарное поле вертикальных движений (см/с); б — рассчитанная 
интенсивность осадков (кривая) и ее наблюденные значения (точки), 1 — Блу-Каньон, 
2 — станция Биг-Бенд-Рейндж ер (Сиско-Гроув), 3 — Дир-Крик-Пауэр-Хаус; 4 — станция 
Траки-Рейнджер, 5 — Грасс-Вэлли, 6 — Невада-Сити, 7 — Скво-Вэлли, 8 — Валлер-Лейк. 
9 — Норт-Сан-Хуан, 1 0 — Лейк-Сполдинг, 1 1 — государственный парк Доннер-Мемориал, 
12 — Доббинс, 13 — Боуман-Лейк, 14 — Мернсвилл.

6 Проблемы наблюдений

До сих пор мы предполагали, что количество осадков измеряется 
надежно. Фактически дело обстоит далеко не так, и в данном 
параграфе мы рассмотрим способы наблюдения осадков в виде 
дождя и снега. В следующем параграфе мы изучим также и дру
гие гидрометеоры.

Ошибки измерения осадков, схематически изображенные на 
рис. 4.19, подробно исследованы для условий равнин. Например, 
Родда [88] показывает, что стандартный дождемер, край кото
рого находится на высоте 25 см над землей, собирает системати
чески на 6—8 % осадков меньше, чем заглубленный до уровня 
земли сосуд дождемера. Ошибка увеличивается с подъемом края 
сосуда над землей; эта проблема впервые была замечена свыше 
века назад Джевонсом [53].

В горных районах на показания дождемера сильно влияют 
местные и микромасштабные условия ветра. Влияние ориентации 
склона на осадки являлось объектом множества исследований, 
выводы которых заметно различаются. В Йоркшире (Англия) 
Рейд [84] установил две сети по шесть приборов каждая поперек 
склонов с углом наклона 12— 15° в долине глубиной около 60 м, 
ориентированной с запада на восток. За 50 недель обращенный 
к северу склон получил на 8 % осадков меньше, чем обращенный 
к югу. Последний был наветренным склоном в течение 49 % 
времени с осадками и подветренным в течение 28 % этого времени. 
Ховкинд [49], напротив, зарегистрировал максимум на подвет
ренной стороне конического холма вблизи Санта-Барбары, но он 
заключил, что показания дождемеров могли быть завышенными 
по сравнению с показаниями дождемеров, расположенных на на
ветренной стороне. На практике действительно широко отмечается 
такая картина завышенных и заниженных показаний. Грунов 
[36] заметил, что наблюдаемые на наветренном склоне г. Хоэн- 
пейссенберг (975 м) в Баварии суммы бывают ниже истинных на 
14%,  а на подветренном склоне — выше истинных на 10%.  
Ошибки особенно велики в случае снегопада (этот вопрос рас
сматривается ниже). Суммарные осадкомеры, которые часто ис
пользуются в отдаленных районах, подвержены, кроме того, по
терям из-за испарения, если их показания снимаются не часто. 
Д ля  предотвращения испарения можно использовать пленку «га
сителя», такого, как гликоль, толщиной не меньше 5 мм [95].
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Значительное внимание было уделено защите осадкомеров 
в целях ослабления возникающих около них вихрей. Однако для 
ветровых условий в горах, где значительная часть осадков 
( > 2 0  %) выпадает в виде снега, не подходят ни жесткая защита 
Ф. Э. Нифера [69], ни гибкий экран Олтера [2]. Такой экран

Рис. 4.19. Проблемы, возникающие при измерении дож дя  дождемерами. (И з [88].)

обычно отгибается в сторону сильным ветром, а жесткий экран 
часто приводит к большим потерям в силу переброса снега над 
сосудом дождемера. Хотя и нет стандартных рекомендаций по 
этому вопросу, по данным Ларсона [57], показания осадкомера 
с экраном Олтера в Вайоминге составляли лишь 66—75 % от 
показаний аналогично защищенного прибора, окруженного снего
задерживающим забором, который устанавливается для уменьше
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ния влияния местных вихрей. В этом же районе были проведены 
дальнейшие сходные эксперименты [83] с использованием раз
личных типов заборов из вертикальных планок высотой 1,2 м 
с просветами планок 50 % и просветом у основания от 15 до 
30 см. В одном из проектов активной защиты экранируемый осад- 
комер располагался внутри двух концентрических заборов; внут
ренний забор имел радиус 1,5 м и наклон 60°, причем его основа
ние располагалось на 0,6 м выше основания осадкомера, которое 
находилось на высоте 1,5 м над землей. Цель этой конструкции — 
защита от накопления снега под осадкомером путем направления 
потока воздуха вниз. Предварительные результаты свидетельст
вовали о том, что, хотя такая установка собирает меньше осад
ков, чем эталонные приборы на полянах в лесу, степень защиты 
для скоростей ветра 4—9 м/с, по-видимому, относительно более 
постоянна, чем у других конструкций.

На основании исследований, проведенных в Швейцарии, Фён 
[33] утверждает, что единственным надежным способом измере
ния выпавшего снега является использование снегомерных реек, 
устанавливаемых ежедневно заново на поверхности снега (или 
по мере необходимости). Для таких установок наиболее подхо
дящими местами являются ровные уступы. Высота покрова счи
тывается по вертикальной шкале, а водный эквивалент получается 
из параллельных измерений плотности. За 30 лет зимних наблю
дений вблизи станции Вейсфлуйох осадкомер, снабженный защи
той Нифера, в среднем дал 502 мм, а снегомерными рейками за
регистрировано 794 мм.

В Северной Америке в районах, лежащих ниже границы леса, 
широко использовались ежемесячные снегомерные съемки с за
мерами высоты и плотности снега для определения результирую
щего его накопления (водного эквивалента). В некоторых районах 
в настоящее время такая информация поступает по телеметрии 
от датчиков снегового давления, которые взвешивают снежный 
покров [108] и, таким образом, дают непосредственно водный 
эквивалент.

В местностях, где склоны крутые, отверстие осадкомера иногда 
располагают параллельно земле и, по возможности, воздушному 
потоку. Такие «стерео», или «приспособленные», осадкомеры ис
пытывались в различных районах. Н а основе длительных экспери
ментов в Швейцарии Севрюк [94, 96] утверждает, что на крутых 
незащищенных, открытых несущим дождь ветрам, склонах такие 
осадкомеры дают более репрезентативные результаты, хотя на 
других склонах они могут дать меньший сбор, чем горизонтально 
расположенные приборы [36]. Этот вопрос детально рассмотрел 
Пек [72]. Он отмечает, что если ставится задача измерения осад
ков на горизонтальной плоскости на земной поверхности или 
вблизи нее («метеорологические осадки», которые наносятся на 
карту), то подходит обычный осадкомер. Более того, он подчерки
вает, что угол наклона выпадающих частичек осадков не оказывает 
непосредственного влияния на сбор осадков горизонтальным
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отверстием осадкомера (рис. 4.20). Однако если необходимо изме
рить осадки, выпадающие на единичной площади, параллельной 
склону («гидрологические осадки»), то может оказаться подхо
дящим осадкомер со стереоверхушкой (или наклонный осадко- 
мер). Пек также указывает, что в местностях, укрытых от силь-

Рис. 4.20. Пример отсутствия прямого влияния угла наклона падающих осадков 
на улавливание дож демером. (Из [72].)
Идеализированные траектории частиц: / — при отсутствии ветра, 2 — ветер одинаково
влияет на частицы А и В.

ных ветров, между осадкомерами с горизонтальными и наклон
ными отверстиями нет существенной разницы.

Д аже в случае, когда суммы осадков в данном месте регистри
руются адекватно, остается вопрос о их репрезентативности. Ниже 
границы леса осадкомеры можно устанавливать на просеках. Эти 
просеки должны быть достаточно велики, чтобы угол закрытости 
горизонта (между горизонталью и прямой от прибора до верхушки 
деревьев) составлял 30° и в то же время осадкомер не был бы

Таблица 4.4 Избыток снега, выпавшего в защищенном  
месте, по сравнению с открытой территорией (% ). 

По [104]

Температура во з д у х а  (°С)

Скорость ветра на высоте 
2 м  (м с)

2,5 5,0

> 0 32 57
от — 20 до  — 5 53 190
< — 20 80 200
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чрезмерно защищен. Однако, как показывают советские иссле
дования, накопление снега в умеренно закрытых местах значи
тельно превышает таковое на открытой местности, особенно при 
средних скоростях ветра ([104], см. табл. 4.4).

В штате Юта были проведены сравнения зимних осадков 
(октябрь—март) и водного эквивалента снежного покрова по 
состоянию на 1 апреля за 4—6 сезонов в 30 пунктах на высотах 
свыше 2400 м [12]. Эти участки были классифицированы субъек
тивно по положению и дали следующие результаты.

Местоположение участка Число серий  
измерении

Зимние осадки  
мин ус  водный экви
валент на 1 апреля  

(дюймы)

Отношение превы
шение/недостаток (%)

Хорошо защищенный 77 2 ,5 +  17
Довольно хорошо защ и 9 0 ,0 0
щенный
Умеренно ветреный 6 — 2 ,5 — 10
Ветреный 26 — 2 ,6 — 15
Очень ветреный 13 —3 ,6 — 16
Чрезмерно защищенный 11 — 0 ,3 — 2

Знак разности (превышение или дефицит) между измеренными 
осадками и водным эквивалентом снежного покрова, так же как 
и абсолютные значения, в общем хорошо согласуются с субъек
тивно выделенными в смысле ожидаемого влияния ветра катего
риями местоположений. Эти станции расположены на такой вы
соте, что влияние снеготаяния на поверхности земли в течение 
зимних месяцев исключается.

В исследовании Брауна и Пека под хорошо защищенными 
участками понимались такие участки, у которых экранирование 
со всех сторон обусловлено объектами, образующими с плоскостью 
отверстия осадкомера углы в пределах 20—30°. Эти объекты 
должны быть достаточно широкими, чтобы исключить влияние 
завихрений, и местность в целом должна обеспечивать некоторую 
защиту от ветра. С другой стороны, чрезмерно защищенными яв
ляются участки с объектами, образующими с плоскостью отвер
стия осадкомера углы больше 45°. Другие категории отражают 
субъективно выбранное ранжирование степеней защищенности, 
обусловленных близлежащими объектами и общим характером 
местности.

Кэттерал [17] дал численную оценку защищенности участка, 
где расположен осадкомер. Защищенность Р в пределах от нуля 
(открытость во всех направлениях) до единицы (полная закры
тость) выражается следующим образом:

/ г ' ,  \  m a x J I
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где Н  — высота места установки осадкомера, (НА max с о 
относительные превышения рельефа, |DAmax— расстояние (м) 
от осадкомера до максимальной высоты в направлении A, Wa — 
время, в течение которого эффективна защита от ветра направ
ления а, выраженное в процентах ежегодной повторяемости ветра 
этого направления. Практически Р редко превышает 0,5. При оп
ределении D a  max и Н а  max рассматривается расстояние, выбирае
мое (субъективно) по размерам сборной площади и масштабу 
местного рельефа.

В связи с тем что существует множество проблем измерений 
осадков в точках, были проведены эксперименты по радиолока
ционному определению массы осадков над обширными горными 
водосборами [37]. Андерль и сотр. [3] обнаружили, что для двух 
небольших котловин вблизи Хоэнпейссенберга в Баварии резуль
таты были такими же, какие можно было бы получить с сети 
осадкомеров плотностью 1 на 25 км2, и были значительно лучше, 
чем результаты обычной сети плотностью 1 на 500 км2. Совсем 
недавно на водосборе р. Ди в Северном Уэльсе Кольер и Ларке 
[19] показали, что на этой площади даже при снегопаде дости
жима такая же точность, как при дожде. Средняя точность нахо
дилась в пределах 13 %. Поправка на таяние снега на меньших 
высотах получается путем калибровки по толщине снежного по
крова на участках, расположенных в горах и на равнине.

Для отдаленных горных областей более реальным подходом 
является оценка водного баланса по всему водосборному 
бассейну. Флон [29, 30] показал, что для субтропических горных 
систем оценка снегонакопления на ледниках и сток, возможно, 
являются более надежной основой оценки осадков в бассейне, 
чем данные об осадках на долинных станциях, так как из-за 
горно-долинных ветров долины значительно суше окружающих 
хребтов. Кроме того, при составлении карт осадков в горных райо
нах оценки их сезонных и высотных зависимостей на основе дан
ных суммарных осадкомеров или снегомерных съемок могут 
с успехом допотнить информацию регулярной сети осадко
меров [74]
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Д  Д руги е  гидрометеоры

К гидрометеорам относятся не только обычные виды осадков, рас
смотренные выше, но также жидкие или твердые частицы воды, 
взвешенные в атмосфере (облака, туман), поднятые ветром 
частицы (низовая метель) и жидкие или твердые частицы воды, 
осевшие (выделившиеся) на поверхности (роса, осаждение ту
мана, иней, ледяной налет и гололед) [47]. Хотя информация об 
этих явлениях ограничена, все они являются важными составляю
щими погоды и климата в горах.

1 Туман

Существенной характеристикой большинства горных областей яв
ляется суспензия водяных капель в воздухе, видимая в форме 
тумана или облачности. В зависимости от конкретного типа фи
зических процессов при различных погодных режимах они появ
ляются как в долинах и котловинах, так и над вершинами и 
склонами. В горных долинах ночное излучение и сток холодного 
воздуха совместно с инверсиями нижнего уровня вызывают до
вольно устойчивый приземный туман (см. фото 6). С другой 
стороны, туман на вершинах может быть явлением, отмечающим: 
уровень конденсации, т. е. основание облачности при данном воз
душном потоке. В восходящем по склону потоке происходит вы
званное орографией адиабатическое охлаждение, особенно при 
крупномасштабной адвекции в теплом секторе циклонов умерен
ных широт. На Британских островах в обоих случаях такая облач
ность на вершинах и склонах называется просто горным тума
ном. Высокий туман, который может захватывать склоны, также 
образуется благодаря радиационным процессам и процессам пере
мешивания, связанным с инверсиями на высоких уровнях.

Йоснно [48, с. 205] описал ярко выраженный максимум повто
ряемости тумана в горных областях Японии на уровне около 
1500 м, где туман (дальность видимости < 1  км) наблюдается 
300 дней в году и больше. В Альпах, наоборот, частота тумана 
наибольшая на самых высоких станциях, таких, как Зоннблик 
(275 дней в году), в то время как над склонами долин имеются 
зоны минимальной частоты на высотах порядка 600 и 1000 м 
[8, 46]. Такое распределение связано с появлением приземного
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Фото 6 Инверсионный туман, переваливающий череч хребет на северо-западной стороне бассейна Катманду в Непале 20 но
ября 1979 г (П Кейн, ИНСТЛЛР, Колорадский университет)
Дно бассейна находится на высоте 1300 м над \ р  м , в е р ш и н ы  хребтов, видные на фотографии, леж ат м еж ду 1500 и 1600 м Точка съемки 
находится на высоте IbOQ м и Ддсалкини на дороге Катманду—Трисуди Это явление обычно для начала зимы



радиационного тумана и высотных туманов, вызванных инверсиями 
в верхних слоях зимой, а также орографической облачностью во 
все сезоны. В умеренных широтах в морских климатах большая 
повторяемость тумана отмечается на значительно более низких 
высотах. Например, на г. Дан-Фелл в северной Англии (848 м) 
плотный туман (с видимостью менее 200 м) отмечается в 60 % 
наблюдений. Наличие единственного максимума по высоте, от- 
меченное в Японии, очевидно, определяется преобладанием обла
ков лешего муссона. Это явление напоминает вертикальное рас
пределение туманов на Мауна-Лоа (штат Гавайи), где на навет
ренном склоне на высотах от 1500 до 2500 м имеется хорошо вы
раженный пояс тумана [16], связанный, однако, с уровнем летних 
орографических облаков под пассатной инверсией, которые на 
восточном побережье обычно расположены на высоте около 200 м 
над Хило, а иад горными склонами появляются несколько выше 
[25]. Наоборот, в зоне вершины (3400 м) зимой имеется слабый 
максимум частоты тумана, связанный с более высокой облач
ностью в синоптических возмущениях в верхнем западном пере
носе.

2 Осадки из тумана

На многих горных склонах, особенно в тропиках и субтропиках, 
частое появление тумана и орографической облачности вносит 
значительный вклад в суммарный баланс влаги благодаря пере
хвату капелек тумана растительностью. Это явление особенно 
заметно на границах лесных массивов [10, с. 348—350], но оно 
наблюдается на всех покрытых лесами склонах.

Очевидно, что обычные дождемеры не регистрируют этот тип 
осаждения влаги, поэтому были разработаны специальные ло
вушки, использующие проволочную сетку или жалюзи над при
бором для моделирования эффекта фильтрации растительностью. 
Исследования на г. Хоэнпейссенберг показывают, что, в то время 
как дождемер уловил 682 мм в течение мая—сентября 1950 г., 
дождемер с ловушкой тумана в виде проволочной сетки уловил 
853 мм, т. е. на 25%  больше [11]. Однако когда наблюдались 
осадки только из тумана, прибор с ловушкой дал лишь на 
4,6 мм больше, и лишь позднее, с 1 по 8 октября 1950 г., было 
зарегистрировано превышение в 32 мм. Используя аналогичное 
устройство на Столовой горе в Кейптуане, Нагель [27] получил, 
что оседание капель тумана на деревьях может добавить 70 % 
к измеренному количеству выпавшего дождя, в то время как, 
согласно Краусу [19], на Тодунге (3100 м) в восточном Непале 
в течение муссонных месяцев (июнь—сентябрь 1963 г.) было 
зарегистрировано дополнительно 22 % (582 мм). Имеются сообще
ния об аналогичных наблюдениях на многих прибрежных лесистых 
горных цепях [30, 44] и в других местностях, где часто встре
чаются туманы. На Зоннблике (Австрия) в течение зимы (ноябрь— 
май 1959— 1965 гг.) ловушки тумана зарегистрировали 100—
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150 % от сумм осадков, измеренных осадкомерами [13]. Во время 
вторжения теплых воздушных масс со Средиземного моря на
блюдались интенсивности отложения влаги до 6,9 мм/ч. В Аль
пах при подъеме выше среднего уровня основания облаков доля 
тумана в общем количестве осдаков, по-видимому, увеличивается.

Тем не менее абсолютные количества определяются неточно. 
Д л я  разделения составляющих дождя и тумана (диаметр капель 
< 100 мкм) во время выпадения осадков Ювик и Экерн [16] про
вели тщательное исследование на Мауна-Лоа (штат Гавайи), 
причем они использовали как измерения осадкомеров с ловуш
ками тумана в виде экрана-жалюзи, так и вычисления, основы
вающиеся на распределении капель по размерам. На наветрен-

Рис 4 21 Зависимость годовой суммы осадков, выпадающих в виде дождя, 
и осадков из тумана от высоты на Ма>на-Лоа (Гавайи) (По [16])
Слева — подветренный склон, справа — наветренный Показаны высоты, на которых 
проводились измерения количества осадков нз тумана, увеличение общ его количества 
осадков за счет осадков из тумана дано в процентах

ном склоне там наблюдается хорошо выраженный пояс тумана 
на высоте 1500—2500 м, где количество осадков за счет оседания 
тумана на деревьях достигает 750 мм, т. е. 50 % или более об
щего годового количества. Выше 2000 м относительный вклад 
такого оседания составляет 65—70 % от суммы осадков, хотя 
•общее их количество здесь мало. На подветренном склоне Мауна- 
Лоа оседание тумана на деревьях приносит около 250 мм осад
ков (25% годового количества). Вертикальные профили годового 
количество осадков, выпадающих в виде дождя и за счет оседания 

тумана, показанные на рис. 4.21, сильно зависят от пассатной ин
версии и ее сезонных изменений. Таким образом, Ювик и Экерн 
показали, что летом на наветренном склоне наблюдается отчет
ливый максимум осадков за счет оседания тумана, связанный 
с  развитием под инверсиеи тонких орографических облаков, об
волакивающих склоны. На подветренном склоне на высотах 
выше 1300 м увеличивается как относительный вклад оседания

км
3,5

500 1000 1500 20000 '000 2000 3000 мч
годо8ая сумма осаднсб { соо-:^ь*тумам<
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тумана на деревьях в общее количество осадков, так и абсолют
ное их значение. Здесь восходящий по склону поток связан с мор
скими бризами, усиленными вверху склонов долинным ветром. 
В суточном ходе максимум осадков из тумана наблюдается ночью 
на наветренных склонах и днем на подветренных, что в обоих слу
чаях хорошо согласуется с суточным распределением выпадения 
дождей.

3 Гололед

Ледяной налет образуется, когда переохлажденные капли тумана 
сталкиваются с неподвижными объектами, такими, как деревья 
или здания, а также проводами (фото 7). В табл. 4 5 описаны 
три основных типа гололеда. Однако гололед часто имеет гетеро
генную природу из-за более или менее одновременного или по
следовательного развития разных форм при несколько изменяю
щихся условиях погоды.

Исследования, проведенные в Чехословакии [14], Румынии 
[43] и ГДР [17], показывают, что повторяемость гололеда всех 
форм увеличивается от 20 дней в году на низко расположенных 
станциях до 80— 100 дней в году на высотах 1000— 1500 м и до 
180 дней в году выше 2500 м в Румынии. Грудичка предполагает, 
что S -образный ход кривой повторяемости с максимумом между 
750 и 1250 м связан с расположением на этих высотах зимних 
облаков. Фронтальные ситуации с высоко-слоистой или слоисто
дождевой облачностью вызывали гололед в большей части слу
чаев, зарегистрированных в 1952— 1953 гг. на высоте 2635 м 
в Татрах [18], но в Западных Карпатах гололед связан также 
с адвекцией холодного морского арктического воздуха или радиа
ционным охлаждением полярного морского воздуха [43].

Большие накопления гололеда при сильных ветрах на по
стройках и линиях электропередачи могут создать серьезные труд
ности [32] в силу увеличения веса конструкций и сопротивления 
ветру. Под напором ветра рост льда на линиях электропередачи 
может также привести к быстропрогрессирующему раскачиванию 
проводов [35]. При наблюдениях в горах в облачных «морских» 
климатических зонах, таких, как г. Вашингтон в штате Нью-Гэмп- 
шир или бывшая обсерватория Бен-Невис в Шотландии, возни
кают серьезные трудности, связанные с образованием гололеда 
на кожухах приборов и на анемометрах [2]. Проводившиеся 
в течение 17 лет исследования отложения льда на телефонных 
проводах на г. Витоша (2286 м) в Болгарии показывают, что 
средняя продолжительность случая гололеда зимой составляет 
около 36 ч [39]. Почти половина таких случаев наблюдается при 
температурах от —2 до —6 °С и ветрах 10— 12 м/с. Непродолжи
тельные наблюдения на г. Вашингтон показали, что при ветрах 
35 м/с и температуре — 12 °С рост гололеда составляет около 
1 см/ч [29]. На г. Фельдберг (1490 м) в Шварцвальде (ФРГ) 
отложение льда на линиях электропередачи, измерявшееся
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Таблица 4.5 Характеристика отложений гололеда. По [12, 20» 45, 4?]

Тип > X  арактеристша П роц есс  образования
Сцепление с п оверх 

ностью
Температурный  
критерии (°С )

И ЗМ О РО ЗЬ Мелкая иглообразная дендри- 
товая прозрачная кристалли
ческая структура, средняя 
плотность ~ 0,2 г/см 3

О саж дение пара в твердой 
форме из переохлажденного  
тумана или перенасыщенного 
по отношению ко льду возду
ха Туман не всегда сущ ест
вен

Легко отделяется < —8

ТВЕРДЫ Й
НАЛЕТ

Белая гранулированная струк
тура с кристаллическими от
ветвлениями более или менее 
разделенными захваченным 
воздухом. Отложения растут 
сужаясь вниз по ветру, сред
няя плотность 0,5 г/см3

Туман обязателен. Быстрое 
замерзание переохлажденных 
капелек тумана оставляет про
светы м еж ду ннми

Непрочное, легко 
отделяется при 
низких темпера
турах

от —2 до — 10

П РО ЗРАЧ Н Ы Й
Л Е Д

Аморфный плотный лед  с пе
ремежающимися слоями про
зрачного и матового (пузырь
ки воздуха) льда, средняя 
плотность 0,8 г /см 3

Медленное замерзание капель 
тумака с высвобождением  
скрытой теплоты кристалли
зации

Прочно сцеплен 
с поверхностью

от 0 до —3

ГО Л О Л ЕД Слой прозрачного льда, имею
щий плотность чистого льда

Замерзание переохлажденных 
дождевых капель при столк
новении с поверхностью или 
капель дож д я  и тумана, со
прикасающихся с переохлаж 
денной поверхностью

Прочно сцеплен 
с поверхностью

0 ± 3

1 Терминология по [121 и [471 Куроива (203 употребляет термин «изморозь» вместо используемого здесь термина «твердый налет», а «тнердыи 
налет» вместо термина «прозрачный лед»
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Фото 7а. Легкие иглы изморози, образовавшиеся на ветви 
дерева при температуре воздуха — 4 °С, относительной 
влажности 96 % и слабом юго-восточном ветре в 10 ч
30 мин 20 января 1953 г. (Воспроизводится с любезного 
разрешения высокогорной обсерватории Хоэнпейссенберг 
Службы погоды Ф Р Г )

Фого 76. «Перья» плотной изморози на опорной растяжке 
анемометра при слабом ветре, температуре —3 °С и отно
сительной влажности 100 % с отдельными каплями слабой  
мороси и туманом в 09 ч 28 ноября 1953 г. (Воспроизво
дится с любезного разрешения высокогорной обсерватории 
Хоэнпейссенберг Службы погоды ФРГ.)



Фото 7в. Анемометрическая мачта в Грейт-Дан-Фелл 
в северной Англии, покрытая ледяным налетом и 
сильным гололедом, в 09 ч по Гринвичу 12 марта 
1976 г, (лестница была расчищена наблюдателем). 
(Воспроизводится с любезного разрешения А Ро  
бчнсона и журнала Weather .)
Л ед отложился на мачте за трехдневный период 12 марта 
наблюдался переохлажденный дож дь при средних значениях 
скорости ветра около 8 м/с 13 и 14 марта наблюдался снег 
в долинах и ветры средней скоростью 12 м/с 13 марта и 
7 м/с 14 марта. В 09 ч 15 марта наблюдался туман при тем 
пературе +  1 °С, относительной влажности 100 % и восточных 
ветрах скоростью примерно 10 м/с Амплитуда колебаний  
температуры за три дня была от +1 до —4°С.



в течение двух зим, в среднем составило 50 г /(ч-м), при этом 
максимальная масса, накопившаяся за день, была равна 3,2 кг/м 
[45]. Нагрузка растет со скоростью ветра и водностью. Согласно 
Диму [6], размер капель является дополнительным фактором, 
хотя Сакс [35] утверждает, что отложение зависит в основном 
от размера капель, а влияние ветра спорно, и что отложение льда 
обратно пропорционально диаметру провода. Согласно наблюде
ниям на влк. Фудзияма и г. Несеко (1300 м) в Японии, провода 
чаще рвутся от динамического давления ветра (ветер скоростью 
10— 15 м/с дает напряжение 30 кг на проводе длиной 20 м), чем 
от ледовой нагрузки [20]. Прирост чистого льда при ветрах ско
ростью 20 м/с и температурах от —5 до — 10 °С составлял 2— 
5 кг/м за 20 ч. Однако Куроива также отметил, что при темпера
турах около 0 °С и ветрах скоростью не выше 1—2 м/с отложение 
снега может дать нагрузки до 5 кг/м в виде ленты снега диамет
ром 20 см. 19 марта 1969 г. после нескольких дней гололеда об
рушилась 260-метровая мачта телевизионного ретранслятора на 
г. Эмли-Мур (на высоте 400 м) в Пеннинах в северной Англии 
[28]. В предшествовавшую неделю эта местность была окутана 
туманом и облачностью при температурах от —3 до + 2 ,5  °С. Оче
видно, что основной причиной катастрофы было отложение на 
опорах льда толщиной до 10 см и более.

Количественных измерений осаждения влаги в результате от
ложения льда мало. Измерения массы отложения льда на ветках 
мачтовой сосны в Каскадных горах в штате Вашингтон (на вы
соте примерно 1900 м) показывают, что дневные количества 
в среднем составляют 0,014 см водного эквивалента [4]. Сум
марный вклад за периоды без снегопадов зимой 1966-67 г. достиг 
3,8—5 см, причем среднее годовое количество осадков составляет 
там 90 см, из которых 85 % выпадает в виде снега. Для гор юго- 
восточной Австралии этот вклад оценивается аналогичной ве
личиной в 5— 12,5 см [5]. Данные о гололеде, собранные X. Кё
лером в северной Норвегии, показывают, что в окрестности обсер
ватории Хальдде осаждение увеличивается на порядок на высоте 
всего лишь 100—200 м над обсерваторией из-за более сильных 
ветров и частого горного тумана [21, с. 186].

4 Осаждение на горизонтальных поверхностях

Явлению выпадения росы (или ее твердой формы — инея) на 
землю или на растительность уделялось мало внимания при ис
следованиях горных стран. Это обстоятельство частично связано 
с преобладанием осадков из тумана или осаждения льда в облач
ных горных местностях. Однако имеются трудности и в произ
водстве наблюдений. Лаушер [22] сделал обзор данных для 
Австрийских Альп и заключил, что в информации об инее есть 
много неоднородностей, очевидно, из-за пропусков в наблюдениях. 
Он предположил, что более предпочтительным может быть ра
счет вероятности. При наличии снежного покрова вторжения теп
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лого влажного воздуха обычно вызывают конденсацию на поверх
ности. Давление насыщенного водяного пара над тающим сне
гом составляет 6,1 гПа, и при температуре воздуха, например,
5 °С максимальная относительная влажность воздуха, соответст
вующая этому давлению пара у поверхности, равна лишь 70 % '• 
Основываясь на более или менее надежных данных наблюдений 
за инеем на четырех станциях за период 1946— 1975 гг. и на ра
счете конденсации на снегу, Лаушер оценил, что средние годо
вые повторяемости осаждений (количество дней) в Австрийских 
Альпах изменяются с высотой следующим образом.

Высота (км)
Количество 

дней со 
снежным  
покровом

Осаждения

иней на о го 
ленной земле иней на снегу конденсация  

на снегу
общее коли
чество дней

3 365 7 81 49 137
2 200—250 16 55 33 104
1 110— 145 25 29 17 71

(0 ) 30— 45 35 3 1 39

Осаждение кристаллического льда не только вносит свой 
вклад в суммарный баланс влаги, но, должно быть, также влияет 
на физические свойства поверхности снега. Возможное его влия
ние на спектральные радиационные характеристики заслуживает 
более подробного исследования.

5 Низовая метель и поземок

Перераспределение снега ветром — важное явление в зимних ус
ловиях северных континентов, а также в полярных и альпийских 
районах. Переносимый ветром снег является характерным эле
ментом климатической среды многих горных районов, однако эта 
проблема почти не нашла отражения в научной литературе. Ее 
исследуют в Антарктике, преимущественно с научной точки зре
ния, и в умеренных широтах — в основном в свете практических 
инженерных задач, таких, как предохранение автомобильных дорог 
от снежных заносов.

При метеорологических наблюдениях различают низовую ме
тель, когда снег поднимается до высоты 1,8 м и более и ухудшает 
видимость, и поземок вблизи подстилающей поверхности. Крити
ческая («пороговая») скорость ветра, при которой снег отрывается 
от поверхности турбулентными вихрями, очевидно, зависит от 
состояния снежного покрова: температуры, размера, формы частиц 
снега, их плотности и степени связи между ними [33, 40]. Для 
рыхлого неслипшегося снега пороговая скорость (на высоте 10 м) 
составляет 5 м/с, тогда как для развевания плотного и слипшегося

1 Согласно Л ауш еру, температура поверхности снега утром примерно на
1 °С ниже температуры смоченного термометра в метеорологической будке.
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снежного покрова необходима скорость ветра больше 25 м/с. 
Разумеется, при снегопаде низовая метель наблюдается и при уме
ренных ветрах.

На рис. 4.22 показаны три вида переноса снега. При поземке 
сухие частицы снега перекатываются по поверхности. При саль
тации частицы взметаются над поверхностью в слое воздуха тол
щиной около 10 см и, возвращаясь на поверхность, выбивают 
другие частицы. Сальтация наблюдается при скоростях ветра 
5— 10 м/с над холодным рыхлым снегом. За счет поземка обра
зуется приблизительно 10% турбулентных наносов [3]. Взвешен
ное состояние (суспензия) вызывается турбулентной диффузией,

поднимающей частицы на десятки метров над поверхностью. 
Турбулентная диффузия считается основным механизмом пере
распределения снега в ветреных климатах [34, 42], хотя совет
ские ученые рассматривают сальтацию как основной фактор, 
влияющий на снежные наносы [7, 26]. Радок [34] показывает, 
что переход от сальтации к взвешенному состоянию происходит 
при ветрах около 15 м/с, когда скорости 60 % восходящих по
токов в приземном пограничном слое превосходят скорость паде
ния частиц снега.

На поверхности частицы снега быстро становятся округлыми 
благодаря механической шлифовке о поверхность, поскольку, со
гласно Шмидту [37], в низовой метели концентрации обычно 
слишком малы для взаимодействия частиц. Типичный размер 
частиц составляет 0,1 мм, а их предельная скорость равна 0,5 м/с. 
В Антарктике [24] перенос массы выше 50-сантиметрового при
земного слоя лежит в пределах 0,05—0,40 кг/(с-м2) для ветров 
скоростью 20—30 м/с, а над Альпийским хребтом эта величина 
на порядок меньше [9]. Здесь мы не будем касаться теорети
ческих аспектов переноса снега низовой метелью, некоторые по
лезные общие сведения по этому вопросу можно найти в рабо
тах Меллора [24], Радока [34], Дюнина и Котлякова [7]. Не
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посредственные измерения объема переносимого снега возможно 
осуществить при помощи ловушки аэродинамической формы в со
четании с каким-либо осадкомером [15] или фотоэлектрических 
устройств, которые регистрируют ослабление пучка света [38].

В горной местности на распределение снега, также как и на 
распределение его отложений, в большой степени влияет мезо- и 
микромасштабная топография и структура растительности [31]. 
В течение зимнего сезона впадины шириной 10— 100 м заполня
ются снегом, до тех пор пока не достигается равновесный уровень 
поверхности снега, т. е. пока эрозия не уравновешивает осадки.

Расстояние

Рис. 4.23. Накопление снега путем метелевого переноса в 1974-75 г. на г. Най-
вот-Ридж  в штате Колорадо (3450 м) (П о [3].)
Ветры преимущественно западные, дующ ие вниз по склону.

Этот процесс представлен на рис. 4.23 для точки в альпийском 
поясе в штате Колорадо. Миминальный угол наклона земной по
верхности, необходимый для того, чтобы вызвать отрыв линий 
тока и создать отложения, составляет около 10° [3]. Для 17 высот 
в штатах Колорадо и Вайоминг с областями разгона ветра от 600 
до 6000 м Тэблер [40] показал, что главными факторами, опре
деляющими наклон поверхности переноса D, являются средний 
угол наклона подвергающегося сдуванию склона вниз по ветру 
от места излома склона Е  и средний угол наклона наветренного 
склона на расстоянии 45 м от излома вверх по потоку А:

D (°/0) =  0,25Л +  0.55Е, +  0,15Е 2 +  0,05£3,

где Ei — средний наклон поверхности склона на расстоянии 0— 
15 м вниз по ветру (% ), Е2 — на расстоянии 15—30 м и £ 3 — 
на расстоянии 30—45 м. Это уравнение описывает 87 % дисперсии
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в данных Тэблера. На подветренной стороне возвышенности и 
в других местах, где имеются резкие изломы поверхности, из-за 
отрыва потока могут образовываться снежные карнизы. По-види
мому, угол наклона наветренного склона определяет, образуется 
ли снежный карниз или сугроб [36]. Скорость заполнения топо
графических «ловушек», подобных той, что изображена на 
рис. 4.23, и форма сугроба определяются количеством принесен
ного в ловушку снега, которое в свою очередь зависит от разме
ров последней, количества осадков и скорости ветра. Продувае
мость ловушки увеличивается в течение зимы по мере уменьше
ния ее размеров вследствие заполнения.

Осаждение в виде сугробов, безусловно, является важной со
ставляющей накопления воды в горных районах. На Передовом 
хребте в штате Колорадо содержание воды оценивается в 400 м3 
на линейный метр ширины снежного наноса [23]; для таких гор
ных районов, как Алтай в Азиатской части СССР, приводятся 
величины до 1000— 1200 м3 на метр [26]. Фён [9] измерял отло
жение снега на склонах гребня с углом наклона 30° на высоте 
2700 м вблизи Юнгфрауйох в течение трех периодов с метелями 
при ветрах 5— 13 м/с. Суммарные значения составили 61 кг/м2 
на наветренном склоне и 236 кг/м2 на подветренном склоне в пре
делах + 2 0 0  м от гребня хребта, а на горизонтальной поверх
ности— 125 кг/м2. Перенос снега добавил 87,5 кг/м2 на подветрен
ном склоне, преимущественно благодаря вихревому движению на 
подветренной стороне гребня.

В настоящее время ветровой перенос снега рассматривается 
как основной фактор, влияющий на сублимацию снега в ветреных 
климатах. Шмидт [37] показал, что скорость сублимации всегда 
пропорциональна диаметру частиц в степени 3/2. Частица льда 
диаметром 100 мкм, переносимая со скоростью 1 м/с, через 1 мин 
теряет 20%  своего веса при температуре воздуха —20 °С, отно
сительной влажности 90 % и давлении на уровне моря. При тех же 
значениях температуры, влажности и скорости вентиляции эта 
потеря может возрасти до 50 % на высоте 4 км благодаря более 
сильной диффузии при пониженном давлении (которая с избытком 
компенсирует ослабленную вентиляцию из-за пониженной плот
ности воздуха) и увеличенной солнечной радиации.

При низовой метели явление это осложнено вертикальным 
распределением температуры и содержания пара. Шмидт пола
гает, что для удаления пара, возникающего при сублимации, дол
жен существовать направленный вверх градиент влажности, но 
не приводит оценок самой скорости сублимации. Тэблер [41] вы
ражает отношение остаточной массы М  частицы снега к ее перво
начальной массе М 0 через расстояние переноса D :

М/М9 =  е~2 {D,D\

где D  — среднее расстояние переноса _частицы средних размеров. 
Проведенные в Вайоминге измерения D, основанные на сравнении
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накопления снега у преград и в естественных ловушках с дан
ными об осадках, показывают, что это расстояние равно примерно 
3000 м на холмистой местности и 850 м в горных районах. При 
DID =  0,5 остаточная масса уменьшается до 37 % от первона
чальной, при D / D = l — до 14% и при DjD = 2 — до 1,8%. Доля 
перемещенных осадков, теряемых на испарение/сублимацию, 
в зависимости от расстояния между естественными ловушками 
увеличивается примерно от 60 % при D\D  = 1  до 85 % при 
D/D =  3.

Список литературы

1. Михель В. М., Руднева А. В., Липовская В. И. (1969) Переносы снега при 
метелях и снегопады на территории С С С Р .— Л., Гидрометеоиздат, 203 с.

2. A lexeiev, J. К., Dalyrym ple, Р. С. and Gerger, Н. (1974) Instrument and  
observ ing  problems in cold climates,  G eneva, W orld M eteorological O rgani
zation No. 384.

3. Berg, N. and Caine, N. (1975) ‘Prediction of natural snow drift accum ulation  
in alpine areas, Final Report to Rocky  Mountain Forest and R ange  Expt. S ta 
tion  (U S F S  16-388-CA), Boulder, Departm ent of Geography, U niversity of 
Colorado.

4. Berndt, H. W. and Fowler, B. W. (1969) ‘Rime and hoarfrost in upper-slope 
forests of eastern W ashington,’ J. F ores try , 67, 92— 5.

5. Costin, A B. and W imbush, D. J. (1961) ‘Studies in catchment hydrology in 
the Australian Alps. IV. Interception by trees of rain, cloud and fo g ,’ 
C.S.I.R.O., Australia, D ivision of P lant Industry Tech. Pap. 16.

6. Diem, M. (1955) ‘H ochstlasten der N ebelfrostablagerungen am H ochspannungs- 
leitungen im Gebirge,’ Arch. Met. Geophys. Biokl.,  B, 7, 84— 95.

7. Dyunin, A. K. and Kotlyakov, V. M. (1980) ‘Redistribution of snow  in the 
m ountains under the effect of heavy snow  storm s,’ Cold Regions Sci. Technol.,
3, 287— 94.

8. Fliri, F. (1975) Das Klim a der A lpen im Raume von Tirol, Innsbruck, Univer- 
sita tsverlag  W agner.

9. Fohn, P. M. (1980) ‘Snow  transport over mountain crests,’ J. Glaciol., 26 (94), 
469—80.

10. Geiger, R. (1966) The Climate Near the Ground, Cambridge, M ass., Harvard  
U niversity Press.

11. Grunow, J. (1952a) ‘Nebelniederschlag: Bedeutung und E rfassung einer Zusatz- 
kom ponente des N iedersch lags,’ Berichte deutsch. W ettendienst-U S Zone,  7 
(42), 30—4.

12. Grunow, J. (1952b) ‘Kritische N ebelfroststudien,’ Arch. Met. Geophys. Biokl.,  
B, 4, 389— 419.

13. Grunow, J. and Tollner, H. (1969) ‘Nebelniederschlag im H ochgebirge, Arch. 
Met. Geophys.  Biokl. ,  B, 17, 201—28.

14. Hrudicka. B. (1937) ‘Zur N ebelfrosttage,’ Gerlands Beitr  Geophys.,  51, 335— 42.
15. Jairell, R. L. (1975) ‘An improved recording gauge for blow ing snow ,’ Water

Resources Res., 11, 674— 80.
16. Juvik, J. O. and Ekern, P. C. (1978) A C lim ato logy  of Mountain Fog  on

Mauna Loa, H aw aii  Island,  U niversity of H awaii, W ater Resources Res. Cen.,
Tech. Rep. No. 118.

17. Kolbig, J. and Beckert, T. (1968) ‘U ntersuchungen der regionalen Unterschiede  
im Auftreten von N ebelfrost,’ Zeit. Met., 20, 148— 60.

18. Koncek, M. (1960) ‘Zur Frage der N ebelfrostablagerungen im G ebirge,’ Studia  
Geophys.  Geodet., 4, 69—84.

19. Kraus, H. (1967) ‘Das Klima von N epal,’ Khumbu Himal,  1 (4), 301— 21.
20. Kuroiwa, D. (1965) ‘Icing and snow  accretion on electric w ires,’ CRREL Res. 

Rep. 123, Hanover, N. H„ U. S. Army.

225



21. Landsberg, H. (1962) Physical C lim ato logy ,  p. 186, D uB ois, Pa., Gray P r in 
ting Co., Inc.

22. Lauscher, F. (1977) ‘Reif und K ondensation auf Schnee und die wahre Zahl
der Tage mit Reif,’ Wetter u. Leben , 29, 175—80.

23. M artinelli, M. Jr. (1973) ‘Snow -fence experim ents in alpine areas,’ J. Glac io i ,
12 (65), 291— 303.

24. Mellor, M. (1965) B low ing  snow,  (Cold R egions Science and Engineering, 
Part III, Section A3c), Hanover, N. H., U. S. Army, Cold Regions Research 
E ngineering Laboratory.

25. M endonca, B. G. and Iwaoka, W. T. (1969) ‘Tradewind inversion at the slope  
of Mauna Loa,’ J. appl. Met., 8, 213— 19.

26. Mikhel, V. M. and Rudneva, A. V. (1971) ‘Description of snow' transport and
snow deposition in the European U S SR ,’ S o v ie t  Hydrol. ,  342— 8.

27. N agel, J. F. (1956) ‘Fog precipitation on Table M ountain,’ Q. J. R. Met. Soc.,
83, 452—60.

28. Page, J. K. (1969) ‘H eavy g laze in Yorkshire-March 1969,’ Weather,  24, 
486—95.

29. P agliuca, S. (1937) ‘Icing m easurem ents on Mount W ashington,’ J. Aeronaut.  
Sci., 4, 399—402.

30. Parsons, J. (1960) ‘ “F og drip” from coastal stratus, with special reference to 
California,’ Weather , 15, 58—62.

31. Pedgley, D. E. (1967) ‘The shape of snow drifts,’ Weather, 22, 42—8.
32. Phillips, P. E. (1956) ‘Icing of overhead high-voltage power lines in the Gram

pians,’ Met. Mag.,  85, 376—8.
33. Pugh, H. L. D. and Price, W. I. J. (1954) ‘Snow drifting and the use of snow  

fences,’ Polar Rec., 7, (47).
34. Radok, U. (1968) ‘Deposition and erosion of snow  by the w ind,’ CRREL Res. 

Rep. 20, H anover, N. H., U. S. Army, Cold Regions Research Engineering  
Laboratory.

35. Sachs, P. (1972) Wind Forces in Engineering,  p. 270, Oxford, Pergam on Press.
36. Santeford, H. S., Jr. (1972) ‘M anagem ent of w indblow n alpine sn ow s,’ Unpubl. 

Ph. D. thesis, Fort Collins, Colorado, Colorado State University.
37. Schmidt, R. A., Jr. (1972) ‘Sublim ation of wind-transported snow' — a m odel,’ 

U. S. D. A., Forest Serv. Res. Pap. RM-90,  Fort Collins, Colorado, Rocky M oun
tain Forest and Range Experim ental Station.

38. Schmidt, R. A. (1977) ‘A system  that m easures blow ing snow ,’ U . S . D . A . ,  
Forest  Serv. Res. Pap. RM-194, Fort Collins, Colorado, Rocky M ountain F o
rest and Range Experim ental Station.

39. Stanev, S. (1968) ‘Nebelfrostablagerungen an Freileitungen unter Gebirgsbedin- 
gungen ,’ Zeit. Met., 20, 161—4.

40. Tabler, R. D. (1975a) ‘Predicting profiles of snow drifts in topographic catch
m ents,’ Proc. 43 id  Western Sn ow  Conference  pp. 87—97.

41. Tabler, R. D. (1975b) ‘Estim ating the transport and evaporation of b low ing  
snow ,’ in Snow  M anagem ent on the Great Plains,  Publ. 73, pp. 85— 104, Lin
coln, U n i\ersity  of Nebraska, Agriculture Experim ental Station.

42. Takeuchi, M. (1980) ‘Vertical profile and horizontal increase of drift-snow  
transport,’ J. Glacioi., 26 (94), 481—92.

43. Tepes, E. (1978) ‘Ice depositions in Romanian m ountainous regions,’ Verdff. 
Schweiz. Met. Zentralanstait ,  Zurich, 40, 308— 12.

44. V ogelm an, H. W. (1973) ‘F og precipitation in the cloud forests of eastern  
M exico,’ BioScience,  23, 96— 100.

45. W aibel, K. (1955) ‘D ie m eteorologischen B edm gungen fiir N ebelfrostab lage
rungen am H ochspannungsleitungen im G ebirge,’ Arch. Met. Geophys. Biokl.,  
B, 7, 74—83.

46. Wanner, H. (1979) ‘Zur Bildung, V erteilung und Vorhersage winterlicher Nebel 
im Querschnitt Jura-Alpen’ Geographica Bernensia,  G, 7.

47. World M eteorological O rganization (1975) Manual on the Observation of 
Clouds and other Meteors.  International Cloud A t las  Vol. I, Geneva, WMO 
No. 407.

48. Yoshino, М. M. (1975) Climate in a Sm all  Area,  Tokyo, University of Tokyo 
Press.

226



Е Испарение

1 Процессы и методы вычислений

Перенос водяного пара от поверхности воды или обнаженной 
почвы (испарение) зависит как от свойств окружающего воздуха, 
так и от поступления энергии к этой поверхности. Для этого про
цесса имеют значение многие метеорологические факторы: раз
ность давлений водяного пара у поверхности и в воздухе, темпе
ратура воздуха и испаряющей поверхности (поскольку темпера
тура определяет давление насыщенного водяного пара), скорость 
движения воздуха над испаряющей поверхностью, а также поступ
ление энергии в результате поглощения радиации, адвекция теп
лого воздуха и накопление тепла над поверхностью раздела воз
дух—почва (вода). Пониженное атмосферное давление усили
вает испарение, но его влияние с избытком компенсируется пони
жением температуры воздуха с высотой.

В случае обнаженной почвы дополнительным фактором яв
ляется доступность почвенной влаги. Транспирация воды расти
тельностью также приводит к необходимости рассматривать фи
зиологические характеристики растений, в частности устьичный 
механизм листьев, структуру корневой системы и приспособлен
ность растения к засухе. Суммарная потеря влаги с покрытой ра
стительностью поверхности обычно называется эвапотранспира- 
цией.

Там, где поверхность почвы покрыта снегом, может происхо
дить непосредственное испарение с кристаллов, или сублимация. 
Для такого фазового перехода требуется больше энергии, чем 
для испарения: скрытая теплота испарения для водной поверх
ности равна 2,50 МДж/кг, и к ней следует добавить скрытую 
теплоту плавления. В случае снега при 0°С потребность в энергии 
составляет 2,83 МДж/кг.

Ввиду сложности этой проблемы и ограниченности числа 
исследований, специально посвященных изучению испарения на 
больших высотах, необходимо сделать краткий обзор теоретических 
подходов к проблеме оценки испарения. Различаются четыре ос
новных подхода.

а Подсчет водного баланса  Этот подход используется в основном 
для оценки испарения с водных объектов. Уравнение водного ба
ланса записывается так:

Е =  Р — AF  — AS,

где Е  — объем испарения с водного объекта (см/с), Р — осадки на 
водный объект, AF — суммарный объем стока (поверхностного и 
подземного), AS — результирующее изменение запаса воды 
в объекте.
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Аналогичный принцип может быть применен к снежному по
крову. В этом случае в осадки следует включать и конденсацию, 
в сток — поверхностные и подземные воды, а изменение запаса 
следует брать с учетом как запаса воды в снежном покрове, так и 
в почве.

б Метод теплового баланса Основная формула имеет вид:

LE =  Rn — Н  — G — AS - f  LP,

где L — скрытая теплота испарения (или сублимации), R n — 
радиационный баланс, Я  — поток явного тепла в атмосферу; G — 
поток явного тепла к поверхности почвы, AS  — изменение количе
ства тепла в снежном покрове, Р — осадки и конденсация.

Поскольку поток явного тепла в атмосферу непросто опре
делить с необходимой надежностью, обычно используют отношение 
явного тепла к скрытому (отношение Боуэна р):

р. __н и  F  0.61 {Тs —  Та) р
Р 1 ( e s  —  е а )  1 0 0 0  ’

где Т — температура (°С), еа — парциальное давление водяного 
пара в воздухе (гПа), е8 — давление насыщенного водяного пара 
при температуре воды, р — давление воздуха (гПа).
Для влажных покрытых растительностью поверхностей (3 близко 
к единице, а над сухими поверхностями возрастает до 5— 10.

Подставляя выражение для (3 в вышеприведенное уравнение и 
пренебрегая членами AS и LP, получим:

L E = ( R n - G ) / {  1 + р ) .

Однако чаще этот подход используют в сочетании с другим мето
дом (см. ниже).

Согласно Кузьмину [2], оценки испарения снежного покрова 
на Валдае и в Омске, основанные на этом методе, дали случайные 
ошибки 0,44 мм/сут.

в Аэродинамический метод В этом методе учитывается роль 
турбулентной диффузии в вертикальном потоке водяного пара. 
Основное выражение для так называемого суммарного метода из
вестно как уравнение Дальтона:

Е  — Kw (̂ ш; &а)*

где Kw — коэффициент турбулентного обмена для водяного пара. 
Кю выражается как функция скорости ветра. Для водной поверх
ности испарение (мм) может быть определено из эмпирического 
уравнения

Е  =  0,13u2 (es — е2), 

где и2 — скорость ветра (м/с) на высоте 2 м, е2 — парциальное
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давление водяного пара на высоте 2 м [9]. Для снега Кузьмин
[16] дает следующее выражение:

£  =  (0,18 +  0,098и1О) (в, -  е2),

где «ю — скорость ветра (м/с) на высоте 10 м, es — давление на
сыщенного водяного пара (гПа) при температуре поверхности 
снега. В более общем виде уравнения для вертикального потока 
водяного пара учитывают профили ветра и давления водяного 
пара. Предполагая безразличное равновесие и, следовательно, ло
гарифмический профиль ветра, а также предполагая, что коэффи
циент обмена водяным паром равен коэффициенту обмена количе
ством движения, получаем:

р _ k2p (д2 — <7i) (ц2 — их)
In ( z 2/ z , ) 2

где k — постоянная Кармана (~ 0 ,37 ),  р — плотность воздуха 
(г/см3), q — массовая доля водяного пара, и — скорость ветра 
(см/с), г  — высота.

Это выражение аналогично уравнению Свердрупа (см. [22]).

г  Комбинированные методы Наиболее широко используются 
методы, сочетающие уравнения аэродинамики и уравнения энерге
тического баланса. Уравнение Пенмана [35] для эвапотранспира- 
ции с поверхности, покрытой растительностью, Е т (мм/'сут) 
имеет вид:

где y — психрометрическая постоянная (0,66 гПа/K на уровне 
моря), Д — наклон кривой давления насыщенного пара при сред
ней температуре воздуха (Л/у =1 ,3  при 10 °С, 2,3 при 20 °С и 3,9 
при 30 °С на уровне моря), R n — радиационный баланс естествен
ной поверхности, L — скрытая теплота испарения, Еа — аэродина
мический член, зависящий от скорости ветра и дефицита насы
щения:

Е а =  0,26 (1 +  и/100) (es - e ),

где и — путь ветра на высоте 2 м (миль/сут), (es—е) — дефицит 
насыщения на уровне метеорологической будки (гПа).

Решение этих уравнений на ЭВМ описано Чидли и Пайком [6]. 
Для высотных станций необходимо сделать поправку к психромет
рической постоянной [40—42], поскольку:

Y  =  с рР М .

где р —  атмосферное давление (гПа), ср — удельная теплоемкость 
сухого воздуха при постоянном давлении (Д ж /(кг-К ),  е — отно
шение молекулярной массы водяного пара к молекулярной массе 
сухого воздуха ( =  0,622).

Мак-Куллох [26] опубликовал таблицы для вычисления по 
формуле Пенмана, учитывающие изменения давления с высотой.
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Стигтер [41] показал, что нет необходимости изменять величину 
аэродинамического члена в зависимости от давления, кроме слу
чаев весьма высоких (и следовательно, холодных) ветреных участ
ков, где отношение вклада радиационного баланса к аэродинами
ческому вкладу в уравнении Пенмана меньше единицы; в таких 
областях при любых условиях испарение мало. Однако для у вы
сотные поправки нужны, поскольку использование «стандартного» 
его значения может привести к заниженным оценкам испарения 
на горных станциях [40—42]. Более важное значение имеет и 
заметное влияние параметра шероховатости поверхности, связан
ного с типом растительного покрова. В лесистых местностях по
правка на шероховатость поверхности необходима. В данном па
раграфе мы не собираемся подробно рассматривать этот вопрос, 
тем более, что его теория все еще проверяется; некоторые недавно 
проведенные в этой области исследования описали Том и Оли
вер [43].

д Измерения Прямые измерения испарения и эвапотранспира- 
ции осуществляются несколькими методами. В настоящее время 
имеются чувствительные приборы для точных измерений мгновен
ной вертикальной составляющей ветра и вертикальных градиентов 
содержания водяного пара. Однако, в силу высоких требований 
к оборудованию, такая методика турбулентной корреляции [30, 
с. 323] пригодна только в исследовательских целях. Более широко 
может применяться весовой лизиметр. С его помощью взвешива
ется образец почвы с растительным покровом и на основе данных 
о количестве осадков и величине стока определяются потери от 
испарения. Для полевых измерений были разработаны такие про
стые приборы [20]. Испарение с озер обычно оценивается по поте
рям воды из сосуда испарителя [9]. Для каждой местности нужно 
определить соответствующие коэффициенты испарителей, однако, 
если не сделаны дополнительные поправки на сезонные климати
ческие факторы, таким способом можно оценить только суммар
ные годовые значения испарения с озер. Для снежного покрова 
взвешивание погруженного в снег плексигласового сосуда с моно
литом дало сравнительно хорошие результаты, причем суточные 
ошибки составляли примерно 0,1 мм [2]. Испарители для снега 
следует располагать достаточно глубоко (30 см), чтобы устранить 
поглощение радиации днищем; весной для отвода талой воды 
желательно использовать «второе дно», а чтобы не произошло на
рушение нормальной циркуляции воздуха и водяного пара в толще 
снежного покрова, сосуды должны быть достаточно большими 
(рекомендуются ячеистые стенки) [37]. Однако большей частью 
этих требований обычно пренебрегают.

Применимость теории испарения к горным условиям исследо
валась недостаточно, и было осуществлено лишь несколько спе
циальных программ наблюдений. Теоретически ясно, что количе
ство поступающей солнечной радиации, необходимой для испаре
ния, увеличивается с высотой, хотя облачный покров может сде
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лать такую зависимость обратной. Как содержание водяного пара 
в атмосфере, так и давление воздуха уменьшаются с высотой. 
Наиболее важным фактором, по крайней мере в горах умеренных 
широт, является скорость ветра. Многие горные местности открыты 
для воздействия ветров свободной атмосферы либо сугубо мест
ных систем ветров, так что там имеют место явления усиленной 
адвекции. В тропических горных системах, несомненно, наиболее 
важны падение температуры (с высотой), облака и пояса туманов.

Из-за пересеченного рельефа и неоднородного растительного 
покрова гор региональные оценки испарения, основанные на на
блюдениях в отдельных точках или на теоретических соображе
ниях, трудновыполнимы и имеют неопределенную точность. Ана
лиз интенсивности испарения в горном районе северного Уэльса, 
вычисленной по методу Пенмана на основе данных автоматических 
метеорологических станций за 1970— 1973 гг., показывает, что про
странственные корреляции между отдельными участками изменя
ются от «сильных» (0,76) до «неприемлемо слабых» [31]. Под
счеты водного баланса, как правило, ненадежны из-за трудности 
точного измерения осадков, в то время как явления адвекции и 
другие теоретические ограничения делают аэродинамический ме
тод неприменимым. Наиболее надежным, по-видимому, является 
расчет энергетического баланса (комбинированный метод), хотя 
наилучшие результаты может дать применение лизиметров и, для 
снежного покрова, снежных испарителей.

2 Испарение и водный баланс

Альпинисты и ботаники давно заметили физиологически иссу
шающее действие низкой абсолютной влажности на больших вы
сотах, и это обстоятельство в сочетании с обычно наблюдаемыми 
там сильными ветрами породило широко распространенное мне
ние о больших потерях от испарения в горных условиях. Такое яв
ление, как снег кающихся на поверхности многих тропических 
ледников (фото 8), также интерпретировалось аналогичный обра
зом. Поскольку коэффициент испарения в уравнениях тина урав
нения Дальтона (с. 228) изменяется обратно пропорционально 
атмосферному давлению, утверждалось, что испарение увеличи
вается с высотой, хотя уже Хортон [12] отмечал, что теоретиче
ские и эмпирические исследования противоречат такому выводу. 
В литературе по испарению имеется множество несходных резуль
татов наблюдений, и поэтому нужно попытаться выбрать те из них, 
где использовалась общепринятая методика наблюдений. Обзор 
этих результатов сделал Слотер [39].

Как ни странно, о потерях от испарения (сублимации) со снеж
ного покрова получено больше данных, чем с покрытых расти
тельностью поверхностей. В этом отразилась важность снежного 
покрова для водоснабжения во многих районах мира. Тщательные 
исследования горных снежных покровов в центральной части гор 
Сьерра-Невада (штат Калифорния) и в Скалистых горах (штат
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Фото 8 Снег кающихся (формы абляции) на юго-западном склоне около озер Уильямса в горах 
Сан Хуан, штат Колорадо (37°37' с ш , 107°09' з д ,  3550 м) (Н Кейн, И Н С Т \А Р , Колорадский 
университет)
Фотография сделана 17 мая 1972 г после почти трехнедельного периода безоблачны^ условии



Колорадо) показывают, что непосредственное испарение (сублима
ция) играют пренебрежимо малую роль по сравнению с таянием и 
последующим испарением талых вод [13, 24, 25, 44, 45]. Марти- 
нелли, например, сообщил, что подсчитанное по уравнению Свер
друпа (с. 229) испарение определяет лишь 1—2 % летней абляции 
снежных полей на высоте 3500—3800 м в Скалистых горах на 
39° с ш Измерения энергетического баланса в течение нескольких 
дней в марте 1964 г. на экспериментальном участке в лесу Фрейзер 
в штате Колорадо (2700 м) дали значения дневной сублимации 
в 1,0— 1,5 мм и ночной конденсации в 0,2—0,3 мм [5], хотя работа 
Кёлера [14, 18] в обсерватории Хальдде в Норвегии (70° с. ш., 
23° в. д., 893 м) и исследования Леммелы и Куусисто [21] в южной 
Финляндии показывают, что зимой испарение и конденсация более 
или менее сбалансированы. На лесных прогалинах у Снегоизмери
тельной лаборатории в центральной сьерре (2100 м) в штате Кали
форния Уэст, используя небольшие полиэтиленовые испарители, 
заглубленные в снежный покров, измерил среднее годовое испаре
ние со снежного покрова и получил лишь 2,5—3,5 см (2—3 % абля
ции). На открытых участках и у гребней гор были зарегистриро
ваны в два-три раза большие количества, чем в лесистых областях. 
Тем не менее маловероятно, что потеря 16,5 см воды за четыре 
недели с ледяного блока, установленного Пиком [32] в Вайоминге 
на башне высотой 3,7 м, характеризует испарение в естест
венных условиях Аналогичные результаты получены в СССР. 
На Крестовом перевале в центральной части Кавказа субли
мация в середине зимы с крупнозернистого снега в среднем 
составила 0,11 мм/сут [1] Ночью там наблюдалась слабая кон
денсация. За пять дней марта 1965 г. средняя дневная интенсив
ность испарения составила лишь 0,21 мм с крупнозернистого 
снега (0,11 мм при облачности 7— 10 баллов и 0,36 мм при облач
ности 0—3 балла) и 0,13 мм с мелкозернистого снега (0,10 мм при 
облачности 7— 10 баллов и 0,23 мм при облачности 0—3 балла).

В нескольких районах специально исследовались высотные 
различия в испарении снега. Черч [7] привел данные для г. Роз 
в штате Невада (3292 м), превышающие в два—четыре раза испа
рение с луга в открытой местности вблизи оз. Тахо (1897 м), 
и приписал это различие условиям ветра Более тщательные изме
рения, проведенные в обсерватории Вейсфлуйох в Швейцарии, 
дают аналогичное увеличение с высотой в дневное время [8]. На- 
иример, в период с 13 до 15 ч 9 марта 1950 г. испарение со снега 
в Давосе (1550 м) было приблизительно 40 г/(ч-м2) (0,04 мм/ч), 
60—75 г /(ч-м 2) в обсерватории Вейсфлуйох (2670 м) и 90— 
110 г /(ч-м 2) на вершине (2850 м). По данным за 20 дней без 
осадков для каждого месяца там был определен сезонный ход 
испарения (мм).

М есяц I п i n I V V VI С ум м л

Освещенные участки 4 5 10 15 13 —5 42
Теневые участки 1 1 4 7 5 — 6 12
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Испарение увеличивается весной и сменяется конденсацией летом. 
Сезонные суммы их при этом очень невелики.

Приведенные в работе [17] вычисления по уравнению Кузь
мина (с. 229) и по ежедневным метеорологическим данным за ок
тябрь 1969 г.— сентябрь 1974 г. для обсерватории Зоннблик в Ав
стрии (3106 м) показывают, что здесь испарение сравнительно по
стоянно с января по май и достигает максимума в октябре 
(табл. 4.6). Вместе с тем значения конденсации велики в июле— 
августе. Сумма испарения за год составляет только 19 см при 
155 см осадков (90 % которых выпадает в виде снега), хотя испа
рение за октябрь—январь достигает 42 см (табл. 4.6). В работе
[17] также отмечено, что в период февраль—май почти в двух 
третях дней испарение снега равно нулю во все три срока дневных 
наблюдений (07, 14 и 19 или 21 ч).

Таблица 4.6 Испарение и конденсация снега (мм) иа Зоннблике (3106 м) 
за период октябрь 1969 г.— сентябрь 1976 г. Из [17]

Месяц I II ш I V V VI

Испарение
Конденсация
Баланс

5 ,5
— 0 ,2

5 ,3

4 ,2
— 0 ,2

4 ,0

3 ,5
— 0 ,3

3 ,2

2 ,5
— 0,1

2 ,3

3 ,6
- 0 , 6

3 ,0

2 ,3
— 4 ,9
— 2 ,5

Месяц VII VIII IX X X I X II Год

Испарение
Конденсация
Баланс

1 ,8
— 16,6
— 14,8

2,1
— 20,1
- 1 8 , 1

5 ,2
— 4 ,9

0 ,3

17,9  
— 0 ,4  -  

17,4

8 ,9
-0 ,2
8 ,7

10,3
— 0,1

10,1

6 7 ,8
— 4 8 ,6

1 9 ,0

Однако результаты других работ показывают, что испарение со 
снежного покрова в горах довольно значительно. Согласно Бити 
[4], в сухой с высокой радиацией местности в горах Уайт-Маун- 
тинс в штате Калифорния (38° с. ш., 118° з. д., 3800 м) весеннее 
испарение (сублимация) в четыре раза сильнее таяния «свежего» 
снега и в  1,5 раза — старых его отложений. На основе рассчи
танного водного баланса и измерений в центральной части Скали
стых гор (штат Колорадо) Сантфорд [38] сделал заключение, что 
в горах выше границы леса 80 % выпадающего зимой снега теря
ется из-за сублимации при низовой метели и поземке или субли
мации снега на месте. Первый фактор преобладает в начале и 
середине зимы, но позже становится важной сублимация/испаре
ние, которые, согласно Сантфорду, определяют почти половину 
наблюдаемых изменений отложений в карнизах у гребня хребта. 
В случаях снежных (искусственных) наносов на г. Поул-Маунтин 
в штате Вайоминг (2470 м) потери 20—30 % объема в результате 
сублимации в начале периода абляции зависят от адвекции яв
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ного тепла с окружающей обнаженной почвы [36]. Однако такая 
ситуация, по-видимому, характерна для немногих горных мест
ностей.

Во многих континентальных областях умеренных широт леса 
распространяются до высоты 3000—3500 м и сублимация (испаре
ние) снега, задержанного кронами, осложняет расчет испарения [28]. 
Однако позднее Миллер [29] показал, что в горах Сьерра-Невада 
и на Аллеганском плато максимальное испарение с заснеженных 
деревьев не превышает 0,7 мм/сут. Снег на кронах может задер
живаться сравнительно надолго, по крайней мере в местностях 
с сухим и солнечным климатом. На экспериментальной станции 
Фрейзер в Скалистых горах (штат Колорадо) обращенный на юго- 
восток склон долины в период с 1 декабря по 31 марта был бес
снежным в течение 31 % времени и покрыт снегом более чем на 
2/з в течение 55%  этого времени [11]. Есть предположение, что 
сметание снега с крон деревьев на прогалины уменьшает там по
тери от испарения по сравнению с лесистыми участками, поскольку 
интенсивности таяния на первых выше, однако другие работы про
тиворечат этому предположению. Измерения, проведенные на во
сточном склоне Скалистых гор в Пингри-Парк (штат Колорадо) 
на высоте 2470 м с помощью испарителей, моделирующих условия 
снежного покрова, обнаружили потери в 135 мм на лесной прога
лине и 122 мм в мачтовом сосновом лесу за пятимесячный зимний 
период [27]. Это составляет 45 % сезонного количества снега. 
За  83 периода наблюдений в два зимних сезона 1972-73 и 
1973-74 гг. средние потери от испарения (сублимации) (мм/ч) были 
следующими.

Утро День Вечер

Прогалины 0 ,0 4 8 0 ,070 0 ,0 2 4
Л ес 0 ,0 3 9 0 ,048 0 ,0 2 9

Конденсация на поверхности наблюдалась редко. Мейман и Грант 
[27] также отметили, что вычисленные по аэродинамической фор
муле интенсивности испарения на основе измеренных на месте 
температуры, парциального давления водяного пара и ветра опи
сывают 83 и 76 % изменений, наблюдаемых на прогалинах и на 
лесистых участках соответственно.

В заключение можно сказать, что во многих горных местностях 
потери от испарения (сублимации) снежного покрова, по-видимому, 
являются менее важной составляющей абляции снега. Однако 
тщательно осуществленные программы измерений немногочис
ленны и в теплых сухих и ветреных климатах, конечно, возможны 
важные исключения. Весной и летом теплые воздушные массы, как 
правило, влажные и градиенты влажности и температуры приво
дят к конденсации на поверхности снега. В то время как перено
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симый снег подвержен значительной сублимации, неизвестно, 
в какой мере может испаряться снег, лежащий на земле. В усло
виях гор, покрытых снегом зимой, для испарения снежных частиц 
недостаточно энергии, несморя на обычно сухой воздух.

Информация о летнем испарении в горных местностях также 
неопределенна. Измерения, проведенные Ф. Адамсом в 1904 г. на 
восточном склоне г. Уитни с помощью заглубленных испарителей, 
показали, что интенсивность испарения уменьшается с высотой 
примерно до 3000 м и затем становится более или менее постоян
ной до высоты 4000 м [12]. Оценки испарения водных поверхностей,

м

Рис. 4.24. Годовое испарение с водной поверхности в центральной Калифорнии 
по измерениям с помощью испарителя и по метеорологическим данным. 
(По [23].)

основанные как на измерениях, так и на подробных метеорологи
ческих данных для каньона р. Сан-Хоакин в центральной Кали
форнии (37° с. ш., 119° з. д.), дают аналогичную высотную зави
симость (рис. 4.24) [23]. Однако введение поправок в показания 
испарителя в холодную половину года делает годовые суммы на 
рисунке ненадежными. Летние измерения в горах Уосатч (штат 
Юта) также с применением испарителей очень неоднородны [34]. 
Показано, что в сезонном разрезе совместное влияние средней ско
рости ветра и высоты важнее, чем высоты и температуры в отдель
ности.

Важную роль, должно быть, играет и ориентация. Пек и Пфан- 
кух обнаружили на обращенных на юг склонах большую интен
сивность испарения, но приписали ее влиянию южного воздушного
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потока и увеличивающейся неустойчивости, а не усиленной радиа
ции. Сравнение дневных различий между станциями на дне кань
она и станцией на гребне показывает, что ночные стоковые ветры 
существенно увеличивают испарение. На подветренных склонах 
фён — основной фактор, усиливающий испарение. Потенциальное 
испарение в период зимнего чинука в провинции Альберта состав
ляет 1,2 мм/сут по расчетам за 19 дней 1975 г. и 2,0 мм/сут по 
расчетам за 20 дней 1976 г. [10].

Для горных районов почти не существует данных об эвапо- 
транспирации, хотя такие потери более важны для роста расте
ний, чем потенциальное испарение. По оценкам Ледрю [19], в гор
ной тундре на высоте 3500 м на г. Найвот-Ридж (штат Колорадо) 
ее интенсивность в июле 1973 г. составила 1,9 мм/сут. Оценка 
проводилась по эмпирической формуле, основанной на данных ве
сового малого лизиметра и на наблюденных вертикальных профи
лях температуры, влажности и скорости ветра. Если в почве име
ется доступная влага, то при сильной адвекции в этой открытой 
местности эвапотранспирация, хотя и слабая, продолжается даже 
ночью.

В Альпах на основе данных о водном балансе (осадки минус 
сток) для 1000 профилей и их проверке по эмпирическим форму
лам Вундта, Торнтвайта и др. были определены региональные 
средние значения эвапотранспирации за период 1931— 1960 гг. [3]. 
По средним для 500-метровых вертикальных поясов обнаружива
ется приблизительно линейное уменьшение с высотой. В интервале 
500—2500 м над ур. м. годовая эвапотранспирация Е т (мм) выра
жается следующим образом:

Е т =  680 — 20ft,

где h — высота в сотнях метров.
Как указывалось выше, влияние ветра на снегопады и снеж

ный покров ограничивает ценность этого гидрологического метода 
при его применении к оценкам испарения во многих горных мест
ностях [38].
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5  Региональные климатические 
характеристики

В общем описании важнейших климатических факторов и харак
теристик, приведенном в предыдущих главах, конечно, опущено 
множество важных деталей и местных аномалий, хотя во многих 
случаях данных о них настолько мало, что обобщение может быть 
лишь предварительным и частичным. Тем не менее имеет смысл 
привести ряд дополнительных сведений об особенностях климата 
отдельных горных регионов. К ним относятся горные системы 
в экваториальных, тропических и умеренных широтах, а также 
в полярных областях, которые были выбраны таким образом, 
чтобы это дало возможность показать как широтные, так и регио
нальные климатические различия.

А Горы экваториальной Новой Гвинеи

Центральные горные цепи Новой Гвинеи образуют становой хре
бет, протянувшийся вдоль всего острова. Эти горы ориентированы 
практически с запада на восток, за исключением хребта Оуэн- 
Стенли в восточной части Папуа, который из-за полного отсутст
вия информации здесь не рассматривается. Средняя высота вер
шин составляет примерно 3500—4000 м, кроме пиков в Ириан- 
Дж ае (западная часть Новой Гвинеи), поднимающихся выше 
4700 м, причем на г. Д ж ая  (4° ю. ш., 137° в. д.) есть небольшие 
ледники, исследованные двумя австралийскими экспедициями [5]. 
Кроме того, есть еще один горный район, исследованный с клима
тической точки зрения,— это г. Вильгельм на хребте Бисмарка 
(5°40' ю. ш., 145°0Г в. д.) [4]. Эти горы, как правило, покрыты 
лесом от верхней границы земледелия на 2600 м и примерно до 
высоты 3500 м, выше идут луга, заросшие альпийскими туссоко- 
выми травами.

С мая по октябрь Новая Гвинея находится под воздействием 
охватывающего всю тропосферу тропического восточного воздуш
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ного потока, в то время как в декабре—марте на уровне 700 гПа 
и ниже дуют экваториальные западные ветры, связанные с индо
незийско-австралийской летней муссонной циркуляцией. Во все 
сезоны этот район часто является областью конвергенции воздуш
ных потоков и крупномасштабных вертикальных движений. В ре
зультате средняя облачность составляет 5—6 окт над Папуа—Но
вой Гвинеей и лишь немногим меньше в расположенных западнее 
районах.

Системы сезонной циркуляции оказывают сильное влияние на 
режимы осадков на нагорьях, за исключением центральной части 
острова, почти одинаково влажной во все месяцы. В сезон юго- 
восточного муссона (май—сентябрь/октябрь) восточная часть на
горья Папуа—Новой Гвинеи (145— 146° в. д.) и центральные 
хребты Ириан-Джаи отличаются более сухими условиями с наи
меньшим количеством осадков в июне или июле. Пассатная инвер
сия на расстоянии около 2000 м к югу от гор определяет развитие 
облачности, но в этот сезон доминирующую роль играют местные 
конвективные циркуляции. Поэтому корреляция годовых количеств 
осадков между станциями мала. В сезон юго-восточного ветра на 
г. Вильгельм облачность имеет отчетливый суточный ход. Рано 
утром небо ясное, но между 09 и 10 ч начинается развитие кон
векции и к полудню облачный покров становится сплошным, при 
этом во второй половине дня часто выпадают осадки, которые 
могут продолжаться первую половину ночн. Разумеется, во все 
месяцы время захода и восхода солнца мало отличается от 18 ч 
и 06 ч соответственно.

«Северо-западный сезон» (декабрь—март) почти непрерывно 
влажный во всех частях острова и особенно на больших высотах. 
Однако интенсивность дождя, как правило, средняя. На северных 
и южных склонах центрального хребта выше примерно 800 м ко- 
личество осадков уменьшается (рис. 5.1) [2].

На г. Вильгельм выше 3000 м во все месяцы часто выпадает 
снег и снежная крупа, а выше 4000 м на г. Д ж ая основным видом 
осадков являются мокрый снег или гололед [1]. Есть сведения 
о редких обильных выпадениях сухого снега даже на уровне 
4250 м.

В этих горах сезонные изменения температуры почти отсут
ствуют, но, как и следует ожидать, суточный ход температуры 
значителен (см. с. 32). На г. Вильгельм температуры колеблются 
от среднего минимума 6 °С до среднего максимума 10— 11 °С, за 
исключением «северо-западного сезона», когда максимум в сред
нем составляет 8—9°С. В сухой сезон случаются заморозки на 
почве, когда перед восходом солнца небо обычно ясное.

Для этих экваториальных горных районов характерны слабые 
ветры. На г. Д ж ая за период 22 декабря 1971 г.—5 марта 1972 г., 
как сообщали Аллисон и Беннет [1]. средняя скорость ветра рав
нялась лишь 2,1 м/с. В свободной атмосфере ветры сильнее 
в июле—августе, когда на уровне 600 гПа средняя скорость ветра 
равна 6—7 м/с. На г. Вильгельм наблюдаются также кратковре
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менные сильные ветры вниз по долинам во время сухих периодов 
[4], а в долинах нагорий обычно развивается горно-долинная цир
куляция.

см

Рис. 5.1. Годовое количество осадков (пунктир) вдоль вертикального разреза 
в северном направлении от Акомы на побережье зал. Папуа до Кандиавы 
(6° ю. ш., 145° в, д .) , а затем в северо-восточном направлении до М аданга. 
(И з [2]; на основе карты осадков (1975 г ) ,  составленной S n o w y  Mountains  
Engineering Corporation.)

Более полный обзор климата гор Новой Гвинеи и литературы
о нем приводится в работе [3]. Дополнительные подробности 
можно найти в списке литературы и работе Маквина [6].
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Б Гималаи

Гималаи представляют собой систему горных хребтов, лежащих 
между 36° с. ш., 75° в. д. и 27° с. ш., 90° в. д., длиной примерно 
3000 км и шириной от 80 до 300 км. Экологически к ним отно
сится внешняя зона муссонных лесов, внутренняя зона хвойных 
лесов с сильными зимними снегопадами и засушливая степь Ти
бетской зоны [23]. Интерес к метеорологии Гималаев появился 
во второй половине XIX в. Хилл [10] составил подробную сводку 
старых наблюдений в северо-западных Гималаях в Кашмире, хотя 
в качестве основной станции он упоминает станцию Лех (3316 м), 
расположенную в верховьях долины Инда между Гималаями и 
Каракорумом. Большую часть наблюдений на больших высотах 
дали экспедиции альпинистов [2, 14, 16, 18, 21, 27]. Позднее дан
ные существующих станций были объединены в целях получить 
более полную и современную картину климатических условий 
[4—6, 12]. На Кхумбу-Гимал, в частности, при изучении ледников 
проводились также климатические наблюдения [9].

Несмотря на то что Гималаи расположены в субтропических 
широтах, с июня по сентябрь погода здесь обусловлена режимом 
индийского муссона. С октября по май горы оказываются непо
средственно севернее оси субтропического струйного течения 
в верхней тропосфере, под воздействием ведущего потока которого 
возмущения перемещаются на восток и вызывают штормы и снеж
ные бураны на вершинах. В конце мая западные ветры заметно 
ослабевают на высоте 9 км (в среднем от более чем 25 м/с при
мерно до 10 м/с), а через месяц по мере развития летнего 
высотного антициклона над Тибетским нагорьем [6] сменяются во
сточными ветрами [15]. Над Непалом (табл. 5.1) от мая к июню

Таблица 5.1 Осадки в восточном Непале, Сиккиме и южном Тибете 
приблизительно м еж ду 86,5 и 89° в. д. П о [6, 7, 12, 24—26]

Станция
Северная
широта

Высота
(М )

Г одовая
с у м м а

Отношение
июнЫ май

И ю н ь — Д е к а б р ь -  
сентябрь март

(% от годовой (умл'ы

Гьянгдзе 28°56' .3996 271 3 ,2 90 1 ,5
Ледник Клумбу 27°59' 5300 450 — (73) (16)
Л хадж онг 27°53' 4420 527 — (84) (8)
(1974— 1976)
Тханггу 27°55' 3000 738 1 ,5 55 26
Намче-Базар 27°50' 3400 939 3 ,2 75 11
Лачен 27°43' 2697 1707 1 ,7 47 16
Воллунгчунг-Гола 27е42' 3048 1695 2 ,3 74 9
Чайнрикхарка 27°42' 2700 2284 3 ,0 86 2 ,5
Дж ири 27°38' 1895 2387 3 ,9 81 4
Гангток 27°20' 1764 3452 1 ,3 66 7
Дарджилииг 27°03' 2265 3082 2 ,6 80 3
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месячные суммы осадков фактически увеличиваются в два-три 
раза, хотя на отдельных станциях не отмечается такого увеличения 
интенсивности осадков, которое давало бы возможность отличить 
их от предмуссонных ливней. Тем не менее анализ пространствен
ной согласованности выпадения дождя на десяти станциях юго- 
восточного Непала показывает, что охватывающие большие пло
щади дожди случаются только в течение июня—сентября [4]. 
В Непале в течение коротких промежутков времени выпадают и 
конвективные по своей природе «муссонные дожди» [17]. По- 
видимому, над всей страной имеется общая периодичность в 10 
дней, связанная с флуктуацией муссонного периода либо с колеба
ниями тибетского антициклона [25]. Вторичная периодичность 
примерно в пять дней, более ярко выраженная в восточном Не
пале, вероятно, вызвана перемещающимися на запад депрессиями 
над северной Индией. Между этими периодами относительно сухо, 
за исключением тех дней, когда наблюдаются местные конвектив
ные ливни. Д аже при этом в горах восточного Непала в июле и 
августе обычно отмечается по 27 дождливых дней ( ^ 2 , 5  мм/ч) 
со средней интенсивностью около 20 мм/сут. В высоко расположен
ных долинах суммы и интенсивности осадков резко снижаются, и, 
например, в Намче-Базаре (3400 м) летом выпадает лишь 8 мм 
осадков в сутки. В январе здесь наблюдаются аналогичные интен
сивности [5].

На внешних горных хребтах Гималаев максимум осадков в пе
риод муссона обычно выпадает на высоте 2000 м или немного 
меньше (см. табл. 5.1). Рейтер и Хьюбергер [18] отмечают, что 
это уровень ночной и ранней утренней облачности. По их данным, 
за сентябрь 1954 г. на высотах 2 и 4 км относительная влажность 
составляла более 90 % (рис. 5.2). Значения влажности 90— 100 % 
в месяцы муссона подтверждаются наблюдениями в Лхаджонге 
(4420 м) в Кхумбу-Гимале [11]. Однако во время господства 
верхнего западного переноса выше 3000 м количество осадков мо
жет возрастать [7]. Относительный вес «зимних» осадков увели
чивается с высотой и широтой, хотя фактическое их количество 
больше далее к западу. К северу от горной преграды количество 
осадков резко уменьшается (Гьянгдзе в табл. 5.1), а над Тибет
ским нагорьем летом выпадают конвективные осадки из крупных 
скоплений кучево-дождевых облаков [6, 13]. Однако на временной 
станции на северной (подветренной) стороне Дхаулагири-Гимал 
на высоте 5055 м в 1974 г. случаи наиболее сильных осадков были 
связаны с крупномасштабными возмущениями муссонной ложбины 
на юге [20]. В июле—августе сумма осадков (200 мм) превышала 
значения, зарегистрированные на станциях, расположенных ниже 
на наветренных склонах. Здесь количество осадков зимой мини
мально, а летом превышение испаряемости над осадками обуслов
ливает засушливость местности. Как следствие повышенной засуш
ливости, на северной стороне пер. Нангпа (28°07' с. ш., 86° 36' в. д., 
5500 м) снеговая линия расположена на 400—500 м выше, чем на 
южной. Рейтер и Хьюбергер [18] сравнивают эту ситуацию с ус
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ловиями Альп, где на южной стороне снеговая линия выше на 
200 м, так как основное влияние на нее оказывает радиация и 
температура.

Осенью в верхней тропосфере переход от восточных ветров 
к западным не похож на весеннее постепенное изменение. Наблю
дения австрийской экспедиции в 1954 г. показали, что западное 
струйное течение восстановилось в конце сентября, хотя влияние
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Рис. 5.2. Измерения относительной влажности в Гималаях, сентябрь 1954 г.
(И з [18])

Сплошная линия — приближенное среднее; /  — до 08 ч 30 мин; 2 — от 08 ч 30 мин д а
И ч 30 мин, 3 — от 11 ч 30 мнн д о  15 ч 30 мнн; 4 — от 15 ч 30 мин до  18 ч; 5 — после
18 ч поясного времени.

фёнов на южной стороне хребта поддерживало сравнительно теп
лые условия в течение октября [18]. Как только такая смена 
ветра происходит на больших высотах в Гималаях, следует ожи
дать устойчивых сильных ветров.

В локальном масштабе осадки существенно зависят от ориен
тации склона (наветренный или подветренный), а также от мест
ных циркуляций ветра. Например, вдоль больших долин Кхумбу- 
Гимала [1] количество осадков уменьшается к северу и с высотой, 
однако на отдельных участках оно увеличивается с высотой. Со
гласно Ясунари и Иноуэ [26], по краткосрочным наблюдениям за
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муссонный период 1976 г. суммы осадков близ вершин и гребней 
высотой 5000—5500 м были в четыре-пять раз больше, чем в Лхад- 
жонге в главной долине. Они относят это обстоятельство на счет 
конвекции термического и орографического происхождения, ниже 
снеговой линии важным фактором, инициирующим конвекцию, 
может быть радиационное нагревание. Летом конвективные облака 
распространяются к северу вплоть до главной долины Имджа и 
при хорошей погоде достигают Лхаджонга к вечеру, а в дни с не
устойчивостью— к 09— 10 ч [24] В связи с этим движением вверх 
по долине большая часть муссонных осадков в долине выпадает

Р ис 5 3 Схема облачных систем летом и зимой в районе К хумбу в Непале
(По [24])

1 — нижияя граница облаков верхнею  яруса 2 — нижняя граница облаков верхнего
яруса зимой 3 — граница снега

ночью В течение 21—31 августа 1974 г в Лхаджонге (4420 м) 
ночью наблюдалось 70%  осадков (всего 37 мм), а на ледниковой 
седловине на высоте 5360 м в 10 км к северо западу — лишь 35 % 
(из суммы в 107 мм) [1]. Ночью неустойчивость уменьшается, и 
ранним утром слоистообразные облака заполняют долины Об
лака среднего и верхнего ярусов могут захватывать самые высо
кие ъершины, особенно при зимних западных возмущениях Схе
матически вид таких облаков представлен на рис 5 3 В северо- 
западных Гималаях ливневый режим, на который сильно влияют 
местные ветровые системы, существенно определяет распределе
ние летних осадков, поскольку далеко на северо-западе роль мус
сонных депрессий незначительна. Тролль [22] и Швайнфюрт [19] 
локазали, как распределение растительности в больших гималай
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ских долинах зависит от большей влажности на склонах и греб
нях и сухости дна долин Это явление объясняется оседанием воз- 
духа над долинами при ветре вверх по склону Поскольку многие 
метеорологические станции расположены в долинах, такие системы 
течений могут быть причиной серьезной недооценки среднего для 
данного района количества осадков (иногда называемой эффектом 
Тролля) Флон [8] описал это явление в горах Гиндукуша и Кара
корума Годовые суммы осадков, наблюденные на пяти станциях 
в долинах Каракорума, составляют лишь 8— 16 см, в то время

3000

Е 2000
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• Намче базар

—  Воллунгчунг Гола 
\  • -----------Джомсон
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\
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- Соктин
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Температура

25 30 °С

Рис 5 4 Зависимость амплитуд средних месячных температур от высоты в Гима
лаях в Непале (П о [5])

как по гидрологическим и гляциологическим оценкам ежегодно 
над окружающими горами и ледниками должно выпадать по 
меньшей мере 200—300 см осадков Летом в Гималаях ветры 
вверх по долине часто сохраняются на протяжении всей ночи. 
Флон [7] показал, что это вызвано циркуляцией регионального 
масштаба между южной окраиной Тибетского нагорья и Индо- 
Гангской низменностью Как показано на с 57 Тибетское нагорье 
и Гималаи действуют как большой источник тепла, в частности 
скрытой теплоты, выделяющейся в кучево-дождевых ячейках. 
Этот процесс поддерживает конвекцию и, следовательно, обуслов
ленную нагревом циркуляцию регионального масштаба Сущест 
венные локальные различия в сезонном распределении количества 
осадков могут также иметь место из за ориентации основных 
бассейнов стока Восточный воздушный поток в верхней 
тропосфере летом и западный зимой могут различными путями
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взаимодействовать с топографией и, таким образом, влиять на 
движение облаков нижнего яруса в долинах.

В завершение этого краткого обзора климатических условий 
Гималаев на рис. 5.4 представлена зависимость средних месячных 
температур от высоты. Интересно отметить, что явного уменьшения 
годового хода с высотой нет, вероятно, в силу подавляющего влия
ния режима муссонов [5]. Это противоречит обычной для умерен
ных широт ситуации (с. 52). Средняя суточная амплитуда тем
пературы в значительной степени зависит от местоположения, 
причем в разные сезоны по-разному. Мицудера и Нумата [14] пока
зали, что весной на высотах от 1000 до 4000 м на г. Нумбур в вос
точном Непале амплитуда суточных колебаний достигает 21 °С 
в апреле и лишь в 2—4°С в конце июня. Иноуэ [11] отмечает, 
что интенсивность солнечной радиации в Лхаджонге достигает 
максимума в мае и уменьшается с наступлением муссона в июне. 
В декабре—январе средняя суточная амплитуда в Лхаджонге 
(4420 м) составляет примерно 12 °С, а в месяцы муссона — 5— 
6°С. Температурный профиль области Чо-Ойю (28°06' с. ш., 
86°40' в. д.) в сентябре 1954 г. показывает, что условия там близки 
к условиям в свободной атмосфере над Калькуттой и Нью-Дели 
(рис. 5.5). В октябре и начале ноября, когда восстанавливаются 
верхние западные ветры, над Гималаями и Нью-Дели температуры 
ниже, чем над Калькуттой, что отражает нормальный широтный 
градиент (исключая случаи ярко выраженного фёна на высоте 
5700 м в октябре) [18].
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В Ахаггар  —  горы субтропической пустыни

Над пустыней Сахара возвышаются два горных массива с высо
тами, близкими к 3000 м. Это нагорье Ахаггар (Хоггар) в южном 
Алжире и нагорье Тибести в северном Чаде. На нагорье Тибести 
проводились научные исследования, организованные Университе
том Западного Берлина в 1966— 1974 гг. [4]. Метеорологические 
станции были размещены на Бардаи (1020 м) и Тру-о-Натрон 
(2450 м). Отчеты о климатических исследованиях составлены Ге- 
кендорфом [2] и Индермюле [3]. На нагорье Ахаггар, превышаю
щем 2000 м в области шириной 20—30 км и длиной около 100 км, 
начиная с 50-х годов множество исследований проводит Институт 
изучения Сахары Алжирского университета. Этот институт в марте 
1955 г. установил метеорологическую станцию первого класса на 
Асекреме (2706 м, 23°16' с. ш., 5°38' в. д.) и в 1959 г. автоматиче
скую станцию на вершине г. Тахат (2900 м) [1]. С 1959 по 1962 г. 
на этих станциях и вокруг них содержалась сеть из 120 дождеме
ров [6]. Длинный ряд наблюдений (начиная с 1925 г.) имеет об
серватория в Таманрассете (1376 м) в юго-западной части на
горья.

Климатический режим и его синоптические характеристики до
вольно детально описаны Яконо [6], и нижеследующий обзор
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в большей части основан на ее работах. В январе вертикальный 
градиент температуры в среднем составляет 0,5 °С на 100 м, в пе
риод более неустойчивых условий в июле он увеличивается до 
0,8 °С на 100 м. Привлекает внимание увеличение числа дней 
с заморозками от 39 дней в году в Таманрассете до 114 в Асе- 
креме. В Асекреме наблюдались температуры ниже —5 °С во 
время холодных вторжений полярного воздуха в тылу глубоких 
холодных депрессий. Здесь налицо типичный судано-сахельский 
тип режима осадков, при котором около 60 % годовой суммы вы-
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Рис. 5.6. Зависимость годового количества осадков от высоты в Ахаггаре во 
влажном (1962) и сухом (1961) годах. (По [6].)

падает в августе—сентябре и 25 % — в мае—июне. За 1955— 
1962 гг. в Таманрассете среднее годовое количество осадков было 
меньше 35 мм, но в Асекреме оно увеличилось до 145 мм.

Влияние высоты сильно зависит от суммарного количества 
осадков. На рис. 5.6 показано, что в сухой год изменение суммар
ного количества осадков с высотой незначительно, в то время как 
в годы с большим числом циклонических дождей максимальное 
количество осадков отмечается на высоте примерно 2500 м. Од
нако это происходит не только в результате роста интенсивности 
осадков, так как на высоко расположенных станциях больше как 
число дней с осадками, поддающимися измерению, так и число 
дней со следами осадков.

Засушливость этой области обусловлена в большей степени 
низкой влажностью, чем отсутствием возмущений. Относительная
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влажность меняется в среднем от 30 % в апреле и 46 % в ноябре 
в Сегуэйке (2450 м) до соответственно 17 и 29 % в те же месяцы 
в Таманрассете, вероятно, из-за тенденции к движению воздуха 
вниз по склону в преобладающем северо-восточном потоке. Яконо 
[6] показала, что на Ахаггаре регулярно наблюдаются облачные 
системы, связанные с движущимися на запад возмущениями. Про
веденный Винигером [5] анализ спутниковых изображений и карт 
погоды за 1968 г. показал, что внутритропическая зона конверген
ции (ВЗК), простиравшаяся к северу от Нигера как «облачный

Рис. 5.7. Границы главных зон осадков и типичные траектории судано-сахарских  
депрессий. (П о [1] и [6].)

мост», была над нагорьем Ахаггар или севернее его в течение 
42 дней при среднем месячном облачном покрове, превышавшем 
50 % в мае—июле и сентябре—октябре. Однако осадки там не
изменно слабые. Редкие, исключительные ливневые штормы обычно 
вызываются североафриканскими циклонами, наподобие циклона, 
давшего в Асекреме 25—26 ноября 1968 г. 111 мм осадков. В лаж 
ный тропический морской воздух юго-западного потока был пере
несен в северном направлении углублявшимся циклоном над М а
рокко и Тунисом. Зимой и весной судано-сахарские депрессии 
могут воздействовать на Ахаггар после искривления траектории 
к северо-востоку, а осенью они обычно находятся слишком далеко 
на западе (рис. 5.7). Их движение зависит от потока вокруг вы
сотного антициклона над северной Африкой. Яконо [6, с. 111] 
отмечает, что эти системы являются основными источниками осад
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ков в Сахаре. Редкие осадки в зимний период вызываются поляр
нофронтовыми депрессиями или адвекцией полярного воздуха 
к югу, происходящей на западной периферии высотной бариче
ской ложбины. Такие вторжения могут вызвать небольшие снего
пады на Асекреме в среднем один раз в год.

Ахаггар более ветреное место, чем можно было бы ожидать по 
его расположению с учетом субтропического антициклона и пре
обладания оседания воздуха. Приведенные Яконо [6] немногие 
данные показали, что в течение десяти месяцев наблюдений 
в 1960 г. средняя годовая скорость ветра в Таманрассете составила
2 м/с, а в Асекреме 7 м/с. Южный шторм 16 декабря 1960 г. выз
вал ветры скоростью до 54 м/с в Асекреме, а в Сегуэйке (2450 м) 
максимальная скорость ветра составила лишь 15 м/с.
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Г Скалистые горы в Колорадо

Скалистые горы простираются от бассейна Юкона до Нью-Мек- 
сико, но мы рассмотрим лишь их южную часть в штате Колорадо 
на широте около 40° с. ш., о которой имеется довольно много ин
формации. Здесь горы образуют резко выраженный барьер, про
стирающийся с севера на юг и возвышающийся до 4000 м над 
ур. м. На востоке их склоны обращены к Великим равнинам, а на 
западе — к межгорным котловинам, высота и тех и других при
мерно 1500 м. Скалистые горы расположены на расстоянии 
1500 км от Тихоокеанского побережья, что обеспечивает континен
тальные климатические условия, хотя горы создают свои собствен
ные типичные климатические пояса, даже участки вечной мерзлоты 
в обдуваемых ветром областях выше 3750 м над ур. м. [7]. Здесь 
средняя годовая температура воздуха составляет около —4 °С.

Несмотря на относительно легкий доступ к альпийской зоне 
выше границы леса, расположенной на высоте примерно 3500 м, 
постоянных горных обсерваторий здесь нет. В 1870— 1809 гг. 
(см. табл. 1.2) действовала обсерватория Пайкс-Пик (4311 м), 
но открытые позднее высокогорные станции имели только

253



климатологическую программу наблюдений [8— 10]. Четыре стан
ции для экологических исследований, установленные Марром 
в 1952 г. вдоль высотного разреза восточного склона Передового 
хребта западнее Боулдера и впоследствии перешедшие в ведение 
Института арктических и горных исследований Колорадского уни
верситета, дают ценную круглогодичную информацию об условиях 
в горах. Эта информация, а также другие данные, собранные при 
исследованиях лавин и по программе засева облаков, лежат 
в основе нашего исследования.

Наиболее интересны в Скалистых горах характеристики осад
ков, особенно снегопадов, и режим ветра. Анализ данных об осад
ках вдоль упомянутого разреза на восточном склоне Передового 
хребта подчеркивает большую роль крупномасштабной атмосфер
ной циркуляции и ее взаимодействия с топографией [1]. В зимние 
месяцы преобладает западная циркуляция, причем тихоокеанские 
штормы воздействуют преимущественно на западный склон хребта 
и его наиболее высокие участки. Тем не менее временами мери
диональные течения создают на восточном склоне потоки вверх 
по склону. Весной, а также осенью, меридиональные барические 
ложбины и иногда глубокие холодные изолированные циклоны 
переносят влажный воздух с Мексиканского залива к северу. Тем
пературная стратификация в этот период потенциально неустой
чива, и вынужденный подъем по восточному склону вызывает на 
нем сильные осадки, выпадающие в виде снега на больших высо
тах и даже у подножия гор. Например, 14— 15 апреля 1921 г. силь
ная буря при такой циркуляции дала рекордный для США снего
пад — 193 см за 24 ч у оз. Силвер-Лейк в округе Боулдер (3170 м). 
Летом здесь наблюдаются осадки преимущественно конвективного 
типа, хотя для реализации неустойчивости при нагревании или 
под влиянием орографии сюда поступает, вероятно, достаточно 
влаги. В это время года кривые вертикального распределения эк
вивалентной потенциальной температуры показывают резкие гра
диенты близ Скалистых гор, причем ее большие значения харак
теризуют теплый влажный воздух к востоку от хребта, играющего 
роль климатической границы [12].

В течение года Передовой хребет отделяет режим Великих рав
нин, при котором весной наблюдается отчетливый максимум коли
чества осадков вплоть до высоты по меньшей мере 3050 м на стан
ции Комо на восточном склоне, от режима западного склона, ха
рактеризующегося зимой максимумом и осенью минимумом коли
чества осадков в Найвот-Ридже (3750 м), расположенном всего 
в 2,5 км к востоку от водораздела (рис. 5.8). Эти две станции 
разделяет расстояние лишь в 7 км. Джадсон [8] сообщает, что 
30 км южнее на пер. Бертод (3448 м) на водоразделе годовая 
сумма осадков составляет 93 см, что сравнимо с данными для 
Найвот-Риджа, однако там наибольшее их количество выпадает 
в апреле. На восточном склоне годовые суммы возрастают от ме
нее чем 60 см у подножий (2200—2600 м) до примерно 100 см 
(из них 75 % выпадает в виде снега) на высоте 3750 м в Найвот-
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Ридже, где осадкомер снабжен защитой, аналогичной той, которая 
применяется в Вайоминге (см. с. 205).

В проведенном Гьермстадом [5] крупномасштабном исследо
вании зимних штормовых осадков на разрезе поперек водораздела 
от Гранд-Джанкшена до Денвера также отмечается влияние оро
графии (табл. 5.2). Возрастание сумм осадков с высотой на запад
ном склоне наиболее заметно между 2100 и 3200 м, где в среднем 
наблюдается шестикратное увеличение. Анализ связи количества 
осадков с направлением ветра на уровне 500 гПа показывает, что 
влияние орографии сильнее 
всего при северо-западных вет
рах скоростью более 25 м/с.
Из табл. 5.2 видно, что 
у подножия восточного склона 
суммы осадков на 50 % больше, 
чем на той же высоте на запад
ном склоне. Частично это 
можно отнести на счет случаев,

°//о

Рис 5 8 Режим осадков (в процентах 
от годовой суммы) на восточном 
склоне П ередового хребта в штате 
К олорадо
1 — Н айвот-Ридж, 3750 м над ур м 
на 2,5 км восточнее водораздела, про 
должительность наблюдений 7—10 лет 
(1965—1974, 1978— 1979 г г ) ,  2 — Комо, 
3050 м, на 9,5 км восточнее, 8—12 лет 
(1965—197Ь 1978—1979 гг ) ,  3 — Шугар 
лоф 2500 м, на 22 5 км восточнее
19 лет (1952—1970 гг)

в которых имеется идущая вверх по склону восточная составляю- 
щая. В таких ситуациях осадки могут не достичь западной сто
роны водораздела. Тем не менее при западном течении в свобод
ной атмосфере штормовые системы дают в среднем почти одина
ковые количества осадков в Гранд-Джанкшене и Денвере. Это об
стоятельство, возможно, частично отражает влияние переноса 
осадков, а частично — наличие восточных составляющих в потоке 
на нижних уровнях перед движущимися штормовыми системами. 
В данном районе нужно с осторожностью относиться к упрощен
ным концепциям об экранирующем влиянии гор (к концепции оро
графической тени).

Условия облачности и радиации здесь также сильно подвер
жены влиянию гор, хотя для иллюстрации этого факта имеется 
меньше данных. Зимой, когда превалирует западный поток, над 
континентальным водоразделом обычно наблюдается орографиче
ская облачность или фёновая стена, а восточные склоны остаются, 
как правило, безоблачными, не считая редких случаев образования 
облаков подветренных волн. Однако при восходящих по склону
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Таблица 5 2  Профиль осадков на разрезе Скалистых гор в штате Колорадо  
по данным о 265 штормах в зимы 1960-61— 1967-68 гг. По [5]

Западны й склоч

Г р а н д  - Д  жанкшел

Высота (м)
Осадки (мм)
Отношение к сумме 
осадков в Гранд-Джанк- 
шене

1525
2 5 ,9

1 ,0

1830 2135 
3 4 ,4  2 2 ,4  
1 ,325  0 ,8 5

2440
7 9 ,4
3 ,0 5

2745
112,0

4 ,3 0

3050
153 ,9
5 ,9 3

Восточный склон

В ей л-П асс Д енвер

Высота (м)
Осадки (мм)
Отношение к сумме 
осадков в Гранд-Дж анк
шене

3200
151,3
5 ,8 3

3050 2590 
110 ,9  2 1 ,2  
4 ,2 8  0 ,7 8

2285
3 0 ,9
1 ,20

1830
4 8 ,4
1,85

1525
3 9 ,3
1 ,50

потоках и инверсии более низкие склоны могут оказаться под ело- 
истообразными облаками на высоте не более 2800—3000 м, а более 
высокие зоны — под ярким солнцем. Кларк и Петерсон [3] пришли 
к выводу, что в 1964— 1965 гг. такая ситуация преобладала над 
погодой с орографической облачностью, хотя их относительные 
частоты, вероятно, меняются от года к году. Такие режимы были 
обнаружены и при исследованиях радиации, сделанных Гринлан- 
дом [4] (см. с. 161). Наоборот, летом над горами почти каждое 
утро быстро развиваются башнеобразные кучевые облака и пере
мещаются к востоку. Радиолокационные исследования показывают, 
что развитие конвекции начинается утром над восточным склоном 
Передового хребта, преимущественно вблизи Эстес-Парка, Айдахо- 
Спрингс, и к юго-западу от Пуэбло (штат Колорадо) [10].

В Скалистых горах в штате Колорадо ветровые условия под
робно изучались как с точки зрения явлений самих по себе, так 
и из-за их значения для субальпийской растительности и переноса 
снега. В холодную половину года вершины открыты для преобла
дающих западных потоков с большой средней скоростью. Летние 
месяцы значительно менее ветреные. По наблюдениям на башне 
высотой 11,6 м на г. Майнс-Пик (3808 м) на водоразделе в январе 
в 1968— 1975 гг. средняя скорость равнялась 15,4 м/с [9], а сразу 
же к востоку от водораздела в Найвот-Ридже (3750 м) средние 
за октябрь—март 1965— 1970 гг. на мачте высотой 2 м составляли 
12— 14 м/с, что эквивалентно 15,6— 18,2 м/с на высоте 11,6 м [1]. 
На возвышенности (3608 м) в 1 км восточнее Найвот-Риджа изме
рения в течение 117 дней зимой 1975-76 г. показали, что на высоте
6 м над поверхностью в течение 50 % всего времени наблюдений
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скорости ветра превышали 18 м/с, а в течение 16 % времени пре
вышали 27 м/с. Зарегистрированный там средний дневной макси
мум составил 39 м/с по сравнению с 24 м/с (на той же высоте) на 
станции Найвот-Ридж, а в порыве на возвышенности была отме
чена скорость 62 м/с.

Эти высокие средние скорости и скорости порывов являются 
в основном следствием высоты и положения водораздела по от
ношению к поясу западного переноса. Скорости ветра в долинах 
составляют лишь около одной чеверти скоростей на вершинах. Од
нако в узкой зоне вдоль восточного склона и у его подножия от-

Рис 5 9 Отношения сред
ней (2, 4) и макси
мальной (1, 3) ско
ростей порывов к пя
тиминутным средним  
скоростям ветра 
(И з [2])
1, 2 — в Боулдере (штат 
Колорадо), 3, 4 — по
средним данным из 
Handbook  о; Geophysics  
(1960 г ) X X Леттау и 
Д  А Хагена

ношения скорости ветра в порывах к средней скорости значительно 
превышают средние значения во время штормовых дующих вниз 
по склону ветров. На рис. 5.9 представлены полученные Бринк
маном [2] данные для 20 штормовых ветров в районе Боулдера. 
Возникновение и механизмы этих ветров описаны в п. ЗАЗ. 
Иногда параметры воздушного потока таковы, что штормовой ве
тер вниз по склону наблюдается на участках восточного склона до 
высоты по крайней мере 3050 м.

Одним из важнейших последствий сильных зимних ветров яв
ляется перенос, перераспределение и сублимация снега. Эти ас
пекты были рассмотрены в главе 4 (с. 223 и 231), однако данных 
о повторяемости низовой метели в Скалистых горах Колорадо и 
о ее крупномасштабных последствиях для гидрологии альпийских 
снегов, по-видимому, нет. В поясе горных лесов ветры важны 
главным образом для перераспределения снега и его накопления 
в прогалинах, где снег тает быстрее, чем в лесу [6]. Это обстоя
тельство потенциально может уменьшить потери от сублимации и 
испарения (см. с. 233).
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Д  Альпы

Европейские Альпы — родина горной метеорологии (см. с. 16) и 
место столь многих метеорологических исследований, что этот па
раграф может дать лишь общее представление о разнообразии 
этих исследований и их содержании. Во-первых, имеются климато
логические описания основных обсерваторий: Зоннблик в Австрии, 
Хоэнпейссенберг и Цугшпитце в ФРГ и Юнгфрауйох в Швейцарии 
(см. табл. 1.1). Во-вторых, написано несколько обобщающих ра
б о т—■ для Французских Альп [3, 4], Тироля [6, 9], французской 
Швейцарии [5], а также для всей области Альп [8, И, 18]. Еще 
одним важным источником являются выходящие раз в два года 
публикации международных конференций по альпийской метеоро
логии (см. список литературы к гл. 1).

При исследованиях погоды и климата в Альпах, в частности, 
широко использовались синоптические и климатические каталоги 
распределения давления и воздушных течений (см. [2, с. 151 —
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158]). В приведенном Флири [6] анализе климатологических ха
рактеристик Тироля используется разработанная Лаушером [15] 
для Восточных Альп система, основанная на классификации ма
кропогоды Гесса и Брезовского. Другие классификации, разрабо
танные Шюппом [17] и позднее Кирхофером [14] для изобариче
ской поверхности 500 гПа, были использованы в Швейцарии. Кир- 
хофер анализирует температуру, осадки и данные о солнечном 
сиянии для Зентиса, Давоса и трех равнинных станций, при каж 
дом из 24 типов циркуляции в свободной атмосфере.

Рис. 5.10. Средние годовые суммы осадков в Тироле за 1931— 1960 гг. (И з [8].)
Видиы сухие внутренние альпийские области.

Альпы в своей западной части, где они простираются прибли
зительно на 250 км с севера на юг, имеют форму дуги. В Швей
царии, где ширина хребтов не превышает 100 км, они ориентиро
ваны почти с запада на восток, а в Австрии они вновь расширя
ются до 150 км, но здесь их рассекают ярко выраженные широт
ные долины рек Инн и Драва. Аналогично расположены долины 
Роны и Рейна в Швейцарии, однако они менее протяженны. Альпы 
обостряют общие климатические различия между Средиземно
морьем и Центральной Европой; наиболее ярко контраст между 
северными и южными склонами выражен на пер. Сен-Готард. 
В Тироле, однако, имеется «внутренняя альпийская область» со 
своими отличительными климатическими характеристиками [9]. 
Из табл. 5.3, где приводятся данные о среднем количестве осадков 
в дождливые дни ( ^ 1  мм), видно, насколько эта местность сухая 
(рис. 5.10),— это обусловлено двойным защитным влиянием хреб
тов как с севера, так и с юга. Количество осадков в Альпах также,
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Таблица 5.3  Характеристики среднего сезонного количества осадков в Альпах. По [6]

Район Средняя 
высота (м)

Зим а Весна Лето Осень

р sp d dm р sp d //gfl р sp d dso р sp d d$a

Северные предгорья 670 169 5 ,2 0 ,3 208 6 ,2 0 ,3 407 9 ,7 2 ,0 186 6 ,6 0 , 4

Северный край, запад 953 412 10,8 2,1 388
ная часть 10,7 2 ,0 681 13,7 4 ,8 384 11,1 2 ,3

Северный край, восточ 768 320 9 ,6 1 ,6 336
ная часть 9,1 1,4 606 12,0 3 ,6 288 9 ,3 1 ,2

Центральный Инн 809 159 6 ,8 0 ,5 171 6 ,5 0 ,3 397 9 ,5 1,8 172 7 ,6 0 ,5

Сильвретта 1541 261 9,6 1,5 214 7 ,5 0 ,4 448 9 ,8 2 ,0 236 9 ,0 0 ,8

Эцтальские Альпы 1619 160 7,1 0 ,7 143 5 ,7 0 ,3 301 7 ,2 0 ,9 163 7,1 0 ,4

Винтшгау 1130 95 6 ,8 0 ,3 98 6 ,0 0 ,2 236 7 ,9 0 ,9 151 8 ,2 0 ,6

Больцано 809 91 7 ,0 0 ,2 143 7 ,2 0,1 302 9 ,4 0 ,8 164 8 ,9 0 ,6

Вельтлин 1540 214 11,4 1,5 270 11,2 1 ,6 414 11,9 2 ,8 338 14,5 3 ,2

Юго-восточные Д ол о 1315 209 11 ,0 1,6 269 9 ,3 1 ,0 412 10 ,0 1,9 321 13,3 2 ,6
миты

Трентино 236 167 12,2 1,1 217 10,4 1,0 279 10,9 1,7 287 13,9 2 ,7

П р и м е ч а н и е :  р — среднее сезонное количество осадков (мм); spd — удельная плотность осадков (среднее количество осадков за дождли
вый день, мм/сут); dso — число дней с осадками Sj30 м м .



как правило, уменьшается в -восточном направлении (сравните, 
например, по данным табл. 5.3 западные и восточные части север
ного края, районы Сильвретты и Эцтальских Альп). По существу, 
внутренняя альпийская область имеет континентальный климат 
с максимумом осадков летом и минимумом зимой или весной. На
оборот, в западной части северных Альп главный максимум насту
пает летом, а вторичный зимой, тогда как на южных склонах южных 
Альп максимум наблюдается осенью, а минимум зимой, что ти
пично для северного Средиземноморья. На северных склонах Альп 
осадки преимущественно ци
клонического происхожде
ния, усиленные влиянием 
орографии, умеренно интен
сивные, однако летом, как 
правило, выпадают осадки 
конвективного происхожде
ния (табл. 5.3). Д ля южных 
хребтов более характерны 
ливневые осадки с грозами 
и градом, особенно летом 
и осенью. В центральных 
Альпах грозовая активность 
меньше [5].

Большая континенталь- 
ность климата внутренних 
Альп ясно видна также по 
большей продолжительно
сти солнечного сияния —
60 % от наибольшей воз
можной за год по сравнению 
лишь с 45—50 % для северных и южных окраин гор. Как следствие, 
в центральной зоне больше суммарные количества поглощенной 
солнечной радиации (рис. 5.11) и годовая амплитуда средней су
точной максимальной температуры: 23 °С во внутренней зоне по 
сравнению с 20 °С на внешних окраинах гор на высоте 500 м и 
16°С и 15°С соответственно на высоте 2000 м. Многочисленные дан
ные и анализ, проведенный Флири [9, с. 139], показывают существо
вание так называемого эффекта подъема массы, рассмотренного 
выше (с. 57). Толнер [20] показал, что в Альпах в среднем за год 
в 07 ч на всех станциях, расположенных в горах, в высокогорных 
долинах и на перевалах, регистрируется более низкая температура, 
чем в свободной атмосфере, и этот вывод подтверждается много
численными наблюдениями (рис. 5.12). Только в летние дни тем
пература в горах, как правило, превышает температуру в свобод
ной атмосфере на 1 °С или около того (см. с. 54). То, что границы 
растительности в центральных Альпах расположены на больших 
высотах, связано в первую очередь с уменьшенной продолжитель
ностью залегания снежного покрова, большим притоком радиации 
и более длительным вегетационным периодом (см. рис. 5.11).

Рис. 5.11. Вертикальное распределение по
глощенной суммарной солнечной радиа
ции (в кал/см2) иад Альпами. (И з [7].)
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В Бернских Альпах, 1де можно было бы ожидать наличие эффекта 
подъема массы из-за их топографических особенностей, фактически 
наблюдается более «морской» климатический режим вследствие 
их общего наветренного местоположения (X. Тернер, личное сооб
щение, 1975 г.). Относительно сухой климат центральных Альп 
в совокупности с высокими значениями суммарной радиации озна
чает, что атмосфере передается меньше энергии в форме скрытого

тепла. Однако этот теплообмен не 
является единственной причиной по
вышения температур в центральных 
Альпах, поскольку в апреле, когда 
все большие высоты еще покрыты 
снегом, этот эффект уже имеет 
место [9].

Несмотря на трудности измере
ния осадков в горах, данные много
численных высокогорных станций 
и обсерваторий в Альпах показы
вают, что с высотой количество осад
ков возрастает вплоть до наивыс
ших уровней (3000—3500 м). Рису
нок 5 13 иллюстрирует это положе
ние для окрестностей массива 
Юнгфрау. Штейнхаузер [19, с. 96] 
показал, что в местном масштабе

Рис 5 12 Распределение по высоте разно
стей средней годовой температуры  
в 07 ч на альпийских станциях и в сво
бодной атмосфере (И з [20])
а — свободная атмосфера минус горные стан
ции, 6 — свободная атмосфера мииус долин 
ные станции, в — свободная атмосфера минус 
станции иа перевалах

в районе обсерватории Зоннблик наблюдается аналогичная кар
тина. Баумгартнер и Райхель [1], основываясь на данных о стоке 
в 1000 пунктах в Альпах, доказали всеобщность этих выводов. 
Гавлик [13] убедительно показал, что такое орографическое влия
ние большей частью связано с циклоническими погодными усло
виями. Беневен [3, с. 64] сделал вывод, что во французских Альпах 
высота максимума осадков растет по мере приближения к соб
ственно Альпам, поскольку в предгорьях Альп максимум располо
жен на высоте примерно 2000 м, в центральных массивах Дофине- 
Савойи — на 2500 м и в самих далеких горах в глубине внутри- 
альпийской области — 2500—3000 м, однако в этой области нет 
расположенных на вершинах обсерваторий Согласно Гавлику [13], 
лишь около 10 % увеличения количества осадков с высотой можно
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отнести на счет большего числа дождливых дней; самыми важ
ными факторами являются различия в интенсивностях осадков. 
Однако изменения интенсивности осадков также могут быть свя
заны с положением пункта наблюдений относительно всей горной

см

Рис. 5 13 Годовое количество осадков на разрезе через массив Юнгфрау. 
(П о [16])

области и с ориентацией отдельных хребтов по отношению к глав
ным воздушным потокам [3].

Важной климатической характеристикой альпийских долин 
и подножий является распространение фёновых ветров. Их влия
ние было предметом многочисленных исследований. Таблицы 5.4 
и 5.5 характеризуют профили средней потенциальной температуры

Таблица 5 4 Средняя потенциальная температура (°С) во время 
12 случаев северных и южных фёнов в 1942— 1945 гг По [12]

Станция
Высота над 

УР м  (М )
Ю Ж Н Ы 1

Фен

север  ш й

Лугано 276 8 ,3 13 ,8
Аироло 1170 11,2 10 ,5
Сен-Готард 2096 12 ,8 9 ,5
Гешенен 1107 14,3 6 ,2
Альтдорф 456 15,7 4 ,8
Цюрих 493 12 ,4 5,1
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Таблица 5.5 Характеристики ю жного фёиа в восточных Альпах
и предгорьях Альп. По [21]

Станция
Выота 

над 
у р .  м . (М )

0 °с /  %
Средня я 

облачность
(%)

Оз. Гарда 90 8 ,3 69 73
Инсбрук 575 15,5 39 40
Партенкирхен 715 17 ,4 33 30
Хоэнпейссенберг 994 16,1 40 43
Мюнхен 528 13,4 49 44
Регенсбург 343 9 ,7 56 49

П р и м е ч а н и е .  П о т е н ц и а л ь н а я  т е м п е р а т у р а  0 на в ы с о те  500 м и  о тн о си 
т е л ь н а я  в л а ж н о с т ь  f по д а н н ы м  в 14 ч.

для 12 случаев северного и южного фёна во время максимального 
развития спускавшегося в долину фёна [12]. Можно отметить, что 
потепление заметно уже на больших высотах (на Сен-Готарде) и 
оно свидетельствует о наличии оседания. Северный фён обычно 
возникает при северном потоке трансформированного холодного 
полярного воздуха в тылу меридиональной ложбины. Южный фён, 
как правило, связан с воздухом теплого сектора. В Сьере, в цен
тральной части кантона Вале на юго-западе Швейцарии, южный 
фён наблюдается примерно 33 дня в году, чаще всего в апреле [5]. 
Ветры на уровне вершин (4000 м) обычно юго-западные, но в ниж
нем Вале благодаря влиянию долины они становятся южными, 
а в Сьере — северо-восточными со средней скоростью 6 м/с. В од
ной трети случаев максимальная скорость ветра может превысить 
15 м/с. В Инсбруке повторяемость южного фёна составляет 60 дней 
в году, из которых 40 % приходятся на весну. В другие месяцы 
бывает три—пять дней с южным фёном [9]. В Инсбруке, однако, 
наибольшие отклонения дневной температуры от нормы (-Ь8°С^ 
отмечены при осенних и зимних фёнах.

В долинах и северных предгорьях южный фён не всегда про
никает до уровня земли, поскольку тонкий слой холодного воздуха 
поднимает его над поверхностью. Иногда, когда фёновая стена 
распространяется через гребень Альп и ветры на уровне вершин 
сильны, воздух не может следовать вдоль поверхности и достигает 
земли только там, где выходы долин открыты к низинам. Это яв
ление известно как «диммер-фён», или чертов фён [12]. Помимо 
много обсуждавшихся, но еще плохо изученных симптомов фёно- 
вой болезни, фёны весной вызывают быстрое снеготаяние и па
водки и создают опасность схода снежных лавин. Фёновые штормы 
могут привести к бурелому в лесах и повысить пожароопасность 
в связи с низкой влажностью.

Важным местным ветром для северных и западных Альп явля
ется биз. Буэ [5] определяет его, как северный поток холодного 
полярного воздуха, связанного с антициклоном над Британскими 
островами или Скандинавией. В Лозанне он наблюдается в среднем
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94 дня в году, чаще всего весной. Скорость его там в среднем 
равна 3—4 м/с, при этом примерно в 10 % случаев сила ветра 
достигает 8 баллов по Бофорту. В окрестностях Женевы, а также 
в защищенном Вале эти ветры приносят еухую ясную погоду, ио 
в более восточных районах другая ориентация хребтов в пред
горьях Альп и Альпах из-за вынужденного подъема воздушных 
масс дает сплошную плотную облачность, причем в трети случаев 
выпадают осадки [5]. Конечно, на южных склонах Альп эти си
туации обычно вызывают северный фён, если поток перетекает 
через горы.

Существенной чертой зимнего климата Бернских Альп являются 
туман и низкие слоистые облака. Детальный анализ, проведенный 
Ваннером [22], показывает, что в период с сентября по март

Рис. 5.14. Повторяемость туманов в зависимости от времени суток в Бернских 
Альпах (Энгельберг, 1018 м над ур. м., 1901— 1940 гг.— слева) и на альпий
ской вершине (Ю нгфрауйох, 3576 м, 1932— 1960 гг.— справа). (И з [22].)

утренний туман наблюдается, по крайней мере местами, в 50 % 
случаев. Режим туманов на нагорье, где наибольшая их повторяе
мость отмечается в октябре— ноябре, а наименьшая — летом, отли
чается от режима туманов на вершинах, где они часто наблюда
ются весь год, но особенно — весной (рис. 5.14). Однако во многих 
альпийских долинах, и в Вале, повторяемость утреннего тумана 
зимой составляет менее 10%. Над Пайерном вершина инверсии 
обычно расположена на высоте 800 м над ур. м., соответствующей 
верхней границе тумана по Ваннеру. Полезно отметить, что в пе
риод с сентября по март в Монтрё слоистые облака образуются 
в утренние часы в среднем 80 дней, при этом в 87 % случаев их 
основание находится на высотах 700—900 м [5]. В слабых анти
циклонах часто наблюдаются низкие инверсии и радиационный ту
ман, в то время как холодный северо-восточный поток в системе 
антициклона (биз) стремится создать высокие инверсии и тонкий 
туман либо слоистые облака. Наоборот, туманы в верхних частях 
склонов обычно образуются при циклонических юго-западных 
потоках.

Последнее явление, которое следует упомянуть,— общее для 
всех горных систем, имеющих ориентированные с запада на во
сток долины. Это хорошо известный контраст света и тени между
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склонами, наиболее тщательно исследованный в Альпах. Наиболь
шими эти различия бывают зимой, когда высота солнца мала и 
день короток. Согласно Беневену [3, с. 105], типичные средние 
разности температуры составляют 0,5— 1,0 °С, причем местами 
в 13 ч разность возрастает до 3°С. Буэ [5] отмечает, что на за 
тененном склоне на высоте 1500 м снежный покров лежит 160 дней, 
а на солнечном склоне — на 30 дней меньше. Это различие отра
жается и в способах земледелия, а также в выборе мест для по
селений.
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E Приморские горы Великобритании

Горы северо-западной Европы заслуживают внимания из-за того, 
что их характеристики обусловлены исключительной близостью 
моря. Это проявляется в малом сезонном изменении облачности, 
осадков и температуры, в высокой влажности, в больших верти
кальных градиентах температуры и в низком положении верхней 
границы леса [11, 20, 24]. Наиболее подробные данные наблюде
ний на Британских островах были собраны на г. Бен-Невис. М а
териалы наблюдений за 1883— 1904 гг. обсерватории Бен-Невис 
(1343 м), отстоящей на 6 км в глубь острова от обсерватории 
Форт-Вильям (13 м), были полностью систематизированы Бьюке
ном и Омондом [4—7], хотя смерть Бьюкена в 1907 г. прервала 
намеченный тщательный анализ этих данных.1

Обеспечить проведение надежных наблюдений на вершине 
г. Бен-Невис было трудной задачей, так как здесь часто происхо
дило обледенение приборов (см., например, [9]), наблюдалась об
лачность, захватывающая вершину, и снегопады зимой.2 Будки 
с термометрами устанавливались на лестницах' и их высота регу
лировалась относительно поверхности снега (высота снежного по
крова порой превышала 3 м). Участок примыкал к крутому 
550-метровому обрыву на северной стороне горы, и влияние такого 
местоположения на движение воздуха вызывало частые «качания» 
ртутного столба барометра.

В настоящее время в Великобритании имеется несколько ме
теорологических станций на высоте более 400 м, но действительно 
высокогорных станций нет [24]. Мэнли [17— 19, 21] обобщил 
некоторые данные для северных Пеннин, однако информация о го
рах Шотландии, Уэльса и области Лейк-Дистрикт носит весьма 
фрагментарный характер.

Число облачных дней в западных горных областях Великобри
тании очень велико. Например, на г. Бен-Невис средняя облачность 
во все месяцы превышает 8 баллов, а зимой наблюдается 
лишь 10% солнечных часов от их возможного количества. 
С ноября по март только в течение 21 % времени на вершине нет 
тумана, причем ясная погода большей частью наблюдается весной 
{45% времени). Бьюкенен [8] показал, что в 1885— 1897 гг. 
было 185 промежутков времени продолжительностью в четыре дня, 
в течение которых прояснений не было.

Гласпул [10] использовал данные Р. С. Моссмана (в работе 
[7, с. 444]) и показал, что зимой 1901-02 г. облако окружало Бен-

1 Некоторые из этих наблюдений были также обработаны Ганном [13].
2 Вдобавок расходы покрывались из частных источников, а нежелание пра

вительства выделить помощь привело в конце концов к закрытию обсерватории.
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Невис на высоте 1000 м и в среднем в 50 % случаев, на самой 
вершине — в 67 % и на высоте 700 м — лишь в 20 %, в то время 
как в северных Пеннинах (Грейт-Дан-Фел, 847м) и Южных горах 
Шотландии (Лоутер-Хилл, 725 м) частота составляла также при
близительно 60 %.

В результате влияния облачного покрова количество солнечной 
радиации в Уэльсе и Пеннинах уменьшается с высотой ниже 
500 м на ур. м. приблизительно на 2,5—3 М Д ж /(сут -м 2-км) [16]. 
Однако этот эффект существует лишь в региональном масштабе. 
В данной гористой местности независимо от высотных различий 
поступления радиации приблизительно одинаковы. Летом на высо
тах более 500 м над вершинами облаков нет совсем илн наблю
даются тонкие облака. Хардинг отмечает, что в период с 25 мая 
по 22 июля 1977 г. с 10 до 14 ч на вершине г. Кайрнгорм (1245 м) 
наблюдалось на 35 % большее количество солнечной радиации, 
чем на Глен-Мор (341 м).

Годовое количество осадков в северо-западной Великобритании 
велико из-за перемещения сюда фронтальных депрессий с северо- 
запада с Атлантики, а также расположения гор, вызывающих 
большое увеличение осадков с высотой. В западных частях наго
рий Шотландии поддающиеся измерению осадки идут более 
1500 ч в год, хотя средняя годовая интенсивность их составляет 
около 2,0 мм/ч [1]. На основе данных более чем 6500 станций 
по всей Великобритании, Блисдэйл и Чэн [3] определили, что 
среднее годовое количество осадков R  (мм) можно выразить сле
дующим образом:

R =  714 4- 2 ,42//,

где Н  — высота (м). Линия нулевого отклонения от этой регрес
сии близко совпадает с главным восточно-западным водоразделом 
в Шотландии, северной Англии и Уэльсе. Положительные отклоне
ния ^ 6 0 0  мм наблюдаются в западной Шотландии, Лейк-Дист- 
рикте и Уэльсе, а отрицательные отклонения ^ 6 0 0  мм — над 
г. Кайрнгорм, где для преобладающего воздушного потока под
ветренное защитное влияние гор очень сильно. За период 1883— 
1904 гг. на Бен-Невисе было зарегистрировано годовое количество 
осадков 4084 мм, что лишь на 120 мм больше, чем предсказанное 
количество. Влияние орографии в большей степени выражается 
через увеличение интенсивности, чем продолжительности осадков. 
Например, годовая средняя на Куам-Дили в Сноудонии (101 м) 
составляет 3500 мм при средней интенсивности 2,7 мм/ч, в то 
время как на побережье в Холихеде (9 м) соответствующие зна
чения равны 1000 мм и 1,4 мм/ч [1]. Суммы осадков здесь уве
личиваются в 3,5 раза, при этом число часов выпадения осадков 
в среднем возрастает менее чем в два раза. Согласно Блисдэйлу [2], 
в холодную половину года «исключительные» суточные суммы 
осадков, превышающие 125 мм и дающие по меньшей мере 15 % 
средних годовых сумм на всех станциях, наиболее характерны для 
западных горных районов Великобритании, что свидетельствует
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о важности орографической интенсификации осадков в глубоких 
фронтальных депрессиях. Более того, данные для г. Бен-Невис [4] 
показывают, что поэтому большая часть гроз наблюдается там 
в зимние месяцы, а не в летние, как это характерно для гор конти
нентальной Европы.

Поскольку зимой в горах температуры поверхности немного 
ниже 0°С, часто случается, что выпадение дождя, особенно при 
теплом фронте, приводит к переохлажденным осадкам и гололеду. 
В 1885— 1890 гг. на г. Бен-Невис было зарегистрировано 198 слу
чаев такого «ледяного налета» средней длительностью 4,4 ч [22]. 
Эти явления наблюдались большей частью в зимние месяцы при 
температуре воздуха от 0 до —2,5°С. Изредка отложения льда при

Рис 5 15 Д оля (% ) среднемесячных осадков, выпадающих в виде снега на
г Бен-Невис (1343 м ), 1895— 1904 гг (П о [251)

таких явлениях, вероятно, связанные с сильной изморозью (пере
охлажденные капли тумана и облаков), создают на строениях 
опасные нагрузки (см. с. 217 и фото 7в).

Общие условия выпадения снега в зависимости от высоты 
в горах Великобританнн обсуждаются на с. 194. Рассматривая 
возможности развития зимних видов спорта в Форт-Вильяме, 
Том [25] проанализировал данные о снегопадах на г. Бен-Невис 
за 1895— 1904 гг. На рис. 5.15 указана для каждого месяца доля 
осадков, выпадающих в виде снега, и экстремальные значения 
этой величины. В апреле эта доля составляет не менее при
мерно 60 %. В период с января по апрель на высоте 750 м коли
чество выпадающих дождя и снега примерно одинаково. Том также 
показал, что в среднем на г. Бен-Невис доля осадков в виде 
снега возрастает на 9 % при понижении средней месячной темпера
туры на 1 °С. Однако в силу значительного разброса это соотно
шение имеет лишь ограниченную ценность для расчета доли снего
падов в зависимости от температуры в тот или иной месяц.

Как уже отмечалось, в Великобритании вертикальные гра
диенты температуры велики, что типично для морских воздушных
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масс. Данные 14 'пар равнинных и высокогорных станций показы
вают, что средний градиент средней годовой максимальной темпе
ратуры равен примерно 8 ,5°С /км ' [14]. Как установлено
ранее [18], зимой наблюдается ' явно выраженный минимум 
градиента (6—7°С/км ), а весной максимум (8— 10°С/км), и, 
по-видимому, это общая зависимость для северо-западной Европы. 
Очевидно, что максимум весной в большей степени отражает об
щее увеличение неустойчивости, чем влияние синоптических си
стем [14]. В Великобритании градиенты средней температуры 
и максимальной температуры зимой почти одинаковы, так как 
малая продолжительность дня и большая облачность уменьшают 
суточные изменения вертикального градиента температуры. Дей
ствительно, амплитуда суточного хода температуры в горах Ве
ликобритании поразительно мала. Данные наблюдений на г. Бен- 
Невис за 1883— 1887 гг. показывают, что средние отклонения ча
совых температур от средней суточной летом составляют ± 1 °С ,  
а зимой лишь ± 0 ,2  °С [4].

Градиент максимальной температуры, который определяется 
в основном радиационным нагреванием [15], близко соответст
вует сухоадиабатическому вертикальному градиенту температур 
в конвективных условиях в ясный день, хотя из-за существования 
тонкого сверхадиабатического слоя над равнинными станциями 
могут иметь место и большие градиенты. За период с августа 
1890 г. по июль 1903 г. Омонд [23] отметил 205 случаев (0,2 % 
общего числа наблюдений), когда на Бен-Невисе вертикальный 
градиент температуры превышал 10,5°С/км. Они наблюдались 
преимущественно в солнечные дни или при сухом юго-восточном 
воздушном потоке в апреле—июне. Градиент минимальной темпе
ратуры зависит от местных топографических факторов, в особен
ности долинных инверсий, что не позволяет дать его общие реги
ональные характеристики.

Продолжительность безморозного периода обычно уменьшается 
с высотой, хотя, как показал С. Дж. Гаррисон (цитируется по 
[24, с. 279]), использование температур на уровне метеорологи

ческой будки приводит к неправильной оценке условий на зем
ной поверхности. Например, в западном Уэльсе в 1969 г. разность 
продолжительности безморозных периодов, определенных по пока
заниям минимальных термометров в метеорологической будке и на 
траве, достигала 18 недель (35 против 17) на уровне моря 
и 25 недель (33 против 8) на высоте 450 м над ур. м.

Неожиданной особенностью климата гор Великобритании яв
ляются отдельные случаи, когда наблюдается очень сухой воздух. 
На Бен-Невисе в 2,5 % дней (1884— 1903 гг.) имелся по меньшей 
мере один часовой отсчет относительной влажности менее 20 % 
(при пересчете по уточненной психрометрической формуле) [12]. 
Большинство таких случаев наблюдались осенью и зимой и, оче
видно, были связаны с кратковременным оседанием воздуха при 
блокирующих антициклонах.

Данные о ветре для нагорий Великобритании весьма скудны.
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Средняя годовая скорость ветра на г. Бен-Невис равна 3 м/с, 
причем различия между средними значениями для января и йюля 
составляют лишь ± 1 ,3  м/с. Поскольку место для обсерватории 
было выбрано из-за ее положения на пути движения атлантиче
ских штормов, эти значения ниже, чем можно было бы ожидать, 
хотя Том [25] показал, что скорости ветра, наблюдающиеся на 
вершине, расчетные скорости геострофического ветра и скорости 
ветра на уровне 900 гПа, определенные из зондирований в Стор- 
ноуэе на Гебридских островах, хорошо согласуются между собой. 
С ноября по март в 9 % времени скорости ветра на г. Бен-Невис 
превышали 22 м/с. Установленная недавно на г. Кайрнгорм 
(1245 м) автоматическая станция показывает, что, несмотря на 
округлую куполообразную форму этой вершины, здесь высока 
повторяемость порывистых ветров [9].
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Ж  Субполярные горы Св. Ильи на Аляске и Юконе

Существует лишь небольшое число горных областей в высоких 
широтах, климатические характеристики которых в той или иной 
степени изучены. Поэтому особое значение имеют интенсивные 
исследования в горах Св. Ильи, организованные совместно Амери
канским географическим обществом и Арктическим институтом 
Северной Америки. Эти горы расположены вдоль побережья Ти
хого океана и водораздел круто поднимается до 2600 м на рас
стоянии всего 60— 180 км от побережья, причем громада г. Логан 
превышает 6000 м. В научных отчетах [4, 5] и в ряде статей под
робно изложены результаты разнообразных исследований, осу
ществленных в рамках Проекта изучения оледенения гор и связан
ного с ним Проекта исследований условий высокогорья [7]. Здесь 
мы даем краткий обзор этих исследований.

Взаимодействие крупномасштабной циркуляции с горным 
хребтом исследовала Тэйлор-Бардж [11]. Она уделяет особое 
внимание роли, которую играют летом горы Св. Ильи в обостре
нии нормальных климатических различий между морскими усло
виями побережья и внутренним континентальным режимом. В это 
время года наблюдается в среднем циркуляция от слабо выражен
ной западной у поверхности земли до юго-западной на уровне 
700 гПа, при этом над заливом Аляска гребни или циклоны.

Температурные зондирования на побережье в Якутате и в 
275 км от побережья в Уайтхорсе (рис. 5.16) показали, что про
фили вертикальных градиентов температуры начиная с высоты 
3 км становятся почти одинаковыми. Температурный режим 
в Сьюарде (около 1860 м) юго-западнее главного водораздела 
аналогичен режиму в Якутате, в то время как на станциях на 
восточном склоне — на леднике Каскавулш (приблизительно 
1768 м) и в Клуэйне,— так же как и в Уайтхорсе, в летние ме
сяцы суточный ход температур составляет 10— 11°С (табл. 5.6). 
Режим температуры станций на водоразделе, на высоте приблизи-
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Рис. 5.16. Температурные зондирования в Якутате (1) и Уайтхорсе (3) и вертикальные градиенты температуры в горах Св. Илья 
ка обращенном к морю (2) и континентальном (4 ) склонах в июле 1964 г. (И з [6].)
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Таблица 5 6  Летние климатические даииые для гор Св Ильи. По [7, 11?

Станция Высота (м)

И юль 1963-■1965 гг И ю л ь-а в гус т  1963—1965 гг

Средняя
суточная

температура
(°С )

С редняя
суточная

амплитуда
Г С )

П арци альное  
давление  
водяного  

п ара (гП а )

Солнечная
ради ац и я

(Вт/м1)

Вероятность 
вы падения  

осадков  
в течение 

суток

С редк и е  
сум м ы  
о садков  

(мм/сут)

Якутат 14 11,4 7,1 12 ,0 — ' 0 ,73 8 ,2 8

Сьюард 1 « I 8 6 0 2 ,6 8 ,2 6 ,6 (2 5 2 )2 0 ,6 6 (1.3В)

Г Логан 3 5360 — 18,2 11,3 1,1 360 — —

Водораздел « 2 6 5 0 - 1 . 8 8 ,8 4 ,7 272 4 0 ,6 6 1,21

Читтистоун 5 1779 5 ,2 6 ,6 7 .6 198 — -

Каскавулш 6 1768 4 ,7 7 ,2 6 ,4 249 2 0 ,4 8 ( 0 ,1 5 ) 2

Клуэйн 786 11,9 10,8 10,1 212 5 0 ,3 5 0 ,9 0

Уайтхорс 698 13,8 12,3 8 ,9 — 0 ,4 3 0 ,9 2

1 1964 г и июль 1965 г. 
* Только 19ь5 г.
3 1968—1970 гг
4 Только 1969 г 
6 1967—1969 гг
6 1964— 1966 гг,



тельно 2560 м, переходный. Тем не менее, поскольку дневной ход 
температуры на всех станциях аналогичен, Маркус [6] пред
полагает, что хребет не создает непреодолимого барьера для 
переноса воздушных масс.

Степень сходства климата на различных станциях изменяется 
в зависимости от изменения тех или иных параметров. Летом усло
вия облачности на станциях, расположенных на водоразделе, напо
минают условия на Сьюарде, где преобладают туман и слоистая 
облачность, а общее количество облаков одинаково. Станции, 
расположенные на леднике Каскавулш, более похожи на станцию 
Клуэйн на восточном склоне, где летом преобладает кучевая 
облачность. Соответственно дневные конвективные ливни на вос
точной стороне хребта явление нередкое, а на водоразделе или 
на станциях, расположенных западнее, где большая часть осад
ков имеет циклоническое происхождение, они практически не 
наблюдаются. Летом вероятность осадков и их суточное количе
ство убывают к востоку ^ а б л .  5.6), однако трудности наблюдений 
и местная изменчивость погоды не позволяют сделать более общие 
выводы.

На основе имеющихся данных Тейлор-Бардж [11] делает вы
вод, что летом хребет является скорее переходной зоной, чем 
резким климатическим разделом. Линия раздела между береговым 
морским и внутренним континентальным режимами в среднем 
проходит по восточному склону гор между водоразделом и лед
ником Каскавулш, однако в зависимости от синоптических усло
вий она может смещаться. Так, необычное вторжение северо- 
восточного потока 17— 19 июля 1965 г создало прохладную дожд
ливую погоду на восточном склоне хребта, причем осадки 
выпадали даже на станциях на водоразделе, в то время как свя
занные с опусканием воздушного потока фёновые условия наблю
дались на тихоокеанском склоне Эта ситуация явилась более или 
менее зеркальным отображением обычной картины летней по
годы над хребтом. По-видимому, этот барьер эффективен в свобод
ной атмосфере до высоты примерно 3 км, всего лишь на несколько 
сот метров выше станций водораздела. С другой стороны, на 
верхние части хребта воздействуют верхние фронты. Как описано 
в п. ЗБ, фронтальные системы могут отклоняться горной прегра
дой к северу или югу или располагаться параллельно ей, блоки
руя поток на более низких уровнях. Поэтому, например, после 
прохождения холодного фронта погода на наветренном тихоокеан
ском склоне часто остается пасмурной.

Зимой климат тихоокеанского склона определяется областями 
низкого давления в районе Алеутских островов — залива Аляска 
и потоками с моря, приносящими облачность и большое количе
ство осадков Наоборот, циркуляция во внутренних районах опре
деляется областью высокого давления над бассейнами рек Юкона 
и Маккензи. Лишь немногие области низкого давления перевали
вают через водораздел, поэтому хребет в большей степени, чем 
летом, служит климатическим барьером [11]. Средний поток
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в нижнем слое южный, а на изобарической поверхности 500 гПа 
северо-западный, параллельный хребтам.

Зимой из-за длительного залегания снежного покрова местные 
особенности также значительно менее выражены. Летом вниз по 
леднику Каскавулш 70 % времени дуют ледниковые ветры с вер
тикальной мощностью 50—500 м [7]. Нижний уровень геострофи- 
ческого потока может быть выше местных вершин [2], так что 
с  обширных возвышенностей происходит крупномасштабный сток 
холодного воздуха. На склоне г. Логан (5360 м) направление

Р ис. 5.17. Наблюдающийся (2) и идеализированный ( / )  профили интенсивности 
накопления осадков на разрезе хребта Св. Ильи, основанные на наблюдениях 
в снежных шурфах. (По [11].)
Видно влияние орографической тенн от г. Логан (3).

ветра такое же, как над Якутатом на уровне 500 гПа, но в июле 
1968 г. скорость его в среднем равнялась лишь 3 м/с. Однако 
в другие годы там наблюдались длительные сильные ветры при 
штормах над Тихим океаном [9].

Можно построить лишь «предварительную» кривую годовых 
■сумм осадков по наблюдениям в снежных шурфах (рис. 5.17). 
По этой кривой осадки обнаруживаются на высоте порядка 
1800 м, что согласуется с оценками для Кордильер в Британской 
Колумбии [12]. Виден также ярко выраженный эффект орографи
ческой тени на подветренной стороне г. Логан, а также вторичный 
максимум на водоразделе, где даже на относительно небольшой 
высоте 2650 м наблюдаются только снегопады. В течение 60-х го
дов накопление снега на больших высотах часто не было связано 
с  аномалиями осадков на побережье в Якутате [10], что свиде
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тельствует о важной роли, которую играют возмущения в сво
бодной атмосфере и верхние фронты при выпадении осадков 
в горах. Такой вывод подтверждается наблюдениями за темпера
турой на глубине 2 м в снеге на г. Логан в 1965 г. [1]. Было обна
ружено, что температура изменяется с высотой в соответствии 
с сухоадиабатическим вертикальным градиентом, очевидно, из-за 
преобладания нисходящего стока, за исключением высот 3000— 
3600 м, где наблюдалась инверсия с градиентом температуры 
1,3°С/100 м. В противоположность этому зимой 1969-70 г. сред
ний вертикальный градиент температуры, измеренной на глубине
2 м в снеге, равнялся 0,61—0,66°С/100 м, а зона локальной инвер
сии отсутствовала [8]. Режим погоды 1964-65 г. определялся 
юго-западным течением через хребет в слое 850—500 гПа, которое 
постоянно вызывало нисходящие ветры на подветренной стороне 
г. Логан. Распределение давления в 1969-70 г. было необычным: 
гребень над этим районом определял северо-западный поток над 
восточными склонами. Вертикальный градиент и большое накопле
ние снега на высотах около 4200 м, по-видимому, объясняются 
орографическим подъемом воздуха.
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6  Горная биоклиматология

А Биоклиматология человека

Пребывание на больших высотах опасно для здоровья человека. 
Атмосферное давление на высоте 3000 м уменьшается по сравне
нию с давлением на уровне моря на 30 °/о, а на высоте 5000 м — 
почти на 50% (см. табл. 2.1), температура воздуха на тех же 
высотах уменьшается по сравнению с температурой воздуха на 
уровне моря в среднем на 18 и 30 °С соответственно. Люди, попа
дающие в высокогорные области, обычно замечают недостаток 
кислорода на высотах около 2800—3000 м по легкой одышке, 
особенно при физических нагрузках, хотя Тромп [24] сообщает
0 физиологическом и лечебном действии высоты начиная 
с 1500 м. Однако на постоянных жителей гор высота действует со
вершенно иначе, так как они проходят длительную акклиматиза
цию. Фактически в высокогорных районах на человеческую дея
тельность большее влияние оказывают низкие температуры, снеж
ный покров и, следовательно, ограниченные источники питания, 
чем недостаток кислорода [9]. Вначале рассмотрим некоторые 
основные связанные с горными условиями физиологические явле
ния у человека, попавшего в горы на короткий срок.

1 Физиологические факторы и симптомы

а Недостаток кислорода С ростом высоты снижается способность 
организма поглощать кислород, который распределяется по телу 
при помощи гемоглобина эритроцитов. По объему содержание 
кислорода в атмосфере остается постоянным (21 % ), но его пар
циальное давление падает в связи с общим уменьшением давления. 
Парциальное давление кислорода, попадающего в легкие (P i0 2), 
определяется давлением окружающего воздуха, уменьшенным на 
величину давления насыщенного водяного пара при температуре 
тел а (3 7 °С )и  умноженным на содержание кислорода (0,21). От
сюда, на уровне моря P i 0 2 =  0,21 х  (Ш13— 63) =  200 гПа, на высоте 
5000 м P i 0 2 =  0,21 X  (540 — 63) =  100 гПа. Предел, ниже которого
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человек уже не может переносить недостаток кислорода, или 
гипоксия, наступает, когда значение P i0 2 составляет менее поло
вины его значения на уровне моря. Однако влияние гипоксических 
условий физиологически ощутимо уже выше 3000 м, где Р 1О2 
составляет 133 гПа [9]. Влияние экстремально низкого давления 
было наглядно продемонстрировано уже во время подъемов 
Джеймса Глэшера на аэростате до высоты 8840 м в 1862 г. Во 
время одного из подъемов у него отнялись конечности и он потерял 
сознание, но по счастливой случайности остался жив. Непосредст
венной реакцией на недостаток кислорода является увеличение 
объема вдыхаемого воздуха, или гипервентиляция. Благодаря ги
первентиляции поддерживается достаточное количество кислорода 
в легких, но не в крови. Недостаток кислорода в крови вначале 
компенсируется за счет учащения пульса. Гипервентиляция приво
дит к чрезмерному удалению из легких углекислого газа, что за 
трудняет дыхание. Если сделать несколько вдохов и выдохов 
в замкнутый объем, например в бумажный пакет, можно вернуть 
часть углекислого газа, ушедшего с выдыхаемым воздухом, и тем 
самым на некоторое время приостановить этот процесс. Примерно 
через неделю пребывания на большой высоте уменьшается объем 
плазмы крови, что увеличивает концентрацию эритроцитов и коли
чество гемоглобина и позволяет переносить данным объемом 
крови больше кислорода к тканям тела. Но даже при этом макси
мальное количество кислорода, которое тело может потребить 
и которое определяет «аэробную рабочую способность», на высотах 
свыше 1500 м уменьшается на 10 % на 1 км [5]. Поэтому даже 
после акклиматизации на большой высоте люди быстрее устают. 
Длительное нахождение на большой высоте приводит к увели
чению суммарного объема эритроцитов (полицитемия), что увели
чивает перенос кислорода, но повышение вязкости крови может 
замедлять кровоток.

Первая лаборатория высокогорных исследований была создана 
на высоте 4560 м на г. Монте-Роза (Италия) в 1901 г., и прибли
зительно в это же время было опубликовано несколько работ 
по горной болезни. Гипоксия может привести к горной болезни, 
симптомы которой включают головную боль, головокружение, тош
ноту, потерю аппетита и бессоницу. Обычной реакцией на гипоксию 
является также дыхание Чейн-Стокса по ночам, которое выра
жается в нерегулярности режима, изменяющегося от глубокого 
дыхания (приводящего к гипервентиляции) до остановки дыхания 
(асфиксия) иногда на 10 с. Боли в груди, кашель и слабость 
в мышцах свидетельствуют о серьезной горной болезни. Хотя такие 
тяжелые симптомы редко длятся более нескольких дней, для пол
ного выздоровления некоторых людей может потребоваться месяц 
и более [12, с. 105]. Чтобы избежать горной болезни при подъеме 
в горы, на высоте примерно 3000 м и далее через каждые 1000 м 
следует делать остановку на неделю, прежде чем продолжить 
подъем. Питание должно включать продукты с высоким содержа
нием углеводов и низким содержанием жиров.
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Более опасен отек легких, который иногда происходит при 
быстром подъеме на большую высоту и перенапряжении. В этом 
случае накопление жидкости в легких ослабляет поглощение 
кислорода кровью. Его симптомы — чрезмерная утомляемость, 
одышка и кашель — напоминают воспаление легких. Особенно 
рискуют на умеренных высотах 3000—4000 м энергичные молодые 
неакклиматизированные мужчины. Уорд [26, с. 284] отмечает, что 
несмотря на проводившееся кислородное лечение отека легких 
зафиксированы смертельные случаи даже среди здоровых людей.

б Энергетический баланс человека и влияние холода  От внутрен
ней части тела при нормальной температуре около 37°С тепло 
передается к мускулам и кожным покровам путем теплопроводно
сти, а также при помощи циркуляции крови к конечностям, тем
пература которых обычно ниже примерно на 8°С. Поверхность 
тела теряет тепло также через излучение, теплопроводность, кон
векцию и испарение.

Рис. 6.1. Высотные и суточные изменения температуры воздуха (а) и радиацион
ной температуры окружающей среды (б) в горах Уайт-Маунтинс (штат К а
лифорния) в середине июля. (И з [23].)

Терджанг [23] исследовал энергетический баланс взрослого 
человека на большой высоте в горах Уайт-Маунтинс в штате Ка
лифорния в июле и получил два важных результата. Во-первых, 
он показал, что радиационная температура окружающей среды 
(определяемая из выражения Т =  0,5(ГН+  Т3), где Гн — средняя 
радиационная температура неба, а Т3 — средняя тепмпература под
стилающей поверхности) изменяется в значительно больших пре
делах, чем температура воздуха. На рис. 6.1 приведены высотные 
и суточные изменения этих двух параметров. Во-вторых, он обна
ружил, что радиационный баланс стоящей фигуры имеет суточный 
ход, обратный ходу радиационного баланса поверхности земли, 
причем минимальные значения наблюдаются в середине дня 
(а также летом). Рассчитанные значения радиационного баланса
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тела были наибольшими весной как следствие высокого альбедо 
поверхности снежного покрова.

В холодном, сухом климате потеря тепла путем теплопровод
ности и испарения из легких может составлять до 20 % суммарных 
потерь тепла телом [22]. Митчелл [17] отмечает, что коэффи
циент переноса тепла при испарении пропорционален (1 / р ) 0<4, 
и поэтому он увеличивается с высотой по мере падения давления. 
Обезвоживающее действие высоты было обнаружено и описано 
еще О. Б. Соссюром во время его восхождения на Монблан 
в 1787 г. Ветер увеличивает конвективную потерю тепла с кожи, 
которая измеряется индексом ветрового охлаждения, характери
зующим охлаждающую энергию, или эквивалентной температурой 
ветрового охлаждения. Эта температура, которую здесь удобнее 
использовать, описывает действие на кожу ветра скоростью 2,2 м/с. 
В табл. 6.1 показано действие охлаждения ветром, определенного 
по предложенному Сиплом и Пасселом [19] эмпирическому соот
ношению.

Таблица 6.1 Эквивалентные температуры  
ветрового охлаж дения

Температура
Скорость ветра (м /с )

в о зд у х а  (°С )
2,5 10 20

0 0 — 12 — 18
— 10 —  11 — 26 — 33
— 20 — 21 — 40 — 48
— 40 — 41 — 68 — 78

Очевидно, что в горных условиях охлаждение ветром является 
очень важным фактором [21]. Гринланд [8] показал, что на вы
соте 3750 м на г. Найвот-Ридж (штат Колорадо) порог охлажде
ния ветром, связанный с отморожением открытых частей тела 
(—31 °С эквивалентной температуры ветрового охлаждения, чему 
соответствует индекс ветрового охлаждения, равный 1628 Вт/м2), 
с декабря по февраль достигается более чем в 50 % случаев. 
Для нагорий Великобритании Болдуин и Смитсон [21] нашли ли
нейное соотношение между средним годовым охлаждением вет
ром W  (Вт/м2) и высотой h (м): W =  0,456/г +  394. В январе 
месячные средние составляют 1308 В т/м 2 на Бен-Невисе (1343 м) 
и 814 Вт/м 2 в Мур-Хаусе (561 м), при этом соответствующие ча
совые экстремумы достигают 3925 и 1907 Вт/м2. При ветреной 
влажной погоде, характерной для небольших высот приморских 
горных местностей, действие охлаждения может быть даже 
большим (см. п. 2).

Холодовые рецепторы располагаются преимущетвенно в коже, 
а также в брюшной полости, спинном мозгу и гипоталамусе [27]. 
Последний воспринимает сигналы холода и вызывает реакции тела 
на них [25]. Холодовый стресс вызывает ряд реакций тела,
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направленных на сохранение температуры. Обычной внешне замет
ной реакцией является дрожь, благодаря ей количество тепла, про
изводимого мускулатурой, увеличивается в четыре-пять раз, хотя 
большая его часть теряется из-за конвекции с кожи. Другой не-

Рис. 6.2. Схема обмена теплом в процессе терморегуляции гомойотерма при тем
пературах воздуха от —40 до +  40 °С. (И з [27].)

посредственной реакцией на холод является сужение кровеносных 
сосудов, особенно в конечностях. Это обстоятельство иллюстри
руется схематической кривой температурного метаболизма для 
гомойотермов, приведенной на рис. 6.2. Однако при температурах 
воздуха ниже 0°С кровеносные сосуды конечностей должны рас
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шириться, чтобы предотвратить отморожение; такое «вызванное 
холодом расширение сосудов» 1 увеличивает отдачу явного тепла 
(путем теплопроводности и конвекции). Увеличение отдачи тепла 
за счет испарения при очень низких температурах (см. рис. 6.2) 
является результатом роста скорости вентиляции, связанного с по
вышенной интенсивностью обмена веществ.

Когда тело не может поддерживать свою внутреннюю темпера
туру, наступает состояние гипотермии. Когда внутренняя темпера
тура падает до 30 °С наступает потеря сознания, а при 26 °С оста
навливается сердце [26, с. 309].

Частое или длительное пребывание в холодных сырых климатах 
обычно приводит к отекам рук и ног, раздражению кожи на них, 
озноблениям или, в более тяжелых случаях, к потере чувствитель
ности ног. Если температура на отдельных участках опускается 
ниже нуля, наступает отморожение тканей [20]. Вначале возникает 
местное ощущение ожога, а вслед за этим пораженная область не
меет. Если ее не лечить, то пораженная область может почернеть 
и начнется гангрена. Множество медицинских исследований пока
зывают, что быстрый разогрев сводит к минимуму гибель тканей. 
Уорд [26] рекомендует общий разогрев, например прием горячих 
жидкостей, в сочетании с местным разогревом пораженного уча
стка. Последнее может быть осуществлено в виде 20-минутных 
прикладываний грелки при 44 °С либо контакта с телом другого 
человека. Уорд подчеркивает, что хирургическое вмешательство 
редко бывает необходимым, хотя полное выздоровление поражен
ного участка может длиться от шести до двенадцати месяцев.

в Совместное действие На больших высотах, особенно зимой 
в умеренных и высоких широтах, одновременно возникают проб
лемы, связанные с холодом, сухостью воздуха и недостатком 
кислорода. Уорд [26, с. 296—299] утверждает, что холодовые 
поражения при тех же температурах наступают более часто на 
больших высотах. Например, головокружение из-за гипоксии и по
теря массы при длительном нахождении на большой высоте умень
шают количество тепла, которое может быть произведено при 
активной деятельности. Большая вентиляция усиливает отдачу 
тепла через легкие, а вследствие гипоксии может нарушиться спо
собность человека правильно оценивать свое поведение в тяжелых 
условиях (например, при выборе одежды и т. д.). Однако холод
ный сухой воздух на больших высотах действительно способствует 
отдаче телом излишнего тепла, полученного благодаря физической 
нагрузке, что облегчает интенсивную работу [14].

Кроме того, на больших высотах существенным фактором, осо
бенно в совокупности с другими, являются наличие снежного по
крова и повышенная интенсивность ультрафиолетовой части сол
нечной радиации. Высокое альбедо поверхности вызывает сильное

1 Общее описание этого явления у гомойотермов можно найти в работе 
Уэбстера [27, с. 59—64]
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отражение, и, если не принимать защитных мер, это может при
вести к снежной слепоте, а также к тяжелым солнечным ожогам 
лица.

2 Одежда

Теплоизоляция одетого человека обеспечивается кожными тка
нями, воздухом и одеждой. Научные исследования одежды, пред
назначенной для холодной погоды, получили развитие во время 
второй мировой войны. Этим исследованиям способствовали также 
полярные экспедиции, широкое распространение высокогорного 
альпинизма и зимних видов спорта.

Теплоизоляция одежды обычно выражается в единицах кло. 
Единица кло соответствует теплоизоляции одежды, обеспечиваю
щей условия теплового комфорта у человека, находящегося в со
стоянии покоя, при температуре воздуха 21 °С, скорости движения 
воздуха 10 см/с и относительной влажности не более 50 % (в пред
положении, что интенсивность основных метаболических процессов 
равна 58 Вт/м2). Теплоизоляция одежды в полярных и альпий
ских экспедициях может быть равна 3 кло и более, а шерстяные 
одеяния индейцев кечуа на Альтиплано (кроме пончо и шляпы) 
имеют теплоизоляцию 1,2— 1,4 кло [10]. Заметим для сравнения, 
что теплоизоляция кожного покрова равна 0,3 кло, когда человек 
работает, и 0,55 кло, когда он находится в покое; теплоизоляция 
воздуха меняется от 0,1 при сильном ветре до 1,0 при штиле [18]. 
От условий погоды в значительной степени зависят защитные свой
ства одежды. Пью отмечает, что изоляция ветрозащитной паркой 
может уменьшаться на 30—40 % при ветре 12 м/с. Теплоизоляция 
одежды, равная при нормальных условиях 1,5 кло, может умень
шиться до 0,2—0,5 кло, если одежда влажная.

Помимо толщины одежды полезно рассмотреть, как она 
должна быть распределена с учетом теплопродукции и теплоот
дачи тела. Когда человек физически работает, кожа и мускулы 
генерируют 75 % всего тепла тела, грудная клетка и живот — 22 %, 
а мозг — только 3%  [25]. Однако когда человек находится в по
кое, мозг производит 16 % всей работы, а грудная клетка и 
живот — 56% . Отсюда ясно, что, когда человек не работает (или 
ранен), голова и особенно туловище должны быть хорошо за 
щищены.

3 Адаптация

Начнем с некоторых определений. Адаптация в морфологическом, 
физиологическом и поведенческом смысле обозначает приспособ
ление, которое является благотворным для здоровья и выживания 
в конкретной окружающей среде [15, 28]. Акклиматизация1 есть

1 Акклимация — изменения, вызванные каким-либо одним фактором окру
жающей среды в контролируемых условиях [11].
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устойчивое или неустойчивое приспособление организма к ком
плексу климатических условий. Хотя воздействия низкого давления 
и низких температур на больших высотах невозможно полностью 
отделить друг от друга, ради удобства мы будет рассматривать их 
поочередно.

а Большие высоты Начиная с 20-х годов физиологов интересо
вала способность некоторых народностей, таких, как шерпы в Ги
малаях и индейцы кечуа в Андах, жить и эффективно работать 
на высотах, превышающих 4000 м. Факты указывают, что у этих 
народностей в течение всей жизни, проведенной на больших высо
тах, развились особые черты благодря акклиматизации [1, 3, 13]. 
Людям, живущим в горах, свойственна более высокая скорость 
дыхания и высокая концентрация эритроцитов и гемоглобина. 
В Андах они, кроме того, отличаются широкой грудной клеткой 
и большим объемом легких, хотя это, возможно, расовая особен
ность. Согласно Гроверу [9], их физиология имеет сходство с фи
зиологией атлетов, живущих на равнине: у жителей гор тоже отме
чается медленная пульсация сердца и высокая аэробная рабочая 
емкость. Лахири [14] подчеркивает, что вентиляция у кечуа в Ан
дах меньше, чем у акклиматизировавшихся там жителей равнин, 
и что если они спускаются к уровню моря, то эта пониженная 
чувствительность сохраняется по крайней мере в течение несколь
ких лет. Приводимые им данные относительно жителей Анд и Ги
малаев указывают, что нечувствительность к кислородной недо
статочности развивается уже в детстве. Однако исследования 
в Лидвилле (3100 м) в штате Колорадо свидетельствуют, что эта 
способность увеличивается с продолжительностью пребывания на 
больших высотах, особенно после 10— 12 лет. Кажется, нет ника
ких доказательств того, что эта особенность наблюдается у высо
когорных животных. Бейкер [2] отмечает, что у индейцев кечуа 
из Нуньоа в южном Перу почти нет сердечно-сосудистых заболе
ваний, хотя респираторные заболевания обычны. Сейчас также 
хорошо установлено, что именно высокогорные условия Альтип- 
лано являются причиной пониженной плодовитости женщин 
Нуньоа и более медленного физического созревания детей [16]. 
Тем не менее способность выполнять работу у жителей Анд иден
тична способности жителей равнин и существенно выше, чем 
у вновь прибывших туда европейцев, даже после года акклимати
зации [2]. Существование генетической адаптации все еще пол
ностью не доказано. Хит и Вильямс [12, с. 227] склоняются 
к точке зрения, что кечуа подвергаются естественной акклимати
зации с частичной адаптацией (объемные грудные клетки).

Д аже постоянные жители высокогорных областей иногда те
ряют свою вентиляционную акклиматизацию к условиям недоста
точности кислорода. У них развивается резкое артериальное кисло
родное голодание, вызывающее низкое давление кислорода в лег
ких и стимулирующее полицитемию. Это состояние, известное как 
хроническая горная болезнь, или болезнь Монжа (в Андах ее
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называют сороче), может привести к накоплению ее симптомов 
и остановке сердца, если человек продолжает оставаться на 
большой высоте. Известо примерно 80 документально подтверж
денных случаев, три четверти которых произошло с мужчинами, 
причем 12 % со смертельным исходом [26, с. 270]. Многие из за 
регистрированных случаев произошли в Андах, и Хит и Вильямс 
[12, с. 150] считают, что болезнь скорее является клиническим 
синдромом, чем реальной патологией. Однако случаи болезни были 
отмечены и в Лидвилле, штат Колорадо (Р. Ф. Гровер, личное 
сообщение, 1980 г.).

б Температуры, близкие к точке замерзания Акклиматизация 
к холоду изучалась в основном в полярных районах и в экспе
риментальных ситуациях. Это очень противоречивый вопрос, но 
в подробной обзорной работе Уэбстера [28] доказывается, что 
определенная адаптация действительно наблюдается. Чтобы уста
новить тип акклиматизации к холоду, Уэбстер определяет ряд 
критериев, которые должны выполняться: 1) уменьшение отдачи 
тепла вследствие увеличения теплоизоляции тканей, 2) уменьшение 
восприимчивости конечностей к боли или Холодовым поражениям, 
3) снижение порога кожной чувствительности. Твердых доказа
тельств того, что в результате акклиматизации может измениться 
термонейтральная метаболическая интенсивность (ТМИ) ’, ка
жется, нет. Хотя утверждают, что у эскимосов обнаруживают 
метаболическую акклиматизацию, в действительности их высокие 
метаболические интенсивности обусловлены большим потреблением 
пищи (см., например, [7]).

Аборигены Австралии и бушмены Калахари могут спать на 
открытом воздухе даже тогда, когда ночные температуры вызы
вают отдачу тепла телом, превышающую ТМИ. Теплопродукция 
увеличивается благодаря дрожи, и в то же время в результате 
высокой изоляции тканей и общего сужения сосудов теплоотдача 
уменьшается. Тем не менее, как показывает уменьшение их рек
тальной температуры, они могут выносить определенную степень 
гипотермии [28]. Эту реакцию можно назвать гипотермической 
акклиматизацией, хотя Уэбстер предпочитает термин «метаболиче
ское привыкание»2. Тромп предполагает, что если больных астмой 
и ревматизмом содержать в искусственных условиях большой вы
соты (выше 2000 м), то у них может улучшиться эффективность 
терморегуляции.

Огромный интерес с точки зрения условий в горах представ
ляет значительно шире известная способность рук и ног выносить 
сильное локальное охлаждение. Эта способность отмечена у эски
мосов, индейцев Арктики, полярных исследователей, групп рыба

1 Эта интенсивность возрастает приблизительно на 10 % выше основной 
метаболической интенсивности вследствие усиленного потребления пищи и актив
ной физической работы [27].

2 Привыкание есть постепенное (количественное) уменьшение физиологиче
ской реакции, обусловленное повторяющимся стимулом [28].
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ков и индейцев кечуа, живущих на нагорьях Перу. При исследо
вании физиологии индейцев кечуа [15] было выдвинуто пред
положение, что это объясняется постоянным высоким притоком 
гепла в результате повышенного притока крови к конечностям 
(и, возможно, увеличения основного метаболизма на 5 % )• Кечуа 
не носят перчаток и обуви, и Ханна [10] считает, что адаптация 
должна иметь место уже в детстве. У детей, которые проводят 
много времени на пастбищах, температуры пальцев на ногах мо
гут понижаться до 20 °С. Уэбстер [28] считает это вазомоторной 
реакцией, при которой обычная реакция сужения сосудов осла
бевает.

У кечуа наблюдается также поведенческая адаптация к окру
жающей среде. На высоте 4000 м температуры воздуха в самом 
холодном месяце падают до нескольких градусов ниже нуля,
и внутри неотапливаемых каменных домов температуры могут 
понижаться до 4°С. Чтобы бороться с холодом, семьи обычно 
спят группами по двое или больше. Однако Ханна [10] отметил, 
что дети вечером перед сном все же испытывают определенный 
холодовый стресс.
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Б Опасные явления погоды

Для неосторожных и неопытных людей многие особенности горного 
климата опасны. Кроме явных проблем — туманов, орографической 
облачности, сильных ветров и низких температур-— важным фак
тором, который часто не принимают во внимание, является быст
рота изменений погоды в горах. В горах умеренных широт случай
ных туристов из равнинных мест удивят снег или ливни с градом, 
которые могут наблюдаться там в летние месяцы. Здесь мы рас
смотрим только два опасных явления, связанных со специфиче
скими условиями погоды в различные сезоны.

1 М олния

Летом молния опасна как для туристов и альпинистов, так и в ка
честве главной причины лесных пожаров. Считается, что на за
паде США приблизительно 70 % всех лесных пожаров вызвано 
молниями, в 13 западных штатах и в Аляске за 20-летний период
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было отмечено 132 000 пожаров, вызванных молнией [4]. Основы
ваясь на исследованиях в штате Монтана [5], Служба лесов США 
разработала руководство по обнаружению и прогнозированию 
уровня молниевой активности (УМА), связанной с пожарной 
опасностью. В табл. 6.2 в сокращенной форме приведены эти кри
терии. В качестве единицы площади принят квадрат со стороной 
приблизительно 80 км. Это наибольшая площадь, над которой 
молниевая активность может быть эффективно прослежена с пунк
тов противопожарного дозора. В схеме УМА штормы считаются 
более интенсивными вплоть до класса УМА 5, хотя площадь, охва
тываемая грозой, не увеличивается столь быстро: даже для 
класса УМА 5 измеримое количество осадков обычно выпадает 
менее чем на половине площади, занятой лесом. Соотношение 
между молниями и осадками не очень хорошо изучено [9]. Из 
табл. 6.2 видно также, что молниевая активность связана с раз
витием облаков, которое характеризуется максимальной высотой 
радиоэха. На западе штата Монтана летом в течение 107 дней, 
когда наблюдались облака СЬ, они имели среднюю высоту основа
ния 3600 м при температуре + 2 ° С  [4]. Чтобы возникла гроза, 
вершины облаков должны находиться выше 6500 м.

Таблица 6.2 Руководство Службы лесов США по определению уровня 
молниевой активности. По [5]

К л а сс
У М А О блаччые условия

С редняя частота 
у д а р о в  молнии  
о б л а ко —зем ля  

(м и н - ' )

Плотность 
молний  

о б л а к о —зем ля  
(на 6500 км?)

Высота м а к 
сим ального  
р а д и о в х а  

(м  над ур . м )

1 Нет гроз
2 Немногие растущие баш 

ни кучевых облаков
20 < 8 5 0 0

3 Разбросанные Си, ме
стами СЬ

Максимум 1— 2 40 7900— 9700

4 1—3 балла Си, Си cong. М аксимум 2— 3 80 9100— 11 ООО
5 Обширные Си cong., 

умеренный или сильный 
дож дь из СЬ

Устойчивые вспы
шки в определен
ных местах во 
время шторма; 
Максимум < 3

160 > 1 1  000

6 Разбросанные растущие 
башни Си; высокие осно
вания облаков; полосы 
падения осадков

< 0 ,5

Плотность молний (или риск) растет в геометрической 
прогрессии с увеличением номера класса УМА; для сухих гроз, 
которые создают высокую опасность пожара, вызванного молнией, 
имеется специальная категория УМА 6. Согласно Фуке [5], опи
санные в табл. 6.2 молниевые разряды между облаком и землей 
наблюдаются примерно в одной четверти общего числа случаев 
молний.
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Около границы штатов Монтана и Вайоминг в Скалистых горах 
в июле—августе наблюдается примерно 44 дня с грозами. Около 
Хелины они дают шесть разрядов облако—земля на 10 км2, а д а 
лее на север число разрядов уменьшается до двух на 10 км2 возле 
Мизулы и 0,25 на 10 км2 в Национальном парке Глейшер [4]. 
На западе штата Монтана в течение летних месяцев 1965— 
1967 гг. средняя повторяемость классов УМА была следующей: 
классы 3 и 4 — 5— 18, класс 2 — 10, класс 6 — 2 [5].

Радиолокационные исследования в штате Колорадо показы
вают, что в общем для развития конвективных ячеек имеются 
предпочтительные районы [8]. Утром такие районы находятся 
над восточными склонами Передового хребта, причем в последую
щем рост облаков происходит уже над вершинами. Поздно вечером 
развитие конвективных ячеек происходит над гребнями, которые 
простираются от Скалистых гор на восток к Великим рав
нинам.

В локальном масштабе удары молний сильно связаны 
с рельефом. Известно, что гребни и вершины опасны из-за накоп
ления там зарядов и из-за ударов молнии в наивысшие их точки. 
Иногда возвышающиеся предметы служат проводниками для 
стока электричества, известного как коронный разряд (огни святого 
Эльма). Если он проходит через стоящего человека, то у него 
на голове волосы становятся дыбом. Если грозовые облака нахо
дятся недалеко, такое явление служит хорошим предупреждением
о близкой опасности. Любая выпуклость на склоне является более 
благоприятной для прямого удара молнии, чем ровная или во
гнутая поверхность, но даже на таких поверхностях пока еще мало 
изученные земные электрические токи могут быть опасными [14]. 
Когда молния ударяет в горный выступ, электрический ток ищет 
путь наименьшего электрического сопротивления. На скалах этот 
путь идет обычно по поверхности скал вниз. Электрический ток 
имеет тенденцию проходить через расщелины, так что прятаться 
в узких вертикальных трещинах, небольших впадинах или под вы
ступами скал опасно. Они могут действовать как «искровой про
межуток», в котором тело послужит проводником для тока. Сле
дует также избегать больших отдельно стоящих скал. Человеку, 
застигнутому грозой, рекомендуется припасть к земле на откры
том склоне вогнутого рельефа. Причем следует находиться на рас
стоянии не менее одного роста человека от соседних утесов или 
больших скал [14]. При высоте скалы 20 м зона защиты от пря
мых ударов молний находится между 2 и 20 м от основания 
скалы. Чтобы создать изоляцию между телом и землей, нужно 
сесть на рюкзак или на моток веревки, либо на свернутую сухую 
одежду или на небольшой отломанный камень.

Первая помощь при поражении молнией состоит в лечении от 
ожогов и электрического шока. В случае мерцательной аритмии 
сердца может быть необходим непрямой массаж сердца, а если 
приостановилось дыхание, следует проводить искусственное дыха
ние «рот в рот».
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2 Снежные лавины

Для всякого достаточно хорошо одетого и предохраненного против 
ветрового охлаждения человека в зимнее время в горах наи
большую опасность представляют снежные лавины. В большин
стве горных стран действует та или иная форма службы преду
преждения, которая основывается на прогнозах погоды и данных 
службы наблюдения за снегом. Предупреждения предназначены 
для транспорта на горных дорогах и для лыжных маршрутов. 
В Альпах известной чертой горного ландшафта являются защит
ные сооружения, такие, как снегозадерживающие ограждения на 
склонах и снегозадерживающие щиты на дорогах. Несмотря на 
это каждый год в горных районах снежные лавины приводят 
к гибели людей и материальному ущербу. Ежегодно в Австрии, 
Японии и Швейцарии список погибших насчитывает от 25 до 
36 человек в каждой стране. В США в 1967— 1971 гг. материаль
ный ущерб составлял 250 000 долларов в год [15], и эти цифры 
увеличиваются с развитием зимних видов спорта и заселением 
горных районов.

Лавины образуются, когда обрушивается снежный покров, ле
жащий на склоне. Свежий сухой снег удерживается на склоне 
с углом наклона 40°, тогда как влажный талый снег скользит даже 
по склонам в 15°. Критический угол схода зависит от температуры 
и плотности снега, которые определяют его строение и влажность. 
Перегрузка, обусловленная вновь выпавшим снегом или отложе
нием снега в результате ветрового переноса или, наконец, весом 
лыжника, может привести к тому, что на данном склоне критиче
ский угол будет превышен. В других случаях физические процессы 
в снежном покрове приводят к изменению его структуры и сил 
сцепления. Обрушение может наблюдаться вблизи поверхности, 
в этом случае небольшие массы снега сползают вниз по склону, 
оставляя глубокие следы в форме перевернутой буквы V. Этот про
цесс вызывает так называемые снежные осовы. Большинство из 
них представляет собой сравнительно небольшие подвижки снега, 
но даже они могут быть опасны отдельным лыжникам и альпини
стам. Второй тип обрушения заключается в разрыве снежного 
пласта толщиной 1 м или даже больше на склонах с углом 
наклона 20—45°. Пластовые лавины состоят из сухого или влаж 
ного снега, но оба случая связаны с напряжениями сдвига в снеге, 
превышающими силу сопротивления сдвигу в некотором нижеле
жащем слое. Сухой снег, выпадающий при ветре ^ 3 0  м /с  над про
тяженным лавиносбором, может вызвать движущуюся по воздуху 
лавину сухого свежевыпавшего снега впереди скользящего снега. 
Эта лавина свежевыпавшего снега движется с высокой скоростью, 
сравнимой со скоростью атмосферного турбулизированного потока, 
и она может вызвать разрушения в радиусе 100 м от конуса вы
носа сошедшего снега благодаря ударной воздушной волне. Д е
тальное описание этих процессов можно найти в работах [11— 13].

Движение лавины начинается в верхней зоне аккумуляции,
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где процесс зарождается. Зону транзита лавины легко оконтурить 
по срезанной траве или кустарниковой растительности. Затем 
лавина пересекает верхнюю границу леса, врезается в горный лес 
и достигает нижней зоны отложения, которая может иметь конус 
выноса, более или менее хорошо заметный по обломкам у под
ножья склона. К защитным сооружениям относятся снегозащитные 
щиты и сетки, устанавливаемые в зоне зарождения с целью по
высить там устойчивость снежного покрова, отклоняющие соору
жения (стены и снежные галереи), а также поглощающие энергию 
в зоне выноса сооружения типа бетонных стен или земляных на
сыпей [3]. В районах большой опасности стены зданий должны 
быть спроектированы так, чтобы противостоять давлениям до
3 т /м 2 [1]. Для того чтобы минимизировать ущерб, во многих 
горных районах сейчас применяется картирование лавин и райо
нирование используемых земель по степени лавинной опасности, 
но лавинная опасность сохраняется для лыжников и туристов, 
путешествующих в отдаленных районах.

Здесь нас интересуют главным образом явления погоды, кото
рые способствуют сходу лавин. Этот вопрос изучен гораздо меньше, 
чем механика снега. Для гор Сан-Хуан на юго-западе штата Коло
радо Бовис [2] с помощью дискриминантного анализа определил 
наиболее важные метеорологические условия схода сухих и влаж
ных снежных лавин. Сухие снежные лавины, в частности, связаны 
с большими снегопадами за предшествующие четыре дня 
и с ветровым перераспределением снега за 12— 24 ч до схода 
лавины. Влажные лавины, которые наблюдаются главным обра
зом весной, связаны с предшествующими значениями температуры 
воздуха. Другая ситуация, которая часто встречается в сухих 
континентальных районах, таких, как Скалистые горы, и реже — 
на морских прибрежных хребтах Северной Америки, создается при 
образовании глубинной изморози, возникающей при метаморфизме 
снега, в слое которого имеется градиент температуры. В периоды 
ясной холодной погоды существование в снежном покрове больших 
градиентов температуры вызывает направленный вверх перенос 
водяного пара, который создает крупные и слабо связанные зерна. 
Отложение нового снега на такое неустойчивое основание может 
вызвать разрушение в слое глубинной изморози, что даст толчок 
к сходу пластовой лавины. В горах Сан-Хуан (штат Колорадо) 
большая амплитуда суточного хода радиации и температуры зимой 
создает характерный «радиационный климат снега», при котором 
метаморфизм, обусловленный градиентом температуры, является 
причиной большинства наблюдающихся больших лавин [10].

Прогноз схода лавин основывается на анализе характеристик 
имеющегося снежного покрова и погодных условий, в особенности 
температуры в зоне зарождения, скорости ветра над гребнями 
хребтов, количества осадков и их интенсивности. В штате Коло
радо орографические осадки сейчас предсказываются на основе 
разработанной Дж. О. Ри и пригодной для интервала 12 ч числен
ной модели, которая описана на с. 197 [6, 7]. Критический общий

292



водный эквивалент снегонакопления для схода лавин составляет 
примерно 2,0—2,5 см [13]. Накопление снега на склонах связано 
также с ветровым переносом, хотя этот фактор становится важным 
главным образом при больших количествах осадков. Согласно 
Перла и Мартинелли [13], при этом на подветренных склонах ско
рость ветра должна быть равна 5 м/с, что значительно меньше, 
чем теоретические значения пороговой скорости, необходимой для 
метелевого переноса снега при наличии турбулентной диффу
зии (с. 222). Там, где воздух замедляет свое движение на под
ветренной стороне хребта, образуются снежные карнизы. Обруше
ние карниза часто служит толчком для схода лавины.
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В Загрязнение воздуха в долинах

По иронии судьбы в начале этого столетия санатории располага
лись в высокогорных районах из-за чистоты горного воздуха. 
Сегодня во многих горных долинах остро стоит проблема загрязне*
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ния воздуха, связанного с развитием постоянных и туристских по
селений, промышленных предприятий и электростанций. Выбросы 
от таких источников концентрируются ночью вследствие долинных 
инверсий, которые наиболее устойчивы в зимние месяцы. До не
давнего времени рассеяние примесей исследовалось в основном 
в равнинных странах, где легко применять простые теории диф
фузии, но измерения переноса загрязнений от источников в горных 
долинах показали необходимость создания более сложных моде
лей для того, чтобы повысить надежность прогнозов для пред
полагаемого нового строительства.

1 Условия атмосферной диффузии на пересеченной местности

В горных областях на рассеяние загрязняющих воздух веществ 
влияет термическая структура атмосферы и движение воздуха, 
обусловленное рельефом. В большинстве мест в той или иной сте
пени имеют значение следующие факторы [2, 7]:

— деформация линий тока над препятствием и вокруг него,
— отрыв воздушного потока от поверхности у перелома склона 

или препятствия [10, с. 107],
— подветренные волны, роторы и внутренние гравитационные 

волны на границе инверсии,
— ветры склонов и горно-долинные ветры,
— явления разрушения инверсии,
— усиленная конвекция, обусловленная неодинаковым нагрева

нием склонов.

Описанные в главе 3 характеристики воздушных течений, 
вызванных топографическими и термическим факторами, не
посредственно влияют на рассеяние загрязняющих веществ, но
существующие теории, как правило, не позволяют дать прогноз
в условиях пересеченного рельефа. Для того чтобы лучше изучить 
поведение воздушных потоков и загрязняющих воздух веществ 
в конкретных горных местностях, сейчас начато осуществление 
специальных программ наблюдений, и, хотя еще слишком рано
обобщать их результаты, полезно изложить здесь некоторые
выводы.

Обычно в течение дня основание инверсии поднимается. Зна
чение нагревания подстилающей поверхности и вовлечения воздуха 
из устойчивого слоя выше основания инверсии в конвективный 
пограничный слой впервые было установлено Боллом [1], а впо
следствии смоделировано Карсоном [3] и Теннекесом [13]. Высота 
основания инверсии вычисляется как функция потока явного 
тепла с подстилающей поверхности. Модели подъема инверсий 
включены в «боксовые модели» загрязнения в горных долинах 
[7, 8, 14]. Такие модели пренебрегают деталями поведения ф а
кела выброса и исследуют общие изменения атмосферы в долине. 
В этих моделях боковые склоны долины представляются как
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стенки бокса, а приподнятая инверсия как его крышка. И xot ĵ это 
довольно простые модели, они позволяют получить неплохие ре
зультаты. Гринланд пришел к заключению, что модель подъема 
инверсии Теннекеса хорошо согласуется с наблюдениями, которые 
были сделаны с помощью акустического зондирования в течение 
декабря 1975 г.—марта 1976 г. в Вейле в долине р. Гор (штат Ко
лорадо). В это время с помощью системы привязных аэростатов 
удалось наблюдать некоторые необычные особенности разрушения 
инверсии 10 декабря 1975 г. Уайтман и Макки [15] описали, как 
верхняя граница слоя ночной инверсии опускается в долину, пони
жаясь с 450 м в 08 ч до 100 м в 11 ч 30 мин. Они предположили, что 
нагревание склона образует тонкий сверхадиабатический слой, из 
которого конвективные струи проникают в холодный устойчивый 
воздух наверху. Вовлечение этого долинного воздуха возникает 
благодаря конвективным струям, движущимся вдоль склонов до
лины, и, так как холодный воздух уносится со склонов, соблюде
ние неразрывности приводит к тому, что верхняя граница слоя 
инверсии понижается. Верхние долинные ветры выше инверсии 
распространяются в долину и помогают разрушать верхние слои 
холодного воздуха до тех пор, пока инверсия наконец не дис- 
сипирует полностью (ср. [6]). Механизм разрушения инверсии 
имеет важное значение для рассеяния загрязняющих воздух ве
ществ [16]. Если предположить, что высокий источник загряз
нения концентрирует загрязняющие вещества в устойчивом воздухе 
надо дном долины, то рост конвективного пограничного слоя ве
дет к задымлению, т. е. к переносу этих загрязняющих воздух 
веществ вниз ко дну долины благодаря конвективному перемеши
ванию в пограничном слое и устойчивому слою наверху. Эта по
следовательность процессов, вероятно, наблюдается в широких не
глубоких долинах, где потоки вдоль склонов менее эффективны 
для переноса воздуха от середины долины. Если конвективный 
пограничный слой растет медленно, то загрязняющие вещества 
оседают, так как устойчивый слой в целом опускается, создавая 
высокие концентрации у поверхности земли. Такая картина, 
вероятно, характерна для покрытой снегом местности. Если загряз
няющие воздух вещества оказались вовлеченными в пограничный 
слой, то в этом случае они переносятся вверх по сторонам долины 
и рассеиваются в воздухе, лежащем выше.

Для изучения природы атмосферного переноса и диффузии 
в каньоне Хантингтон в штате Юта (глубина каньона 400—500 м, 
боковые склоны очень крутые) были использованы трассеры 
(маслянистый туман и шестифтористая сера) [11, 12]. При стра
тификации от неустойчивой до нейтральной трассер выбрасывался 
из 183-метровой трубы электростанции, расположенной у входа 
в каньон, а во время инверсий — из точек на дне каньона или на 
его склонах. Было обнаружено, что при выбросе трассера из 
трубы концентрации газа в образцах, взятых со дна и склонов 
каньона, в 1,5—3 раза меньше, чем в центре струи, а концентрации 
в струе в свою очередь меньше, чем теоретически рассчитанные
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Рис. 6.3. Схематическая модель влияния турбулентных вихревых дорож ек, свя
занных с воздушным потоком вдоль каньона. (И з [12].)



для равнины [9, 10, глава 2]. При инверсионных условиях турбу
лентное перемешивание создает почти одинаковые концентрации 
вдоль дна каньона, и эти концентрации ближе к рассчитанным 
для равнины. Старт и сотр. [12] исследовали также характери
стики струи в зависимости от склонов каньона. Они пришли 
к выводу, что в узких каньонах узкие струи, вероятно, не наблю
даются. Эти исследования обнаружили также наличие повышенной 
механической турбулентности, а также три специальных явления 
в воздушном потоке. Эти явления следующие: турбулентность, 
созданная ближайшими вершинами, с роторами, которые перено
сят количество движения вниз в каньон; винтообразные циркуля
ции, возникавшие благодаря взаимодействию между катаба-

Рис. 6.4. Факел выброса, распространяющегося поперек расположенной поблизо
сти повышающейся местности. Концентрация указана интенсивностью штри
ховки. (П о [11].)
Зона 1 — начинающий изгибаться простой приподнятый факел, на который не действует 
сила плавучести (близкое к гауссовому вертикальное распределение).
Зона 2 — зона отклонения, в которой выброс распространяется почти параллельно зем 
ной поверхности (близкое к гауссовому вертикальное распределение).
Зона 3 — переходная зона, или зона смешения, подвергающаяся действию орографиче
ской турбулентности (квазигауссово вертикальное распределение).
Зона 4 — хорошо перемешанная зона (квазигауссово вертикальное распределение).

тическими ветрами склонов и стоком воздуха по сторонам каньо- 
нов, мелкомасштабные турбулентные вихревые дорожки, связан
ные с воздушным потоком около выступов на стенах каньона и над 
ними (рис. 6.3) [5]. Существование роторов с потоками поперек 
каньона отмечалось также Клементсом и Барром [4] в каньоне Лос- 
Аламос.

Старт с сотр. [11] провел исследования на медеплавильном за 
воде в Гарфилде около южного берега Большого Соленого озера 
(штат Юта) и поблизости от изрезанной возвышенности Окуирх. 
Южнее завода местность повышается на 600— 1000 м на протяже
нии 3 км. Исследования с помощью газовых трассеров снова пока
зали, что концентрация газа в 2—4 раза меньше, чем теоретически 
рассчитанная для равнины близ центральной линии приподнятой 
струи. Боковое распространение струи примерно в два раза 
больше, чем над равниной. При неустойчивых условиях струи на
верху отклоняются вверх над хребтами и приземные концентра
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ции много меньше, чем измеренные наверху. При сильно устой
чивом слое непосредственно выше вершины хребта струя загряз
няющих веществ может распространяться в тонком слое над 
горами. Быстрое вертикальное перемешивание приводит к почти 
одинаковым концентрациям по вертикали вниз по течению. 
Однако из-за влияния приземного отражения концентрации на 
уровне земли могут быть в два раза  больше, чем в верхнем слое 
воздуха (зона 4 на рис. 6.4).
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7  Изменения горных климатов

А Данные наблюдений

До сих пор мы давали описание и анализ климатических режимов 
в горах, не касаясь вопроса об изменении климата. Однако 
имеются серьезные доказательства важных климатических колеба
ний в масштабах, имеющих значение для человека, и так как в го
рах человек работает в экстремальных условиях, то такие колеба
ния необходимо изучить и принять в расчет.

В большинстве случаев ряды наблюдений горных обсерваторий 
слишком коротки и не позволяют провести анализ климатических 
колебаний. Измерения на Цугшпитце [6] и Зоннблике [18] в Аль
пах дали, пожалуй, единственные такие длинные ряды наблюде
ний, но даже на этих станциях имеются трудности, связанные со 
сменой приборов или практики наблюдений, которые вносили не
однородность в эти ряды [6, с. 81].

Поэтому из-за ограниченности материалов наблюдений, необхо
димых для построения картины климатических колебаний в горах, 
приходится полагаться на косвенные данные и признаки. Один из 
таких признаков — наличие пней или стволов деревьев выше совре
менной границы леса. В южной части штатов Калифорния и Не
вада остатки погибших деревьев находили на 150 м выше совре
менной границы леса, что указывает на существование в прошлом 
более благоприятных условий в вегетационный период [10, 11]. 
Древесный материал можно датировать радиоуглеродным методом 
и перекрестной датировкой древесных колец других деревьев. Д е
тальное изложение дендроклиматических методов реконструкции 
климатов прошлого можно найти в работе Фриттса [4].

Найденные на г. Вашингтон в восточной части штата Невада 
остатки колючешишечной сосны (P inus longaeva  Bailey) показы
вают, что верхняя граница зоны леса опустилась на 100 м по 
сравнению с ее положением 4000— 2000 лет тому назад [11]. Это 
значит, что либо лето стало холоднее, либо оно стало более влаж
ным, либо и то и другое вместе. Летняя влага существенно ослаб
ляет подготовку этих деревьев к стрессам зимнего иссушения.
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Ламарш [10] установил три периода понижения границы леса в го
рах Уайт-Маунтинс (штат Калифорния): 3500, 2500 и 850— 
450 лет тому назад. Сравнивая изменения в различных местах, 
он доказал, что первое и последнее понижение были в основном 
результатом похолодания, а понижение около 2500 лет тому назад 
было связано с более сухими условиями.

Есть данные, что на Северном острове Новой Зеландии за по
следние примерно 100 лет бук Nothofagus menziesii распростра
нился вверх в пояс субальпийских кустарников и альпийских 
лугов, что говорит о более теплых и солнечных условиях за послед
нее время [3]. Однако те же авторы отмечают, что в других частях 
Северного острова около границы леса растут преимущественно 
старые деревья с признаками близкой гибели, причем указаний на 
восстановление леса мало. На Южном острове недавнее повыше
ние снеговой линии сделало возможным распространение деревьев 
в глубокие ущелья, где прежде саженцы не могли прижиться [20]. 
Но в то же время менее устойчивый снежный покров вызывает 
вспучивание грунта и вымерзание растительности, и эта неустой
чивость частично может быть причиной наблюдающегося пониже
ния верхней общей границы альпийских лугов [3].

Очевидно, однако, что ботанические свидетельства климатиче
ских колебаний следует интерпретировать с осторожностью, так 
как на рост деревьев и восстановление леса могут также воздей
ствовать независимые или связанные между собой биологические 
и почвенные факторы.

Наиболее подробные данные об изменении климата в горах 
дают альпийские ледники. Накопление и таяние снега теснее свя
зано с климатическими параметрами, чем рост деревьев, однако 
в климатической интерпретации изменений, наблюдающихся в лед
никах, также имеются серьезные трудности [17]. Изменения ба
ланса массы ледника вызываются изменениями в накоплении снега 
зимой (в том числе в выпадении снега и метелевом переносе), 
с одной стороны, и изменениями в расходе снега летом вследствие 
испарения и таяния (в том числе в продолжительности и темпе
ратуре сезона таяния, условиях радиации, ветра, влажности и 
температуры над ледником), с другой. Поэтому размер лед
ника определяется местными микро- и топоклиматическими 
условиями, вообще говоря, не связанными четко с крупномас
штабным климатом. Поскольку наиболее часто регистрируется 
положение языка ледника, надо помнить, что соотношение между 
изменениями баланса массы и размером ледника является слож
ным, зависящим от профиля ложа, толщины льда и свойств те
чения ледника [16, 17]. В тех ледниках, где не происходит летнего 
таяния, по кернам ледникового бурения можно определить вели
чину долговременного накопления. Таким источником данных об 
изменении климата, вероятно, может стать ледниковый покров 
Куелкайя на высоте 5600 м в Перуанских Андах [19], но в боль
шинстве более низких альпийских ледников влияние талых вод 
препятствует определению годовых слоев стратификации льда.
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Ледники в Альпах были предметом научного интереса с конца 
XVIII в., и поэтому во многих местах документальные записи 
и пейзажная живопись позволяют определять размеры ледника 
и его толщину в более ранний период. Например, на рис. 7.1 
представлены колебания Нижнего Гриндельвальдского ледника 
с 1590 г. Как указывалось выше, при интерпретации таких записей 
необходимо проявлять осторожность, однако в данном случае есть 
возможность сравнить данные о состоянии ледника с температур
ными наблюдениями в Базеле, ведущимися с 1755 г. Мессерли 
и сотр. [15] доказали, что отступание ледника после 1860 г. 
коррелирует с повышением температур весной и осенью. Имеют 
значение также более короткопериодные колебания летних темпе
ратур, особенно после 1935 г. Для того чтобы уточнить интер
претацию, необходимы данные о накоплении снега зимой, но, 
к сожалению, таких данных нет. Многие ледники Швейцарии нахо
дятся под наблюдением с 90-х годов XIX в. В относительном коли
честве наступающих, стационарных и отступающих ледников обна
руживаются отчетливые колебания за последние 90 лет (рис. 7.2). 
Наступание ледников в 90-х годах XIX в. объясняют холодными 
облачными летними сезонами, когда уменьшалась абляция, а на- 
ступания в течение 1912— 1920 гг. были следствием ряда зим 
с обильным накоплением снега [7].

Различные источники позволили Леруа Ладюри [12] характе
ризовать последнее тысячелетие следующим образом: между
1200— 1300 гг. происходило кратковременное похолодание и насту
пание ледников, за этим последовал резко выраженный холодный 
период и между 1550 и 1850 гг. наблюдался максимум оледенения. 
По-видимому, это оледенение, известное как малый ледниковый 
период, было глобальным, хотя, возможно, и не везде синхронным. 
Согласно Грове [5], в Норвегии наводнения, оползни, лавины 
и наступание ледников на поселения также достигли максимума 
между 1680 и 1750 гг. Однако в Южных Альпах Новой Зеландии 
максимумы оледенения приходились на XIII, XV, XVII, середину 
XVIII и конец XIX в. [3]. Колебания ледников начиная с XVII в. 
свидетельствуют о квазипериодических климатических колебаниях 
продолжительностью 30—60 лет.

Отступание ледников в Новой Зеландии, которое началось при
мерно в 1900 г. и все еще продолжается, является наиболее суще
ственным по крайней мере за последние 1800 лет. Возможно, оно 
связано с повышением температуры примерно на 1 °С. Это озна
чает, что более ранние колебания температуры по абсолютной 
величине были такими же или даже меньшими [3]. Маевский 
и Ешке [13, 14] также пришли к выводу, что в Гималаях 
с 1850 г. в целом происходит общее отступание ледников, но там 
отмечаются местные особенности, связанные с региональными 
и топоклиматическими влияниями. Потепление XX в. является
глобальным, хотя в северном полушарии его кульминация при
шлась примерно на 40-е годы, а имеющиеся данные для южного 
полушария свидетельствуют, что там потепление все еще продол-
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Рис. 7.1. Изменения языка нижнего Гриндельвальдского ледника, Швейцария, 
1590— 1970 гг., по сравнению с 1970 г. (П о [15].)

1 — максимальное и 2 — минимальное распространение (по картинам и литературным 
источникам 1590— 1880 гг.), 3 — морена (предположительно в основном сохранившаяся), 
4 — мореиа (предположительно частично разруш енная), 5 — морена (предположительно 
в основном разрушенная, которую уж е нельзя полностью идентифицировать).

% %

Рис. 7.2. Относительное количество (%) швейцарских ледников, языки которых 
наступали (2 ) и отступали ( / )  в 1890— 1970 гг. (П о данным Постоянной 
службы наблюдений за колебаниями ледников, любезно представленным  
П. К. Маккинноном.)



жается. Рассчитанные изменения размеров небольших экваториаль
ных ледников на г. Д ж ая на 4° ю.ш. в западной части Новой Гви
неи (Ириан-Джая) совместно с разработанной Аллисоном и Крас- 
сом [1] моделью баланса массы ледника были использованы для 
оценки современных изменений климата в этой местности. Вы
числения показывают, что со времени максимального оледенения 
в середине XIX в. температура повысилась на 0,6 °С за 100 лет.

Б Значение изменения климата в горах

Описанные выше результаты междисциплинарных исследований 
свидетельствуют о временном изменении климата в горах. Такие 
изменения климатического режима в горах могут иметь большое 
практическое значение. В таких странах, как Новая Зеландия, 
Норвегия и Швейцария, где гидроэлектрические станции являются 
главным источником энергии, изменения в выпадении снега и в лед
никовом стоке могут приводить к серьезным экономическим по
следствиям. Сокращение сезона с устойчивым снежным покровом 
или сильное отступание ледников в альпийских странах может 
также иметь долговременные последствия для лыжной «индуст
рии» и туризма. В связи с этим предсказываемый рост средней 
глобальной температуры на 1,5—3,0 °С при удвоении содержания 
углекислого газа в атмосфере примерно к 2030 г. заслуживает 
специального внимания с точки зрения связанного с ним повыше
ния снеговой линии в горных областях [2, 8]. Изменения других 
климатических элементов могут также иметь последствия практи
ческого характера. Кроме того что более теплая и солнечная по
года благоприятствует росту деревьев на больших высотах, она 
может привести к уменьшению расходов на отопление зданий 
и вместе с тем повысить экономическую эффективность солнечных 
установок.

В настоящее время в ответ на растущую международную озабо
ченность по поводу климатической изменчивости и изменений 
климата разработаны программы мониторинга различных клима
тических показателей. Например, единственные надежные данные 
о тренде концентрации углекислого газа, получены в обсерватории 
Мауна-Лоа (штат Гавайи) — это свидетельствует о большом зна
чении постоянных горных станций [9]. Однако необходимо также 
осуществлять мониторинг уровня концентрации других малых га
зовых примесей и аэрозолей не только в локальном, но и в гло
бальном масштабе. Более того, для оценки источников энергии во 
многих горных странах очень важна хорошая сеть станций, наблю
дающих за радиацией и ветром в горах. У исследований погоды 
и климата в горах, по-видимому, хорошие перспективы, однако хо
телось бы надеяться, что возрождение горной метеорологии будет 
идти по пути долговременного вложения средств, а не кратковре
менных громких программ. Было бы очень печально, если бы ис
следования в горах с помощью автоматических станций и дистан
ционного зондирования не дополнили, а полностью заменили собой
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наблюдения на обычных станциях и обсерваториях в удаленных 
горных местностях. История обсерваторий Бен-Невис в Шотландии 
и Пайкс-Пик в штате Колорадо доказывает, что невозможно вос
становить в горах однажды закрытые станции. Поэтому уместно 
закончить эту книгу выражением признательности наблюдателям- 
метеорологам многих стран за их труд, за то, что они так само
отверженно поддерживают непрерывность наблюдений в горах
вопреки всем тяжелым испытаниям, выпавшим на их долю, су
ровым условиям гор, одиночеству, а иногда непониманию важности 
их работы.
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