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Ледяные кристаллы в атмосфере зарождаются в результате конденсации водяного пара на аэрозольных 
частицах и гетерогенной кристаллизации микроскоплений переохлаждённой воды в неоднородностях их 
поверхности. Габитус кристаллов, соизмеримых с длиной свободного пробега молекул (102  нм), соответ-
ствует теореме Гиббса–Вульфа и уравнению Томсона–Гиббса. Для последующего роста возникшего кри-
сталла необходимо, чтобы содержание водяного пара в атмосфере превышало равновесную концентрацию 
пара, которую для каждой грани можно охарактеризовать уравнением Клапейрона–Клаузиса с учётом её 
поверхностной энергии. Предложена диаграмма морфологии снежинок в зависимости от абсолютного 
и относительного пересыщения атмосферы водяным паром относительно льда. Установлено, что соотно-
шения между высотой H и поперечным размером атмосферных кристаллов D возрастают при повышении 
относительного пересыщения ∆ci /ci и уменьшаются при увеличении абсолютного пересыщения ∆ci = ci − ca. 
Отношение  H/D изменяется постепенно, чем и объясняется условность разграничения снежинок на типы 
на основе этого показателя. В зависимости от величины H/D поле относительного и абсолютного пересы-
щения можно подразделить на две части: 1) область столбчатых форм – H/D > 0,89; 2) область пластинча-
тых кристаллов – H/D < 0,89. Столбчатые и игольчатые формы можно охарактеризовать как низкотемпера-
турные, а пластинчатые, короткостолбчатые и неправильные  – как высокотемпературные. Многообразие 
форм атмосферных кристаллов льда подразделяется на четыре основные группы: сплошные пластинчатые; 
сплошные столбчатые; дендритные пластинчатые; пустотные столбчатые.

Введение
Документальное и систематическое изучение 

морфологии снежинок началось только с развитием 
фотографии – на рубеже XIX и XX вв., хотя многооб
разие выпадающих кристаллов льда было объектом 
внимания учёных на протяжении многих столетий. 
Первые упоминания о наблюдениях за выпадающи
ми снежинками и их многообразии относятся к XVI–
XVII вв., когда датский астроном Тихо де Браге 
сделал сохранившиеся до нашего времени зарисовки 
выпадавших снежинок. Его исследования продолжил 
И. Кеплер, предложивший своё объяснение форм 
снежинок в трактате «О шестиугольных снежинках», 
опубликованном в 1611 г. [11]. Одна из первых отечес
твенных классификаций форм снежинок с характе
ристикой метеоусловий при их выпадении разработа
на И.Б. Шушкевичем в 1910 г., а в 1940 г. Б.П. Вейн
берг предложил уточнённую классификацию. В эти 
же годы У. Накайя [30] с соавторами составил клас

сификацию, в которую входило семь основных 
групп, и подробно охарактеризовал каждую группу – 
иглы, столбики, плоские кристаллы, столбики в со
четании с плоскими формами, столбики с боковыми 
крыльями, обзернённые кристаллы и крупа, аморф
ные снежинки. В 1940–50е годы Ф.Я. Кли нов, ис
пользуя привязные радиозондовые шары для подъё
ма на высоту до 6 км, провёл в районе г. Верхоянск 
(Якутия) изучение морфологии ледяных кристаллов, 
образующихся в свободной атмосфере, с фиксацией 
типа облачности и гидротермических условий при их 
формировании. Он отметил, что в условиях Верхоян
ска атмосферные кристаллы льда чаще имеют приз
матический (стерженьковый) или игольчатый облик 
и предложил свою морфологическую классифика
цию кристаллов с выделением следующих основных 
форм: иглы, стерженьки, призмы, пластинки и звёзд
чатые кристаллы с последующим подразделением 
каждой из этих форм [12].
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Международная классификация форм атмосфер
ных кристаллов льда, содержащая более 40 типов 
снежинок и базирующаяся, в основном, на класси
фикации У. Накайя, принята в 1949 г. В 1955 г. 
А.Д. Заморский опубликовал монографию [10], в ко
торой обобщил сведения об атмосферном льде, 
имевшиеся к тому времени, и проанализировал 
предложенные классификации снежинок. Он отме
тил, что существующие клас си фикации – сугубо 
морфологические и не раскрывают причин разно
образия форм, поэтому необходима разработка гене
тической классификации, которая отражала бы вли
яние окружающей среды на форму кристаллов.

Постановка проблемы
Положение Дж. У. Гиббса [4] о стремлении 

системы к минимуму свободной (поверхностной) 
энергии постулирует, что совершенный кристалл 
должен иметь форму, при которой его общая свобод
ная (поверхностная) энергия G становится мини
мальной по сравнению с другими формами анало
гичного объёма V (массы m), т.е.:

G = ∑γi Si =  = const, (1)

где γi, Si – соответственно удельная поверхностная 
энергия и площадь iй грани.

Решение этой вариационной задачи предлагает 
теорема Ю.В. Вульфа [3], в соответствии с которой 
кратчайшее расстояние от центра кристалла до iй 
грани пропорционально её удельной поверхност
ной энергии:

γi /hi = λ, (2)

где hi – расстояние по перпендикуляру от центра 
кристалла до iй грани; λ – постоянная величина при 
данном объёме (массе) кристалла (рис. 1).

Согласно теореме Ю.В. Вульфа, равновесная 
форма кристалла представляет собой полиэдр, в 
котором преимущественное развитие имеют грани с 
наименьшей удельной поверхностной энергией. Из 

этого следует, что в изотропной первичной среде в 
процессе роста или растворения равновесный кри
сталл должен оставаться геометрически подобным 
самому себе. Вместе с тем уравнение Томсона–
Гиббса [19] предполагает, что давление пара над 
кристаллом, размером Рh, превышает его давление 
над бесконечной плоской поверхностью Р0, а его 
морфология может отвечать теореме Гиббса–Вульфа 
при условии, что размер кристалла не превышает 
некоторого максимального значения h*:

ln(Ph /P0) = (2v0 /kT)(γ/h), (3)

где v0 – объём на молекулу в кристаллической фазе; 
k – постоянная Больцмана; Т – температура, К.

При этом предполагается, что концентрация 
насыщенного пара над кристаллом конечных раз
меров изменяется за счёт повышенного содержания 
его над рёбрами и вершинами [16]. Среднее содер
жание насыщенного пара над поверхностью льда Р0 
определяется уравнением Клапейрона–Клаузиса 
исходя из энергии его сублимации, т.е. по полной 
энергии выхода молекулы из решётки вещества. 
При среднем радиусе кристалла льда h* > 200 нм, 
что близко к длине свободного пробега молекул 
(102 нм), отношение Рh /Р0, согласно формуле (3), 
становится менее 1,01, поэтому исходная форма 
совершенного кристалла в процессе его дальней
шего роста может изменяться до соответствующей 
симметрии среды. Трансформация термодинами
ческого состояния среды, например нарушение её 
изотропности, ведёт к изменению морфологии пер
воначально равновесного кристалла в сторону 
согласования её с симметрией среды [13, 14].

Морфология совершенного кристалла льда. По
верхностная энергия граней льда определяется 
энергией взаимодействи я молек ул в первой 
(0,276 нм) и второй (0,452 нм) координационных 
зонах решётки льда и количеством разорванных 
связей при формировании соответствующих кри
сталлографических плоскостей [32]. За счёт тетра

Рис. 1. Морфология:
а – полиэдра Гиббса–Вульфа; б – зародыша кристалла 
льда
Fig. 1. Morphology:
а – Gibbs–Wolf polyhedron; б – ice crystal nucleus
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эдрической упаковки молекул H2O кристалличе
ская решётка льда в основных кристаллографиче
ских направлениях формируется пакетами из 
близко расположенных плоскостей, в которых на
ходятся атомы кислорода, связанные водородны
ми связями. Так, в направлениях осей a – [1 00] и 
оси C – [0001] расстояние между плоскостями 
вну три пакета равно соответственно 0,131 и 
0,0925 нм, тогда как между пакетами плоскостей – 
0,262 и 0,276 нм. При этом число водородных 
связей меж ду плоскостями пакета в 2–3 раза 
больше, чем между пакетами, в результате чего 
взаимодействие между плоскостями, формирую
щими пакет, более сильное, чем между пакетами, 
поэтому криста л лографическ ие поверх ности 
могут формироваться лишь завершёнными паке
тами плоскостей [5]. Значения удельной поверх
ностной энергии базисной {0001} и призматиче
ской {1 00} граней кристалла льда (табл. 1) опреде
лены А.В. деРюком [31] и Дз. Иошида [33], а приз
матической {11 0} и пирамидальной {1 01} граней, 
имеющих иное строение, – В.Н. Голубевым [5].

Полиэдр, отвечающий положениям формул (1) 
и (2) и соответствующий равновесной форме кри
сталла льда, представляет собой гексагональную 
дипирами д у, ог ранённ у ю системами г раней 
{0001}, {1 00}, {11 0} и {1 01} (см. рис. 1, а). Площади 
развития каж дой из этих граней соотносятся 
между собой как 6,7 : 2,6 : 1,3 : 1,0. В табл. 1 приве
дены также соотношения поверхностной энергии 
этих граней с поверхностной энергией базисной 
грани и со средней поверхностной энергией поли
эдра, равной 0,132 Дж / м2. Поскольку грани кри
сталла могут формироваться лишь завершёнными 
пакетами плоскостей, полиэдр Гиббса–Вульфа 
необходимо согласовывать с кристаллической 
решёткой льда, что предполагает определённые 
изменения морфологии, по крайней мере, весьма 
малых кристаллов льда [5, 8]. Минимально воз
можное количество твёрдой фазы – зародыш кри
сталла, т.е. такое регулярное скопление молекул, 
которое, обладая ближним и дальним порядком, 
свойственным твёрдому телу, способно к продол
жающемуся росту с сохранением подобия. Иными 
словами, содержит все грани, рёбра и вершины 
равновесной формы кристалла, причём мини
мальный линейный элемент его огранения фор
мируется не менее чем двумя связанными друг с 
другом молекулами [5].

Морфология минима льного совершенного 
кристалла льда (см. рис. 1, б), получаемого при 
совмещении кристаллической решётки льда с по
лиэдром Гиббса–Вульфа, представляет собой ди
тригональную призму с симметрией 3m, огранён
ную системой из двух неодинаково развитых три

гональных призм {1 00}, гексагональной призмы 
{11 0}, моноэдра {0001} и двух тригональных ди
пирамид {1 01}. Принадлежность кристаллов льда 
к тригональной сингонии предполагали А.Б. До
бровольский, М.П. Головков, Б.П. Вейнберг, 
П.А. Шу мск ий [20]. Наименьший линейный 
размер, соответствующий расстоянию 0,276 нм 
между соединёнными водородной связью атома
ми кислорода, имеют ребра граней {1 01} и {11 0}. 
Наибольший размер поперечника призмы D со
ставляет 2,71 нм, наименьший – 2,49 нм, высота 
призмы H равна 2,3 нм, а отношение H/D – 0,89. 
Кристаллы равновесной формы должны характе
ризоваться гемиморфизмом, поскольку основа
ния призмы (плоскости моноэдра) имеют неоди
наковое развитие. Объём зародыша кристалла 
льда составляет 15,32 нм3, что эквива лентно 
сфере с диаметром 3,08 нм, и содержит около 
470 молекул H2O [5]. Теоретически формирование 
зародыша льда такого объёма из переохлаждён
ной вод ы возмож но л и ш ь п ри тем перат у ре 
−38 °C [5, 7], что согласуется с эксперименталь
ными определениями температуры спонтанной 
кристаллизации мелких капель воды в камере 
Вильсона, −39 °C [21, 24, 26].

Механизм и условия зарождения кристаллов льда. 
Возникновение зародыша льда непосредственно 
из водяного пара теоретически возможно лишь 
при 45кратном пересыщении атмосферы паром, 
что в несколько раз превышает критическое пере
сыщение, необходимое для формирования капель 
воды в процессе конденсации, т.е. первоначально 
возникает капельножидкая фаза, последующее 
замерзание которой и способно привести к форми
рованию льда [8]. Возникновение льда при темпе
ратуре выше −38 °C связано с гетерогенным про
цессом льдообразования, со способностью поверх
ности субстрата активировать кристаллизацию 
воды. Согласно теории эпитаксии, активирующее 
воздействие поверхности субстрата на кристалли
зацию, в частности воды, определяют следующие 
факторы: степень соответствия параметров кри
сталлических решёток вещества и льда; соотноше
ние значений модуля сдвига; наличие групп OH− в 
составе вещества; распределение зарядов на его 

Таблица 1. Поверхностная энергия габитусных граней 
кристалла льда [5, 8, 31, 33]

Индекс грани γj, Дж/м2 γj /γ(0001) γj /γav

{0001} 0,119 1,000 0,905
{1 00} 0,128 1,075 0,972
{11 0} 0,141 1,185 1,07
{1 01} 0,163 1,370 1,235
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поверхности [24, 26]. В качестве интегрального по
казателя активации льдообразования Н. Флет
чер [24] предложил использовать соотношение m 
между величинами поверхностной энергии на гра
ницах раздела субстрат–вода γsw, субстрат–лёд γsi 
и лёд–вода γiw:

m = (γsw − γsi)/γiw. (4)

Теоретическая оценка показателя m для боль
шинства веществ с использованием выражения (4) 
затруднена изза крайне ограниченного объёма 
сведений о значениях γsw и тем более γsi. Оценить 
значения m можно на основе экспериментального 
определения критического переохлаждения капель 
воды на поверхности субстрата ∆Ts. Установлено, 
что значения ∆Ts изменяются в широком диапазоне 
в зависимости от качества обработки поверхности 
[6, 25], что связано с присутствием на поверхности 
субстрата активных центров кристаллизации – 
микротопографических неоднородностей, возни
кающих в результате эрозии, механической обра
ботки субстрата или в процессе роста кристаллов. 
Геометрическую форму микронеоднородностей на 
поверхности кристаллических веществ можно ап
проксимировать как ступень, трёхгранный угол 
или щель (рис. 2, а). Степень их активирующего 
воздействия определяется площадью контакта ско
пления воды и формирующегося зародыша с по
верхностью субстрата. Концентрация неоднородно
стей зависит от качества обработки поверхности, а 
центрами кристаллизации льда они могут служить 
лишь в случае соизмеримости с зародышем льда, т.е. 
при размере порядка 102 нм3 [6, 25]. Зависимость 
критического переохлаждения воды ∆Ts от показа
теля m в случае идеально гладкой поверхности суб
страта можно охарактеризовать выражением

∆Ts = ∆T0[(1 − m)/2]0,5, (5)

где ∆T0 – критическое переохлаждение воды при 
гомогенном процессе кристаллизации.

Для оценки возможного переохлаждения воды 
в неоднородностях разного типа в работах [6, 25] 
предложены уравнения вида, аналогичного выра
жению (5). На рис. 2, б показана зависимость тем
пературы зарождения льда на субстрате от пока
зателя активации льдообразования m на гладкой 
поверхности и в неоднородностях разного типа, а 
в табл. 2 и 3 приведены данные эксперименталь
ного определения переохлаждения капель воды 
на субстратах с разным качеством обработки их 
поверхности [6, 8, 25].

Формирование кристаллов льда в атмосфере – 
многостадиальный процесс, в котором обычно 
выделяют три основные стадии: 1) конденсация 
атмосферного водяного пара на поверхности 
аэрозольных частиц [15], которая, согласно [18], 
возможна на шероховатой поверхности даже в 
услови я х недосыщени я атмосферы вод яным 
паром; 2) гетерогенное зарождение кристаллов 
льда в образовавшихся микроскоплениях воды 
при соответствующем её переохлаждении [6, 25]; 
3) рост кристаллов при условии пересыщения 
атмосферы водяным паром [16, 19, 26].

Морфология макрокристаллов атмосферного льда. 
В центральной части пластинчатых и звёздчатых 
макрокристаллов практически постоянно присут
ствует первичный столбик или пластинка шести
гранной формы (рис. 3) [9, 10]. Толщина этих пер
вичных кристаллов обычно не превышает 105 нм, а 
значение H/D близко к 0,89, характерному для 
совершенного кристалла льда, что свидетельству
ет о первоначальном формировании равновесного 
микрокристалла. На рис. 3 показано изменение 
морфологии первичного совершенного кристалла 
до соответствующей термодинамическому состоя
нию среды при последующем его росте.

Диаграммы морфологии снежинок, предло
женные Т. Кобаяши [27], К. Магоно и К. Ли [29], 
как и диаграмма У. Накайя [30], разграничивают 
области статистического преобладания разных 

Рис. 2. Основные типы микронеоднород
ностей на поверхности кристаллического 
субстрата (а) (2 – ступень; 3 – трёхгран
ный угол; 44 а – щель) и зависимость 
температуры зарождения льда T (°C) от 
показателя активации льдообразования m 
на гладкой поверхности (1) и в микроне
однородностях типа 2–4 и 4 а (б)
Fig. 2. The basic forms of microirregularities 
on crystalline substrates (a): (2 – step; 3  – tri
hedral corner; 44 а – split) аnd the depen
dence of ice nucleation temperature T (°C) on 
the factor of iceforming activation m at water 
freezing in flat surface (1) and in microirregu
larities of crystalline substrates 2–4 and 4 а (б)
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морфологических типов атмосферных макрокри
ста ллов льда в выпадающих осадках. А вторы 
этих диаграмм используют в качестве основного 
фактора температуру в верхних слоях атмосферы 
или в её приземном слое, связывая статистиче
ское преобладание тех или иных типов атмосфер
ных кристаллов льда с определёнными диапазо
нами температур и с относительным [29] (или 
абсолютным [27]) пересыщением водяным паром. 

При этом в одном диапазоне температур почти в 
равных соотношени ях мог у т прису тствовать 
несколько разных типов кристаллов, как и кри
сталлы одного и того же типа могут отмечаться в 
разных диапазонах температур. Диаграммы мор
фологии выращенных в лаборатории кристаллов 
льда, аналогичные по методу построения, пред

Таблица 2. Пороговые температуры замерзания капель воды на разных материалах [5, 6]

Материал Поверхность
S, см2

0,1–0,2 0,5 1,0 2,0 5,0 10,0

Мрамор
Полированная −24,4 −15,8 −6,3 −5,1 −5,0 −4,9
Шероховатая −20,6 −12,3 −7,0 −5,3 −3,8 −3,8

Кальцит Полированная −24,9 −23,5 −15,1 −9,8 −7,0 −5,3

Кварцит
Полированная −17,8 −8,8 −8,0 −6,7 −6,7 −5,9
Шероховатая −15,1 −9,3 −7,1 −5,9 −5,7 −5,7

Кварц
Полированная −25,6 −15,1 −8,2 −7,6 −6,5 −6,5
Шероховатая −20,2 −12,6 −8,5 −7,2 −6,2 −6,0

Медь
Полированная −23,7 −21,2 −14,3 −11,0 −7,6 −4,9
Шероховатая −15,0 −10,8 −8,1 −5,2 −5,2 −4,7

Биотит Спайная −14,8 −5,3 −1,2 −1,0 −1,0
Тефлон Оплавленная −26,7 −22,3 −18,3 −10,8 −6,3 −6,0

Таблица 3. Диапазон переохлаждения капель воды на полиро-
ванной поверхности природных и искусственных материалов

Материал Интервал пороговой тем
пературы замерзания, °С

Показатель 
активации, м

Агат −5,9 ÷ −19,5 0,30–0,35
Биотит −1,5 ÷ −16,9 0,45–0,50
Галенит −5,5 ÷ −18,6 0,40–0,45
Гипс (селенит) −8,8 ÷ −26,7 0,05–0,10
Гранит −6,7 ÷ −19,5 0,30–0,40
Кальцит −6,9 ÷ −29,4 0,00–0,05
Кварц −7,8 ÷ −25,6 0,10–0,15
Кварцит −5,7 ÷ −17,8 0,40–0,45
Ковеллин −1,5 ÷ −12,2 0,60–0,65
Микроклин −9,0 ÷ −24,8 0,15–0,20
Молибденит −2,3 ÷ −12,5 0,55–0,60
Мрамор −5,0 ÷ −24,4 0,15–0,20
Мусковит −1,0 ÷ −14,8 0,50–0,55
Роговая обманка −11,2 ÷ −19,3 0,35–0,40
Топаз −10,9 ÷ −18,2 0,35–0,40
Яшма −2,5 ÷ −21,2 0,25–0,30
Древесина (сосна) −0,3 ÷ −0,9 0,80–0,90
Сталь −2,5 ÷ −19,5 0,30–0,35
Стекло −0,5 ÷ −17,5 0,50–0,60

Рис. 3. Изменение морфологии атмосферных кристаллов 
льда в процессе роста и при изменении термовлажностных 
условий в облачной системе: преобразование сплошного, 
первично пластинчатого кристалла с чётко выраженными 
пирамидальными гранями в дендритный кристалл
Fig. 3. The morphology modification of atmospheric ice crystal 
during the growth and at fluctuation of thermo humidity condi
tions in cloud system: the transformation of solid lamellar crystal 
with clearly defined pyramidal facets into dendritic crystal
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ложены в работах [22, 23], опубликованных в 
последнее время.

Результаты и обсуждение
Кинетика и механизм роста кристалла опреде

ляются пересыщением или переохлаждением пер
вичной фазы [14], а в случае атмосферных кристал
лов льда – относительным и абсолютным пересы
щением среды водяным паром. Рост кристалла в 
какомлибо кристаллографическом направлении 
возможен при условии, что содержание водяного 
пара в атмосфере ca превышает равновесную кон
центрацию его над данной гранью cj, т.е. ca /cj > 1. 
Равновесная концентрация водяного пара над гра
нями кристалла cj зависит от поверхностной энер
гии каждой грани [8] и отличается как от концент
рации водяного пара в облачной системе, так и от 
концентрации надо льдом ci, определяемой уравне
нием Клапейрона–Клаузиса по полной энергии 
выхода молекулы из решётки льда.

При изменении температуры соотношения 
между равновесными концентрациями пара над 
гранями cj /cj+1, а также со средней концентрацией 
его над кристаллом cΣ остаются практически посто
янными, тогда как абсолютные значения их разли
чия между собой (cj − cj+1), а также различия с cΣ и 
ca зависят от температуры. Поэтому изменения 
морфологии кристаллов, такие как переходы от 
таблитчатых форм к столбчатым, к пирамидальным 
или дендритным, определяются возможностью 
роста той или иной грани, т.е. вариациями относи-
тельного пересыщения облачной системы водяным 
паром (ca / cj). Величина абсолютного пересыщения 
пара над гранью (ca − cj) определяет скорость роста 
грани и степень сплошности кристалла.

Малые абсолютные пересыщения предполага
ют низкую вероятность возникновения двумерных 
зародышей и дислокаций на поверхности грани и 
потому – медленный послойный рост с формиро
ванием сплошных форм типа толстых пластинок, 
призм и пирамид [14]. При высоком абсолютном 
пересыщении формируются пустотные и дендрит
ные кристаллы [14, 16], поскольку наибольший 
прирост массы кристалла возможен лишь при мак
симальном развитии его поверхности. Формирова
ние таких кристаллов ведёт к наиболее быстрому 
снятию неравновесности (пересыщения) системы, 
что соответствует принципу ЛеШателье.

Изменения морфология кристаллов как при 
постепенном (в природных условиях, по мере 
изменения высоты), так и резком (в лабораторных 
условиях) изменении термовлажностных условий 
носят аналогичный характер [12, 17, 30]. На рис. 4 
приведена диаграмма зависимости морфологии 
атмосферных кристаллов льда в координатах абсо

лютного и относительного пересыщения водяным 
паром. Между осями координат располагается 
веер линий, которые показывают соотношения 
величин относительного [28] и абсолютного пере
сыщения при разной температуре воздуха. Линия, 
показанная мелким пунктиром на рис. 4, характе
ризует степень пересыщения водяного пара надо 
льдом при насыщении относительно переохлаж
дённой воды (следует отметить, что абсолютное 
пересыщение в облачных системах обычно превы
шает эти значения вследствие высокой кривизны 
поверхности микрокапель воды). В параметриче
ском виде показаны характерные соотношения 
H/D (высоты H и диаметра D), установленные при 
изучении морфологии атмосферных кристаллов 
в разных регионах Земли [1, 2, 10, 12, 17, 22, 23, 
27, 30]. Так, пластинчатые и дендритные кристал
лы с H/D < 0,89 обычно формируются при среднем 
относительном и абсолютном пересыщении и 
температуре не ниже −20 °С в условиях, харак
терных для умеренного пояса [9, 10]. Крупным 
пунктиром показана область, где образуются пре
имущественно дендритные снежинки. Выпадение 
игольчатых и столбчатых кристаллов с H/D > 0,89, 
характерное для Центрального плато Антарктиды 
и центральной части Якутии, происходит преиму
щественно при низкой абсолютной и высокой 
относительной влажности воздуха и температуре 
ниже −30 °С [1, 2, 10, 12, 23].

Согласно рис. 4, значения H/D уменьшаются 
при у вели чении абсолютного пересыщени я 
∆ci = ci – ca и возрастают при повышении относи
тельного пересыщения ∆ci /ci. Изменения происхо
дят постепенно, чем и объясняется условность раз
граничения снежинок на типы на основе этого 
показателя. Зависимость H/D от абсолютного и 
относительного пересыщения можно представить 
следующим образом:

H/D = H0 /D0 + 4[(∆ci/ci) − 1,6∆ci], (6)

где H0/D0 = 0,89 – соотношение высоты и диаметра 
совершенного кристалла льда.

Поле относительного и абсолютного пересыще
ния можно подразделить в зависимости от величи
ны H/D (6) на две области – выше и ниже линии А: 
1) область столбчатых форм, где H/D  > 0,89; 
2) область пластинчатых кристаллов с H/D < 0,89. 
Столбчатые и игольчатые формы можно охаракте
ризовать как низкотемпературные, а пластинча
тые, короткостолбчатые и неправильные – как 
высокотемпературные.

Другой показатель морфологии атмосферных 
кристаллов льда – показатель степени заполнения 
объёма кристалла льдом (показатель сплошно
сти) – P = ρcr /ρi (здесь ρcr – объёмная плотность 
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кристалла, ρi – плотность льда). Зависимость P от 
абсолютного и относительного пересыщения 
можно охарактеризовать выражением

P = 1 − 15∆ci(∆ci/ci). (7)

Кривая B–B на рис. 4, построенная на основе 
уравнения (7) при значении P = 0,67 (т.е. около 
2/3 объёма кристалла занято льдом), разграничива
ет диаграмму на зоны развития пустотных и 
сплошных форм кристаллов. Пустотные формы с 
P < 0,67 занимают зону сравнительно высокого аб
солютного и относительного пересыщени я. 
Сплошные формы с P > 0,67 приурочены к зонам, 
прилегающим к осям координат. Развитие сплош
ных форм возможно во всём диапазоне относитель
ного пересыщения, но при малом абсолютном пе
ресыщении, или во всём диапазоне абсолютного 
пересыщения, но при низком относительном пере
сыщении. Разграничительные линии образуют 
четыре сектора, в границах которых преимуще
ственно развиваются сплошные столбчатые (I), пу
стотные столбчатые (II), сплошные пластинча
тые (III) и пустотные пластинчатые (IV) кристаллы 
атмосферного льда. В пределах этих областей до
полнительно можно выделить участки развития 
дендритных кристаллов или, например, зёрен не
правильной формы, которые характеризуют термо

Рис. 4. Диаграмма зависимости морфологии атмосфер
ных кристаллов льда от показателей содержания водя
ного пара.
∆ci = ci − ca (г/м3) – абсолютное и ∆ci /ci (%) – относительное 
пересыщение; отношения H/D, установленные при исследо
ваниях в разных регионах Земли, обозначены индексом C; 
остальные усл. обозначения см. в тексте
Fig. 4. Diagram of relation of atmospheric ice crystal mor
phology on water vapor content.
∆ci = ci − ca (g/m3) – absolute and ∆ci/ci (%) – relative supersatu
ration; relations of H/D revealed in studies in different region of 
Earth are defined with index C; the other key notes are in the text

динамические условия снегопада из звёздчатых, 
дендритных снежинок или формирование твёрдых 
атмосферных осадков типа града.

Заключение
Первичный, зародышевый кристалл льда, соот

ветствующий положениям Гиббса–Вульфа и Том
сона–Гиббса, имеет размер порядка нескольких на
нометров с соотношением высоты к диаметру, 
равным 0,89. На поверхности аэрозольных частиц 
влага конденсируется даже в условиях недосыщения 
атмосферы водяным паром, что предполагает воз
можность гетерогенного зарождения льда при соот
ветствующем переохлаждении воды, сконденсиро
вавшейся в микронеоднородностях на поверхности 
аэрозольных частиц. Дальнейший рост первичного 
кристалла льда в какомлибо кристаллографиче
ском направлении становится возможным, если со
держание водяного пара в атмосфере ca превысит 
равновесную концентрацию пара cj над данной 
гранью, т.е. ca /cj > 1. Поэтому морфология кристал
лов (пластинки, призмы) определяется величиной 
относительного пересыщения воздуха водяным 
паром ca /cj, а сплошность кристаллов (степень раз
вития их поверхности по отношению к массе) зави
сит от абсолютного пересыщения, ∆cj = cj − ca.

Согласно исследованиям морфологии атмос
ферных криста ллов, проведёнными в разных 
регионах Земли, соотношение высоты кристал
ла H к его диаметру D возрастает при повышении 
относительного пересыщения и уменьшается при 
увеличении абсолютного пересыщения. Пред
ложена диаг рамма зависимости морфологии 
атмосферных кристаллов льда от абсолютного и 
относительного пересыщения водяным паром. 
Поле относительного и абсолютного пересыщения 
подразделяется соответственно значениям H/D на 
область пластинчатых кристаллов с H/D < 0,89 и 
область столбчатых форм с H/D > 0,89. Столбчатые 
и игольчатые формы, в основном, можно отнести 
к низкотемпературным, а пластинчатые, коротко
столбчатые и неправильные – к высокотемпера
турным. Подразделение на зоны развития сплош
ных или пустотнодендритных форм можно оха
рактеризовать показателем сплошности кристалла 
P = ρcr /ρi, где ρcr – объёмная плотность кристал
ла, а ρi – плотность льда. Согласно имеющимся 
данным, зависимость P от абсолютного и относи
тельного пересыщения атмосферы водяным паром 
можно описать выражением P = 1 − 15∆ci(∆ci /ci). 
Подразделение на сплошные и пустотные формы 
проведено при P = 0,67. Изменения H/D и P проис
ходят постепенно, чем и объясняется условность 
существующих в настоящее время диаграмм мор
фологии снежинок и их классификаций.
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Summary
Nucleation of ice crystals in atmosphere is a result of 

condensation of water vapor on aerosol particle surface 
and heterogenic crystallization of the overcooled water 
microaggregations on surface irregularities. Crystal habit 
of ice nucleus and very small crystals (102 nm) corre
sponds to Gibbs–Wolf theorem and ThomsonGibbs 
equation. Consequent growth of nucleated crystal is pos
sible under condition of exceeding of water vapor concen
tration in atmosphere over the equilibrium vapor concen
tration over ice crystal. This equilibrium concentration 
for each crystal facet can be characterized by Clausius–
Clapeyron relation with regard to its surface energy. The 
diagram of atmospheric ice crystals morphology in 
dependence from absolute and relative vapor supersatura
tion of atmosphere is developed. It is determined that the 
relation of height H and diameter D of atmospheric crys
tals increases at a growth of relative supersaturation, 
∆ci / ci, but increases at a growth of absolute supersatura
tion, ∆ci = ci − ca. The alteration of H/D occurs gradually, 
which explains conditional character of delimitation on 
types on the base of this index. The field of absolute and 
relative supersaturation it is possible to subdivide relative
ly index H/D value in two parts: columnar forms area, 
where index H/D > 0.89 and lamellar forms area, where 
H/D < 0.89. Columnar and needle forms it is possible to 
characterize as low temperature forms, but lamellar, 
shortcolumnar and irregular forms – as high tempera
ture forms. The variety of atmospheric crystal forms is 
subdivided on four basic groups: solid lamellar, solid 
columnar, dendrite lamellar and hollow columnar.


