БАРИЧЕСКОЕ ПОЛЕ И ВЕТЕР

(по С.П. Хромову)

Барическое поле
В главе второй говорилось об атмосферном давлении, о единицах, в которых оно выражается, и о его изменении с вы​сотой. В этой главе мы остановимся на горизонтальном распре​делении давления и на его изменениях во времени. То и другое тесно связано с режимом ветра.
Распределение атмосферного давления называют барическим полем. Атмосферное давление есть величина скалярная: в каж​дой точке атмосферы оно характеризуется одним числовым зна​чением, выраженным в миллибарах или в миллиметрах ртутного столба. Следовательно, и барическое поле есть скалярное поле. Как всякое скалярное поле, его можно наглядно представить в пространстве поверхностями равных значений данного скаляра, а на плоскости — линиями равных значений. В случае барического поля это будут изобарические поверхности и изобары.

Можно представить так, что вся атмосфера пронизана семей​ством изобарических поверхностей, огибающих Земной шар. Эти поверхности пересекаются с поверхностями уровня под очень малыми углами, порядка угловых минут. В пересечении с каж​дой поверхностью уровня, в том числе с уровнем моря, изобари​ческие поверхности образуют на ней изобары.
Изобарическая поверхность со значением 1000 мб проходит вблизи уровня моря. Изобарическая поверхность 700 мб распо​лагается на высотах, близких к 3 км; изобарическая поверх​ность 500 мб — на высотах, близких к 5 км. Изобарические поверхности 300 и 200 мб располагаются соответственно на вы​сотах около 9 и около 12 км, т. е. вблизи тропопаузы; поверх​ность 100 мб — около 16 км.
Пересекаясь с поверхностями уровня, каждая изобари​ческая поверхность в разных своих точках в каждый момент находится на различных высотах над уровнем моря.

Например, изобарическая поверхность 500 мб может распо​лагаться над одной частью Европы то высоте около 6000 м, а над другой частью Европы — на высоте около 5000 м. Это зависит, во-первых, от того, что и на уровне моря давление в каждый момент в разных местах разное; во-вторых, от того, что средняя температура атмосферного столба в разных местах также различная. А из главы второй мы знаем, что, чем ниже температура воздуха, тем быстрее давление падает с высотой. Если даже на уровне моря давление везде одинаково, то выше​лежащие изобарические поверхности будут снижены в холод​ных участках атмосферы и, напротив, приподняты в теплых.
Карты барической топографии
Пространственное распределение атмосферного давления непрерывно меняется с течением времени. Это значит, что не​прерывно меняется расположение изобарических поверхностей в атмосфере. Чтобы следить за изменениями барического, а также и термического поля, в практике службы погоды еже​дневно составляют по аэрологическим наблюдениям карты топо​графии изобарических поверхностей — карты барической топо​графии.
На карту абсолютной барической топографии наносят вы​соты определенной изобарической поверхности над уровнем моря на разных станциях в определенный момент времени, на​пример поверхности 500 мб в 6 часов утра 1 января 1967 г. Точки с равными высотами соединяют линиями равных высот — изогипсами (абсолютными изогипсами). По изогипсам можно судить о распределении давления в тех слоях атмосферы, в ко​торых располагается данная изобарическая поверхность.
В атмосфере всегда существуют области, в которых давле​ние повышено или понижено по сравнению с окружающими об​ластями. Фактически вся атмосфера состоит из таких областей повышенного или пониженного давления, расположение которых все время меняется. При этом в областях пониженного давле​ния — циклонах или депрессиях — давление на каждом уровне самое низкое в центре области, а к периферии растет. Давление, кроме того, всегда понижается с высотой; поэтому изобари​ческие поверхности в циклоне прогнуты в виде воронок, сни​жаясь от периферии к центру (рис. 54). Следовательно, на карте абсолютной топографии в центре циклона будут находиться изогипсы с меньшими значениями высоты, а на периферии — изогипсы с большими значениями (рис. 55). В области повы​шенного давления — антициклоне, напротив, на каждом уровне в центре будет наивысшее давление; поэтому изобарические поверхности в антициклоне будут иметь форму куполов, и на карте абсолютной барической топографии в центре антициклона мы найдем изогипсы с наивысшими значениями (см. те же рисунки).
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Рис. 54.  Изобарические поверхности в циклоне   (H) и в антициклоне (В) в вертикальном разрезе.

Составляют еще карты относительной барической топо​графии. На такую карту наносят высоты определенной изоба​рической поверхности, но отсчитанные не от уровня моря (как на картах абсолютной барической топографии), а от другой, ле​жащей ниже изобарической поверхности. Например, можно со ставить карту высот поверхности 500 мб над поверхностью 1000 мб и т. д.
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Рис. 55. Циклон (H) и антициклон (В) на карте абсолют​ной топографии изобарической поверхности 500 мб.
Цифры — высоты в десятках метров. В циклоне изобарическая поверхность лежит ближе к уровню моря, чем в антициклоне.

Такие высоты называются относительными, а проведенные по ним изогипсы — относительными изогипсами. Относительная высота одной изобарической поверхности над другой зависит от средней температуры воздуха между этими двумя поверхностями (рис. 56). Из главы второй известно, что барическая ступень зависит от температуры. Но барическая сту​пень, т. е. расстояние между двумя уровнями с давлением, различающимся на единицу, в сущности и есть относительная вы​сота одной изобарической поверхности над другой.
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Рис. 56. Изобарические поверхности в областях тепла (T) и холода (X) в вертикальном разрезе. В  области тепла  они раздвинуты,  в области  холода — сближены

Отсюда сле​дует, что по распределению на карте относительных высот можно судить о распределении средних температур в слое воз​духа между взятыми двумя изобарическими поверхностями.
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Рис. 57. Области тепла  (T) и холода  (X) на карте относительной  топографии    изобарической поверх​ности 500 мб над поверхностью 1000 мб.
В областях тепла толщина атмосферного слоя между двумя поверхностями  увеличена, в областях холода — уменьшена.

Чем больше относительная высота, тем выше температура слоя. Следовательно, карты относительной топографии показывают рас​пределение температуры в атмосфере (рис. 57). Иногда го​ворят, что карты абсолютной и относительной топографии вместе представляют термобарическое поле атмосферы.
В службе погоды карты абсолютной топографии обычно со​ставляются для изобарических поверхностей 1000, 850, 700, 500, 300, 200, 100, 50, 25 мб, а карты относительной топографии — для поверхности 500 над 1000 мб. Составляют карты барической топографии и по осредненным данным за промежутки времени от нескольких дней до месяца. Для климатологических целей применяются карты барической топографии, составленные по многолетним средним данным.
На карты барической топографии, строго говоря, наносят не высоты изобарических поверхностей, а их геопотенциалы. Геопотенциалом (абсолютным) называется потенциальная энер​гия единицы массы в поле силы тяжести. Иначе говоря, геопо​тенциал изобарической поверхности в каждой ее точке есть работа, которую нужно затратить против силы тяжести, чтобы поднять единицу массы от уровня моря в данную точку. По определению геопотенциал в каждой точке атмосферы равен Ф = gz, где z — высота   точки над уровнем моря, а g — ускорение силы тяжести. Итак, в любой точке изо​барической поверхности под данной широтой при данном зна​чении силы тяжести имеется определенный геопотенциал, про​порциональный высоте этой точки над уровнем моря. Поэтому применение геопотенциала вместо высоты вполне возможно и имеет определенные теоретические и технические преимущества. При этом геопотенциал выражают в таких единицах (геопотен​циальных метрах), при которых он численно близок к высоте, выраженной в метрах (и в точности равен ей на уровне моря под широтой 45°). В связи с этим геопотенциал называют еще динамической или геопотенциальной высотой.

Относительный геопотенциал соответственно равен разности абсолютных геопотенциалов двух точек, лежащих на одной вер​тикали.

Изобары
Карты абсолютной барической топографии для нескольких изобарических поверхностей в своей совокупности наглядно представляют барическое поле атмосферы в тех слоях, в кото​рых располагаются эти изобарические поверхности. Но, кроме того, с давних пор принято изображать барическое поле на уровне моря с помощью линий равного давления — изобар. Для этого наносят на географическую карту величины атмо​сферного давления, измеренные в один и тот же момент на уровне моря или приведенные к этому уровню, соединяют точки с одинаковым давлением изобарами. Каждая изобара является следом пересечения какой-то изобарической поверх​ности с уровнем моря. На карте, охватывающей тот или иной географический район, можно для любого момента времени провести целое семейство изобар (рис. 58). Проводят их обычно так, что каждая изобара отличается по величине давления от соседних изобар на 5 мб. Таким образом, изобары могут иметь, например, значения 990, 995, 1000, 1005, 1010 мб и т. д. Можно, разумеется, проводить изобары и через другое число миллибар, например через 10 мб, 2 мб.
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Рис. 58. Изобары на уровне моря (в миллибарах).

H — циклон,   В — антициклон.
Изобары можно построить не только для уровня моря, но и для любого вышележащего уровня. Однако в службе погоды составляют для свободной атмосферы не карты изобар, а опи​санные выше карты барической топографии.
На карте изобар также обнаруживаются уже упоминавшиеся области пониженного и повышенного давления — циклоны и антициклоны. В циклоне самое низкое (минимальное) давление наблюдается в центре; напротив, в антициклоне в центре наблю​дается самое высокое давление. На картах изобар для уровня моря, как и на картах барической топографии, обнаруживается постоянное перемещение этих областей и изменение их интен​сивности, а следовательно, и постоянные изменения барического поля. В практике службы погоды не применяются отдельные карты изобар. Составляют комплексные синоптические карты, на ко​торые, кроме давления на уровне моря, наносят и другие метео​рологические элементы по наземным наблюдениям. На этих картах и проводят изобары.
В климатологии применяются карты изобар для уровня моря, составленные по многолетним средним данным.
Горизонтальный барический градиент
Рассматривая изобары на синоптической карте, мы заме​чаем, что в одних местах изобары проходят гуще, в других — реже.
Очевидно, что в первых местах атмосферное давление ме​няется в горизонтальном направлении сильнее, во-вторых — слабее. Говорят еще: «быстрее» и «медленнее», но не следует смешивать изменения в пространстве, о которых идет речь, с изменениями во времени.
Точно выразить, как меняется атмосферное давление в гори​зонтальном направлении, можно с помощью так называемого горизонтального барического градиента, или горизонтального градиента давления. В главе четвертой говорилось о горизон​тальном градиенте температуры. Подобно этому горизонталь​ным градиентом давления называют изменение давления на единицу расстояния в горизонтальной плоскости (точнее, на по​верхности уровня); при этом расстояние берется по тому на​правлению, в котором давление убывает всего сильнее. А таким направлением наиболее сильного изменения давления является в каждой точке направление по нормали к изобаре в этой точке.

Таким образом, горизонтальный барический градиент есть вектор, направление которого совпадает с направлением нор​мали к изобаре в сторону уменьшения давления, а числовое зна​чение равно производной от давления по этому направлению. Обозначим этот вектор символом — (р, а числовую его вели​чину  -dp/dn, где п — направление нормали к изобаре.
Как всякий вектор, горизонтальный барический градиент можно графически представить стрелкой; в данном случае стрел​кой, направленной по нормали к изобаре в сторону убывания давления. При этом длина стрелки должна быть пропорцио​нальна числовой величине градиента (рис. 59).
В разных точках барического поля направление и величина барического градиента будут, конечно, разными. Там, где изо​бары сгущены, изменение давления на единицу расстояния по нормали к изобаре больше; там, где изобары раздвинуты, оно меньше. Иначе говоря, величина горизонтального барического градиента обратно пропорциональна расстоянию между изобарами.
Если в атмосфере есть горизонтальный барический градиент, это означает, что изобарические поверхности в данном участке атмосферы наклонены к поверхности уровня и, стало быть, пере​секаются с нею, образуя изобары. Изобарические поверхности наклонены всегда в направлении градиента, т. е. туда, куда давление убывает (рис. 60).
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Рис. 59. Изобары и горизон​тальный барический градиент. Стрелками обозначен горизонтальный барический градиент в трех точках  барического  поля.
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Рис. 60. Изобарические поверхности в вертикальном разрезе и направление горизонтального барического градиента. Двойная   линия — поверхность   уровня

Горизонтальный барический градиент является горизонтальной составляющей полного барического градиента. Последний представляет​ся пространственным вектором, ко​торый в каждой точке изобариче​ской поверхности направлен по нор​мали к этой поверхности в сторону поверхности с меньшим значением давления. Числовая величина этого вектора равна –dp/dn; но здесь n — на​правление нормали к изобариче​ской поверхности. Полный бариче​ский градиент можно разложить на вертикальную и горизонтальную составляющие, или на вертикальный  и горизонтальный  градиенты. Можно разложить его и на три составляющие по осям прямоугольных координат X, Y, Z. Давление меняется с высотой гораздо сильнее, чем в гори​зонтальном направлении. Поэтому вертикальный барический градиент в десятки тысяч раз больше горизонтального. Он уравновешивается или почти уравновешивается направленной противоположно ему силой тяжести, как это вытекает из основ​ного уравнения статики атмосферы. На горизонтальное движе​ние воздуха вертикальный барический градиент не влияет. Дальше в этой главе мы будем говорить только о горизонталь​ном барическом градиенте, называя его просто барическим гра​диентом.
На практике измеряют на синоптических картах средний барический градиент для того или иного участка барического поля. Именно, измеряют расстояние ∆n между двумя соседними изобарами в данном участке по прямой, которая достаточно близка к нормалям обеих изобар. Затем разность давлений между изобарами ∆p (обычно это 5 мб) делят на это расстоя​ние, выраженное -в крупных единицах — градусах меридиана (111 км). Средний барический градиент представится по вели​чине отношением конечных разностей - ∆p/∆n мб/град. Вместо градуса меридиана теперь чаще берут 100 км. Определить ба​рический градиент в свободной атмосфере можно из расстоя​ния между изогипсами на картах барической топографии. В дей​ствительных условиях атмосферы у земной поверхности горизон​тальные барические градиенты имеют порядок величины в не​сколько миллибар (обычно 1—3) на каждый градус меридиана.
Изменения барического градиента с высотой
С высотой барическое поле атмосферы меняется. Это зна​чит, что меняются форма изобар и их взаимное расположение, а стало быть, меняются величина и направление барических градиентов. Эти изменения связаны с неравномерным распре​делением температуры.
Представим себе, что в некоторой области у земной поверх​ности никакого барического градиента нет, т. е. давление во всех точках одинаково (рис. 61). Но при этом температура распре​деляется неравномерно: в одной части рассматриваемой области она выше, в другой ниже. Следовательно, существует горизон​тальный температурный (термический) градиент — (T, направ​ленный по нормали к изотерме в ту сторону, куда температура убывает. Мы знаем, что в холодном воздухе барическая ступень меньше, чем в теплом: давление падает с высотой тем быстрее, чем ниже температура воздуха. Отсюда следует, что изобари​ческие поверхности, как правило, не могут быть горизонтальными. Если даже нижняя, приземная изобарическая поверх​ность горизонтальна (как на рис. 61), то каждая вышележащая поверхность будет приподнята над нижележащей поверхностью в холодном воздухе меньше, в теплом «воздухе больше. Следо​вательно, вышележащие поверхности будут наклонены от теп​лого воздуха к холодному, притом наклонены тем больше, чем выше лежит данная поверхность. А это значит, что, хотя у земной поверхности горизонтального барического градиента нет, в вышележащих слоях такой градиент имеется.
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Рис. 61. Связь между горизонтальными градиентами температуры и давления

Обобщая это рассуждение, можно сказать, что, каков бы ни был горизонтальный барический градиент у земной поверх​ности, с высотой он будет приближаться к горизонтальному температурному градиенту. Иначе говоря, он получает дополни​тельную составляющую, пропорциональную горизонтальному гра​диенту температуры и направленную по нему. Чем больше вы​сота, тем больше будет эта дополнительная составляющая.
Поэтому на достаточно большой высоте горизонтальный ба​рический градиент будет близко совпадать по направлению со средним горизонтальным градиентом температуры в слое воз​духа от нижнего уровня до верхнего. Это значит, что в теплых областях атмосферы давление на высоте будет повышенным, а в холодных областях пониженным. Изобарические поверхности будут при этом наклонены в сторону температурного градиента, т. е. от высоких температур к низким.

Величина барического градиента будет в разных случаях ме​няться с высотой по-разному. Допустим, например, что бариче​ский градиент внизу направлен противоположно среднему тем​пературному градиенту. Тогда с высотой, получая дополнитель​ную составляющую противоположного направления, он будет убывать, на какой-то высоте превратится в нуль и дальше, из​менив направление на противоположное, будет возрастать. В других случаях барический градиент возрастает от самой зем​ной поверхности. Но обратим еще внимание на то, что, по​скольку с высотой убывают абсолютные величины давления, то при малых горизонтальных градиентах температуры бари​ческие градиенты могут убывать с высотой
Для уточнения   изложенного добавим,  что горизонталь​ный барический градиент на верхнем уровне dp2/dn с достаточным приближением выражается уравнением, которое можно полу​чить из основного уравнения статики:
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Здесь dp1/dn — горизонтальный барический градиент на ниж​нем уровне, p1 и р2 — давление на нижнем и верхнем уровнях, Тт и (m — средняя температура и средняя плотность слоя воздуха между уровнями, dTm/dn — горизонтальный градиент сред​ней температуры слоя.
Если градиент температуры отсутствует (dTm/dn = 0), то второй член правой части обращается в нуль; остается первый член, говорящий о том, что барический градиент на верхнем уровне dp2/dn будет совпадать по направлению с барическим гра​диентом на нижнем уровне dp1/dn, а по величине будет меньше его в p2/p1  раз, т. е. во столько, во сколько давление вверху меньше
давления внизу. Если же горизонтальный градиент темпе​ратуры существует, то барический градиент получает с высотою еще дополнительную составляющую, пропорциональную гра​диенту температуры. Она также пропорциональна разности вы​сот (z2 – z1), и, стало быть, с возрастанием высоты барический градиент будет все более приближаться к температурному гра​диенту по направлению.

Барические системы

Области пониженного и повышенного давления, на которые постоянно расчленяется барическое поле атмосферы, называют барическими системами (рис. 62). Барические системы основных типов — циклон и антициклон — на приземных синоптиче​ских картах обрисовываются замкнутыми концентрическими изобарами неправильной, в общем округлой или овальной формы.
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Рис. 62. Изобары на уровне моря в различных типах барических систем.

/—циклон,       // — антициклон,       /// — ложбина,       IV— гребень, V — седловина.

При этом в центре циклона давление ниже, чем на пери​ферии, а в центре антициклона давление выше, чем на перифе​рии. Изобарические поверхности в циклоне прогнуты вниз в виде воронок, а в антициклоне выгнуты вверх в виде куполов. Горизонтальные барические градиенты в циклоне направлены от периферии к центру, а в антициклоне — от центра к перифе​рии. Размеры циклонов и антициклонов очень велики; их попе​речники измеряются тысячами километров (в так называемых тропических циклонах — сотнями километров).
Кроме описанных барических систем с замкнутыми изоба​рами, различают еще барические системы с незамкнутыми изо​барами. К ним относятся ложбина (пониженного давления) и гребень (повышенного давления).
Ложбина — это полоса пониженного давления между двумя областями повышенного давления. Изобары в ней либо близки к параллельным прямым, либо имеют вид латинской буквы V (в последнем случае ложбина является вытянутой периферий​ной частью циклона). Изобарические поверхности в ложбине напоминают желоба с ребром, обращенным вниз. Центра в ложбине нет, но есть ось, т. е. линия, на которой давление имеет минимальное значение или (если изобары имеют вид буквы V) на которой изобары резко меняют направление. На каждом уровне ось совпадает с ребром изобарического же​лоба. Барические градиенты в ложбине направлены от пери​ферии к оси.
Гребень представляет собой полосу повышенного давления между двумя областями пониженного давления. Изобары в гребне либо напоминают параллельные прямые, либо имеют форму латинской буквы U. В последнем случае гребень является периферийной частью антициклона, характеризующейся выпучи​ванием изобар. Изобарические поверхности в гребне имеют вид желобов, обращенных выпуклостью вверх. Гребень имеет ось, на которой давление максимальное или на которой изобары сравнительно резко меняют направление. Барические градиенты в гребне направлены от оси к периферии.
Различают еще седловину — участок барического поля между двумя циклонами (или ложбинами) и двумя антицикло​нами (или гребнями), расположенными крест-накрест. Изобари​ческие поверхности в седловине имеют характерную форму седла: они поднимаются в направлении к антициклонам и опу​скаются в направлении к циклонам. Точка в центре седловины называется точкой седловины.

Изменения барического поля с высотой в циклонах и антициклонах
Поскольку барические градиенты с высотой приближаются к температурным градиентам, то и изобары с высотой прибли​жаются по направлению к изотермам. Но изотермы в циклонах и антициклонах, вообще говоря, обнаруживают несимметричное распределение температуры. Именно, в восточной (обычно пе​редней) части циклона, где ветры направлены из низких широт, температура выше; в западной (обычно тыловой) части, где ветры направлены из высоких широт, она ниже.
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Рис. 63. Изобары в циклоне  (H) и антициклоне  (В)  на уровне моря (сплошные кривые) и в высоких слоях (прерывистые кривые).
В антицикло​нах будет наоборот. Следовательно, изотермы имеют волнооб​разную форму: в передней части циклона они продвинуты к вы​соким широтам, в тыловой части — к низким широтам; в анти​циклоне — наоборот. А стало быть, и изобары на высотах, при​нимая форму, близкую к форме изотерм, на некоторой высоте размыкаются и становятся такими же волнообразными (рис. 63). При этом над передней (восточной) частью приземного циклона в средней или верхней тропосфере располагается гребень повы​шенного давления, совпадающий с языком теплого воздуха, а над тыловой (западной) частью — ложбина пониженного дав​ления, совпадающая с языком холодного воздуха. Над перед​ней частью приземного антициклона располагается ложбина, связанная с низкими температурами, а над тыловой частью — гребень, связанный с высокими температурами.
В некоторых случаях температура в области циклона или антициклона распределяется достаточно равномерно, т. е. го​ризонтальные градиенты температуры малы. Тогда изобары остаются замкнутыми до больших высот. Но характер измене​ния барического поля с высотой при этом зависит от того, какая температура наблюдается в области данной барической системы: более высокая или более низкая, чем вне ее.
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Рис. 64. Высокий  (холодный)   и низкий   (теплый)  циклон. Изобарические поверхности  в вертикальном  разрезе.
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Рис. 65. Низкий (холодный) и высокий (теплый)  антициклон Изобарические поверхности в вертикальном разрезе.
Если циклон существует в холодном воздухе и температура самая низкая в его центральной части, то с высотой барические градиенты мало меняют направление и замкнутые изобары с низким давлением в центре обнаруживаются до больших вы​сот тропосферы. Следовательно, холодный циклон является вы​соким (рис. 64 слева). Напротив, если циклон совпадает с теплой воздушной массой и температура в центре циклона наивысшая, такой циклон быстро исчезает с высотой, так как в нем допол​нительный барический градиент, связанный с градиентом температуры, противоположен нижнему градиенту. Такой теплый циклон является низким. В вышележащих слоях над таким цик​лоном будет располагаться антициклон (рис. 64 справа). Об​ратно, холодные антициклоны являются низкими, а теплые — высокими (рис. 65).
Колебания давления

Атмосферное давление в каждой точке земной поверх​ности или в любой точке свободной атмосферы все время ме​няется, т. е. либо растет, либо падает. Эти изменения давления в основном непериодического характера. В умеренных и высоких широтах они значительно сильнее, чем в тропических (зато в тропических широтах ярче выражен суточный ход давления).
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Рис. 66. Средний суточный ход атмосферного давления  в Индийском  океане.
Иногда за одни сутки давление в данном пункте меняется на 20—30 мб. Даже за 3 часа давление может измениться на 5 мб и больше. Запись хода давления на барограмме имеет вид волнообразной неправильной кривой: давление в течение неко​торого времени (порядка часов или десятков часов) то мед​ленно, то быстро падает, затем растет, затем снова падает и т. д. Поэтому изменения давления называют еще колебаниями дав​ления.
При метеорологических наблюдениях отмечают величину из​менения давления (p за последние 3 часа перед сроком наблю​дений. Эта величина называется барической тенденцией.
Изменения давления частично имеют периодический ха​рактер суточного хода. При этом суточное колебание давления двойное: максимальные значения наблюдаются дважды в сутки — перед полуднем и перед полуночью (около 9—10 и около 21—22 часов по местному времени), а минимальные - рано утром и после полудня (около 3—4 и около 15—16 часов); см. рис. 66.
Суточный ход давления хорошо выражен в тропиках, где его амплитуда, т. е. разность между наибольшим и наимень​шим значением в течение суток, может достигать 3—4 мб. От тропиков к полюсам амплитуда суточных колебаний убы​вает; под 60-й параллелью она измеряется только десятыми долями миллибара, и суточные колебания здесь перекрываются и маскируются несравненно более значительными непериодиче​скими колебаниями. Таким образом, суточный ход давления во внетропических широтах не имеет никакого значения и даже не может быть обнаружен непосредственным наблюдением; его можно установить только путем статистической обработки на​блюдений.
Причинами суточного хода давления являются: суточный ход температуры воздуха; собственные упругие колебания атмо​сферы, возбуждаемые суточными колебаниями температуры; приливные волны в атмосфере, усиливаемые резонансом с ее собственными колебаниями.

Междусуточная изменчивость давления. Крайние значения
Мы уже знаем, что в атмосфере постоянно возникают, эволюционируют и перемещаются крупномасштабные бари​ческие системы — циклоны и антициклоны. Особенно сильны и часты они во внетропических широтах. Вследствие этой так называемой циклонической деятельности и получаются неперио​дические колебания давления, достигающие, как сказано выше, очень больших значений.
Общую характеристику непериодических изменений давле​ния можно дать с помощью междусуточной изменчивости давле​ния. Так мы будем называть среднюю многолетнюю величину изменения давления за сутки, например по утренним наблю​дениям, независимо от знака изменения, т. е. независимо от того, растет давление или падает.
У земной поверхности в умеренных широтах средняя между​суточная изменчивость давления порядка 3—10 мб; больше всего она в северных частях океанов северного полушария. Зи​мой, когда циклоническая деятельность развита сильнее, измен​чивость больше, чем летом. В тропиках междусуточная измен​чивость давления равна лишь десятым долям миллибара, т. е. значительно меньше амплитуды суточного хода. Междусуточная изменчивость давления в умеренных широ​тах остается значительной во всей толще тропосферы. На уровне 10 км она мало чем отличается от изменчивости у земной по​верхности, и даже на высоте 15 км она еще около 2,5 мб. Это показывает, что циклоническая деятельность не ограничивается нижней тропосферой, а захватывает и значительно более высокие слои, даже в стратосфере. Карты топографии высоких изобарических поверхностей вполне это подтверждают.
В каких пределах колеблется давление в данном месте в течение месяца или года? Это также зависит от интенсив​ности циклонической деятельности; поэтому размах колебаний давления возрастает с географической широтой. Под 60° с. ш. колебания давления в течение месяца зимою достигают над морем 60 мб и над сушей 40 мб. Под 10° с. ш. соответствующие значения только 5 и 10 мб.
В течение года колебания давления, конечно, еще больше. В Ленинграде, например, колебания давления за год в среднем 76 мб; в Джакарте, под экватором, 12 мб.
Еще больше абсолютная амплитуда давления в данном месте, т. е. разность между самой высокой и самой низкой из когда-либо наблюдавшихся здесь величин давления. В Москве за 35 лет давление колебалось от 1037 до 944 мб, т. е. в пре​делах почти 100 мб.
Если же рассматривать весь Земной шар в целом за длитель​ное время, то давление на уровне моря варьирует в пределах почти 200 мб. В Барнауле в январе 1900 г. наблюдалось давле​ние, которое после приведения к уровню моря оказалось рав​ным 1080 мб; а в центре тайфуна над Японией в сентябре 1934 г. было отмечено давление на уровне моря. 884 мб.
Области изменения давления
Так как непериодические изменения давления связаны с циклонической деятельностью, то изменения одного знака, т. е. падение или рост, происходят сразу на большой площади. Если нанести на карту изменения давления, происшедшие в разных пунктах за один и тот же промежуток времени, на​пример за 12 или 24 часа, то обнаруживается, что на карте есть большие области, где давление за это время падало, и другие области, где оно росло. Соединив на карте изолиниями точки с одинаковыми изменениями давления, мы получим си​стему изаллобар, т. е. линий равного изменения давления во времени.
Изаллобары имеют форму неправильных замкнутых кривых, приближающихся к овалам, и очерчивают на карте области падения давления и области роста давления (рис. 67). При этом в области падения давления на центр области приходится наи​большее падение; в области роста давления на центр области приходится наибольший рост. Области падения и роста давле​ния вместе называют областями изменения давления или изаллобарическими областями.
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Рис  67. Области падения (П) и роста (P) давле​ния на карте изаллобар.
Строя карты изаллобар за последовательные промежутки времени, можно видеть, что изаллобарические области меняют свое положение на карте, перемещаются. Это перемещение, так же как и перемещение циклонов и антициклонов, проис​ходит приблизительно в направлении воздушных течений в сред​ней тропосфере, а скорость его несколько меньше скорости ветра на этих высотах.
Годовой ход давления

Циклоническая деятельность испытывает определенные го​довые изменения. Над океанами умеренных широт циклоны зи​мой глубже, чем летом. Над материками зимой преобладают сильные антициклоны, а летом — области пониженного давле​ния. Над субтропическими частями океанов круглый год преоб​ладают антициклоны, но в северном полушарии они сильнее вы​ражены летом, чем зимой, и т. д.
В связи с сезонными изменениями в циклонической деятель​ности атмосферное давление обнаруживает годовой ход, в раз​ных областях Земли разный. В отдельные годы годовой ход давления может более или менее сильно различаться. Но все же в нем есть определенные особенности, свойственные данному ме​сту, которые хорошо отображены в многолетних средних вели​чинах.
Типы годового хода давления разнообразны. Наиболее прост он над материками, где максимум приходится на зиму и мини​мум на лето, а годовая амплитуда растет с удалением от океа​нов. Так, в Москве в январе среднее давление 1020 мб, в июле 1011 мб; годовая амплитуда 9 мб (все величины давления здесь и дальше в этом параграфе приведены к уровню моря). В Таш​кенте в январе 1026 мб, в июле 1004 мб; годовая амплитуда 22 мб. В пустыне Гоби годовая амплитуда близка к 40 мб.
Хорошо выражен годовой ход того же типа и на окраинах материков в муссонных областях. Например, в Токио максимум в ноябре и минимум в июне; годовая амплитуда 9 мб. Во Вла​дивостоке максимум в январе и минимум в июле; годовая ампли​туда почти 14 мб. В Бомбее максимум в январе и минимум в июне; годовая амплитуда 10 мб.
В высоких широтах океанов максимум наблюдается ранним летом и минимум зимой; например, на Ян-Майене 1020 мб в мае и 1001 мб в январе (амплитуда 19 мб). В средних широтах океа​нов нередок двойной ход давления — с максимумами летом и зимой и с минимумами весной и осенью, причем амплитуда очень невелика. В тропических океанах годовой ход давления выражен слабо.
Месячные и годовые аномалии давления

Средние месячные величины давления за один и тот же ка​лендарный месяц в разные годы различны. Они могут значи​тельно отличаться от многолетней средней этого месяца, т. е. от его климатической нормы.
Отклонение средней величины давления в отдельный месяц определенного года от многолетней средней того же месяца называют месячной аномалией давления. Месячные аномалии особенно велики зимой (в 2—3 раза больше, чем летом); на океанах больше, чем на материках; в высоких широтах больше, чем в низких. Это значит, что режим атмосферного давления на материках менее изменчив от года к году, чем на океанах, а в тропиках менее изменчив, чем в средних и высоких широтах.

Средние месячные аномалии давления над Европой и Атлан​тикой в субполярных широтах порядка 5—6 мб зимой и 2—3 мб летом. В средних широтах они 3—4 мб зимой и 1—2 мб летом. В тропиках Атлантического океана они около 1 мб в оба сезона. При этом на суше они несколько меньше, чем на море.С удалением в глубь материка месячные аномалии давле​ния убывают. Так, в Ленинграде средняя месячная аномалия давления в зимние месяцы 6 мб, в Свердловске 5 мб, в Барнауле 3 мб, в Нерчинске 2,5 мб. Точно так же и в более низких широ​тах: на Азорских островах 3 мб, в Палермо 2 мб, в Тбилиси 1,5 мб.
Выше приведены средние месячные аномалии. В отдельные годы месячные аномалии, конечно, могут быть значительно больше. Так, в Исландии наблюдались отклонения среднего ме​сячного давления от многолетней нормы на 42 мб, в Париже — на 27 мб, на Азорских островах — на 14 мб.
Средние годовые значения давления в отдельные годы также отклоняются от многолетнего среднего, создавая годовые ано​малии. Последние меньше, чем месячные аномалии. Средняя го​довая аномалия давления в высоких широтах порядка 1,5—2 мб, в средних широтах порядка 1 мб, в низких менее 0,5 мб. В от​дельные годы годовые аномалии могут быть гораздо больше. В Исландии наблюдались годовые аномалии до 9 мб, в Па​риже— до 5 мб, в Барнауле — до 6 мб, в Тбилиси — до 3 мб
Месячные аномалии давления имеют один и тот же знак над обширными площадями земной поверхности. Если в каком-ни​будь пункте среднее месячное давление было, например, ниже нормы, то и в соседних местах, хотя бы и не по всем направле​ниям от данного места, оно было также ниже нормы. Иначе го​воря, аномалии давления имеют пространственное протяжение. Это понятно, так как они связаны с такими особенностями ци​клонической деятельности, которые наблюдаются на больших пространствах.
Нам осталось рассмотреть географическое распределение атмосферного давления. Однако мы обратимся к нему позже, в главе седьмой, в связи с общей циркуляцией атмосферы. Дело в том, что распределение атмосферного давления и распределе​ние воздушных течений над Земным шаром находятся в самой тесной связи, и потому целесообразно рассматривать их сов​местно.

Теперь же мы обратимся к общим вопросам, связанным с вет​ром, т. е. с переносом воздуха относительно земной поверхности.
Скорость ветра
Как нам уже известно из главы второй, ветром называют движение воздуха относительно земной поверхности, причем, как правило, имеется в виду горизонтальная составляющая этого движения. Однако иногда говорят о восходящем или о нисходя​щем ветре, учитывая также и вертикальную составляющую. Ветер характеризуется вектором скорости. На практике под скоростью ветра подразумевается только числовая величина ско​рости; именно ее мы будем в дальнейшем называть скоростью ветра, а направление вектора скорости — направлением ветра.

Скорость ветра выражается в метрах в секунду, в километрах в час (в особенности при обслуживании авиации) и в узлах (в морских милях в час). Чтобы перевести скорость из метров в секунду в узлы, достаточно умножить число метров в секунду на 2.

Существует еще оценка скорости (или, как принято говорить в этом случае, силы) ветра в баллах, так называемая шкала Бо​форта, по которой весь интервал возможных скоростей ветра де​лится на 12 градаций. Эта шкала связывает силу ветра с раз​личными его эффектами, такими, как степень волнения на море, качание ветвей и деревьев, распространение дыма из труб и т. п. Каждая градация по шкале Бофорта носит определенное назва​ние. Так, нулю шкалы Бофорта соответствует штиль, т. е. пол​ное отсутствие ветра. Ветер в 4 балла, по Бофорту называется умеренным и соответствует скорости 5—7 м/сек; в 7 баллов — сильным, со скоростью 12—15 м/сек; в 9 баллов — штормом, со скоростью 18—21 м/сек; наконец, ветер в 12 баллов по Бофор​ту— это уже ураган, со скоростью свыше 29 м/сек.
Различают сглаженную скорость ветра за некоторый не​большой промежуток времени, в течение которого производятся наблюдения, и мгновенную скорость ветра, которая вообще сильно колеблется и временами может быть значительно ниже или выше сглаженной скорости. Анемометры обычно дают зна​чения сглаженной скорости ветра, и в дальнейшем речь будет идти именно о ней.

У земной поверхности чаще всего приходится иметь дело с ветрами, скорости которых порядка 4—8 м/сек и редко пре​вышают 12—15 м/сек. Но все же в штормах и ураганах уме​ренных широт скорости могут превышать 30 м/сек, а в отдельных порывах достигать 60 м/сек. В тропических ураганах скорости ветра доходят до 65 м/сек, а отдельные порывы — до 100 м/сек. В маломасштабных вихрях (смерчи, тромбы) возможны скоро​сти и более 100 м/сек. В так называемых струйных течениях в верхней тропосфере и в нижней стратосфере средняя скорость ветра за длительное время и на большой площади может дохо​дить до 70—100 м/сек.
Скорость ветра у земной поверхности измеряется анемо​метрами разной конструкции. Чаще всего они основаны на том, что давление ветра приводит во вращение приемную часть при​бора (чашечный анемометр, мельничный анемометр и пр.) или отклоняет ее от положения равновесия (доска Вильда). По скорости вращения или величине отклонения можно определить скорость ветра. Есть конструкции, основанные на манометриче​ском принципе (трубка Пито). Имеется ряд конструкций само​пишущих приборов — анемографов и (если измеряется также и направление ветра) анеморумбографов. Приборы для измере​ния ветра на наземных станциях устанавливаются на высоте 10—15 м над земной поверхностью. Измеренный ими ветер и называется ветром у земной поверхности.
Об измерении ветра в вы​соких слоях атмосферы го​ворилось в главе первой.
Направление ветра
Нужно хорошо запом​нить, что, говоря о направ​лении ветра, имеют в виду направление, откуда он дует. Указать это направление можно, назвав либо точку горизонта, откуда дует ве​тер, либо угол, образуемый направлением ветра с мери​дианом места, т. е. его азимут. В первом случае различают 8 основных румбов гори​зонта: север, северо-восток, восток, юго-восток, юг, юго-за​пад, запад, северо-запад — и 8 промежуточных румбов между ними: север-северо-восток, восток-северо-восток, восток-юго-во​сток, юг-юго-восток, юг-юго-запад, запад-юго-запад, запад-се​веро-запад, север-северо-запад (рис. 68). 16 румбов, указываю​щих направление, откуда дует ветер, имеют следующие сокра​щенные обозначения, русские и международные:
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Произносится: N — норд, E — ост, S — зюйд, W — вест.
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Рис. 68. Румбы горизонта
Если направление ветра характеризуется углом его с мери​дианом, то отсчет ведется от севера по часовой стрелке. Таким образом, северу будет соответствовать 0° (360°), северо-востоку 45°, востоку 90°, югу 180°, западу 270°. При наблюдениях над ветром в высоких слоях атмосферы направление его, как правило, указывается в градусах, а при наблюдениях на назем​ных метеорологических станциях — в румбах горизонта.
Направление ветра определяется с помощью флюгера, вра​щающегося около вертикальной оси. Под действием ветра флю​гер принимает положение по направлению ветра. Флюгер обычно соединяется с доской Вильда.
Так же как и для скорости, различают мгновенное и сгла​женное направление ветра. Мгновенные направления ветра значительно колеблются около неко​торого среднего (сглаженного) направления, которое определяет​ся при наблюдениях по флю​геру.

Однако и сглаженное направ​ление ветра в каждом данном месте Земли непрерывно меняет​ся, а в разных местах в одно и то же время оно также различ​но. В одних местах ветры раз​личных направлений имеют за длительное время почти равную повторяемость, в других — хоро​шо выраженное преобладание одних направлений ветра над дру​гими в течение всего сезона или года. Это зависит от условий об​щей циркуляции атмосферы и от​части от местных топографических условий.
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Рис. 69. Роза ветров.
При климатологической обработке наблюдений над ветром можно для каждого данного пункта построить диаграмму, пред​ставляющую собой распределение повторяемости направлений ветра по основным румбам, в виде так называемой розы ветров (рис. 69). От начала полярных координат откладываются на​правления по румбам горизонта (8 или 16) отрезками, длины которых пропорциональны повторяемости ветров данного на​правления. Концы отрезков можно соединить ломаной линией. Повторяемость штилей указывается числом в центре диаграммы (в начале координат). При построении розы ветров можно учесть еще и среднюю скорость ветра по каждому направлению, умно​жив на нее повторяемость данного направления. Тогда график покажет в условных единицах количество воздуха, переносимого ветрами каждого направления.

Для представления на климатических картах направление ветра обобщают разными способами. Можно нанести на карту в разных местах розы ветров. Можно определить равнодействую​щую всех скоростей ветра (рассматриваемых как векторы) в данном месте за тот или иной календарный месяц в течение многолетнего периода и затем взять направление этой равнодей​ствующей в качестве среднего направления ветра. Но чаще опре​деляется преобладающее направление ветра. Именно, опреде​ляется квадрант с наибольшей повторяемостью. Средняя линия этого квадранта принимается за преобладающее направление.
Линии тока
Ветер, как всякий вектор, можно изобразить стрелкой, причем длина стрелки должна характеризовать числовую вели​чину скорости, а направление — то направление, куда ветер дует. Например, в случае северо-восточного ветра стрелка должна быть направлена на юго-запад.
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Рис. 70. Линии тока.
Пространственное распределение ветра, стало быть, является векторным полем. Его можно представать графически разными способами. Наиболее наглядно поле ветра представляется с по​мощью линий тока, аналогичных, например, силовым линиям в магнитном поле. В каждой точке поля, в которой ветер известен, его наносят стрелкой, имеющей то направление, куда дует ветер. Затем на карте проводят линии тока так, чтобы направ​ление ветра в каждой точке поля совпадало с направлением ка​сательной к линии тока, проходящей через эту точку. Линии тока проводят тем ближе друг к другу, чем больше скорость ветра в данном участке поля. Таким образом, на карте полу​чается система линий тока (рис. 70), при первом взгляде на которую можно заключить, как именно течет воздух в данной области в данный момент.
Нужно помнить, что линии тока для  определенного срока наблюдений представляют собой именно моментальный снимок с поля ветра.
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Рис. 71. Точки сходимости и расходимости  (вверху) и линии сходимости  и расходимости (внизу).

Не следует смешивать их с путями (траекториями) воздушных частиц. Дело в том, что с течением времени поле ветра изменяется и, стало быть, меняется распределение линий тока. Каждая воздушная частица за некоторое время проделы​вает свой путь в меняющемся поле ветра, и поэтому ее путь не совпадает с линиями тока, построенными для одного определен​ного момента. Только если поле ветра установившееся, т. е. если с течением времени распределение скоростей в поле не меняется, линии тока и траектории воздушных частиц будут совпадать. Для этого необходимо, как будет показано дальше, чтобы и барическое поле с течением времени не менялось.

Линии тока можно строить и для средних условий, например по преобладающим направлениям ветра или по равнодействующим ветра за многолетний период.
В некоторых местах на карте линии тока сближаются, сходятся, в некоторых - расходятся. Бывает, что линии тока сходятся в одной точке - точке сходимости, как бы вливаясь в нее с разных сторон, или, наоборот, они расходятся по всем направлениям от одной точки — точки расходимости. Бывают и та​кие случаи, когда линии тока вли​ваются в одну линию — линию схо​димости — или, напротив, расходятся от одной линии — линии расходимости (рис. 71).
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Рис.  72.  Односторонняя линия сходимости.
Если на поле с линией сходимости налагается переносное движение, то может получиться, что линии тока направлены к линиям сходимости только с одной стороны, а с другой выходят из этой линии, как показано на рис. 72. Такую линию сходимости называют односторонней.
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Рис. 73. Связь сходимости  (слева)  и расходимости  (справа)  с вертикальными движениями  (в вертикальном разрезе).

Легко понять, что сходимость линий тока должна сопрово​ждаться восходящим движением стекающегося воздуха, а расхо​димость, напротив, нисходящим движением растекающегося воздуха (рис. 73). Сходимость или расходимость может быть при​суща полю ветра в силу распределения давления. Частично ли​нии тока могут сходиться или расходиться вследствие влияния трения на движущийся воздух (см. дальше). Кроме того, схо​димость или расходимость может быть связана с топографией или орографией подстилающей поверхности. Если воздух течет по суживающемуся руслу, например между горными хребтами, линии тока сходятся; если по расширяющемуся руслу — расхо​дятся.

Порывистость ветра
Ветер постоянно и быстро меняется по скорости и направ​лению, колеблясь около каких-то средних величин. Причиной этих колебаний (пульсаций, или флуктуации) ветра является турбулентность, о которой говорилось в главе второй. Колеба​ния эти можно регистрировать чувствительными самопишущими приборами. Ветер, обладающий резко выраженными колеба​ниями скорости и направления, называют порывистым. При осо​бенно сильной порывистости говорят о шквалистом ветре.
При обычных станционных наблюдениях над ветром опре​деляют среднее (сглаженное) направление и среднюю его ско​рость за промежуток времени порядка нескольких минут. При наблюдениях по флюгеру Вильда наблюдатель должен в тече​ние двух минут следить за колебаниями флюгарки и в течение двух минут за колебаниями доски Вильда, а в результате опре​делить среднее (сглаженное) направление и среднюю (сглажен​ную) скорость за это время. Чашечный анемометр дает возмож​ность определить среднюю скорость ветра за любой конечный промежуток времени.
Однако представляет интерес также и изучение порывистости ветра. Порывистость можно характеризовать отношением ампли​туды колебаний скорости ветра за некоторый промежуток вре​мени к средней скорости за то же время; при этом берется либо средняя, либо наиболее часто встречающаяся амплитуда. Под амплитудой подразумевается разность между последовательными максимумом и минимумом мгновенной скорости. Есть и другие характеристики изменчивости, в том числе и направления ветра.
Порывистость тем больше, чем больше турбулентность. Следовательно, она сильнее выражена над сушей, чем над морем; особенно велика в районах со сложным рельефом местности; больше летом, чем зимой; имеет послеполуденный максимум в суточном ходе.
В свободной атмосфере турбулентность может приводить к болтанке самолетов. Болтанка особенно велика в сильно раз​витых облаках конвекции. Но она резко возрастает и при от​сутствии облаков в зонах так называемых струйных течений.

Влияние препятствий на ветер

Всякое препятствие, стоящее на пути ветра, будет как-то на него влиять, возмущать поле ветра. Такие препятствия могут быть и крупномасштабными, как горные хребты, и мелкомас​штабными, как здания, деревья, лесные полосы и т. д. Прежде всего препятствие отклоняет воздушное течение: оно должно либо обтекать препятствие с боков, либо перетекать через него сверху. При этом горизонтальное обтекание происходит в боль​шей степени. Перетекание происходит тем легче, чем неустойчи​вее стратификация воздуха, т. е. чем больше вертикальные градиенты температуры в атмо​сфере. Перетекание воздуха через препятствия приводит к очень важным следствиям, таким, как увеличение об​лаков и осадков на навет​ренном склоне горы при восходящем движении воз​духа и, наоборот, рассеяние облачности на подветренном склоне при нисходящем дви​жении.
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Рис. 74. Орографическое усиление ветра.
Обтекая препятствие, ве​тер перед ним ослабевает, но с боковых сторон усиливается, особенно у выступов препятствий (углы зданий, мысы бере​говой линии и пр.). Линии тока в таких местах сгущаются. За препятствием скорость ветра уменьшается, там имеется ветровая тень.
Очень существенно усиливается ветер, попадая в суживаю​щееся орографическое ложе, например между двумя горными хребтами. При продвижении воздушного потока его поперечное сечение уменьшается; а так как сквозь уменьшающееся сечение должно пройти столько же воздуха, то скорость возрастает (рис. 74). Этим объясняются сильные ветры в некоторых райо​нах; например, северные ветры во Владивостоке сильнее, чем в районах, расположенных севернее его. Тем же объясняется и усиление ветра в проливах между высокими островами и даже на городских улицах.

Перед препятствием и за ним иногда создаются так называе​мые наветренные и подветренные вихри.
Влияние полезащитных лесных полос на микроклиматиче​ские условия полей связано в первую очередь с тем ослаблением ветра в приземных слоях воздуха, которое создают лесные полосы. Воздух перетекает поверх лесной полосы, и, кроме того, скорость его ослабевает при просачивании его сквозь просветы в полосе. Поэтому непосредственно за полосой скорость ветра резко ослаблена. На более далеком расстоянии за полосой ско​рость ветра увеличивается. Однако первоначальная, неослаблен​ная скорость ветра восстанавливается только на расстоянии, рав​ном 40—50-кратной высоте деревьев полосы, если полоса ажур​ная (несплошная). Влияние сплошной полосы распространяется на расстояние, равное 20—30-кратной высоте деревьев и меньше.
Ускорение воздуха под действием барического градиента
Ветер возникает в связи с неравномерным распределением атмосферного давления, т. е. в связи с наличием горизонтальных разностей давления. Если бы давление воздуха в каждой гори​зонтальной плоскости (на каждой поверхности уровня) было во всех точках одинаково, ветра не было бы. При неравномерном распределении атмосферного давления воздух стремится пере​мещаться из мест с более высоким давлением в места с более низким давлением.

Мерой неравномерности распределения давления является горизонтальный барический градиент. Воздух стремится дви​гаться от высокого давления к низкому по наиболее короткому пути; это и есть направление барического градиента. При этом воздух получает ускорение тем большее, чем больше барический градиент. Следовательно, барический градиент есть сила, сооб​щающая воздуху ускорение, т. е. вызывающая ветер и меняющая скорость ветра.
Горизонтальный барический градиент есть равнодействующая сил давления, действующих в горизонтальном направлении на единицу объема воздуха (подобно тому, как вертикальный бари​ческий градиент, о котором мы говорили в главе второй, есть равнодействующая сил давления, действующих на единицу объема по вертикали). Следовательно, он является силой, отне​сенной к единице объема, что видно и из его размерности, которая есть размерность силы, деленная на размерность объема:
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Но в уравнениях гидродинамики и динамической метеороло​гии силы относят к единице массы. Для того чтобы получить силу барического градиента, действующую на единицу массы, нужно разделить величину градиента на плотность воздуха. Тогда мы получим для силы горизонтального барического градиента   числовое   значение – 1/ρ*dp/dn. Но направлению эта  сила
в каждой точке барического поля совпадает с направлением нормали к изобаре в сторону убывания давления.

Только сила барического градиента приводит воздух в дви​жение и увеличивает его скорость. Все другие силы, проявляю​щиеся при движениях воздуха, могут лишь тормозить движение и отклонять его от направления градиента.
Сила, рассчитанная на единицу массы, равна ускорению, сообщаемому этой  силой.  Следовательно,  выражение  — 1/ρ*dp/dn представляет собой ускорение, которое получает воздух под дей​ствием барического градиента. Найдем порядок величины этого ускорения.
Стандартное значение для плотности воздуха при темпера​туре 0° и давлении 1000 мб равно 1273 г/м3, т.е. 1,273*10-3 г/см3; возьмем округленно 10-3 г/см3. Барический градиент примем рав​ным одному миллибару на 100 км. Один миллибар равен 1000 дин/см2, или 103 г/см*сек2. Сто километров — это 107 см.
Подставив все эти числовые значения в выражение 1/ρ*dp/dn, по​лучим с достаточным приближением 10-1 см/сек2.
Таким образом, градиент в 1 мб на 100 км создает ускорение примерно в 0,1 см/сек2; градиент в 3 мб на 100 км — примерно в 0,3 см/сек2. Это очень небольшие величины; но и остальные силы, действующие на воздух в горизонтальном направлении, того же порядка.
Если бы на воздух действовала только сила барического градиента, то движение воздуха под действием этой силы было бы равномерно ускоренным. Хотя ускорение, сообщаемое воз​духу силой градиента, невелико, при более или менее длитель​ном действии этой силы воздух получил бы очень большие и притом неограниченно растущие скорости. В действительности этого не бывает. Воздух движется, как правило, со скоростью по​рядка нескольких метров и, очень редко, нескольких десятков метров в секунду, причем обычно скорость ветра мало меняется в течение длительного времени. Это значит, что, кроме силы гра​диента, на движущийся воздух действуют другие силы, более или менее уравновешивающие силу градиента.
Отклоняющая сила вращения Земли
Мы уже знаем, что под ветром имеется в виду движение воздуха относительно земной поверхности, т. е. относительно системы координат, вращающейся вместе с Землей. В механике доказывается, что при движении любого тела во вращающейся системе координат возникает отклонение от первоначального направления движения относительно этой системы. Иными сло​вами, тело, движущееся во вращающейся системе координат, получает относительно этой системы так называемое поворотное ускорение, или ускорение Кориолиса, направленное под прямым углом к скорости. Таким образом, поворотное ускорение не ме​няет величину скорости, а только меняет направление движения.

Будем под вращающейся системой координат разуметь по​верхность вращающейся Земли, а под телом — воздух. На вра​щающейся Земле поворотное ускорение (здесь и дальше речь идет о его горизонтальной составляющей) направлено в север​ном полушарии вправо от скорости, в южном — влево.
Поворотное ускорение объясняется не тем, что есть какая-то внешняя сила, отклоняющая воздух от первоначального на​правления движения. На самом деле воздух стремится сохра​нить по инерции свое первоначальное направление движения, но не относительно вращающейся Земли, а относительно мирового пространства, относительно неподвижной системы координат. Система же координат, связанная с земной поверхностью, к ко​торой относят ветер, поворачивается под движущимся воздухом в процессе суточного вращения Земли. Таким образом, не воздух отклоняется от первоначального направления относительно Зем​ли, а Земля с ее параллелями и меридианами поворачивается под движущимся воздухом в противоположную сторону.
Поворотное ускорение на Земле имеет величину А =2ω sin φV, где ω есть угловая скорость вращения Земли, φ — географиче​ская широта и V — скорость движения (ветра). Повторим, что речь идет только о горизонтальной составляющей поворотного ускорения.
Условно можно назвать поворотное ускорение отклоняющей силой вращения Земли (отнесенной к единице массы) или си​лой Кориолиса.
Отклоняющая сила вращения Земли обращается в нуль у экватора и имеет наибольшую величину на полюсе. Она также пропорциональна скорости ветра V и обращается в нуль при скорости, равной нулю. Если тело неподвижно, то никакого ускорения относительно Земли оно получить не может. Направ​лена отклоняющая сила под прямым углом к скорости, вправо в северном полушарии и влево в южном.
Найдем числовое значение величины 2ωV , например, для V=  10 м/сек. Так как полный оборот Земли вокруг оси продол​жается 24 часа, т. е. 86400 сек, то угловая скорость вращения Земли ω = 2π : 86400 сек-1 = 7,29*10-5 сек-1. Взяв удвоенное зна​чение этой величины и умножить его на 10 м/сек, т. е. на103 см/сек, получим ускорение, сообщаемое воздуху отклоняю​щей силой вращения Земли на полюсе при ветре 10 м/сек. Оно равно 1,5*10-1 см/сек2 и, таким образом, оказывается величиной того же порядка, что и ускорение, создаваемое в атмосфере ба​рическими градиентами. Это очень важное обстоятельство: от​клоняющая сила вращения Земли при движении воздуха может уравновесить силу барического градиента.
Геострофический ветер

Простейший вид движения воздуха, который можно пред​ставить теоретически, — это прямолинейное равномерное движе​ние без трения. Такое движение при отклоняющей силе, отличной от нуля, называют геострофическим ветром.
При геострофическом ветре, кроме движущей силы градиента G = - 1/ρ*dp/dn на воздух действует еще отклоняющая сила вращения Земли A = 2ω*sinφ*V. Поскольку движение пред​полагается равномерным, обе силы уравновеши​ваются, т. е. равны по ве​личине и направлены взаимно противоположно. Отклоняющая сила вра​щения Земли в северном полушарии направлена под прямым углом к ско​рости движения вправо. Отсюда следует, что сила градиента, равная ей по величине, должна быть направлена под прямым углом к скорости влево. А так как под прямым углом к градиенту лежит изобара, то это значит, что геостро​фический ветер дует вдоль изобар, оставляя низкое давление слева (рис. 75).
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Рис. 75.  Геострофический ветер. G — сила барического градиента, А — отклоняю​щая сила вращения Земли, V — скорость ветра.

В южном полушарии, где отклоняющая сила вращения Земли направлена влево, геострофичёский ветер дол​жен дуть, оставляя низкое давление справа. Скорость геострофи​ческого ветра легко найти, написав условие равновесия действую​щих сил, т. е. приравняв их сумму нулю. Получим
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откуда, решив уравнение, найдем для скорости геострофического ветра
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Это значит, что скорость геострофического ветра прямо пропорциональна величине самого барического градиента. Чем больше градиент, т. е. чем гуще проходят изобары, тем сильнее ветер. 

Подставим в формулу (2) числовые значения для плот​ности воздуха при стандартных условиях давления и темпера​туры на уровне моря и для угловой скорости вращения Земли; выразим скорость ветра в метрах в секунду, а барический гра​диент — в миллибарах на 100 км. Тогда получим формулу (2) в рабочем виде, удобном для определения скорости геострофи​ческого ветра (на уровне моря) по величине градиента:
[image: image27.png]48 Ap

Vo lujeex] = o 7 AR

[446/100 wcx]. 3




Например, при барическом градиенте 1 мб/100 км под широ​той 55° получим VG = 5,8 м/сек; при градиенте 2 мб/100 км — вдвое больше и т. д.
Ветер у земной поверхности всегда более или менее отли​чается от геострофического ветра и по скорости, и по направ​лению. Это происходит потому, что у земной поверхности доста​точно велика сила трения, которая для геострофического ветра предполагается равной нулю. Но в свободной атмосфере, примерно начиная с 1000 м, действительной ветер уже очень близок к геострофическому, т. е. дует приблизительно по изо​барам со скоростью, определяемой формулой (2). Сила трения на этой высоте и на более высоких уровнях так мала, что ею можно пренебречь. Кривизна траекторий воздуха в большинстве случаев там также мала, т. е. движение воздуха близко к прямолинейному. Наконец, хотя действительный ветер, как правило, не является вполне равномерным движением, все же ускорения в атмосфере обычно невелики.
В действительности ветер в свободной атмосфере все-таки отклоняется от изобар в ту или иную сторону, но на очень не​большой угол, порядка нескольких градусов. Скорость его также хотя и близка к скорости геострофического ветра, но не в точ​ности равна ей. Тем не менее близость действительного ветра в свободной атмосфере к геострофическому ветру дает важную возможность с достаточным приближением определять скорость и направление действительного ветра на высотах по распреде​лению давления.
Градиентный ветер
Если движение воздуха происходит без действия силы тре​ния, но криволинейно, то это значит, что, кроме силы градиента и отклоняющей силы вращения Земли, появляется еще центробежная сила, выражающаяся как С = V2/r, где V — скорость, a r — радиус кривизны траектории движущегося воздуха. Направлена центробежная сила по радиусу кривизны траектории наружу, в сторону выпуклости траектории.
Тогда в случае равномерного движения должны уравнове​шиваться уже три силы, действующие на воздух, — градиента, отклоняющая и центробежная.
Допустим, что траектории движения являются окружностями (рис. 76, 77). Скорость в любой точке траектории направлена по касательной к окружности в этой точке. Отклоняющая сила на​правлена под прямым углом к скорости, стало быть, по радиусу окружности вправо (в северном полушарии). Центробежная сила также направлена по радиусу кривизны круговой траектории всегда в сторону ее выпуклости. Сила градиента должна уравновешивать геометрическую сумму этих двух сил и лежать на одной прямой с ними, т. е. на радиусе окружности. Это значит, что и барический градиент направлен под прямым углом к ско​рости. Поскольку под прямым углом к градиенту лежит каса​тельная к изобаре, то, стало быть, ветер направлен по изобаре.
Такой теоретический случай равномерного движения воздуха по круговым траекториям без влияния трения называют гради​ентным ветром. Из изложенного видно, что траектории в случае градиентного ветра совпадают с изобарами. Градиентный ветер, так же как и геострофический, направлен по изобарам, в этом случае уже не прямолинейным, а круговым.
В понятие градиентного ветра часто включают также и геострофический ветер, как предельный случай градиентного ветра при радиусе кривизны изобар, равном бесконечности.

Градиентный ветер в циклоне и антициклоне
Для градиентного  ветра возможны два случая.
а) В барической системе с концентрическими круговыми изо​барами градиенты направлены по радиусам от периферии к цен​тру (рис. 76). Это значит, что в центре системы давление самое низкое, а к периферии оно растет. Такая барическая система с самым низким давлением в центре и с концентрическими кру​говыми изобарами представляет собой простейший вид циклона. Центробежная сила в циклоне направлена всегда наружу, в сторону выпуклости траектории (изобары), т. е. в данном слу​чае против силы градиента.
Как правило, центробежная сила в действительных атмосфер​ных условиях меньше силы градиента. Поэтому для равновесия действующих сил нужно, чтобы отклоняющая сила вращения Земли была на​правлена так же, как и центробежная сила, и что​бы они вместе уравнове​шивали силу градиента. Это значит, что откло​няющая сила должна быть направлена также нару​жу, от центра циклона. Скорость же ветра долж​на отклоняться на прямой угол от отклоняющей си​лы, в северном полуша​рии влево. Стало быть, ве​тер должен дуть по кру​говым изобарам циклона против часовой стрелки, отклоняясь от бариче​ского градиента вправо.
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Рис   76   Градиентный  ветер  в  циклоне.

G — сила    барического    градиента,   А — откло​няющая   сила   вращения   Земли,   С — центро​бежная  сила,   V—скорость  ветра.
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Рис. 77. Градиентный ветер в антициклоне. Обозначения те же, что и на рис.   76.

б) В центре бариче​ской системы давление самое высокое, к перифе​рии оно убывает. Следо​вательно, барические гра​диенты направлены от центра к периферии (рис. 77). Это случай области высокого давления, анти​циклона. Центробежная сила и в антициклоне на​правлена наружу, в сто​рону выпуклости изобар, стало быть, одинаково с силой градиента. Отсюда следует, что отклоняющая сила вращения Земли должна быть направлена внутрь антициклона, чтобы уравновешивать две оди​наково направленные силы — градиента и центробежную. А если отклоняющая сила направлена к центру, то скорость, отклоняю​щаяся от нее на прямой угол влево (в северном полушарии), должна  быть направлена так,  чтобы ветер дул  по круговым изобарам антициклона по часовой стрелке.

Запомним это очень важное различие между циклоном и антициклоном.

В обоих случаях, как и в случае геострофического ветра, скорость градиентного ветра отклоняется от барического гра​диента вправо. Но это только в северном полушарии. В южном полушарии, где отклоняющая сила вращения Земли направлена влево от скорости, градиентный ветер будет отклоняться от градиента влево. Поэтому для южного полушария движение воздуха по изобарам в циклоне получается по часовой стрелке, а в антициклоне — против часовой стрелки. В дальнейшем мы будем рассматривать только условия северного полушария.
Скорость Vgr градиентного ветра определяется из квадрат​ного уравнения
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смысл которого в том, что все три силы (градиента, отклоняю​щая и центробежная) уравновешиваются. Знак плюс соответ​ствует градиентному ветру в циклоне, а знак минус — в анти​циклоне.
Отсюда легко заключить, что при одном и том же градиенте скорость градиентного ветра в циклоне меньше, а в антициклоне больше, чем при прямолинейных изобарах, т. е. больше, чем скорость геострофического ветра. Это видно и из рис. 76 и 77. Скорость ветра пропорциональна отклоняющей силе. Но в случае антициклона отклоняющая сила больше, а в случае циклона меньше, чем сила градиента. Поэтому одному и тому же гра​диенту соответствует в антициклоне большая скорость ветра, чем в циклоне.
Действительный ветер в циклонах и антициклонах в свобод​ной атмосфере близок к градиентному ветру еще более, чем к геострофическому. Но в слоях, близких к земной поверхности, действительный ветер вследствие трения сильно отличается и от того, и от другого.
Термический ветер

Геострофический или градиентный ветер направлен, как мы уже знаем, по изобарам. Приблизительно по изобарам направ​лен и действительный ветер в свободной атмосфере.
Но если с высотой меняется направление изобар, то вместе с ним должно меняться направление ветра. Равным образом и скорость ветра будет меняться с высотой в зависимости от из​менения величины барического градиента.
Нам уже известно, что бариче​ский градиент получает с высотой дополнительную составляю​щую, направленную по температурному градиенту и пропорцио​нальную ему, а также и приросту высоты. Следовательно, и градиентный ветер получает с высотой дополнительную состав​ляющую скорости, направленную по изотерме (имеется в виду средняя изотерма всего рассматриваемого слоя атмосферы). Эту дополнительную составляю​щую ΔV называют термиче​ским ветром. Ее нужно приба​вить к градиентному ветру на нижнем уровне V0, чтобы полу​чить градиентный ветер на верхнем уровне V (рис. 78).
Если барический градиент на нижнем уровне совпадает по направлению с температур​ным градиентом в вышележа​щей атмосфере, то он с высо​той возрастает, не меняя на​правления. В этом случае изо​бары на всех уровнях будут совпадать по направлению с изотермами, а термический ве​тер будет совпадать по направ​лению с ветром на нижнем уровне. Ветер при этом воз​растает с высотой; не меняя своего направления.
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Рис. 78. Термический ветер.

V0 — ветер на нижнем уровне,  ΔV  — тер​мический  ветер, V — ветер    на    верхнем уровне,  T = const — изотерма.

Если барический градиент на нижнем уровне противоположен по направлению температурному градиенту, то он будет соот​ветственно убывать с высотой. Вместе с ним, не меняя направ​ления, будет убывать и ветер до тех пор, пока он не превратится в нуль и не перейдет на противоположное направление. Если же градиенты барический и температурный образуют между собой угол, меньший 180°, то термический ветер будет направлен вправо или влево относительно ветра на нижнем уровне, смотря по тому, в какую сторону барический градиент отклоняется от температурного. Поэтому с высотой ветер, приближаясь к изо​терме, вращается либо вправо, либо влево.
В восточной (передней) части циклона, где барический гра​диент направлен приблизительно к западу, а температурный — к северу, ветер, приближаясь к изотерме, с высотой вращается вправо; в тыловой  (западной) части циклона — влево. В анти​циклоне будет наоборот.
Теория термического ветра относится, строго говоря, к гра​диентному ветру. Но установленные закономерности вполне оп​равдываются и для действительных условий в атмосфере.
Сила трения
Трение в атмосфере также является силой, которая сооб​щает уже существующему движению воздуха отрицательное ус​корение, т. е. замедляет движение, а также меняет его направ​ление.
В первом приближении силу трения в атмосфере можно счи​тать направленной противоположно скорости. Сила трения наи​более велика у самой земной поверхности. С высотой она убы​вает и на уровне около 1000 м становится незначительной по сравнению с другими силами, действующими на движение воз​духа. Поэтому начиная с этой высоты ею можно пренебречь. Высота, на которой сила трения практически исчезает (от 500 до 1500 м, в среднем около 1000 м), называется уровнем трения.

Нижний слой тропосферы, от земной поверхности до уровня трения, называется слоем трения или планетарным пограничным слоем.
Сила трения в этом слое вызывается тем, что воздух течет над шероховатой земной поверхностью и скорость воздушных ча​стиц, непосредственно соприкасающихся с земной поверхностью, замедляется. Частицы с уменьшенной скоростью в процессе тур​булентного обмена передаются в вышележащие слои, а сверху взамен их поступают частицы с большей скоростью, которые в свою очередь замедляются при соприкосновении с земной по​верхностью. Таким образом, вследствие турбулентности умень​шение скорости передается вверх на более или менее мощный слой атмосферы. Это и будет слой трения.
При неустойчивой стратификации атмосферы в дополнение к динамической турбулентности развивается термическая турбу​лентность — конвекция, особенно сильно перемешивающая воз​дух по вертикали. В результате при не​устойчивой стратификации (что над сушей особенно часто бы​вает летом) замедляющее влияние трения распространяется на более мощный слой воздуха и уровень трения располагается выше, чем при устойчивой стратификации (особенно частой зи​мою). Но зато у земной поверхности влияние трения на скорость и направление ветра при неустойчивой стратификации будет меньше, чем при устойчивой.

Влияние трения на скорость и направление ветра

Скорость ветра уменьшается вследствие трения настолько, что у земной поверхности (на высоте флюгера) над сушей она примерно вдвое меньше, чем скорость геострофического ветра, рассчитанная для того же барического градиента. Например, в Берлине средняя годовая скорость ветра у земной поверхности 4,8 м/сек, а средняя скорость геострофического ветра, вычислен​ного по приземным барическим градиентам, 9,5 м/сек.
[image: image32.png]



Рис. 79. Геотриптический ветер (равномерное прямолинейное движение воздуха при наличии силы трения). 
G — сила   барического   градиента,   А — отклоняющая сила вращения Земли, R — сила трения, V — скорость ветра.
Над мо​рем скорость действительного ветра составляет около двух тре​тей от скорости геострофического ветра.

С высотою сила трения быстро убывает и скорость ветра поэтому возрастает, пока на высоте, близкой к 1000 м, не стано​вится очень близкой к скорости геострофического ветра, по край​ней мере в среднем. В Берлине средняя годовая скорость ветра на высоте 1000 м равна 10,2 м/сек, т. е. немногим больше, чем приземная скорость геострофического ветра.
Сила трения влияет и на направление ветра.
Представим себе равномерное прямолинейное движение воз​духа при наличии силы трения (геотриптический ветер). Это значит, что должны уравновешиваться три силы: градиента, откло​няющая и трения (рис. 79). Так как сила трения направлена противоположно скорости, то она не лежит на одной прямой с отклоняющей силой вращения Земли. Поэтому и сила гра​диента, уравновешивающая сумму двух остальных сил, не может лежать на одной прямой с отклоняющей силой. Как видно из рис. 79, она будет составлять со скоростью ветра не прямой, а острый угол. Иными словами, скорость ветра будет направлена не по изобарам. Она будет пересекать изобары, отклоняясь при этом от градиента вправо (в северном полушарии), но составляя с ним некоторый угол меньше прямого.
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Рис. 80. Изобары  (сплошные кривые)  и линии тока (прерывистые   кривые)    в   нижних   слоях   циклона (слева) и антициклона (справа).

Скорость ветра можно в этом случае разложить на две составляющие — по изобаре и по градиенту.
Если представить себе равномерное движение воздуха при круговых изобарах и при наличии силы трения, мы придем к аналогичному выводу. И в этом случае сила трения не совпа​дает по направлению с отклоняющей силой; поэтому и сила барического градиента не лежит на одной прямой с отклоняю​щей силой. Скорость ветра также будет отклоняться от изобар, имея составляющую, направленную по барическому градиенту.

При этом в циклоне, где градиенты направлены от перифе​рии к центру, ветер тоже будет иметь составляющую, направлен​ную к центру. Она присоединяется к составляющей, направлен​ной по изобарам против часовой стрелки. Поэтому в нижних слоях циклона ветер будет дуть против часовой стрелки, втекая от периферии к центру. В антициклоне же составляющая по изобарам будет направлена по часовой стрелке, и к ней присое​диняется составляющая, направленная по градиенту наружу, от центра антициклона к периферии. Ветер в нижних слоях анти​циклона будет дуть по часовой стрелке, одновременно вынося воздух изнутри антициклона к периферии.
Проведя линии тока в нижних слоях циклона, мы увидим, что они представляют собой спирали, закручивающиеся против часовой стрелки и сходящиеся к центру циклона. Центр ци​клона будет для линий тока точкой сходимости. В нижних слоях антициклона линии тока представляют собой спирали, расходя​щиеся по часовой стрелке от центра антициклона. Последний будет для линий тока точкой расходимости (рис. 80).
Понятно, что в южном полушарии спиралеобразные линии тока будут направлены в циклоне по часовой стрелке и в анти​циклоне против часовой стрелки. Но составляющая скорости ветра, нормальная к изобарам, будет и там в циклоне направ​лена внутрь, а в антициклоне наружу.
Угол отклонения ветра от градиента

Угол, который скорость ветра составляет с барическим градиентом, у земной поверхности имеет среднюю величину 60°. Угол между скоростью ветра (линией тока) и изобарой имеет дополнительную до прямого угла величину порядка 30°. Однако в разных условиях этот угол разный. Над морем ветер может отклоняться от градиента на величину 70—80°, так что стано​вится очень близким к изобарам; над сушей угол отклонения ветра от градиента значительно меньше, порядка 40—50°. Он ме​няется также в зависимости от скорости ветра и от вертикаль​ной стратификации атмосферы.
С высотой угол отклонения ветра от градиента быстро воз​растает и на уровне трения становится очень близким к 90°. Это значит, что ветер там будет иметь направление, близкое к направлению градиентного ветра, т. е. к изобарам. В отдель​ных случаях, когда ветер имеет значительное ускорение и, стало быть, сильно отличается от градиентного, он и на уровне трения будет существенно отклоняться от изобар.
Так как ветер у земной поверхности отклоняется от изобар влево, то с высотой, приближаясь к изобаре, он меняет на​правление, вращаясь вправо, по часовой стрелке. Таким обра​зом, слой трения характеризуется правым вращением ветра с высотой. Только в том случае, если направление самих изобар с высотой очень быстро меняется, обнаруживается либо левое вращение ветра в слое трения, либо неизменность направления ветра по высоте. Одновременно скорость ветра в слое трения растет с высо​той. Изменения скорости и направления ветра с высотой в этом слое можно представить годографом, т. е. кривой, соединяющей концы векторов, изображающих ветер на разных высотах и проведенных из одного начала (рис. 81). Эта кривая называется спиралью Экмана.
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Рис. 81. Спираль Экмана. Скорости и направления ветра на различных высотах от земной поверхности до уровня трения.

Суточный ход ветра
В слое трения обнаруживается суточный ход скорости ветра, часто хорошо заметный не только при осреднении дан​ных наблюдений, но и в отдельные дни. У земной поверхности над сушей максимум скорости ветра наблюдается около 14 ча​сов, минимум — ночью или утром. Начиная примерно с высоты 500 м суточный ход обратный, с максимумом ночью и миниму​мом днем.

Амплитуда суточного хода скорости ветра над сушей — по​рядка половины средней суточной величины скорости. Особенно велика она летом в ясную погоду.
Над морем суточный ход скорости ветра незначителен. Ко​нечно, суточный ход часто перекрывается непериодическими из​менениями ветра, связанными с циклонической деятельностью.
Причина суточного хода скорости ветра — в суточном ходе турбулентного обмена. При развитии конвекции в первую по​ловину дня вертикальное перемешивание между приземным слоем и вышележащими слоями воздуха усиливается; во второй по​ловине дня и ночью оно ослабевает. Усиленное дневное переме​шивание приводит к выравниванию скоростей ветра между при​земным слоем и вышележащей частью слоя трения. Воздух сверху, с увеличенными скоростями, поступает в процессе обмена вниз, и тем самым общая скорость ветра внизу днем повышается. В то же время приземный воздух, замедленный трением перемещается вверх, и в верхней части слоя трения происходит умень​шение скорости. Ночью, при ослабленном вертикальном перемешивании, скорость внизу будет меньше, чем днем, а вверху больше.
Над морем некоторое усиление конвекции приходится на ночь, а потому и суточный мак​симум ветра наблюдается ночью.
Суточный ход обнаруживается и в направлении ветра. Воз​растание скорости утром и днем в приземном слое над сушей сопровождается вращением ветра вправо, по часовой стрелке; убывание скорости вечером и ночью — вращением влево. В бо​лее высоких слоях происходит обратное: левое вращение при усилении скорости и правое при ослаблении. В южном полу​шарии вращение происходит в обратном направлении.

Причина суточного изменения направления ветра та же — суточный ход турбулентного обмена. При дневном усилении об​мена направление ветра в приземном слое приближается к на​правлению ветра в верхней части слоя трения, т. е. к направле​нию изобар; отсюда и правое вращение. При ночном ослаблении обмена ветер приземного слоя в меньшей степени выравнивается с ветром более высоких слоев; поэтому ночью происходит уда​ление приземного ветра от изобар, т. е. левое его вращение. В верхней части слоя трения условия будут обратными.
На горных вершинах суточный ход ветра в общем такой же, как в свободной атмосфере, — с максимумом скорости ночью и минимумом днем. Однако в деталях это явление в горах более сложно, чем в свободной атмосфере.
Барический закон ветра
Опыт подтверждает, что ветер у земной поверхности всегда (за исключением широт, близких к экватору) отклоняется от ба​рического градиента на некоторый угол меньше прямого, в север​ном полушарии вправо, в южном влево. Отсюда следует такое положение: если встать спиной к ветру, а лицом туда, куда дует ветер, то наиболее низкое давление окажется слева и несколько впереди, а наиболее высокое давление — справа и несколько сзади. Это положение было найдено эмпирически еще в первой половине XIX века и носит название барического закона ветра, или закона Бейс-Балло. Точно так же действительный ветер в свободной атмосфере всегда дует почти по изобарам, остав​ляя (в северном полушарии) низкое давление слева, т. е. откло​няясь от барического градиента вправо на угол, очень близкий к прямому. Это положение можно считать распространением барического закона ветра на свободную атмосферу.
Барический  закон  ветра,  очевидно,   описывает  свойства действительного   ветра,   близкие   к   известным   нам   свойствам геострофического и геотриптического ветра. Таким образом, за​кономерности движения воздуха, о которых говорилось выше для упрощенных теоретических условий, в основном оправды​ваются и в более сложных действительных условиях. Так, ветер у земной поверхности отклоняется от барического градиента так же, как и геотриптический ветер. Вместе с этим, хотя линии тока в приземном слое циклона или антициклона не являются геоме​трически правильными спиралями, однако характер их все же спиралеобразный и в циклонах они сходятся к центру, а в анти​циклонах расходятся от центра. В свободной атмосфере, несмо​тря на неправильную форму изобар и линий тока и на наличие в движении воздуха ускорений, ветер достаточно близок по на​правлению к изобарам, а скорость его близка к скорости гео​строфического ветра.
Связь ветра с изменениями давления
Как ни малы отклонения действительного ветра в свободной атмосфере от градиентного, именно они имеют решающее зна​чение для изменений атмосферного давления.
Атмосферное давление на каждом уровне, как мы знаем, равно весу вышележащего столба воздуха, т. е. пропорцио​нально массе воздуха в этом столбе. Убыль массы воздуха в ат​мосферном столбе над тем или иным пунктом приводит к паде​нию давления, увеличение массы воздуха — к росту давления.

Над любым уровнем в свободной атмосфере масса воздуха может меняться, между прочим, вследствие вертикальных дви​жений воздуха. При нисходящем движении часть воздуха будет уходить ниже данного уровня, и давление на этом уровне будет убывать. В случае восходящего движения наблюдается обратное.
Но на земной поверхности давление не может изменяться вследствие вертикальных движений. Для этого нужны горизон​тальные перемещения воздуха. Они являются основной причи​ной изменений давления на любом уровне, а на земной поверх​ности — единственной причиной.
Горизонтальное перемещение воздуха может приводить, а мо​жет и не приводить к изменениям давления, смотря по своим особенностям. Если, например, допустить, что ветер геострофиче​ский и дует в широтном направлении и при этом температура воздуха везде одинаковая, то изменений в распределении дав​ления вовсе не будет. Распределение массы воздуха при указан​ных условиях не менялось бы, а следовательно, не менялось бы и распределение давления. Но при движении из одних широт в другие даже и при градиентном ветре были бы небольшие из​менения давления. В действительности давление все время меняется, и подчас очень сильно. Меняется оно как раз за счет отклонений действи​тельного ветра от градиентного. При этом значительные откло​нения действительного ветра от градиентного вследствие трения могут менять распределение давления только в одну сторону, именно выравнивать разности давления, т. е. заполнять циклоны и ослаблять антициклоны. В действительности же всегда на​блюдается также и возрастание разностей давления, т. е. уг​лубление циклонов и усиление антициклонов. Эти изменения в барическом поле происходят в первую очередь за счет таких отклонений действительного ветра от градиентного в свободной атмосфере, при которых имеются составляющие ветра, направ​ленные против градиента.
Фронты в атмосфере
В атмосфере постоянно создаются такие условия, когда две воздушные массы с разными свойствами располагаются одна подле другой и при этом разделены узкой переходной зоной — фронтом. В зоне фронта, при переходе от одной воздушной массы к другой, температура, ветра и влажность воздуха более или менее резко меняются.
В главе второй говорилось о главных фронтах в атмосфере, разделяющих воздушные массы основных географических типов. Рассмотрим теперь основные свойства фронтов.
Зона фронта всегда имеет какую-то ширину в горизонтальном направлении и какую-то толщину по вертикали. Однако и ши​рина, и толщина фронта очень невелики в сравнении с разме​рами разделяемых им воздушных масс. Поэтому, идеализируя действительные условия, можно представлять фронт как поверх​ность раздела между воздушными массами. В пересечении с зем​ной поверхностью фронтальная поверхность, очевидно, образует линию фронта, которую также кратко называют фронтом. При такой идеализации можно рассматривать фронт также и как поверхность разрыва, понимая под этим, что температура и неко​торые другие метеорологические элементы резко меняются в зоне фронта.

Очень важно то обстоятельство, что фронтальные поверх​ности проходят в атмосфере наклонно (рис. 82). Если бы обе воздушные массы были неподвижными, поверхность фронта ме​жду ними проходила бы горизонтально, параллельно горизон​тальным же изобарическим поверхностям; теплый воздух лежал бы при этом над холодным. Но, поскольку воздушные массы движутся, поверхность фронта может существовать и сохра​няться только при условии, что она наклонена к поверхности уровня и, стало быть, к уровню моря. При этом угол наклона за​висит от скоростей, ускорений и температур воздушных масс, а также от географической широты и от ускорения силы тяжести. Теория и опыт показывают, что углы наклона фронтальных поверхностей к земной поверхности очень малы, порядка угло​вых минут. Тангенс угла наклона называют просто наклоном фронта. Он имеет порядок величины от 0,01 до 0,001. Таким об​разом, фронты проходят в атмосфере очень полого. При удале​нии от линии фронта на несколько сотен километров фронталь​ная поверхность окажется всего на высоте нескольких километров. Но все же очень важно, что воздушные массы, разде​ляемые такой поверхностью, располагаются не только одна рядом с другой, но и одна над другой. При этом холодный воздух лежит под теплым воз​духом в виде узкого клина.

На чертежах угол наклона фронтальной поверхности по необходимости приходится пре​увеличивать.
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Рис.  82.  Поверхность фронта  в  вер​тикальном разрезе.
С обеих сторон от поверхности фронта давление одинаково. Но при переходе из одной воздушной массы в другую, с другими температурами и скоростями, изобарические поверхности меняют свое направление, «ломаются». Это значит, что на поверхности фронта испытывают разрыв барические градиенты. Если иметь в виду основное уравнение статики, из которого следует, что барическая ступень в теплом воздухе больше, чем в холодном (и, стало быть, больше вертикальные расстояния между изоба​рическими поверхностями), то при геострофическом ветре в обеих воздушных массах возможны три основных типа распределения давления и ветра около поверхности фронта (рис. 83 и 84).
Из рис. 83 видно, что, пересекая поверхности фронта, изо​барические поверхности прогибаются, принимая вид желобов, открытых вверх. Это распределение давления представляет собой ложбину в барическом поле — явную (случай /) или замаскиро​ванную (случаи // и ///). Легко убедиться, что при этом ско​рости воздушных течений по обе стороны от линии фронта рас​пределяются следующим образом (рис. 84). Если холодный воздух находится на севере, а теплый на юге и, следовательно, поверхность фронта наклонена к северу, то трем случаям распре​деления давления соответствуют три таких случая распределения ветра: 1) западное течение в теплом воздухе и восточное в хо​лодном; 2) оба западных течения, причем в теплом воздухе более сильное; 3)  оба восточных течения, причем в холодном воздухе более сильное.
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Рис.  83.  Типы  распределения  давления  вблизи  фронтальной поверхности в вертикальном разрезе.
Тонкие линии — изобарические поверхности, жирная линия — фронталь ная поверхность.

Фронты в атмосфере не существуют постоянно. Они воз​никают заново, обостряются, размываются, исчезают. Но условия для их образования всегда существуют в тех или иных частях атмосферы, и потому фронты являются не редкой случайностью, а по​стоянной, повседневной осо​бенностью атмосферы.
Обычный механизм об​разования фронтов (фронтогенеза) в атмосфере — это кинематический механизм: фронты возникают под влия​нием таких полей движения воздуха, которые сближают между собой воздушные час​тицы с различной темпера​турой (и другими свойства​ми). В определенной зоне горизонтальные градиенты температуры растут, что и означает образование резкого фронта, вместо постепенного перехода между воздушными массами. Аналогично уже суще​ствующие фронты могут размываться, т. е. превращаться в ши​рокие переходные зоны и сглаживаться.
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Рис. 84. Типы распределения ветра по обе стороны фронта в горизонтальной плос​кости, соответствующие трем типам распределения давления рис. 83

Фронты могут в некоторых случаях возникать и под непо​средственным тепловым влиянием подстилающей поверхности, например вдоль кромки льдов или на границе снежного покрова. Но этот механизм образования фронтов имеет малое значение в сравнении с кинематическим фронтогенезом.
Типы фронтов
В действительных условиях фронты, как правило, не па​раллельны воздушным течениям. Ветер по обе стороны фронта имеет составляющие, нормальные к фронту; поэтому сами фронты не остаются в неизменном положении, а перемещаются.
Фронт может перемещаться либо в сторону более холодного воздуха, либо в сторону более теплого воздуха.
Если линия фронта перемещается по земной поверхности в сторону более холодного воздуха, это значит, что клин холод​ного воздуха отступает и освобождаемое им место занимает теплый воздух. Такой фронт называют теплым фронтом (рис. 85 а). Прохождение теплого фронта через место наблюде​ния приводит к смене холодной воздушной массы теплой воз​душной массой, следовательно, к повышению температуры и к определенным изменениям других метеорологических элементов. Если линия фронта перемещается в сторону теплого воздуха, это значит, что клин холодного воздуха продвигается вперед и теплый воздух перед ним отступает либо вытесняется вверх на​ступающим холодным клином.
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Рис  85. Теплый (вверху) и холодный (внизу) фронт в верти​кальном разрезе.
Такой фронт называют холодным фронтом (рис. 85 б). Его прохождение создает смену теплой воздушной массы на холодную и, в связи с этим, понижение тем​пературы и резкие изменения других метеорологических элемен​тов (рис. 86).
В зонах фронтов (или, как обычно говорят, на фронталь​ных поверхностях) возникают вертикальные составляющие ско​рости движения воздуха. Наиболее важен тот особенно частый случай, когда теплый воздух находится в состоянии восходящего скольжения, т. е. когда одновременно с горизонтальным движе​нием он еще перемещается вверх над клином холодного воздуха. Именно с этим связано развитие над фронтальной поверхностью облачной системы, из которой выпадают осадки.

В случае теплого фронта восходящее скольжение охватывает мощные слои теплого воздуха над всей фронтальной поверхно​стью и возникает обширная система высоко-слоистых — слоисто-дождевых облаков с обложными осадками. В случае холодного фронта восходящее движение теп​лого воздуха ограничено более узкой зоной и особенно сильно перед холодным клином, где теп​лый воздух вытесняется холод​ным. Облака здесь будут в зна​чительной мере иметь характер кучево-дождевых с ливневыми осадками и грозами.
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Рис. 86. Изменение метеороло​гических   элементов    в   одном случае прохождения холодного фронта в Москве.
В атмосфере при эволюции циклонов возникают и более сложные комплексные фронты, представляющие собой объедине​ние двух или нескольких фрон​тальных поверхностей. Это — фронты окклюзии. Они также связаны с облачными системами.
Очень существенно, что все фронты связаны с ложбинами в барическом поле. В случае ста​ционарного фронта изобары в та​кой ложбине параллельны са​мому фронту. Но в случаях теп​лого и холодного фронтов изо​бары имеют форму латинской буквы V, пересекаясь с фронтом, лежащим на оси ложбины.
В связи с этим при прохождении фронта ветер в данном ме​сте будет менять свое направление по часовой стрелке; напри​мер, перед фронтом он является юго-восточным, а за фронтом перейдет на южный, юго-западный или западный.
Фронт и струйное течение
В предшествующем изложении фронт схематически рассма​тривался как геометрическая поверхность разрыва. В действи​тельности фронт есть переходная зона между теплой и холодной воздушными массами. Температура на фронте не испытывает разрыва, а быстро меняется внутри зоны фронта. Это значит, что фронт характеризуется увеличенными горизонтальными гра​диентами температуры. Только внутри тропиков разности тем​ператур на фронте малы и главным признаком фронта стано​вится сходимость линий тока.
Мы уже знаем, что если есть горизонтальный градиент тем​пературы, достаточно совпадающий с горизонтальным бариче​ским градиентом, последний с высотой растет, а с ним растет и скорость ветра.
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Рис. 87. Вертикальный разрез через струйное течение над Европой в одном конкретном случае.
Кривые — изолинии западной составляющей скорости ветра в м/сек; жирные линии — тропопауза в холодном и теплом воздухе; заштрихована зона фронта. Скорость западного переноса на оси струйного течения превышает 100 м/сек
Отсюда следует, что во фронтальной зоне между холодным и теплым воздухом, где горизонтальный гра​диент температуры особенно велик, барический градиент осо​бенно сильно растет с высотой, а с ним и скорость ветра достигает очень больших величин.
В результате в случае резкого фронта над ним наблюдается в верхней тропосфере и в нижней стратосфере в общем парал​лельное фронту сильное воздушное течение в несколько сотен километров шириной, со скоростями порядка 150—300 км/'час. Выше, в стратосфере, где горизонтальный температурный гра​диент меняется на обратный, барический градиент уменьшается с высотой и скорость ветра ослабевает. Максимальная скорость ветра наблюдается вблизи тропопаузы (рис. 87). Указанные сильные воздушные течения вблизи тропопаузы называют струйными течениями. В случае арктического фронта струйные течения обнаруживаются на более низких уровнях. При определенных условиях струйные течения наблюдаются и в стра​тосфере.
Главные фронты тропосферы — полярные, арктические — про​ходят в основном по широте, причем холодный воздух распола​гается в более высоких широтах. Поэтому связанные с ними струйные течения чаще всего направлены с запада на восток. Но при резком отклонении главного фронта от широтного на​правления такое же отклонение имеет и струйное течение.
Струйное течение, встречное по отношению к самолету, будет уменьшать скорость полета; попутное струйное течение будет, напротив, ее увеличивать, иногда существенно. Кроме того, в зоне струйного течения может развиваться сильная турбулентность. Поэтому учет струйных течений важен для обеспечения воздуш​ного транспорта.
