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В книге рассмотрены различные аспекты проблемы изучения атмосферного аэрозоля: мик-

рофизики, радиоактивности и электризации аэрозольных частиц, оптики аэрозоля и его стратифика-

ции в атмосфере, аэрозольного загрязнения атмосферы, влияния аэрозоля на экологические и кли-

матические характеристики атмосферы. Основное внимание уделено аккумулятивной фракции 

аэрозоля, имеющей преимущественно атмосферную природу происхождения, оказывающая наибо-

лее существенное влияние на оптическое и экологическое состояние атмосферного воздуха. В книге 

приведены оригинальные работы автора по моделированию микрофизических свойств атмосферно-

го аэрозоля, актинофотометрическим измерениям поля яркости дневного неба в безоблачных усло-

виях, оценке уровня загрязнения и определению пространственной структуры и изменчивости го-

родского воздуха, оптическому моделированию слоистой структуры высотного распределения аэро-

золя. 

 Книга рассчитана на научных работников, докторантов и студентов вузов, занимающихся 

вопросами микрофизики и оптики атмосферного аэрозоля, экологии и климата.  

 

 

 

 

 

 

 

The book discusses various aspects of the study atmospheric aerosol: microphysics, radioactivity 

and the electrification of the aerosol particles and aerosol optical stratification in the atmosphere, aerosol 

pollution of the atmosphere, the effect of aerosol on the environmental and climatic characteristics of the 

atmosphere. The focus is on the accumulative fraction of the aerosol, which is preferably atmospheric na-

ture origin, which has the most significant effect on the optical and environmental air quality. The book 

contains the author's original work on modeling the microphysical properties of atmospheric aerosol, ak-

tinofotometric measurements of brightness of the daytime sky in cloudless conditions, assess the level of 

pollution and the determination of the spatial structure and variability of urban air, optical modeling of the 

layered structure of the aerosol altitude distribution. 

The book is intended for scientists, graduate students and students dealing with microphysics and 

optics of atmospheric aerosol, ecology and climate. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



ПРЕДИСЛОВИЕ 

 

Повышенный интерес специалистов различных областей к атмосферному аэрозолю 

связан с разнообразием природы аэрозоля как важной составной компоненты атмосферы, 

играющей существенную роль в различных оптических, радиационных, погодных, клима-

тических проявлениях атмосферы. В настоящее время принципиальную актуальность 

приобретает проблема аэрозольного загрязнения атмосферы, особенно, в городских усло-

виях. 

Дисперсное состояние воздушной взвеси является распространённым видом веще-

ства практически во всём объёме атмосферы (до высот 100 км). По сути, мы находимся 

на дне аэрозольной атмосферы, определяющий условия нашего существования. Аэрозоли 

выступают в роли носителя электричества, радиоактивности, активно участвуют в прито-

ке и стоке вещества из атмосферы, определяют фазовые превращения вещества в условиях 

атмосферной среды (процессы конденсации и сублимации влаги, процессы абсорбции и 

окислительно-восстановительные реакции с участием аэрозоля, столкновения и прилипа-

ния аэрозольных частиц), оказывают определяющее влияние на оптическое состояние ат-

мосферы, практически определяют условия диффузионного переноса оптического излуче-

ния и видимости в атмосфере, значительна роль аэрозоля в формировании радиационного 

баланса атмосферы и земной поверхности.  С одной стороны аэрозоли оказывают целеб-

ное действие (напр., горный и морской воздух), с дугой стороны порой трудно избежать 

вредного, порой,  губительного воздействия аэрозоля в промышленных зонах.  

Исторически интерес к аэрозолям возник в конце ХIХ - начале ХХ века в связи с 

работами Дж. Гиббса по изучению коллоидальных систем, Р. Милликена  по  определе-

нию  величины  единичного  электрического  заряда  и  Дж.  Вильсона  по созданию иони-

зационной камеры,  первыми экспериментами по изучению рассеяния света на взвешен-

ных частицах, размеры которых превышают размеры атомов в десятки и сотни раз (эф-

фект Тиндаля). Толчком к изучению природы аэрозоля послужили работы в военных це-

лях (в виде маскирующих дымов и отравляющих веществ).  

Современный этап исследования атмосферного аэрозоля, по существу, начинается  

буквально  в последние десятилетия в связи со становлением и развитием наземных и 

аэрокосмических систем дистанционного оптического зондирования атмосферы. Это по-

служило основанием для расширения работ по проведению контактных наземных, а также  

и высотных измерений химического и дисперсного состава аэрозолей на различных высо-

тах с использованием подъёмных средств - аэростатов, самолётов-лабораторий, метеоро-

логических ракет.  

Фундаментальными в области физики аэрозоля, как области науки об атмосфере,  

явились работы по обнаружению многомодальной структуры распределения частиц аэро-

золя по размерам и слоистой структуры его высотного распределения в атмосфере. Мно-

гомодальность характеризует различие природы аэрозольных частиц-источников их обра-

зования, химсостава  и физических свойств.   Обобщения натурных данных показывают, 

что в первом приближении в атмосферной среде выделяются две независимые фракции 

аэрозоля, явно отличающиеся их временем существования.  Это различие связано с двумя 

путями образования аэрозоля: внедрения и последующего диспергирования частиц и об-

разования в процессе газохимических превращений. Новыми и неожиданными оказались 

результаты обширных экспериментов по обнаружению обилия частиц аэрозоля, природ-

ного и антропогенного, продуцируемого из газовой фазы in situ.  Эти частицы составляют 

наиболее мелкодисперсную - тонкодисперсную фракцию атмосферного аэрозоля, отлича-

ющейся высокой оптической активностью для оптического излучения. Эта фракция под-

разделяется на различные субфракции, играющие существенную роль в диффузном пере-

носе видимого излучения.  

Накопление обширного массива экспериментальных данных, относящихся к раз-

личным географическим условиям и различным высотам, отчётливо выявило перманент-



ное (постоянное, независимое) существование  аэрозольных слоёв (ярусов), связанное с 

различием условий генерации и накопления и стока аэрозольных частиц на различных 

уровнях в атмосфере.  Слоистость распределения аэрозоля по высоте  является проявлени-

ем слоистости стратификации механизмов фазовых превращений газовых и аэрозольных 

веществ в атмосфере.  

Повышенный интерес к изучению аэрозоля на современном уровне, прежде всего, 

обусловлено с ускоренным ростом уровня антропогенного загрязнения атмосферной сре-

ды, как среды нашего существования. Вопрос влияния атмосферного аэрозоля на экологи-

ческое состояние, климатические характеристики, изменения радиационного баланса ат-

мосферы в наши дни стало международной проблемой. Решение этой проблемы принято в 

качестве основных тем глобального и регионального  мониторинга окружающей природ-

ной среды,  осуществляемого под эгидой ООН различными авторитетными геофизиче-

скими службами: Всемирной службы погоды ВСП),  Всемирной метеорологической орга-

низации (ВМО), а также усилиями различных аэрологических, гидрометеорологических 

служб, действующих в различных странах.        

      Настоящая книга адресована тем, кто хочет получить более отчётливое пред-

ставление о практической  значимости физики аэрозоля, изложение основ которой на со-

временном уровне сопряжено с получением и обобщением огромного количества  инфор-

мации в условиях статистически изменчивой атмосферы, а также  продискутировать о ро-

ли аэрозоля, как многопараметрической системы, в различных проявлениях атмосферы 

оптических, радиационных, экологических, климатологических. Вопросам исследования 

атмосферного аэрозоля посвящено  довольно обширная литература, объём которого суще-

ственно возрастает.  

Целью настоящей работы является изложение современных представлений,  основ 

знаний и перспектив развития в области физики атмосферного аэрозоля. Мы в определён-

ной степени основное внимание уделяли  кинетическим и динамическим процессам фор-

мирования и изменчивости поля концентрации тонкодисперсной фракции атмосферного 

аэрозоля, как существенного фактора, определяющего оптическое состояние и   в целом 

природно-климатические условия атмосферной среды.   В связи с этим мы пытались учи-

тывать междисциплинарный характер решения поставленной задачи с целью отразить 

взаимосвязь и необходимость применения статистических, физических и химических, 

оперативных дистанционных методов исследования атмосферного аэрозоля. В нашей ра-

боте принят средний уровень изложения, с попыткой приблизится к детальному анализу и 

параметризации  практических оптических данных, получаемых путём актинофотометри-

ческих измерений яркости безоблачного неба, позволяющие получить наиболее достовер-

ную информацию о состоянии аэрозоля в естественных атмосферных условиях его суще-

ствования. 

Мы своей скромной работой обязаны другим исследователям, затратившим огром-

ное усилие для формирования нового научного направления-физики аэрозоля, которая 

вышла за последние десятилетия в число актуальных проблем современной физики атмо-

сферы. По завершении каждой главы этой книги мы ссылались на литературу, которую 

мы использовали как важную основу в нашей настоящей работе.   
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Глава 1. СТРУКТУРА И СОСТАВ АТМОСФЕРЫ 

 

1.1. Строение атмосферы 

 

Атмосфера Земли (от греч. atmos — пар и sphaira — шар, сфера) – газовая оболоч-

ка, окружающая Землю, имеющая примерно массу 5,1510
15

 т, (составляет 8,6010
-7

 часть 

массы Земли), которая вращается вместе с Землёй как единое целое. Современная земная 

атмосфера имеет вторичное происхождение и образовалась из газов, выделенных твёрдой 

оболочкой Земли (литосферой) после сформирования планеты. Атмосферные газы, в свою 

очередь, оказывали большое влияние на эволюцию литосферы. Развитие атмосферы было 

тесно связано с геологическими и геофизическими процессами, а также с деятельностью 

живых организмов 14, 16, 32, 35.  

Атмосфера крайне неоднородна в пространстве и сильно изменчива во времени, 

которая постепенно переходит в межпланетную среду. Толщина атмосферы превосходит 

размеры Земли, однако, основная часть её массы находится в тонком слое, прилегающем к 

земной поверхности. Примерно 50%  массы атмосферы Земли заключено в слое до высо-

ты 5 км, 75% - до 10 км, 90% - до 16 км, 95% - до 20 км, и 99% - до 30  35 км. Ввиду не-

значительности толщины атмосферы,  включающей её основную массу,  вертикальные 

масштабы атмосферных процессов и явлений оказываются гораздо меньше их горизон-

тальных размеров. Однако, вертикальная неоднородность атмосферы проявляется гораздо 

сильнее, чем горизонтальные. Плотные, пригодные для дыхания слои земной атмосферы 

имеют толщину не более 45 км. Выше атмосфера очень разрежена: ее плотность умень-

шается примерно в три раза на каждые 8 км подъема. 

 
Таблица 1.1. Деление атмосферы на слои. 

 

1. Термический режим атмосферы 

 

 

 
 

 

 

Слой (сфера) 

 

Температурный 

градиент 

 

d  dh, 
0
C/км 

 

Средняя 

высота 

h, км 

Тропосфера (6,5 0,03) 0  11  (умеренные широты) 

Тропопауза  0 
9  11, (средние  широты) 

8 полярные  широты 

16тропики 

Стратосфера 
 11 50 

0 11  25 
-2, 8 25  46 

 

Инверсия температуры связано с поглощением УФ излучения 

Солнца озоном. 
Стратопауза 0 46  54 
Мезосфера  50  90 

(Хемосфера) 3, 5 54  80 

Мезопауза 0 80  90 

Термосфера -3, 0 90  450 

 

Инверсия температуры  связано с поглощением  коротковолновой  УФ 

солнечной радиации. 

Экзосфера  выше 450 
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Продолжение таблицы  1.1. 
2. Состав атмосферного воздуха 

Гомосфера 

 

 

   

Озоносфера 

 

 

Ионосфера  

 Относительный состав основных атмосферных газов (N2, O2, Ar) и 

относительная молекулярная масса воздуха m0 примерно не изме-

няется с высотой (m0 =28, 9645 кг/ кмоль). 

 

Слой, в котором сосредоточена основная масса озона. 

Максимум концентрации озона находится в слое. 

 

возрастает  содержание  заряженных частиц (ионов и электронов). 

h< 95 км 

 

 

 

h = 15  55 км  

h = 20  26 км 

 

h > 60 км  

Гетеросфера 

 

Относительная молекулярная масса воздуха уменьшается с высо-

той, появляются атомарный кислород О  и азот N. 

h > 95 км  

 

3. Взаимодействие атмосферы и земной поверхности 
Приземный 

слой 

 

 

Пограничный 

слой атмо-

сферы 

 

 

Свободная 

атмосфера 

Свойства атмосферы наиболее резко изменяется с высотой. 

 

 

На движение воздушных масс большое влияние оказывают силы 

турбулентного трения поверхности Земли. Хорошо выражены 

суточные вариации метеопараметров.   

 

Силами турбулентного трения можно пренебречь.  

 

h < 0,050,1 км    

 

 

h < 11,5 км 

 

 

 

h > 11,5 км 

4. Влияние атмосферы на полёт ИСЗ 
Плотные слои 

(собственно 

атмосфера) 

 

Околоземное 

космическое 

пространство 

Время существования ИСЗ меньше времени совершения одного 

оборота. 

 

 

Время существования ИСЗ больше времени совершения одного 

оборота. 

h < 150 км 

 

 

 

h > 150 км 

 

 

 

В настоящее время различают ряд принципов деления атмосферы на отдельные 

вертикальные слои: по распределению температуры с высотой, по составу основных ат-

мосферных газов, по влиянию земной поверхности на атмосферу, по влиянию атмосферы 

на летательные аппараты и т. п. Уровни распределения атмосферы по указанным характе-

ристикам приведены в табл. 1.1. От средних значений высот, приведённых в табл. 1.1, мо-

гут наблюдаться значительные отклонения в зависимости от многих факторов: широты, 

времени года, метеорологической обстановки и др.  Параметры структуры атмосферы 

(температура, давление, плотность) обладают значительной пространственно-временной 

изменчивостью (широтной, годовой, сезонной, суточной и др.). Данные рис. 1.1 и табл. 1.1 

отражают лишь среднее состояние атмосферы. 

 Наиболее чётко слоистость вертикальной структуры атмосферы – её стратифика-

ция проявляется в характере изменения температуры воздуха с высотой. По этому  при-

знаку  атмосфера  делится (стратифицируется) на пять основных слоев. В самом нижнем 

температурном слое атмосферы - тропосфере формируется погода, где наблюдается 

наиболее интенсивное турбулентное перемешивание воздуха, связанное взаимодействием 

атмосферы и земной поверхности. Для нижней тропосферы характерно почти  линейное 

падение  температуры  с  высотой, причём уменьшение температуры по вертикали состав-

ляет в среднем 6° на 1 км. Над тропосферой расположен переходный слой - тропопауза с 

температурой 190-220 K, выше которой начинается стратосфера. В нижней части страто-

сферы, до высоты 25 км, температура остаётся приблизительно постоянной - т. н. изотер-

мическая область (нижняя стратосфера); выше температура начинает возрастать - область 

инверсии (верхняя стратосфера). Температура достигает максимума ~ 270 K на уровне 

стратопаузы. В следующем слое атмосферы - мезопаузе вновь происходит понижение 

температуры с высотой. Над её переходным слоем - мезопаузой располагается термосфе-
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ра, где температура увеличивается с высотой, достигая очень больших значений (свыше 

1000 K).  Выше (на высотах ~ 1000 км и более) находится экзосфера, откуда за счёт дисси-

пации атмосферные газы рассеиваются в мировое пространство,  где происходит посте-

пенный переход от атмосферы к межпланетному пространству. Слои атмосферы, находя-

щиеся выше тропосферы, обычно называются верхними; иногда к нижним слоям атмо-

сферы  относят также стратосферу или её нижняя часть.  

  Проявлением слоистой структуры атмосферы является неоднородность  по высоте 

её химического состава. По составу воздуха  атмосфера  делится  на  гомосферу  и гетеро-

сферу (табл. 1.1).  По  признаку  газового состава атмосферы  принято  также отдельно  

выделять озоносферу,  в  которой сосредоточена  основная  масса  озона O3. Слоистым яв-

ляется вертикальное распределение заряженных частиц  (ионов и электронов) в ионосфере 

(слои D, E и F) [16]. Сложная слоистая структура характерна для атмосферного аэрозоля – 

взвешенных в атмосферном газе жидко-капельных и минеральных твёрдых частиц разме-

ром от нескольких нм до нескольких десятков мкм. Аэрозоль наблюдается как в тропо-

сфере, так и в верхних слоях атмосферы до высот ~100 км. Концентрация аэрозоля быстро 

убывает с высотой, но на этот ход налагаются многочисленные вторичные максимумы, 

связанные с существованием аэрозольных слоев.  Сложность природы аэрозоля объясня-

ется чрезвычайно большим разнообразием источников его образования как внеатмосфер-

ного (земного и космического) так и  атмосферного (вторичный аэрозоль) происхождения. 

 По характеру взаимодействия атмосферы с земной поверхностью её подразделяют 

на пограничный слой (слой трения) и свободную атмосферу. В пограничном слое отчёт-

ливо выделяется приземный слой, где наиболее значительно влияние земной поверхности 

и резко меняются силы турбулентного трения воздуха с высотой.  

 Для постоянного наблюдения за атмосферой создана обширная сеть метеорологи-

ческих станций и постов, оборудованных стандартными метеорологическими и аэрологи-

ческими приборами, в труднодоступных районах устанавливаются автоматические метео-

рологические станции. Для изучения различных характеристик атмосферы,  например при 

исследовании облаков,  для измерений в области актинометрии, атмосферной оптики и т. 

д., применяются летательные объекты (самолёты, вертолёты, метеорологические зонды,   

автоматические аэростаты и различные метеорологические спутники). Важнейшим сред-

ством получения метеорологической информации, особенно существенным для акватории 

океанов и территорий труднодоступных районов, стали искусственные спутники Земли 

(ИСЗ). По влиянию атмосферы на полёт ИСЗ выделяют плотные слои атмосферы и около-

земное пространство. 

 

1.2. Газовый состав атмосферы 

 

Количественные характеристики и состав. Количественный состав атмосферных 

газов характеризуется чаще всего величинами , приведёнными в табл. 1.2. Атмосферные 

газы условно подразделяются на постоянные и переменные составляющие. Постоянные 

газы (N2, О2,  Ar и другие инертные газы) не показывают существенных вариаций в зави-

симости от географического положения и времени, переменные газы  (H2O,  CO2,  O3 ,  

NO2,  SO2 и т. д.), напротив, испытывают существенные вариации, как во времени, так и в 

пространстве; эти вариации могут быть сезонными или даже суточными.  

В табл. 1.3, а приведён средний химический состав основных постоянных газов (N2, 

О2. , Ar) природной атмосферы вблизи земной поверхности. Скорости естественных изме-

нений этих газов очень малы. Например, изменения О2 за последние 100 лет (в период ко-

гда определялись изменения О2) составляют 10
-6
10

-7
 современного уровня, что практиче-

ски означает неизменность содержания О2. В основном быстрые изменения атмосферы 

происходят за счёт переменных составляющих, которые вступают в разнообразные хими-

ческие реакции с другими газами и частицами атмосферы 6, 10, 32. 
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Таблица 1.2. Основные характеристики атмосферных газов. 

 

В табл. 1.3 приведён список переменных газов, играющих важную роль в химии ат-

мосферного воздуха. Отношение объемов этих газов колеблется в широких пределах и 

сильно зависит от места и времени наблюдения. В атмосферной оптике важную роль иг-

рают О3 и H2O, а так же CO2, поскольку они сильно поглощают, соответственно, ультра-

фиолетовое и инфракрасное излучения. Газы SO2, и NOx являются основными газами 

предшественниками аэрозоля, поле концентрации которых сильно зависит от метеороло-

гических условий 21, 25. 

Газовые компоненты  по их процентному содержанию и распределению в атмосфере,  

принято  подразделять на 3 составляющие группы  – основные  газовые  составляющие,  

малые  газовые  составляющие (МГС)  и  свободные радикалы  (концентрация которых 

обычно значительно ниже концентрации основных МГС). В  особую  группу включают 

газовые примеси, имеющие мощные антропогенные источники 2. 

Основные газовые  компоненты N2, O2 и Ar  (кроме  кислорода)     инертны  в  хими-

ческом  отношении  и  сравнительно слабо  поглощают  электромагнитное излучение. 

Формирование современного состава этих газов происходило в процессе долгого развития 

Земли, как планеты, начиная  3 млрд. лет назад. Синтез  большого количества N2 было 

обусловлено окислением аммиачно-водородной атмосферы. N2 также 

выделяется в атмосферу в результате денитрификации нитратов и др. азотсодержащих со-

единений. Азот N2 вступает в реакции лишь в специфических условиях (например, при 

разряде молнии). Насыщение атмосферного воздуха молекулярным кислородом О2 было 
 

Наименование Определение Единицы 

1. Полное содер-

жание в верти-

кальном столбе.  

Представляет собой количество данной компоненты в верти 

- кальном столбе атмосферы, собранного в виде слоя при 

нормальных условиях (температура t =0
0
С, давление 

p=1013б2 гПа или p = 1 атм). Эта величина применяется 

иногда для пути 1км. 

Атм-см, или  

атм-см/ км 

2. Концентрация в объёме воздуха Vв; массы mi , числа молей i, и числа молекул Ni  для i – го газа (зави-

сит от внешних условий).  

2.1. Массовая 

концентрация. 

 

2.2. Молярность. 

 

2.3. Молекуляр-

ная концентра-

ция. 

mi  / Vв 

 

 

i / Vв 

 

Ni / Vв 

г / м
3
, мг / м

3
,   

мкг / м
3
 

 

моль/литр 

 

1 / м
3
, 1 / см

3 

3. Долевая концентрация смеси газов в объёме Vв, массы mв и числа молей в воздуха (не зависит от 

внешних условий),   i  и  в – относительные молекулярные массы – i газа и сухого воздуха. 

3.1. Массовое 

содержание 

(весовая 

концентрация) 

X mi = mi / mв =  i  i /  в  в 

 

1ppm =1мг/кг =  

=1 10
-6

 г/г = 10
-4

 % 

1ppb=1мкг/кг =  

=1 10
-9

 г/г = 10
-7

% 

1ppt =10
-3

ppb = 

=10
-10

 % 

3.2. Молярная 

концентрация или 

объёмное отно-

шение смеси 
в

VV

VV

m

m
XX

в

ii

вв

ii

i
V

i
v










/

/
 

 

1ppmV=1см
3
/м

3
= 

= 10
 –6 

= 1млрд 
-1

 

1ppbV=1мм
3
/м

3
=

 

=10
 –9 

= 1млрд 
-1 

1pptV=10
-3

млрд 
-1

 

4. Парциальное давление pi, парциальная плотность i  газа (в - плотность сухого воздуха, равная 1293 

гм
3
 при нормальных условиях). 

Давление  

Плотность 
p i = X V i  

.
 в 

 в = X m i
  .

 в 

гПа 

г /м
3
,
  
г /см

3
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Таблица 1.3 Средний газовый состав воздуха на уровне моря . 

Основные 

газовые 

компоненты 

В сухом воздухе Во влажном воздухе Среднее время 

пре-бывания в 

атмосфере 
% (по 

объёму) 
мгм - 3 % (по 

массе) 
% (по 

объёму) 
мгм – 3 % (по 

массе) 

Азот N2   78,09 895 75,54 75,65 867 74,08 10
6 
– 2

.
 10

7
 

лет 
Кислород O2 20,94 27 23,13 20,29 265 22,64 5

.
10

3
 – 10

4
 лет 

Вода  H2O    3-5 23 1,97 10 суток 

Аргон  Ar 0,93 15,2 1,28 0,9 14,7 1,26  
Итого 99,96  99,95 99,96  99,95  
Суммарное содержание прочих газовых составляющих  - 0,040,05 %, т. е.400500 ppm (частей на мил-

лион).  
Прочие 

газовые 

компоненты 

В сухом воздухе Во влажном воздухе Среднее время 

пребывания в 

атмосфере 
ppm (по 

объёму) 
мг  м - 3 ppm (по 

массе 

ppm (по 

объёму) 
мг  м – 3 ppm (по 

массе) 

Диоксид угле-

рода  CO2 

315 567 478  305 549 469 5 – 10 лет 

Метан CH4 1,0 0,656 0,554 0,97 0,635 0,543 4 – 7 лет   
Оксид  диазота 

N2O 

0,5 0,90 0,760 0,49 0,873 0,746 8 – 11 суток 

Оксид углерода  

CO 

0,1  0,200    0,2 – 0,5 лет 

Озон  O3  0,02  0,060    0,3 – 2 года 

Аммиак   NH3 0,01  0,010    5 – 6  суток 

Диоксид азота  

NO2 

0,001  0,003    8 – 11 суток 

Диоксид серы 

SO2 

0,0002  0,0009    2 – 4   суток 

Дигидросульфид    

H2S 

      0,5 – 4 суток 

Углеводороды  

(за исключением 

CH4)   

        ~2 суток   

Примечание. Содержание прочих компонент, в зависимости от погодных условий, могут превышать 

данные, указанные в таблице. Эти компоненты могут быть основными газовыми загрязнителями возду-

ха. 
 

связано, частично,  с фотодиссоциацией водяного пара и, в основном, с деятельностью  

фотосинтезирующих организмов, которая сопровождалась   выделением кислорода и по-

глощением углекислого газа. Наблюдается тесная корреляционная зависимость между со-

ставом  атмосферы и содержанием  в ней кислорода с содержанием органических осадоч-

ных пород. Баланс современного состава кислорода в атмосфере поддерживается за счёт 

сине-зелёных водорослей и растений. Источником аргона и других благородных газов (ге-

лий, криптон и т. д.) являются вулканические извержения и распад радиоактивных эле-

ментов. 

МГС  -  газовые  компоненты,  которые постоянно  присутствуют  в  атмосфере,  но  

их содержание может варьироваться во времени и пространстве. К  МГС относят, прежде 

всего, водяной пар H2O, углекислый  газ CO2 и озон O3, сильно поглощающие  электро-

магнитное излучение и активно участвующие в различных реакциях и химических пре-

вращениях, которые играют важную роль в биосферных и экологических процессах.  

Водяной пар играет существенную роль в различных превращениях энергии в ат-

мосфере (тепловых, радиационных, химических), определяющие процессы установления 

погоды и формирования климата. Содержание водяного пара в атмосфере сильно варьи-

рует из-за его непрерывных фазовых превращений и турбулентных движений воздушной 

массы. Основная масса водяного пара сосредоточена в тропосфере, поскольку его концен-

трация быстро (по экспоненциальному закону) убывает с высотой. Распределение средних 
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концентраций H2O в тропосфере находится в соответствии с распределением температу-

ры. Среднее содержание водяного пара в вертикальном столбе атмосферы составляет в 

умеренных широтах около 1,6—1,7 см «слоя осажденной воды» (слоя сконденсированно-

го водяного пара). Наблюдения указывают на большую сухость стратосферы, где удельная 

влажность мало зависит от высоты и составляет 2—4 мг/кг. Процессы фазовых переходов 

H2O протекают преимущественно в тропосфере. Тропосферные облака обычно закрывают 

около 50% всей земной поверхности, тогда как облака в стратосфере (на высотах 20—30 

км) и мезосфере (вблизи мезопаузы), получившие название перламутровых и серебри-

стых, наблюдаются сравнительно редко. 

 Углекислый газ СО2 относится к наиболее изменчивым газовым компонентам ат-

мосферы, существенным образом поглощает тепловое излучение Земли в ИК-области 

спектра и, поэтому,  оказывает значительное влияние на тепловой баланс атмосферы. Со-

держание СО2 в атмосфере связано с химической активностью земной оболочки и её вул-

канической деятельностью, но более всего - с биосинтезом и разложением органических 

веществ в биосфере. За последние десятилетия наблюдается неуклонный рост содержания 

углекислого газа со скоростью около 7 млн
-1 

за 10 лет, обусловленный индустриальным 

загрязнением (прежде всего, из-за сжигания ископаемого топлива), что может оказать 

негативное влияние на климат вследствие парникового эффекта СО2 (уменьшения  из-за 

поглощения уходящего излучения планеты).  

 Озон  O3 в основном сосредоточен в стратосфере, где вызывает поглощение уль-

трафиолетовой солнечной радиации, являющееся главным фактором нагревания воздуха в 

стратосфере. Озон также поглощает некоторую часть инфракрасного излучения Земли. 

Благодаря этому он задерживает около 20% излучения Земли, повышая отепляющее дей-

ствие атмосферы 16.  

 Озон образуется в верхних слоях атмосферы под влиянием ультрафиолетового  

(UV) солнечного излучения с длиной волны менее 242,4 нм в процессе фотохимических 

реакций.  В этих реакциях молекулярный кислород О2 диссонирует на атомы, которые за-

тем соединяются с другими молекулами О2, образуя О3: 

 

О2 +h  О + О. 

О + О2+М  O3+М. 

 

Озоновый слой стратосферы или озоносфера (содержит почти 90% от всего мирового 

О3) расположен  на высотах от 12 до 50 км (в тропических широтах 2530 км, в умерен-

ных 2025 км, в полярных 1520 км).  Наибольшая плотность озона встречается на высоте 

около 2025 км. Озон является своеобразным природным фильтром (именуемый ”природ-

ный щит Земли”),  поглощающим вредное для биологических форм жизни солнечное из-

лучение с длиной волны   0,3 мкм. O3 имеет выраженную зависимость от широты и 

времени года; наблюдается увеличение содержания O3 от экватора к полюсу и годовой 

ход с минимумом осенью и максимумом весной. 

Среди других МГС можно выделить стабильные долгоживущие газы: CH4, N2O. 

Остальные МГС, как правило, в поле солнечной радиации химически активны и вслед-

ствие этого нестабильны. Химически активные МГС, даже при их малых количествах, 

оказывают существенное влияние на изменчивость и экологическое состояние атмосфер-

ного воздуха.  

Антропогенные МГС поступают  в  атмосферу  в  значительном количестве в результате 

хозяйственной деятельности человека, однако,  во многих случаях у этих примесей могут 

быть и заметные естественные источники (табл. 1.4). Приметные антропогенные МГС об-

ладают повышенной химической активностью, активно  поглощают  тепловое  излучение  

и  могут  оказать  заметное  негативное  влияние на структуру и состав атмосферы, участ-

вовать в создании парникового эффекта. Для наглядного представления распределения по 
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высоте различных атмосферных газов на рис. 1.2 показаны  средние фоновые вертикаль-

ные профили их объемных концентраций. Этот рисунок, в соответствии со сложным ха-

рактером расслоения атмосферы (табл. 1.1),  показывает разнообразие вертикального хода 

концентрации  для  разных  атмосферных газов. На рис. 1.2 газы O2,  Ar и СО2 имеют  по-

стоянное  отношение  смеси  в гомосфере (они  равномерно  перемешаны).  Содержание  

H2O быстро  убывает  в тропосфере,  примерно  постоянно  в  мезосфере.  Долгоживущие 

газы CH4 и N2O, которые равномерно  перемешаны до высот примерно  15 км.  

 
Таблица 1.4. Распространённые МГС, имеющие антропогенные источники. 

МГС Источники Мощность источников, 

10
9
 кг/год 

Тренд 

концентрации 

в год, % антропогенные естественные Антропогенные естественные 

CO2 

 

 

 

CO 

 

 

H2S 

 

 

SO2 

 

O3 

 

NO 

 

 

NO2 

N2O 

 

 

NH3 

 

Углеводор

оды 

 

Горение 

 

 

 

Горение, выхло-

пы автодвигате-

лей 

Химические про-

цессы, сточные 

воды 

Сжигание древе-

сины, угля, нефти  

Фотохимический 

смог 

Горение 

 

 

Нет 

Нет 

 

 

Отходы 

 

Химические про-

цессы, выхлопы 

автодвигателей 

Биологическое 

разложение, 

поступление из 

океанов 

Окисление CH4  

 

 

Вулканы, био-

логическая ак-

тивность болот 

Вулканы 

 

Фотолиз (в 

стратосфере) 

Деятельность 

бактерий в поч-

ве 

Конверсия NO 

 Биологическая 

активность в 

почве 

Биологическое 

разложение 

Биологические 

процессы 

13∙10
3 

 

 

250 

 

 

- 

 

133 

 

- 

 

48 

 

низкая 

низкая 

  

3,6 

 

CH4:80,   

HCHO: 102 

 

10
6 

 

 

3∙10
3 

 

 

- 

 

низкая 

 

- 

 

460 

 

низкая 

540 

 

10
3
 

 

CH4: 2∙10
3
, 

HCHO: 10
3
 

 

 

0,4 

 

 

1.0 

 

 

- 

 

?  

 

- 

  

? 

 

? 

 

 

? 

 

CH4:1.0  

Примечание, тренд –  это  общая  многолетняя  тенденция  изменения  величины,  из  которой  ис-

ключены короткопериодические (суточные,  сезонные)  вариации. 

 

На больших высотах концентрация этих газов уменьшается за счёт их фотодиссо-

циаци под действие солнечного света. Парниковый газ CH4 равномерно перемешан в тро-

посфере. Максимум  концентрации  озона  наблюдается  в стратосфере. атомарного кис-

лорода O. Отношение смеси CO в нижних слоях атмосферы падает с высотой, а в страто-

сфере и мезосфере возрастает. Вследствие разрушения  части молекул O2  в верхних слоях 

атмосферы резко возрастает концентрация O. Отношение смеси в  атмосфере «чисто ан-

тропогенных» примесей –  различных  фреонов (CFCl3, CF2Cl2) и  других  соединений, 

выделяемых холодильными установками, используемыми в быту и промышленности, за-

полняют нижнюю атмосферу; эти  соединения  ответственны  за  разрушение озонового 

слоя 2, 32.  

Свободные радикалы − активные  в  химическом  отношении атомы или молекулы, 

содержащие один или несколько неспаренных электронов.  К  ним  относят  атомарный  

кислород O,  гидроксил OH, пергидроксил HO2,  и  т. д.  Атомы O образуются диссоциа-

цией молекул O2, способствуют образованию O3, окислению ряда МГС (например, мета 
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на) и т. д. Гидроксил OH образует-

ся при диссоциации молекул воды 

радиацией с длиной волны менее 

180 нм и в результате различных 

окислительных реакций в атмо-

сфере.  Ночью концентрация OH 

существенно убывает. Примерно в 

такой же концентрации в атмо-

сфере имеется HO2. Как и OH, он 

способствует разрушению метана, 

озона, аммиака, диоксида серы, 

сероводорода и др., и окислению 

NO в NO2. 

 

 

 

1.3. Влажность воздуха 

 

Водяной пар переменная составляющая атмосферы. Влажность воздуха - это величи-

на, характеризующая содержание водяных паров в атмосфере Земли, одна из наиболее 

существенных характеристик погоды и климата. Влажность воздуха существенным обра-

зом влияет на трансформацию оптического излучения, проходящего через атмосферу и, в 

целом, на радиационные процессы, определяющие радиационный баланс системы "атмо-

сфера - земная поверхность" Ввиду разнообразия погодных условий влажность воздуха 

количественно выражается несколькими характеристиками, основные из которых даны в 

табл. 1.5 14, 18.  

 
Таблица 1.5.  Характеристики водяного пара в атмосфере. 

№ Показатели количе-

ства водяного пара  

Определения и единицы измерения Основные формулы 

1. 2. 3. 4. 

1. Упругость водяного 

пара, е. 

Парциальное давление водяного 

пара, находящегося в воздухе; вы-

ражается в мбар (мб) или мм рт. 

ст   (1 мб = 0,750062 мм рт. ст.= 

100 н/м
2
.). При данной температуре 

предельно возможное значение 

давление водяного пара Е называ-

ется давлением насыщения или 

давлением насыщенного водяного 

пара (оно увеличивается с увеличе-

нием температуры).  

 pttAEe  , 

где E -упргость насыщающего пара 

при температуре смоченного термо-

метра; t - температура сухого термо-

метра; t -температура смоченного 

термометра; p -атмосферное давление; 

А-коэффициент зависящий от от ско-

рости ветра (для стационарного пси-

хрометра А=0,0007947). 

2. Относительная 

влажность, %f   

Отношение парциального давления 

паров воды е в воздухе к равновес-

ному давлению насыщенных паров 

над плоской поверхностью Е ди-

стиллированной воды при данной 

температуре, выражается в процен-

тах . 

100%
E

e
f   

3. Абсолютная влаж-

ность, q  

Количество водяного пара в грам-

мах в 1 м
3
 воздуха, г/м

3
. 

t

e
q




1

81.0
, г/м

3
, 

где e -в мб, t - температура, в градусах 

Цельсия. 

 

 

 
Рис. 1.2. Вертикальные профили объёмных концентра -

ций различных атмосферных газов 17. 
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Продолжение таблицы 1.5. 

1. 2. 3. 4. 

4. Удельная влажность 

(массовая доля), s  

Количество водяного пара в граммах 

в 1 кг влажного воздуха, г/кг. 
p

e
s 622 , г/кг, 

где e  и p  берутся в одних и тех же 

единицах (мб или мм рт. ст.). 

5. Дефицит упругости 

(недостаток насы-

щения), d 

Разность между упругостью насы-

щения при данной температуре и 

фактической упругостью пара. 

eEd  . 

6. Точка росы, Td  Температура, при которой содержа-

щийся в воздухе водяной пар дости-

гает насыщения.  

При насыщении точка росы равна 

фактической температуре: 

 dTEe  . 

7. Осаждённая вода 

или общее (инте-

гральное) влагосо-

держание атмосфе-

ры, W∞ 

Общее содержание водяного пара в 

вертикальном столбе атмосферы, 

выраженное толщиной слоя воды, 

который образовался бы при кон-

денсации и осаждении всего количе-

ства водяного пара в этом столбе, 

обычно выражается в см. 





0

1

p

sdh
g

W , 

где p0 – давление воздуха на земной 

поверхности, g -ускорение свободно-

го падения. 

 

влажностью воздуха, а также путём обобщения спутниковых радиометрических измере-

ний 2, 6, 21. Содержание водяного пара сильно меняется в зависимости от времени, ме-

ста и высоты измерения-практически от 0 до 5% по объёму (см. табл. 1.5).  
 

 
 
Рис.1.3. Вертикальный разрез поля массовой доли водяного 

пара (%) . а-январь, б-июль 5. 

 

 

 
 
Рис. 1.4. Универсальная кривая изме-

нения количества осаждён-ной воды с 

высотой 6. 

К настоящему времени накоплен довольно объёмный материал за влагосодержанием 

атмосферы. Этот материал дополнен результатами радиозондовых наблюдений за Наибо-

лее сильно концентрация водяного пара меняется с ростом высоты; в среднем она до 8-9 
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км уменьшается на 1-2 порядка. При этом величина общего содержания водяного пара 

(слоя осаждённой воды) непрерывно возрастает от полюсов к экватору.  

Для общего представления распределения концентраций водяного пара в атмосфе-

ре на рис 1.3 приведены изолинии средних значений массовой доли водяного пара. Как 

видно из этого рисунка эти значения перетерпливают существенные изменения 

в различных высотах зависимости от времени и места наблюдения. Подобная закономер-

ность пространственно-временного распределения водяного пара проявляется 

при глобальном осреднении исходных данных. Анализ натурных данных высотного рас-

пределения влажности воздуха показывает, что вертикальные профили массовой доли во-

дяного пара характеризуются рядом глобальных закономерностей. Это позволило, по-

строить некоторую универсальную кривую относительного высотного распределения об-

щего влагосодержания в атмосфере - общi WW /  , где iW  - количество осаждённой воды в i-

ом слое атмосферы, общW  - для все толщи атмосферы (рис. 1.4). Из этого рисунка видно, 

что около 55% всего количества осаждённой воды приходится в слой 02 км, а около 90% 

- в слой 05 км, выше этого слоя сосредоточено около 10% общей массы водяного пара. 

 

1.4. Аэрозольный состав атмосферы  

 

Аэрозоль представляет собой систему малых жидких и твёрдых частиц взвешенных в 

газообразной среде, т. е.  аэрозоль – суспензия весьма разнородных частиц, взвешенных в 

воздушной взвеси. Атмосфера называется аэрозольной, поскольку она всегда состоит из 

смеси газов и взвешенных частиц. Атмосферный аэрозоль образует микропримесь, кото-

рый по сравнению с общей массой газовых примесей обладает очень малой массовой кон-

центрацией, примерно от 1 мкг м
3
 до 1мг м

3
. Вместе с тем аэрозоли играют довольно ак-

тивную роль, практически во всех проявлениях атмосферы, начиная от микромасштабных 

физико-химических до глобальных метеорологических процессов. Это связано с чрезвы-

чайно большим разнообразием природы аэрозоля – его химсостава, полидисперсной 

структуры, повсеместного распределения в атмосфере. По существу аэрозоль может рас-

сматриваться как процесс непрерывного образования, трансформации статистического 

ансамбля частиц в воздушной взвеси и их удаления из атмосферы. Состав и микрострук-

тура поля концентрации аэрозоля подвержено разнообразным влияниям внешней среды: 

земной поверхности, метеорологических условий, облучённости Солнца и антропогенных 

факторов, принимающих в наши дни всё возрастающие масштабы 4, 8, 11, 33. 

Размеры аэрозольных частиц могут меняться на несколько порядков от 10
-7 

см (в об-

ласти перехода от молекулы к частице) до 10
2
 мкм (для частиц, которые не могут дли-

тельное время находиться суспендированными в воздухе). Анализ процессов генерации и 

трансформации системы аэрозольных частиц показывает, что существует ряд процессов, 

которые могут рассматриваться независимо, например, процессы образования аэрозоля 

газохимического происхождения, почвенно-эрозионного и морского аэрозолей. Каждый 

из этих процессов формируют частицы определённого химического и спектрального со-

става, в определённых границах распределения частиц по размерам.  

 

1.4.1. Основные источники аэрозоля. 

 

Выделяются два возможных путей образования частиц аэрозоля в атмосфере: внед-

рение из вне и генерация из газовой фазы. Внедрение происходит в результате выброса и 

рассеяния частиц в виде минеральной пыли над сушей и солевых частиц над взволнован-

ной водной поверхностью, а также в результате выпадения метеоритного вещества в 

верхней атмосфере. 

 Основными источниками внедрения частиц аэрозоля в атмосферу являются:  
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1. Почвы. Почвенный аэрозоль заполняет всю нижнюю атмосферу, концентрация 

которого значительна над аридными зонами, покрывающими более трети поверхности 

суши . Высокие концентрации почвенного аэрозоля обнаружены над обширными 

районами океанов на расстояниях нескольких тысяч километров от континентов. 

 Почвенный аэрозоль попадает в атмосферу в результате ветровой эрозии. Кон-

центрация и химический состав почвенного аэрозоля отличается большим разнообразием, 

что обусловлено особенностями эродирующих участков земной поверхности, химическо-

го состава образующих их пород, а также закономерностей ветрового режима и процессов 

мелко- и крупномасштабных атмосферных циркуляций. Процесс эрозии почв может зна-

чительно усиливаться антропогенными факторами: вспашкой почвы, чрезмерным её осу-

шением, уничтожением растительного покрова и многими другими. 

Химический состав почвенного аэрозоля не идентичен составу почвы, поскольку 

почвенные компоненты не одинаково выветриваются и поднимаются в атмосферу, не 

одинаково диспергируются. В частицах почвенного аэрозоля преобладают соединения 

кремня, глиноземы, карбонаты и кальциты, окислы железа, алюминия, марганца, а также 

отмечается относительно большое содержание калия, магния и натрия. Количество орга-

нических соединений в составе почвенного аэрозоля обычно не превосходит 10% 9. 

Особое внимание уделяется исследованию аэрозоля полупустынь и пустынь (на пу-

стыни и полупустыни приходится более 30% поверхности суши). По мощности инжекции 

аэрозоля последние делятся на локальные и глобальные. Локальные источники более мно-

гочисленны и их вклад  в запылённость нижней атмосферы оказывается существенным 

лишь в определённые периоды года. К ним, например, относятся полуаридные зоны При-

каспия, сухие районы Европейского Нечерноземья, пустынные области Средней Азии и, 

Аравийского полуострова. Подробные данные о локальных источниках пыли в различных 

районах мира собраны и проанализированы в работе. К числу глобальных источников в 

первую очередь относятся регионы гигантских пустынь – Сахары в Африке, Гоби и Такла-

Макан в Азии. По космическим снимкам зафиксированы многочисленные мощные обла-

ка, которые формируются в области гигантских пустынь и распространяются на расстоя-

ния многих тысячи километров. Анализ фото- и ИК изображений показывает, что гигант-

ские пылевые выносы над Атлантикой зарождаются в зоне опустыненных саван в запад-

ной Сахаре. Гигантские пылевые выносы пустынь Такла-Макан и Гоби могут  быть  пере-

несены мощными потоками воздушных течений в Арктику, которые нередко наблюдались 

на Аляске. Установлено, что аэрозоль пустыни оказывает значительное влияние  на гло-

бальные характеристики атмосферного аэрозоля 11. 

2. Водная поверхность. Моря и океаны занимают 23 поверхности Земли, которые 

являются наиболее глобальным, постоянно действующим источником легко растворимых 

и гигроскопических аэрозольных частиц (морского или океанического аэрозоля). Эти ча-

стицы в виде солевых растворов  (от долей до десятков мкм по радиусу) образуются в ре-

зультате инжекции в атмосферный воздух  мельчайших капель малых размеров. К основ-

ным механизмам образования частиц морского солевого аэрозоля относятся сдувание 

брызг с гребней разбивающихся волн, образование более мельчайших капель из-за  лопа-

ния большого числа пузырьков воздуха поднимающихся на водную поверхность, так и 

образующихся непосредственно на ней. Капли могут образоваться и другими путями, 

например, при выпадении осадков. Капли, возникающие по первому из вышеперечислен-

ных механизмов весьма велики, и характеризуются небольшим временем пребывания в 

атмосферном воздухе. Этот механизм, точно также как и эпизодический механизм образо-

вания капель в результате осадков, не является наиболее существенным. Поэтому основ-

ная масса морского аэрозоля  может образоваться по механизму лопающихся  пузырьков. 

При схлопывании пузырьков образование капель происходит следующими способами: 

при распаде струйки воды, выбрасываемой из центра пузырька; при стягивании лопнув-

шей плёнки пузырька; в момент разрыва плёнки всплывающего на поверхность пузырька, 

в котором газ находится под избыточным давлением. Первым способом образуются 



19 

 

большие частицы с меньшим временем существования, эффективном при сильном ветре. 

При втором и третьем способе   образуются более мелкие частицы (с размерами десятых и 

сотен долей мкм), причём третий способ генерации морского солевого аэрозоля считается 

наиболее эффективным. 

Основным компонентом морских аэрозолей является хлорид натрия, однако в них 

присутствуют карбонаты, сульфаты, калий, магний и кальций, ряд органических соедине-

ний. Реальный состав морских солевых частиц может значительно отличаться от химиче-

ского состава сухого остатка морской воды: 88,7% хлоридов, 10,8% сульфатов, 0,3% кар-

бонатов и 0,2% остальных солей 11, 27. Такое расхождение связано с особенностями ме-

ханизма продуцирования и переноса в атмосферу солевых частиц, состоянием поверх-

ностно-активной плёнки, покрывающих водную поверхность. Поверхностно-активная 

плёнка имеет толщину менее 150 мкм, обладающая способностью собирать на себя мик-

роэлементы с нижележащей водной толщи. Роль таких молекул-адсорбентов могут играть 

как неорганические, так и органические соединения. Адсорбционный механизм обогаще-

ния поверхностного микрослоя ионами микроэлементов усиливается биологическим ме-

ханизмом. Поверхность морей и океанов местами натянуты органической плёнкой, тол-

щина которой иногда доходит до молекулярных размеров. Эта плёнка становится средой 

обитания разнообразных бактерий, результатом жизнедеятельности которых является вы-

деление из морской воды определённых микроэлементов. Последнее становится причиной 

обогащения плёнки пузырьков, следовательно, морского солевого аэрозоля. Важной при-

чиной обогащения морских солевых частиц микроэлементами могут быть растворение 

минеральной пылевой фракции в поверхностном микрослое воды. 

Поле концентрации морского солевого аэрозоля над морской и океанической по-

верхностью весьма неоднородно, зависит от метеоусловий и меняется в течение суток, а 

также от сезона к сезону. Распространенность морских солевых частиц ограничена по го-

ризонтали акваторией Мирового океана и узкой прибрежной полосой, в вертикальном 

направлении зоной активного вертикального турбулентного обмена толщиной 2-3 км над 

водной поверхностью. Облачный покров действует как природный фильтр на распростра-

нённость аэрозольных солевых частиц в тропосфере. 

3. Вулканы.  Важным источником аэрозолей являются вулканы, мощное извержение 

которых может многократно превысить выброс частиц в атмосферу.  Несмотря  на эпизо-

дичность  извержений  можно  оценить  их  среднегодовую  мощность  примерно  в  10
8
 т. 

Аэрозольные  частицы  вместе  с  газами вулканического  происхождения  могут выбра-

сываться на  высоты  свыше 20 км и существовать там до нескольких  лет,  рассеиваясь в 

обширном широтном поясе, охватывающем весь земной шар. Например, при взрыве Кра-

катау в 1883 г. в Индонезии эруптивные облака поднялись на высоту 30 км и  пылевые об-

лака были отмечены над Европой, Северной и Южной Америкой, Гавайями и Австралией. 

На протяжении 2-3 лет после извержения уровень солнечной радиации снизился на 20-

30%, а значения температуры в мире понизились почти на один градус Цельсия. Изверже-

ние вулкана Агунг в 1963 г. на о. Бали выбросило большое количество аэрозолей в тропо-

сферу и стратосферу, которое вызвало на всем земном шаре весьма эффектные вечерние 

зори.  

Измерения  химического  и  элементного  состава  аэрозолей вулканического проис-

хождения свидетельствуют о сходных процессах их образования и дальнейшей эволюции: 

эмиссия продуктов истирания стенок кратера, частиц измельченной лавы, водяного  пара,  

сернистого  газа,  соляной  кислоты,  легко  испаряющихся  металлов,  которые  в даль-

нейшем  вступают  в  различные  химические  реакции  и  конденсируются.  Выбрасывае-

мый при извержениях в  стратосферу сернистый газ (107 т/год),  вступает  в  химические  

и фотохимические  реакции  с  различными  газовыми  и  аэрозольными  компонентами  

атмосферы,  образуя новые частицы – сульфаты (капли серной кислоты, сульфат аммо-

ния). Анализ химического состава  вулканических выбросов  показывает  преимуществен-

ное  содержание соединений  кремния - 60-80%,  сульфатов - 30-10%,  кальцитов - 3-10%,  



20 

 

соединений  алюминия - 0-20%,  железа -  1-10%. Однако имеются и существенные разли-

чия в  составе  выброшенных веществ для разных вулканов 34. 

 Для частиц вулканического аэрозоля характерно  изменение  химического  соста-

ва с высотой: мелкие  частицы сильно  обогащены  умеренно летучими  элементами (мы-

шьяк,  селен,  свинец,  кадмий,  цинк), более крупные частицы преимущественно содержат 

элементы,  характерные  для магмы  (кремний,  кальций,  скандий,  титан,  железо,  цинк,  

торий).  Отмечаются  также изменения  химического и  элементного  состава  вулканиче-

ского  вещества  в  разные периоды извержения. Элементный  состав  аэрозоля  вулкани-

ческого  происхождения нормируется с использованием эталонного материала - элемент-

ного  состава  магмы,  изверженной  лавы,  пепла  различных  пород.  Такой анализ свиде-

тельствует  о  значительных  вариациях  элементного  состава  вулканического аэрозоля;  

наибольшим  постоянством  отличается  содержание двуокиси  кремния. 

Пыль внеземного происхождения. Космическая или метеорная пыль может влиять 

на состояние верхней атмосферы и потенциально является  одним из климатообразующих 

факторов. Различают, по крайней мере, два вида пыли внеземного происхождения: суб-

микронные частицы, которые могут достигать земной поверхности в неизменном виде;  

более крупных частиц,  которые претерпевают процесс  абляции – дробления, испарения и 

распыления. Затвердевшие после сгорания метеора, капли или сконденсировавшиеся пары 

могут достигать стратосферы и тропосферы. Доля  пылевой  материи  внеземного проис-

хождения  составляет  приблизительно  10 %  от  общего  содержания  аэрозольных  ча-

стиц  в нижней стратосфере, которая с высотой увеличивается  до 80 ÷ 100% [13] .  

 Частицы  межзвёздной  пыли  могут быть: ядрами конденсации и, таким образом, 

влиять на облачный покров, изменять прозрачность атмосферы и, как следствие, воздей-

ствовать на радиационный баланс.  

  Имеющиеся оценки выпадения массы метеоритной пыли  в атмосферу имеют по-

рядок 10
4
-10

6 
 тгод. Эти данные  весьма  разноречивы, что связано  со  значительной про-

странственно-временной неоднородностью потоков космического вещества [31]. 

4. Горение растительности. Степные, кустарниковые и лесные пожары являются 

еще одним важным источником генерации мелкого аэрозоля сложной химической струк-

туры, включающего частицы от сложных углеводородов до неорганической золы. Зола, 

выбрасываемая при пожарах в атмосферу, состоит из неорганических веществ, минералов, 

первоначально присутствовавших в тканях растений. В золе имеются частицы углерода, 

не полностью сгоревшие смолистые вещества. Основными компонентами аэрозоля, обра-

зующего при  пожарах растительности являются кристаллический углеводород (сажа) и 

“летучий пепел” (минеральный остаток) [9].  

 Имеются данные о том, что частицы, образующиеся при степных и лесных пожа-

рах,  увеличивают число облачных ядер конденсации, которые оказывают заметное влия-

ние на погодные условия в местных и региональных масштабах. Дым при лесных пожарах 

может переноситься на большие расстояния в несколько десятков и сотен километров. 

Крупные лесные и степные пожары могут быть источниками атмосферных аэрозолей, за-

метных в глобальном масштабе. Так, дым от лесных пожаров на западе Канады в 1950 г. 

наблюдался, например, над Британскими островами. Крупномасштабные лесные и торфя-

ные пожары в Европейской части России летом 2010 года вызвали глобальное потепление, 

изменение климата в региональном и глобальном масштабах. 

5. Генерация аэрозоля из газовой фазы in situ. Значительная  масса атмосферного 

аэрозоля приходится на его тонкодисперсную фракцию, которая образуется непосред-

ственно в самой атмосфере из газовой фазы  in situ в процессах фотохимических и газохи-

мических превращений. Эта фракция аэрозоля получила название вторичного аэрозоля.  

Основными газовыми предшественниками вторичного аэрозоля являются оксиды 

серы, азота, аммиак, водяной пар, а так же окислы и полимеры углеводородов. Процессы 

генерации аэрозольных частиц в  атмосфере, как окислительной системе, идут в сторону 

образования высших окислов в присутствии сильных окислителей (таких, как O3, O, OH и 
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т. д.) и при облучении смеси реагентов коротковолновой солнечной радиацией. Установ-

лено, что основными компонентами этих частиц являются соединения серы, поэтому они 

называются сульфатными [11, 33, 36].  

Сульфатный аэрозоль повсеместно распределён в атмосфере и составляет значи-

тельный процент в общей продукции атмосферных аэрозолей. Так, по данным, химиче-

ского анализа от 30 до 80% субмикронных частиц с размерами менее 0,2 мкм состоят из из 

соединений серы. Над центральными районами Европы на высотах до 5 км зарегистриро-

ваны сульфатные частицы, составляющие 50% всех частиц с размерами 0,28-0,55 мкм и 

50-100% всех частиц, радиус которых лежал в диапазоне 0,18-0,25 мкм. В прибрежных 

водах Тихого океана 25% общего объёма аэрозолей с размерами менее 1 мкм, содержаще-

гося в 1 см
3
 воздуха, имели сульфатный состав. В Антарктике более 50% частиц, собран-

ных импакторами, представляли собой соединения серы и серной кислоты [22]. В страто-

сфере сульфатный аэрозоль продуцируется процессами фотохимических реакций с обра-

зованием частиц растворов серной кислоты. 

Повсеместная или универсальная распространенность сульфатного аэрозоля указы-

вает на наличие мощных источников соединений серы, инжектируемой  в атмосферу, а 

также на способность сульфатного аэрозоля и его газовых предшественников  в высокой 

степени перемешиваться в атмосферном газе. Анализ баланса содержания соединений се-

ры в атмосфере достаточно сложен и решение этой задачи остаётся не решённой. 

 К основным естественным источникам серы в тропосфере относится эмиссия се-

роводорода H2S, обусловленная процессами разложения микробами живых организмов и 

продуктов их жизнедеятельности, интенсивно происходящие в болотистых местностях.  

Известно, что в глубинных водах слабо проточных морей  (например, Чёрном и Балтий-

ском) скапливается колоссальное количество H2S. Однако не до конца определено, 

насколько H2S может преодолеть поверхностные воды, представляющие для него окисли-

тельный “фильтр”.  Вместе  с тем имеются данные, указывающие на снижение сернистого 

газа по мере удаления от побережья в глубь материка. Мощными, но эпизодическими ис-

точниками H2S являются извержения вулканов.  Помимо H2S, естественными источниками 

серы в атмосфере являются эмиссии таких соединений, как диметилсульфид (CH3)2S, ме-

тилмеркантан CH3SH, а также  SF6, ,,)(, 332223 SSCHCHSHCHCHSHCHCH  а также 2CS и 

2SO . За исключением последних двух соединений, они образуются в результате биологи-

ческих процессов, происходящих на поверхности континентов и в мировом океане. Эти 

газы часто сопутствуют H2S, вместе образующие мощный биогенный источник серы в ат-

мосфере (H2S + органические сульфиды. 

 К наиболее существенным антропогенным источникам серы прежде всего отно-

сятся  H2S и 2SO . Антропогенный H2S попадает в атмосферу на некоторых стадиях обра-

ботки нефти, при вымачивании древесины в целлюлозном производстве, из очистителей 

водных стоков и т. д. Значительная часть обёма 2SO , поступает в  в тропосферу  от антро-

погенных источников. Ежегодное поступление 2SO  от антропогенных источников пре-

восходит поступления от извержений вулканов. Антропогенные источники поставляют в 

атмосферу, помимо H2S и 2SO , целый ряд серосодержащих соединений: 

4232 ,,, SOHSOCOSCS и др 29, 32. 

 В атмосфере наблюдается разнообразие серосодержащих соединений, обуслов-

ленное  их возможными взаимодействиями с другими атмосферными газами (например, 

xNONHCOO ,,, 33 и др.). Практически многие фотохимические и окислительные процессы 

соединений серы в атмосфере приводят к генерации 2SO , играющего основную роль в не-

обратимых процессах образования сульфатного аэрозоля [22, 25, 36]. 

 В отличие от почвенного и морского аэрозоля концентрация субмикронных 

сульфатных частиц, образующихся in situ, существенным образом зависит от режима ин-
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соляции и метеорологических факторов, поэтому характеризуется чрезвычайной неравно-

мерностью и нестабильностью и варьирует в очень широких пределах от единиц до сотен 

тысяч частиц в 1 см
3
. Это прежде всего связано с сильной  гигроскопичностью наиболее 

представительных компонент этих частиц 42SOH  и 424)( SONH . Фотохимический синтез 

молекул 42SOH  является одним из основных этапов формирования сульфатных частиц в 

атмосфере. В условиях тропосферы ( 0
0

0
000 10020  ;4020  fCTC , где f  - относи-

тельная влажность) 42SOH  находится в жидко-капельном и, частично, в гидратированном 

состоянии. Следовательно, сульфатные  частицы обладают сильными кислотными свой-

ствами.  Будучи нейтрализованной формой сильной серной кислоты, 424)( SONH  способ-

ствует понижению кислотности аэрозольных частиц; благодаря гидролизу иона 

4NH  об-

разуется слабокислотный раствор, обладающий низкой реакционной способностью. Со-

единение 424)( SONH  относится к наиболее стабильной компоненте сульфатного аэрозоля, 

который растворяется в поглощённой из воздуха влаге при 0
080f  [11, 26].  

6. Генерация органической компоненты аэрозоля. Мало изученным, но существен-

ным по относительному содержанию в воздушной взвеси является аэрозоль органическо-

го происхождения, имеющий широкий диапазон размеров (от 10
-3 

до 10
2 

мкм) и глобаль-

ную распространённость в атмосфере. Основная масса органического аэрозоля   продуци-

руется в основном быстрыми фотохимическими  превращениями  in situ из органических 

паров, выделяемых в атмосферу наземной растительностью и фитопланктоном. Образую-

щиеся, при этом, частицы заполняют диапазон субмикронных размеров. По оценочным 

данным в  атмосферу ежегодно выделяется 10
8
 т терпеноподобных и слабо окисленных 

углеводородов, что дает естественный фон примерно в 3÷6 мкг/м
3
.  Лишь четвёртая часть 

органического аэрозоля непосредственно поступает в атмосферу в виде “готовых” орга-

нических частиц. К ним относятся разнообразные биологические частицы - пыльца и спо-

ры растений, грибки, микробы и  вирусы, которые выделяются  непосредственно расти-

тельным  покровом с размерами  более  

1 мкм. [8]. 

Согласно имеющимся оценкам содержание частиц органического аэрозоля может 

составлять до 20% общего содержания частиц вторичного аэрозоля, образующего в атмо-

сфере. Эти частицы переносятся на большие расстояния от источника и присутствуют да-

же в стратосфере. Например, споры грибков обнаруживались на расстоянии 10
3
 км, пыль-

ца растений - на расстоянии 2,5∙10
3 

км от источника, а морские бактерии находили  на рас-

стоянии более 10
2
 км от побережья в глубь материка, на высотах 11-12 км были собраны 

споры ряда плесневых грибков [11]. 

Химический  состав  органического аэрозоля весьма сложен, в составе которого об-

наруживают сложную смесь разнообразных алифатических и ароматических соединений, 

сложные белковые соединения и др. Во многих случаях органическая компонента входит 

в состав аэрозолей, преимущественно состоящих из неорганических компонентов. В сме-

шанных аэрозольных частицах органическое вещество в основном находится на поверх-

ности этих частиц. Это в определённой степени замедляет конденсационный рост и испа-

рение частиц при колебаниях относительной влажности воздуха. В случае туманов и об-

лаков наличие органической плёнки приводит к уменьшению поверхностного натяжения 

капли и, следовательно, её равновесного размера, а также к уменьшению водности тума-

нов и облаков. 

Наличие органического компонента приводит к уменьшению коэффициентов ослаб-

ления и поглощения света аэрозолем. Имеющиеся сведения о химическом составе органи-

ческой компоненты аэрозоля незначительны, что затрудняет рассмотрение оптических 

свойств органического аэрозоля и выявление его роли в лучистом теплообмене.  

7. Промышленность, транспорт. Эти источники являются основными в образова-

нии антропогенного аэрозоля -  генерации аэрозольных частиц в результате хозяйствен-
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ной деятельности человека. К наиболее интенсивным антропогенным источникам отно-

сятся: энергетика, транспорт, химическая промышленность, металлургия. В большом 

масштабе преобладают мощные выбросы загрязняющих веществ тепловых электростан-

ций, нефтехимических предприятий, металлургических комбинатов и автотранспорта. 

Наибольше всего  особо токсичные компоненты выбрасываются химической и нефтехи-

мическими предприятиями, а также автотранспортом.    

 Количество аэрозоля промышленного происхождения в  приземном  слое  воздуха 

оценивается от 5-10 до 45%  по массе. В основном это мелкие частицы, приходящиеся на 

продукты сгорания (пыль, сажа, зола, смола, соединения железа, токсичные вещества-

окислы свинца, ртути, органические кислоты). Состав  аэрозольных частиц из дымовых  

труб примерно  следующий:  зола -51÷ 62% (преимущественно соединения  кремния  и  

кальция),  сажа - 27 ÷ 48%,  смола -  1%. Большинство газовых примесей  (SO2, NOx, аль-

дегиды, ненасыщенные углеводороды и т. д.) участвуют в генерации токсичных вторич-

ных аэрозолей [2, 9]. 

 Состав отработанных газов бензиновых и дизельных двигателей достаточно по-

дробно изучен. Эти двигатели относятся к основным антропогенным источникам выбро-

сов углеводородов и соединений свинца, в основном в виде аэрозоля неорганических со-

лей и окислов. Состав органических газов и аэрозольных примесей на участке автомо-

бильного движения оценивается по основным группам веществ, следующим образом: не-

предельные углеводороды-27,2; предельные углеводороды-32,2; ароматические углеводо-

роды-4; альдегиды и кетоны-2,2; прочие органические соединения-34,4. Соединения 

свинца в воздухе присутствуют в газообразном состоянии и в составе аэрозольных частиц, 

одинаково являющиеся токсичными веществами. Между концентрацией свинца и интен-

сивностью автомобильного движения, с одной стороны, и содержанием углеводородов  и 

свинца в воздухе, с другой стороны, наблюдается высокая степень корреляции. Следова-

тельно, по интенсивности движения автотранспорта и, точнее, по измерениям содержания 

свинца в воздухе можно контролировать уровень загрязнения органическим веществом 

атмосферного воздуха [2].  

В условиях крупных городов и промышленных центров в атмосферном воздухе по-

стоянно свисает аэрозольное облако или аэрозольный слой, который формируется в тече-

ние многих десятилетий, имеющий пространственные размеры несколько десятков кило-

метров по горизонтали и простирающийся до высот h4 км. Городской аэрозоль опреде-

ляет  состав и структуру городского воздуха, метеорологические условия, экологическую 

обстановку  и мезоклиматический режим воздушного бассейна городской территории. 

Существование некоторого протяжённого объёма городского аэрозоля связано с непре-

рывным динамическим обменом и последующими фазовыми превращениями вещества 

(генерация вторичного аэрозоля) в системе “атмосферный воздух - территория города" 

[28]. 

Городской аэрозоль имеет очень сложную структуру и по всем показателям: микро-

структура, химический состав, дисперсность, поле концентрации, пространственная 

структура, характер вертикальной стратификации, отличается от естественного аэрозоля. 

Значительная часть городского аэрозоля образует многокомпонентную смесь газов и аэро-

зольных частиц вторичного происхождения, которая может рассматриваться как итоговый 

показатель загрязнения воздуха. Наиболее экологически тяжёлой формой городского 

аэрозоля является смог (от англ. smoke - дым + fog – туман) – туманная дымка антропо-

генного происхождения, когда видимость понижена и уровень загрязнения воздуха повы-

шенный. В городском воздухе практически всегда присутствуют компоненты, характер-

ные для смогов.  Выделяют два наиболее представительных типа смогов: восстановитель-

ный - типичный для Лондонского региона и фотохимический окислительный - типичный 

для зоны Лос-Анджелеса.  Восстановительный смог характеризуется повышенным содер-

жанием смеси дыма и сажи, а также диоксида серы (несколько мгм
3
), полициклических 

углеводородов (несколько десятков  мгм
3
). Обычно он достигает максимальных уровней 



24 

 

рано утром, при низкой температуре и высокой влажности и дополняется состоянием ин-

версии в атмосфере (отражательная ии поверхностная инверсия) [2]. 

Основным условием формирования фотохимического окислительного смога являет-

ся наличие в воздухе повышенного содержания NOx, SO2, ненасыщенных углеводородов и 

интенсивное облучение Солнца. Смог этого типа достигает максимального уровня в пол-

день, при высокой температуре, низкой влажности и дополняется нисходящей инверсией. 

Частицы фотохимического смога значительно более высокодисперсные, чем для восста-

новительного смога. Смоговые образования крайне отрицательно воздействует на здоро-

вье человека (прежде всего, на бронхи и дыхательные пути, кожную поверхность), а также 

на животных и растительные сообщества.  

Антропогенные аэрозоли составляют примерно 10-20%  от естественного содержа-

ния аэрозолей.  Доля аэрозоля антропогенного происхождения усиленно возрастает, при-

нимая, часто, в крупных городах и промышленных центрах драматические размеры. Про-

странственное распределение источников антропогенных аэрозолей неравномерно и более 

существенно в индустриальных районах северных широт. В наши дни аэрозоль антропо-

генного происхождения начинает оказывать существенное влияние  

 
Таблица 1.6. Оценки количества аэрозолей (млн. тгод), поступающих в атмосферу от разных источ-

ников по минимальным и максимальным оценкам9, 11, 33. 

Естественные ис-

точники 

Тропосфера Стратосфера Антропогенные 

источники 

Тропосфера Страто-

сфера 

Первичные аэрозоли 

Почва и горные по-

роды 

Моря и океаны (со-

левые частицы) 

Лесные пожары 

(сажа) 

Вулканы (пепел) 

Космическая пыль 

1308000 

 

3001300 

 

3360 

 

2001000 

0,2514 

- 

 

- 

 

- 

  

4,050 

0,2514 

Промышленные 

предприятия 

Транспорт 

Пашни 

Установки для сжига-

ния угля 

527 

 

1,0 

280 

10133 

- 

 

0,010,1 

- 

- 

Вторичные аэрозоли 

Сульфаты и серная 

кислота 

Нитраты 

Соли аммония 

Органические со-

единения (терпены и 

др.) 

130200  

 

60450 

80270 

75540 

530 

 

0,1 

215 

- 

Процессы горения и 

химические реакции: 

Сульфаты из SO2 

Нитраты из xNO  

органические соеди-

нения 

 

 

65230 

2540 

1090 

 

 

 

0,010,1 

0,01 

Всего 97812100 11109 Всего 118601 0,030,2 

 

на лучистый теплообмен и радиационный баланс тропосферы, он играет активную роль 

при образовании туманов и облаков, а также смоговых ситуаций на больших простран-

ствах далеко от мегаполисов. 

В соответствии с выше изложенным, появление атмосферных частиц происходит 

либо в результате поступления в атмосферу готовых частиц из первичных (естественных) 

источников, либо частицы образуются  непосредственно (in situ) в атмосфере в результате 

сложных физико-химических превращений  типа газ–частица, т. е. из вторичных (антро-

погенных) источников (табл. 1.6). 

 

1.4.2. Слоистая структура высотного распределения атмосферного аэрозоля 

 

Важным свойством атмосферного аэрозоля является слоистая или ярусная структура 

высотного распределения атмосферного аэрозоля, наблюдаемая для всех географических 

широт и времён года. Такая стратификация указывает на наличие уровней повышенной 

концентрации, на которых возникают наиболее оптимальные условия внутриатмосферной 
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генерации и накопления аэрозольных частиц. В соответствии с особенностями вертикаль-

ного распределения аэрозоля и его химического состава, определяемого геофизическими 

условиями, выделяются несколько перманентно существующих аэрозольных слоёв [7, 11, 

24, 30].  

1. Приземный аэрозоль наиболее существенно определяется характером подстилаю-

щей поверхности (суша и водная поверхность, горы, равнины, степь, пустыня  и т.д), ло-

кальными наземными источниками генерации (природными и естественными ), метеоро-

логическими факторами (ветром, турбулентным перемешиванием, влажностью, радиаци-

онным режимом и т. д.). 

Непосредственно к земной поверхности выделяется пограничный слой аэрозоля, где 

в полной мере представлен разнообразный природный состав аэрозоля и наиболее значи-

тельны его суточные вариации. Именно отсюда аэрозольное вещество (с вычетом ни-

чтожно малой доли веществ внеземного происхождения) разносится по всей атмосфере в 

виде аэрозолеобразующих газов и готовых высокодисперсных частиц. Пограничный слой 

аэрозоля простирается от земной поверхности до высоты в несколько десятков м, толщина 

которого изменяется в достаточно широких пределах в зависимости от вертикального гра-

диента метеопараметров и термической стратификации воздуха (до высоты 50-100 м и, в 

некоторых случаях, до 200-250 м и более). Верхняя граница пограничного аэрозоля  не-

редко совпадает с верхней границей температурных инверсий, туманной дымки, город-

ского или индустриального загрязнения атмосферы. Концентрация больших частиц в по-

граничном слое воздуха резко падает с высотой до нескольких десятков – сотен метров 

обычно по экспонентальному закону. Концентрация малых частиц по высоте, как правило, 

уменьшается и установлено, что на уровнях 0,2-0,5 км сильно варьирует в разные дни и 

время суток, очевидно, связанное с внутриатмосферными процессами генерации частиц, а 

также конвективными и адвективными процессами.  

В таблице 1.7 приведены обобщённые результаты измерений аэрозольных концен-

траций в различных географических условиях [7]. Хотя данные этой таблицы не  

отражают полной картины распределения аэрозольных концентраций для характерных 

климатических условий, но они создают определённое представление о сильном различии  

концентраций для различных типовых форм аэрозоля. 

Выше пограничного слоя доминирует, так называемый, "слой турбулентного пере-

мешивания "или "обменный слой"  – слой активного турбулентного обмена с постоянной 

по высоте концентрацией аэрозоля. Верхняя граница этого слоя сильно зависит от сезонов 

года: летом достигает 34 км, весной и осенью - 12 км, зимой часто опускается до уровня 

пограничного слоя; для аридных зон слой перемешивания может достигать уровня 56 км. 

В слое перемешивания происходит наиболее интенсивная генерация аэрозольных частиц 

из гaзовой фазы за счёт поглощения солнечного света, преимущественно, в ультрафиоле-

товой области спектра, с максимом концентраций на уровнях h(12 км).  
 

Таблица 1.7. Средние значения концентраций аэрозоля для типовых форм аэрозоля.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Аэрозоль 

Счётная концентрация 

N, см
-3 

Массовая 

концентрация 

m, мкгм3 мкмr   ,  

> 0,001 > 0,1 

Полярный 

(почвенно-эрозионный) 

Континентальный: 

фоновый 

сельский 

городской 

Аридный 

Морской 

 

22 

 

1,3410
3 

8,7910
3 

1,3710
4
 

1,4510
3
 

465 

 

6 

 

80 

2,0910
3 

1,4110
3 

185 

110 

 

0,1-7,0 

 

30,0-40,0 

1,0-5,0 

5,0-80,0 

25,0-250,0 

0,07-20,0 
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 На рис. 1.5 дана оптическая модель фракционного состава аэрозоля, относящееся к 

области расположения приземного аэрозоля для различных сезонов года в средних широ-

тах. Эта модель включает вертикальные профили оптической плотности фонового аэрозо-

ля, представленного его тонкодисперсной фракцией, растворимых солей  (в основном 

44SONH ),  

грубодисперсного пылевого аэрозоля, и пылевого аэрозоля средней дисперсности. Как 

видно из этого рисунка наиболее мощный слой турбулентного перемешивания наблюда-

ется в летний период и этот слой почти исчезает зимой, между этими периодами  

 

 

 
Рис. 1.5. Модель вертикальной структуры оптиче-

ской плотности аэрозоля для средних широт при 

=0,55 мкм 11 (а - лето, б - весна-осень, в – зима.  

1 – тонкодисперсная фракция фонового аэрозоля, 2 

– растворимая фракция атмосферного аэрозоля, 3, 4 

– различные фракции пылевого аэрозоля, 5 – верти-

кальный профиль оптической плотности. 

 
Рис. 1.6. Модель вертикальной структуры оптиче-

ской плотности аэрозольного ослабления излуче-

ния (1) в сравнении с данными лазерного зонди-

рования 12 (2-измерения, июль 1973 г., 3-май 

1975 г., 4-июнь 1971 г., 5-декабрь 1978 г., 6-ноябрь 

1974 г., 7-май 1975 г.) и моделью Эльтермана 23  

при =0,6943 мкм. 

 

занимает промежуточное положение т. е. высота слоя перемешивания опускается к уров-

ню пограничного слоя. 

Показательной является модель вертикальной структуры аэрозоля, представленный 

на рисунке 1.6 для условий антициклонной погоды. На этом рисунке показан результат  

сравнения модельной оценки с соответствующими данными лазерного зондирования и 

известной модели Эльтермана. На рис. 1.6 зона квазипостоянного слоя перемешивания 

охватывает области высот кмhкм  0,4 5,0  . 

2. Тропосферный  аэрозоль с верхней границей на уровне тропопаузы (высоты h = 

10-12 км). Тропосферный аэрозоль является важной компонентой системы «атмосфера - 

земная поверхность», вертикальная структура которого имеет следующие закономерно-

сти: широтная зависимость, суточные, сезонные и годовые изменения вертикальной 

структуры, особенно над континентом, отличие микрофизических параметров и их верти-

кальных профилей над морем и континентом. Предполагается, что наземные локальные 

источники быстро влияют на вертикальную структуру аэрозолей до высот h  5-6 км. 

Натурные данные показывают, что в пределах этих высот отсчет для вертикального рас-

пределения аэрозолей необходимо вести от подстилающей поверхности Это приводит к 

тому, что над возвышенностями концентрация частиц на тех же высотах, что и над низ-
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менностями (при отсчете высоты от уровня  моря), оказывается значительно больше. Из 

физических соображений, очевидно, что перенос воздушных масс в сторону более низких 

мест и наоборот будет вызывать появление облачной структуры аэрозолей.  

В тропосфере плотные аэрозольные слои наблюдаются обычно в окрестностях 

температурных инверсий, соответствующих высотам наиболее вероятного появления об-

лачности. В средних широтах такие высоты практически располагаются на уровнях: 22,5 

км, 57 км, 1012 км. В области аэрозольных слоёв сравнительно ослаблен конвективный 

турбулентный перенос воздушных масс и на мощности этих слоёв могут оказывать суще-

ственное влияние весьма различные факторы: подъём аэрозолей из приземного слоя атмо-

сферы (рис. 1.7), опускание аэрозольного вещества вулканического происхождения, не-

прерывная генерация аэрозолей в результате фотохимических реакций (рис. 1.8). 

 

 
Рис. 1.7. Высотное распределение крупных аэро-

зольных частиц над аридными районами.  

1-3 – полупустыни Северного Казахстана, 4-

пустыня Каракумы, 5-сахарский аэрозольный 

слой 7. 

 
 

 
Рис. 1.8. Средняя массовая концентрация атмо-

сферного аэрозоля m, мкгсм
-3

 30. 

 

Наблюдается повышенные концентрации аэрозоля в нижней и средней тропосфере 

в летнее время, связанное с повышением фотохимической активностью солнечного света, 

приводящей к образованию аэрозоля in situ , а также активности вертикальных турбулент-

ных перемешиваний воздушных масс, усиливающих выносы частиц с земной поверхно-

сти. 

На рис. 1.9 показаны высотные профили оптически активных частиц (частиц Ми) в 

области радиусов ( 2,0r  мкм). Из данных этого рисунка следует, что с высотой концен-

трация N падает с максимом в нижнем 23 километровом слое тропосферы. В этом слое 

сосредоточена основная часть оптически активного аэрозоля. 

Далее высотное распределение N обусловлено особенностями термической страти-

фикации атмосферы. Присутствие нестационарных областей в средней тропосфере связа-

но с возможными крупномасштабными возмущениями тропосферного слоя (пыльные бу-

ри, вулканическая активность). Выше, в области тропопаузы и нижней  

Химический состав тропосферного аэрозоля сходен составу приземного аэрозоля, 

однако наблюдается слабое убывание с высотой величины массовой концентрации боль-

шинства элементов неорганического аэрозоля. Например, убывание содержания Fe, игра-

ющего важную роль в процессе каталитических реакций во всём объёме частиц аэрозоля, 

в  среднем  стратосферы  выделяются  аэрозольные  слои  с  повышенной  концентрацией  
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частиц. практически отсутствует. 

Это указывает на хорошую пере-

мешанность тропосферного аэро-

золя выше приземного аэрозоля. 

Отмечается более существенное 

уменьшение с высотой концентра-

ции Si, содержащегося в составе 

частиц тропосферного аэрозоля с 

относительно большими размера-

ми; кремний является важным со-

ставным элементом пылевого аэро-

золя. Анализ элементного состава 

неорганического аэрозоля в тропо-

сфере показывает, что 90-95% 

аэрозольного вещества континен-

тального происхождения и 5-10% 

морского. В составе тонкодисперс-

ного аэрозоля тропосферы весьма 

существенным является содержа-

ние сульфатов и органических 

компонентов, усиленно растёт 

концентрация частиц сажи. Сажа 

входит, вероятно, в состав сме-

шанных аэрозольных частиц, знание содержания которой чрезвычайно важно для оценки 

влияния аэрозолей на климат [1, 20].  

Аномально высокие концентрации аэрозоля в тропосфере наблюдаются вблизи 

действующих вулканов и во время пыльных бурь. По некоторым оценкам, скорость уве-

личения числа частиц вулканического происхождения на высоте 3,7 км составляет 1,910
17 

с
-1

, а на высоте 11,3 км - 2,610
27

 с
-1

. Это указывает на существенную роль  вулканических 

извержений в накоплении аэрозольного вещества на больших высотах. Наблюдения пока-

зывают, что значительная масса пыли во время пылевых бурь переносится в атмосфере в 

слое от 1 до 7-8 км. Средняя концентрация этой пыли может составлять несколько десят-

ков мкгм
3
 Температура запылённого слоя может быть на 5-6

0
 С выше температуры при-

земного слоя воздуха. Это может создавать сильную инверсию температуры в нижней и 

средней тропосфере [7]. 

На основе многолетних натурных данных исследования химического состава и 

вертикальной структуры тропосферного аэрозоля, проведённых  в различных географиче-

ских условиях, выделены четыре главных типа глобального тропосферного аэрозоля: 1) 

почвенно-эрозионный (минеральный) аэрозоль, источником которого является почва; 2) 

морской аэрозоль, представляющий собой частицы морской соли и капли растворов мор-

ской соли; 3) природный и антропогенный аэрозоль, продуцированный из газовой фазы in 

situ; 4) органический аэрозоль. Эта модель состава глобального тропосферного аэрозоля 

исходит из анализа данных о таких его наиболее вероятных компонентах, как минераль-

ные частицы грунта, морские солевые частицы, органические соединения, сульфатный 

аэрозоль, образующийся in situ. Содержание морских частиц в общей концентрации аэро-

золя, как было указано выше, обнаруживается в пределах нижних слоёв атмосферы (h  2-

3 км), в то время как все другие составляющие тропосферного аэрозоля распространены 

во всем тропосферном слое атмосферы как в горизонтальном, так и вертикальном направ-

лениях [11].  

Наиболее изученными составляющими тропосферного аэрозоля являются твёрдые 

частицы почвенно-эрозионного и морского аэрозоля. В связи, прежде всего, со сложным 

характером процессов генерации частиц менее изучен аэрозоль, образующийся in situ и 

 
Рис. 1.9. Вертикальные профили распределений частиц Ми 

по данным различных исследований (1-6) и модельный 

профиль 7 7. 
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наименее изученным остаётся органический аэрозоль. Вместе с тем, отмечается, что 

именно два последние типа аэрозоля являются преобладающими компонентами аэрозоля.  

3. Стратосферный аэрозоль (h  13  30 км). В настоящее время в понимании 

стратосферного аэрозоля получено достаточное количество экспериментального материа-

ла, обоснованного результатами теоретических исследований. Это связано с расширением 

большого комплекса исследований антропогенного влияния на климат, что обусловлено 

развитием методов лидарного и спутникового зондирования и совершенствованием изме-

рительной техники, поднимаемой на самолётах и аэростатах. 

В структуре стратосферного аэрозоля на общем фоновом уровне выделяется отно-

сительно стабильный  аэрозольный слой (сульфатный заревый слой, или слой Юнге), мак-

симум концентрации частиц в котором соответствует высотам 2226 км в экваториальном 

поясе, высотам 17 ÷ 22 км в средних широтах, снижаясь параллельно тропопаузе до 1718 

км в полярных районах. Уже первые заборы проб воздуха с этих высот с помощью само-

летов и баллонов стратостатов, выполненные X. Юнге, показали, что аэрозоль в этом слое 

состоит в основном из капелек серной кислоты (малые частицы) и ее солей (в первую оче-

редь 424)( SONH ). Изучение явлений сумерек показал, что главную роль в формировании 

всех зоревых явлений играет стратосферный сульфатный аэрозольный слой [19]. 

Изменения содержания аэрозольных частиц происходит главным образом в нижней 

стратосфере (h 1322 км), а для высот более h > 2025 км концентрация частиц весьма 

стабильна. Важной особенностью стратосферы выше 2025 км является весьма малая ско-

рость вертикальных движений (термическая устойчивость) и высокая скорость горизон-

тальных движений воздушных масс. Примеси, попадающие в среднюю и верхнюю страто-

сферу, могут задерживаться в ней на год и более. За несколько месяцев они могут распро-

страняются над целым полушарием, а за 12 года — над всей планетой. Поступление 

примесей в эти слои может привести к загрязнению всей стратосферы и повлиять на кли-

мат Земли в целом. 

В стратосфере и верхней тропосфере выделено два сезонных состояния: весна-лето 

и осень-зима. В средних широтах в летний период в них содержание аэрозоля значительно 

пониженное, в то время как зимой – повышенное. 

Стратосферный аэрозоль по химическому составу и микроструктуре, следовательно, по 

происхождению состоит из нескольких фракций. Различие этих фракций проявляется в 

структуре их вертикальных профилей (рис. 1.10). Существенное влияние на аэрозоль 

стратосферы могут оказать достаточно мощные извержения вулканов, которые приводят к 

значительному росту концентраций частиц в стратосфере в течение длительного времени 

(кривая 1 на рис. 1.10.). Для климатологии наибольший интерес представляют взрывные 

извержения, во время которых газопылевая колонна проникает в в стратосферу.  

Формирование стратосферного сульфатного слоя аэрозоля происходит в результате 

диффузии сернистого газа из тропосферы в стратосферу и генерации сульфатного аэрозо-

ля в ходе реакций окисления (кривые 3-5 на рис. 1.10). Мощными источниками поступле-

ния соединений серы (прежде всего сернистого газа SO2) в стратосферу являются выбросы 

вулканического материала. В периоды взрывных вулканических извержений концентра-

ция стратосферного сульфатного аэрозоля может повыситься в несколько раз. 

В настоящее время не вызывает возражений тот факт, что антропогенные факторы 

(полёты сверхзвуковых самолётов, ракет, запуски космических кораблей, продукты сгора-

ния космического мусора) могут оказывать ощутимое влияние на стратосферный аэро-

золь. Антропогенные компоненты в составе стратосферного аэрозоля обнаруживаются на 

пределе чувствительности измерений. 
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 Частицы метеорного аэрозоля 

оседают в стратосферу из мезосферы, 

куда они попадают в период метеорных 

потоков. Опускаясь в стратосферу, ме-

теорная пыль может наблюдаться там в 

течение многих недель (кривая 2 на рис. 

1.10) Масштабные явления наподобие 

Тунгусского метеорита могут оказать 

существенное влияние на структуру 

стратосферы и мезосферы, приводя, в 

частности, к явлению аномально свет-

лых ночей на значительной территории 

поверхности Земли [3]. 

 Кроме заревого слоя в верхних 

слоях стратосферы наблюдаются также 

спорадические аэрозольные слои, име-

ющие весьма сложную, облачную струк-

туру. Например, по оптическим данным 

и наблюдениям с космических кораблей 

на общем фоновом уровне выделяются 

относительно стабильные аэрозольные 

слои на высотах 30 и 45 км, которые 

располагаются вблизи зон изотермии.  

 Аэрозоль средней атмосферы 

(высоты 3090 км). Наблюдения показывают, что в средней атмосфере, вплоть до высот 

100 км, имеется достаточное количество аэрозоля, который является одним из важных 

климатообразующих факторов Земли в глобальных масштабах, способного оказывать 

влияние на стратификацию атмосферы и формирование радиационного режима в её верх-

них слоях. Вопросы природы аэрозоля в верхних слоях атмосферы представляют, помимо 

познавательного, важный практический интерес. 

 В средней атмосфере основным источникам аэрозоля, особенно в её верхних слоях, 

являются метеорные потоки. На высотах 80130 км входящие в атмосферу метеорные те-

ла претерпевают процесс абляции – дробления, испарения и распыления. Испарившееся 

метеорное вещество реконденсируется, образуя частицы нанометрового размера (около 

25 нм) – метеорную пыль или дымку. Такие частицы были экспериментально обнаруже-

ны на высотах 70-90 км [31].  

Аэрозоль метеорного происхождения, генерирующийся в атмосфере, может дей-

ствовать на земной климат несколькими способами: частицы метеорной дымки способны 

проникать в стратосферу и тропосферу, стать там  ядрами конденсации, поглощать и рас-

сеивать солнечное излучение, тем самым, оказывать влияние на радиационный баланс 

всей системы "атмосфера земная поверхность", заряженные метеорные частицы могут за-

метно (на несколько процентов) изменять общее атмосферное сопротивление и, таким об-

разом, влиять на глобальную токовую цепь верхней атмосферы. Изменения в глобальной 

электрической цепи, в свою очередь, могут сказываться на всевозможные глобальные 

геофизических процессы в средней атмосфере [13, 31, 33]. 

 К настоящему времени сложилось определённое представление о стратификации 

аэрозоля в мезосфере и нижней термосфере. В области высот 5055 км от фонового уров-

ня выделяются области повышенной концентрации мезосферного аэрозоля, которые все-

гда обнаруживаются при сумеречном зондировании. Мощность этого слоя аэрозоля уве-

личивается в периоды частых вулканических извержений. На высотах 6070 км имеет ме-

сто двойной квазистабильный аэрозольный слой. Устойчивые аэрозольные слои наблю-

 
 

Рис. 1.10. Модели вертикальных профилей оптиче-

ской плотности на длине волны  = 0,55 мкм для 

различных фракций стратосферного аэрозоля. 

Фракции: 1 - вулканическая (для периодов средней 

и повышенной вулканической активности), 2 - ме-

теоритная, 3 -средняя солевая, 4 -субмикронная 

фоновая, 5 - 75% - ный раствор 
42SOH 11. 
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даются на высотах мезопаузы 8085 км. В периоды после прохождения метеорных пото-

ков отмечается появление аэрозольных слоёв в верхней мезосфере (выше 95 км) [11]. 

 В области аэрозольных слоёв мезопаузы (около 85 км) наблюдается редкое зре-

лищное атмосферное явление – серебристые облака (известные также, как мезосферные 

или ночные светящиеся облака). Это самые высокие облака в атмосфере Земли, которые 

обычно наблюдаются в летние месяцы в широтах между 43° и 60° (северной и южной ши-

роты). Природа серебристых облаков полностью не изучена. Высказывались предположе-

ния, что они имеют строение, подобное строению перистых облаков, которые состоят из 

кристалликов льда, сконденсированных на частицах метеорной и частично вулканической 

пыли. 

 Кроме метеорной пыли, в верхних слоях атмосферы не исключается возможность 

самостоятельного образования аэрозольных частиц. Подобное предположение относи-

тельно природы образования серебристых облаков не противоречит наблюдениям. Для 

слоёв атмосферы выше 100 км существование пыли в основном обязано космическому 

происхождению. 
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Глава 2. МИКРОФИЗИЧЕСКИЕ СВОЙСТВА ЧАСТИЦ АЭРОЗОЛЯ 

 

Аэрозоли, или аэродисперсные системы, представляют собой дисперсные системы 

с газовой средой и твёрдой или жидкой дисперсной фазой, т. е. аэрозоли – суспензия 

весьма разнородных малых полидисперсных частиц взвешенных в воздушной взвеси.  

Атмосфера называется аэрозольной, поскольку она всегда состоит из смеси газов и взве-

шенных частиц. Атмосферный аэрозоль образует микропримесь, который по сравнению с 

общей массой газовых примесей обладает очень малой массовой концентрацией, пример-

но от нескольких мкг  м
3
 до 1мг  м

3
. Вместе с тем аэрозоли играют довольно активную 

роль, практически во всех проявлениях атмосферы, начиная от микромасштабных физико-

химических до глобальных метеорологических процессов. Это связано с чрезвычайно 

большим разнообразием природы аэрозоля – его химсостава, полидисперсной структуры, 

повсеместного распределения в атмосфере. По существу аэрозоль может рассматриваться 

как процесс непрерывного образования, размельчения и роста частиц и их удаления из 

воздушной среды 1, 2, 9, 12, 18, 25. 

Состав и микроструктура поля концентрации аэрозоля подвержено разнообразным 

влияниям внешней среды: земной поверхности, метеорологических условий, облучённо-

сти Солнца и антропогенных факторов, принимающих в наши дни всё возрастающие 

масштабы 11, 22. Поэтому проблема изучения атмосферного аэрозоля является предме-

том исследований различных научных дисциплин об атмосфере: метеорологии, физики и 

химии атмосферы, климатологии и т. д. 

 

2.1. Общая классификация аэрозольных систем 

 

 Характеристики аэрозоля, как высокодисперсных систем, могут изменяться в до-

вольно широких пределах. Поэтому для описания многочисленных аэрозольных систем 

могут быть использованы различные классифицирующие признаки. Эти системы доста-

точно полно могут быть классифицированы на основе следующих общих признаков: 

1. Агрегатное состояние фаз аэрозольной системы. Для аэрозолей это газообразная дис-

персионная фаза (воздушная среда), в которой взвешены твердые или жидкие частицы, 

образующие дисперсную фазу. Дисперсные зольные частицы вместе образуют стати-

стический ансамбль частиц (совокупность сколь угодно большого числа одинаковых 

физических систем множества зольных частиц , находящихся в одинаковых макроско-

пических состояниях) в воздушной взвеси. 

2. Природа образования. По природе источников аэрозоли подразделяются на природные 

(естественные) и антропогенные (искусственные). Природные аэрозоли образуются 

вследствие природных сил, например, при ветровой эрозии почвы и горных пород, 

взволнении водной поверхности, лесных и степных пожарах генерации аэрозоля in 

situ, вулканических извержениях, сгорании метеоритов в верхних слоях атмосферы).  

Антропогенные аэрозоли образуются в результате хозяйственной деятельности че-

ловека. К ним относятся промышленные выбросы частиц (сажа, дым, и т. д.), продукты 

антропогенных газофазных реакций МГС, продукты сельскохозяйственной деятельно-

сти (например, пыль, поднимаемая при обработке пахотных земель). Важное место 

среди антропогенных аэрозолей занимают городские аэрозоли. 

3. Способ образования аэрозольных частиц. Имеются два пути образования аэрозоля: 

конденсационный и дисперсионный. Конденсационные аэрозоли образуются при фо-

тохимических газовых реакциях, объёмной конденсации пересыщенных паров, веду-

щих к образованию аэрозоля in situ. Дисперсионные аэрозоли образуются при диспер-

гировании (измельчении, распылении) твёрдых и жидких тел с их переходом во взве-

шенное состояние под действием воздушных потоков. Детали этих процессов будут 

рассмотрены ниже. 
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4. Тип аэрозоля, являющееся исторически сложившейся описательной классификацией 

аэрозоля. В понятие аэрозоля входят: 

4.1. Пыль – система твёрдых частиц, которые образуются в процессах измельчения: 

дробления, размола, ветровой эрозии,  взрыва, извержения вулканов и т. д. Размеры 

пылевых частиц находятся в очень широких пределах: от субмикронных порядка ~ 0,9  

мкм до 100 мкм и более. Нижний предел размеров частиц пыли определяется их дли-

тельным случайным дроблением в турбулентных потоках воздуха, а верхний – седи-

ментацией, когда они остаются в атмосфере во взвешенном состоянии. Частицы разме-

ром более 20 мкм находятся во взвешенном состоянии в течении очень коротких пери-

одов времени, которое практически зависит от интенсивности вертикального переме-

шивания частиц.  

4.2. Вторичные аэрозоли или аэрозоли, образующий in situ – наиболее мелкодисперс-

ные фракции аэрозолей, которые непосредственно образуются в атмосфере. К ним от-

носятся конденсационные аэрозоли, которые образуются в результате  присоединения 

друг к другу молекул вещества в пересыщенном паре (гомогенная  нуклеация) или 

конденсации пара на присутствующих в нём ионах или мельчайших частицах другого 

вещества - ядрах конденсации (гетерогенная  нуклеация). Аэрозольные частицы  могут 

непрерывно образоваться в  самой атмосфере из газовой фазы  in situ в результате фо-

тохимических и химических реакций, при этом образуются жидкие и твёрдые частицы, 

которые могут служить ядрами конденсации.   

4.3. Органический аэрозоль - частицы  биогенного происхождения, как непосредствен-

но выброшенные в атмосферу, так и образовавшиеся в результате конденсации лету-

чих органических соединений, например терпенов,  и химических реакций между эти-

ми  соединениями.  

4.4. Туман и дымка – результат конденсации водяного пара непосредственно над земной 

поверхностью. Туман - воднокапельный аэрозоль с поверхностной жидкой фазой, ко-

торый ухудшает дальность видимости до 1 км. При видимости от 1 до 10 км слой вод-

нокапельного аэрозоля называется дымкой. Наряду с понятием дымки используется 

понятие мглы, при котором видимость уменьшается до 10 км и менее. Мгла отличается 

от тумана и дымки тем, что относительная влажность в ней, как правило, значительно 

меньше 100%.  

4.5. Облака – возникают, как и туманы, в результате конденсации, а также сублимации 

влаги. Обычно это распознаваемое, видимое аэрозольное образование, которое нахо-

дится на некоторой высоте над земной поверхностью. Облака образуются или вслед-

ствие увеличения общего влагосодержания, или в результате понижения температуры 

воздуха, которые отличаются с высокой относительной влажностью немного выше 

100%. Облака отличаются от туманов только размещением в пространстве. 

4.6. Дым – облако газа и частиц, которые образуются в результате окислительных реак-

ций, например, при горении. Обычно дым образуется при горении органических ве-

ществ - каменного угля, нефти, древесины, растительности. Дым содержит частицы с 

концентрацией частиц достаточной для визуального опознавания.  

4.7. Смог – (англ. smog, от smoke - дым и fog – туман) состояние атмосферного воздуха в 

больших городах и промышленных центрах, когда видимость сильно понижена, а 

уровень антропогенного загрязнения воздуха весьма высок. Смог оказывает сильное 

раздражающее действие на людей, а у лиц с пониженной сопротивляемостью может 

вызвать сильное расстройство здоровья.  

 Смог оказывает очень негативное воздействие на растительность, значительно уси-

ливает эрозию почв, вызывает быструю  коррозию металлов и разрушение железобе-

тонных сооружений. В условиях смога крайне опасное воздействие на окружающую 

природную среду, одновременно, оказывает разрушающее воздействие на памятники 

культуры и исторические памятники.  
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 Смог наблюдается обычно при слабой турбулентности воздушных потоков, соот-

ветственно, при устойчивом распределении температуры воздуха по высоте, особенно при 

инверсиях температуры. Под инверсиями накапливаются загрязняющие атмосферу веще-

ства, водяной пар. Это благоприятствует образованию слоев дымки, тумана, облаков с по-

вышенным уровнем загрязнения воздуха. 

 Различают несколько типов смога:  

 влажный смог лондонского типа - сочетание тумана с примесью дыма и газовых отхо-

дов производства,  

 ледяной смог аляскинского типа - смог, образующийся при низких температурах из 

пара отопительных систем и бытовых газовых выбросов, 

 фотохимический смог, типичный для зоны Лос-Анджелеса - смог, образующийся в 

результате фотохимических и окислительных реакций загрязняющих веществ в днев-

ное время, с образованием кислот и тонкодисперсного аэрозоля,  

 радиационный туман - туман, который появляется в результате радиационного охла-

ждения поверхности земли и массы влажного приземного воздуха до точки росы. 

5. Дисперсность аэрозольных систем. Дисперсность (от лат. dispersus - рассеянный, рас-

сыпанный) аэрозоля характеризует соотношения размеров аэрозольных частиц в воз-

душной взвеси. Дисперсность обратно пропорциональна среднему диаметру (радиусу) 

частиц и определяется их удельной поверхностью - отношением поверхности всех ча-

стиц к их объёму или массе. Полное представление о дисперсности даёт кривая рас-

пределения объёма или массы частиц по размерам (см. 2.3). В физике атмосферных 

аэрозолей существует своя классификация частиц по размерам, учитывающая меха-

низмы образования частиц той или иной фракции.  

6. Другие классифицирующие признаки, которые могут быть выделены в зависимости от 

решаемой задачи. Для исчерпывающего определения и описания аэрозолей могут вво-

диться новые классифицирующие признаки, уточняющие их поведение. При этом си-

стема классифицирующих признаков в принципе не является замкнутой. 

 

2.2. Основные морфологические свойства аэрозолей 

 

 Основными морфологическими свойствами аэрозольных частиц являются их фор-

ма, структура и характерные размеры. Эти свойства определяются природой образования 

аэрозоля и последующих процессов его эволюции и удаления из атмосферы. По природе 

образования принято различать первичные грубодисперсные (вносятся в атмосферу из 

вне) и вторичные тонкодисперсные частицы (образуются в атмосфере) аэрозоля 8, 27, 25. 

Первичные частицы  образуются на начальном этапе разнообразных процессов 

диспергации вещества, могут быть  как твердые,  так  и жидкие.  Жидкие  капли, имеющие 

размеры не более 100 мкм,   в  атмосферных  условиях  имеют практически сферические 

формы. Твердые  первичные  частицы  могут  иметь  самые разнообразные  формы. Их 

подразделяют на три основных класса (рис. 2.1): 1). Изометрические частицы, для 

которых в первом приближении все три размера совпадают. Результаты исследований 

аэрозоля больше всего относятся к изометрическим частицам. К ним относятся капельные 

частицы сферической формы, правильные многогранники: куб, тетраэдр, октаэдр и т. д., 

или частицы близкие к ним по форме. 2). Пластинчатые - частицы, которые имеют два 

«длинных» размера и один «короткий»: лепестки, чешуйки, диски. 3). Волокнистые – ча-

стицы протяженные в одном направлении и имеющие сравнительно небольшие размеры в 

двух других: иглы, нити, волокна, призмы. Вторичные аэрозоли, возникающие при кон-

денсации пара, имеют обычно сферическую форму. 

Форма и структура первичных и вторичных аэрозольных частиц могут быть весьма 

разнообразны и изменчивы. Отдельные частицы аэрозоля могут объединяться в цепочки с 

образованием более сложных агрегатов, называемых агломератами или флокулами. Они 

представляют собой образование рыхлых хлопьевидных агрегатов из мелких частиц дис-
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персной фазы, находящихся во взвешенном состоянии. Агломераты обычно образуются из 

высокозаряженных маленьких частиц, которые находятся в плотных дымах. Аэрозоли мо-

гут  состоять из полых капель, заполненных газом или полых частиц, содержащих веще-

ство - наполнитель. Вследствие этого плотность частиц в аэрозоле может значительно от-

личаться от плотности исходного вещества. 

 

 

 

 
Рис. 2.1. Основные 

формы частиц: 

а – изометрическая 

частица;  

б – пластинка; в – 

волокно. 

 

 

Размер частиц. Размер частиц является важным параметром, описывающим мно-

гообразие свойств аэрозолей. Размеры частиц, представляющих интерес для физики аэро-

золя, могут меняться на 5-6 порядков величины от 10
--7 

см (в области перехода от молеку-

лы к частице) до 100 мкм (для частиц, которые не могут длительное время находиться 

суспендированными в воздухе). Частицы аэрозоля, несмотря на их небольшие размеры, 

имеют очень активную поверхность по их гигроскопичности , взаимодействию с электри-

ческими зарядами и участию в различных химических реакциях. Поверхность аэрозоль-

ных частиц характеризуется следующими важными свойствами: в расчёте на грамм веще-

ства площадь поверхности частиц увеличивается с уменьшением их размера; при одних и 

тех же средних размерах повышение различия размеров отдельных частиц  

 

(их полидисперсности) приводит к уменьшению площади их поверхности, приходящейся 

на грамм вещества. 

 

Рис. 2.2. Форма некоторых типичных первичных и вторичных аэрозольных частиц (с обложки журнала 

Journal of Aerosol Science (http://www.sciencedirect.com/science/journal/aip/00218502)): а) спора растений 

(биоаэрозоль); б) малый агрегат из семи первичных частиц конденсационного происхождения; в) 

крупный рыхлый агрегат первичных частиц; г) фрактальная структура вторичных частиц типа сажи; д) 

вирус (биоаэрозоль) или кристалл; е) крупная твердая частица неправильной формы диспергационного 

происхождения. 
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Аэрозольные частицы, за исключением жидких капель, могут иметь самые разно-

образные геометрические формы (рис. 2.2). Для упрощений анализа процессов с участием 

аэрозоля все эти частицы обычно принимаются за сферические; размер частиц  

характеризуется радиусом или диаметром [9]. 

Для этого часто используется диаметр проекти-

руемой поверхности, который определяется из 

площади круга, имеющего такую же площадь, 

как проекция частицы (рис. 2.3). Для характери-

стики размеров частиц также вводятся понятия: 

диаметр Ферета, определяемое как максималь-

ное расстояние между наиболее удалёнными 

краями каждой частицы, диаметр Мартина - 

равная длине линии, которая делит частицу на 

две равные линии. Эти понятия вводят при ап-

проксимации размера частицы, определяемое из 

проекций нескольких частиц неправильной фор-

мы. Обычно диаметр Ферета превышает диаметр проектируемой поверхности, который в 

свою очередь больше диаметра Мартина. Измерения размеров частицы могут существен-

ным образом зависеть от его ориентации. Поэтому эти измерения проводятся путём 

усреднений для большого числа частиц, предполагая ориентацию частиц беспорядочной. 

 

На рис. 2.4 даёт-

ся классическая схема 

классификации спектра 

размеров (дисперсно-

сти) аэрозольных ча-

стиц по их проективно-

му диаметру, предло-

женная Х. Юнге. На 

этом рисунке даётся 

общая информация о 

времени существования 

(жизни), источниках 

генерации аэрозольных 

частиц, об их влиянии 

на различные атмо-

сферные процессы. 

Другие виды классифи-

кации аэрозоля даны 

ниже, в 2.3.2. 

На практике воз-

никает необходимость 

описания различных 

физических свойств аэрозоля в зависимости от сложности их формы и структуры. Для 

этого кроме геометрического или проективного диаметра аэрозольных частиц вводят дру-

гие условные параметры, имеющие размерность длины, называемые эквивалентными 

диаметрами. 

Размер частиц иногда определяют по скорости их осаждения из воздушной взвеси. 

Для этого полагается, что частицы, имеющие одинаковые скорости осаждения, равны по 

размерам независимо от их состава и фактических геометрических размеров. Таким обра-

зом, часто используют следующие распространённые определения: аэродинамический 

диаметр – диаметр сферической частицы плотностью 1гсм
3
, которая имеет те же аэроди-

 
 

Рис. 2.3. Характеристики размера частицы. 

 

Рис. 2.4. Классификация атмосферного аэрозоля по их дисперсности 12. 



38 

 

намические показатели, как и рассматриваемая частица; стоксовский диаметр - диаметр 

шара, который имеет такие же скорость осаждения и плотность, как и рассматриваемая 

частица. В соответствии с этими определениями стоксовый диаметр зависит от плотности 

частицы, а аэродинамический – нет.  

Для описания эффектов взаимодействия светового излучения и частиц аэрозоля 

вводится эквивалентный оптический диаметр, равный диаметру сферы, имеющей то же 

сечение рассеяния излучения, что и характеризуемая частица аэрозолей.  

При анализе распределений аэрозольных частиц по размерам приходится рассмат-

ривать другие характеристики их размеров. Эта категория характерных диаметров рас-

сматривается ниже, в следующих разделах. 

Важно отметить, что частицы больше 5  10 мкм не могут попадать в альвеольное 

пространство лёгких, которые задерживаются в верхних дыхательных путях;осаждаются в 

ротоглотке, гортани и трахее. Частицы с аэродинамическим диаметром 0,55 мкм способ-

ны проникать в средние и нижние дыхательные пути (респирабельные фракции). Эту ве-

личину принимают за верхний предел размеров аэрозольных частиц для гигиенистов. Ча-

стицы с размером менее 0,5 мкм, преимущественно, не осаждаются в легких. 

О важности размеров аэрозольных частиц следует как из приведённых рассужде-

ний, так и из содержания следующих глав. Для общих представлений типичные размеры 

этих приведены в табл. 2. 1. 
 

Таблица 2.1.Типичные радиусы аэрозольных частиц 19, 25. 

Аэрозоль Радиусы частиц в мкм 

Фотохимический аэрозоль 

Туман серной кислоты 

Атмосферный туман 

Табачный дым 

Частицы, распыляемой жидкости 

Пыльца 

Цветочная пыльца  

                           0,005 – 0,5 

                           0,15 – 2,5 

                           1,5 – 25 

                           0,1 – 0,2 

                           1 – 100 

                           7,5 – 3,5 

                           0,5 – 2,5 

 

Наиболее полное представление о спектре размеров аэрозольных частиц, соответ-

ственно, о природе их происхождения можно получить исходя из анализа функции рас-

пределения частиц аэрозоля по размерам, рассмотренного ниже. 
 

Пример 2.1. Определить площадь поверхности единицы массы монодисперсных ( только одного 

размера) капель воды, если радиус частиц равен r = 1 мкм.  

 Пусть m=4/3r
3
n – масса, и s = 4r

2
 n – площадь поверхности капель на грамм, где n число частиц 

в грамме воды и  = 1г/см
3
. Тогда s/m =3/r =310

4
 см. 

Пример 2.2. Для частицы неправильной формы, представленной на рис. 2.3, определить диаметр 

Ферета, диаметр проектируемой поверхности, диаметр Мартина. 

Ответ: диаметр Ферета равен 4 мкм, диаметр проектируемой поверхности – 3,5 мкм, диаметр Мар-

тина - 3,5 мкм. 

 

2.3. Распределение частиц аэрозоля по размерам. 

 

 Распределение аэрозольных частиц по размерам может быть выражено нескольки-

ми способами. Данные о размерах аэрозольных частиц, как правило, представляют в виде 

линейных диаграмм или гистограмм, наглядно показывающих зависимость числа частиц 

от интервала их размеров, называемых классами размеров. На рис.2.5 изображено распре-

деление частиц по размерам в виде гистограммы. На этом рисунке площадь каждого пря-

моугольника равно числу частиц, радиус которых попадает в данный интервал. Очевидно, 

что суммарная площадь смежных прямоугольников гистограммы равно общему числу ча-

стиц N (sm
-3) 

во всех классах размеров, доступных методике счёта частиц:  

 



39 

 





n

i

ii rrnN
1

)( ,                                                       (2.1) 

 

где n(sm
-4) 

– концентрация частиц, средняя точка интервала радиусов. Если классы разме-

ров узкие, а число частиц велико, то по гистограмме можно получить непрерывную функ-

цию распределения частиц по размерам: 

 
 

dr

rdN
rn  .                           (2.2) 

 

Дифференциал dN(r) выражает число 

частиц в единице объёма, радиусы которых 

лежат в интервале радиусов от r до r+dr. Для 

непрерывного распределения  n(r) аналогом 

выражения (2.1) является следующая фор-

мула:  

 




  

0   

2

1

илиr

илиr

drrnN ,                           (2.3) 

где в качестве пределов интегрирования рас-

сматривается или ограниченный интервал 

радиусов от  r1 до r2, или неограниченный 

интервал для пределов 0 и .  

Соответствующие распределения мо-

гут быть написаны для площади поверхности S частиц, их объёма V или массы m (m = V, 

 - плотность частицы):  

 

 
   

 
   

   .

;
3

4

;4

3

2

rvrm

dr

rdN
r

dr

rdV
rv

dr

rdN
r

dr

rdS
rs













                                                (2.4) 

 

Распределения (2.2) и (2.4) используются для иллюстрации различий распределений 

частиц по концентрации, их площади поверхности и объёма. Различия в форме этих рас-

пределений приходится рассматривать в зависимости от цели решаемой задачи, например, 

при исследовании сечения рассеяния света на аэрозольных частицах, определения концен-

трации мельких и крупных частиц в воздушной взвеси. В последнем случае мелькие ча-

стицы существенно больше определяют концентрацию частиц, чем их поверхность и объ-

ём. 

В случае атмосферных аэрозолей смежные классы размеров могут охватывать чис-

ла, различающихся на несколько порядков величины. Поэтому, чтобы можно было 

наблюдать более широкий диапазон радиусов, распределение частиц представляется в за-

висимости от логарифма их радиусов. В логарифмическом масштабе функция распреде-

ления числа частиц представляется в виде   

 
 

rd

rdN
rn

ln

ln
ln  .                                                      (2.5) 

 

Чтобы  функция  распределения  n (r)  не  зависела  от  общей  концентрации N (r)   ее 

нормируют, вводя  нормированную функцию распределения  

 

 
Рис. 2.5. Гистограмма размеров частиц. Также 

показана гладкая функция n(r), построенная по 

гистограмме.  
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     rNrnrf / ,  т. е.   



0

1drrf .                                 (2.6) 

 

Эта функция (размерности 1r ) определяет долю общего числа частиц, равной 

 drrf , радиусы которых лежат в пределах от  r  до  r + dr. Тогда приращение числа ча-

стиц  rdN  в интервале dr  задаётся выражением  drrNf .   

Аналогично (2.6) вводятся нормированные функции для распределений площади по-

верхности и объёма (массы) частиц, причём норма характеристик аэрозоля не зависит от 

того, выражена ли переменная распределения в  r, или ln r: 

 

   



00

lnln xdxxfdxxxfx .                                        (2.7) 

 
 Пример 2.3. Ниже в виде таблицы приводятся данные числа частиц Ni в зависимости от классов их 

размеров. Представить это данные в виде линейной диаграммы (зависимость числа частиц Ni от радиуса ri) и 

в виде соответствующей гистограммы (зависимость плотности распределения числа частиц n от радиуса ri). 

 

Таблица. Пример распределения частиц по размерам. 

  

 Линейная диаграмма даёт зависимость Ni от средних точек ri, гистограмма определяет концентрации  

частиц ni в соответствующих классах размеров. На рисунке изображено распределение числа частиц по ра-

диусам в виде гистограммы. Форма такой 

кривой распределения меняется при измене-

ниях величины классов размеров частиц. Ги-

стограмма приведена на рисунке. Гистограм-

ма даёт более наглядное представление о рас-

пределении частиц по размерам. Вместе с 

тем, для широкого спектра размеров частиц 

их концентрации могут различаться на не-

сколько порядков величины; на фоне большо-

го числа мелких частиц распределение более 

крупных может искажаться. Вследствие этого 

приходится рассматривать по отдельности 

более ограниченные классы размеров частиц. 

 

 

Аэрозоль образует многопара-

метрическую динамическую систему частиц в воздушной взвеси, дисперсный состав, ко-

торого непрерывно меняется под действием совокупности случайных факторов (диспер-

гирование, конденсация влаги и паров неорганических и органических кислот, каталити-

ческий захват газовых примесей, турбулентное перемешивание воздуха). Вследствие это-

го приходится рассматривать распределение q - го момента выборочного ансамбля аэро-
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Рис. Распределение частиц аэрозоля по радиусам в виде 

линейной диаграммы. 
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зольных частиц по размерам. Пологая частицы сферическими и однородными по плотно-

сти, распределение  q -го момента может быть записано в следующем виде 1  

      rdrfrrfrrf q

q lnln/lnln
0

2




 .                                          (2.8) 

 

Здесь q =1 соответствует распределению длин радиуса,  q =2 – площади поверхно-

сти или поперечного сечения, q =3 объёмов или массы частиц.   

Если известна функция распределения, то при измерении частиц аэрозолей и реше-

нии некоторых практических задач часто определяются интегральные или кумулятивные 

(суммарные) кривые распределения, показывающие, какая доля частиц (по счёту или мас-

се) обладает   радиусом меньше или больше заданного радиуса r. Соответствующие функ-

ции распределения можно получить для счётного распределения путём интегрирования  

функции  f(ln r) от 0 до r в первом случае и от r до  во втором случае: 

 

 




  

   0

ln)(ln

илиr

rили

drrfrF .                                                 (2.9) 

 

2.3.1. Аналитические функции распределения аэрозоля по размерам. 

 

1. Среди аналитических моделей спектра размеров аэрозоля широкое распростра-

нение получила эмпирическая формула Юнге 12: 

 
CrrddN lg/ , или  )1(434,0/  crdrdN                                       (2.10) 

 

Здесь N – концентрация аэрозольных частиц с радиусом меньше r , C - постоянная , 

значение которой зависит от от концентрации, а показатель  определяет наклон кривой 

распределения по радиусам частиц. 

В формуле (2.10) размерность постоянной зависит от показателя   и составляет  

L
 - 3

. Из этой формулы видно, что число частиц больших размеров увеличивается по срав-

нению с числом частиц меньших размеров. Для типичных частиц дымки значения  ме-

няются в интервале 34, а для частиц туманов лучшее согласие получается при   2.  

Исследования полидисперсного состава аэрозоля, проведённые в различных местах 

показали, что степенной закон в среднем является хорошим приближением для распреде-

ления аэрозольных частиц по размерам. Однако в каждом конкретном случае действи-

тельное распределение размеров частиц может сильно отличаться от простого степенного 

распределения. Предполагая справедливость степенного закона (2.10), легко вычислить 

концентрацию частиц для заданного интервала размеров частиц при известных значениях 

параметров C ,  : 

 




2

1

)1(434.0

r

r

drrcN  .                                                         (2.11)  

 

2. При аналитическом описании спектра размеров различных типов аэрозоля часто 

используются различные формы гамма-распределений. Эти распределения содержат 

большое число параметров, путём эмпирического подбора которых лучше удаётся пере-

дать особенности опытного распределения частиц по размерам. Наиболее общая форма 

гамма-распределений (так называемое “модицированное” гамма–распределение) имеет 

вид 11. 
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)exp()(  brarrf  ,                                                           (2.12) 

 

где a, b,  и  - положительные постоянные параметры, которые связаны друг с другом и 

характеризуют экспериментально определяемое распределение частиц по размерам.  

 Функция (2.12) обращается в нуль при r =0 и r = , которая при   = 1 сводится к 

обычному гамма – распределению. Интеграл от этой функции в пределах от 0 до  даёт 

концентрацию частиц: 








 
 



 


  1

)exp( /)1(1

0

ГbadrbrraN aa
.                                   (2.13) 

где 



0

1)( dxexГ x - гамма функция. 

Отсюда видно, что постоянная а определяется концентрацией частиц. Применение 

условия нормировки к (2.12) даёт  

 

)
1

(/)1(




  

  Гba ,                                                         (2.14)  

 

 На основе различных экспериментальных данных показана применимость распре-

деления (2.12) для универсиального описания различных форм аэрозоля (дымка, туман, 

облака, осадков) 10.  

 3. Наблюдаемая асимметричность и полимодальный характер распределения ре-

ального аэрозоля по размерам наиболее удовлетворительно описывается логарифмически-

нормальной функцией или сокращённо логнормальной функцией 1, 9, 11: 

 

 
 













 


g

g

g

rr
rf


2

2

ln2

lnln
exp

ln2

1
ln .                                              (2.15) 

 

 Здесь параметры gr  и g определяются путём последовательного решения уравне-

ний: 

 

   










0

22

0

,lnlnlnlnln

,ln)(lnlnln

rdrfrr

rdrrfr

gg

g



                                          (2.16) 

 

где grln – среднеарифметическое rln ; так-как,   nrrrr n /lnlnlnln 21  , то 

n
ng rrrr  21  представляет собой среднегеометрический радиус частиц, gln - средне-

квадратическое отклонение логарифма радиусов; g -стандартное геометрическое откло-

нение. 

 Функция (2.15) удовлетворяет условию нормировки, что можно увидеть из записи 

интеграла 
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 



0

22 22/exp  dxx .                                                  (2.17) 

 

 При логнормальном распределении стандартное отклонение g представляет собой 

интервал радиусов частиц, которые имеют 68,26% всех частиц. Этот интервал включают 

радиусы от ggr /  до ggr  . Если распределение частиц по радиусам приближается к лог-

нормальному, то параметры этого распределения наиболее просто определяются путём 

использования логарифмически вероятностного графика. На этом графике расстояние по 

оси абсцисс измеряется в единицах нормированной переменной  
ggrr  lnlnln  . Эта 

переменная связана с долей частиц в процентах (проценты накопления), имеющих радиу-

сы меньше данного значения, определяемая интегральной (накопленной) функцией 

 rF ln  логнормального распределения:  

   dxxFнакопления 







 2/exp

2

1
100/  % 2 ,                       (2.18) 

где    dxxF 



0

2 2/exp21  - интеграл вероятностей. 

 При логнормальном распределении модальные и медианные радиусы совпадают, 

которые соответствуют суммарной доле 50%. Стандартное отклонение g определяется 

наклоном логарифмического графика: 

 

.// %87,15%50%50%13,84 rrrrg                                             (2.19) 

 

 Наиболее важным свойством логнормального распределения является сохранение 

(инвариантность) формы этого распределения для произвольного q -го момента радиуса. 

Действительно, пологая частицы сферическими и однородными по плотности, подстанов-

кой выражения (2.15) в равенство (2.8) нормированное распределение q -го момента мо-

жет быть в явном виде записано следующим образом: 

 

 
 













 


g

gq

g

q

rr
rf


2

2

ln2

lnln
exp

ln2

1
ln .                                      (2.20) 

 

 Здесь gqr -среднегеометрический радиус, определяемый из q -го распределения (см. 

пример 2.4): 

 

gggq qrr 2lnlnln  .                                             (2.21)  

 Таким образом, если числовое распределение частиц логнормальное, то и распре-

деление q -го момента также логнормальное. Эти распределения имеют одинаковые стан-

дартные геометрические отклонения, т. е. инвариантны по форме, но имеют разные значе-

ния для среднегеометрического радиуса.  

 Пример 2.4. Получите формулу для среднегеометрического радиуса gqr , определяемого из q -го 

распределения (2.20). 

 Рассмотрим член  rfr q ln . Представим 
qr  в виде  rq lnexp  и проведём преобразование вы-

ражения    
ggrrrq 22

ln2//lnln  . Получим: 
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 rfrMrfr q

qq ln)()(ln  . 

 Здесь    2/lnexp 22

gg

q qrrM  - моменты распределения  rf ln , а  rfq ln -распределение  

q -го момента радиуса.  

 Окончательно получим : 

 

 gggq qrr 2lnexp . 

 

 Пример 2.5. Получите формулу для среднеарифметического радиуса, определяемого из q -го рас-

пределения (2.20). 

 

             
  

 
0 0 0

11 /lnln/lnlnlnln qqqq

qq rMrMrdrfrrdrfrrdrrfrM  

 

Прямое интегрирование даёт: 

 

   












0

22 ln
2

1
lnexplnln gg

qq qrqrdrfrrM  . 

 Отсюда находим: 

  















 ggq qrrM 2ln

2

1
exp . 

  

Для анализа сложного разнородного состава атмосферного аэрозоля, связанного с 

процессами его образования и трансформации, используется суперпозиция логарифмиче-

ски-нормальных распределений, записываемые в виде 
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,                                (2.22) 

 

где  rf lg -функция распределения числа частиц, представленная в десятичном логариф-

мическом масштабе, in -весовой множитель , 
igr - среднегеометрический радиус, 

iglg - 

среднеквадратическое отклонение десятичного логарифма радиусов для i-го распределе-

ния.  

В уравнении (2.22) число распределений 0i  и, соответственно, его параметров бе-

рутся в зависимости от числа рассматриваемых подсистем или фракций аэрозоля (см. 

след. раздел). 

 

2.3.2. Анализы экспериментальных распределений частиц по размерам 

 

Первые исследования аэрозоля, проведённые по пробам воздуха в различных ме-

стах, показали, что степенной закон (2.10) является удовлетворительным приближением 

для описания спектра размеров  аэрозольных частиц; для средних условий тропосферы в 

большинстве случаев n(r) меняется приблизительно как r
-4

.  Хорошей иллюстрацией сте-

пенного закона и его применения являются данные 16, 18, из анализа которых получено 

выражение  

 

n(r) = 2,49 r
-4

 .                                                 (2.23) 
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 На рис. 2.6 показана зависимость (2.23) (функционально это соответствует линей-

ной зависимости (2.10) в двойном логарифмическом масштабе) и соответственно кумуля-

тивная концентрация частиц, полученная путём интегрирования (2.23)  в пределах от r до 

бесконечности. Как видно с этого рисунка концентрация частиц очень быстро падает с ро-

стом их радиуса. Предполагая справедливость степенного закона распределения, легко 

вычислить концентрацию частиц для данного интервала радиусов. 

 
Пример 2.6. Пользуясь формулой (2.23) вычислить концентрацию частиц в интервалах радиусов 0,1 

÷ 1 mkm и 1÷ 10 mkm. Сравнить полученные значения. 

Интегрирование выражения (2.23)  по r в пределах 0,1÷1 мкм и 1÷10  мкм даёт, соответственно:  N 

830 см
-3  

и  N 0,83 см
-3 

 Во втором случае концентрация становится на три порядка меньше; это показывает, 

что в концентрацию частиц большой вклад вносят малые частицы.  
 

 По мере накопления наблюдательных данных стало очевидным, что степенное рас-

пределение (2.10) применимо в ограниченном диапазоне размеров частиц; оно становится 

справедливым на интервале шкалы размеров не более одного порядка. Для описания пол-

ного спектра аэрозольных частиц степенным законом иногда прибегают к суперпозиции 

степенных отношений. Анализ экспериментальных данных показывает, что отклонения в 

экспериментальных спектрах распределения частиц по размерам от закона Юнге связано с 

многомодальной природой атмосферного аэрозоля (рис. 2.7). 

Представление результатов изучения аэрозоля в виде dSdln r, dVdln r позволяет 

выяснить определённые закономерности формирования его полидисперсного состава. На 

рис. 2.8 показаны кривые объёмного распределения аэрозоля для типичных условий высо-

кой и низкой  запылённости приземного слоя воздуха. На этом рисунке кривые характери-

зуются наличием различных мод - плотности распределения концентрации частиц по раз-

мерам: А (0, 5 mkm < r < 10 mkm), В (10 mkm < r) и С (r < 0, 5 mkm). Химический анализ 

показывает, что частицы моды В преимущественно состоят из кварцевых крупинок, по-

крытых мелкими глинистыми частичками, а частицы моды А образуют мелкодисперсную 

пыль в основном глинистого состава. Мода В характерна для условий повышенной запы-

ленности воздуха, которая формируется из тяжёлых деструктированных сальтирующих 

частиц, которые вносятся  в атмосферу в условиях интенсивных пылевых бурь. Мода А 

наблюдается и при обычных условиях низкой запылённости воздуха, состав частиц кото-

рой формируется в результате продолжительного диспергирования почвенного аэрозоля.  

 

     
 

Рис. 2.6. Распределение по радиусам  

и кумулятивная концентрация аэрозольных 

частиц. 

         
Рис. 2.7. Пример многомодального рас-

пределения  числовой концентрации аэрозоля 

по диаметрам. 1 – идеализированное распреде-

ление по Юнге,  2 - эмприческое распределение 

[27]. 
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С высотой в несколько метров концентра-

ция частиц моды В отчётливо уменьшаются, а 

концентрация моды А практически остаётся 

неизменной. Отсюда следует, что на удаление 

частиц моды В из атмосферы существенное вли-

яние оказывает процесс седиментации, а частицы 

моды А могут перенесены адвекцией на значи-

тельные расстояния т. е. они обладают большим 

временем нахождения или существования в ат-

мосфере.  

Мода А включает частицы, которые фор-

мируются после окончательного диспергирова-

ния пылевых частиц, вносимых в атмосферу из 

вне. Эти частицы образуют наиболее развитую 

дисперсную систему гигантских частиц по клас-

сификации Юнге –тонкодисперсную пылевую фракцию. 

По природе мода С на рис. 2.8 однозначно может быть отнесена к аэрозолю, про-

дуцируемого из газовой фазы in situ. Эта мода является наиболее высокодисперсной или 

тонкодисперсной и преобладающей по массе компонентой аэрозоля. Основательное изу-

чение физико-химических процессов генерации этих частиц показывает, что эти частицы 

имеют характерное бимодальное распределение по размерам [24]. Бимодальность была 

выявлена путём анализа распределений поверхностей, объёмов (массы) тонкодисперсных 

частиц. 

 Самые мелкие частицы моды С (микрочастицы) на рис. 2.8 исторически были 

названы ядрами Айткена, которые были впервые подробно изучены Айткеном с помощью 

счётчика, носящего его имя (представляющего собой модификацию камеры Вильсона). 

 Для наглядности пример различия дисперсного состава атмосферного аэрозоля по-

казан на рис. 2.9, где выделен фракционный состав частиц по их происхождению: грубо-

дисперсные частицы, попадающие в атмосферу из вне и образующие грубодисперсную 

 
Рис. 2.8. Типичные распределения частиц 

аэрозоля для случаев высокой (1) и низ-

кой (2) запылённости приземного слоя 

воздуха [9]. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Рис. 2.9. Дисперсный 

состав атмосферного 

аэрозоля 24. 
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моду, тонкодисперсные частицы бимодальной структуры, образующие ультрадисперсную 

нуклеационную моду и различные субмоды аккумуляционной моды. 

Общее представление о природе атмосферного аэрозоля даёт рис. 2.10, где показа-

но распределение q -го момента частиц для фоновых условий сельских районов, описыва-

емого соответствующей логнормальной функцией. На этом рисунке числовая  

 

 концентрация явно выделяется в ультрадисперсном диапазоне размеров, объёмное распре 

деление значительно в области размеров сбм-частиц 0,10,1 мкм аккумуляционной моды.  

 Такой характер распределения dSdln d частиц аэрозоля показывает, что субмик-

ронные частицы играют доминирующую роль в рассеянии солнечного излучения. Поэто-

му мода сбм- частиц представляет важный практический интерес для решения различных 

задач переноса диффузного светового излучения в атмосфере 3, 21. Объём (масса) ча-

стиц доминирует в области аккумуляционной и грубодисперсной моды.  

На рис. 2.11 схематично показано распространённая классификация атмосферного 

аэрозоля, проведённая по способу его образования. В соответствии с этим рисунком диа-

пазон ядер Айткена (так называемая транзитивная мода) образует первую максимум рас-

пределения тонкодисперсных частиц по размерам. Эта мода формируется в процессе ге-

нерации первичных частиц вследствие конденсации горячих паров (радикалы, углеводо-

родов, силикаты, металлы). Второй максимум распределения тонкодисперсного аэрозоля 

составляет диапазон аккумуляционных частиц, которые непрерывно генерируют в атмо-

сферном воздухе в результате фотохимических и химических превращений примесных 

газов (SO2, NO2,  
2

4

SO , 

3NO , 

4NH ) и органических веществ) и процесса коагуляции, об-

разующихся  первичных частиц. Указанный первый способ генерации частиц называется 

горячей нуклеацией, а второй – холодной нуклеацией первичных частиц.  

Экспериментальные данные показали, что в фоновых атмосферных условиях кон-

тинентальном воздухе основная масса сульфатов, сернокислого аммония, нитратов при-

ходится на аккумуляционную моду 8, 14, 28. Частицы этой моды сбм размеров содержат 

сравнительно небольшое ядро, содержащего окислы металлов (железа, кальция, магния, 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Рис. 2.10. Распределение q -го 

момента частиц для фоновых 

условий сельских районов 

24. 
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алюминия и т. д.), покрытого оболочкой в основном из растворов сульфатов, сернокисло-

го аммония, нитратов. 

Последний третий максимум распределения на рис. 2.11 образует диапазон наибо-

лее крупных пылевых грубодисперсных частиц или морских солевых частиц непосред-

ственно над водными акваториями, спектр размеров которых формируется в результате 

 

процессов диспергирования частиц в воздушной взвеси. Данные натурных исследований 

показывают, что среднее время пребывания этих частиц в атмосферном газе существенно 

отличаются от времени существования более мелких частиц тонкодисперсной фракции. 

Это указывает на различие и независимость существования указанных фракций в реаль-

ных атмосферных условиях. 

 Задача описания процессов нуклеации и формирования частиц в атмосфере –это 

кинетическая проблема, которая практически носит междисциплинарный характер. Изу-

чение кинетики образования диспергированной фазы в воздушной среде и анализ много-

численных экспериментальных распределений частиц атмосферного аэрозоля по размерам 

9, 18, 24, 25 позволяет описать непрерывный процесс образования аэрозоля in situ схе-

мой изображённой на рис. 2.12. Исходным в этом процессе является формирование устой-

чивых молекулярных кластеров - преднуклонных зародышей, которые образуют переход-

ное состояние вещества между газовой и конденсированной фазами вещества. С образо-

ванием устойчивых кластеров, по достижении критических размеров, быстро следуют 

процессы фазовых превращений и прироста частиц, которые способствуют переходу ча-

стиц в более крупнодисперсный диапазон размеров.   

 
Рис. 2.11. Схема, иллюстрирующая трёхмодальную структуру атмосферного аэрозоля; по-

казано массовое распределение по диаметрам 28. 
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Бимодальность тонкодисперсного аэрозоля физически определяется действием ме-

ханизмов удаления частиц, которые сильно отличаются в зависимости от их дисперсно-

сти. Для вновь образующихся микродисперсных частиц (примерно r <0,05 мкм) домини-

руют процессы их прилипания к более крупным частицам (их прилипание между собой 

менее эффективно). Лишь малая доля этих частиц может расти в процессе их конденсаци- 

 

 

онного роста, выступая в роли ядер субмикронной (сбм) моды (0,05< r <1 мкм). Частицы 

субмикронной моды, фактически охватывающие частью верхний диапазон частиц Айтке-

на и аккумуляционную моду (рис. 2.12), в основном удаляются из атмосферы в процессах 

их вымывания осадками, т. е. в зависимости от метеорологических условий. В результате, 

как показывают экспериментальные данные микродисперсные частицы концентрируются 

вблизи центров эмиссий примесных газов (например, около промышленными предприя-

тий), из которых они образуются, в то время как субмикронные частицы встречаются по-

всеместно 8. 

 
Рис. 2.12. Классификация аэрозоля; кривые распределения слева соответствуют числовому рас-

пределению и справа-объёмному распределению частиц по диаметрам d мкм. Выше приведены 

примеры частиц, относящиеся к различным модам распределения. 1 - биоорганические кри-

сталлические частицы, 2 и 3 - самые опасные жизнеспособные разновидности вирусов (2) и 

бактерий (3), 4 - пыльца растений, 5 - сажа, 6- морские органические частицы, 7 – пыль, 8 - сер-

ная кислота, 9 - сульфат аммония, 10 - морская соль.  
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Таким образом, в спокойной атмосфере всегда присутствуют аэрозольные частицы 

в диапазоне от нескольких сотен ангстрем до нескольких и десятков микрометров. Такая 

широкая протяжённость спектра размеров атмосферного аэрозоля, имеющего многомо-

дальную дисперсную структуру, объясняется присутствием в его составе частиц весьма 

различных источников происхождения.  

 
Таблица 2.2.  Параметры распределений размеров степенного типа. 

 

На практике предложено большое число эмпирических или полуэмпирических ти-

повых моделей функции распределения аэрозоля, которые характерны для различных  

сезонов, местностей и метеорологических условий. По-

строение таких моделей основывалось на повышении их 

статистической обеспеченности с использованием но-

вых массивов микрофизических данных, получаемых в 

однородных геофизических условиях. 

 Путём анализа многочисленных эксперимен-

тальных данных в известной работе Дейрменджана 3 

показана применимость гамма – распределения (2.12) 

для универсального описания дисперсного состава ат-

мосферного аэрозоля. В этой работе приведены числен-

ные значения параметров распределения (2.12) для спе-

цифических форм аэрозоля: дымок, туманов, облаков, 

осадков, града, приведённые в таблице 2.2. Данные этой 

таблицы используются при расчёте полидисперсных 

характеристик рассеяния светового излучения в атмо-

сфере.  

В первом столбце таблицы 2.2 даётся название или обо-

значение различных моделей распределения. Приведён-

ные во втором столбце номинальные концентрации частиц, в соответствии с (2.13б), могут 

быть изменены выбором значений постоянной а. На рис. 2.13 в логарифмическом масшта-

бе показаны кривые распределения частиц дымки для моделей M, L, H. На этом рисунке 

для всех распределений преобладают малые частицы, характерные для аэрозолей дымки. 

Модель дымки М в таблице 2.2 служит для воспроизведения распределения морских или 

Тип распределения  A rc
 α γ b n(rc) 

Дымка M   100 см
-3 

5,333310
4 0,05 мкм 1 1/2   8,9443 360,9  

см
-3
 мкм

-1 

Дождь M 1000 см
-3 

5,333310
5 0,05 мм

 
1 1/2   8,9443 3609  

м
-3
 мм

-1
 

Дымка L   100 см
-3 

4,975710
6
 0,07 мкм 2 1/2 15,1186 446,6 

 см
-3
 мкм

-1
 

Дождь L 1000 см
-3 

4,975710
7
 0,07 мм 2 1/2 15,1186 4466  

м
-3
 мм

-1
 

Дымка H   100 см
-3 

4,000010
5
 0,10 мкм

 
2 1 20,000 541,4  

см
-3
 мкм

-1
 

Град H    10 см
-3 

4,000010
4
 0,10 см

 
2 1 20,000 54,14  

м
-3
 см

-1
 

Кучевое облако C.1   100 см
-3 

2,3730 4,00 мкм
 

6 1    3/2 24,09  

см
-3
 мкм

-1
 

Коронное облако С.2   100 см
-3 

1,085110
-2 4,00 мкм

 
8 3    1/24 49,41  

см
-3
 мкм

-1
 

МОР-облако C.3   100 см
-3 

5,5556 2,00 мкм
 

8 3    1/3 98,82  

см
-3
 мкм

-1
 

 
Рис. 2.13. Функции распределения 

по размерам частиц для моделей 

дымки M, L, H по табл. 2.2 3. 
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прибрежных аэрозолей. Эта модель, уменьшая номинальную концентрацию частиц и уве-

личивая их размер от мкм – ов до мм – ов, ис 

пользуется для описания естественных распределений дождевых капель. Модель дымки L  
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преимущественно применяется для континентального аэрозоля. Путём подбора парамет 

ров эту модель можно применить для слабых и умеренных осадков. Модель H, соответ-

ствующим подбором параметров, больше применяется к градинам или к частицам пыли в 

стратосфере. 

С целью унификации моделей атмосферного аэрозоля, в соответствии с рекоменда-

циями Международной рабочей группы экспертов по аэрозолю и его влияния на климат 

13, интерпретация информации о спектре размеров аэрозольных частиц осуществляется 

с применением универсального логнормального распределения (2.22).  

В табл. 2.3 приведены параметры распределения (2.22) для различных типов аэро-

золя, которые, как считается, присутствуют в атмосфере. На рис. 2.14 в качестве иллю-

стративного примера представлены соответствующие типы распределений. 

 

Большой интерес вызывают распределения природного фонового аэрозоля. В спо-

койной атмосфере (безоблачные условия, отсутствие мощных пылевых выносов, вулкани-

ческих извержений и т. д.) основным содержанием этого вида аэрозоля во всей толще ат-

мосферы являются субмикронные аккумуляционные частицы, непрерывно образующиеся 

в процессах типа газ-частица. Вместе с тем важно различать фоновый аэрозоль в конти-

нентальных условиях и над водными акваториями, прибрежных районов вне промышлен-

ных районов, фоновый аэрозоль с учётом слоистой структуры его высотного распределе-

ния - тропосферный аэрозоль выше пограничного слоя воздуха, стратосферный сульфат-

ный аэрозоль, фоновый аэрозоль верхних слоёв атмосферы. 

Как видно из рис. 2.14 стратосферный и полярные аэрозоли имеют сравнительно 

узкие, монодисперсные распределения. В этом случае при переходе от счетного распреде-

ления к распределению по поверхности или по объему, форма распределения и средний 

радиус частиц изменится незначительно. Концентрация аэрозоля субмикронного диапазо-

на и размельчённых пылевых частиц сильно уменьшается с увеличением радиуса частиц, 

что предсказывалось ранними исследованиями Юнге 12. При переходе к распре- 

делениям частиц по поверхностям и объемам, кривые функций распределения становятся 

менее пологими, и поэтому при определении поверхности и массы аэрозоля важно рас-

смотрение этих распределений. 

 Отметим, что вариации распределений атмосферного аэрозоля по размерам опре-

деляются их многомодальной структурой в зависимости от метеорологических условий и, 

соответственно, различны для различных фракций аэрозольных систем. В связи с этим 

становится необходимым рассмотрение времени жизни (пребывания) аэрозольных частиц 

в атмосфере для конкретных фракций и конкретных метеорологических ситуаций. 

 

 

 

 

 

 
Рис. 2.14. Распределение счетной концентрации различных 

типов аэрозоля в виде зависимости dN/d lg r от радиуса ча-

стиц. Тип аэрозоля: 1 – стратосферный (через год после из-

вержения вулканов), 2 – полярный аэрозоль приземного слоя 

в арктических и антарктических районах, 3 - тропосферный 

фоновый (на высотах, выше 5 км над сушей и выше 3 км над 

поверхностью океанов), 4 - фоновый континентальный (для 

районов, не подверженных антропогенному воздействию) , 5 

- пустынных песчаных бурь, 6 - сельских районов, 7 - про-

мышленных районов 13. 
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На рис. 2.15 показана зависимость времени жизни частиц атмосферного аэрозоля 

от их радиуса. Максимум этой кривой соответствует частицам субмикронного диапазона, 

имеющие наибольшее время существования в атмосфере. Микродисперсные частицы и 

более грубодисперсные частиц имеют более короткие времена жизни. С высотой время 

пребывания частиц может возрастать на несколько порядков: для субмикронных частиц 

это время меняется от нескольких дней до примерно месяца в тропопаузе и нескольких 

месяцев и года в более верхних слоях атмосферы. 

В глобальном масштабе выделены три общих типа распределения частиц по разме-

рам в тропосфере: фоновый, морской или океанический и континентальный [3, 26]. Ха-

рактерные черты этих типов распределений рассматривались на рисунках. 2. 14 - 2.15. 

 

 

Фоновое распределение считается репрезентативным для средней и верхней  тро-

посферы. Полагается, что основная масса фонового аэрозоля (около 80%) состоит из 

наиболее мелкодисперсных частиц, которые хорошо перемешаны и типичны для очень 

чистого воздуха с концентрацией 700 см
-3

. Количественный баланс фоновых частиц, по 

этой модели,  поддерживается за счёт процессов генерации фотохимического аэрозоля, 

разложения продуктов биологического происхождения, “старения” (долгого пребывания в 

атмосфере) частиц, вынесенных с поверхности земли. 

Частицы морского и континентального аэрозоля обычно смешаны с частицами фо-

нового аэрозоля. Распределение частиц морского типа аэрозоля существенно отличается 

от фонового в интервале радиусов от 0,5 до 20 мкм, в котором концентрация частиц мор-

ского типа увеличивается по сравнению с фоновой за счет частиц, возникающих из мор-

ских брызг. При этом общая концентрация частиц морского происхождения невелика, 

меньше 10 см
-3 

.  

В нижней тропосфере над сушей предполагается репрезентативным третий тип 

распределения частиц по размерам - континентальный. Счетная концентрация частиц в 

этом случае возрастает до 10
4
 см

-3
 в сельских местностях, до 3104 см

-3
 - в небольших го-

родах и превышает 10
5
  см

-3
 - в крупных. Распределение частиц с r < 0,1 мкм считается 

недостаточно изученным.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

      Рис. 2.15. Зависимость времени 

жизни (t) аэрозольных частиц от их 

радиуса [19]. 

Расчет производился с учетом различ-

ных независимых данных: А – про-

странственного распределения частиц 

Айткена, С - диффузии аэрозоля, нахо-

дящегося в динамическом равновесии, 

R - данных по радиоактивности, Ρ - 

результатов исследования атмосферно-

го цикла воды, F - данных по седимен-

тации [20]. 
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2.3.3. Влияние влажности на микроструктуру атмосферного аэрозоля 

 

 В условиях атмосферы процессы формирования и трансформации структуры аэро-

золя существенным образом зависят от вариаций влажности воздуха. Изменения влаги 

влияют на интенсивность образования вторичных аэрозолей, обеспечивают условия роста, 

увлажнение и высыхание аэрозольных частиц, определяют интенсивность их удаления из 

атмосферы путём выпадения осадков. 

 Аэрозоль образует смесь частиц различной степени растворимости, органического 

и неорганического происхождения. Растворимость этих частиц определяется процентным 

содержанием в них растворимых и нерастворимых соединений в зависимости от их фрак-

ционного состава. При анализе проб аэрозоля выделяются растворимые и нерастворимые, 

неорганические и органические составляющие. В таблице 2.4 приводятся оценочные дан-

ные подобного разделения по многим реализациям, включающие антропогенный и сель-

ский фоновый аэрозоль. По этой таблице, смешанный состав  

 
Таблица 2.4. Состав континентального аэрозоля. Пункты наблюдения: А – Майнц и В – Дой-

зельбах, Германия [22]. 

 

Компоненты 

Массовое содержание, 

(%) 

А В 

Минеральные нерастворимые  компоненты 

Водорастворимые компоненты 

Вещества, растворимые в органических растворителях  

Растворимая в воде органическая фракция 

Нерастворимая в воде органическая фракция 

Водорастворимые органические соли  

35 

58 

40 

28 

5 

30 

25 

68 

42 

25 

6 

43 

 

аэрозоля преимущественно состоит из растворимых компонент. На рис. 2.16 показано 

процентное содержание этих компонент для различных интервалов распределения частиц 

по размерам. Из этого рисунка видно, что по массе доля растворимой компоненты и, осо-

бенно, доля водорастворимых частиц существенно растёт для более мелкодисперсной – 

субмикронной фракции. Это важно учитывать при анализе процессов фазового превраще-

ния воды в атмосфере (образование туманов и облаков, возникновение смоговых ситуаций 

в городском воздухе и т. д.). 

Методы анализа проб аэрозоля, 

взятые на фильтры-улавливатели, ха-

рактеризуют под микроскопом состав 

сухого остатка аэрозольных частиц. 

Частицы аэрозоля в атмосфере прак-

тически всегда увлажнены, поэтому 

для сравнивания размера аэрозольной 

частицы с размером её сухой основы 

вводят величину:   0/ rqrc  -фактор 

роста частиц, где 0r -эквивалентный 

радиус сухой частицы и )(qr - эквива-

лентный радиус увлажнённой части-

цы; q-относительная влажность возду-

ха. Для оценки этой величины часто 

используется известная полуэмпири-

ческая формула Ханела [17]: 

 

 
 

Рис. 2.16. Распрделение по размерам массы раствори-

мых в воде (в) и органических растворителях (ор) ком-

понент аэрозоля , а так же его нерастворимых компо-

нент [22]. 
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



.                                             (2.24) 

 

Здесь 0  и â - соответственно, плотность сухой основы аэрозольных частиц и во-

ды, 
q

q

m

вm
q




1
)(

0

  - средний коэффициент роста частиц аэрозольной пробы при изменении 

относительной влажности воздуха; 0m  и âm -соответственно масса сухих частиц и собран-

ной ими влаги. Для отдельных типов аэрозоля составлены таблицы значений )(q , где 

для континентального аэрозоля рекомендованы следующие значения: 

Соотношение (2.24) даёт более удовлетворительные результаты для растворимых 

аэрозольных частиц и менее подходит для частиц с большим процентом нерастворимого 

вещества. Растворимые частицы составляют значительную долю атмосферного аэрозоля 

 
   ,%q            10          20           30           40           50           60           70           80            90          95        97,5 

   )(q      0,050     0,065      0,080      0,095      0,110      0,127      0,160      0,156      0,146      0,140      0,146 

  

Поэтому влажность оказывает существенное влияние на химсостав и характер распреде-

ления частиц по размерам. Экспериментально установлено, что с увеличеним относитель-

ной влажности модальный радиус частиц mr сдвигается в сторону больших размеров. При 

этом наблюдается следующая характерная особенность растворимости аэрозольного ве-

щества: с увеличением относительной влажности для некоторых растворов частиц 

(например, растворов 42SOH ) радиус mr  монотонно возрастает, для других растворимых 

частиц (например, растворов сульфатов 44HSONH  и 424)( SONH ) происходит ступенчатое 

изменение их плотности и размеров. В последнем случае растворимость частиц обуслов-

лено резким поглощением влаги при превышении определённого критического значения 

относительной влажности (см. табл. 2.5).  

Влажность воздуха оказывает существенное влияние на плотность аэрозольного 

вещества. Это влияние учитывается с использованием соотношения предложенного Хане-

лом:  

   
 

3

0

0  















r

qr
q вв  ,                                               (2.25) 

 

где 0 -плотность сухой основы частиц, â -плотность воды, а отношение 0/)( rqr  рассчи-

тывается с использованием формулы (2.24). 
 

 Отметим, что в условиях 

сильно меняющейся влажности 

атмосферного воздуха формулы 

(2.24) и (2.25) могут описать 

лишь самые общие закономер-

ности изменения микрострукту-

ры аэрозоля. 

 При учёте трансформа-

ции спектра аэрозоля с измене-

нием влажности воздуха, обыч-

но, задаются изменения средних 

величин радиусов частиц для 

Таблица 2.5. Критические значения относительной  

влажности воздуха при которых происходит  растворение 

аэрозольного вещества [8]. 

Вещество q% Вещество q% 

LiCl 13 NaCl 76 

CaCl2 18 NH4Cl 77 

MgCl2 33 (NH4)2SO4 80 

NH4HSO4 39 KCl 85 

Zn(NO3)2 45 Na2SO4 86 

NH3NO3 62 MgSO4 91 

NaNO3 74 KNO3 92 
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отдельных фракций. Полагая постоянство числовой концентрации и, соответственно, 

формы числового распределения частиц по размерам, можно записать: 

 

   cdrcrcrNdrrrN  ,, ;    .                               (2.26) 

 

где rqrc /)( -так называемый фактор роста частиц. 

 Отсюда получим: 

   cdrcrfdrrf 0 ,   или     crf
c

rf /
1

0 ,                     (2.27) 

где  rf0 -функция распределения частиц при 0q . 

 
Пример 2.7. Принимая выполнение условия (2.26) для числовой концентрации аэрозоля, написать выраже-

ние для  rf0 , заданного в виде логнормального распределения (2.22). 

 Для распределения (2.22) в соответствии с последним соотношением , очевидно, имеем 
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  
 

 


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. 

 

2.4. Химический состав и оптические постоянные аэрозольных частиц. 

 

 Атмосферный аэрозоль имеет сложный смешанный состав, содержащий  разнород-

ные конгломераты различных химических соединений. Задача изучения химического со-

става аэрозоля связана с задачей подробного анализа зависимости элементного или хими-

ческого состава аэрозольных частиц от их размера. Химсостав этих частиц характеризует-

ся соответствующими значениями их оптических постоянных-вещественной и мнимой 

частей комплексного показателя преломления.  
 

Таблица 2.6. Относительное содержание элементов в земной коре, почве, сланцах, относительное 

 содержание элементов в летучей золе от сгорания угля и мазута, а также относительное содержание 

основных элементов удалённых континентальных аэрозолях, с фактором обогащения аэрозоля 

            // источникAlXAlXEF аэрозоль [23]. 

Эле-

мент  
X/AI удалённый континентальный 

аэрозоль 

почва земная кора сланец летучая зола 

(г) 
X/AI EF 

(а), (б) (в) Уголь  нефть   (д) (е) (д) (е) 

Si 4,628 4,018 2,591 1,43 0,48 2,70 3,25 0,67 0,81 

Al  1 1 1 1 1 1 1 - - 

Fe 0,533 0,443 0,445 0,50 0,50 1,30 0,55 2,90 1,24 

Ca 0,192 0,332 0,207 0,29 0,08 0,80 0,66 2,40 1,99 

Mg 0,088 0,426 0,107 0,057 0,06 0,25 0.15 0,58 0,35 

Na 0,088 0,426 0,089 0,029 0,30 0,20 0,23 0,48 0,56 

K 0,191 0,381 0,294 - 0,02 0,65 0,44 1,70 1,15 

Ti 0,064 0,057 0,041 0,064 6.10
-3 

0,064 0,083 1,12 1,45 

Mn 0,012 8,6x10
-3

 3,8x10
-3

 1,7.10
-3 

6.10
-4 

0,025 0,17 2,90 1,98 

Cr 2,8x10
-3 

6,2x10
-4

 7,3x10
-4

 2,1.10
-3 

0,024 8.10
-3 

2,6.10
-3 

12,90 9,20 

V 1,4x10
-3

 1,3x10
-3

 9,7x10
-4

 5,7.10
-3 

0,50 3,5.10
-3 

- 2,70 - 

Co 1,1x10
-4

 1,4x10
-4

 1,2x10
-4

 6,4.10
-4 

0,03 6,5.10
-4 

5,8.10
-4 

4,30 3,90 

Источник: (a) Виноградов (1959); (б) Turekian (1973), model A; (в) Flanigan (1973); (г) Win-

chester and Nifong (1971); (д) Rahn (1975b); (е) Moyers et al. (1977). 
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Важными характеристиками химсостава аэрозоля являются их оптические посто-

янные, правильный выбор которых имеет принципиально важное значение при решении 

прикладных задач оптики аэрозоля. Различаются следующие подходы определения аэро-

зольного вещества: 1) по образцам проб, взятых в различных натурных атмосферных 

условиях; 2) на основе априорно изученных спектров ослабления (рассеяния  

и поглощения) химических соединений, входящих в состав данного типа аэрозоля с учё-

том их процентного содержания; 3) непосредственно из дистанционных измерений опти-

ческих характеристик аэрозоля в атмосфере. Первый подход наиболее трудоёмкий, по-

скольку включает ряд этапов сбора, хранения, химического и спектрального состава аэро-

золя. Содержание аэрозоля в воздушной взвеси невелико, поэтому предъявляются особые 

требо- 

вания к реализации этого подхода. Во втором подходе требуется наименьшее требование 

к натурному эксперименту. Третий подход представляет обратную эадачу оптики аэрозо-

ля и обладает ограниченными возможностями восстановления показателя преломления и 

химсостава аэрозольного вещества. 

Химисостав аэрозоля определяется предысторией его формирования и трансфор-

мации в воздушной взвеси. Вследствие этого практически элементный состав аэрозолей 

может существенно отличаться от элементного состава источников их генерации. Важным 

показателем элементного состава пылевого и морского аэрозолей является фактор обога-

щения EF, который вводится как двойное отношение концентраций;  

 

         источникаэрозоль NXNXEF // ,                                    (2.28) 

 

где  X  и  N -концентрации, соответственно, изучаемого и нормализующего микроэле-

мента аэрозольного вещества и источника. 

 В таблице 2.6 приведено относительное содержание и фактор обогащения элемен-

тов в сотаве аэрозоля и его источников, полученное в разные годы разными авторами. В 

целом прослеживается различие элементного состава аэрозоля и его источников, что оче-

видно связано с формированием взвешенной в воздушной взвеси дисперсной фазы веще-

ства. 

 
Таблица 2.7. Группы микроэлементов вещества аэрозоля по показателю обогащения (2.28) [22]. 

Группы, 

№ 

Показатель 

обагощения EF  

Микроэлементы Источники 

1 0,822 K, Ca, Sc, V, Mn, Fe,  

La, Sm, Eu, Th 

в основном: почва 

2 4,47,0 Mg, Cr, Ca, Cl вулканические извержения, над водны-

ми акваториями, антропогенное загряз-

нение 
3 4943000 Na, Cu,Pb, Zn, Se, Br, Sb 

Примечание: элементы J, Br, Cl присутствуют в атмосфере в газовом и аэрозольном состояниях. 

 

По значению показателя (2.28), определяемого по отношению к Ala , элементный 

состав аэрозоля подразделяется на три группы, приведённые в таблице 2.7. 

Из таблицы 2.7 видно, что содержание одних микроэлементов (почвенные элемен-

ты) может варьировать на несколько порядков, других – на несколько десятков величины 

(вулканические извержения, антропогенное загрязнение).  

Сравнение элементного состава морского солевого аэрозоля и морской воды про-

ведено в таблице 2.8. И в этом случае наблюдаются отклонения химического сотава соле 

вого аэрозоля от состава морской воды. Причём содержание элементов в составе морского 

аэрозоля превосходит их содержание в составе морской воды; по сравнению с составом 

морской воды происходит обогащение солевого аэрозоля микроэлементами в воздушной 

среде. 
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Аэрозольные пробы воздуха, взятые для элементного анализа дают количествен-

ную информацию о химсоставе выборочного ансамбля аэрозольных частиц, которые 

обычно имеют смешанный фракционный состав (см. рис. 2.17). 

 
Таблица 2.8. Состав морской воды и морского аэрозоля 23. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

В табл. 2.9 даётся обобщённая модель сухого остатка для тропосферного континен-

тального аэрозоля . Эта модель, ввиду довольно частых и больших пределов вариаций со-

става реального природного аэрозоля, может рассматриваться в качестве одной из воз-

можных моделей химического состава континентального аэрозоля. 

 
Таблица 2.9. Моедль сухого остатка тропосферного континентального аэрозоля 5. 

 

Важными характеристиками химсотава аэрозоля являются их оптических постоян-

ные, правильный выбор которых имеет принципиально важное значение при решении 

 

Элементный или 

ионный состав  

 

Морская вода  Морской аэрозоль 

весовая кон-

центрация, 

мг/кг  

X / Na (X / Na EF 

Cl


 19,344 1,795 1,590 0,88 

SO
2

4  
2,712 0,252 0,885 3,51 

Br


 67 0,0062 0,0051 0,82 

HCO


3  142 0,0132 - - 

Na


 10,773 1 1 1 

Mg
2

 1,294 0,119 0,138 1,16 

Ca
2

 412 0,0384 0,058 1,50 

K


 319 0,0370 0,037 1,00 

Sr
2

 7,9 0,0073 0,0014
b 

1,93
b 

Si 3 2,8.10
-4 

- - 

Al 10
-2 

9,3.10
-7 

- - 

Fe  10
-2 

9,3.10
-7 

1,5.10
-2 

1,7.10
4 

F


 1,3 1,2.10
-4 

- - 

I


 5,4.10
-2 

5,0.10-6 - - 

a
 Весовая концентрация морской воды (Вилсон, 1975), [X/[Na –

относительные содержания и EF = X/Na аэрозоль /X/Na морская вода - фактор 

обогащения EF относительно Na .
б
Данные Хофман и др.(1974). 

 

Химическое 

соединение 

Транзи- 

тивная 

фракция 

% 

Акуму-

лятивная 

фракция, 

% 

 

Пылевая 

фракция,  

% 

 

Химическое 

соединение 

Транзи- 

тивная 

фракция, 

% 

Акуму- 

лятивная 

фракция, 

% 

 

Пылевая 

фракция,  

% 

SO
2

4  38 24 16 Ca
2  6 10 9 

NH


4  3 8 4 Al
3  0 3 5 

NO


3  3 2 1 SiO2 0 13 35 

CO


3  10 10 8 Fe2O2 0 2 6 

Cl


 10 7 3 H2O 1 5 5 

Na


 6 7 2 Органика 10 10 1 

K


 13 1 1 С 5 0 1 

Mg
2

 4 1 1 Прочие 1 1 1 
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прикладных задач оптики аэрозоля. Различаются следующие подходы определения опти-

ческих постоянных аэрозольного вещества: 1) по образцам проб, взятых в различных 

натурных атмосферных условиях; 2) на основе априорно изученных спектров ослабления 

(рассеяния и поглощения) химических соединений, входящих в состав данного типа аэро-

золя с учётом их процентного содержания (например, методом Крамерса-Кронига [7, 21]); 

3) непосредственно из дистанционных измерений оптических характеристик аэрозоля в 

атмосфере. Первый подход наиболее трудоёмкий, поскольку включает ряд этапов сбора, 

хранения, химического и спектрального состава аэрозоля. Содержание аэрозоля в воздуш-

ной взвеси невелико, поэтому предъявляются особые требования к реализации этого под-

хода. Во втором подходе требуется наименьшее требование к натурному эксперименту. 

Третий подход представляет обратную задачу оптики аэрозоля и обладает ограниченными 

возможностями восстановления показателя преломления и химсостава аэрозольного ве-

щества. 

 В настоящее время по образцам проб измерены показатели преломления многих 

веществ, входящих в состав атмосферных аэрозолей. Обширные данные о спектральной 

зависимости действительной )(n  и мнимой )(i  частей комплексного показателя пре-

ломления )()()(  inm   различных веществ приведены в специальных справочниках и 

базах данных (например, [4, 21,]). 

На рис. 2.17 дан спектральный ход действительной и мнимой части показателя  

преломления воды и льда – наиболее распространенных в земной атмосфере аэрозольных  

веществ. Рисунок демонстрирует спектральную изменчивость )(n  и , особенно силь-

ную для мнимой части показателя преломления – коэффициента поглощения. На рис. 2.18 

представлен пример, полных по спектру и статистически объёмных данных комплексного 

показателя преломления смешанного состава континентального аэрозоля. Из сходства 

экспериментальных данных 7 и 26, полученных в разных условиях и разными метода-

ми следовало, что они являются характерными для континентального аэрозоля. Эти дан-

ные были использованы в качестве основы для микрофизического  

моделирования аэрозоля над континентом. В спектральном поведении  были выделе-

ны сильные полосы поглощения SO 2

4  (9,0 и 17,0 мкм), NO 

3 и NH 

4 (7,0 мкм) и органиче-

 
 

Рис. 2.17. Спектральная зависимость 

действительной n и мнимой  части 

показателя преломления воды и льда 21. 

 

 
Рис. 2.18. Комплексный показатель преломления 

растворимой фракции частиц континентального 

аэрозоля. 1-измерения 26, 2, 3 – модельные 

оценки 26, 4-измерения 7, 5-модель WCP-55 

13. 
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ских веществ (6,0 мкм) Спектральное поведение определялось доминирующим влиянием 

смеси (NH 

4 )2SO4, Na2NO3.  

 В целом анализ экспериментальных данных показывает, что в видимом диа-

пазоне спектра ( = 0,38 0,74 мкм) коэффициент преломления )(n  для сухой основы 

аэрозоля варьирует в относительно узких пределах, оставаясь близким к среднему значе-

нию n  1,50. Спектральная зависимость величины )(n  обнаруживает тенденцию к росту 

в ближней ультрафиолетовой области спектра. Значения мнимой части  комплексного 

показателя преломления по сравнению с его действительной частью )(n  варьирует более 

сложным образом. Это, несомненно, является отражением большей чувствительности ве-

личины  к изменчивости химсостава аэрозоля, связанного, как 

 
Таблица 2.10. Комплексные показатели преломления основных соединений аэрозоля 5. 

мкм Сульфат аммония Сажа Органика Вода 

0,30 1,52 – 5,00 – 04 1,80 – 7,40 – 01 1,45 – 1,00 – 03 1,36 – 3,60 – 08 

 1,52 – 5,00 – 04 1,80 – 7,40 – 01 1,45 – 1,00 – 03 1,34 – 3,00 – 09 

 1,52 – 5,00 – 04 1,80 – 7,40 – 01 1,45 – 1,00 – 03 1,34 – 2,00 – 09 

 1,52 – 5,00 – 04 1,82 – 7,40 – 01 1,45 – 1,00 – 03 1,33 – 1,00 – 09 

 1,52 – 5,00 – 04 1,84 – 7,40 – 01 1,45 – 1,00 – 03 1,33 – 2,20 – 08 

 1,52 – 5,00 – 04 1,85 – 7,20 – 01 1,45 – 1,00 – 03 1,33 – 3,40 – 08 

 1,52 – 5,00 – 04 1,86 – 7,00 – 01 1,45 – 1,00 – 03 1,33 – 1,50 – 07 

 1,52 – 5,00 – 04 1,88 – 6,90 – 01 1,46 – 1,00 – 03 1,33 – 5,75 – 07 

 1,51 – 5,00 – 04 1,91 – 6,80 – 01 1,47 – 1,00 – 03 1,32 – 1,45 – 06 

 1,51 – 5,00 – 04 1,92 – 6,80 – 01 1,47 – 1,00 – 03 1,32 – 1,43 – 05 

 1,51 – 5,00 – 04 1,94 – 6,80 – 01 1,48 – 1,00 – 03 1,31 – 2,14 – 04 

 1,51 – 5,00 – 04 1,97 – 6,80 – 01 1,49 – 1,00 – 03 1,31 – 1,28 – 04 

 1,50 – 5,00 – 04 1,98 – 6,80 – 01 1,50 – 1,00 – 03 1,31 – 2,00 – 04 

 1,50 – 5,20 – 04 2,02 – 6,80 – 01 1,51 – 1,00 – 03 1,30 – 8,91 – 04 

 1,47 – 5,00 – 04 2,08 – 7,20 – 01 1,49 – 1,17 – 03 1,26 – 2,06 – 03 

 1,35 – 1,40 – 02 2,10 – 7,20 – 01 1,42 – 1,26 – 02 1,42 – 2,54 – 01 

 1,61 – 1,15 – 01 2,14 – 7,20 – 01 1,70 – 2,68 – 01 1,40 – 8,13 – 03 

 1,57 – 8,00 – 02 2,18 – 7,40 – 01 1,59 – 1,23 – 02 1,34 – 4,28 – 03 

 1,51 – 8,00 – 03 2,23 – 7,70 – 01 1,54 – 8,80 – 03 1,33 – 9,25 – 03 

 1,50 – 5,10 – 02 2,26 – 7,70 – 01 1,47 – 1,00 – 04 1,32 – 1,23 – 02 

 1,45 – 3,50 – 02 2,28 – 7,50 – 01 1,44 – 1,60 – 02 1,28 – 1,12 – 02 

 1,47 – 2,00 – 02 2,31 – 7,00 – 01 1,17 – 3,10 – 02 1,25 – 1,12 – 01 

 1,30 – 8,00 – 03 2,39 – 7,10 – 01 1,43 – 5,80 – 02 1,30 – 3,45 – 02 

 1,05 – 1,30 - 01 2,34 – 7,20 – 01 1,95 – 5,94 – 01 1,32 – 3,33 – 02 

 1,60 – 4,50 – 02 2,40 – 7,60 – 01 1,88 – 1,49 – 01 1,30 – 3,33 – 02 

 1,05 – 8,00 – 02 2,36 – 7,20 – 01 1,67 – 9,80 – 03 1,30 – 3,34 – 02 

 1,05 – 7,80 – 01 2,32 – 7,30 – 01 1,58 – 1,72 – 01 1,23 – 3,66 – 02 

 2, 05 – 1,80 – 00 2,34 – 8,20 – 01 1,45 – 1,95 – 01 1,21 – 3,75 – 02 

 3,05 – 1,30 – 01 2,36 – 8,50 – 01 1,49 – 3,73 – 01 1,18 – 4,20 – 02 

 2,15 – 2,00 – 02 2,40 – 1,00 – 00 1,77 – 1,20 – 01 1,10 – 4,68 – 02 

 1,98 – 2,00 – 03 2,42 – 1,02 – 00 1,65 – 6,80 – 02 1,14 – 6,71 – 02 

 1,90 – 5,00 – 04 2,43 – 1,03 – 00 1,54 – 1,42 – 01 1,12 – 9,80 – 02 

 1,85 – 1,50 – 02 2,44 – 1,04 – 00 1,51 – 3,20 – 01 1,11 – 1,60 – 02 

 1,80 – 2,00 – 02 2,50 – 1,05 – 00 1,87 – 4,50 – 02 1,10 – 2,13 – 01 
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отмечалось выше, с изменениями фракционного состава аэрозольных частиц. Показатель 

поглощения  растёт с уменьшением радиусов частиц (при переходе в диапазон суб-

микронных частиц) несколько раз в ближней ультрафиолетовой области и на порядок в 

инфракрасной области. спектра.В табл. 2.10. представлены спектральные характеристики 

комплексного показателя преломления )(m  ряда основных химических соединений, 

определяющих микроэлементный состав аэрозоля. Кварц, силикаты, гематит входят в со-

став почвенного аэрозоля. Сульфаты, сажа, органика и незначительное количество мине-

ральных соединений входят 

преимущественно в микросостав аккумуляционной фракции аэрозоля. Вода является не-

переменной компонентой гигроскопических частиц. 

Путём априорного учёта процентного содержания важнейших химических соеди-

нений данного типа аэрозоля, включая OH2  как аддитивной составляющей, эффективные 

значения комплексного показателя преломления его смешанного состава оцениваются с 

использованием соотношения 21 
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где im  - комплексный показатель преломления i-ой составляющей, miX  удельное содер-

жание по массе, i  - плотность этой составляющей.  

 Оптические константы аэрозольного вещества – показателя рассеяния n  и показа-

теля поглощения   с учётом влажности окружающего воздуха в соответствии с форму-

лами (2.24) и (2.25) аналитически могут вычислены по следующим формулам  
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где индексы 0 и в относятся соответственно к сухой основе аэрозоля и воде. Уравнения 

(2.30) позволяют рассчитать показатели n  и   на основе измеренных характеристик 0n  и 

0 , а также оценок структурных изменений )(qr  по значениям относительной влажности 

q и средней плотности сухого материала частиц 0  с использованием формул (2.24) и 

(2.25). 

 В рассеянии солнечного света в средних фоновых условиях доминирующую роль 

играет аккумуляционная мода аэрозоля, состоящий главным образом из сульфатных ча-

стиц. Наиболее представительными соединениями микросостава этих частиц являются 

сильно растворимые вещества: 42SOH  (при всех значениях 0<q<100%) и 44)( SONH (при q 

 80%)  

 

Пример 2.8. При =0,525 мкм  %)80( 50,1   %),50( 4,1  ,33,1
4

)
4

(
422

 qnqnn SONHSOHOH . Оценить 

значения показателя 525,0n  сульфат-аммонийного аэрозоля смеси 42SOH  и 
44

)( SONH . Различаются слу-

чаи влияния относительной влажности %80q  и %80q . И поскольку спектральное поведение n  аэро-

золя в видимом диапазоне спектра не имеет заметных инверсий, то в этом диапазоне для собственно суль-

фатного аэрозоля: n  1,4 – 1,52, при %80q  и n  стремится к n  1,33 в пределе, при %80q . 
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Глава 3. ПРОЦЕССЫ ГЕНЕРАЦИИ И ФОРМИРОВАНИЯ  

АТМОСФЕРНОГО АЭРОЗОЛЯ 

 

3.1. Динамические процессы и уравнение материального баланса аэрозоля 

 

В реальных атмосферных условиях характеристики аэрозоля определяются множе-

ством факторов, начиная от микромасштабных физико-химических до макромасштабных 

метеорологических процессов. В результате частицы атмосферного аэрозоля претерпева-

ют непрерывные изменения, участвуя одновременно во многих процессах с различными 

временными и пространственными масштабами. Микромасштабные процессы приводят к 

формированию микроструктуры системы аэрозольных частиц воздушной взвеси: концен-

трации, спектра размеров, а также химсостава частиц. К ним относятся процессы роста 

размеров аэрозольных частиц за счёт коагуляции (столкновения и прилипания частиц), 

превращений по типу газ-частица (конденсации пара, абсорбции примесных газов с по-

следующими гетерогенными реакциями поверхностного и объёмного прироста частиц) 1, 

9, 12, 22, 47. 

К крупномасштабным процессам, которые определяются метеорологическими фак-

торами, относятся упорядоченные процессы конвективного и турбулентного переноса ча-

стиц и, в значительной степени, их перемешивание в результате турбулентной диффузии.  

Атмосферный аэрозоль имеет весьма широкий диапазон размеров частиц, который 

охватывает несколько порядков величин. В связи с этим процессы трансформации аэрозо-

ля сильно различаются в зависимости от их дисперсности. Наиболее важной характери-

стикой, описывающей поведение аэрозоля, является функция распределения частиц по 

размерам. Как показывают результаты анализа данных натурных исследований, для тро-

посферного аэрозоля характерна тенденция сохранять постоянной форму спектра распре-

деления частиц по размерам 37 ,39. Наиболее полно спектр размеров и уровень содержа-

ния аэрозоля в воздушной взвеси может быть описан посредством кинетических уравне-

ний материального баланса. В общем случае как составление так и решение этого уравне-

ния очень сложно, поэтому на практике для описания поведения аэрозолей исследователи 

изучают возможность применения более простых кинетических уравнений. С этой целью 

они исходят из представления о приблизительной сбалансированности отдельных фрак-

ций аэрозоля, имеющих различную природу происхождения. Баланс каждой фракции мо-

жет проанализирован как изменение (образование, рост и удаление частиц) в элементе 

объёма воздуха в предположении химической однородности частиц. Полагаем, что этот 

элементарный объём воздуха испытывает влияние только адекватной диффузии и движет-

ся как единое целое. Если – n(m, t) число частиц в рассматриваемом объёме воздуха, масса 

которых находится в интервале от m до m +dm, то изменение функции распределения ча-

стиц по размерам  n(m, t) можно описать следующим уравнением, чтобы послужило моде-

лью18, 24, 41: 
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 Здесь второе слагаемое в левой части уравнения учитывает суммарный прирост 

концентрации частиц n за счёт превращений по типу газ-частица, Imp(m, t) – скорость из-

менения массы частицы, т. е. массы m, за счёт превращений газ-частица; первое слагаемое 

справа учитывает скорость генерации частиц путём нуклеации из газовой фазы; второе 

слагаемое справа относится к коагуляции частиц, -  K(m1, m1-m2) - коэффициент коагуля-

ции; справа третье слагаемое относится диффузионному переносу и четвёртое слагаемое 

конвективному переносу частиц, D - коэффициент турбулентной диффузии и u – скорость 

конвекции; последнее слагаемое справа относится удалению частиц из данного объёма. 
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Для решения уравнения (3. 1) могут быть выбраны: начальное условие n(m) = n0(m, h) при 

t = 0 и граничное условие n(m)  0, h  , при t>0.  

 Даже упрощённая модель (3.1) слишком сложна для математического решения, 

кроме того, определение характеристик  основных процессов трансформации (например, 

скоростей, коэффициентов) представляет не менее трудоёмкую задачу. Поэтому в насто-

ящее время важной задачей является выделение отдельных процессов трансформации и 

исследование их эффективности и относительной роли. Запись (3.1) даёт общее представ-

ление, чтобы можно было оценить сложность и динамику системы аэрозоля в воздушной 

взвеси. 

 

3.2. Кинетические процессы формирования аэрозоля 

 

 Кинетика аэрозоля изучает закономерности протекания необратимых микроскопи-

ческих процессов образования, роста аэрозольных частиц в атмосфере и их удаления из 

атмосферы. Очевидно, что эти процессы по своей природе различаются для различных 

типов аэрозоля (см. 2.1), вносимых в атмосферу из вне (земная поверхность, космиче-

ское пространство) и, образующихся в самой атмосфере in situ 2, 23, 41. 

Наиболее разнообразными и 

довольно сложными являются кинети-

ческим процессы образования при-

родного аэрозоля, из газовой фазы in 

situ. На рис. 3.1 приведены основные 

этапы и, соответственно, кинетические 

процессы его формирования в элемен-

те объёма воздуха. 

В атмосферном воздухе про-

цесс генерации аэрозольных частиц 

зависит от скорости газофазных фото-

химических реакций окисления газо-

образных предшественников аэрозоля, 

которые приводят к синтезу паров 

аэрозолеобразующих соединений, 

способных к конденсации, скорости 

нуклеации новых зародышей аэрозоля 

из парообразных предшественников 

аэрозоля – термодинамически устой-

чивых молекулярных комплексов или 

молекулярных кластеров из несколь-

ких десятков молекул, имеющих раз-

меры порядка 1нм, скорости роста 

размеров частиц в процессах превра-

щений типа газ-частица: конденсаци-

онного роста частиц, каталитических и 

некатолических окислений, в которой 

участвуют молекулы адсорбированно-

го газа и вещества поверхности части-

цы и реакции, в которой участвуют 

растворённые в частице вещества, 

равномерно распределённые по всему 

её объёму, а также роста частиц за счёт их ударения и прилипания. 

     
Рис.3.1.Этапы формирования аэрозоля в атмосфере in 

situ: u – источники, с – стоки, г. о. - газофазное окис-

ление синтеза паров,  

 з - каталитический захват, р. к. – реакция кластериза-

ции, к – конденсация пара,  

о – обводнение частиц, п – прилипание. 
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 Первичные частицы аэрозоля после попадания в атмосферу из вне (минеральные 

почвенные, морские солевые, а также метеоритные частицы) в зависимости от конкретных 

условий подвергаются микроскопическим процессам диспергирования и размельчения. 

 Все процессы формирования поля концентрации аэрозоля в атмосфере в той или  

иной мере взаимосвязаны между собой, и каждый из них является частью общей ком-

плексной задачи физики атмосферного аэрозоля. 

Среднее время существования аэрозоля. Важной характеристикой атмосферного 

аэрозоля является время его существования или жизни t  в воздушной взвеси. Поскольку 

аэрозоль сильно неустойчивая многокомпонентная система, состоящая из газовой и дис-

персной фазы частиц, эта характеристика будет зависеть от множества факторов: вида 

аэрозольной примеси (газовые компоненты, полидисперсные капельные и твёрдые взве-

шенные частицы), мощности источников и стоков, природы примесей - их растворимости 

и химическая реакционноспособности, высоты пребывания в атмосфере, метеорологиче-

ская обстановка внутри этого слоя. В отличие от газовых компонент время жизни аэро-

зольных частиц зависит от дополнительных факторов, связанных с  их дисперсным соста-

вом и различиями формы и плотности. 

Таким образом, характеристика t имеет статистическую природу изменчивости и 

характеризует масштабы и амплитуду временных и пространственных вариаций аэро-

зольной примеси в атмосфере.  

Время жизни аэрозоля определяет соотношение между его концентрацией и скоро-

стью удаления из атмосферного воздуха. При условии, если удаление примеси из атмо-

сферы описывается процессом первого порядка (скорость удаления микропримеси линей-

но связано с её концентрацией) то можно записать:  

 

ii

уд

i mк
dt

dm









,                                                     (3.2)  

 

где (dmi/dt)уд - скорость удаления i-ой примеси с массовой концентрацией mi и ki – коэф-

фициент его удаления. 

Когда выполняется условие среднее время существования примеси в атмосфере 

определяется как обратная величина 1 ii kt , которая является тем временем, необходимое 

для уменьшения примеси в e раз.  

В масштабе изменчивости примесей во времени порядка it  выделяется особый слу-

чай стационарного состояния его пребывания в атмосфере, когда в некотором объёме воз-

духа скорость поступления примеси равна скорости его удаления: 
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где (dmi/dt)пос - скорость поступления i-ой примеси. 

Этот случай важен для анализа динамики превращения примесей в воздушной 

взвеси , позволяющее упростить решение уравнения материального баланса (3.1).  

Наиболее важные и распространённые примеси перечислены в табл. 3.1. По оцен-

кам среднего времени жизни атмосферные примеси подразделяются на: 

a) короткоживущие компоненты, имеющие время жизни порядка и меньше нескольких 

недель. Эти компоненты – химически активные вещества, которые удаляются из атмо-

сферы за счёт процессов естественного окисления, вымывания осадками и поглощения 

подстилающей поверхностью; их концентрации поэтому крайне непостоянны. 
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b) долгоживущие компоненты, химически стабильные и сохраняющиеся в атмосфере 

несколько лет и дольше. Они хорошо перемешиваются в атмосферном воздухе и их гло-

бальные концентрации можно точно оценить по данным из нескольких мест.  
 

 

Таблица 3.1. Оценки типичных значений фоновой концентрации и времени жизни частиц аэрозоля и газо-

образных примесей в атмосфере (средние широты). 
 

№  

Вещество 

Концен-

трация  

 

время 

жизни 

Стоки и реакции удаления Примечание Ли-

тер. 

1 2 3 4 5 6 7 

короткоживущие компоненты, it  < 105 - 106сек 

1 Сероводо-

род, H2S 

(0,002- 

0,20) ppbV 

0,5-4 сут. 
 

Окисление до SO2. При действии силь-

ных окислителей се-

роводород окисляется 

до диоксида серы или 

до серной кислоты. 

 

 

 

 

 

 

7,20,

24,38 

 

2 Диоксид 

серы, SO2 

(0,2–5,0) 

ppbV 

2-4 сут. 

 

Фотохимическое окисление 

до серной кислоты, окисление 

до сульфатов после абсорб-

ции аэрозолями. 

Фотохимическое 

окисление ускоряется 

в присутствии NO2 и 

углеводородов. 

3 
3SO  

 

 

 

 

 10-6 сек Практически мгновенное 

превращается в серную кис-

лоту, взаимодействуя с водой. 

 

Промежуточный про-

дукт окисления SO2. 

4 Оксиды 

азота: 

NOx 

(NO, NO2) 

NO:  

(0,2– 2) 

ppbV 

NO2: 

 (1–3,0) 

ppbV 

 5 сут. 

 

Окисление до нитратов после 

поглощения аэрозолями, фо-

тохимическое реакции с угле-

водородами 

Газофазное фотохи-

мическое окисление 

имеет циклический 

характер.  

 

 

7,24, 

28,33 

5 Аммиак, 

NH3 

(1–10) 

ppbV 

5-6 сут. 

 

Окислительные реакции с SO2 

с образованием (NH4)2SO4, 

окисление до нитратов. 

Аммиак тесно связан с 

круговоротом азота. 

Он легко растворяется 

в воде. 

7, 15, 

35 

6 Серная 

кислота, 

Н2SO4 (газ) 

102 - 103сек   Приводит к нуклеации новых 

частиц in situ, к их росту в 

процессе окисления на по-

верхности аэрозолей и  

копоти с аммиаком или иона-

ми металлов (Fe+3, Mn+2 и т. 

д).  

Хорошо растворим, 

имеет низкое давление 

паров и поэтому легко 

выводится из атмо-

сферы аэрозолями. 

Может долго находит-

ся в атмосфере как в 

газовой так и жидкой 

фазах. 

 

 

 

 

 

 

 

 

12, 

20,24, 

33,41 

 

 

 

 

7 НNO3 (газ) 0,03-2 

мкгм3 

1,5-12 сут Нейтрализуется в газовой 

фазе и на поверхности аэро-

золей. Основной реагент -

аммиак. Частью разлагается с 

образованием NOx. 

8 Сульфаты, 


4SO  

(0,5-30) 

мкгм3 

3,5-6 сут Активно участвует в фазовых 

превращениях атмосферы, 

играет доминирующую роль в 

рассеянии солнечного света, 

выводятся из атмосферы в 

основном осадками.  

Выступают в роли 

эффективных ядер 

конденсации влаги в 

атмосфере. Оказыва-

ют существенное вли-

яние на кислотность 

осадков.  9 Нитраты 


3NO  

(0,05-4) 

мкгм3 

1,5-10 сут Выводится из атмосферного 

воздуха в основном осадками 

в виде растворов различных 

солей (большей частью азот-

нокислого аммония NH4NO3). 

Входят составной частью в 

состав сульфатного аэрозоля. 
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Продолжение таблицы 3.1. 

 
1 2 3 4 5 6 7 

10 Сажа  0,5 

мкг/м3- 

10 мкг/м3 

3,5-10 сут Способна эффективно 

адсорбировать различные 

соединения (включая SO3, 

NOx , полиароматические). 

Играет важную роль в 

переносе вредных со-

единений в атмосфере. 

7, 41  

11 Дисперсион-

ные аэрозоли, 

(пыль) 

0,3-102 м-

3 

 

0,4-10 сут Частицы размером более 

10 мкм удаляются за счёт 

седиментации, от 4 до 10 

мкм - за счёт медленного 

осаждения, менее 4 мкм 

(тонкодисперсная пыль) 

легко смешиваются и  

переносятся потоками 

воздуха. 

Выступают в качестве 

активных центров кон-

денсации влаги и гете-

рогенных окислитель-

ных реакций 

7, 12,  

47  

12 Органические 

аэрозоли 

1 мкг/м3- 

5 мкг/м3 

10 сут 

(диапазон 

субмик-

ронных 

частиц) 

Склонен конденсировать 

органические пары с син-

тезом гигроскопичных 

органических солей. выво-

дится из атмосферы осад-

ками и в процессе сухого 

поглощения подстилаю-

щей поверхностью.  

Основная масса проду-

цирует in situ из орга-

нических паров. Обла-

дают высокой летуче-

стью, сильно переме-

шаны в атмосферном 

воздухе. 

7, 

38,41, 

47  

долгоживущие компоненты, 105 - 106сек < it   

13 Озон, O3 0,02 

ppmV 

0,3-2 года Является мощным окисли-

телем.  

Содержание озона в тро-

посфере определяется  

его балансом в результате 

фотохимических реакций с 

участием NOx, O2 и лету-

чих органических соеди-

нений, а также  переносом 

озона из стратосферы и 

поглощением поверхно-

стью земли. 

Тропосферный озон  

является парниковым 

газом, приводит к обра-

зованию важного окис-

лителя парниковых 

газов - радикала – ОН. 

 

4,24 

 

 

14 Углекислый 

газ, CO2 

380 ppmV  2-4 лет Фотосинтез, поглощение 

биологическими объекта-

ми, поглощение в океанах.  

Является одним из пар-

никовых газов, окисля-

ет осадки. Ежегодно 

концентрация возраста-

ет на 0,3 ppmV. 

 

 

 

7, 41, 

46  

 15 Углеводороды  CH4:1,8 

ppmV, 

другие 

1ppmV 

8-12 лет 
(CH4) 

Основной канал вывода 

стока из атмосферы  

фотохимические реакции с 

ОН, NOx , O3. 

CH4 является одним из 

парниковых газов.  

16 Закись азо-

та,.N2O 

0,2-0,4 

ppmV 

 

4 года Биологические процессы в 

почве, фотодиссоциация в 

атмосфере. 

В тропосфере NO2 спо-

собствует образованию 

озона. Является парни-

ковым газом. 

7,24  

 

3.3. Процессы синтеза газообразных предшественников частиц аэрозоля 

 

Как было указано выше (3.2), низколетучие вещества, формирующие аэрозоль-

ные частицы, могут образовываться по достаточно сложным различным механизмам. Ос-

новным исходным "сырьём" для образования аэрозолей являются малые газовые примеси 

(прекурсоры) - оксиды серы, азота, аммиак, летучие органические соединения. Эти газы 

вследствие высокого давления их насыщенных паров не способны к нуклеации частиц са-

мостоятельно. В условиях атмосферы газообразные предшественники аэрозоля в резуль-

тате фотохимических, химических реакций и полимеризации приводят к синтезу низколе-

тучих паров аэрозоле образующих соединений, способные к нуклеации частиц 8, 14, 23. 
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Начальный этап синтеза аэрозольного вещества из газовой фазы в атмосфере явля-

ется предметом изучения химической кинетики атмосферного аэрозоля. Этот этап состоит 

из множества различных стадий-сложных атмосферных реакций окисления, в условиях 

необратимых изменений в атмосфере 24, 45. 

 

3.3.1. Скорости газофазных реакций окисления 
 

Для описания результата всей газофазной реакции без учёта механизма (последова-

тельности стадий) этой сложной реакции будем пользоваться основным законом химиче-

ской кинетики, позволяющего рассчитать скорость реакции как функцию концентрации. 

Для элементарной реакции веществ Аi (i=1, 2,  ) 

 

2211 AaAa   + 
1

k
  продукты реакции,                                  (3.4) 

 

скорость вступления в реакцию. например, вещества А1 (уменьшение его концентрации в 

единицу времени, в выделенном объёме воздуха) выражается уравнением: 

 

...,][][ 21

211
1

1

nn
AA

dt

dA
j  ,                                         (3.5) 

 

где k1 – константа скорости реакции, [A1], [A2]…-концентрации реагирующих веществ (в 

качестве действующих веществ, в зависимости от типа реакции, могут выступать молеку-

лы, радикалы и ионы ); знак минус в правой части показывает, что концентрация вещества 

А1 убывает со временем. Сумма показателей степеней n1 и n2 и т. д. определяет порядок 

реакции; реакции с n1 + n2 = 1, 2 и т.д. называются реакциями 1-го, 2-го и т.д. порядков, 

отдельный показатель степени в уравнении (1) называется порядком реакции по соответ-

ствующему веществу. Для простых реакций показатели n1 , n2,…, соответственно, совпа-

дают со стехиометрическим коэффициентами а1, а2,… т. е. совпадают с числом молекул 

веществ, A1 и А2, участвующих в элементарном акте реакции. Для сложных реакций пока-

затели n1 , n2,… могут не совпадать со стехиометрическим коэффициентами  

веществ, которые могут быть целочисленными, дробными или равными нулю. В послед-

нем случае уравнение (3.5), по существу, упрощает и имитирует протекание сложной ре-

акции. 

 
Пример 3.1. Порядок реакции 

(3.5) определяют на основании графиче-

ских зависимостей. Определить по ри-

сунку порядок реакций: аА → продукты.  
а-реакция имеет нулевой порядок (а=0)по 

А: kdtAd /][ , б-реакция имеет первый 

порядок (а=1) по А: ][/][ AkdtAd  , в-

реакция имеет второй порядок (а=2)по А: 
222

][/][ AktdAd  . 

 

Превращения исходных частиц (молекула, радикал, ион) в продукты реакции свя-

зано с преодолением потенциального барьера-энергии активации Еа химической реакции. 

Эта энергия затрачивается на перестройку реагирующих частиц- ослаблению или разрыву 

отдельных химических связей с тем, чтобы произошла химическая реакция. Скорости по-

давляющего большинства атмосферных реакций с повышением температуры увеличива-

ются. Увеличение температуры позволяет увеличить долю молекул, обладающих доста-

точной энергией, чтобы преодолеть энергетический барьер. Таким образом повышается 

скорость реакции.  

 

  
 

k tg   

t 

ln [А] б 

k tg   

t 

1 / [А] в 
k tg   

t 

 [А] а 
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В соответствии с распределением частиц по энергиям (распределение Максвелла 

[10]) доля частиц с энергией, превышающей Еа, равна exp(-Еа /RT). Зависимость константы 

скорости химической реакции от температуры (формула Аррениуса) имеет вид: 

 

)/exp(0 RTEkk à ,                                                        (3.6) 

 

k0 – постоянный множитель (предэкспонента); E – энергия активации; R – универсальная 

газовая постоянная (R = 8,31 Дж/(мольК)); Т – абсолютная температура, К.  

 В обычных атмосферных условиях многие реакции обратимы, это означает, что в 

заметной степени протекает обратная реакция. В состоянии равновесия концентрации реа-

гирующих веществ могут быть определены через их термодинамические свойства. Для 

реакции bBAaAa  2211  условие равновесия определяется как 

 

2

2
1

121 ][][][/
aab AABkkK  ,                                             (3.7) 

 

где k1  и k2, соответственно, константы скоростей прямой и обратной реакций, K – кон-

станта равновесия, которая связана со свободной энергией Гиббса G  следующим обра-

зом: 

 

RTGK /ln  .                                                    (3.8) 

 

Константа равновесия зависит от температуры и природы реагирующих веществ. 

Её значения табулированы для многих реакций 14. Чем больше константа равновесия, 

тем больше равновесие сдвинуто в сторону образования продуктов прямой реакции.  
 

Пример 3.2. Равновесие реакции 
2222 NOONO   установилось при следующих концентрациях 

реагентов: [NO2]=2,1моль/л, [NO]=0,5моль/л, [O3]=0,7моль/л. Как изменяться скорости прямой и обратной 

реакций, если общее давление системы уменьшить в 2 раза? Произойдёт ли смещение скорости реакций? 

Скорости прямой и обратной реакций равны: 

1
175,07,0)5,0(][

2

12

2

1 ][ kkNOkv O   ; 2

2

2

2

22 41,4)1,2(][ kkNOkv   . 

При уменьшении давления в 2 раза общий объём системы увеличиться в 2 раза (температура Т 

=const, закон Бойля-Мариотта), тогда концентрация всех реагентов уменьшится в 2 раза. Отсюда: 

1
02195,02/7,0)2/5,0(

2

1 kkv  ; 2

2

2 1025,1)2/1,2( kkv  . 

В результате находим: 

8102195,0/1175,0/  kkvv ;    421025,1/141,4/  kkvv . 

 Таким образом скорость обратной реакции будет в два раза больше чем прямой, поэтому произой-

дёт смещение в сторону разложения NO2. 

Пример 3.3. Предлагается следующий механизм термического распада озона 10 

O3 + M 
1k

  O + O2 + M 

O + O2 + M 
2k

  O3 + M 

O + O3 
3k

  2O2. 

Составте систему дифференциальных уравнений химической кинетики (скорости изменения концентраций) 

этой сложной реакции.  

 Применяя (3.5) к каждой из этих реакций, получаем 

 

d[O3] /dt = – k1[O3][M] + k2[O][O2] [M] – k3 [O][O3], 

d[O] /dt = k1[O3][M] – k2[O][O2][M] – k3[O][O3], 

d[О2]/dt = k1[O3][M] – k2[O][O2][M] + 2 k3[O][O3]. 
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 Здесь учтено, что озон расходуется в первой и третьей реакции и образуется во второй, атом кисло-

рода образуется в первой реакции и расходуется во второй и третьей, молекулярный кислород образуется в 

первой и третьей реакциях и расходуется во второй. 

 

3.3.2. Скорости фотохимических реакций 

 

Механизм фотохимических реакций заключается в активации реагирующих моле-

кул при помощи фотонов. Выделяют два основных закона фотохимии: а) для того, чтобы 

активироваться, молекула должна поглотить падающее излучение, б) поглощение одного 

фотона вызывает активацию одной молекулы (вероятность поглощения двух и более 

квантов в условиях исключительно интенсивного облучения, как в сфокусированном пуч-

ке сета лазера, несущественно в атмосфере). Поглощение фотонов и активация молекулы 

является первичным фотохимическим актом. Взаимодействие молекул, активированных 

в первичном акте, с другими молекулами приводит к вторичным реакциям. Результат ре-

акции зависит как от природы первичного акта, так и от способности других молекул 

принимать участие во вторичных реакциях. 

Поглощение света в атмосфере, как правило, рассчитывают по известному закону 

Бугера -Ламберта – Бера: 
 

Iпр = I0exp(- Аl)  или  I = I0(1 – exp(- Аl)).  (3.9) 

 

Здесь Iпр- интенсивность света, прошедшего че-

рез слой поглощающего вещества толщиной l, при кон-

центрации вещества А и удельном коэффициенте по-

глощения света  длины волны , I0 - интенсивность падающего, а I = (I0 – Iпр) - ин-

тенсивность  поглощённого в веществе света. При исследовании поглощений света в газо-

вой среде интенсивность света, обычно, выражают в единицах En л
-1
с

-1
 (En – Эйнштейн, 

энергия одного моля фотонов, т.е. En = NAh,  -частота излучения). Для А в молях на 1л 

и l в см
-1

 величина  - молярный коэффициент экстинкции (поглощения), выражаемая в л 

моль
-1

 см
-1

. 

Когда концентрация поглощающих частиц А выражается в см
3
, то вместо  ис-

пользуют величину  (см
2
) - сечение поглощения частиц, определяемое интенсивностью 

прошедшего света в виде 

 

Iпр = I0exp(- Аl).                                                    (3.10) 

 

При поглощении светового излучения происходит переход частицы A (молекулы, 

атома, радикала) в электронно-возбужденное состояние A* 

 

A + h = A*                                                 (3.11) 

со скоростью  

dА/ dt = I                                              (3.12) 

 

Здесь I - число фотонов, поглощенных в единицу времени единицей объёма реак-

ционной системы (равно числу возбужденных молекул, образовавшихся в единицу време-

ни в единице объёма),  - первичный квантовый выход (отношение числа возбужденных 

молекул, вступивших в химическую реакцию, к общему числу возбужденных молекул, т. 

е. доля поглощённых фотонов, которая приводит к образованию продуктов реакции). 

Для единичной длины пути, проходимого светом в поглощающем веществе (l=1см) 

и при условии малости поглощения света (А1, обеспечиваемого малостью любого 

из сомножителей): 

 

 

 

 

Рис.3.2. Схема поглощения света 

в веществе. 

  I0                                                                       
l                                                                         

Iпр 
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dА/ dt = - I0А.                                          (3.13) 

 

Здесь произведение j = I0 имеет размерность константы скорости первого по-

рядка (с
-1

), а I0-число фотонов, поглощаемых в 1с в единице объёма 1см
3
. Это выражение 

применимо для монохроматического излучения. При изучении процессов в атмосфере ко-

эффициент скорости j  интегрируется по всему спектру излучения: 

 





0

0   dIj                                                 (3.14) 

 

  На практике интеграл (3.14) производится численным методом и для ограниченно-

го интервала длин волн, в котором рассматривается фотохимическая реакция. 

Уравнения (3.12), (3.13) являются основными кинетическими уравнениями для фо-

тохимических реакций. Скорость фотохимических реакций определяется вероятностью 

поглощения квантов света молекулами исходных веществ. Эта скорость не будет зависеть 

от температуры, если конечные продукты реакции образуются непосредственно из воз-

бужденных частиц, т. е. если лимитирующей стадией образования конечных продуктов 

является только фотохимический процесс.  

 
Пример 3.4. Оценить связь между коэффициентом экстинкции и сечением поглощения частиц. 

Поскольку: А (частиц/см
3
) = А (моль/л)⋅NA⋅10

–3
 ; NA=6,02⋅10

23
 частиц/моль, тогда  = σ⋅NA⋅10

–3
 = 

6,02⋅10
20σ. 

 

3.3.3. Важнейшие реакции радикалов-окислителей и оксидов SO2 и NOx 
 

Атмосфера из-за наличия в ней значительного количества свободного кислорода 

представляет собой активную окислительную систему . Важным фактором газофазного 

окисления в ней является солнечное излучение, фотохимическая эффективность которого 

проявляется в области длин волн оптического диапазона 0,29-0,70 мкм и наиболее суще-

ственно в ультрафиолетовой области при длинах волн 0,29-0,40 мкм. Фотохимические 

процессы приводят в массовом количестве к образованию как прямых газовых предше-

ственников аэрозоля (SO2. NOx), так и их активных окислителей (O3, O, OH, HO2, CH3O2). 
Эти процессы идут в сторону синтеза аэрозольного вещества как высших форм окисления. 

Отсюда следует, что скорость генерации аэрозольных частиц из газовой фазы существен-

ным образом будет зависеть от времени суток, сезона и географической широты. 

Газофазное окисление SO2. и NOx может осуществляться молекулярными реакциями, 

однако, оно наиболее интенсивно протекает со свободными радикалами. В таблице 3.2 

приведены важнейшие реакции фотодиссоциации, контролирующие количество активных 

радикалов-окислителей в условиях атмосферы. Эти реакции идут в несколько стадий и 

указывают на важную роль солнечного света  в образовании свободных радикалов в атмо-

сфере. Константы реакций определяют среднее время жизни радикала или иного химиче-

ского соединения, которые позволяют оценить интенсивность протекания фотохимиче-

ских окислительных реакций. 

В превращениях по табл. 3.2 важную роль играют световое излучение Солнца и озон. 

С уходом Солнца останавливаются реакции R1, R7 и R9 быстро завершаются реакции R2 и 

R3. 

Озон O3 (метастабильное аллотропное состояние из 3-х атомов кислорода O) посто-

янно разлагается и образуется в атмосфере в ходе определенных фото- и термохимических 

реакций R1 – R3. Озон в основном образуется из кислорода в озоносфере (см. & 1.2) и у 

земной поверхности содержится в ничтожных количествах (вне промышленных районов). 
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При разложении молекул O3 (реакции R2 и R3) образуется сильный реагент гидроксил 

OH, участвующий во многих атмосферных реакциях. Гидроксил активно взаимодействует 

почти со всеми газами, содержащие атомы C, S, N, H и из-за сильной реактивности харак-

терное время его жизни в атмосфере порядка  1 с. 
 

Таблица 3.2. Механизмы образования активных радикалов-окислителей в атмосфере  

(T-абсолютная температура, K-константа скорости реакций, 


m = sec   - оптическая масса атмосферы;   - зенитный угол Солнца). 

Номера 

реакций 

Реакции K, см
3
(с

-1
число молекул) Условия Источ-

ник 

    R1

 O3  h

 O(
1
D) + O2 

8,610
-5

 exp(-2,5 


m ),[с
-1

]
 íìh  315  [32] 

    R2 MPOMDO  )()(
31

 2,010
-11

exp(-107/T ) M=N2 или O2 [48] 

    R3 
32 OOO   14

106,1


   [43] 

    R4 O(
1
D) + H2O  2OH 2,310

-10
  [28] 

    R5


 
OH + CH4 M

CH3O2+H2O 
2,3510

-12
exp(-1710/T )  [33] 

    R6


 OH + CH4 CH2O+HO2 510
-15

  [33] 

    R7


 
CH2O  h

 2HO2+CO 4,910
-5

exp(-0,8 


m ),[с
-1

]  [32] 

    R8 HO2+HO2  H2O2 +O2 3,010
-11

exp(-500/T )  [28 

    R9 H2O2  h
 2OH 

1,81210
-5

exp(-0,3297 


m ),[с
-1

] íìh  350  [28 

 )(
3
PO и )(

1
DO  - возбуждённые сотояния атома кислородаO ( )или  ()() 4,242180(

133

2 DPOPOнмhO   ). 

 Реакции идут в несколько стадий. 

 

Отметим, что фотохимические процессы, приводящие к появлению свободных ради-

калов в атмосфере весьма разнообразны и сложны. Так при наличии в достаточном коли-

честве метана CH4 происходят эффективные процессы циклических превращений проме-

жуточных соединений (CH3, CH2O, CH3OOH и т.д.), образующие по мере разложения сво-

бодные радикалы. К представительным реакциям метана относятся реакции R5 – R7. 

Атмосферные процессы газофазного окисления SO2 являются важным каналом обра-

зования in situ новых аэрозольных частиц. Это подтверждается тем, что: 1) основными 

компонентами этого типа аэрозоля являются серные соединения, из-за чего он получил 

название  сульфатного; 2) практически все соединения серы  (H2S,  CS2,  (CH3)2S, CH3SH и 

т. д.), попадающие в атмосферу приводят к синтезу SO2; 3) реакции с участием SO2 проте-

кают необратимо [20. 26, 27. 31]. 

В тропосфере доминирующим кинетическим предшественником SO2  может быть се-

роводород H2S, который образуется в массовом количестве в результате восстановления 

сульфатов при разложении органических веществ с участием свободного кислорода. По-

мимо SO2 , образованного “in situ”, в атмосферу попадает огромное количество  SO2 есте-

ственного (в основном вулканы) и антропогенного (индустриального) происхождения. 

Соотношение между количеством H2S, SO2 и сульфатов в воздухе имеет решающее значе-

ние для понимания серы в атмосфере. 

Основные реакции газофазного окисления SO2 представлены в табл. 3.3. Окисление 

SO2 наиболее интенсивно проходит с гидроксилом OH, алкилпереоксидным радикалом 

CH3O2 и гидропереоксидным радикалом HO2, которое сильно зависит от региональных 

условий атмосферы. Скорости молекулярных реакций  R1 – R3 по табл. 3.3 на несколько  

порядков ниже скорости радикальных реакций. Во всех случаях образующийся по реакци-

ям R3 – R5 триоксид серы SO3 практически мгновенно превращается в серную кислоту 

H2SO4 по реакции R7.  
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Таблица 3.3. Газофазные реакции диоксида серы и образования серной кислоты. 
 

Номера 

реакций 

 

Реакции 

Константа 

скорости 

реакции, 

см
3
/(счисло 

молекул) 

Концентрация 

окисления ле-

том на 45
0
 с. 

ш., число моле-

кул/ см
3
 

Среднее 

время 

жизни 

SO2

, ч. 

 

Источ-

ник 

R1 
32 SO

M
OSO   

10
-14

 10
5
 3,010

5
 [37] 

R2 OSOOSO  322
 10

-30
 5 10

18
 5 10

7
 [44] 

R3 
2332 OSOOSO   10

-22
 8 10

11
 3 10

6
 [44] 

R4


 
2422 HOSOHOHSO   1,8 10

-12
 1,8 10

6
 140 [43] 

R5


 OHSOHHOSO  4222  7,8  10
-16 

3 10
8 1200 [43] 

R6


 OCHSOHOCHSO 242232   1,75  10
-14

 7  10
7
 230 [43] 

R7 
4223SO SOHOH   10

-12
 3 10

17
 10

-9
 [36] 

 Время жизни SO2 за счёт газофазных реакций составляет (2-6) суток [12 ]. 

 Реакции идут в несколько стадий. 

 

Пары H2SO4 в условиях атмосферы способны к нуклеации новых аэрозольных ча-

стиц. Нуклеация происходит путём формирования преднуклонного зародыша- молеку-

лярных кластеров, которые преодолевают энергетический барьер и претерпевают  

 
Таблица 3.4. Газофазные реакции оксидов азота. 

Номера 

реакций 

Реакции Константа скорости, 

см
3(счисло молекул) 

Условия  Источ-

ник 

R1 OHNOHONO  22  )/250exp(104,3
12

T


  [35] 

R2 
223 ONOONO   )/1450exp(103,2

12
T


  [32] 

R3 ONO
h

NO  
2   





m48,0exp1055,1

2
, с

-1
   398 нм

 [48] 

R4 
2332 ONOONO    T/2450exp102,1

13



  [32] 

R5 
223 NONONONO     T/250exp100,8

12
 

  [25] 

R6 ONO
h

NO  23


  sec2097,0exp1065,0  , с

-1 
 нмh 680  [28] 

R7 
23 ONO

hν
NO    sec2193,0exp1034,3

2
  , с

-1
 нмh 680  [28] 

R8 
5232 ONNONO    T/861exp1048,1

13
 

  [34] 

R9 
2352 ONNO

hν
ON    sec6,0exp103,3

5


 , с
-1 

 нмh 400  [48] 

R10 
32 HNOOHNO   11

101,1


   [32] 

R11 
3252 2HNOOHON   T

19
100,9


   [25] 

R12 NOHNOOHNO  322 23  25
102


   [29] 

R13 HNO3  h
 OH + NO2 

9,8810
-7

/


m , с
-1 нмh  546  [8 

28] 

R14 OHNOOHHNO 233    T/778exp104,9
15

 
  [6 

25] 

R15 HNO2  h
 OH +NO 0,2710

-2
/ 


m , с

-1
  0,35 мкм [28] 

 

фазовое превращение. Нуклеация может быть гомогенной и гетерогенной. 

Большинство естественных и антропогенных выбросов примесей в атмосферу со-

держит оксид азота NO. Для окислительных реакций с участием NO, как и других окислов 

азота, характерна некоторая цикличность. Важнейшие реакции окисления оксидов азота 

представлены в табл. 3.4. Выделяются два цикла этих оксидов: первый цикл  реакции R1 – 
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R4 и  второй более сложный цикл - реакции R4, R5 -  R8 . В результате этих циклов устанав-

ливается равновесие между озоном, O3, оксидами азота NO и NO2 для определённого 

уровня солнечного освещения. Реакции R3, R7 и R8 при заходе солнца  прекращаются, в 

результате содержание оксида азота в атмосфере быстро уменьшается в 

связи с продолжением реакций R1 и R2. Ночью концентрация NO может уменьшиться, бо-

лее чем на порядок 23, 24 31.  

Оксиды азота довольно активно входят в соединение с реакционноспособными орга-

ническими веществами: с терпенами, непредельными углеводородами, альдегидами, ке-

тонами и т. д. Такие соединения приводят к достаточно эффективному удалению диоксида 

азота из атмосферы. 

Фотохимические реакции высших окислов азота NO3, N2O3 в атмосфере изучены 

сравнительно слабо. Эти реакции происходят при более коротковолновом излучении, чем 

для диоксида серы, которые в фотохимических процессах образования аэрозолей в атмо-

сфере играют менее существенную роль. 

Образование азотной кислоты осуществляется газофазными реакциями: R11 - R13. Ре-

акция R11 происходит лишь в светлое время суток и её скорость днём превышает скорость 

реакции R13 более чем на два порядка величины. Реакция R12 приводит практически к пол-

ной фотодиссоциации пентаоксида диазота N2O5.  Ночью концентрация N2O5 повышается 

и реакция  R12 будет давать существенный вклад в образование азотной кислоты. 

 

3.4. Нуклеация частиц аэрозоля 

 

 В атмосферном воздухе непрерывно генерируют новые аэрозольные частицы путём 

нуклеации паров аэрозолеобразующих соединений (см. рис.3.1). Нуклеация происходит 

вследствие конденсации пара на исходных “зародышах”, или ядрах типа молекулярные 

кластеры, ионы, ионные кластеры, небольшие частицы различных веществ, находящихся 

во взвешенном состоянии. Если конденсация пара происходит исключительно на класте-

рах, образованных молекулами этого пара, то нуклеация называется спонтанной, или го-

могенной, если же пар конденсируется на ядрах из другого вещества, то нуклеация назы-

вается гетерогенной 12, 16, 41,47. 

 Нуклеация зависит от степени пресыщения пара, определяемой в виде отношения 

 

f = p/p∞(T),                                                          (3.15) 

 

где p – парциальное давление пара,  p∞(T) – наибольшее давление пара, возможное при 

данной температуре, носит название давления насыщения (равновесное давление) при 

температуре  T.  

 Пар является насыщенным, если  f = 1. Когда  f  > 1, пар пересыщенный, а при f <1 

пар будет ненасыщенным. Величина f зависит от изменений температуры, кривизны по-

верхности конденсации (испарения), влияния электрических зарядов.  

         Зависимость пресыщения пара от температуры.  Процесс нуклеации пара про-

исходит  вследствие фазовых переходов (превращений) пара (конденсации или сублима-

ции) на поверхности ядер конденсации. Зависимость давления пресыщения пара над ча-

стицей описывается уравнением Клаузиуса-Клайперона. Поскольку это уравнение широко 

используется в современной физике атмосферы, кратко остановимся на его выводе.  

 Известно, что переход вещества из одной фазы в другую происходит при постоян-

ной температуре T и давлении p пара. В переменных T и p, независимых параметров со-

стояния, функцией состояния фазы (в нашем случае пара или частицы) является изобарно 

– изотермический потенциал (термодинамический потенциал Гиббса) . При изменении 

фазы, когда  T = const и p = const, термодинамический потенциал сохраняет постоянное 

значение (d =0 и  = const).  
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  Рассмотрим фазовые изменения в случае малых приращений параметров состоя-

ния  d T и d p. Для состояния насыщения, из-за обратимости процессов фазовых перехо-

дов, справедливо термодинамическое тождество:  

 

vdpSdVd  ,                                                      (3.16)  

 

v = 1/ - удельный объём и S – энтропия.   

 При обратимых процессах из определения энтропии следует, что  

 

 dS = dq/T,                                                                (3.17) 

 

где dq – выделение (поглощение) количества теплоты (скрытая теплота)  фазового пере-

хода. 

 Для фазового перехода пар-частица на основании (3.16) можно получить 

 

 rп dd         или     dTSdpvdTSdpv rrпп  ,                                (3.18) 

где индекс п относится к пару и индекс r - к частице. 

 

 Отсюда 

 

rп

rп

vv

SS

dT

dp




 .                                                                 (3.19) 

 

 Согласно (3.17) при изотермическом процессе  

 

T

L
dq

TT

dq
SS

rr

rп  


1
                                                          (3.20) 

 

где L – удельная теплота фазового перехода.  

 Равенство (3.20) запишется в виде  

 

)( rп vvT

L

dT

dp


                                                                (3.21) 

 

  

 Уравнение (3.21) называется уравнением Клаузиуса – Клапейрона, выражает зави-

симость давления насыщения пара от температуры. 

 С учётом уравнения состояния пара TRpv ïï  и очевидного неравенства vп >> vп 

уравнение  (3.21) принимает вид : 

 

  )
1

(ln
T

d
R

L
pd

п

  ,                                                      (3.22) 

где Rп-удельная газовая постоянная водяного пара, равная  )Дж/(кг 5,461/ КRR пп   , где 

)/( 31,8 молКДжR  ,  гг/мол,μп 01518 -относительная молекулярная масса водяного пара. 

 

 В условиях атмосферы относительные изменения L не превышают 5% . Поэтому в 

первом приближении можно считать L  const и интегрированием (3.22) находим: 
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)
11

(ln
00 TTR

L

p

p

п

 ,                                                       (3.23) 

 

где p0 - упругость пара при температуре T0. 

 

 На рис. 3.3 представлена для некоторого ве-

щества кривые равновесия: пар- жидкость-твёрдое 

тело. Эти кривые пересекаются в тройной точке О, 

где все фазы вещества находятся в состоянии равно-

весия. При температурах выше T0 – температуры 

плавления, вещество может находиться лишь в жид-

ком и газообразном состояни, ниже этой точки – 

лишь в твёрдом и газообразном состоянии.  

 

 

 

 

 

3.4.1. Гомогенная нуклеация 

 

 В условиях, когда пар пересыщен и свободен от взвешанных частиц и ионов, в 

результате случайных сближений молекул пара могут образоваться небольшие зародыши-

молекулярные комплексы или кластер, которые либо сново распадаються, либо сново 

растут по достижении определённого критического размера. Эти зародыши занимают 

промежуточное состояние вещества между парообразной и конденсированными фазами 

Устойчивость зародыша, способного  участвовать в фазовых превращениях, определяются 

энергетическим балансом процесса его нуклеации. на формирование зародыша 

затрачивается энергия, идущее на образование его поверхностного покрова. Если эта 

энергия не перевосходит скрытую теплоту фазового перехода, то нуклеация может 

продолжаться путём спонтанного  (самопроизвольного) роста зародыша и приобретения 

им внутренней молекулярной структуры, характерной для конденсированной фазы.        

 Классическая теория жидко-капельной модели нуклеации 16, 45 даёт выражение 

для изменения свободной энергии G зародыша, имеющего плотность , и сферическую 

форму радиуса r: 

 

  snG                                                      (3.24) 

  

Здесь первое слагаемое учитывает изменение свободной энергии зародыша при 

фазовом переходе пар-зародыш, где  - соответствует изменению удельной свободной 

энергии, MmNn A / - число молекул, содержащихся  в зародыше массы  33/4 rm   

и имеющих молекулярный вес M, второе слагаемое равно поверхностной энергии 

зародыша новой фазы, которое меняется от 0 до s , где 24 rs  - площадь поверхности 

зародыша,  - удельная работа поверхностного натяжения.  

 Для изменений упругости пересыщенного пара (при этом температура остаётся 

прежней) приращение   в выражении зависит от степени пересыщения пара (см. пр.3.5):  

 

ekT
p

p
kT lnln 



 ,                                                          (3.25) 

 

где p -давление насышенного пара при температуре T, k –постоянная больцмана. 

Рис. 3.3.  Кривые равновесия: пар- 

жидкость-твёрдое тело. 
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Пример 3.5. Получить формулу (3.25) для изменения удельной свободной энергии фазового 

перехода.  

Пусть около зародыша упругость пара изменилась при постоянной температуре на малую величину dp.  

Если п и  к –термодинамические потенциалы, vп  и vк – объёмы пара и зародыша (капли) соответственно, 

то dpvпп   и dpvкк  .  Так как vп >> vк ,  с учётом уравнения состояния TRpv ïï  , имеем    

 

p

dp
Tddd пк k( )   . 

 

Интегрирование этого уравнения даёт 

  

 ppTпк /lnk . 

 

Пример 3.6. Определить приращение свободной энергии зародыша из водяного пара радиусом  

10
-4

 мкм, если е = 3,  M = 18,  =10
3 
кгм

3
,  = 73·10

-3 
Н м, Т = 20

0
C); KДжk /

23
1038,1


 , NA6·10
23

 мол
-1

. 

Непосредственная подстановка числовых значений в формулы (3.24) с использованием (3.25)  даёт: 

G = 2,29·10
-19

 Дж. 

 

 График зависимости работы образования зародыша, равной G , от его радиуса 

при различных значениях пресыщения пара представлена на рис. 3.4. Из этого графика 

видно, что для зародышей с размером, меньшим критического существует потенциальный  

энергетический критический барьер, препятствующий их росту. Капли с размером больше  

критического растут, поскольку для них при 

увеличении размеров свободная энергия 

уменьшается.  В этом случае зародыши 

выделяют энергию. Капли с размером меньшим 

китического испаряются, поскольку в этом 

случае происходит уменьшение их свободной 

энергии. 

 Применяя к выражениям (3.24) условие 

достижение максимума (   0)/  rrdrGd   и с 

учётом (3.25) находим зависимость, 

критического радиуса r  зародыша от степени 

пересышения пара над ним:    

 

rTRp

p

п



 

2
ln .                             (3.26) 

 

 Это формула известна, как формула Томсона (Кельвина), гафик которой приведён 

на рис. 3.5. Кривая на этом графике является равновесной линией превращения пар-

зародыш. Приведённая кривая показывает условия испарения, и роста зародыша. От 

линии равновесия слева капли будут испаряться, даже если находятся в насышенном 

паром газе. Если же точка, соответствующая f, расположена справа от равновесной линии, 

то зародыш будет расти. При f1, согласно уравнению Кельвина, зародыш всегда будет 

распадаться. 

 Из уравнения (3.26) следуют важное слевствие, характеризующие процесс 

формирования дисперсной фазы (аэрозоля и его развитых форм: туманов и облаков): 

происходит перенос пара от мелких частиц (капель и кристаллов) к более крупным (изо- 

термической перегонка, вызывая неустойчивость последних в воздушной взвеси. Кроме 

того происходит, так называемая, капиллярная конденсация, в результате которой пар 

 
Рис. 3.4. Зависимость изменений свобод-

ной энергии от радиусов зародышей при 

различных пресыщениях пара. 
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конденсирует в капиллярах и микротрещинах пористых частиц. Этот процесс не является 

следствием адсорбционных сил, но адсорбция является первым этапом капиллярной 

конденсации. Поскольку при этом имеет место смачивание, то обеспечивается 

отрицательная кривизна мениска конденсированноой воды (вогнутый мениск). Согласно 

формуле (3.26) конденсация в порах наступает при  давлении, которое меньше давления 

насыщенного пара, т.е. р/р<1. В результате 

также происходит задержка в образовании 

новых устойчивых зародышей ядер 

конденсации из пересыщенного пара в воздухе.  

 

3.4.2. Гетерогенная нуклеация 

 

 В атмосфере в основном происходит 

гетерогенная конденсация пара на так 

называемых ядрах конденсации – ионах и 

аэрозольных частицах, которые являются 

неотьемлемой частью воздушной взвеси. 

Гетерогенная конденсация имеет большое 

преимущество перед гомогенным, так как 

требует болеее низкого пересыщения пара.  Влияние электрических зарядов. В ат-

мосфере ионы присутствуют повсеместно. Вблизи поверхности Земли существенный 

вклад в ионизацию молекул воздуха вносит распад радона и его дочерних продуктов. 

 В нижней атмосфере ионы могут образоваться вследствие многочисленных слож-

ных реакций между ионизированными веществами. На больших высотах ионизация атмо-

сферы вызывается космическими лучами, а также ультрафиолетовым излучением Солнца. 

Образующие при этом ионы распространяются во все слои атмосферы. Присутствие этих 

ионов в атмосферном воздухе определяет электрическое состояние безоблачной атмосфе-

ры и формируют электрический заряд атмосферного аэрозоля.  

  Образующие ионы в воздухе сразу же включаются в процесс ионно-молекулярных 

столкновений и вокруг них формируются гетеромолекулярные кластеры. Кластеризация 

ионов относительно мала, поэтому наиболее вероятно образование кластера, состоящего 

из одного иона и окружающих молекул. Присутствие ионов в парах веществ значительно 

может усилить процесс нуклеации.  

 В соответствии с классической ионной жидко-капельной теорией при наличии за-

ряда свободная энергия зародыша возрастает на величину 











пчr

q



11

24

1 2

0

, где q – за-

ряд зародыша, ч и п – диэлектрическая проницаемость зародыша и пара соответственно. 

Полное изменение свободной энергии в этом случае равно 
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 .                                 (3.27) 

 

Как и в случае гомогенной нуклеации, продифференцировав (3.27) по и приравняв 

полученное выражение нулю, найдём связь между степенью пересыщения и критическим 

радиусом частицы: 
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Рис. 3.5. Кривая равновесия пар 

зародыш. 
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На рис. 3.6 изображена равновесная линия, полученная из уравнения (3.26) для 

случая, когда зародыш содержит элементарный заряд (q = 1,60 10
-10

 Кл).  Чтобы оценить 

характер изменения зародыша (роста или 

испарения), на рис 3.7 приведены 

зависимости изменения свободной энергии 

заряженного зародыша от его радиуса. Как 

следует из этого рисунка возможны три 

различные случая изменения зародыша, 

характеризуемые на рис. 3.6  прямыми а, в и 

с. Ход кривых на рис. 3.7 зависит от 

соотношения слагаемых в уравнении (3.27). 

Если радиус r очень мал, то слагаемое содер-

жащее 1/r, преобладает. Для случая а, по-

скольку f1, первое слагаемое в (3.28) стано-

вится положительным. это слагаемое, содер-

жащее r
3
 с ростом r становится существен-

ным; G вначале уменьшается, достигая минимума, затем возрастает. Поэтому в случае а 

зародыш будет расти или испаряться переходя в равновесное состояние. В случае с (f вы-

ше максимума кривой равнове-

сия)  G всегда уменьшается, из-

за этого заряженный  

зародыш любого размера всегда 

будет расти. Случай в (не слиш-

ком высокая степень пресыщения) 

представляет комбинацию случа-

ев а и с. Для этого случая  G 

сначала проходит через минимум, 

затем через максимум. Минимум 

является метастабильным состоя-

нием зародыша, максимум соот-

ветствует критическому радиусу, 

больше которого зародыш пре-

одолевает энергетический барьер 

для дальнейшего роста. 

Растворимость ядер конденсации. В качестве ядер конденсации аэрозольные ча-

стицы можно подразделить на два общих типа: нерастворимые и растворимые. Нераство-

римые ядра могут быть легко смачиваемыми или несмачиваемыми. Поверхность легко 

смачиваемых нерастворимых ядер быстро обводняется, после чего конденсация на них 

происходит как на чистых каплях, и к ним можно применить уравнение Кельвина. Кон-

денсация на несмачиваемой поверхности сильно затруднена. Конденсирующаяся жид-

кость на несмачиваемой поверхности стремится собраться в небольшие шарики. когда по-

верхность целиком покроется такими шариками, тогда она покроется жидким слоем. в ре-

зультате конденсация происходит при высокой степени пресыщения пара. Во многих слу-

чаях аэрозольные частицы являются растворимыми ядрами. Пар, конденсирующийся на 

растворимых ядрах, растворяет их, свойства которых будут отличаться от свойст чистой 

жидкости. Равновесное давление пара – растворителя над поверхностью раствора, ниже, 

чем над поверхностью чистого растворителя, зависящего от природы растворителя и рас-

творённого вещества. 

Степень пересышения пара над поверхностью растворимой аэрозольной  частицы  

при  различных  значениях относительной влажности традиционно описывается уравне-

нием Кёллера [7].  Это уравнение записывается в различных формах с учётом растворимо-

 
Рис. 3.6. Зависимость степени пресыщения 

пара от радиуса зародыша, содержащего один 

элементарный заряд.  

 
Рис. 3.7 Зависимость свободной энергии от радиуса заро-

дыша: (кривые соответствуют линиям приведённым на рис. 

3.5.     
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сти частиц в зависимости от температуры. При этом предполагается, что сухая основа 

аэрозольной частицы полностью растворена, представляющая собой капли насыщенного 

раствора, т. е. стадия растворения исключается из  рассмотрения. Уравнение Кёллера для 

уменьшения равновесного давления пара  за счёт растворимости частиц запишем в виде  

 


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



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0

0

0

2
exp

mm

mc

TrR
pp m

пр


,                                           (3.29) 

 

Здесь в экспоненте первое выражение, в соответствии с (3.26), учитывает кривизну 

поверхности капли, где р - плотность раствора,   - поверхностное натяжение раствора и 

второе выражение  учитывает растворимость её сухой основы, где рrm  23/4 - масса 

раствора плотности р , 0

3

00 3/4 ρ  r =m  – масса растворённого вещества в капле плотно-

сти 0 ρ , cm=vg·M/M0 – некоторый коэффициент, зависящий от химической природы рас-

творённого вещества и растворителя, а так же от температуры T; ν - валентность раство-

ренного вещества, g-моляльный осмотический коэффициент, M0 и M - молекулярные веса 

растворителя и растворенного вещества, соответственно.  

В атмосфере выделяются ряд веществ, участвующих в процессах конденсации на 

аэрозолях. Кроме воды к таким веществам относятся пары аэрозолеобразующих веществ: 

H2SO4, HNO3, органические кислоты. Эти вещества участвуют в процессах как гомогенно-

го образования преднуклонного зародыша частиц, так и гетерогенного ядрообразования 

(конденсационного роста и формирования новых аэрозольных частиц). Наиболее полно 

изучены конденсационные процессы паров воды над каплей раствора частиц аэрозоля. 

На рис. 3.8 даётся зависимость сте-

пени насыщения пара воды от радиусов ка-

пель при растворении в воде соли NaCl. 

Присутствие растворённого вещества дела-

ет возможным конденсацию пара при отно-

сительной влажности  f100  меньше 100  

в отличие от конденсации над каплей из чи-

стого растворителя. Из рис. 3.8 следует, что 

чем больше относительная влажность, тем 

больше размер капли при заданном m, ко-

торая находится в равновесии с паром. 

При росте и испарении капли влия-

ние растворённого вещества можно рас-

сматривать подобно влиянию иона на упру-

гость насыщения над ней. Если степень 

пресыщения превышает её значение, рассчитанное по формуле (3.29), то происходит кон-

денсационный рост капли. Если относительная влажность воздуха не превышает 1 

00, то для обычных размеров ядер конденсации (m = 10
-16

  10
-14 

г)  могут образо-

ваться микродисперсные капли, размеры которых много меньше 1мкм. Дальнейший рост 

капли возможен при росте относительной влажности воздуха. Это происходит при адиа-

батическом подъёме, резкой смене или приходе увлажнённой массы воздуха. 

 

 Пример 3.7. Вычислить степень пересышения водяного пара над поверхностью капли радиуса r 

=0,1 мкм, если её сухая основа состояла из частиц  (NH4)2SO4 радиусом r0 = 0,005 мкм плотностью 0 = 

1,77·10
3 
 кг·м

-3
, при Т=20 

0
С;  M =18 г/моль, M0=132 г/моль,  = 73·10

-3 
Н м, R=8,31 Дж (K·моль).  

 Вначале определим:  

р =( 0

3

03/4 ρ  r  + )
3

0

3
(3/4 rr     )/

3
3/4   r  ==((0,005·10

-6
)

3
м

3
 · 1,77 ·10

3
кг·м

-3
+ 

 
Рис. 3.8. Равновесная степень пресыщения для 

растворимых ядер, состоящая из соли NaCl мас-

сой 10
-14 

(1) и 10
-16

 г (2). 
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 +(0,1·10
-6

)
3
 м

3
·10

3
 кг·м

-3
-(0,005·10

-6
)

3
м

3
  ·10

3
 кг·м

-3
)/(0,1·10

-6
)

3
= 1,0001·10

3
 кг·м

-3
10

3
 кг·м

-3
, 

0

3

00 3/4 ρ  r =m  = 4/3·3,14 ·(0,005·10 
-6

)
3 
м

3
· 1,77 ·10

3 
 кг·м

-3 
=

  
9,27·10

-22 
кг, 

рρ  r m=
3

3/4  = 4/3·3,14 ·(0,1·10 
-6

)
3 
м

3
·10

3 
 кг·м

-3 
=

 
 4,19·10

-18 
кг.   

Моляльность=( m0/ M0)/ m) =(9,27·10
-22 

кг ·1000/132 г/моль
 
/4,19·10

-18 
кг)  0,002 моль/кг. 

Из таблицы находим:  v = 3, g    0,8. Тогда сm = vg·M/M0=3·0,7·18/132  0,33.  

 

Таблица. Осмотические коэффициенты  g  различных электролитов   

при температуре 25°С [16]. 

Моляльность  NaCl 

ν=2 

MgCl2 

ν=3 

(NH4)2SO4 

ν =3 

Ca(NO3)2 

ν =3 

Al2(SO4)3 

ν =5 

0,1 0,932 0,861 0,767 0,827 0,420 

0,2 0,925 0,877 0,731 0,819 0,390 

0,4 0,920 0,919 0,690 0,821 0,421 

0,6 0,923 0,976 0,667 0,831 0,545 

0,8 0,929 1,036 0,652 0,843 0,718 

1,0 0,936 1,108 0,640 0,859 0,922 

1,2 0,943 1,184 0,632 0,879  

1,6 0,96 1,347 0,624 0,917  

2,0 0,983 1,523 0,623 0,917  

2,5 1,013 1,762 0,626 1,001  

3,0 1,045 2,010 0,635 1,051  

3,5 1,080 2,264 0,647 1,103  

4,0 1,116 2,521 0,660 1,157  

5,0 1,192 3,048 0,686 1,263  

5,5 1,231  0,699 1,313  

6,0 1,272   1,361  

 

Подставляя числовые значения в формулу (3.29) получаем:  

p/p  = exp(2 ·72·10
-3 

Н м·18·10
3
 кг·мол

-3 
 /( 10

3
 кг·м

-3 
·R=8,31 Дж (K·моль) ·293 

0
K·(0,1·10 

-6
) ·м) –  

-0,290·9,27·10
-22 

кг/(1,05·10
-18 

кг  - 9,27·10
-22 

кг)  1.0. 

Пример 3.8. На практике установлено, что при значительно малых насыщениях пара над каплей ( 1f ) 

можно использовать приближённый вид формул (3.26) и 3.29) зависимости насыщения пара над каплей от 

её размера. Получить эту зависимость, если её сухая основа состоит из сульфатных частиц  (NH4)2SO4 по 

данным приведённым в предыдущей задаче.  

 Для очень малых насыщений разлагая (3.26) в ряд и сохраняя в нём малые первого порядка величи-

ны можно получить  

     или   )1ln(
r

c

r

c rr

p

p
f

p

p

p

p
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










 , 

где rTRпrc 2 -коэффициент, который считается практически постоянной ( mrc 9
1016,1


 ). 

Гигроскопические аэрозольные частицы образуют собой микроскопические капли раствора. По до-

стижении этих капель насыщения  f = 100%, дальнейший рост этих капель происходит при наличии некото-

рого пресыщения - f > 100%. Вследствие этого 0 р и рrmrm 
2

0

2

0 3/43/4  . Тогда (3.29) 

запишется в виде  

30*
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r

c

rr

c

r
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


 , 

где рmm cc  /0

*
 – постоянная для данной каплии ( 29,0mc ).  

 Пример 3.9. Пользуясь формулами (3.26), (3.29) и, для сравнения, их приближениями, полученны-

ми в предыдущем примере, построить графическую зависимость равновесной степени пересыщения  f100  

от размеров капель по данным задачи  (3.6) для растворимых ядер, состоящих из из частиц  (NH4)2SO4 ради-

усом r0 = 0,005 мкм, плотностью  0 = 1,7710
3
  кгм-3

.  

 На рисунке основные особенности кривых 1 и 3 описаны выше (рис. 3.8). Кривые 3 и 4 в целом 

повторяют ход кривых, что указывает на важность дисперсного состава капель, определяющего их 

поведение в реальных атмосферных условиях.    
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Рисунок. Равновесная степень пресыщения для раствори-

мых ядер (NH4)2SO4: 1-по формуле (3.26), 3- по формуле 

(3.29) и по их приближениям 2-для (3.26), 4-для (3.29). 

 

 

 
 

3. 5. Гетерогенные реакции на частицах аэрозоля 

 

Помимо знания механизмов образования аэрозоля в результате процессов нуклеа-

ции и формирования новых частиц, важно оценивать скорость их роста с переходом в бо-

лее крупнодисперсный диапазон размеров внутри данного объёма в результате гетероген-

ных процессов взаимодействия газовых и аэрозольных примесей в воздушной взвеси 6, 

12, 47, 49. 

Гетерогенные или мультифазные химические превращения играют важную роль в 

формировании химического состава вещества аэрозоля. К настоящему времени имеется 

довольно обширная литература по этой проблеме, однако, она остаётся по прежнему не 

решённой, из-за довольно большого разнообразия и сложности химических процессов, 

одновременно идущих на поверхности аэрозольной частицы в результате реакции абсор-

бируемой газовой фазы и в результате реакции растворённых газов во всём объёме части-

цы. О значительной роли гетерогенных процессов в атмосфере имеются как прямые так и 

косвенные доказательства, причём последние преобладают. Результаты отбора проб воз-

духа указывают в пользу того, что к доминирующим гетерогенным процессам в атмосфе-

ре относятся химические процессы с участием двуокиси SO2 серы и окислов азота NOx с 

образованием сульфатов и нитратов. Эти выводы косвенно подтверждаются данными 

многочисленного анализа качества окружающего воздуха.  

Основные каналы гетерогенного окисления SO2,  NOx  в объёме аэрозольных частиц 

и основные группы веществ, входящих в состав жидко-капельных аэрозольных частиц по-

казаны на рис. 3.9. 

 Гетерогенный рост частиц происходит в результате процессов коагуляции и пре-

вращений типа газ-частица. Частицы аэрозоля в диапазоне размеров 10
-2

 1 мкм в основ-

ном растут за счёт преобразований по типу газ-частица – процессов, в ходе которых про-

исходит абсорбция газа на частицах аэрозоля, диффузионный перенос газообразной фазы 

(пара) к их поверхности и возможные гетерогенные реакции на поверхности или в глу-

бине частицы. 

К превращениям газ-частица приводят газообразные вещества, способные к кон-

денсации, такие как серная кислота, сульфат аммония, нитрат аммония, нитраты и орга-

нические кислоты. Скорость этих превращений определяется скоростью диффузии пара к 

поверхности частиц, скоростью гетерогенных реакций молекул адсорбированного пара на 
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поверхности частиц и скоро-

стью реакции, в которой 

участвуют растворённые в 

объёме частицы исходные 

парообразные вещества. Со-

ответственно этому разли-

чают случаи превращений 

аэрозольных частиц по меха-

низму  диффузионного, по-

верхностного и объёмного 

роста. 

 

 

3.5.1. Диффузионный рост аэрозольных частиц 
 

Теоретически модель скорости переноса газообразной фазы (паров) к поверхности 

аэрозольных частиц имеет различный вид в зависимости от их размеров. Когда радиус ча-

стицы превышает среднюю длину пробега молекул воздуха скорость переноса оценивает-

ся по классической формуле Максвелла (1877 г.). Считается, что рост или испарение ча-

стицы осуществляется путём диффузионного переноса пара на её поверхности: 

 

drDdcj / ,                                                                    (3.30) 

 

где j – молекулярный поток пара по нормали к поверхности частицы, D - коэффициент 

молекулярной диффузии пара в воздухе, c - массовая концентрация пара, r - расстояние до 

центра частицы. 

На всей поверхности частицы конденсируется  (c > cч; cч – относительная влажность 

над поверхностью частицы) или испаряется (c > cч) масса пара равная 

 

.4 2

dr

dc
DrI                                                                                                       (3.31) 

 

Формула Максвелла содержит упрощающие предположения: пологается что про-

цесс переноса квазистационарен (dc/dt=0, I=const); расстояние между частицами значи-

тельно больше их радиуса, так что процесс роста (испарения) отдельных частиц не влияет 

на соседние частицы. Если на большом удалении от частицы r  , концентрация c  c0, 

то интегрирование (3.31) даёт  

 

0
4

c
Dr

I
C÷ 


;  )(4 0ccDrI ч   .                                            (3.32) 

 

Последнее соотношение называют формулой Максвелла, полученная для испаря-

ющейся частицы-капли.  

Рассматривая пар как идеальный газ, связь между концентрацией и давлением пара 

можно записать в виде  

 

RTpc / .                                                                (3.33)  

 

Соответственно, уравнение Максвелла представляется в виде 

 

Рис. 3.9. Основные каналы гетерогенных реакций с участием ча-

стиц атмосферного аэрозоля 5, 24.  
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 0

4
pp

RT

rD
I ч 


.                                                  (3.34) 

 
Пример 3. 10. На основе соотношения (3.34) получить формулу для времени испарения частицы. 

Принять справедливость условия pч = pн (pн – давление насыщения), которое верно, если радиус частицы 

порядка средней длине свободного пробега молекул пара.   

Скорость испарения частицы, очевидно, равно скорости изменения её массы m:   

 

 ,
4

4 0

2
pp

RT

rD

dt

dr
r

dt

dm
I ч 


  

так как ;
3

4 3
rm     - плотность частицы.  

 Из последнего соотношения получаем  
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
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где –степень насыщения пара, r0 – начальный радиус частицы. 

 Это уравнение иногда называют уравнением Ленгмюра.   

 Пример 3. 11. По уравнению Ленгмюра при f=p/pн = 1 капля не испаряется (t = ), но в соответ-

ствии с уравнением Кельвина капля испаряется даже при f  > 1. Как разрешить это противоречие.   

 Следует учесть кривизну поверхности капли. Если f  1, то в разложении уравнения Кельвина в ряд 

достаточно учесть двух первых членов разложения: 

 

0

1
rRT

f



 , 

  

где r0 – начальный радиус капли.  

 Подставляя полученное выражение в уравнение Ленгмюра (предыдущий пример) получим: для 

полного времени жизни капли в среде, близкой к насыщению 
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0

2








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 Когда радиус частицы r порядка или меньше средней длины свободного пробега 

молекул окружающего воздуха, в формулу (3.34) вводится поправка, учитывающая пере-

ход от вязкого течения газа к молекулярному. С учётом поправки скорость переноса к по-

верхности частицы (случай роста частицы, pч p0) может представлена как  

 

       Knfpp
RT

rD
KnfccDrI чч  00

4
4


 ,                        (3.35) 

 

где – поправочный коэффициент; -число Кнудсена, -коэффициент скольжения, который 

для большинства газов равен  1.  

 
 Пример 3.12. В формуле (3.35) давление пара над поверхностью частицы выразить через её радиус. 

 Если f=p/pн – отношение насыщения и определяя отношение pч /pн с помощью уравнения Кельвина 

формулу (3.35) можно привести к виду  

 

  )(/exp0 nr KfrCfII   
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 Здесь RTrDI /40   может рассматриваться как основное значение скорости роста частиц и 

TRC ппr  /2 - величина, которая практически постоянна (Cr 1,210
-7

см). 

 Пример 3.13. Определить скорость роста частиц, вводя коэффициент поглощения 

    rrr pppccc // 000   и если f(Kn)0 (континуальное приближение). 

 В соответствии с формулой (3.35) находим: 

00

4
4 p

RT

rD
cDrI 


   

 

3.5.2. Растворение газовых примесей на смоченной поверхности частиц 

 

Процессы растворения газов на смоченной поверхности частиц связано с перено-

сом массы в системе газ-раствор, которое продолжается до достижения равновесия, зави-

сящее от температуры, давления и концентраций в обеих фазах. Как растворимость газо-

вых примесей, так и дальнейшие окислительные процессы в растворе регулируется кис-

лотностью раствора, обусловленная наличием в нём свободных ионов водорода H
+
. Вода 

частично диссоцирует с образованием ионов H
+
 и OH : 

 

))((       ,2

  OHHKOHHOH w ,                             (3.36) 

 

где константа Kw - называется ионным произведением воды (произведение концентраций 

ионов H
+
 и OH ), которое зависит только от температуры. Её значение, при заданной 

температуре, остается постоянным для чистой воды, а также для разбавленных водных 

растворов.  
 

Пример 3.14. Получить выражение для значения ионного произведения воды. 

Равновесную константу реакции (3.36) можно вычислить по формуле: 

]/[])][([ 2OHOHHK


 . 

При температуре Т=const концентрация диссоцированной воды [H2O]=const и, соответственно,  

))(([ 2


 OHHOHKwK =const. 

 Пример 3.15. При 20 C константа диссоциации чистой воды равна 1,8·10
−16

моль/л. Концентрация 

воды (в молекулярной форме) в воде практически постоянная [H2O]= 55,56 моль/л. По значению константы 

ионного произведения воды (3.36) оценить концентрацию ионов H
+
. 

По решению предыдущего примера находим: Kw = 1,8·10
−16

 моль/л·55,56 моль/л = 10
−14

моль²/л². В 

нейтральной среде [H
+
] = [OH

−
] = 

14
10


моль/л =10

-7 
моль/л. 

 

 Концентрацию свободных ионов водорода (водородный показатель) принято 

обозначать символом pH, представляющим собой отрицательный десятичный логарифм 

концентраций ионов водорода в размерности моль/л. При 20
0
С для химической чистой во-

ды pH=7,0 (Дистиллированная вода имеет pH =5,5 -6,0). Растворы со значением водородного 

показателя pH=7,0 называются нейтральными, растворы с pH7,0 будут кислотными, с 

pH7,0 –щелочными. Вещества, способствующие образованию свободных ионов водорода 

и соответственно снижению pH называются кислотообразующими. 

При включении газообразных примесей в состав жидко-капельных частиц атмо-

сферного аэрозоля действует один из трёх механизмов: 1) простое растворение в соответ-

ствии с законами Генри (CH4, NO2), 2) растворение с обратимой диссоциацией и гидрата-

цией (СO2, NH3, NOx), 3) растворение с последующим необратимым превращением в ре-

зультате окислительных реакций с другими растворёнными в объёме аэрозоля соединени-

ями (SO2, частично NO2). 

В первом случае компоненты раствора газовой примеси химически инертны, т. е. 

отсутствует химическое взаимодействие между газом и его раствором. В этом случае рав-
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новесная концентрация раствора газа пропорционально давлению над раствором и не за-

висит от природы газа и его конденсированной фазы (закон растворимости Генри).  

Во втором случае поглощение газов происходит гораздо интенсивнее, чем в первом 

случае, и поэтому влияние аэрозоля на их содержание в атмосфере более значительно. В 

этом случае растворимые газы образуют ионы и, следовательно, растворимость газов су-

щественно зависит от кислотности (pH) раствора. Известными примерами являются си-

стемы СO2- OH2 , NH3- OH2 , и NOx- OH2 .  

В последнем третьем случае поглощение газов аэрозолем происходит наиболее ин-

тенсивно и этот процесс наиболее сложен; состоит из отдельных последовательных этапов 

синтеза аэрозольного вещества. Типичным природным аэрозолеобразующим веществом 

является SO2. Диоксид серы SO2 достаточно хорошо растворяется в капле воды или водной 

оболочке аэрозольной частицы. Его растворение в системе SO2- OH2  может быть описано 

следующей реакцией: 

 

2
/][, 222222 SOHS POHSOKOHSOOHSO  


,                            (3.37) 

 

где [SO2 H2O] – концентрация физически растворённого SO2 в водной среде, 
2SOP  – пари-

циальное давление SO2, находящегося в равновесии с раствором, KHS – постоянная закона 

Генри для SO2.  

Реакция (3.37) имеет обратимый характер, и установлено, что интенсивность про-

текания этой реакции сильно зависит от температуры воздуха и парциального давления 

водяного пара, поскольку раствор [SO2 H2O] в объёме аэрозоля можно считать сильно 

разбавленным. В равновесной системе SO2- OH2 , образующаяся слабая двухосновная сер-

нистая кислота (H2SO3) диссоцирует в воде ступенчато с константами равновесия K1S и 

K2S: 
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
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





.                       (3.38) 

 

Ионы 

3HSO , 2

3

SO  затем окисляются до образования 2

4

SO , однако скорость окис-

ления в объёме аэрозоля контролируется величиной pH раствора и при pH 6  

становится несущественной. Но водный раствор в объёме аэрозольной частицы практиче-

ски содержит нейтрализующие компоненты (растворимые в воде примесные газы NH3, O3, 

HO2, HO2, переходные металлы: Fe
+3

, Mn
+2

, Cu
+2

 и т. д.), которые активно участвуют в 

процессах гетерогенного катализа.  

В таблице 3.5 приведены постоянные химического равновесия растворимых при-

месных газов, играющих важную роль в синтезе вещества сульфатного аэрозоля в атмо-

сфере. 
Пример 3.16. В растворе SO2 в воде с очень хорошей степенью приближения можно положить 

2

3


SO 


3HSO . Получить оценочное выражение для равновесной концентрации 


3HSO . 

Из второго соотношения: ][ 3


HSO =[H

+
]. Объединение соотношения (3.37) и первого соотношения 

(3.38) даёт: 

 
2/1

13 )
2

(][ SOHS pKKHSO 


. 
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Таблица 3.5. Химические постоянные равновесия газовых предшественников аэрозоля 15. 

Формулы для постоянных равновесия  Температура, 
0
С 

25 15 5 

))((


 OHHwK  1,010
-14  

            4,2510
-15 

1,9310
-15

 

2
22 /][ SOHS POHSOK   1,25 1,83 2,78 

]22/[]
]

3][[1 OHSOHSOHSK 


  0,0174 0,0219 0,0393 

]3/[]
2

3][[2 HSOSOHsK


  6,310
-8 

7,910
-8 

1,0210
-7

 

3
23 /][ NHHA POHNHK   57,0 104,0 198,0 

]/[][[ 23

1
]3 OHNHOHNHK A 


 1,77410

-5 
1,6510

-5 
1,5310

-5
 

22
222 /][ OHHH POHOHK   710

4 
3,9410

5 
2,5110

6
 

3
23 /][

3 OHO POHOK   0,0123 0,016 0,022 

2
22

2
/][ OHO POHOK   1,0810

-3 
1,2810

-3 
1,6810

-3
 

Концентрации приведены в моль/л, давление в атм.  

 

3.5.3. Скорости поверхностного и объёмного роста частиц 

 

Будем представлять аэрозоль в виде полидисперсных жидко-капельных частиц, ко-

торые состоять из нерастворимого ядра, окружённого водным раствором. Поверхность 

ядра содержит переходные металлы, в виде оксидов, гидроксидов и различных солей, вы-

ступающих в роли активных окислительно-восстановительных катализаторов. При сред-

них и высоких значениях атмосферной влажности на долю водного раствора частицы 

приходится масса не менее 30% её общей массы 19. 

 Очевидно, что различные вещества в зависимости от их природы более или менее 

активно взаимодействуют с аэрозольными частицами. Степень такого взаимодействия за-

висит от растворимости веществ в объёме частицы. Поверхность частиц может адсорби-

ровать как молекулы реакционноспособных газов (прежде всего  SO2, NOx), так и молеку-

лы и радикалы окисляющих агентов. Синтез аэрозольного вещества может быть представ-

лена последовательностью 

 

BAA
рыкатализатооксиданты
 



,
,                                            (3.39) 

 

где А адсорбируемое вещество, A - раствор этого вещества в поверхностном слое и внут-

ри частицы, превращаемое в новое вещество B. 

 Пусть концентрация растворённого вещества составляет ][ A , а скорость его пре-

вращения в вещество B описывается функцией первого порядка, причём постоянная ско-

рости этого процесса равна BK . Тогда скорость роста массы частицы за счёт окислитель-

ных реакций будет равна: на поверхности частицы   

 

],[4 2  AKrI SS                                                                  (3.40) 

 

во всём объёме частицы 

][3/4 3  AKrI VV  ,                                                              (3.41) 

 

 Здесь постоянные Ks, KV  рассматриваются для определённых концентраций окси-

дантов или катализаторов при определённой температуре воздуха. 
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3.5.4. Гетерогенные реакции окисления на частицах аэрозоля 

 

Синтез вещества атмосферного аэрозоля преимущественно происходит в результа-

те гетерогенных (гетерофазных) процессов окисления между двумя фазами воздушной 

взвеси - газ-аэрозоль. В роли первой фазы выступают газовые предшественники аэрозоля 

(см. 3.2) и второй фазы – аккумуляционные частицы аэрозоля, непосредственно генери-

руемые из паров аерозелеобразующих соединений и всегда присутствующие в атмосфер-

ном воздухе (см. 2.6), к которым практически применима жидко-капельная модель аэро-

золя. 

Гетерогенные процессы окисления в атмосфере, связанные с формированием 

структуры и ростом аэрозольных частиц, чрезвычайно разнообразны и сложны, менее 

изучены чем газофазные реакции окисления газовых компонент атмосферы. Получение 

надёжных данных о гетерогенных процессах в атмосфере практически очень трудно и бо-

лее надёжные данные получены по косвенным доказательствам изучения характеристик 

сульфатов и нитратов, представляющих важный интерес для химии атмосферы в целом. 

Ниже мы остановимся на основных реакциях окисления этих соединений, к которым при-

менима в жидко-капельная модель аэрозоля.  

Можно выделить следующие механизмы гетерогенного окисления на жидко-

капельных аэрозольных частицах: некаталитические реакции окисления растворённых га-

зов в поверхностном слое раствора аэрозоля и каталитические реакции окисления с уча-

стием переходных металлов в глубине частицы и на смоченных частицах копоти в атмо-

сфере. 

В жидко-капельной фазе диоксид серы SO2, приводящий к генерации сульфатов in 

situ, содержится в виде: (SO2)раств = [SO2 H2O], 

3HSO  и 

3SO  (общее обозначение S(IV)). 

На границе раздела газ - аэрозоль SO2 диффундирует из окружающей воздушной среды и 

мгновенно образует на смоченной поверхности частиц бисульфат 

3HSO  и в определённой 

степени 

3SO . Можно пренебрегать концентрацией 

3SO  в растворе, пока pH  5,5-6, одна-

ко при более высоких значениях pH вклад 

3SO  в значение S(IV) становится существен-

ным. Для сравнения заметим, что незагрязнённая дождевая вода слабокислая, имеет pH = 

5,6-5,7, а кислотные дожди имеют pH = 5.0-4.5, а то и ниже.  

К важным механизмам окисления SO2 в жидко-капельной фазе аэрозольных частиц  

относятся реакции окисления типа  

 

.                 (3.42) 

 

 

 

Скорости реакций R5, R6 определяются следующим образом:  

 

]][[
][

]][[
][

3222

2

4

323

2

4

22

3











HSOOHOHK
dt

SOd

HSOOHOK
dt

SOd

OH

O

,                                            (3.43) 

 

где 
3OK  и 

22OHK - кинетические постоянные скорости окисления, ][ 23 OHO  и ][ 222 OHOH  - 

концентрации растворённых газов 3O и 22OH соответственно, определяемые законом Ген-

ри (см. табл. 3.5): 
 

 

OHHSOHOHSOR
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


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Пример 3.17. Определить выражение для скорости реакции: 

OHHSOHOHHSO раств 2

2

4223 2)( 


. 

Отметим, что приведённая реакция явно зависит от кислотности раствора. По формулам табл. 3.5 и 

формулам (3.43) можно записать: 

 

222
1223

2

4 ]][)][([/][ OHSOHHHSsраств PPKKKKHOHHSOKdtSOd 


 

Пример 3.18. Рассмотреть реакции синтеза 
2

4


SO в слабокислой облачной капле с участием раство-

рённого О3. 

(SO2)раств = [SO2 H2O],      (O3)раств = [O3 H2O] 

2

33322        ,







 SOHHSOHSOHOHSO  

раствраств OSOOSO )()( 2

2

43

2

3 


 

 

Здесь константы реакций определяются , соответственно, по формулам табл. 3.5. 

 

 Поверхность частиц летучей золы и особенно сажи может адсорбировать как моле-

кулы SO2 так и молекулы и радикалы окисляющих агентов. В определённых условиях ка-

талитическое воздействие этих частиц может приводить к образованию значительного ко-

личества сульфатов. 

 При каталитическом окислении SO2 на частицах сажи могут реализоваться два ме-

ханизма: “сухой” (без влаги) и  “мокрый ” (с участием влаги). Сухой механизм относи-

тельно малоэффективен, поскольку в этом случае образующийся продукт остаётся на по-

верхности углерода и постоянно отравляет катализатор. В случае, если частицы сажи по-

крыты слоем воды, то продукт реакции растворяется в воде и, таким образом, непрерывно 

покидает поверхность частиц сажи.  

 Для условий реальной атмосферы важным механизмом образования сульфатов на 

частицах сажи могут быть реакции в присутствии О2 и водяного пара. Как оказалось ско-

рость реакции окисления SO2 является функцией первого порядка относительно содержа-

ния углерода и SO2 в том случае, пока концентрация H2SO4 не достигнет 10% массы угле-

рода 31. Тогда скорость реакции может записано в виде 

 

m

c OHOCK
dt

VISd
]][[

)]([
22  .                                             (3.44) 

 

Здесь S(VI)= 

4HSO , 2

4

SO  = моль S(VI)  л
-1

, [C] = , гл-1
-концентрация углерода, [O2 

H2O], моль  л
-1

 – концентрация растворённого O2, m  0,7, Кс – постоянная скорости реак-

ции (табл. 3.5): 
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где S(IV)=[SO2 H2O], 

3HSO , 

3SO  =моль S(IV)  л
-1

,  = 1,5010
12

 л
2моль

-2
,  = 3.0610

6
 

лмоль
-1

, kc-постоянная скорости реакции, выражаемая с помощью уравнения Аррениуса в 

виде 

 
RTEaAek

/
 , 

 

где Еа – 48,8 кДж моль
-1

; А=9,0410
3
 моль

1-mлmг 
-1 с-1

. 



91 

 

 Скорость окисления SO2 на частицах сажи существенно не зависит от pH раствора 

(pH 7,6), но сложным образом зависит от концентрации 

3HSO  на поверхности частиц.  

 Существенную роль в процессах гетерогенного катализа на частицах атмосферных 

аэрозолей потенциально могут играть переходные металлы. Переходные металлы входят в 

состав жидко-капельных аэрозольных частиц и участвуют в многочисленных процессах, 

протекающих внутри этих частиц. Из переходных металлов, входящих обычно в состав 

аэрозольного ядра более активны Fe, Mn, Cu (в зависимости от их концентрации).  

 Для описания скорости каталитического превращения сульфитов ( 

3HSO , 

3SO ) в 

сульфат ( 2

4

SO ) на металле обычно используются выражения первого порядка. Эти скоро-

сти в присутствии ионов 23,  MnFe  определяется в виде  

 

][
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]][[
][

2

3

2

4

2

3

3
2

4





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
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SOK
dt

SOd

HSOFeK
dt

SOd

Mn

Fe

.                                          (3.45) 

 

Здесь кинетические постоянные скорости окисления приведены в табл. 3.6.  

  Важным фактором, увеличивающим скорость окисления SO2 в каплях обла-

ка и тумана, является аммиак, который в растворе играет роль буфера, понижая кислот-

ность частиц. По расчётной схеме В. Скотта и П Хоббса 45.в условиях незапылённого 

воздуха в дождевой капле может идти реакция окисления в системе 

3222 NHCOOHSO  . 

 
Таблица 3.6. Постоянные скорости окисления SO2 на смоченной поверхности частиц 15, 41. 

Константы окисле-

ния 

Температура, 
0
С Литера- 

тура 25 15 5 

Сажа
* 

Кс 2,5510
-4 

1,2610
-4 

5,9010
-5

 

Железо
** 

KFe 3,410
2 

1,8710
2 

1,0710
-2

 

Марганец
*** 

KMn 9,410
2 - -

 

 

 

33 

 

34 

 

35 

* В  лг 
-1
с 

-1
,  **в  л  моль

-1
  с

-1
,  *** в  с

-1
 

 

Скорость образования 2

4

SO  определяется тогда уравнением первого порядка: 

 

][
][ 2

3

2

4 


 SOk
dt

SOd
,                                                        (3.46)  

 

Здесь 
2

21

2

3 ][/][
2

  HKPKKSO HSSOSS , k- константа скорости, принимаемая равной 

0,1 мин
-1

; где H- концентрация водородных ионов определяется условием электроней-

тральности или кислотностью (величиной pH) раствора  К основным окислительным про-

цессам в атмосфере относятся окисления SO2 на смоченной поверхности аэрозольных ча-

стиц. Диффузия SO2 из окружающей воздушной среды к поверхности частиц мгновенно 

образует бисульфат 

3HSO . Выражение для концентрации  

3HSO - на границе раздела 

имеет вид, соответствующий решению примера 3.12. 

 

Mn 
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3.5.5. Сравнение гетерогенных механизмов окисления сульфатов 

 

Используем вышеприведённые формулы для оценки сравнительной роли домини-

рующих механизмов образования сульфатов в зависимости от внешних атмосферных 

условий путём задания начальных концентраций их газовых предшественников при опре-

делённой температуре, а также состава частиц в зависимости от их размеров. 

В табл. 3.7 приведены данные измерений исходных концентраций газов, характер-

ные для условий города, где концентрации парообразного H2SO4 рассчитаны в соответ-

ствии с реакциями, приведёнными в табл. 3.3. На рис. 3.10 представлены данные об ис-

ходном составе частиц разных размеров в дневных условиях. В соответствии с 15 пола-

гается, что в катализе активно участвуют 10% сажи и 0,1% железа и марганца, в ночных 

условиях концентрации частиц составляют 0,75 частей дневных концентраций. 

 
Таблица 3.7. Концентрации газовых предшественников сульфатов в атмосферном воздухе 15, 41. 

Концентрация, млн
-1 

Летний день, 25
0
С Летняя ночь, 15

0
С Зимний день, 5

0
С 

SO2 

O3 

H2O2 

H2SO4 

0,01 

0,1 

10
-4

 - 10
-3 

10
-7

 - 10
-6

  

0,01 

0,01 

10
-5

 - 10
-3 

10
-8

 - 10
-7

  

0,01 

0,05 

10
-4

 - 10
-3 

10
-7

 - 10
-6

  

 

На рис. 3.11 показаны оценочные зависимости временного изменения скорости об-

разования сульфата для различных эффективных процессов окисления. Скорость образо-

вания сульфата в ходе конденсации H2SO4 вычислено по формуле, полученном из реше-

ния примера 3.10, для скорости реакции SO2 с H2O2, O3 использованы решения примеров 

3.14 и 3.15, скорость каталитического окисления SO2 оценивается по формулам (3.45), 

скорость окисления SO2 на частицах сажи в соответствии с эмприческим выражением 

(3.44), скорости каталитического окисления оценены по выражениям (3.45). 

 На рис. 3.11 показаны зависимо-

сти оценочных значений скорости образова-

ния сульфата от времени для отдельных меха-

низмов его образования в дневных условиях. 

По данным этого рисунка наиболее эффектив-

ными процессами синтеза вещества сульфат-

ного аэрозоля являются процессы конденса-

ции парообразного H2SO4 и реакции окисле-

ния реагентов SO2 и H2O2 на смоченной по-

верхности частиц. Поскольку процессы синте-

за H2SO4 и H2O2 в атмосфере значительны 

днём, то в ночных условиях наиболее важны-

ми механизмами синтеза сульфата будет ката-

литическое окисление растворённого SO2 на 

саже, железе и марганце. В расчётах с целью 

учёта полидисперсности частиц использовано 

выражение (3.40) для поверхностного роста частиц и выражение (3.41) для объёмного ро-

ста частиц.  На рис 3.12 для аккумулятивной фракции аэрозоля с дисперсным составом, 

показанным на рис. 3.10, показана расчётная зависимость массовой концентрации образо-

вавшего сульфата от диаметра частиц в различных атмосферных условиях. Отметим, что 

подобные расчётные зависимости рассматривались многими авторами, например, в работе 

15 проанализирована связь синтеза сульфатов с полидисперсным составом частиц для 

более широкого интервала их размеров 0,1 < d < 10 мкм, где обоснуется факт, что большая 

часть сульфатного аэрозоля приходится на тонкодисперсную фракцию. Мы полагаем, что 

реально синтез сульфатов связан непосредственно с ростом частиц, вновь продуцируемых 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Рис. 3.10. Начальное распределение эле-

ментов по размерам частиц 15. 
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из газовой фазы in situ (см. 2.6). Как показано на рис. 3.12 при различных состояниях ат-

мосферы, в предельном случае городского воздуха интенсивно растут частицы, размер 

которых ограничено сверху в области d ~0.3 мкм, порядка эффективной длины волны  = 

0,55 мкм солнечного света. В соответствии с оценочными данными рисунков 3.11 и 3.11  

преимущественный рост частиц сульфатов происходит за счёт конденсации парообразно-

го H2SO4, синтез которого происходит наиболее интенсивно в условиях летнего дня. В 

условиях зимнего дня, когда фотохимическая активность низкая и,  

 

соответственно, содержание H2SO4, а также H2O2 низкая, и особенно ночью, когда фото-

химические процессы вообще прекращаются, в процессе роста частиц начинают играть 

важную роль механизмы каталитического окисления SO2 в объёме увлажнённых частиц. 

Непосредственно экспериментальные данные показывают, что окисление на саже 

не связано с уровнем фотохимической активности, поэтому при повышенной кислотности 

частиц и низкой фотохимической активности катализ на саже может стать важным кана-

лом гетерогенного синтеза сульфатов даже в дневных условиях. 
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в зависимости от условий окружающей 

атмосферной среды. 
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Глава 4. ЭЛЕМЕНТЫ МЕХАНИКИ АЭРОЗОЛЯ 

 

4.1. Аэродинамические свойства аэрозоля 

 

 Аэродинамические свойства аэрозольных частиц являются предметом изучения 

механики аэрозоля - важнейшего раздела физики аэрозоля. В механике аэрозоля различа-

ют задачи выяснения свойств отдельных частиц и изучения свойств аэрозолей как стати-

стического ансамбля частиц. Аэродинамические свойства аэрозоля определяют поведение 

(эволюцию) аэрозольных частиц как многокомпонентной смеси в воздушной среде после 

стадии их образования 1, 10, 12.  

 Основная задача механики аэрозолей состоит в разработке адекватных физико-

математических моделей аэродинамических свойств аэрозоля, которые могут объяснить и 

предсказать особенности перемещения как отдельных аэрозольных частиц, так и их рас-

пределения в пространстве с учётом аэродинамических свойств окружающей воздушной 

среды. Аэродинамические характеристики частиц аэрозолей определяются их дисперсным 

составом; дисперсный состав определяет характер и условия переноса, рассеивания ча-

стиц в воздушной среде, а также время их существования. Аэродинамические свойства 

аэрозоля учитываются при решении самых разнообразных задач механики аэрозоля при 

газоочистке, в аэрозольных технологиях и, наконец, при учёте рассеивания аэрозольных 

примесей в атмосферном воздухе и их распределении с высотой в атмосфере 4, 6, 13, 16.  

На частицы в воздушной взвеси действуют три категории сил: поле силы тяжести, в 

котором частицы оседают, силы инерции, если среда движется ускоренно, электрического 

взаимодействия, градиентов концентраций и температур; силы сопротивления среды; си-

лы взаимодействия между частицами. Причём, в большинстве случаев последними можно 

пренебречь, считая движения частиц  независимыми друг от друга. Соответственно ско-

рость движения частиц определяется полем внешних сил и силой сопротивления среды 

движению частиц. Эти силы, в большинстве случаев, уравновешивают друг друга, и ча-

стицы движутся с постоянной скоростью; лишь в средах с сильной турбулентностью и в 

акустических полях движение частиц ускоренное.  

Способность частиц аэрозоля перемещаться под влиянием внешнего воздействия 

характеризуют их подвижностью В, определяемый как скорость v стационарного движе-

ния частицы на единицу приложенной внешней силы. Так как в условиях равновесия сил 

приложенная внешняя сила уравновешивается силой сопротивления среды Fc, то подвиж-

ность частиц будет равна В = v Fc.10.  

 Можно выделить следующие две основные особенности моделирования аэродина-

мических свойств аэрозоля: 

1. Окружающая воздушная среда рассматривается с некоторыми усредненными по части-

цам свойствами; 

2. Аэродинамические свойства системы аэрозольных частиц и их взаимодействие с дис-

персионной средой оцениваются через соответствующие характеристики для одиночной 

частицы: рассматривается модель приближения одиночной частицы в бесконечном объе-

ме газа.  

Приближения одиночной частицы аэрозоля обосновано тем, что атмосферные аэро-

золи характеризуются чрезвычайно малыми концентрациями частиц в воздухе и аэроди-

намическое сопротивление частиц существенно зависит от их дисперсного состава. Коли-

чественным критерием приближения одиночной частицы может быть величина отноше-

ния r/  средней длины свободного пробега молекул газа   к размеру частицы r. Это 

отношение известно как число Кнудсена Kn. 

По значению признака Kn частицы делятся на три класса и, поскольку при нор-

мальных атмосферных условиях    710
-6 

 см, соответственно можно записать: 
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r   0,07 мкм,      Kn 1 - большие частицы, 

r   0,07 мкм,        Kn  1 - размер частиц близок к величине свободного пробега, 

r   0,07 мкм,      Kn  1 – маленькие частицы. 

 

Суммируя основные положения одиночной  частицы  в бесконечном объеме аэро-

зольной среды можно свести к следующему: 

1. В воздушной среде аэрозольные частицы находятся на достаточном удалении, так что 

силами  взаимодействия между частицами в обычных условиях можно пренебречь;  

2. Динамические процессы с участием аэродисперсных систем (движение под действием 

различных сил, испарение и конденсационный рост, рассеяние и поглощение излучения, 

процессы коагуляции, электрическая зарядка частиц и т.д.) оцениваются по свойствам 

одиночных частиц с учётом их полидисперсной структуры; 

3. При необходимости учета взаимодействия частиц, вводятся поправки в характеристики 

элементарных процессов с участием одиночной частицы. 

В таблице для общности приведены оценки характеристик одиночных частиц ат-

мосферного аэрозоля. 

 
Таблица 4.1 Типичные диапазоны изменения основных параметров, характеризующих 

атмосферный аэрозоль 14. 

Параметр Воздушная 

среда 

Аэрозольные 

частицы 

 

Числовая плотность 

(частиц в см
3
) 

Средняя температура (К) 

Среднемассовая или тепловая 

скорость  (см/с) 

Средняя длина свободного 

пробега (см) 

Радиус частицы (см) 

Масса частицы (г) 

Заряд (число элементарных 

зарядов) 

Nм ≈ 10
19

 

 

≈ 240 ÷ 310 

ì  ≈ 0 ÷ 103 

 

ì  ≈ 6·10
-6

  (N
2
) 

rм ≈ 1,9·10
-8

  (N
2
) 

mм ≈4,6·10
-23

 (N
2
) 

слабоионизиро- 

ванный газ 

N ≈ 10
2
 ÷ 10

4
 

 

T ≈ ìT  

  ≈ 10
-2

 ÷ 10
3
 

 

  ≥ 10
2
 

r ≈ 10
-7

 ÷ 10
-3

 

m ≈ 10
-13

÷10
-9

 

Q ≈0 ÷ 100 

Параметры молекул выделены индексом "м". 

 

4.1.1. Описание газовой среды 

 

Аэрозольные частицы в воздушной среде совершают непрерывное хаотическое 

(броуновское) движение, вызванное флуктуациями давления воздушной среды. Движение 

частиц аэрозоля в воздухе должным образом может быть изучено путём предварительного 

рассмотрения аэродинамических свойств окружающей газовой среды. Поскольку аэрозоль 

имеет довольно широкий спектр размеров, охватывающий от молекулярных размеров не-

сколько порядков величин, действие газовой среды будет существенным образом различа-

ется для частиц различных размеров. Это действие может учтено как с микроскопической 

- газокинетической, так  и с макроскопической точек зрения 9 – 11, 13, 15. 

1. Кинетическая теория газов основывается на статистических методах исследова-

ния теплового движения газовых молекул. Для молекул воздуха, как идеального газа с до-

статочной точностью применим закон распределения молекул по скоростям Максвелла. 

Это распределение определяет вероятность того, что абсолютное значение скорости моле-

кулы воздуха находится в интервале от v до v+dv: 

 

  dvv
kT

mv

kT

m
dvvf 2

22/3

4
2

exp
2





















 .                                      (4.1) 
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Здесь f(v) функция распределения молекул по скоростям, m - масса молекулы, T - 

абсолютная температура и k – постоянная Больцмана. 

Максвеловское распределение молекул по скоростям устанавливается в результате 

случайных взаимных столкновений молекул в условиях термодинамического равновесия 

и отсутствия внешнего силового поля. График 

функции f(v) изображён на рис.4.1. Из этого 

рисунка видно, что с увеличением температу-

ры газа максимум кривой распределения мо-

лекул по скоростям смещается в сторону 

больших скоростей, а его абсолютная величи-

на уменьшается. 

Различают несколько способов опреде-

ления скорости молекул газа при данной тем-

пературе. В таблице 4.1 даны формулы для скорости газовых молекул, полученные на ос-

нове распределения Максвелла (4.1). Скорости, приведённые в этой таблице используется 

для описания различных свойств совокупности молекул газа. Например, средняя квадра-

тичная скорость определяет среднюю кинетическую энергию Е молекул: 

 

2

3

2

2 kTvm
E  .                                                     (4.2) 

 

Отсюда все молекулы имеют одну и тоже среднюю кинетическую энергию. При-

мечательно, что частицы аэрозоля в газе будут приобретать эту кинетическую энергию от 

молекул газа. 

 Распределение Максвелла (4.2) можно рассматривать по относительным скоро-

стям соударяющихся молекул. В этом случае движение двух молекул описывается как 

движение одной частицы с приведённой массой 
21

21

mm

mm
m




 . 

 
Таблица 4.2. Характерные скорости молекул газа. 

№ Скорость Определение Формула 

1. 

 

 

2. 

 

 

3. 

Наиболее вероятная, vв 

 

Средняя арифметиче-

ская, v  

 

Средняя квадратичная, 

vск 

 

  0/  vvf  

 




0

)( dvvvf  

 

2
v  

M

RT

m

kT
вv

22
  

M

RT

m

kT
v

88
  

M

RT

m

kT
скv

33
  

Примечание: М – молярная масса, R – универсальная газовая постоянная. 

 
Пример 4.1. Определить среднюю относительную скорость молекул однородного газа. 

 В этом случае : m1=m2=m/2. 

 Средняя относительная скорость: 

v
m

kT
u  2

8
2 


, 

где - v  средняя арифметическая скорость молекул.  

 

Если в газе возникают явления переноса (диффузия, теплопроводность, внутренне 

трение), вызванные неоднородностью плотности, температуры газа или упорядоченным 

 
Рис. 4.1. Распределение молекул газа по ско-

ростям: Т1  Т2   Т3. 
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движением  отдельных его слоёв, то на тепловое движение молекул накладывается их 

упорядоченное движение, направленное на выравнивание неоднородности газа. Эти явле-

ния состоят в направленном переносе массы (диффузия), внутренней энергии (теплопро-

водность) и количества движения (вязкость или внутреннее трение), которые сопровож-

даются нарушением максвеловского распределения молекул по скоростям.  

 Средняя длина свободного пробега молекул. Между двумя последовательными со-

ударениями молекула движется прямолинейно и равномерно. Расстояние x, которое про-

ходит молекула без соударения (свободный пробег молекул) случайная величина. Распре-

деление вероятностей этой величины можно представить в виде: 

 

nsdxexw nsx)( ,                                                     (4.3) 

 

Здесь полагается, что поперечное сечение столкновения молекул радиуса r равен  

s=r
2
, n – концентрация и  x – длина свободного пробега молекул. 

Средняя длина свободного пробега молекул газа, которая определяется как среднее 

расстояние между двумя последовательными соударениями молекул газа. Эта величина на 

основе распределения (4.3) c учётом распределения молекул по относительным скоростям 

(см. пример 4.1) будет равна 

 

ns
dxxxw

2

1
)(

2

1

0

 



                                           (4.4) 

 

Отсюда следует, что для данного газа величина  обратно пропорционально давле-

нию газа p (T=const) 

 

p1s1 = p2s2,                                                            (4.5) 

 

где индексы 1 и 2 относятся к двум состояниям газа. 
  

Пример 4.2. Найти среднюю длину свободного пробега молекул при температуре 0
0
С, 20

0
С.  

При 0
0
С  мкм065,0]

2
)

8
106,3(

10
1069,22/[1 


  , при 20

0
С   = 0,070 мкм.  

 

2. При рассмотрении макроскопических свойств газовой среды отвлекаются от её 

молекулярного строения, которая представляется в виде сплошной среды, непрерывно 

распределённой в пространстве. Характер движения газа, как и жидкости, являющихся 

текучей средой, зависит от безразмерного параметра, называемого числом Рейнольдса 10, 

16:  

 



 vlvl
Re .                                                    (4.6) 

 

Здесь v –характерный для данной задачи скорость среды, l - характерный линейный 

размер,  -динамический коэффициент вязкости,  = / - кинематическая вязкость,  - 

плотность среды.   

Число Рейнольдса характеризует отношение сил инерции, связанные с ускорением 

или замедлением небольших масс текущей среды и сил трения возникающих в потоке 

среды. Выбор характерных величин v и l производится по разному, в зависимости от рас-

сматриваемой задачи. Например, при поперечном обтекании текучей среды сферического 

тела диаметром d величина l = d, а v – относительная скорость текущей среды и сфериче-
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ского тела; при движении несжимаемой жидкости в круглой трубе диаметром d величина l 

= d, а v – средняя по сечению скорость жидкости.  

Значения числа Рейнольдса используется для описания типа рассматриваемого по-

тока. В таблице 4.3 приведены диапазоны изменчивости числа Ренольдса, соответствую-

щие различным типам потока. Эту зависимость удобно анализировать совместно с соот-

ветствующими картинами линий тока, которые схематично представлены  

 

Таблица 4.3. Значения числа Re  для различных типов течениий в газах 3, 9: 

 

на рис. 4.2. При малых числах Ренольдса силы вязкости преобладают над инерционными. 

В этом случае линии тока газа или жидкости будут непрерывными, хотя возможно и сла-

бое перемешивание потока (зис. 4.2а). В течениях с маленьким числом Рейнольдса поток 

стационарен, скорость потока в любой точке постоянна, наблюдается криповое («ползу-

щее») течение вокруг тела. Такой режим движения называется ламинарным. При увеличе-

нии числа Рейнольдса в тыльной области тела возникает пара симметричных отделивших-

ся рециркуляционных вихря, поток газа становится нестационарным (рис. 4.2б). Это так 

называемый промежуточный или периодический ламинарный режим течения потока. При 

дальнейшем увеличении числа Рейнольдса вихри отрываются и движутся вместе с пото-

ком и хаотически распространяются в обширную область потока(рис. 4.2в).  

 
Рис. 4.2. Схематическое изображение линий тока в газе, обтекающем частицу, для различных диапазонов 

изменчивости числа Рейнольдса Re : а - ламинарный поток (малое число 

Рейнольдса), б - промежуточный поток (промежуточное число Рейнольдса), в 

- турбулентный поток (большое число Рейнольдса).  

 

При больших числах Рейнольдса нестационарный харак-

тер движения потока становится все более отчетливым, инерци-

онные силы преобладают, линейная структура потока нарушает-

ся. Такой поток называется турбулентным, при котором проис-

ходит быстрое и случайное перемешивание слоёв газа и жидко-

сти, частицы которых совершают поперечные и даже попятное к 

общему потоку перемещение. При этом режиме скорость дви-

жения пульсирует, т. е. резко меняет своё значение и направление в течении коротких 

промежутков времени.  

 
Пример 4.3. Для потока жидкости динамическоеe давлениеe - ρv

2
,  касательноe напряжениеe v /l. 

Определить безразмерную характеристику потока Re в виде отношения этих величин.  

Oотношение ρv
2
 и  μv /l даёт:Re = (ρv

2
) / (v / l) = ρvl /= vl /μ. 

 

4.1.2. Сопротивление газовой среды 

 

Различают следующие виды сопротивления газовой среды, оказываемое движу-

щимся частицам: вязкостное, или деформационное, сопротивление силы необходимая для 

деформации среды, чтобы тело проходило в ней; сопротивление трения на поверхности 

тела; сопротивление давления, обусловленное сжатием среды 9, 10, 16. Два последних 

вида представляют так называемое “приповерхностное трение” среды. При малых числах 

Рейнольдса (вязкий поток) сила сопротивления, оказываемая воздухом движению частиц 

сферической формы радиуса r прямо пропорционально относительной скорости частицы 

№ Тип течения Обтекание тела диаметром d в не-

подвижной жидкости. 

Жидкость, текущая в трубе диа-

метром d.  

 Ламинарный 

Промежуточный 

Турбулентный 

< 1 

1  10
3 

>
10

3 

< 2,110
3
 

2,110
3 
 410

4
 

>
410

4 
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и воздуха v. Эта зависимость называется законом Стокса и аналитически записывается в 

виде:  

 

rvF 6 .                                                      (4.7) 

 

Основательным доказательством закона Стокса был опыт Милликена с масляной 

каплей. Когда размер частиц слишком мал и приближается к средней длине свободного 

пробега молекул среды Каннингем и Милликена показали, что вязкое сопротивление 

движению частицы становится меньше, чем предсказываемая законом Стокса. В этом 

случае сила сопротивления среды становится функцией сечения частицы вследствие воз-

растания роли инерции молекул газа при их столкновении с частицами. Для учёта этого 

эффекта в закон Стокса вводится поправка: 

 

cCrvF /6 .                                                      (4.8) 

 

Здесь 

 

)]exp([1


 br
QA

r
Cc                                          (4.8а) 

 

-коэффициент, называемый поправкой Каннингема или коэффициентом сопротивления 

Милликена, где A=1,257, Q=0,40, b=1,10. 

 На практике для поправки Каннингема Сс используются аппроксимации вида: 

 

),257,11(
r

Cc


   при  Kn  1                                           (4.8б) 

),657,11(
r

Cc


   при  Kn  1                                        (4.8в) 

 

В таблице 4.4 даны значения Сс для различных радиусов частиц при =0,07 mkm  

(T=20
0
C). 

 
Таблица 4.4. Оценки значений поправки Каннингема Сс. 

r, mkm 5 1 0,5 0,01 0,001 

Сс 1.018 1,116 1,176 9,80 89,0 

 

Для мелкодисперсных частиц аэрозоля (r  1 mkm) к закону Стокса всегда следует 

использовать поправку Каннингема, которая учитывает переход от вязкого течения к мо-

лекулярному. Для больших частиц (r  1 mkm) сила сопротивления пропорционально их 

радиусу, тогда как для мелких частиц эта сила становится пропорциональным квадрату их 

радиуса. Для частиц, приближающихся к молекулярным размерам, или при достаточно 

низкой вязкости воздуха преобладающим механизмом сопротивления является инерция 

молекул воздуха вследствие их столкновения с частицами. 

При значениях числа Кнудсена Kn = /r  1 сила сопротивления часто определяется  

введением в закон Стокса эмпирической поправки Милликена:  

 

    1188,0exp14,023,1
  KnKnCc .                                (4.9)  

 

Отклонение силы сопротивления от закона Стокса также следует учесть при увели-

чении числа Рейнольдса ( Re1), при переходе от вязкого течения к турбулентному (слу-
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чай высоких скоростей или при её больших размерах частицы). При умеренных числах 

Рейнольдса вводится поправка к закону Стокса, зависящая от Re  путём частичного учёта 

инерционных сил. Для учёта отклонений силы сопротивления от закона стокса получены 

эмпирические выражения 

 

                                      
.   ,, п, пр ),  п,  пр/ + (F= F

             ,          ),  п,  пр/ + (F= F
 

400Re35Re6Re1

5Re16Re31
3/2

0

0




        (4.10) 

 При больших числах Рейнольдса используется подход Ньютона для определения 

сопротивления движению частицы. Предполагается, что среда состоит из большого числа, 

покоящихся не связанных между собой материальных точек. Тело, движущееся в среде, 

испытывает столкновение с заполняющими её частицами и передаёт им часть своего им-

пульса. Если  - плотность газовой среды (масса частиц в единице объёма), v - скорость 

тела и s – площадь его сечения, перпендикулярная направлению его скорости, то в едину-

цу времени с телом сталкиваются частицы массой sv. При каждом столкновении измене-

ние скорости тела будет пропорционально его скорости v. Сила сопротивления среды бу-

дет равна скорости изменения импульса тела. Формула для этого сопротивления обычно 

записывается как  

 

)2/( 2vsCF D ,                                                           (4.11)  

 

где DC - коэффициент сопротивления среды. 

 Результаты подхода Ньютона согласуются с экспериментальными данными, когда 

полное сопротивление среды является преимущественно сопротивлением давления 

(большое число Рейнольдса). Наоборот, в случае преобладания деформационного сопро-

тивления 

Таблица 4.5. Формулы для коэффициент сопротивления среды DC . 

№ Формулы Лите- 

ратура 

 

1. 

 

2. 

 

3. 

 

 

4. 

Формула Стокса: 1Re,
24

Re
dC  

Формула Озеена: 12,0Re,
2

9

24

Re
dC , 

Формула Клячко: 400Re3,
Re

4

24

Re

3
dC , 

Формула Райста: 800Re2,
Re

14


d
C . 

 

 

9, 16 

 

 

 (малое число Рейнольдса или переход к ламинарному течению) формула (4.12) не выпол-

няется и коэффициент DC  существенным образом зависит от числа Re 1. В некотором 

интервале изменений Re для промежуточного (умеренного) потока получено множество 

аналитических эмпирических формул, представленные, например в таблице 4.5.  

 
 Пример 4.4. При турбулентном потоке коэффициент сопротивления среды постоянен и примерно 

равен DC 0.3. Определить сопротивление воздуха движению пушечного ядра со скоростью 10 м/с и радиу-

сом 0,065 м (плотность воздуха - 1,22 кг/м 
3
) . 

 В соответствии с формулой (4.12): F=0,31,2210
2
(0,0650,0653,14)/2=0,24 Н. 
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4.1.3. Броуновская диффузия частиц  

 

Взвешенные в воздушной взвеси аэрозольные частицы испытывают беспорядочное  

движение, называемое броуновским, причиной которого являются флуктуации давления, 

оказываемого на поверхность частиц со стороны быстродвижущихся молекул атмосфер-

ного воздуха. Броуновские движение аэрозолей "проявляет" хаотическое тепловое моле-

кулярное движение, только движутся они значительно медленнее молекул благодаря сво-

ей сравнительно большой массе. Детально это явление описывается известной теорией 

броуновского движения Эйнштейна – Смолуховского 9, 10. 

Если частицы аэрозоля однородно распределены в воздушной среде, то броунов-

ское движение будет изменять расположение отдельных частиц, но не всей совокупности 

частиц, образующих собой статистический  ансамбль. При возникновении каких-либо не-

однородностей распределения частиц в газе броуновское движение будет способствовать 

выравниванию их концентраций; частицы из областей с высокими концентрациями будут 

перемещаться в области с низкими концентрациями. Этот неравновесный процесс приво-

дит к установлению равновесного распределения концентраций частиц в воздушной взве-

си, описываемый, как и в случае молекулярной диффузии, двумя феноменологическими 

законами диффузии – законами Фика 9. 

Согласно первому закону Фика в случае стационарной диффузии плотность потока 

j диффундирующих частиц пропорционально градиенту их концентрации, взятому с об-

ратным знаком;  

 

dx

dn
Dj  ,                                                         (4.12) 

 

где n – числовая концентрация (1/м
3
) частиц, х(м)– координата направления градиента 

концентрации, D(м
2
/с) – коэффициент броуновской диффузии.  

Второй закон Фика описывает нестационарный случай диффузии частиц, который 

следует из первого закона Фика (4.12) при учёте изменения концентрации диффундирую-

щих частиц во времени t: 

 

nDtn  ,                                                    (4.13) 

 

где оператор Лапласа в декартовых координатах (x, y, z) имеет вид 

222222 zyx  . 

Из (4.16) следует, что производная концентрации аэрозольных частиц по времени в 

данной точке пространства пропорциональна лапласиану концентрации в этой точке.  

Законы Фика (4.12), (4.13) являются феноменологическими, поскольку они не мо-

гут расшифровать структуру коэффициента броуновской диффузии D, (D-

макроскопическая величина). 

Эта задача была решена в известной классической теории броуновского движения 

Эйнштейна по аналогии с известной проблемой возникновения осмотического давления 

растворенного вещества в растворителе. Это позволило получить универсальное соотно-

шение для коэффициента броуновской диффузии, расшифровав его структуру в простых и 

понятных терминах механики аэрозолей (см. пр. 4.6): 

 

D = kTB,                                                          (4.14) 

 

где k – постоянная Больцмана, T – температура газа. Подвижность частицы B выражается  

через время механической релаксации частицы τ , а значит через характеристики задачи о 

силе сопротивления B=/m=Cс/6r. 
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Оценки показывают, что учёт броуновской диффузии частиц важен в случае 

нахождения частиц вблизи поверхностей осаждения для тонкодисперсных частиц, когда 

их размеры настолько малы что величина коэффициента броуновской диффузии этих ча-

стиц приближается  к значениям коэффициентов молекулярной диффузии Так при ком-

натной температуре для частиц табачного дыма  D = 1,610
-10 

м
2
с (см. пр. 4.7). 

 

 

Пример 4.5. Система из N0 монодисперсных частиц, находится в элементарном объёме вблизи не-

которой точки. Рассмотреть задачу об одномерном броуновском движении системы частиц в бесконечно 

большом объёме аэрозоля: определить концентрацию частиц N(x, t), оценить  среднее смещение и среднее 

значение квадрата смещения частиц. 

Используем 2-ой закон Фика для нестационарной диффузии в одномерном случае 

 

xNDtN  // , 

 

решение которого даёт нормальное (гауссовское) распределение для концентрации частиц:  

 

) 4/( ),( 0 DtxerfNtxN  , где 



 dxxNN )(0  (условие нормировки). 

 

 Тогда, соответственно, среднее смещение и среднее значение квадрата смещения частиц в этом 

процессе будет равно: 

 









 0)(/)( dxxNxdxxNx ,    








 DdxxNdxxxNx 2)(/)( 22

. 

 

Эти оценки были получены окончательно из теории Эйнштейна. При этом принимаются следующие поло-

жения: смещения частицы в любом направлении равновероятны, можно пренебречь инерцией броуновской 

частицы по сравнению с влиянием сил трения (это допустимо для достаточно больших t). 

Пример 4.6. Происходит установившее броуновское движение частиц при малых числах Рейнольд-

са. На частицы в единице объёма в направлении х действует диффузионная или осмотическая сила равная 

dtktdNfoc / . Получить зависимость между коэффициентом диффузии D броуновских частиц и их по-

движностью B. 

 На частицы в среде действует уравновешивающие друг-друга силы осмотического давления и со-

противление Стокса: 

coc Crv
dx

dN

N
kTf /6

1
 . 

 Отсюда диффузионный поток частиц будет равен 

dx

dN

r

C
kTNvj c 

6
. 

 По определению подвижность частицы равно сообщаемой ей скорости при постоянной единичной 

силе: 

rCB c 6/ . 

 

 Сравнивая последние два выражения получим: 

 

D=kTB. 

Пример 4.7. Определить коэффициент диффузии D сферических частиц различных размеров при 

нормальных температуре и давлении, пользуясь формулой (4.8б) для для поправки Каннингема Сс, и реше-

нием предыдушего примера. 

 В таблице приведены числовые значения D. 

Таблица. Вычисление значений D. 

  d , см         10
-7 

            10
-6

                    10
-5

                   10
-4

               510
-4 

D, смс 0,054 5,2410
-4 

6,8210
-6             

2,7410
-7 

4,8610
-8 

Пример 4.8. Определить коэффициент диффузии частиц табачного дыма с r = 0,125 мкм плотно-

стью 1гсм
2
 при комнатной температуре 20

0
Сс. Какое время t потребуется частице для перемещения на рас-

стояние 2,5 см. 

 В соответствии с решением примера 4.6: 
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ссмkTBDссмr
c

CBr
c

C /106,1  ;/1095,36/  ;7,1/257,11
267 

  . 

и примера 4,5:  t  310
6 
c.  

 

4.2. Коагуляция аэрозоля  

 

 Эффективным физическим механизмом формирования полидисперсного состава 

частиц атмосферного аэрозоля является их  коагуляция – процесс прилипания или слияния 

частиц в воздушной взвеси, происходящий в результате случайных движений и последу-

ющих столкновений этих частиц. При высоких концентрациях аэрозоля отдельные жид-

кие частицы могут объединяться в большие жидко-капельные растворы, твёрдые летучие 

вещества могут образовать большие цепочки или хлопья. Столкновения частиц, взвешен-

ных в воздухе, могут быть вызваны их броуновским движением или же внешними воздей-

ствиями, такими, как турбулентность, электрические силы. В общем случае внешние воз-

действия будут способствовать увеличению скорости коагуляции 1, 10, 16. 

 Концентрация и спектр размеров частиц может существенно изменяться во време-

ни за счёт коагуляции. Поэтому вычислительные модели, описывающие изменения такой 

неустойчивой системы в зависимости от времени, по существу, являются очень сложными 

и, следовательно, неудобны для их практического использования. В связи с этим были 

разработаны упрощённые типовые модели аэрозоля (в зависимости от дисперсности ча-

стиц) с помощью которых с достаточной точностью можно рассчитать скорости коагуля-

ции аэрозоля и изменение его концентрации 2, 9.  

 

4.2.1. Коагуляция монодисперсного аэрозоля 

 

Наиболее простой вид коагуляции – броуновская коагуляция монодисперсных ча-

стиц. Это приближение впервые было рассмотрено М, Смолуховским для разбавленных 

растворов, но оно успешно использовалось и для аэрозолей. В приближении Смолухов-

ского считается, что каждая броуновская частица может стать центром диффузии для дру-

гих частиц. Процесс диффузии к этой центральной частице предполагается сферически 

симметричной. Тогда скорость диффузии в сферических координатах записывается в виде  

(второй закон Фика): 

 




















r

N

rr

N
D

dt

dN 2
2

2

 или в более удобной форме  
   

2

2

r

Nr
D

t

Nr









,              (4.15) 

 

где – N концентрация диффундирующих частиц, - D коэффициент диффузии и – r рассто-

яние от центральной частицы. 

 Для монодисперсных частиц радиуса r0 столкновения произойдут, когда расстоя-

ние между их центрами будет равно d = 2r0. 

 Полагается, что частицы равномерно распределены в пространстве. С учётом 

начального условия 0NN  при 0t и граничного условия 0N при dr  (для t  0) ре-

шение уравнения (4.15) можно записать как  

 
















 


Dt

dr
erf

r

d

r

d
NN

4
10 ,                                             (4.16) 

где  

 

 
dr

Dt

dr

DtDt

dr
erf

x

 






 








 

0

2

4
exp

4

2

4 
 



106 

 

 

интеграл вероятностей. 

 С использованием уравнения (4.16) диффузионный поток на расстоянии d от цен-

тральной частицы определяется следующим образом(см. пример 4.6): 

 











Dt

d

d

N
DdrDdNj


1/ 0                                             (4.17) 

 

 Тогда число частиц , достигающих поверхности центральной частицы в единицу 

времени, равно произведению дифференциального потока (4.17) на площадь поверхности 

сферы d: 

  

 









Dt

d
dNjd


 144 2

                                     (4.18) 

 

Центральная частица может диффундировать как и другие частицы. Полагается не-

зависимость смещения частиц, тогда общий коэффициент диффузии частиц относительно 

друг-друга будет равен сумме их коэффициентов диффузии. Следовательно, с каждой ча-

стицей в интервале времени dt сталкивается 2 частиц. В единице объёма будет происхо-

дить 2/N  парных столкновений частиц. Отсюда число столкновений монодисперсных 

частиц в единице объёма описывается равенством 

 











Dt

d
dDN

dt

dN


 14 2 .                                               (4.19) 

 

Второе слагаемое в скобках для практических условий времени существования 

аэрозольных частиц гораздо меньше единицы, поскольку это время намного превосходит  

d 
2
/D (см. решение пр. 4.11). Однако иногда это слагаемое, приводящее к увеличению 

скорости коагуляции, надо учитывать. 
 

Пример 4.9. Доказать эквивалентность уравнений (4.15).  

 Поскольку N – функция r и t, то дифференцирование даёт:  

 

 

 
 

r

N

r

N
r

r

Nr
иNtNrrNr

tNrtNr


















2
2

2

2

2

;)/(

);/(

 

 

Подстановка даёт второе уравнение (4.15). 

 Пример 4.10. Получить формулу для оценки градиента   rN   из уравнения (4.16). 

 Производная от интеграла вероятности в (4.16) есть  

 

Dt

dr

e
DxD

dr
erf

r

4

2

4

12

4




















. 

 

 Дифференцирование (4.16) по r даёт: 

 
















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
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
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r

d

r
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Отсюда при dr  получим: 









Dt

d

d

N

dr

dN


1 . 

 Пример 4.11. Оценить условие Dd / , показывающий, что процесс столкновения аэрозольных 

частиц за счёт броуновского движения можно считать стационарным (значения D приведены в таб. пр. 47).   

 В таблице приведены числовые значения Dd / . 

Таблица. Вычисление значений Dd / . 

  d , см         10
-7 

            10
-6

                    10
-5

                   10
-4

               510
-4 

 Dd / , с  2,410
-7 

2,410
-5    

2,110
-3            

0,11              1,28
 

 

В (4.19) введём константу (коэффициент) коагуляции K в виде  

 

cC
kT

dDK



3

8
4  .                                                         (4.20) 

 

 Здесь для броуновской коагуляции dkTCD c 3/ , где  - молекулярная вязкость 

среды, k - постоянная Больцмана и Сс– поправка Каннингема на размер частиц.  
 

Пример 4.12. Оценить константу коагуляции по формуле (4.20), если Т=20
0
С,  = 1, 8310

- 4
 г / (смс),  Сс1. 

cсмK /105,1)1083,13/(2931038,14
310416 

  

 

4.2.2. Коагуляция полидисперсного аэрозоля 

 

В случае коагуляции частиц различных размеров используется то же приближение, 

что и для монодисперсного аэрозоля. Для парных столкновений частиц общий коэффици-

ент диффузии вместо D2 в (4.20) заменяется на 21 DD   и d на   2/21 dd  . В этом случае 

константа коагуляции равна  

 

  2121 DDddK  .                                               (4.21) 

 

Здесь по существу вместо диаметров d1, d1 частиц следует рассмотреть диаметры 

сфер действия этих частиц. Как и в 1 будем полагать, что отношения сфер действия ча-

стиц к их геометрическим радиусам одинаково для всех частиц. Обозначим это отношение 

через  и выразим константу коагуляции через подвижность частиц или через их радиусы. 

Далее, введя поправку в константу коагуляции, аналогичную поправке Каннингема можно 

записать:  

 

   














r
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rr

rrkT
kTBBrrK






 1

)(

6

1

21

2

21
2121 .                        (4.22) 

 

Здесь  =2 если сферы действия частиц равны удвоенным радиусам частиц, т. е. 

они будут коагулировать лишь при соприкосновении, если же   2, то частицы будут ко-

агулировать при сближении на такое расстояние, когда центр одной попадёт внутрь сферы 

действия другой; r - среднее значение между r1, r2; A- эмпирическая постоянная (A0,9).  

Из формулы (4.23) следует, что скорость коагуляции возрастает с уменьшением 

размера частиц , скорость коагуляции будет значительнее для малых частиц и при боль-

шой концентрации. В этой формуле отношение 2121 /)( rrrr   имеет наименьшее значение 4 

при r1=r2, когда все частицы имеют одинаковый размер. Эта величина растёт, когда разли-
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чие размеров частиц увеличивается; коагуляция частиц разных размеров происходит 

быстрее, чем одинаковых (монодисперсных) частиц. 

В общем случае константу коагуляции полидисперсного аэрозоля  с  известными 

функциями распределения частиц по размерам (например, с логарифмически-нормальным 

распределением) можно выразить следующим образом: 

 

      21

0 0

2121, drdrrfrfrrKK  
 

 ,                                        (4.23) 

 

где f(r)-функция распределения частиц и K(r1, r1)-константа коагуляцици частиц с радиу-

сами r1 и r2. 
 

Пример 4.13. С использованием (4.23) получить формулу для скорости изменения числовой кон-

центрации частиц dN/dt. Из (4.23) находим: 
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Пример 4.14. Из решения предыдущего примера, если характеристики коагуляции постоянны и 

r (случай грубодисперсных частиц), получить зависимость концентрации частиц N от времени t. Про-

стым интегрирование находим (характеристики  ,,, , KTk  постоянны): 

 

t
kT

NN 



3

211

0

 . 

 

Отсюда следует, что dN/dt будет линейно зависеть от времени t. Для грубодисперсных частиц ско-

рость коагуляции вообще не зависит от радиуса частиц.  

Пример 4.15. С использованием формулы (4.23) получить более точное представление для констан-

ты коагуляции (4.21). Для подвижности сталкивающих частиц, применяя поправку Каннингема, запишем  
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Интегрирование этого выражения даёт 10: 

 

  )/1()/1()/1(1
3

2 2rrArArr
kT

K 


 . 

 

 

4.3. Кинетика аэрозоля 

 

Основная задача кинетики частиц аэрозоля состоит в изучении механического 

движения этих частиц под валянием различных категорий сил: внешних сил (силы тяже-

сти, электрических сил и т. д.), сил сопротивления газовой среды, сил взаимодействия 

между частицами. Простейший случай движения частиц –равномерное движение под дей-

ствием постоянной силы 1, 10, 16. 

Практически важные направления решения задач кинетики аэрозоля – процессы га-

зоочистки в аэрозольных технологиях, учёт рассеяния и интенсивности выпадения аэро-

зольных микропримесей из воздушной среды 7, 8. 
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4.3.1. Уравнение движения частиц аэрозоля 

 

Движение частиц примесей в воздухе, в общем случае,  представляет собой очень 

сложную задачу, которая является предметом изучения механики аэрозолей. Ниже будут 

рассмотрены простые случаи  изменения движения частиц, изучаемые в кинетике аэрозо-

лей, представляющие собой определённый практический интерес.  

 В воздухе на частицы действуют внешние силы (сила тяжести, электрические силы 

и т. д.), сила взаимодействия между частицами и сила сопротивления со стороны воздуха. 

В условиях атмосферы силой взаимодействия между отдельными частицами пренебрега-

ется; полагается, что эти частицы взаимодействуют при их случайных столкновениях. 

Внешние силы обычно уравновешиваются силой сопротивления воздуха, зависящей от 

мгновенной скорости и формы частиц, от свойств среды (её вязкости, плотности, темпера-

туры), характера потока (ламинарный или турбулентный). В кинетике аэрозолей сила со-

противления с некоторой поправкой принимается равной стоксовому сопротивлению, ко-

торое пропорционально скорости частицы относительно воздушного потока.  

 Сумма сил, действующих на частицу, определяется уравнением её движения. За-

пишем это уравнение в виде: 

 

сопвн FF
dt

vd
m



 .                                                        (4.24) 

 

 Здесь внF


- результирующая внешних сил, вызывающих сопротивление воздуха сопF


. Сумма этих сил равна скорости изменения импульса частицы , имеющей массу m и ско-

рость v


. В приближении сферичности частиц и при малых значениях числа Рейнольдса 

сила сопротивления определяется в соответствии с законом Стокса 9: 

 

 uvrFсоп


 6 ,                                                 (4.25) 

 

где  - коэффициент молекулярной вязкости воздуха, u


- скорость надвигающихся пото-

ков воздуха, r -радиус частицы. 

 
 Пример 4.16. Напишите уравнение движения частицы, на которую действуют силы тяжести в элек-

трическом поле. 

  Если gmFg


 - сила тяжести  и EqFE


 - сила электрического поля, действующих на частицу, 

где m  – масса частицы, g


- ускорение свободного падения, q - заряд частицы, E


-напряжённость электри-

ческого поля, то в соответствии с уравнениями (4.24) и (4.25) можно записать  

 

 uvrEqgm
dt

vd
m




 6 . 

 

4.3.2. Движение частицы под действием силы тяжести 

 

Рассмотрим вначале движение сферической частицы под влиянием силы тяжести в 

случае малых чисел Re, т. е. при точном выполнении закона Стокса. Внешняя сила скла-

дывается из силы тяжести и выталкивающей силы воздуха. Однако, последняя пренебре-

жима мала, поскольку плотность воздуха много меньше плотности частицы. Тогда урав-

нение движения частицы можно записать в виде (пример 4.9) 

 

 uvrgm
dt

vd
m




 6 .                                                   (4.26) 



110 

 

 Разделив обе части уравнения (4.26) на r6  

и перегруппировав слагаемые получим:  

  

ugv
dt

vd 



  ,                                                     (4.27) 

Здесь  

rm  6/ .                                                        

(4.28) 

 

Так как ÷rm  33/4  , где ÷ - плотность ча-

стицы, то  

 

 9/2 2

÷r .                                                     (4.29) 

 

Величина  имеет размерность времени, играющая важную роль при изучении 

движения частицы в воздухе. Она называется временем релаксации. 

 
 Пример 4.17. Определить время релаксации  для частиц с радиусами r =50 мкм  и r =100 мкм 

 ( ÷ = 1г см
3
, 

   = 1,810
-4

 г(смс)).  

 При r =50 мкм  

 
с

сексм

г

см

г
см

чr 03,0
4

108,19

3
1

23
1052

9/
2

2 











   

и при r =100 мкм, находим  =0,12с. 

 

 Решим уравнение (4.27). Заметим, что в правой части этого уравнения g

 и u


- два 

постоянных вектора, сумму которых обозначим через 0v


. Выберем систему координат, 

направив ось ОХ в направлении вектора 0v


 (рисунок 4.3). Решение векторного уравнения 

(4.27) сводится к решению двух скалярных уравнений:  

 

           0vv
dt

dv
x

x  ;     0 y

y
v

dt

dv
 .                 (4.30)  

  

 Интегрированием уравнений (4.30), с начальными условиями: 0xx vv  , 0yy vv  , 

,0x  0y  в начальный момент времени 0t , можно получить следующие пары урав-

нений для определения компонент скоростей: 

   

   /

0

/

000 , t

yy

t

xx evvevvvv                     (4.31)  

 

и координат частицы: 

 

      /

0

/

000 1,1 t

y

t

xt evyevvux   .                                    (4.32) 

 

 Уравнения (4.31) и (4.32) упрощаются при их использовании в случае неподвижно-

го воздуха (u


). В этом случае сила тяжести, действующая на частицу, будет направлена 

                    
Рис. 4.3. Выбор системы коорди-

нат для решения уравнения (16).  
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по оси ОХ. Даже при наличии компоненты начальной скорости 00 yv , со временем 

определяющей будет скорость частицы в направлении силы тяжести. Если принять 

начальную скорость частицы равным нулю, то скорость оседания частицы можно выра-

зить как 

 

 /0 1 tevv  .                                                            (4.33)  

 

С течением времени, скорость частицы практически очень быстро (около 1 с) будет 

приближаться к её максимальному значению 

 

gv  ,                                                                  (4.34)  

 

называемой установившейся  (стационарной) скоростью оседания частицы. 

 Седиментация частиц. Процесс выпадения примеси из воздушной взвеси под дей-

ствием силы тяжести -  седиментация примеси, является важным механизмом её удаления 

из атмосферы. Скорость седиментации полагается равной максимальной скорости оседа-

ния частиц. При этом принимается, что число Рейнольдса потока воздуха с частицей 

меньше единицы ( 1Re  ). Часто скорость седиментации определяется через подвижность 

частиц с учётом поправки на малость их размеров: 

 

Bmgvc  ,                                                                   (4.35)  

 

где В – подвижность частиц, которая с учётом поправки Каннингема на размер частиц 

может быть записана в виде  

 

  cCrB
1

6


  .                                                           (4.36) 

 

 Здесь   rlCc /10,1exp400,0257,11  - поправка Каннингема на размер частиц; 

для числа Кнудсена rl / , стремящимся к нулю, формула (4.36) упрощается до формулы 

(4.35) седиментации частиц при стоксовом торможении ( crv6 ).  

 Скорость седиментации позволяет оценить величину потери примеси из элемен-

тарного объёма воздуха. Скорость потери ïI частиц в единицу времени единицей объёма 

можно представить в виде 

 

h

N
kr

h

N
vI cï









 2 ,                                                (4.37) 

 

где   6103,19/2  gk  для плотности частиц равной 1гсм
3
, h -высотная координата. 

 
 Пример 4.18. Определить скорость седиментации частиц радиусами: 0,1, 0,5, 1 и 10 мкм  

( ÷ = 1г см
3
, 

   = 1,810
-4

 г(смс), смl
4

1007.0


 ) с учётом поправки Каннингема на размер частиц. Оце-

нить ошибку поправки в процентах (%).  0, 25 mkm ( сПасмг 
43

1083,1,/1  ). 

 

 Будем пользоваться формулой (4.36).  Расчётные данные представлены в виде таблицы: 

r, мкм                                    0,1              0,5               1                        10  

Cc                                           3,015         1,350            1,176                 1,018  

ошибка поправки, %            201,5         35        17,6 1,8 

vc , смс                                     
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Расстояние торможения. Рассмотрим движение частицы, имеющей начальную 

скорость 0yv  и положим 00 v . Это равносильно горизонтальному движению частицы в 

неподвижном воздухе в пренебрежении действия на неё силы тяжести.  

 Формула для yv в (4.31) позволяет выяснить позволяет физический смысл величины 

 . При t скорость частицы уменьшается в е раз по сравнении с первоначальной ско-

ростью. 

 В рассматриваемом случае горизонтального перемещения частицы, как следует из 

(4.32) по истечении времени движение этой частицы замедляется. При замедлении она 

проходит максимальное расстояние ìl , которое равно 

 

0vylì  ,   при t .                                            (4.38) 

 

это расстояние носит название расстояние торможения или инерционного пути пробега 

частицы с начальной скоростью 0v . Величина ìl играет важную роль при решении раз-

личных практических задач, например, при расчёте интенсивности обледенения самолё-

тов. 

  

4.3.3. Движение частицы при умеренных и больших  числах Рейнольдса  

 

Выше рассматривалось уравнение движения частицы при выполнимости закона 

Стокса. В случае отклонений от этого закона (число Рейнольдса Re 1) вводятся эмпири-

ческие поправки для определения силы сопротивления среды. В переходной области уме-

ренных чисел Рейнольдса ( 310Re1  ) примеры введения таких поправок рассматрива-

лось выше (формулы 4.8 и 4.36).  

Для больших чисел Рейнольдса (переход от вязкого течения к турбулентному) от-

клонения силы сопротивления от закона стокса становятся существенными. Для упроще-

ний можно полагать, что движение частиц происходит по инерции  и, соответственно  

этому случаю, рассмотрим одномерное уравнение  движения частицы в отсутствии внеш-

них сил. Выразим силу  сопротивления âíF


 через коэффициент сопротивления CD, широко 

используемый в аэродинамике, пользуясь формулой (4.14). Тогда уравнение движения 

(4.24) в приближении сферичности частиц запишется в виде 

 

23

4 2
23 v
Cr

dt

vd
r D 


   или    





r

vC

dt

vd D

8

3 2





.                                     (4.39) 

 

Здесь скорость частицы выражается из определения числа  Re в виде: 

 









rd

dvvr

2Re
,

2
Re  .                                                (4.40) 

 

Подстановка  (4.40) в (4.39) приводит к следующему дифференциальному уравнению: 

 

2

2

2

Re
16

3Re

r

vC

dt

d D




 .                                               (4.41) 

 

Формальное интегрирование этого уравнения даёт для времени t  и пути vtl   

пройденного частицей: 
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 

2Re

1Re

2Re

1Re

2

2

Re

Re

3

8
,

Re

Re

3

16

D

ч

D
C

d
rl

C

dr
t








.                                (4.42) 

 

Имеется  большое  количество  теоретических,  чисто эмпирических  и  полуэмпи-

рических  формул  для  коэффициента сопротивления  CD сферической  частицы. Надёж-

ные полуэмпирические выражения CD получены и для других тел простой формы, напри-

мер цилиндра.  Использование  этих формул позволяет получить  аналитическое решение  

уравнений (4.42) с достаточной для большинства целей  точностью.  Примеры определе-

ния полуэмпирических формул для CD даны в таблице 4.5. 

 

4.3.4. Инерционное осаждение. Импакция частиц 

 

Криволинейное движение. При изменении направления воздушного потока, тра-

ектории находящихся в нём частиц вследствие инерции отклоняются от траектории дви-

жения газового потока. Если изменение направления потока вызвано обтекаемым телом 

или поверхностью, то частицы, обладающие значительным импульсом, будут соударяться 

с ними. В результате происходит инерционное осаждение (захват) частиц на препятстви-

ях, являющееся одним из важных механизмов удаления частиц из атмосферного воздуха. 

Работа пробоотборников пылей, дымов и туманов и многих очистительных устройств воз-

духа, как импакторы, циклоны, аэрозольные центрифуги, основаны на использовании за-

кономерностей инерционного осаждения частиц при их выбывании из криволинейного 

потока. Инерционное осаждение является причиной обледенения различных движущих 

предметов, например, вертолётов и самолётов, в переохлаждённых облаках и туманах. 

Оно также играет большую роль при столкновениях больших и гигантских частиц (пыли, 

сажевых частиц, водяных капель, крупинок града, снежинок) в воздушной взвеси и имеет 

важное значение в метеорологии 2, 8. 

На большом удалении от тела траектории движения воздушного потока, а вместе с 

ним и частиц представляют параллельные прямые (при условии, что поток движется с по-

стоянной скоростью) . Вблизи тела более мельчайшие частицы аэрозоля строго следуют 

линиям тока воздуха. Однако более инертные или массивные частицы  выходят из линий 

тока и в некоторой степени смещаются по отношению к ним (рис. 4.4). Эффективность 

инерционного осаждения частиц на препятствиях, в целом, зависит от следующих факто-

ров: 1) распределения скоростей или поля течения среды вблизи препятствий, 2) полидис-

персного состава частиц, их формы,  плотности,  начальной скорости и вязкости среды, 3) 

прилипаемости частиц к препятствию.  

 

 

Около препятствия поле течения меняется с изме-

нением числа Рейнольдса Re . Когда Re1 в силу вязко-

сти течения искривление линий тока наблюдается на 

больших расстояниях от предмета. При больших Re  ис-

кривление линий тока становится существенным в непо-

средственной близости от предмета, повторяя его форму. 

Резкое искривление линий тока вблизи препятствия при-

водит к увеличению вероятности их столкновения с пре-

пятствием.  

Важной количественной характеристикой эффек-

тивности процесса инерционного осаждения частиц является коэффициент их захвата 

(осаждения). Эта характеристика определяется как доля соударяющихся с телом частиц из 

общего числа частиц, траектории которых до искривления перед телом были направлены 

через площадь поперечного сечения частицы. Если s – площадь поперечного сечения ци-

 
Рис. 4.4. Инерционное осажде-

ние частиц на препятствиях. 
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линдра в объёме воздуха, вырезаемом телом, образующими которого являются траекто-

рии,  которые после искривления становятся касательными к телу траекториями, S – пло-

щадь наибольшего сечения частицы, перпендикулярной направлению воздушного потока, 

то коэффициент захвата е оценивается в виде отношения: 

 

Sse / .                                                             (4.43) 

 

Для тел правильной формы оценки этой  величины значительно упрощаются. В со-

ответствии с данными рис. 2, где d  – расстояние от предельных траекторий до централь-

ной линии тока, R - радиус сечения тела , можно записать: Rhe /  в случае цилиндра, 

 2/ Rhe   в случае шара.  

Очевидно, что теоретические оценки характеристики е, в общем случае,  представ-

ляют очень сложную задачу. Как показывает теория, эта характеристика, в случае инерци-

онного осаждения на препятствиях, может быть представлена в зависимости от безраз-

мерных параметров: числа  Рейнольдса Re и числа Стокса Sk – безразмерного отношения 

инерционного пробега l частицы и характеристического размера препятствия R . Безраз-

мерный параметр Sk, играющий важную роль при изучении криволинейного движения 

частиц в вязкой среде (жидкости или газе),  определяется следующим образом: 

 

R

rv

R

l





92
Sk

2

0 ,                                                 (4.44) 

 

где 0v  -  характерная скорость движения частицы на большом расстоянии от препятствия, 

r - размер частицы; ρ - плотность ее,  - коэффициент молекулярной вязкости. 

 Число стокса позволяет предсказать поведение частиц взвеси, когда воздух будет 

огибать препятствие. Если Sk >> 1, то частицы взвеси будут двигаться прямо, наталкива-

ясь на препятствие, а если  Sk << 1, то частицы будут огибать его вместе с потоком возду-

ха 8. 

 Рассмотрим квазистационарный случай движения частицы в криволинейном пото-

ке, когда её тангенциальная скорость совпадает со скоростью среды. Пологая, что внеш-

ней силой, действующей на частицу является центробежная сила, оценим величину сме-

щения частицы от линии тока радиуса R . Эта сила сообщает частице радиальное ускоре-

ние. Если поток воздуха характеризуется малым значением Re, то сопротивление среды 

частице будет определяться законом Стокса. Приравнивая силу радиального ускорения и 

сопротивления среды, получим  

 

 

Crvma RR /6 ,                                                        (4.45) 

 

где Ra - радиальное ускорение и Rv - радикальная скорость частицы. 

 Отсюда выражение для радикальной скорости имеет вид: 

 

RR av  ,                                                              (4.46) 

 

где rmC  6/ -время релаксации.  

 В нашем случае радикальное ускорение RaR

2 , тангенциальная скорость части-

цы Rvt   и отсюда  радиальная скорость 
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
R

v
R

dt

dR
v t

R

2
2  ,                                                (4.47) 

 

где  -угловая скорость частицы. 

 При известном Rv  можно оценить инерционный пробег частицы и вместе с ним 

число Стокса (пример 4.12).  

 
Пример 4.19. Сферическая частица радиусом r = 5 мкм и плотностью 10

3
 кгсм

3
 движется  с угловой 

скоростью  =10,5 сек
-1

 по дуге радиусом  R =30 см в электрическом поле. Оценить радиальное ускорение 

и расстояние торможения этой частицы, если отключить электрическое поле (µ =1,83·10
-5 

Н·с/м
2
). 

В соответствии с (4.46) и (4.47) находим: 

cC
r

м

кг

м

сН

м
c

5

3

3

2

5

2262

108,3110

1083,136

)105(
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
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
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


 


 ,  

сммсcv RR /10,3013,0)5,10(108,3
-32152




 ,  

ммccvl RRR

8211522
108,43,0)5,10108,3(


   

 
 

Импакция частиц. Процесс инерционного осаждения аэрозольных частиц на пре-

пятствиях, вызывающих искривление линий воздушных токов получил название "импак-

ция". Процесс импакции можно описать, если выбрать соответствующим образом упро-

щающие предположения к решению уравнения движения аэрозольной частицы. Исполь-

зование этого процесса лежит в основе ипакторов-устройств для принудительного фрак-

ционного осаждения частиц аэрозоля с целью последующего определения их количества и 

размеров. Импакторы применяется при исследовании запыленности (зараженности) воз-

духа. 

Рассмотрим простую модель импакции частиц, когда воздух поступает через щель 

шириной 2d ламинарно с постоянной скоростью v0 (рис. 4.5а). Исходный поток далее рас-

текается по поверхности, нормально расположенной к ней плоскости на расстоянии l от 

нижнего края щели. В первом приближении считаем, что линии тока воздуха, выходящего 

через нижнюю щель, являются дугами окружностей с центром в точке О. За время dt ча-

стица сместится с некоторой скоростью v  в направлении плоскости на расстояние (рис. 

4.5б)  

 

dtvvdtdl R cos ,                                              (4.48) 

 

где  - между радиальным направлением ОА и направлением к плоскости. 

 Проинтегрируем (27) с учётом того, что линии тока после выхода из щели стано-

вятся параллельными встречной плоскости и угол   меняется от 90
0
 до 0. Поскольку ма-

лое приращение угла вращения частицы dtd    и, принимая во внимание зависимости 

(4.47), получим: 

 

 

0

2/

cos


 tt vdvl .                                       (4.49) 

 

Равенство (4.49) определяет расстояние торможения части-

цы. Это то расстояние, на которое частица смещается с линий тока, 

пока её скорость в направлении исходного потока не станет равным 

нулю ( v =0). Частицы, находящиеся на расстоянии l  от краёв щели 

 
Рис.4.5. Схема прос- 

тейшего импактора.  
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будут сталкиваться, будут сталкиваться с встречной плоскостью и оседать на ней. Если 

dl  , то эффективность импактора составляет  

 

dvSke t / .                                                            (4.50) 

 

 Оценки по формуле (4.50) согласуются с экспериментальными данными, если 1e  

16. Поскольку реальные поля скорости течения воздуха более сложные, то оценка лишь 

является грубым приближением к оценке импактора. В приборах с круглым отверстием d 

берётся равным радиусу отверстия. При оценке эффективности импактора вместо числа 

Стокса, иногда используется импакционный параметр dvt 2/  , т. е. используется па-

раметр  , вдвое меньший числа Стокса. Отметим, что при расчётах импактора в знамена-

теле выражения коэффициента эффективности используется полная ширина или диаметр 

отверстия. 

 

 Пример 4.20. Определить расход воздуха stvминлQ )/(  (  = 1,8310
-4

 г(смс) импактором для 

полного ( )1e  осаждения частиц радиусом 5 мкм и плотностью 1гсм
3
. Щель импактора имеет длину 2,08 

см и ширину 0,358 см.  

 Из формулы (3.96) /edtv  , где  

ссмг
ссмг
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C

r 4
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4
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                                          ссмссмtv /
3

1018,1
4

1052,1/2/358,01 


 ,                   

                                        минлссмссмсмQ /879,0/
32

1079,8/
3

1018,1
2

)358,008,2(   

 

Характеристики импакторов зависят от множества 

факторов: формы щели или сопла, направления потока 

воздуха, расстояния между срезом сопла и подложки, чис-

ла Рейнольдса частицы в потоке, прилипаемости частиц и 

т. д. Это затрудняет теоретические расчёты характеристик 

импакторов. На рис. 4.6 представлена типичная зависи-

мость коэффициента захвата частиц от числа Стокса. В 

простейшем теоретическом случае при разделении частиц 

по размерам кривая этой зависимости имеет ступенообраз-

ную форму. (идеальный случай) т. е. все частицы, размеры 

которых больше некоторой величины, улавливаются. В 

действительности улавливаются частицы в некотором ин-

тервале размеров с различными коэффициентами захвата. Поэтому для характеристики 

импакторов часто используют показатель 50% эффективности захвата частиц . определён-

ного размера. Наклоны реальных и фактических кривых наиболее близки около точки 

50% - ного улавливания. 

 
 

Пример 4.21. Оценить радиус r частиц 

плотностью  = 1гсм
3
, которые улавливаются им-

пактором с эффективностью e=50% по рисунку с 

круглым входным отверстием. Диаметр сопла им-

пактора d = 0,3 см и число Рейнольдса в ней 

3
103/Re  dv  (кинематическая вязкость  = 

0, 152 см
2
с).  = 1гсм

3
 

 

 
Рис. 4.6. Коэффициент e за-

хвата одного сопла импакто-

ра. 

 

 

 

 

Рис. Коэффициент эф-

фективности захвата 

импактора с круглым 

отверстием. 
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Скорость частиц: 
13

1052.13,0/
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Анализ данных импактора. Для анализа дисперсного состава аэрозоля часто ис-

пользуются импакторы, в которых осуществляется разделение (сепарация) аэрозольных 

частиц на несколько фракций путём пропускания воздуха через последовательно установ-

ленные сопла постепенно уменьшающегося размера (рис. 4.7). Частицы соответствующего 

размера осаждаются на плоских подложках, размещенных напротив сопл. Фильтр, поме-

щённый после импактора, является заключительной ступенью,  

обеспечивающий улавливание всех прошедших через импактор частиц. Такой каскад поз-

воляет одновременно с дисперсным составом оценивать также кон-

центрацию частиц в газовом потоке.   Эти данные могут пред-

ставлены в виде гистограмм, где частицы на каждой ступени сепа-

рации относятся к определённому интервалу (классу) размеров.  

В импакторе частицы могут осаждаться во внутренней стен-

ке корпуса или срываться с подложек ступеней. Это увеличивает 

ошибки при измерениях импактором. Осаждение частиц внутри 

корпуса можно уменьшить, только улучшая  
 

Рис. 4.7. Импактор: 1, 5-входной и выходной патрубки; 2 - корпус; 3 - пылевой 

осадок; 4, 7-10-сопла; 6-фильтр. 

 

конструкцию импактора. Эффективность улавливания частиц на подложке ступеней 

улучшают нанесением на них адсорбирующего субстрата или адгезионного слоя (осу-

ществляет, слипание слоёв различных по свойствам и составу веществ).  

 
Пример 4.22. В таблице представлены данные, полученные с помощью семиступенчатого импакто-

ра. По этим данным построить гистограмму распределения частиц по размерам. Пологая, что распределение 

массы частиц по радиусам логарифмически – нормальное, оценить массовый медианный радиус rg и стан-

дартное  геометрическое отклонение g распределения.  

Уловленные данные представлены в виде гистограммы. На ней масса частиц mi, собранных на i – ой 

ступени,  относится к интервалу размеров частиц от   150 id  до ir )( 50 .  Высота каждого прямоугольника 

гистограммы определяет долю (%) вещества в данном интервале размеров, а ширина-сам интервал. Из гра-

фика суммарной массовой доли частиц  (%) вычисления дают: rg = 1,2 мкм, g  2,0.    

 

 

 

Данные измерений 
Расчёт накопления аэрозолей по ступе-

ням 

№ Ступень 

Аэродина-

мический 

диаметр, 

  мкмid  ,50  

Масса веще-

ства, 

уловленного 

на i – ой сту-

пени, мг 

 

 

 

Интервал 

размеров, 

мкм 

Доля ве-

щества, % 

Суммарное 

количество 

вещества, % 

1 0 20 0    

2 1 10 0 5,0 - 10,0 2 100 

3 2 5 10 3,0 - 5,0 7 98 

4 3 3 35 2,0 - 3,0 14 91 

5 4 2 70 1,0 - 2,0 38 77 

6 5 1 190 0,8 - 1,0 12 39 



118 

 

 

 

 

 

 

 

 
Гистограмма дисперсности аэро-

золя , построенная по резуль-

таатм измерения импактором. 
 

 

График логарифмически – нормального распределения 

частиц аэрозоля, по данным измерения импактором 

9. 
 

Центробежные пылеулавливатели (циклоны). Центробежные силы широко ис-

пользуются в технике пылеулавливания при удалении из газового потока твёрдых и жид-

ких примесей. На этом основано работа наиболее многочисленной группы пылеулавлива-

телей – циклонов. Циклоны отличаются простотой устройства, высокой производительно-

стью и характеризуется наибольшим разнообразием видов конструкций.  

 На рис. 4.8 показана схема тангенциального циклона. Воздух направляется танген-

циально в верхнюю часть цилиндра, где движется по по наружной спирали, опускаясь 

вниз от периферии к центру, затем поднимается по внутренней спирали и выходит через 

патрубок, расположенный в центре. Во время закручивания воздуха по спирали частицы 

аэрозоля получают ускорение в направлении стенок цилиндра. При столкновении с по-

верхностью частицы либо прилипают к ней, либо осыпаются на дно аппарата в коллектор 

пыли.  

Рассмотрим основные параметры, позволяющие описать с помощью простейшей теории 

эффективность работы циклона. предполагаем, что воздух несжимаем и вращается в цик-

лоне с тангенциальной скоростью tv , равной средней скорости на входе и, прежде чем 

выйти из аппарата, совершает îáN оборотов. 

  Эффективность циклона для частиц данного разме-

ра и равномерно распределённых в подводящей трубе мо-

жет быть оценена из отношения               

d

tv

d

x
e t

22
 .                                        (4.51) 

 

 Здесь 2d – ширина потока воздуха, x – расстояние, 

которое может пройти частица за время её пребывания 

внутри циклона, равное 

 

t

об
v

R
Nt

2
 .                                     (4.52) 

 

  Выражение (4.51), соответствующей подстановкой 
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Рис. 4.8. Движение газа в 

циклоне. 
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величин (4.47) и (4.52), приводится к виду  

  

SkN
d

v
Ne об

t

об 


  .                                            (4.53) 

 

 Это уравнение даёт очень грубую оценку эффективности работы циклона, посколь-

ку ряд факторов не учитывалось при её элементарном теоретическом  выводе. Например, 

не учитывается турбулентность воздуха, который приводит к отрыву осаждённых частиц, 

препятствует перемещению циклона к стенкам циклона. Эффективность циклона, несо-

мненно, определяет вид её конструкции. Уравнение иллюстрирует лишь общий подход, 

позволяющий в грубом приближении оценить работу циклона и усовершенствовать её 

конструкцию. Принципы конструирования циклонов обобщены в работе 7.  

 
Пример 4.23. Оценить эффективность работы циклона, если ширина потока воздуха 0,3 см, объём-

ная скорость потока воздуха Q = 0, 879 лмин, частицы удаляемой примеси сферичны с радиусами 5 мкм и 

плотностью 1гсм
3
. Принять 

обN = 1.  

c
4
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Изокинетический отбор проб. При отборе проб аэрозоля важным остаётся вопрос 

насколько концентрация и полидисперсный состав частиц измеряемой пробы точнее соот-

ветствует фактическим концентрации и дисперсности исходного аэрозоля. Если частицы 

обладают незначительной инерцией и малой скоростью оседания, то отбираемая проба 

аэрозоля является представительной при различных скоростях отбора пробы и любом 

направлении пробоотборной трубки. Выделяют следующие причины, приводящие к раз-

личию измеряемой и фактической концентрации: изменение поля течения потока (напри-

мер, введением пробоотборной трубки) и инерционное, а также гравитационное осажде-

ние в пробе, преимущественно, крупных частиц, селективность отбора пробы частиц, 

приводящих к изменению спектра размеров крупнодисперсных частиц. 

 При заборе проб аэрозоля следует различать следующие случаи (рис. 4.9). В случае 

а расположения заборной трубки под углом к направлению потока, некоторые частицы 

будут потеряны вследствие инерционного осаждения на внутренней стенке трубки и кон-

центрация частиц èçìN  станет ниже действительной ôàêòN . В случае б, когда скорость 

пробоотбора превышает скорость потока,  в трубку не попадут частицы из крайних вхо-

дящих в неё линий тока и концентрация в пробе будет занижена. Наконец, в случае в, ско-

рость пробоотбора меньше скорости потока, тогда в трубку попадут частицы из ближай-

ших проходящих вне её линий тока  и концентрация в пробе окажется выше фактической.  

 Если проботборник и поток размещёны соосно и скорость проботбора не отличает-

ся от скорости потока, пробоотвор называется изокинетическим. Ошибка от изокинетич-

ности может быть оценена расчётным путём. Пусть линии тока воздуха,  соосно втекаю-

щие в пробоотборную трубку, заключены  в цилиндре радиуса R0, скорость  частиц в них 

v0,  частицы втягиваются в пробоотборную трубку радиусом R со скоростью v. Тогда  
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0

2

0

2 vRvR   .                                                (4.54) 

 

При правильном изокинетическом заборе пробы скорость отбора частиц будет равен 

00

2

0 NvR , где N0 – начальная концентрация частиц. Если vv 0 ,  то 0RR   и в трубку 

вследствие инерции может попасть некоторая доля  частиц из кольцевого сечения с ра-

диусами R0,  R. Число этих частиц будет равен   00

2

0

2 NvRR  . С учётом кольцевого се-

чения общий поток частиц, попадающих  в трубку, определится в виде  

 

  vNRNvRRNvR 2

00

2

0

2

00

2

0   ,                                

(4.55)  

 

где N - концентрация частиц в пробе. 

  С учётом равенства (4.54) из уравнения (4.55) 

находим  

 

)1(1 0

0 v

v

N

N
  .                                                (4.56) 

 

 Отсюда 0000  при ,NN и  при , vvvvNN  . 

Для больших частиц  близка к 1 и для малых частиц 

приближается к нулю. Для оценки   получена форму-

ла 9: 

 

 SkSk 21/2  ,                                           (4.57) 

 

где число Стокса RvSk /0 . 

 На основании формул (4.56) и (4.57) можно провести следующие оценки:  

а) 1/ 0 NN  когда 00 v  в случае неподвижного воздуха, когда 0vv   при соблюдении 

изокинетичности пробоотбора, когда 1Sk ,00 v для малых значений числа Стокса; 

б) vvNN // 00   в случае очень больших значений параметра Sk . 

 

 Пример 4.24. Определить ошибку пробоотбора частиц тумана плотностью  = 1гсм
3
,   радиусом r = 

0,1 мкм, которые двигаются в дымовой трубе при температуре Т = 100
0
С со скоростью v =100 смс. Ско-

рость пробоотбора составляет 0,1 первоначальной скорости частиц, диаметр трубки пробоотборника состав-

ляет  

1 см  (при нормальных условиях  (p = 760 мм рт. ст., t0 = 0
0
С): динамическая вязкость 

0
  = 1,7110

-4
 

г(смс), средняя длина свободного пробега молекул 0 = 0,065 мкм). 

 Будем пользоваться формулами (4.56) и (4.57). Прежде определим: 

при 100
0
С:  )/(

4
102

5,0

0
273

0
273

0
100

)/(
4

1071,1

0

0
0 ссмг

С

СС
ссмг

t

tt



























  

,089,0
0

273

0
273

0
100

 065,0

0

0
0 мкм

C

CC
мкм

t

tt






 

c
мкм

мкм
смг

ссмг

см
C

r
 

7-
102.35)257,1

1,0

089,0
1(

3
/1

)/(
4

102

22
)

4
101,0(

9

2
2

9

2










 


 . 

 
Рис. 4.9. Различные случаи забора 

проб аэрозоля: а - ( фактизм NN  ), 

б - фактизм NN  ,  

в- фактизм NN  .  



121 

 

Отсюда: 5
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Отсюда следует, концентрация частиц незначительно меняется в отобранной пробе. 

 

4.4. Конвективная турбулентная диффузия аэрозоля 

 

Распространение аэрозоля в атмосферном воздухе зависит от многих факторов ос-

новными из которых являются: турбулентное перемешивание, конвективный перенос, 

осаждение из газовой смеси, локальные превращения частиц (конденсация, коагуляция). 

Эффективность (сравнительная роль) этих факторов зависит от дисперсного состава ча-

стиц. Балансное содержание частиц в воздушной взвеси и их вариации существенным об-

разом определяются спорадическими процессами их вымывание осадками 2, 16.  

Пространственное распределение высокодисперсных частиц атмосферного аэрозо-

ля определяется законами конвективной диффузии путем турбулентных пульсаций пото-

ков воздуха. Поток в этом случае создаётся в процессе турбулентного перемешивания от-

дельных частиц (масс) или, так называемых, турбулентных молей воздуха, которые 

непрерывно образуются вследствие отрыва воздушной частицы от общего потока, совер-

шающих хаотическое (в том числе случайное попятное) движение по отношение к основ-

ному потоку. Турбулентные моли, в виде отдельных вихрей, участвуют в транспортировке 

примесей (газовых и аэрозольных частиц) в сторону выравнивания их концентраций, как и 

в случае молекулярной диффузии, однако их механизмы различны. Процесс турбулентно-

го перемешивания в воздухе проявляется в масштабе от сантиметров до километров и бо-

лее.  

В атмосфере турбулентность наиболее сильно развита в планетарном пограничном 

слое воздуха (слое трения), прилегающем к земной поверхности. Турбулентность, как и 

вязкость воздуха, здесь в основном определяется термическим и динамическим воздей-

ствием подстилающей поверхности; с усилением ветра и уменьшением термической 

устойчивости атмосферы, а также чем больше шероховатость подстилающей поверхности, 

интенсивность развития турбулентности повышается. На основе анализа обширного экс-

периментального материала установлено, что толщина слоя турбулентного перемешива-

ния воздуха меняется сравнительно в широких пределах от 0,3 – 0,4 м до 4 - 5 км. Через 

этот слой происходит обмен веществ, влаги и тепла между земной поверхностью и выше-

лежащими слоями свободной атмосферы. 

В общем случае высотное распределение частиц характеризуется их конвективной 

диффузией и полный конвективный поток частиц F(r) будет равен сумме двух потоков: 

направленного конвективного потока vrNFконв


 )(  и потока конвективной диффузии 

)(  rNgradDFдиф  , где ),,( zyx vvvv


-вектор скорости частиц и D - коэффициент их тур-

булентного обмена по вертикали. Полный конвективный поток частиц дифконв FFF   и, 

cсоответственно, скорость изменения их концентрации (подобно второму закону Фика, 

см. 4.1.3) можно представить в виде: 

 

)(  )( rNgradDvrNF 


,    )()()(
)( 2 rQKNrNDrNv

t

rN





.              (4.58) 

 

Здесь K - коэффициент коагуляции, )(rQ - некоторая функция (функция стока), 

характеризующая превращения частиц, в том числе их сток путем вымывания осадка-

ми. 
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Уравнение (4.58) является уравнением второго порядка в частных производных с 

переменными коэффициентами. Решение уравнений такого типа обычно связано с боль-

шими трудностями, связанными большей частью с неопределённо его параметров. Прак-

тически задачу (4.58) удается решить для отдельных категорий процессов в квазистацио-

нарном случае ( tc  / ) для распределений средних концентраций и их изменений в мас-

штабе времени жизни частиц (порядка суток) в атмосферном воздухе. Наиболее важные 

случаи квазистационарных распределений частиц по высоте, отнесённые к произвольному 

i-му аэрозольному слою, рассмотрены в таблице 4.6. Эти распределения характеризуются 

выбором характеристик распределения. Для оценок вертикального переноса частиц в 

уравнении (4.58), функция стока )(rQ  полагается пропорциональным концентраций ча-

стиц )(rN в выбранном диапазоне размеров: )()( rkNrQ   где k - коэффициент характери-

зующий сток частиц заданной дисперсности. 

Xарактеристики распределений в табл.4.6 полагаются постоянными и поэтому мо-

гут быть отнесены только для отдельных слоев атмосферы, причём эти характеристики 

изменяются при переходе от одной воздушной прослойки к другой в зависимости от дис-

персного состава частиц и метеорологических условий. 

Процедуру выбора воздушных слоев для согласования результатов теоретических 

оценок с данными натурных наблюдений исключительно можно связать с естественными 

аэрозольными слоями [5, 16]. 

На рис. 4.10 показаны примеры расчёта вертикальных профилей частиц по форму-

лам таблицы для характеристик, реализуемых в условиях нижней тропосферы. К эффек-

тивным процессам вертикального переноса мелкодисперсных частиц атмосферы  

относятся турбулентное перемешивание и сток частиц, учтённые на рис 4.10а. К действию 

этих процессов на рис. 4.10б добавлено влияние возможного верхнего конвективного пе- 

 
Таблица 4.6. Высотные распределения частиц. 

 

реноса частиц для верхней половины кривой распределения и для обеих половин-нижней 

и верхней, на рис. 4.10в, ослабляющее мощность аэрозольного слоя. Кривая 4.10г, 

учитывающая верхний конвективно-турбулентный перенос и седиментацию, характерно 

для более крупнодисперсных частиц. 

 
 

№ Определяю-

щие факторы 

Прогностические 
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Формулы распределения 
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Характеристики распределения: N0 – начальная концентрация частиц, D = 10
3
 -10

5
 см

2
сек- коэффициент 

турбулентной диффузии, vg =0,01-0,1 смсек - скорость седиментации, w, смсек - скорость нисходяще-

го )( w , восходящего движения воздуха; для средних условий: w  0, k = 10
-5

-10
-6

 сек 
-1

- коэффициент, 

характеризующий сток частиц из данного диапазона размеров. 
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Рис. 4.10. Примеры вертикальных профилей частиц внутри аэрозольного слоя, рассчитанные: а - по 

формуле 2, б - верхняя половина кривой по формуле 3 и нижняя - по формуле 2, в - по формуле 3, г 

- по формуле 1 из таблицы 4.6.. 

 
Пример 4.25. Выразить скорость изменения концентрации частиц при конвективной диффузии (4.58) в де-

картовых координатах (x. y. z). 

Поскольку в декартовой системе координат оператор Лапласа 

222222 zyx   (скалярное произведение оператора набла на себя), то можно за-

писать  
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Глава 5. ЭЛЕКТРИЧЕСКИЕ СВОЙСТВА АЭРОЗОЛЕЙ 

 

5.1. Электризация аэрозоля 

 

Аэрозольные системы в атмосфере несут в себе электрический заряд и практически 

определяют довольно большое разнообразие её электрических проявлений. Электризация 

аэрозоля обусловлено процессами его образования и взаимодействия с окружающей газо-

вой средой. Явления, связанные с электрическими свойствами аэрозолей, имеют очень 

большое практическое значение для понимания их физико-химической активности. Заряд 

аэрозоля является важным фактором, определяющим внутреннюю структурную особен-

ность частиц в процессе их нуклеации, коагуляцию частиц внутри аэрозольной системы, 

захват частицами извне атмосферных ионов, конденсационный рост частиц, осаждение, 

улавливание заряженных частиц под влиянием внешнего электрического поля 3, 5, 9, 14. 

Принципиальную важность представляют вопросы, связанные с зарядкой частиц в усло-

виях ионизирующего облучения, которое воздействует на аэрозольную систему. Это об-

лучение может быть внешним, действующим на окружающую атмосферу, но возможны 

случаи когда радионуклиды включены в состав частиц 4, 8, 10. 

 Изучение аэрозольных частиц проводили по их подвижности под влиянием элек-

трического поля, например, по движению заряженных частиц в электрическом поле впер-

вые удалось определить заряд электрона. Важной характеристикой аэрозоля является пе-

рераспределение зарядов по его дисперсному составу, скорости переноса и осаждения за-

рядов из воздушной взвеси. Действием электрических сил пользовались для высокоэф-

фективной очистки воздуха, предсказания условий взрывоопасности пылевых систем 1, 

2. 

 

5.2. Подвижность ионов 

 

 Важной характеристикой кинетики заряженной частицы в электрическом поле яв-

ляется её подвижность-средняя направленная скорость, приобретаемая заряженной части-

цей при её движении в электрическом поле, напряженность которого равна единице. Если 

v -средняя скорость иона, получаемая в электрическом поле при напряженности поля E, 

то его подвижность BE можно оценить из выражения 

 

EBv E                                                                (5.1) 

 

 В чистом газе подвижность ионов высока и может составлять, например, для чи-

стого азота v  – 1,410
5 

м/с. Добавление малейших примесей в чистые газы снижает по-

движность на несколько порядков. Скорость отрицательных ионов несколько выше, чем 

положительных 15. 

 Для заряженной частицы радиусом r , несущий заряд q , в газовой среде с вязко-

стью  подвижность в электрическом поле единичной напряжённостью будет равен  

 

r

qC
B c

E
 6

                                                            (5.2) 

 

 Здесь величина заряда частицы может быть выражена следующим образом: q = ne, 

где n число элементарных зарядов на частице, e –элементарный заряд (е = 1,610
-19

 Кл 

(СИ) – элементарный заряд (заряд электрона)), Сс-поправка Каннингема на размер частиц 

(см. 3.9.1 гл.3). 
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 Подвижность позволяет сравнивать частицы с различными зарядами, сравнивая 

получаемые их скорости в электрическом поле. По значениям подвижности заряженной 

частицы и напряженности электрического поля можно легко определить действующую на  

нее электрическую силу. Однако заряд q частицы и напряженность электрического поля 

E


 в воздухе может меняться от точки к точке. В этом случае траектория частицы меняет-

ся сложным образом. Тогда, исключив влияние времени t, можно оценить скорость аэро-

золя с помощью формулы (5.1), если известны q и E


. 

 
 Пример 5.1. Определить подвижность и скорость частицы радиусом 0,5 мкм, содержащий n=10

2
 

элементарных зарядов в воздухе при температуре 20 
0
С в электрическом поле напряжённостью 310

4
 вм.  

Из уравнений (5.2) и (5,1), соответственно, получим (при температуре 20 
0
С вязкость воздуха  

 = 1,8310
-5

кг/мсек и Сс =1,176 при r =0.5 мкм, см 3.9.1): 

см
мсмкг

КлcмкгКл
v /1027,3

105,01083,114,36

176,1/(4103 106,110 3

5

)
2192

6















; 

)//()/1009,1/103//1027,3 (
743

мВсммВсмBE


  

 Здесь подвижность BE представляет скорость частицы в электрическом поле напряжённостью 

1кгм(с2
Кл)=1Вм. 

 

5.3. Механизмы зарядки частиц аэрозоля 

 

 К основным процессам электризации частиц в воздушной взвеси относятся 2, 5, 9: 

1. Прямая ионизация частиц. Эффект этой ионизации вызывается потоком высоко-

энергетических атомов и молекул, а так же ионов, вводимых (инжектируемых) в рассмат-

риваемый объёма воздуха (но не электромагнитным излучением). При этом зарядка ча-

стиц происходит в основном вследствие захвата ими ионизированных молекул воздуха, а 

не путем прямой ионизации. 

2. Статическая электризация. Этот процесс может происходить за счет действия 

различных механизмов: 

– Электризация при распылении жидкостей. При распылении жидкостей образующиеся 

мелкодисперсные капли в основном заряжаются отрицательно, крупнодисперсные капли 

несут положительный или нейтральный заряд. Это связано с разрушением так называемо-

го двойного электрического слоя, который образуется в результате возрастания концен-

трации электронов и отрицательных ионов в верхнем слое жидкости с высокой диэлек-

трической проницаемостью (например, в воде) благодаря действию поверхностных сил  

– Электризация трением. Частицы могут заряжаться при взаимодействии между собой 

или с поверхностями. К примеру, при трении двух веществ, приведённых в табл. 1, более 

вероятно, что положительный заряд получит предыдущий материал, а отрицательный –

последующий. 

 
Таблица 5.1. Вероятный заряд веществ частиц при электризации трением. 

(+)  трение
 (-): асбест, стекло, кварц, свинец, гипс, цинк, медь, серебро, кремний, сера. 

 

 Поток аэрозолей через незаземленный газоход может привести к накоплению на 

нём значительного заряда, приводящий к искрам. Повышение влажности (более 50-60 %) 

приводит к снижению электризации трением. 

– Ионизация в пламени. В пламени присутствуют положительные ионы. Вопрос о преоб-

ладании отрицательных ионов и свободных электронов в пламени является спорным. 

Наличие в пламени частиц вещества (например, сажи) существенно увеличивает заряд. В 

реакционной зоне воздушно-углеродного или кислородно-углеродного пламени концен-

трация положительных ионов составляет 10
9
-10

12
 см

-3
. Эффект ионизация в пламени пред-

ставляет повышенный интерес в таких областях, как прямое получение электрической 

энергии, управление электрическим полем процессов горения и т. д. 
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– Контактная электризация. При этом процессе электроны с чистых сухих металличе-

ских поверхностей частиц, находящихся в соприкосновении, перемещаются внутрь ме-

талла с более низкой работой выхода электронов. 

– Электролитические эффекты. В этом случае жидко-капельные частицы с высокой ди-

электрической проницаемостью, обмениваются ионами с металлическими или  другими  

твердыми  поверхностями. Например, капли воды, стекающие с поверхности металла, 

уносят с собой значительный заряд. 

3. Столкновения с ионами или ионными кластерами (в присутствии внешнего 

электрического поля и без него). Это наиболее изученный механизм ионизации частиц. 

Ионы в воздухе могут образоваться в процессе радиоактивного распада изотопов (за счет 

энергии α-, β-, γ- лучей) и при электрических разрядах различного типа. 

Зарядка частиц происходит за счет следующих процессов: 

диффузионной зарядки частиц при столкновении с диффундирующими ионами в отсут-

ствие внешнего электрического поля; 

зарядки в электрическом поле при столкновении частиц с ионами, движущимися по 

направлению внешнего электрического поля. Эти процессы зарядки могут действовать по 

отдельности или совместно, которые можно рассматривать как аналоги молекулярной и  

конвективной диффузии. Скорость зарядки в электрическом поле выше, чем при диффу-

зионном процессе. Для мелкодисперсных частиц диффузионная зарядка играет большую 

роль даже в присутствии внешнего электрического поля. 

 

5.3.1. Диффузионная зарядка частиц 

 

При диффузионной зарядке, как было указано выше, столкновение ионов с части-

цами – результат хаотического теплового движения ионов, при этом частицы заряжаются 

униполярными ионами (ионами одного знака) в отсутствии приложенного электрического 

поля. Элементарная теория диффузионной зарядки была разработана Уайтом на основа-

нии молекулярно-кинетической теории 5, 15. Эта теория содержит ряд упрощающих 

предположений, которые сводятся к следующему: 1) частицы сферические (или изомет-

рические), 2) частицы аэрозоля монодисперсные (полидисперсность усложняет, но не 

опровергает теорию), 3) частицы не взаимодействуют между собой (что можно принять 

при их малой счетной концентрации), 4) около каждой частицы концентрация ионов и 

электрическое поле однородны, 5) броуновским движением самих частиц можно прене-

бречь. 

 Количество ионов, сталкивающихся со сферической частицей радиусом r за едини-

цу времени, равно 

 

Nsv
dt

dN
ск ,                                                                    (5.3) 

 

где s=r
2
 – сечение частицы радиуса r, N – количество ионов, vск - среднеквадратичная 

скорость ионов 

В соответствии с молекулярно-кинетической теорией плотность ионов в потенци-

альном поле изменяется по закону 5, 12: 

 

)/exp(0 kTWNN  ,                                                            (5.4) 

 

где N – средняя концентрация  ионов, W – потенциальная энергия иона на расстоянии R от 

центра частицы, содержащей n элементарных зарядов того же знака: RneW /2 ; чис-

ловой коэффициент  04/1 , где электрическая постоянная ε0 =8.85·10
-12

 Кл 
2
/Нм2

,  

диэлектрическая проницаемость в воздухе   1. 
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 Скорость изменения числа ионов (5.3) с учётом выше сделанных предположений и 

формулы (5.4) запишется в виде 

 

)/exp( 2

0 RkTneNsv
dt

dN
ск  .                                             (5.5) 

 

 Интегрирование этого уравнения, если частица не имеет первоначального заряда, 

даёт следующее количество элементарных зарядов:  

 

)1ln(
2

0

2 kT

teNrv

e

rkT
n ск 


                                                  (5.6) 

 

Отсюда результаты теории Уайта можно представить в виде  

 

)/1ln(/ ttnn  ,                                                           (5.7) 

 

где )/( 2erkTn  , характерный заряд частицы, приобретаемый ею за характерное время 

зарядки )/( 2

0 eNrvkTt ск  . 

 График зависимости (5.7) представлен на рис. 5.1. Отсюда видно, что быстрый рост 

заряда по времени сменяется затем более медленным ростом. По формуле (5.7) не учи-

тывается факт существования предельного заряда, выше которого начинается эмиссия 

электронов с поверхности заряжае-

мой частицы. Кроме того при выводе 

этой формулы полагалось, что сред-

няя длина свободного пробега ионов 

меньше или порядка размера части-

цы. Более серьёзный недостаток в 

выводе (5.7) заключается в не учёте 

стохастического характера приобре-

тения частицей заряда. Эти неточно-

сти учтены в более строгой теории 

Фукса – Брикарда 13. Однако ис-

пользование формулы (5.7) оправды-

вается ввиду того, что она даёт удо-

влетворительное приближение и более проще, чем точная теория Фукса – Брикарда. 

 
 Пример 5.2. Оценить величину диффузионного заряда частицы радиусом 5 мкм за 10 сек при тем-

пературе 20 
0
С в среде с концентрацией ионов 5·10

14
 м

-3
 (k=1,38·10

-23
 ДжK , e = 1,6 10

-19
Кл,  

vск=5·10
2
 мc). 

Вначале оценим, в соответствии с (5.7), характерный заряд и характерное время зарядки частицы: 

,10

2232212-2362

1018,1

))/1038,1( /  108.8514,34/1/(293/1038,1105)/(






КлДжмНКлККДжмerkTn 

 

,100,6

))1038,1() /  108.8514,34/(15·10/ 5·1010514.3/(293/1038,1

)/(

2

2232212-3-142623

2

0

   
c

КлмНКлмcммККДж

eNrvkTt ск











 
8210

100,2))106/(101ln(1018,1)/1ln(


  ttnn . 

 

 

 
Рис. 5.1 График формулы (5.7). 
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5.3.2. Зарядка частиц в электрическом поле 

 

В отличие от диффузионной зарядки, зарядка в электрическом поле происходит в 

потоке униполярных ионов, совершающих упорядоченное движение под влиянием элек-

трического поля. При попадании в этот поток незаряженной частицы поле вокруг неё ис-

кажается как показано на рис 5.2а. Газовые ионы, двигаясь по силовым линиям, ограни-

ченным углом , заряжают частицу. Электрическое поле в любой точке поверхности ча-

стицы, помещённое в первоначально однородное электрическое поле E0 представляется в 

виде 5: 

 

 cos 0EE                                                     (5.8) 

 

где )2/(3   ;  - диэлектрическая проницаемость частицы.  

По мере истечения времени кон-

фигурация поля быстро изменяется (рис. 

5.2б). Это приводит к ослаблению ин-

тенсивности процесса зарядки частицы, 

и в пределе к её прекращению, т. е. к за-

рядовому насыщению частицы.  

В соответствии с (5.8), в отличие 

от предыдущего случая диффузионной 

зарядки в процессе зарядки в электриче-

ском поле происходит насыщение ча-

стицы зарядом, предельная (наиболь-

шая) величина ns которого для частицы 

радиусом r оценивается как 

 

e

rE
ns




2

0 .                                                              (5.9) 

 

Предельный заряд характеризует условия начала спонтанной эмиссии электронов 

частицей, когда её поверхностная напряженность становится равной напряженности 

внешнего поля. В этом случае в пределе  0 и поверхностная напряжённость поля при 

зарядовом насыщении 0EEs  , Тогда: 

 

e

rE
n s

s


2

 .                                                         (5.10) 

 

 При напряжённости электрического поля sE начинается эмиссия электронов и 

ионов с поверхности частицы. Для электронов мВsE /109,9 8 , для ионов 

мВsE /1001,20 9 . 

Экспериментально установлено, что заряд капли может достигнуть предельного 

значения для очень маленьких капель. Это связано с дополнительным ограничением, ко-

торое накладывается на заряд капель, известное как предел Релея. Капли с насыщенным 

зарядом будут испаряться до тех пор, пока внешняя сила электрического поля на поверх-

ности капли не превысит внутреннюю силу её поверхностного натяжения. В это время си-

лы отталкивания зарядов одинакового знака разорвут каплю на части, в результате обра-

зуются несколько более мелких капель и заряд распределится по большей поверхности 

 
Рис. 5. 2. Зарядка частицы в электрическом поле 

(штриховые линии показывают границы поля, пере-

крываемого частицей): а-незаряженная частица, б –

заряженная частица.  
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частиц. Число зарядов необходимых для разрыва капли определяется формулой Релея, 

правильность которой подтверждено экспериментально 16: 

 



 3161 r

e
nr  ,                                                          (5.11) 

 

где  - поверхностное натяжение капли. 

На рис. 5.3 показано отношение предела 

Релея nr к величине предельного заряда водяных 

капель в зависимости от их размеров. Это отно-

шение характеризует устойчивость капли по от-

ношению к зарядовому насыщению их поверх-

ности. Из рис. 5.3 видно, что размельчение или 

разрыв капель до более тонкодисперсных частиц 

происходит в случае ионной зарядки, чем при 

электронной зарядке. Расчёт показывает, что по-

ложительно заряженная капля будет непрерывно 

уменьшаться, приближаясь до молекулярных 

размеров, а отрицательно заряженная капля дро-

бится до субмикронных размеров (см. пример 

5.6). 

 Приравняв предел Релея (5.11) и ионные или электронные пределы (5.10) опреде-

лим размер капли r
*
, не распадающийся при испарении: 

 

2

32

sE
r


 .                                                (5.12) 

 

Результаты теории зарядки частиц во внешнем поле, как и в предыдущем случае, 

представляется в безразмерном виде: 

 

)/(/ 0tttnn s  ,                                                            (5.13) 

 

где )/(1 00 EeBNt  -рассматривается как постоянная времени, характеризующая быстроту 

зарядки частицы (за время t0 частица получит 

половину предельного заряда).  

График формулы (5.13) представлен на 

рис. 5.4. Из (5.10) следует, что чем крупнее ча-

стица, тем больше ее предельный заряд, но по-

стоянная времени t0 в (5.13) не зависит от раз-

мера частицы, а относительные скорости заряд-

ки частиц различных размеров  одинаковы. От-

сюда следует, что в поле электростатического 

осадителя частицы различных размеров за оди-

наковый промежуток времени будут заряжаться 

до одинакового значения. 

В действительности диффузионная за-

рядка и зарядка частиц в электрическом поле 

происходит одновременно. Однако учёт совместного действия этих процессов вызывает 

определённые затруднения. Во первых, при диффузионной зарядке, в противовес зарядки 

в электрическом поле, не существует предельного заряда, приобретаемого частицей. Во 

 
Рис. 5.3. Отношения предела Рэлея nr к 

ионному (1) и электронному (2) ns преде-

лам.  

 
Рис. 5.4. График формулы (5.13). 
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вторых, заряд при диффузионной зарядке линейно зависит от размера частиц, а при заряд-

ке в электрическом поле заряд приобретаемый частицей зависит от квадрата её радиуса. 

По сравнении с измерениями заряда мелкодисперсных частиц отдельный учёт этих меха-

низмов приводит к заниженным оценкам, тогда как совместный их учёт даёт приемлемые 

результаты. 

 
Пример 5.3. Напряжённость электрического поля Земли над океаном составляет E0=1,2810

2
.Вм 

Оценить предельный заряд частицы, который может приобрести в этом поле частица радиусом 0,5 мкм, если 

 =3. 

Из формулы (5.9) получаем 02,0sn ионов на частице. 

Пример 5.4. Определить наибольший положительный заряд частицы радиусом 0,005 мкм  

(Es =20,0110
9
Вм). 

 Из формулы (5.10) находим 

зарядовединичных   5,347
2

1085,814,34
106,1

)105()()(1001,20
22

12

19

22929






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








мсмкг
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мсКлмкг
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Пример 5.5. Оценить предел Релея для водяной капли радиусом 0,5 мкм, если поверхностное натя-

жение воды 72,710
-3

Нм 

Из формулы (5.11) получим  

зарядов.единичных  1045,4

)(85,814,34105,0107,7214,316
106,1

1

4

22363

19






 


НмКлммН

Кл
n

 

Пример 5.6. Оценить радиус насыщенный зарядом капли, не распадающийся при испарении.  

 Оценка по формуле (5.12) даёт  

)(1085,814,34)1001,20(

107,7214,332

221229

3

НмКлКлН

мН
r











 

Пример 5.7. В секции зарядки электростатического осадителя время зарядки частицы равно 0.4с. 

Какую часть предельного заряда приобретают эти частицы, если концентрация ионов N0=10
13

 м
-3

. Подвиж-

ность ионов BЕ = 1,410
-4

 (мс) (Вм). 

В соответствии с формулой (5.13) получим: 

c
мВсмКлм

ВмКл
t 158,0

)//()/(104,1106,131014,3

/1085,814,34

41913

12

0 









   и   %72/ snn .  

Следовательно, частицы получат 72% предельного заряда. Это отношение не зависит от размеров 

частиц. 

 

5.3.3. Зарядка аэрозоля в коронном разряде 

 

 Для зарядки аэрозольных частиц широко используется электрическое поле с ко-

ронным разрядом. Это поле создаётся электродами разной конфигурации, между которы-

ми может возникать резко неравномерное электрическое поле, например,  проволока-

цилиндр или точка-плоскость. При возрастании разности потенциалов между электродами 

может наступить момент, когда в непосредственной близости от проволоки произойдет 

электрический пробой, сопровождающийся свечением – коронным разрядом. На пробой 

обычно указывает голубое свечение, называемое коронным зарядом. 

  При коронном заряде возникают две отчётливые характерные электрические 

зоны (рис. 4.5). Первая зона короны (зона чехла короны)-область, где происходит столк-

новение ионов, покидающих коронирующий провод с молекулами газа, т. е. локальный 

электрический пробой. При достаточной скорости ионов их столкновение с молекулами 

газа приводит к возникновению дополнительных ионов. Данный процесс может лавино-

образно продолжаться, порождая большое количество ионов одного знака, которые поки-

дают зону чехла короны и устремляются к противоположному электроду. Вторая пассив-

ная зона – это все межэлектродное пространство  за исключением зоны чехла короны. 

Здесь ионы движутся по силовым линиям и присоединяются к газовым молекулам. 
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 В результате образуется облако медленно движущихся ионов с зарядами того же 

знака, что и у коронирующего электрода (объемный заряд). Заряд короны может быть от-

рицательным и положительным. При движении к пассивному электроду ионы создают для 

аэрозольных частиц поле униполярной зарядки. 

Характерная концентрация ионов в этом поле-

порядка 10
7
 – 10

9
 см

3
. На коронирующем проводе 

отрицательная корона создает отдельные очаги 

свечения, а положительная – непрерывное свече-

ние. 

 Для очистки промышленных газов в элек-

трофильтрах используют отрицательную корону, 

которая более стабильна по сравнению с положи-

тельной. Поэтому ею сравнительно легко можно 

управлять при более высоких напряжениях и токах 

до появления искрового разряда. Это важно для 

повышения эффективности электрофильтров. 

 При коронном разряде образуются озон и 

оксиды азота. Этот процесс происходит менее ин-

тенсивно при положительной короне, чем при отрицательном. Поэтому для очистки воз-

духа помещений желательно заряжать аэрозольные частицы в положительной короне, хо-

тя степень очистки при этом ниже. 

 Характеристики короны сильно различаются для различных газов, ввиду различия 

эмиссии ими электронов и подвижности образующихся ионов.  

 

5.4. Распределение зарядов в воздушной взвеси 

 

 В обычных условиях в атмосферном воздухе в приблизительно равных количествах 

присутствуют ионы обоих знаков. Отсюда следует, что вероятность зарядки аэрозолей 

ионами одного знака (униполярная зарядки) должна быть очень мала. Вместе с тем 

наблюдения показывают, что значительная часть аэрозолей в воздушной взвеси обладает 

зарядом. В качестве основных источников зарядки аэрозольных частиц выступают сво-

бодные ионы.  

 Главными ионизаторами атмосферного воздуха являются остаточное излучение 

радиоактивных веществ земной коры и космическое излучение. Над сушей повышенная 

радиоактивность обуславливается наличием урана, тория с соответствующим образовани-

ем радиоактивных газов радона и тория, поступающие в атмосферу по почвенным капил-

лярам, из горных пород и грунта и продуктами их распада. Повышенный радиоактивный 

фон наблюдается на участках земной коры, содержащие радиоактивный калий. К основ-

ным радиоактивным породам относятся граниты, гнейсы, сланцы, вулканические туфы, 

металлические руды, фосфориты. Наиболее повышенная проницаемость радиоактивных 

газов проявляется в зонах тектонических нарушений, особенно в крупных разломах. Над 

сушей концентрация свободных ионов намного (более чем на порядок) выше, чем над по-

верхностью морей и океанов. Колебания ионизации воздуха прямо связано с солнечно-

магнитными возмущениями и реакцией Земли 8, 14.  

 Атмосферные ионы классифицируются в соответствии с их распределением (про-

центным соотношением числа ионов) по подвижности (табл. 5.2),  которые  имеют  

тенденцию к исчезновению путем рекомбинации и присоединения к аэрозольным части-

цам. Время существования (жизни) этих ионов обратно пропорциональна их подвижно-

сти, зависящее от их размера. Отрицательные атмосферные ионы имеют меньший размер, 

их время жизни составляют несколько минут, в то время как положительные ионы имеют 

больший размер, время их жизни - несколько десятков минут. Пространственный заряд 

определяется соотношением концентраций положительных и отрицательных ионов. 

 
Рис.5.5. Зоны короны и изменение 

напряженности в межэлектродном 

промежутке 5. 
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Обычно это отношение больше единицы и зависит от таких факторов, таких как климат, 

сезон года, время суток и место наблюдения. 

 
Табл. 5.2 Характеристики ионов в атмосферном воздухе. 

№ Группа  

ионов 

Радиус 

ионов r, 

мкм 

Подвижность, 

Bz (см
2
/Всек) 

Время 

жизни, 

с 

Характеристики 

1 Лёгкие  0.001-0.003 3.0-0.1 10
2 Малый размер, высокая подвиж-

ность, короткое время жизни (малые 

ионы, связанные с молекулярными 

кластерами) 

2 Средние 0.003-0.03 0.1-0.005 (10
2
 

10
3
) 

Промежуточный размер, более мед-

ленные, чем малые ионы 

3 Тяжёлые и уль-

тратяжёлые 

>0.03 0.005-0.002 10
3
 Медленные ионы, агрегатируются на 

пылеобразных частицах (ионы Лан-

жевена) 

 

 Процесс зарядки частиц происходит непрерывно. Исходя из особенностей фракци-

онного состава аэрозолей можно утверждать, что наиболее эффективными процессами 

ограничения времени жизни малых и средних ионов являются процессы присоединения 

или конденсации газовых молекул, в основном паров воды и аэрозолеобразующих соеди-

нений (см.  3.2), а так же прилипание к более крупнодисперсным частицам, в то время 

как время жизни тяжёлых и ультратяжёлых ионов обусловлено их переносом или  нейтра-

лизацией путём взаимных столкновений и столкновений с встречными предметами. В пе-

риоды между выпадения осадков малые ионы и, соответственно, величины  зарядов на ча-

стицах атмосферных аэрозолей могут находятся в равновесии. В этом случае можно гово-

рить об условии равновесия аэрозолей данного (фиксированного) размера, включающие 

определенные фракции незаряженных и заряженных частиц (содержащие по одному, два 

и более зарядов). Тогда, несмотря на непрерывность процессов зарядки и нейтрализации 

отдельно взятой частицы, содержание заряженных частиц в  какой-либо зарядовой фрак-

ции атмосферного аэрозоля как целого должно оставаться неизменным.  

 Рассмотрим теоретические подход к описанию равновесия биполярных зарядов на 

аэрозольных частицах на основе классической теории 5, 13. Пусть в некотором интерва-

ле радиусов концентрация частиц зарядовой фракции равно 

 

  NNNN 0 ,                                                       (5.14) 

 

где N0, N+, и N_ - концентрации, соответственно, незаряженных, положительно и отрица-

тельно заряженных частиц. 

 полагается, что система частиц зарядовой фракции находится в динамическом 

электрическом равновесии, к которой применим закон Больцмана. Тогда число частиц с 

энергией E будет равно 

 

)/exp()( kTEAEN  ,                                                  (5.15) 

 

где А-нормировочная константа. 

 Считается, что рассматриваемая система частиц в целом нейтральна, т. е. N+=N, 

причём эти частицы можно считать сферичными и монодисперсными. К энергии частиц в 

отсутствии поля E0 добавляется электростатическая энергия Eэл=кn
2
e

2
/d (не зависимо от 

знака заряда): 

 

E = E0 + кn
2
e

2
/d                                                          (5.16) 
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 С учётом (5.16) в (5.15) число частиц, содержащих n элементарных зарядов одного 

знака будет равно  

 

)/exp()( 22

0 dkTenNEN  ,                                              (5.17) 

 

где )/exp()( 00 kTEAEN  -концентрация незаряженных частиц. 

 Из приведённых рассуждений для равновесного распределения заряда на частицах 

монодисперсного аэрозоля можно записать (см. пример 5.8) 

 






 )/exp()/exp()( 2222 dkTendkTennf                                 (5.18) 

 

где f(n) – доля частиц аэрозоля диаметром d из общего числа частиц, содержащих n заря-

дов одного знака. Это распределение не зависит от концентраций ионов и аэрозоля. 

 Эта формула при размерах частиц с d  0,001мкм может быть аппроксимирована  

следующей более удобной формулой (см. пример 5.9) 

 

)/exp()( 22 dkTenAnf   ,                                         (5.19) 

 

где dkTeA  /
2


 -предэкспоненциальное выражение не зависящее от n. 

 Отсюда средний заряд одного знака на частице может быть оценен как 

 

 








 )/()()( 2edkTdnnfnnfnn  .                             (5.20) 

 

 Здесь n -среднее число зарядов обоих знаков. 

 Для наглядных представлений в табл. 5.3 приведены оценки равновесного распре-

деления заряда для частиц монодисперсного аэрозоля при Т=20
0
С.  

 
Таблица 5.3. Равновесное распределение заряда -доля частиц с зарядом любого знака, при Т=20

0
С 5. 

Количество зарядов на частице 

d, мкм 0 1 2 3 4 5 6 7 8 сред-

ний 

заряд  

0,01  

0,02  

0,05  

0,1  

0,2  

0,5  

1,0  

2,0  

5,0 

0,994 

0,948 

0,606 

0,428 

0,303 

0,191 

0,135 

0,096 

0,061 

0,006  

0,052  

0,380 

0,479 

0,453 

0,341 

0,256 

0,186 

0,120 

 

 

0,012  

0,084 

0,190 

0,241 

0,215 

0,171 

0,116 

 

 

 

0,005 

0,045 

0,135 

0,161 

0,148 

0,109 

 

 

 

 

0,006  

0,060 

0,107 

0,120 

0,101 

 

 

 

 

 

0,021 

0,064 

0,093 

0,091 

 

 

 

 

 

0,006 

0,034 

0,067 

0,080 

 

 

 

 

 

0,001 

0,016 

0,046 

0,069 

 

 

 

 

 

 

0,007  

0,030  

0,058 

0,006 

0,052 

0,403 

0,662 

0,992 

1,616 

2,300 

3,251 

5,061 

 

 Установление равновесного распределения зарядов на частицах аэрозоля – дина-

мический процесс, который может установиться по истечении некоторого времени при 

определённых условиях. В условиях атмосферы этот процесс определяется многими ста-

тистически обусловленными факторами. Для описания скорости этого процесса вводится 

понятие равновесного половинного времени 2/1t , по истечении которого достигается по-

ловина среднего равновесного заряда на частице (см. табл. 5.3). В 11 для расчёта этого 

времени получено полуэмпирическое выражение: 
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qNt 4/693,02/1  ,                                                      (5.21) 

 

где q - скорость ионообразования. 

 Соотношение (5.21) показывает, что равновесное распределение зарядов наступает 

при меньших концентрациях аэрозоля и при возрастании скорости ионообразования, т. е. 

концентрации свободных ионов. Это свойство зарядки частиц используется для нейтрали-

зации их заряда путём порождения биполярных ионов, например с помощью ионизирую-

щих излучений. 

 
 Пример 5.8. Получить формулу (5.18), пологая равное количество положительных N+ и отрицатель-

ных частиц N+ в единице объёма воздуха. 

 Суммарное количество ионов составляет  

 

NNNc 20  . 

 

 Доля частиц, содержащих n зарядов ,будет равна  

 















 

)/22exp(

)/22exp(

1

)/exp(
0

2

)/22exp(
/)(

22
0

0

dkTen

dkTen

dkTenNN

dkTenN
NNnf c








 

 Пример 5.9. При T=const и d > 10
-6

 мкм используем аппроксимационное выражение  

 

)1/(5,0)9exp()4exp()exp()(
2

 yyyyynex  . 

 

Поскольку  

/)2
0

/(
00 yNNNN  , где y= dkTe /

2
 . то для (5.17) получается аппроксимационное выражение 

(5.19). 

Пример 5.10. Концентрация аэрозоля N = 510
3
 см

-3
. а скорость ионообразования q =10 ион(см

3
с). 

Оценить время установления равновесного распределения зарядов на частицах аэрозоля. 

ctt
2

2/1 107,12  . 

 

5.5. Кинетика  частиц в электрическом поле 

 

На основе изучения процесса зарядки аэрозольных частиц и влияния на них элек-

трических сил разрабатываются аэрозольные модели, описывающие движение заряжен-

ных частиц в электрическом поле. С учётом электрических сил уравнение движения заря-

женной частицы запишется в виде (см. глава 3): 

 

E
FFF

dt

vd
m сопg



                                               (5.22) 

или 

BEqugv
dt

vd 


                                                   (5.23) 

 

где   cCrB
1

6


   – подвижность частицы. 

 Пусть скорость надвигающихся потоков воздуха u


=const, тогда сумма векторов 

в уравнении constvgu  0


  и уравнение (5.23) принимает вид  
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BEqvv
dt

vd 


 0 .                                                   (5.24) 

 

 Переходя, как и в 5 к безразмерным скоростям 0/ vvv


  и 0/ vBEqv


  ( v 


может быть положительным и отрицательным) запишем уравнение (5.24) в виде 

 

vv
dt

vd


 


1 .                                                    (5.25) 

 Здесь если 1v


, то электрические силы будут преобладать над гравитационными 

и инерционными силами. При этом, поскольку обычно  мало, то слева в уравнении (5.25) 

инерционным членом можно пренебречь, и это уравнение приводится к виду 

 

vv 


     или     BEqv


 .                                           (5.26) 

 

 Пологая заряд частицы равным предельному, второе уравнение (5.26) можно запи-

сать в виде 

 

 6/0 crCEEw  .                                                (5.27) 

 
 Пример 5.11. Оценить скорость электрического дрейфа частиц сажи по формуле (5.27), если =3, 

E=73,2 10
4
В/м, E0=50,01 10

4
В/м, r = 0,05мкм, =1.8310

5
 кг(мс), Сс=2.78. 

 

см
смкг

НмКлммВмВ
w /92,4

)/(1083,114,36

)//(1085,814,3478,2105,5/1001,50/102,733

5

2212744











 

 

5.6. Эффективность электрофильтров 

 

 Действие электрофильтров – пылеуловителей, основано на улавливании частиц 

пыли или капель жидкости с помощью электрических сил. При этом производится очист-

ка газов, включая следующие последовательные этапы 1, 6:  

 зарядка аэрозольных частиц в газе;  

 движение и осаждение заряженных  частиц на электродах; 

 удаление осаждённых аэрозольных частиц с электродов.  

 При очистке между электродами электрофильтра образуется коронный разряд, и 

происходит электронизация газа в поле коронного разряда. Зарядка частиц происходит по 

двум механизмам: диффузией ионов и ионами, двигающимися в направлении силовых 

линий поля. Первый механизм преобладает при размерах частиц менее 0,2 мкм, второй – 

более 0,5 мкм и для частиц в промежуточном интервале размеров 0,2–0,5 мкм эффективны 

оба механизма. Важно отметить, что предельный заряд для частиц размером более 0,5 мкм 

пропорционален квадрату их радиуса, а для частиц размером меньше 0,2 мкм – их радиу-

су.  Для промышленной газоочистки предпочтительно используется отрицательная ко-

рона, так как она более стабильна и позволяет получить высокие напряжения и ток. 

 Основная характеристика электрофильтра его эффективность или степень очистки. 

Эта характеристика оценивается несколькими способами:  

 по содержанию улавливаемого продукта на входе и выходе электрофильтра: 

 

вх

выхвх

G

GG 
 ,                                                    (5.28а) 
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где Gвх - массовый расход улавливаемого на входе и Gвых - улавливаемого на выходе про-

дукта в электрофильтре, кг/с; 

 по содержанию поступающего в электрофильтр и по количеству уловленного в нем 

вещества: 

вх

ул

G

G
 ,                                                   (5.28б) 

 

где Gул - массовый расход уловленной пыли; 

 по количеству уловленного в аппарате продукта и сумме количеств уловленного и 

выходящего из аппарата продукта: 

 

выхул

ул

GG

G


 .                                                (5.28в) 

 

 Парциальная эффективность электрофильтра, в соответствии с определением 

(5.28), может оценена в соответствии со следующим выражением, известным как уравне-

ние Дэйча 1, 7, проверенном на практике:  

 

)exp(1 wf ,                                            (5.29) 

 

w – скорость дрейфа частиц, м/с; f – параметр Дэйча, величина которого может быть опре-

делена следующим образом: 

 

QSHtгvHLf /// 00  ,                                   (5.30) 

 

где L – длина активной зоны электрофильтра, м; H0 – межэлектродное расстояние, м; vг – 

скорость газов в активном сечении, м/с; t – время пребывания газов в активной зоне, с; S – 

площадь осаждения электрофильтра, м
2
; Q – количество очищаемых газов, м

3
/с. 

 Суммарная степень очистки газов n последовательно соединенных пылеулавлива-

ющих электрофильтров будет равна: 

 

 
n

n)1(1  , или при n  21  эта формула имеет вид: n
n )-(1-1   . 

(5.31) 

 

 При известном фракционном составе пыли на входе электрофильтра и фракцион-

ной степени очистки можно определить общую степень очистки по формуле: 

 

rN

i

Ф вхiфi
i

фiвхi  )100()100(  .                                         (5.32) 

или более точно  




0

)(
100

чddвхN
п .                                       (5.33) 

 

Здесь Фвхi - содержание и вхiN - соответственно, количество частиц данного размера 

каждой из i - ой фракций на входе в аппарат, %, фi -фракционная степень (коэффициент) 
очистки (отношение количества пыли данной фракции, уловленной в аппарате к количе-

ству входящей пыли той же фракции). 
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 По способу удаления частиц пыли и капельной жидкости, осажденных на электро-

дах, электрофильтры, соответственно, подразделяют на сухие и мокрые. Выбор  электро-

фильтра определяется параметрами и объемом очищаемого газа, требуемой степенью 

улавливания и фракционным составом частиц, а также условиями установки электрофиль-

тра. 
 
 Пример 5.12. Параметры электрофильтра эга-2-56-12-6-4 равны 6: суммарная длина полей –  

L=3,84 · 4=15,36 м, межэлектродное расстояние – H0 = 0,1375 м, скорость газа в активном сечении – vг = 1,5 

м/с; время пребывания газов – t = 10,24 с; площадь осаждения – S = 2100 м 
2
, количество очищаемых газов – 

Q = 375 м
3
/с. Оценить эффективность электрофильтра при скорости дрейфа равной 0,05 м/с. 

 

98.01
//147,74/05,0


 смcм
e . 

 Пример 5.13. Электрофильтр состоит из 3-ёх секций с коэффициентами очистки: 3=0,98, 

2=97%3, 1=95%3. Оценить суммарную степень очистки газов. 

 По формуле (5.31): 199993,0  . 

 Пример 5.14. Построить зависимость степени очистки электрофильтра в вероятностно-

логарифмической системе координат. 

 Зависимость ηп=f(r), построенная в вероятностно-логарифмической системе координат, приобретает 

вид прямой линии, и может быть записана в виде интеграла вероятности: 

 

 
50

/lg

2lg

50
/2lg

50
/lg

lg2

100
r

ч
rr

rr

e

rr

n








 

 , 

 

где lg r/r50- логарифм отношения текущего радиуса частиц r к радиусу частиц r50, осаждаемых с эффектив-

ностью 50%; lg ση - стандартное отклонение в функции распределения парциальных коэффициентов очист-

ки; r50 находят как абсциссу точки графика ηп=f(r) с ординатой равной 50%, а lg ση – из соотношения: 

501,84
lglglg dd 


 , 

 

где lg r84,1 – значение абсциссы точки графика ηп=f(r) с ординатой ηп=84,1%. 
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Глава 6. РАДИОАКТИВНЫЕ АЭРОЗОЛИ 

 

6.1. Радиоактивность аэрозоля и его распространённость в атмосфере. 

 

В атмосфере основными носителями радиоактивных нуклидов (радионуклидов) яв-

ляются аэрозоли, дисперсная фаза которых содержит радионуклиды. Кроме этого газовая 

среда аэрозолей может содержать радиоактивные газы (например, радиоактивные благо-

родные газы), которые в течение сравнительно длительного времени не присоединяются к 

аэрозольным частицам. 

Радиоактивность аэрозолей вызвано в результате постоянного действия как есте-

ственных так и антропогенных процессов. Соответственно различают естественную и ис-

кусственную (антропогенную) радиоактивность аэрозолей. К естественным радиоактив-

ным аэрозолям, содержащиеся в атмосфере в виде дисперсных частиц и газов, относятся 

3, 4, 6, 20: 

1. Газообразные продукты радиоактивных семейств урана-радия и тория - изотопы 

радона - радон -222 ( Rn222

86 ) в тесном смысле , радон-220 (торон Rn220

86 ) и радон-219 (акти-

нон Rn219

86 ), дочерние продукты их распада, находящиеся, главным образом, в аэрозольной 

форме, которые представляют собой не летучие при обычных условиях химические эле-

менты, относящиеся к металлам (Po, Bi, Рb и др.). 

Все изотопы радона радиоактивны и довольно быстро распадаются. Самый устой-

чивый изотоп Rn -222 распространяется на большие расстояния в атмосфере, менее устой-

чивые изотопы торон и актинон (вследствие малости времени их существования) присут-

ствуют у земной поверхности. В воздухе над океанами Rn - 220, Rn - 210 и продукты их 

распада практически отсутствуют; 

2. Радиоактивные изотопы, поступающие в атмосферу с пылью земного происхож-

дения (уран U-238, торий Th -232, уран U-235), а также при испарении брызг морской во-

ды (радиоактивный калий K-40); 

3. Радиоактивные изотопы алюминия, бериллия, кальция, попадающие в атмосферу 

с космической пылью, метеоритами и тектитами;  

4. Радиоактивные изотопы, образующиеся непосредственно в атмосфере при взаи-

модействии нейтронов космического излучения с ядрами атомов химических элементов 

воздуха (изотопы бериллия 
7
Be и 

10
Be, трития 

3
H, углерода 

14
C, фосфора 

32
P и 

33
P, серы 

35
S, 

хлора 
36

Cl, натрия 
22

Na и др.) образуется в стратосфере, где и отмечаются наибольшие их 

концентрации. 

Искусственные радиоактивные аэрозоли образуются в процессе получения ядерно-

го топлива, при работе АЭС, при переработке и захоронении радиоактивных отходов, при 

авариях на ядерных объектах, а также при запланированных взрывах ядерных устройств. 

Наиболее токсичным  из них считаются аэрозоли содержащие радиоактивные изотопы 
90

Sr, 
137

Cs, 
14

C, 
131

I 5, 2, 20. 

Высота и дальность распространение радиоактивных аэрозолей в атмосфере зави-

сит от мощности и высоты выброса радиоактивных частиц, от их дисперсного и природ-

ного состава, а также от метеорологических условий. Наиболее крупные частицы (сотни 

мкм и выше) быстро выпадают из атмосферы, распространяясь всего на десятки и сотни 

км от места взрыва (локальные выпадения). Однако в случае мощных ядерных взры-

вов(эквивалентных десяткам мегатонн тринитротолуола) радиоактивные частицы могут 

пройти в атмосфере тысячи км. Тонкодисперсные частицы заброшенные  в верхнюю тро-

посферу распространяются вдоль зонального пояса широт с запада на восток, а попавшие 

в стратосферу охватывают пространство в пределах всего полушария Земли, а в некото-
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рых случаях — в обоих полушарий, поэтому выпадения этих радиоактивных аэрозолей 

называются глобальными 10, 17, 19. 

 

6.2. Основные характеристики 

 

Радиоактивность изотопов характеризуется скоростью их распада, определяемой 

периодом полураспада Т1/2 – характерным временем, в течение которого распадается по-

ловина ядер данного изотопа. Период полураспада Т1/2 данного изотопа - величина посто-

янная, никак не зависит от внешних условий. Чем больше период полураспада, тем доль-

ше данный радиоизотоп создаёт радиоизлучение. Периодом полураспада совпадает со 

временем жизни  радиоактивного изотопа с точностью до коэффициента ln2=0,693, т. е.  

Т1/2  =0,693, где время  является величиной обратной постоянной распада, так что  = 1. 

К основным количественным характеристикам радиоактивности относятся: актив-

ность (количество радиоактивного вещества), доза и уровень (мощность дозы излучения) 

радиоактивного излучения. Соответствующие характеристики радиоактивности приведе-

ны в таблице 6.1. 

 
Таблица 6.1. Дозы радиоактивности изотопов 1, 4, 13. 

Физическая величина Определение Системная еди-

ница 

Внесистемная едини-

ца, переход к систем-

ной единице 

Активность (или 

скорость распада) 

нуклида в радиоак-

тивном источнике*,  

n 

Ожидаемое число n самопроиз-

вольных ядерных превращений за 

малый интервал времени dt (распад 

в единицу времени): n = dN/dt. 

Беккерель  

(1 Бк = сек
−1

). 

 

Кюри (Ки) 

1Ки=3.7·10
10

Бк 

Экспозиционная до-

за, dQ 

Суммарный электрический заряд 

dQ ионов одного знака, образую-

щегося под воздействием рентге-

новского и -излучения, в массе dm 

сухого воздуха при нормальных 

условиях (при условии полного 

использования ионизирующей спо-

собности электронов): dQ/dm. 

Кулон/килограмм 

(Кл/кг) 

1 Кл/кг  

Рентген (Р) 

1Р=2,58·10
−4

Кл/кг 

Поглощенная доза, 

dE 

Средняя энергия dE, переданная 

ионизирующим излучением веще-

ству с массой dm: D = dE/dm. 

Грей (Дж/кг) Рад (рад) 

1рад=0,01Гр 

Эквивалентная доза, 

H 

Усредненная по всему организму 

или анализируемому органу по-

глощенная дозы Dr, созданный об-

лучением r с весовым множителем 

wr (коэффициент качества, взвеши-

вающий коэффициент ): 


r

rr DwH . 

Зиверт (Зв) 

(1 Зв = 1 Дж/кг 

для излучений с 

коэффициентом 

качества, равным 

1,0). 

Бэр (бер) 

1бэр=0,01 Зв 

Эффективная доза, 

Hефф 

Эффективная (суммарная) эквива-

лентная доза во всех органах и тка-

нях: 
T

TTефф HwH ,  

где wT -весовой множитель  (взве-

шивающий коэффициент) и HT-

эквивалентная доза для ткани T. 

Зиверт (Зв) 

(1 Зв = 1 Дж/кг  

Бэр (бер) 

1бэр=0,01 Зв 

*Для измерения удельной (массовой), объёмной и поверхностной активности используются соответ-

ственно единицы беккерель на килограмм (Бк/кг), беккерель на кубический метр (Бк/м
3
), беккерель на 

квадратный метр (Бк/м
2
), а также их различные производные (Бк/г, Бк/т; Бк/л, Бк/см

3
; Бк/м

2
 и т. д.). 

 

Обычно радиоактивные изотопы находятся в смеси с другими веществами и обла-

дают различной радиоактивностью. Измерение количества радиоактивного вещества по 
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его массе затруднительно, поэтому количество радиоактивного вещества принято оцени-

вать его активностью, характеризующее количество и различие радиоактивного излучения 

1, 5. 

Доза излучения (или облучения) является мерой степени поражающего действия 

радиоактивных излучений. Дозой облучения называется энергия излучения, поглощенная 

в единице массы или объёма вещества за все время воздействия излучения.  

Различают три вида доз: экспозиционная, поглощенная и эквивалентная. Экспозиционная 

доза - мера ионизации воздуха рентгеновским и гамма-излучением, т.е. характеризует по-

ле фотонного, а не всех видов ионизирующего излучения, в диапазоне энергий от не-

скольких кэВ до 3МэВ. На практике чаще всего используется внесистемная единица экс-

позиционной дозы – рентген, которая в 1см
3
 сухого воздуха при температуре 0

0
С и давле-

нии 760 мм рт.ст.  приводит к образованию 2,08×109 пар ионов, несущих заряд в одну 

электростатическую единицу электричества каждого знака. Поглощенная доза ионизиру-

ющего излучения - основная дозиметрическая величина, является мерой ожидаемых по-

следствий облучения объектов как живой, так и неживой природы. Она не зависит от вида 

и энергии ионизирующего излучения, но для одного и того же вида и энергии излучения 

зависит от различия вещества. Ввиду этого следует указывать к какой среде относится по-

глощенная доза: к воздуху или другой среде. Эквивалентная доза ионизирующего излуче-

ния используется для оценки радиационной безопасности при хроническом облучении че-

ловека в малых дозах, т.е. дозах, не способных вызвать лучевую болезнь. Она зависит от 

вида (качества) и суммарной поглощенной энергии излучения. Так, нормами радиацион-

ной безопасности при хроническом облучении коэффициент качества рентгеновского и 

гамма-излучения принят за 1, для нейтронов с энергией 0,1-10 МэВ равным 10, а для аль-

фа-излучения и тяжелых ядер равным 20. 

Все национальные и международные нормы установлены именно в эквивалентной 

дозе облучения. Для практики введена суммарная  (эффективная) эквивалентная доза - ве-

личина, используемая как мера риска возникновения отдаленных последствий облучения 

всего тела человека и отдельных его органов с учетом их радиочувствительности. 

Для оценки меры ожидаемого эффекта при радиационном воздействии использует-

ся мощность (интенсивность) дозы и интегральная доза облучения. Мощность дозы (уро-

вень радиации) — дифференциальная характеристика, соответствующей дозы (поглощен-

ной, экспозиционной и т. п.), Имеет размерность различных специальных единиц (напри-

мер, Зв/час, бэр/мин, мЗв/год и др.). Интегральная доза - количество энергии, поглощенной 

во всём  облучаемом объеме, имеет размерность: Грей-килограмм (Гр-кг), рад-грамм (рад-

г =10
−5

Гр-кг). 
 

Пример 6.1. Получить расчётное выражение для периода полураспада Т1/2 из  закона радиоактивно-

го распада N= N0exp(-t), где N-число атомов радиоактивного изотопа данного типа, N0-их начальное коли-

чество.  

Из определения Т1/2 следует: )exp(2/ 2/100 TNN  . Отсюда получаем Т1/2 =ln2/=0.693. 

Пример 6.2. Получить зависимость от времени скорости распада радиоактивных атомов  

Зависимость от времени скорости (или активности) распада (закон радиоактивного распада в диф-

ференциальной форме) имеет вид: NdtdNn  / . Простая подстановка даёт: n= n0exp(-t), где n0=N0-

скорость распада в начальный момент времени t=0. Отсюда следует, что зависимость от времени числа не-

распавшихся радиоактивных атомов и скорости распада описывается одной и той же постоянной . 

 

В табл. 6.2 приведены данные по содержанию естественных долгоживущих (при-

мордиальных) радионуклидов ЕРН в приземном слое воздуха Первоисточник ЕРН 
238

U, 
232

Th, 
235

U, 
40

К - земная кора (литосфера). В приземном слое воздуха активность этих ра-

дионуклидов определяется запыленностью воздуха в процессе ветрового подъема из поч-

во-грунтов, а продуктов их распада (эманаций) 
222

Rn, 
220

Tn и их дочерних продуктов рас-

пада скоростью эксгаляции с земной поверхности (почвы, грунтов, растительного покро-

ва) и турбулентной диффузии в атмосфере. 
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Районы с высоким содержанием эманаций в воздухе чаще связаны с особой геоло-

гической структурой и особыми геохимическими характеристиками подстилающих пород. 

Содержание радона в атмосферном воздухе в одном и том же районе испытывает вариа-

ции в зависимости от погодных условий, времени суток и сезона, высоты над поверхно-

стью земли. 

 
Таблица 6.2. Содержание и вид излучения ЕРН в приземном слое воздуха 6, 10. 

Радионуклиды 

Содержание в  

воздухе, Бк/м
3
 

Вид излу-

чения 

Период полурас-

пада Т/2  

238
U 1,3 х 10-6 при запыленности 

50 мкг/м3 
 4,510

9
, лет 

232
Th 0,2 – 1,2  

ср. 0,7  

над континентом  1,410
10

лет 

235
U    2,48·10

5
 лет 

40
К     1,3110

9
лет 

222
Rn  

220
Rn 

219
Rn

 

1-11 

ср. 0,37 

над континентом 

 

над океаном 

,  

 

 

3,83 дня 

 

54,5 сек 

212
Pb  

210
Pb  

210
Bi  

210
Po  

0,09-0,12  

 

Ср. 0,5 

 

ср. 0,5 х 10
-3

 

  

ср. 0,04 х 10
-3

 

Сев. полушарие, 

умеренные широты 

Сев. полушарие, 

умеренные широты 

Сев. полушарие, 

умеренные широты 

Сев. полушарие, 

умеренные широты  

 

 

 
 

 
 

 

 

 

22 года 

 

5 дней 

 

140 дней 

 

6.3. Перенос радона в приземный слой воздуха и захват его продуктов есте-

ственным аэрозолем 

 

Интенсивность поступления изотопов радона в воздух всецело определяются ло-

кальными условиями почвы и воздушной прослойки над ней 6, 10. Часто трудно устано-

вить количественные соотношения для описания вертикального распространения эмана-

ций (изотопов радона и его продуктов), однако основные закономерности механизма экс-

халяци радона можно оценить с помощью простых соотношений его диффузионного, 

диффузионно-адвективного (диффузионно-конвективного) переноса 7, 10, 11. 

Поток изотопов радона в однородной пористой среде посредством диффузии, со-

гласно первому закону Фика, и с учётом адвективного переноса определяется выражением 

 

),(
)),((

, thvn
h

thn
Dt)j(h 




                                                (6.1) 

 

где n(h) −  объёмная (поровая) активность радона, Бк/м
3
; D - коэффициенты молекулярной 

диффузии в поровой среде, м
2
/сек; v - скорость адвекции в порах, мсек. 

Соответственно установившийся диффузионно-адвективный процесс переноса ра-

дона описывается уравнением неразрывности: 

 

),(
),(),(

thnQ
h

thj

t

thn










,                                              (6.2) 
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где  - постоянная распада радона, сек
-1

 и Q = КемnRnρλη - скорость выделения радона в 

поровое пространство в единице объема среды, Бк/м
3
 сек, Кем – коэффициент эманирова-

ния, nRn – удельная активность радона в породе, Бк/кг, ρ − плотность породы, кг/м
3
;  - ко-

эффициент пористости среды (0<η<1 в почве и η=1 в воздухе), отн. ед. 

 Объединение уравнений (6.1) и (6.2) позволяет определить следующее одномерное 

диффузионно-адвективное уравнение переноса радона (и его изотопов) 

 

),(
),(

2

),(2),(
thnQ

h

thn

h

thn
D

t

thn
 














                                        (6.3) 

 

Отсюда диффузионное уравнение переноса радона (v=0) из почвы в приземный 

слой атмосферы (6.1) в стационарном  случае можно представить в виде : 

 

0   ,0)(
)()(

,0   ,0)(
)()(

22

2

2

2
2
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1

2

1

1





















hhn
h

hn
D

t

hn

hhnQ
h

hn
D

t

hn




,                                           (6.4) 

 

где D1 и D2 – коэффициенты диффузии, а n1(h) и n2(h) – концентрация (объёмная актив-

ность (ОА)) - радона в почве и воздухе соответственно.  

Пологается, что на границе двух сред (h = 0) выполняются условия непрерывности 

концентрации и потока радона:  

 

n1(h = 0) = n2(h = 0);       
0

2
2

0

1 )()(
1

 








hh h

hn
D

h

hn
D ,                          (6.5) 

 

а на внешних границах сред – краевые условия: 

 

   hhnh
Q

nhn   ,0  ,  ,)( 01


.                                   (6.6) 

 

При выполнении условий (6.5) и (6.6) решение уравнений (6.4), можно записать в 

следующей форме (см. пример 6.1): 

 

 
0   ),/exp()(

,0   ,)/exp(1)(

2

2

1
02

1

12

2
01

1


















hlh
ll

l
nhn

hlh
ll

l
nhn

.                                         (6.7) 

Здесь /22 Dl  - длина диффузии эманаций в приземном слое воздуха, 

/11 Dl  - длина диффузии в почве. 

Коэффициент диффузии D2 зависит от турбулентности в атмосфере, а коэффициент 

диффузии D1 от заполнения пор в почве. Эти параметры могут меняться в пределах не-

скольких порядков 2. На рис. 1 построены графики решений (4) и для сравнения реше-

ния (6.8); значения параметров для численного расчета приведены в таблице 6.2. 
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Рис. 6.1 даёт представление о вертикальном переносе эманации в системе почва – 

воздух. Судя по этому рисунку, при диффузионном процессе (конвективный перенос не 

учитывается) и достаточно высоком значении коэффициента пористости почвы кривые 

концентрации радона практически совпадают на границе раздела почва – воздух и в при-

земном слое атмосферы.  

В заключение рассмотрим важные соотношения, которые могут быть использованы 

для оценки характеристик эксхаляции радона и торона в приземный слой воздуха. Из 1-го 

уравнения (6.7) поток эманации из почвы в воздух получается в виде  

12
1

0

1

1
1   ,)(

1
ll

D
Q

h

n
D h 




 


 .                                           (6.8) 

Из условия стационарности следует, что поток эманации из почвы равен его расхо-

ду в вертикальном столбе воздуха: 





0

dhn ,                                                      (6.9) 

Отсюда и из 2-го уравнения (6.7) с учётом (6.8) следует, что 

 

Табл. 6.3. Характеристики эксхаляции радона Rn – 222 и торона Rn - 220 из почвы.= КемnRnρλη 

 

 

 

 

 

Рис. 6.1. Кривые распределения радо-

на в почве и приземном слое атмосфе-

ры при диффузионном процессе: 1 − 

по формулам (4); D1 = 5⋅10
−4

 см
2
/c, D2 

= 1000 см
2
c

−1
, λ=2.1⋅10

−6
, 2 – более 

детально 8. 

Параметр Соотношения Единицы Rn – 222 Rn - 220 

1. Постоянная 

распада 

 

1
2/1

2ln
1 



   

сек
-1 

 
2,110

-6 
1,2710

-2
 

Длина диффузии 
/Dl   м в почве - 0,5; 

в воздухе-510
2
 

в почве-6,310
-2

 

в воздухе-6,3 

2. Интенсивность 

образования 
Q = n0 мБк/м

3
сек 0,21 0,38 

3. Интенсивность 

эксхаляции из 

почвы 

 /
11

DQlQ   мБк/м
2
сек 10 2,410

-2
 

4. Глубина в грун-

те, где  

n(–h)= n0/2 

 

/
1

693,0
1

2ln Dlh   
м 0,35 4,410

-2
 

5. Высота в при-

земном слое воз-

духа, где n(h)= na 

/2  

/
2

693,0
2

2ln Dlh   
м 3,510

2
 4,4 

Коэффициент диффузии эманации: в почве D1=510
-7

 м
2
/с, в воздухе D2 = 0,5м

2
c; исходная поровая 

активность радона Rn – 222 в почве n0(Rn-222) = 10 кБк/м
3
; отношение активностей  

n0(Rn-220)n0(Rn-222) = 310
-4

. 
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2

1
0

D

D
nna  ,                                                   (6.10) 

 

где na =n0l1/ (l2-l1) – концентрация на уровне земли. 

В табл. 6.3 приведены расчётные значения , n0 для глубины –h высоты h, на кото-

рых n(–h)= n0/2 и n(h)= na /2  

 
Пример 6.3. Получить аналитическое решение задачи (6.4)-(6.6). 

Решения уравнений (6.4):  

          /)/exp()/exp()( 12111 Qlhclhchn   

)/exp()/exp()(
2

4232 lhclhchn  . 

 

Эти решения с учётом условий (6.6) приводятся к виду: 

 

        /)/exp()( 121 Qlhchn   

)/exp()( 232 lhchn  . 

 

Константы интегрирования с2 и с3 находятся из условий (6.5), для которых составляется система  

уравнений: 

 

2312

32 /

lclc

cQc



 
,    откуда:  

12

1
3

12

2
2

ll

lQ
c

ll

lQ
c











 

 

Подставляя эти константы в представленные выше решения, окончательно получим искомое реше-

ние (6.7). 

Пример 6.4. Для диффузионно-адвективного переноса вместо 1-го уравнения в (6.4) решение урав-

нения (6.3) для стационарного случая. при граничных условиях n1(h=0) = 0 и n1(h-) = n0 представляется в 

виде 11 

 

 

  10 0   ,/exp1)(
1

 hlhnhn ,   

 где 

11

2

1
2//1)2/(/1 DlDl    

 

Проанализировать графическое 

решение этого уравнения.  

 

В относительных единицах график 

заданного уравнения представлен на ри-

сунке. Оценим длину диффузии l. При зна-

чениях параметров D1=510
-7

 м
2
/с, l1 = 0,5 м 

(табл. 6.2) и v=5⋅10
−5

 м/c,  получим l=2 м. 

Из рисунка видно, что в приповерхностных 

глубинах h  2 м грунта поровая активность радона n1(h) достаточно сильно меняется с глубиной и эта зави-

симость имеет нелинейный характер. На меньших глубинах зависимость n1(h) близка к линейной, а на 

больших глубинах меняется слабо, стремясь к постоянной n0  

 

Содержание радона
 
 в почвенном воздухе изменяется от 2,610

3
 до 4,410

4
 Бк/м

3
. 

Оценки типичных скоростей эманирования радона с поверхности суши в атмосферный 

воздух даны в табл. 6.4. Радон и продукты его распада также поступают в воздух из расте-

Рисунок. Зависимость поровой активности радона от глу-

бины  h/l однородного грунта, отн. ед. 

0
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ний, природных вод, а также в результате различных хозяйственных работ (проведение 

горно-рудных работ, сжигание нефти и газа,  каменного угля и т. д.). 

 
Таблица 6.4. Скорость эманирования радона с земной поверхности, Бк/м

2
 сек 10, 14. 

 

6.4. Захват продуктов распада радона аэрозолями 

 

 После того как радон и торон попадает в воздух, происходит накоплене продуктов 

их распада в воздушной взвеси. Поскольку период полураспада торона и продуктов его 

распада намного меньше, чем у радона и его продуктов распада, то радон и его дочерные 

продукты будут доминировать в воздушной массе. 

 В воздухе постоянно происходит образование аэрозолей радона, которое происхо-

дит в две стадии. С распадом радона "свежий" радионуклид в течение времени менее 1с 

взаимодействует с парами воды и аэрозолеобразующих соединений (H2SO4, HNO3). а так-

же с газами-трассерами (NOX, NH3, SO2), с созданием субмикродисперсных частиц (моле-

кулярных групп)-кластеров диаметром 0,5-5 нм (рис. 6.2). Кластеры, образующиеся при 

распаде Rn, имеют в основном положительный заряд и обладают  высокой  подвижно-

стью, которые быстро соединяются с частицами аэрозоля.  

Процесс захвата (при-

соединения) ДПР радона 

на аэрозолях является  

диффузионным и регу-

лируется в соответствии 

с электростатическими и 

газокинетическими зако-

номерностями. Скорость 

захвата ДПР радона 

аэрозольными частицами 

может быть оценена в 

соответствии с выраже-

нием: 

 

  )( drknn
dt

dn
rr  ,       (6.11) 

 

 Здесь nr - концентрация аэрозольных частиц с радиусами между r и r + dr, n –

концентрация ДПР радона, k – коэффициент захвата, который определяется для случаев: 

 

  при   ,   ; при  ,4 2 rlvrkrlDrk                                       (6.12) 

 

где v –средняя газокинетическая скорость l – средняя длина свободного пробега и D – ко-

эффициент диффузии первичных частиц ДПР радона. 

 Выражения (6.12) указывают на линейность скорости захвата молекулярных групп 

субмикронными частицами (lr) в зависимости от их радиуса, но в случае малых частиц 

эта скорость (lr) становится пропорциональной r
2
. 

Скальные 

породы 

Горные поч-

вы 

Подзолистые 

почвы 

Пустынные 

почвы 

Черноземы Зонаы с аномальной 

геологией и геохимией  

210
-4

 (8÷21)10
-3

 (4÷50)10
-3

 (5-38)10
-3

 (21-53)10
-3

 5,2510
2
 

Средняя скорость эксгаляции радона с поверхности земли - 610
-2

 Бк/м
2
с. 

 
Рис. 6.2. Основные процессы образований аэрозолей дочерних продук-

тов радона. 
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Рис. 6.3. Зависимость коэффициентов  за-

хвата (9) от размера частиц. 1 – экспери-

ментальные данные 7, 2-   4 Drk   и 3-

vrk
2     теория; D = 0,068 см

2
сек, v

=1,7210
4
 смсек 8. 

 

 

 

 

 

 
Рис. 6.4. Спектральный состав естественного аэрозоля и 

захват ими ДПР радона: 1 – распределение типичное для 

континентального аэрозоля, 2-скорость захвата в соот-

ветствии с первым уравнением (8) и 3-то же самое для 

второго уравнения (8) (шкалы кривых 2 и 3 даны справа). 

  

На рис. 6.3 сравнивается диффузионная модель коэффициентов захвата (6.12) с 

экспериментальными данными, предполагающей возможность полного осаждения ДПР на 

поверхностях частиц, соответствующих аккумуляционной моде аэрозоля. Из этого рисун-

ка видно, что для зоны аккумуляционных частиц r  (0,1 – 1,0 мкм) в зависимости от их 

радиуса преобладает линейный закон захвата ДПР, а для зоны переходных  зародышевых 

частиц r< 0,1 мкм выполняется квадратичный закон захвата ДПР. 

 
Таблица 6.5a. Оценки времени существования ДПР радона. 

1 rm, мкм )2/exp(
2

mrr  , мкм rDk 4 , см
2
сек Nk/1 , сек 

2 N=3,510
3 

3 0,1 0,1278 0,1092 26,17 

4 0,2 0,2555 0,2183 13,09 

5 0,3 0,3833 0,3275 8,72 

6 N=210
4
 

7 0,1 0,1278 0,1092 45,80 

8 0,2 0,3194 0,2729 18,32 

9 0,3 0,4472 0,3821 13,09 

 

Таблица 6.5b. 
1 rm, мкм )2exp(

2
mrr  , мкм  2rk  , см

2
сек Nk /1 , сек 

2 N=3,510
3
 

3 0,01 0,0003 0,0014 2,0 

4 0,05 0,0067 0,0360 0,08 

5 0,1 0,0266 0,1440 0,02 

6 N=210
4
 

7 0,01 0,0003 0,0014 3,47 

8 0,05 0,0266 0,1440 0,04 

9 0,1 0,0600 0,3239 0,02 

D = 0,068 см
2
сек, - коэффициент молекулярной диффузии первичных частиц ДПР радо-

на, v =1,72104 см/сек-средняя газокинетическая скорость первичных частиц ДПР радо-

на,  = 0,7 - полуширина распределения частиц аэрозоля по размерам.  
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 Важной характеристикой радиоактивности воздуха, например, при количественной 

оценке осаждения активных частиц в дыхательных путях или на различных фильтрах, яв-

ляется распределение радиоактивных частиц по их размерам. Это распределение зависит 

от спектрального состава аэрозоля и коэффициента захвата радиоактивных частиц на по-

верхности аэрозольных частиц. На рис. 6.4 для численной оценки скорости захвата в 

(6.11) использовано распределение по радиусам континентального аэрозоля. С точностью 

до постоянной постоянная распада  эта скорость выражается кривыми 2 и 3, которые по-

вторяют ход кривой распределения частиц по размерам (кривая 1).  

Определим среднее время свободного существования (жизни) ДПР ndtdn / , до 

их включения в состав аэрозольных частиц. Для этого проинтегрируем (6.11) и найдём 

общее уменьшение концентрации первичных частиц ДПР. Формулы последовательного 

расчёта времени жизни  и соответствующие расчётные данные  представлены в табл. 6.5. 

 

6.5. Искусственная радиоактивность аэрозолей 

 

Искусственная радиоактивность аэрозольных частиц вызвано содержанием в них 

искусственных радиоактивных изотопов с наведённой активностью (путём захвата радио-

нуклидов и действия радиоактивных излучений), а также продуктов их постоянного рас-

пада. Искусственные радионуклиды (ИРН) могут высвобождаться в атмосферный воздух 

в виде широкого спектра различных физико-химических форм: крупных и мелких частиц, 

образованных механически в результате техногенных процессов и ядерных взрывов, вы-

бросов высокоактивных изотопов, которые интенсивно включаются в состав воздушной 

взвеси 4, 10, 20. 

Изучение ИРН, образующиеся в процессах деления тяжелых ядер и возникающие в 

различных реакциях активации ядер, гораздо сложнее, чем анализ естественных радиоак-

тивных радионуклидов (ЕРН). Если природные вещества содержат заранее известное 

определённое число радиоизотопов, то образцы искусственных радиоактивных веществ 

включают множество как известных, так и неизвестных радионуклидов. Последние при-

ходится дополнительно идентифицировать, включающее следующие два этапа: обнару-

жение радиоактивного излучения, распознавание и описание свойств радионуклида по об-

наруженному излучению 6, 11. 

Краткие сведения о различных видах ИРН даны в табл.6.6. Попадание ИРН в атмо-

сферный воздух может быть связано как с постоянными выделениями при работе АЭС и 

других предприятий ядерного топливного цикла, так и с залповыми выбросами в случае 

ядерных взрывов (последствия крупных аварий, действующие АЭС, предприятий ЯЕЦ, 

испытания ядерного оружия в атмосфере, а также подводные и подземные эксперимен-

тальных ядерные взрывы). Картина распространения и рассеяния ИРН в атмосферном 

воздухе зависит от многих факторов: метеоусловий, количества и свойств радиоактивных 

веществ в выбросе, ландшафта местности. 

 В условиях атмосферы происходит турбулентное движение примесей с воздушны-

ми потоками, которые могут описаны стохастически. При залповом выбросе ядерно-

топливного цикла распространение примеси от точечного источника с постоянной мощ-

ностью определяется в виде полуэмпирического выражения (гауссовая модель рассеива-

ния) 

 














2

z

2

2
exp

)(
G   ;



h

v

hf
GQn

zy

,                                           (6.13) 

 

 

Здесь n - концентрация (объёмная активность) ИРН, Бк/м
3
; Q


 - мощность источни-

ка  (скорость  выброса),  Бк/с;  G -  так называемый,  фактор  метеорологического  
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разбавления, с/м
3
; f(h


) – фактор обеднения (доля примеси в слое перемешивания), вели-

чина учитывающая постоянную распада и влияние процессов, сухого осаждения и вымы-

вания осадками, h

 - высота слоя перемешивания; y , x  - коэффициенты дисперсии 

Гауссова распределения в направлениях, поперечных к вектору скорости ветра (горизон-

тальном у и вертикальном z), м, зависящие от устойчивости атмосферы и расстояния от 

источника x,м; v  - средняя скорость ветра, м/с; h - высота выброса, м. 

 
 

Таблица 6.6. Основные источники ИРН в атмосферу. 

 

№ 

Источник ИРН Характеристика Лите-ра 

1. Техногенные 

искусственные 

радионуклиды 

Продукты специальной научной и инженерно-технической 

деятельности людей, направленной на получение ядерной энер-

гии, образуются в результате деления ядер и нейтронной актива-

ции, являются основным источником искусственных радионукли-

дов.  

При ядерных взрывах -делении тяжелых атомных ядер (с 

массовыми числами от 85 до 150 а. е. м) радионуклиды (осколки) 

и продукты их распада представляют собой набор из нескольких 

сотен радиоизотопов с периодами полураспада Т от долей секун-

ды до миллионов лет.  

Существенный вклад в ожидаемую эффективную эквива-

лентную дозу дают: углерод-14  
14

С (Т=5730±30 лет), цезий-137  
137

Cs (Т=28,8 года), стронций-90  
90

Sr (Т=27,7 года), цирконий-95, 
95

Zr (Т=65 дней), йод-131, 
131

I (Т=8,02070 суток).  

 

6, 9, 

20 

2. Добыча нефти и 

газа 

Нефтяным запасам часто сопутствуют глинистые сланцы, 

богатые ураном (концентрацией 1 кг/т и более). Происходит за-

грязнение нефти и газа радионуклидами земного происхождения 

двумя путями:1) в рассолах ниже залегающих пористых песчаник 

растворяется 
226

Ra и его ДПР, которые поступают в вышележащие 

нефтяные и газовые залежи и загрязняют их радионуклидами; 2) 

происходит диффузия радона 
222

Rn в нефтяные слои, вызывающе-

го загрязнение нефти и газа его ДПР.  

Добыча нефти и газа сопровождается интенсивным выделе-

нием радиоактивного аэрозоля. 

 

4, 6, 

11, 19 

3. Сжигание угля Уголь, добываемый из недр Земли, как нефт и газ, содержит 

радионуклиды урановых и ториевого семейств.  

После сжигания угля в шлаке и летучей золе происходит концен-

трирование радиоактивных нелетучих компонентов в несколько 

раз. При этом концентрация 
210

Pb и 
210

Po в летучей золе в не-

сколько раз выше, чем в шлаке. 

При сжигании угля 
222

Rn, 
210

Pb и 
210

Po могут непосредствен-

но поступать в окружающий атмосферный воздух. 

 

4. Добыча и пере-

работка руды 

Применяются три основных способа добычи урана: шахтный 

(подземный) -около 30%, карьерный (открытый) –более около 

40% и подземное выщелачивание (является экологически более 

безопасным)-примерно 20%; примерно остальные 10% является 

примесью при добыче меди, титана и других металлов. 

Прежде чем использовать уран в качестве топлива, его под-

вергают тонкой очистке от примесей элементов. Эта стадия 

очистки и обогащения в цепочке работы с ураном - является ме-

нее радиационноопасной. 

Добыча урана и переработка руды являются основными ис-

точниками эмиссии радона 
222

Rn и радиоактивной пыли в атмо-

сферу. 
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Продолжение табл. 6.6. 
5. Производство 

и использова-

ние ядерного 

топлива 

Составляет ядерный топливный цикл-комплекс мероприятий 

по производству, переработке и утилизации отработанного ядер-

ного топлива.  

Ядерное топливо включает сырьевой материал (ядра, деля-

щиеся при захвате нейтрона пороговым ядром; 
238

U, 
232

Th) и ядер-

ное горючее (ядра, делящиеся нейтронами любых энергий; при-

родный 
235

U, ИРН: 
233

U, 
239

Pu). Ядерное топливо используется в 

виде таблеток размером несколько сантиметров в герметично за-

крытых тепловыделяющих элементах ядерных реакторов. 

Использование ядерного топлива чрезвычайно высокоэффек-

тивно, но гораздо сложнее в применении, чем любой вид органи-

ческого топлива, и требует множества специальных технических и 

организационных мер при его использовании. 

 

6. Хранение, упа-

ковка,  

и захоронение 

ядерного топ-

лива 

Основная масса образовавшихся во всем мире долгоживущих 

радионуклидов находится в хранилищах отработанного топлива, 

на радиохимических заводах, ведущих его переработку, и в хра-

нилищах высокоактивных отходов.  

3, 5, 9, 

15 

 

Наблюдения показывают, что наряду с мощностью и видом источника важным 

фактором, определяющим рассеяние в ней аэрозольных радионуклидов являются местные 

метеорологические условия, которые меняются в течении суток, зависящие от вертикаль-

ных конвективных течений атмосферного воздуха и установления в ней состояний инвер-

сии (рис. 6.5 а). На рис. 6.5 б показана зависимость фактора метеорологического разбав-

ления G от расстояния  при разовых  выбросах  для  различных  

 

 

категорий устойчивости атмосферы. Необходимые для этого расчётные данные приведе-

ны в табл. 6.7. для наиболее распространённого радионуклида Цезия-137 - 
137

Cs. 

Как видно из этого рисунка с повышением устойчивости атмосферы - при переходе от 

условий конвекции к инверсии, максимальное значение фактора G и, следовательно, 

максимум приземных концентраций могут наблюдаться на расстояниях от сотен метров 

до нескольких километров. 
 

 

 
Рис. 6.5. Влияние метеоусловий на рассеяние ИРН для различных категорий устойчивости 

атмосферы. Ккатегории устойчивости атмосферы по Паскуиллу: A – сильная конвекция, B – конвек-

ция, С – умеренная конвекция, D – нейтральная, Е – инверсия, F – сильная инверсия: а)- распределение 

классов устойчивости атмосферы в зависимости от скорости ветра, б)-.зависимость фактора метеоро-

логического разбавления G от расстояния до источника. 
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Таблица 6.7. Исходные данные для расчётов фактор метеорологического разбавления G, с/м
3
 9. 

 

6.6. Высотное распределение радионуклидов в тропосфере и стратосфере 

 

 В атмосфере процессы образования и переноса радионуклидов в основном проис-

ходят в области тропосферы и стратосферы. Исследование рассеяния радиоактивных 

аэрозолей в атмосфере (как естественных, так и продуктов ядерных взрывов) позволило 

определить важные динамические характеристики атмосферы: особенности макротурбу-

лентной диффузии и скорости обмена воздушных масс между тропосферой и стратосфе-

рой, атмосферами полушарий, сезонные и годовые вариации атмосферы и т.д. 

К настоящему времени накоплен солидный банк данных по измерению концентра-

ций радиоактивного аэрозоля в атмосфере 4, 5, 6, 16. Эти концентрации варьирует в ши-

роких пределах более 1 порядка величины в зависимости от погодных условий, времени 

суток, и сезона даже в пределах одного региона. Тем не менее можно говорит о характер-

ных особенностях внесения, генерации, и распространения радиоактивных веществ в ат-

мосферном воздухе. 

Поскольку аэрозоли являются основными носителями радионуклидов в атмосфере, 

то естественно ожидать, что высотное распределение радионуклидов будет определяться 

стратификацией аэрозоля по высоте и его вариациями во времени и пространстве.  

Наиболее важную роль в радиоактивности атмосферы играет приземный слой воз-

духа, где происходят основные процессы поступления и распространения радионуклидов 

в атмосферу из земной поверхности, а также находятся основные источники техногенного 

радиоактивного  загрязнения.  

Содержание радона в приземном слое атмосферы существенно зависит от суточ-

ных и сезонных колебаний погодных условий, над поверхностью земли в одном и том же 

районе. На рис.6. 6 показаны типичные суточные изменения концентрации радона Rn-220, 

а также влажности и температуры воздуха в приземном слое атмосферного воздуха. На 

этом рисунке можно выделить характерную особенность суточной динамики концентра-

ции  радона – средний суточный ход радона характеризуются снижением в полуденное 

время, минимумом в вечернее время и максимумом в ночные время и ранние утренние 

часы. Это, очевидно, объясняется повышением температуры атмосферного воздуха, т.е. 

изменением температурного градиента над поверхностью земли. От метеопараметров 

(температура,  влажность  воздуха и т. д.) зависит  не только содержание радона, но и со-

стояние равновесия между радоном в воздухе и продуктами его распада (см. рис.6.2). 

На рис.6.7 даны примеры сезонных суточных изменений радона, где видно, что в 

сезонных изменениях содержания радона в воздухе проявляется максимум в наиболее 

тёплое время года-летом, и минимум – в наиболее холодный перод года-зимой, а весной и 

осенью достигается промежуточное содержание радона. 

 

№  Название параметра Численное значение 

1. v-скорость ветра  3,9 м/с 

2. 
z -предельное значение коэффициента вертикальной дисперсии  1.6∙10

3 м 

3. h-высота выброса  50 м  

4. -постоянная распада для 
137

Cs 0,0231 год
-1

 

5. f(h

), м/с – фактор обеднения  f(h


)  1, h


<100÷200 м) 

xxxy
-4-1

101/102.2)(  -коэффициент горизонтальной дисперсии  
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Ход кривых на рисунках 6.6 и 6.7 можно объяснить суточными колебаниями теп-

ловых потоков воздуха, которые существенно зависят от противонаправленно и случайно 

действующих факторов: турбулентного перемешивания в атмосфере и конвективных по-

токов воздуха. Поскольку интенсивность эксхаляции эманаций в приземный слой воздуха 

из грунта растёт с повышением температуры воздуха, поэтому содержание эманаций за 

счёт турбулентного перемешивания растёт днем и к уменьшается – ночью, а за счёт кон-

вективных потоков воздуха – уменьшается днем и увеличивается ночью. 

 

 

Важно отметить, что суточная динамика радона на рисунках 6.6 и 6.7 соответствует 

данным, усреднённым за длительный период (несколько  суток). В действительности та-

кая характерная закономерность может не наблюдаться в течении отдельных суток. 

На рис. 6.8 представлены примеры результатов численных оценок объёмной актив-

ности (ОА) аэрозольных ДПР изотопов радона у земной поверхности , проведённые в ра-

боте 12. При получении этих оценок считалось, что к основным факторам, влияющим на 

вертикальные профили ОА радиоактивных аэрозолей, относятся турбулентность атмосфе-

ры, направление и скорость ветра, плотности потоков радона и торона из грунта. Из этого 

рисунка видно, что объёмная активность ДПР радона у поверхности земли нулевая и с ро-

Рис.6.6. Среднесуточные вариации радона Rn-

220, относительной влажности и температуры 

воздуха [15]. 

 

Рис. 6.7. Суточные изменения концентраций радо-

на Rn-220 над поверхностью земли в различные 

сезоны[17]. 

 
Рис. 6.8. Распределение по высоте объемной активности: а – радона и и его ДПР при, б – торона и 

его ДПР: коэффициент диффузии эманации в воздухе D2 = 0,5м
2
c; вертикальная скорость ветра v = 

0,1 м/с (а) и v  = 0,01 м/с (б), соответственно; плотность потока радона ППР=20 мБкм
-2
с

-1
 и плот-

ность потока торона ППТ=10
3
 мБкм-2

с
-1

. 
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стом высоты увеличивается, сравниваясь с ОА материнского ядра 
222

Rn. Около земной по-

верхности ОА аэрозольных ДПР торона 
220

Rn нулевая и с высотой ОА торона 
220

Rn и его 

ДПР существенно различаются (кроме 
216

Po). Данные рисунка подтверждают факт суще-

ственного различия высотных профилей ДПР изотопов радона непосредственно около по-

верхности земли. 

В тропосфере концентрация продуктов деления естественных радионуклидов рас-

тет с высотой. Радон Rn – 222 распространяется в пределах тропосферы и нижней страто-

сферы, а его долгоживущие продукты распада Pb–210 (RaD), Bi-210 (RaE), Po-210 (RaF) 

обнаружены в стратосфере. Вследствие малого значения периода полураспада торон Rn – 

220 и актинон Rn – 210 присутствуют в приземном слое атмосферы. Продукт распада то-

рона Pb-212 обнаруживается в нижней тропосфере. Над океанами Rn-220, Rn-219 и их 

продукты распада практически отсутствуют. 

 

На рис. 6.9 показаны типичные фоновые вертикальные профили концентрации ра-

дона для условий зимы и лета над континентом. На этом рисунке видно, что зимой по 

сравнению с летним периодом происходит заметный спад концентрации радона с высо-

той, т.е. наблюдаются наибольшие градиенты его распределения по высоте. Это в опреде-

лённой мере способствует накоплению радона в нижней тропосфере. Летом значительный 

рост содержания продуктов деления радионуклидов отмечается при переходе через тро-

попаузу.  

 

 

Рис.6.9. Средние вертикальные профили концентра-

ции радона n(
222

Rn) для зимы и лета: модельные рас-

чёты (сплошная и пунктирные линии), наблюдатель-

ные данные (точечная линия, 1984 год) [2]. 

 
Рис.6.10. Климатические вертикальные 

профили концентрации радона n(
222

Rn) 

над сушей и океаном: а) и б) – данные 

различных модельных оценок [21]. 
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В стратосфере максимум концентрации продуктов деления отмечается на высоте 

19-23 км заревого стратосферного аэрозольного слоя. 

На рис. 6.10 изображены вертикальные профили распределения радона, получен-

ные путём усреднения в течении двух последних десятилетий (климатические вертикаль-

ные профили радона), характерные для средних широт над сушей и океаном. На этом ри-

сунке модельные оценки а и б при одинаковых значениях плотности потока радона из 

земной поверхности различаются условиями его ковекции и осаждения из атмосферы. 

При интенсивных вертикальных переносах радона (кривые б) различия в вертикальных 

профилях радона сильнее проявляются с высотой, которые могут быть вызваны с ростом 

времени пребывания радона на более высоких слоях атмосферы.  

 Исследования показывают, что характерное (среднее) время пребывания радио-

активного аэрозоля в атмосфере зависит от высоты его стратификации и дисперсности. 

Это время составляет в нижней тропосфере несколько суток, в верхней тропосфере 20-40 

суток, а в нижних слоях стратосферы около года и выше. Определение среднего времени 

существования радиоактивного аэрозоля в атмосфере и его временных  вариаций позво-

ляют решать проблемы радиоэкологии и ядерной метеорологии 2, 10, 21. 

Как видно из рис. 6.10, вертикальные профили радона существенно различаются 

над сушей и океанической поверхностью. Это различие заметно уменьшается в верхней 

тропосфере и, особенно, в тропопаузе и нижней стратосфере. Оценки показывают, что 

среднее содержание Rn – 222 над материками выше, чем над океанами на два порядка в 

приземном слое воздуха и более одного порядка в тропосфере, а концентрация с высотой 

падает примерно вдвое на каждый километр высоты.  

В целом вертикальные профили радона, показанные на рисунках 6.9 и 6.10 повто-

ряют вертикальный ход высотного распределения атмосферного аэрозоля (см 1.4.2). Это 

может быть связано с одной стороны со слоистой структурой высотного распределения 

аэрозоля и с другой стороны с тем, что аэрозольные частицы могут быть важным пере-

носчиком радона и продуктов его распада. 

 
Таблица 6.8. Наиболее важные космогенные радионуклиды, рассматриваемые в радиоэкологии 

Радионуклид Период рас-

пада 

Скорость  

образования, 

ат/см
2
сек 

Содержание в 

воздухе,  

Бк/м
3
 

Содержание  

в осадках,  

Бк/л 
3
H

* 
12,3 года 0,2-0,5;  

0,25 атмосфера 

0,084 тропосфера  

(2-20)10
-5

,  

10
-2

  

0,2-4,0 

7
Be 53.3 дн.  0,081 атмосфера,  

0,027 тропосфера  
(1,2-5,0)10

-3
,  

Ср. 3,010
-3

 

- 

14
C

 
5568 лет  2,5 ± 0,5; 

1,1 атмосфера,  

1,6 – 2.5 тропосфера 

(2 – 7,5)10
-2

 

 

410
-2

 

22
Na 2,6 года  - (2 – 8)10

-7
; 

Ср. 310
-7

 

(4 – 40 )10
-6

 

24
Na 14.7 час  - (2 – 8)10

-6
, 

Ср. 310
-6

  

(4 – 40)10
-3

 

3
H

*
, 

14
C

*
 являются одновременно искусственными (результат работы предприятий ЯТЦ).  

  

 В тропосфере и стратосфере (частично и в литосфере) постоянно возникают кос-

могенные радионуклиды за счет взаимодействия первичного космического излучения  

(протонов и нейтронов) с ядрами стабильных атомов N, O, Ar и др. атмосферы: 
3
H, 

7
Be, 

14
C, 

22
Na, 

10
Be, 

35
S, 

32
P, 

33
P и т.д. Основная масса этих радиоактивных изотопов образуется 

в стратосфере, где и отмечаются наибольшие их концентрации [9, 11].  

 Кроме того, космогенные радионуклиды образуются в межпланетном простран-

стве в метеоритах и других космических телах [4, 5]. В приземном слое воздуха опреде-
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ляются более 30 космогенных радионуклидов [5]. Из них содержание основных космоген-

ных радионуклидов, значимые для радиоэкологии, приведено в табл. 6.8. 

 Скорость образования космогенных радионуклидов зависит от различных физи-

ческих факторов, например, энергетического спектра космического излучения, характери-

стик первичных космических лучей, а также вторичных частиц (нуклонов), образующихся 

при их воздействии на верхнюю атмосферу, способных к ядерным реакциям с атмосфер-

ными газами. Выявлено, что значительная часть космогенных радионуклидов образуются 

в результате взаимодействия с низкоэнергетическими вторичными нейтронами. Установ-

лено, что скорость образования радиоизотопов пропорционально потоку медленных 

нейтронов и этот процесс происходит примерно в четыре раза интенсивнее в районе гео-

магнитных полюсов, чем на экваторе. 

 Исследования распределения скорости образования радиоизотопов внутри атмо-

сферы показали, что это распределение имеет широкий максимум в тропопаузе и  

нижней стратосфере (рис. 6.11), кото-

рый определённым образом смещается 

в зависимости от геомагнитной широ-

ты. Эта область максимального образо-

вания космогенных радиоизотопов свя-

зано с быстрым уменьшением потока 

низкоэнергетических нейтронов с 

уменьшением высоты и распределени-

ем плотности атмосферы по высоте. 

Наличие слоя максимальной скорости 

образования изотопов относится к ос-

новным атмосферным явлениям, ока-

зывающим важное влияние на солнеч-

но-земные связи. 

Высотное распределение, соответ-

ственно, фракционный состав и гло-

бальное распределение радионуклидов в атмосфере существенным образом зависит от всё 

возрастающей доли в них искусственных радиоактивных аэрозолей. Устaновлены некото-

рые общие закономерности преобразования и распределения радиоактивных продуктов в 

атмосфере, зависящие в значительной степени от особенностей метеорологических про-

цессов в масштабе всей планеты.  

 С точки зрения глобальных выпадений большой интерес представляют изотопы, 

период полураспада которых пере восходит время их пребывания в атмосфере. Эти изото-

пы, представляющие биологическую опасность, могут накапливаться в атмосфере. В табл. 

6.9 перечислены наиболее важные долгоживущие изотопы, входящие в состав радиоак-

тивных выпадений.  

 Образование радиоактивных аэрозолей зависит от мощности и высоты выброса ра-

диоактивного вещества над подстилающей поверхностью, вблизи неё и высоко в атмо-

сфере. Различие в дисперсности и активности частиц возникают в процессе охлаждения 

радиоактивного облака, в котором  вещество-радиоактивное и инертное,  при 

 
Таблица 6.9. Основные долгоживущие изтопы, встречающиеся в составе 

радиоактивных выпадений 4. 

Радионуклид Период полураспа-

да 

Радионуклид Период полураспа-

да  
137

Cs 
90

Sr 
144

Ce 

28,8 года 

27,7 года 

285 дней 

95
Zr 

89
Sr 

140
Ba 

65 дней 

51 дней 

12.8 дней 

 

 
 

 

 

 

      Рис.6.11. Скорость 

образования 
7
Be под 

действием космиче-

ских лучей в зависи-

мости от высоты на 

гемагнитных широтах 

0, 30, 60, и 90
0
.   Гори-

зонтальные   чёрточки  

соответствуют  высоте 

тропопаузы на этих 

широтах 10. 
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ядерном взрыве находилось в испарённом состоянии. Это вещество по мере паде-

ния температуры конденсируется в аэрозольное облако. При этом, процесс конденсации 

некоторых долгоживущих изотопов, имеющих предшественников, находящихся в газооб-

разном и летучем состоянии, например, 

 

90мин 7,290 55,090 SrRbKr мин
   ;      137мин 9,3137 CsXe   ,                      (6.14) 

 

несколько запаздывает и это приводит к генерации более мелкодисперсных частиц. В ре-

зультате происходит перераспределение радиоактивных изотопов по размерам частиц-

явление фракционирования радиоактивного аэрозоля. В случае взрывов мощных ядерных 

бомб (эквивалентных десяткам мегатонн тринитротолуола) они могут попадать в страто-

сферу и пройти расстояние в тысячи км. Грубодисперсные частицы (размерами десятки и 

сотни мкм) быстро выпадают из атмосферы, образуя локальные выпадения на расстоянии 

сотни км от места взрыва. Частицы с размерами 1-10 мкм долго остаются в тропосфере, 

образуют так называемые тропосферные выпадения, которые выпадают на поверхность 

Земли на расстояниях многих сотен и тысяч километров от места взрыва. Среднее время 

выпадения тропосферного радиоактивного аэрозоля составляет около 30 суток. Тонкодис-

персные аэрозоли (размером не более нескольких мкм), которые попадают в верхнюю 

тропосферу, обычно переносятся вдоль зонального пояса широт с запада на восток, а за-

брошенные в тропопаузу и стратосферу образуют глобальные выпадения на поверхность 

Земли. Стратосферные выпадения составляют основную часть  

 глобального радиоактивного за-

грязнения атмосферы продуктами деле-

ния. Стратосфера играет роль всемир-

ного резервуара для радионуклидов 

микронного и субмикронного размера 

от мощных ядерных взрывов с перио-

дом полуочищения от нескольких меся-

цев до нескольких лет. Исследования 

показали, что осреднённое распределе-

ние радиоактивных частиц оказалось 

различным на разных широтах и при-

мерно одинаковым вдоль каждой ши-

ротной полосы. Максимум распределе-

ния приходился обычно на средние ши-

роты, причем этот максимум, как пра-

вило, оказывается выше в северном по-

лушарии, чем в южном (рис 6.12).  

 Для динамика глобальных выпа-

дений радиоактивного аэрозоля на зем-

ную поверхность характерны  сезонные  

колебания:  

весенний максимум в марте – мае в северном полушарии и сентябре – октябре в южном 

полушарии. Это объясняется с весенней перестройкой высоты тропосферы, связанные  с 

изменением метеорологических параметров, и с близостью источников радиоактивности.  

 

Список литературы 
 

1. ГОСТ 15484-81. Излучения ионизирующие и их измерения. Термины и определения (заменён от: 

01.08.2013). 

2. Гедеонов  Л.И.  Радиоактивность  внешней  среды. –  Атомная  энрегия, 1972, т. 33, в.2, с. 150 – 155.  

 
 

Рис. 6.12. Распределение концентраций продуктов де-

ления ядерных взрывов в атмосферном воздухе плане-

ты на разных широтах 3. 



158 

 

3. Ильин Л. А., Кириллов В. Ф., И. П. Коренков И. П.. Радиационная гигиена: учеб. для вузов. - М. : 

ГЭОТАР-Медиа, 2010.  с. 384.  

4.  Козлов  В.Ф.  Справочник  по  радиационной  безопасности.  М. Энергоатомиздат. 1999.  

5.  Моисеев  А.А.,  Ивановов  В.И. –  Справочник  по  дозиметрии  и радиационной гигиене. М. Энер-

гоатомиздат. 1990.  

6. Новиков Г.Ф. Радиометрическая разведка. − Л.: Наука, 1989, 407 с.  

7. Паровик Р.И.,Ильин И.А.,Фирстов П.П. Математическая диффузионная модель массопереноса ра-

дона в грунте с и его эксхаляция в приземный слой атмосферы // Вестник КРАУНЦ, Науки о Земле, 

2006, вып.7, №7, с.110-114.  

8. Паровик Р.И.,Ильин И.А.,Фирстов П.П Обобщенная одномерная модель массопереноса радона 
222

Rn 

и его эксхаляция в приземный слой атмосферы. - Математическое моделирование, 2007, т. 19, № 11, 

с. 43-50.  

9. Швыряев А.А. , .Меньшиков В.В. Оценка риска воздействия загрязнения атмосферы в исследуемом 

регионе.-М.: Издательство Московского университета, 2004 г., с. 14. 

10. Юнге Х. Химический состав и радиоактивность атмосферы.-М.: Мир, 1965, с.241.  

11. Яковлева В. С. Методы измерения плотности потока радона и торона с поверхности пористых мате-

риалов.-Томск, ТПУ, 2011, с. 34. 

12. Яковлева В.С. ,. Санников Ф.А, Лужанчук Я.В. . Моделирование переноса изотопов радона и дочер-

них продуктов распада в приземной атмосфере.-Известия высших учебных заведений. Физика. 

2010, № 112, с. 79-85. 

 

13. Aerosol Measurement: Principles, Techniques, and Applications, Third Edition. Editor(s): Pramod Kul-

karni, Paul A. Baron, Klaus Willeke. Online ISBN: 9781118001684, 2011, Ch. 4, Size Distribution Charac-

teristics of Aerosols, p. 41–54.  

14. Daniel J.J., Michael J. P. Radon-222 as a test of convective transport in a general circulation model.-Tellus, 

1990, 42B, p. 118-134. 

15. Duefias C. , Phez M., Ferniindez M. C., Carretero J.. Radon  Concentrations  in Surface  Air  and Vertical 

Atmospheric  Stability  of  the  Lower  Atmosphere.-J. Environ. Radioactivity, 1996, v. 31 №.1, p.  87-102. 

16. Israel H., Israel, G. W. A  new method  of  continuous measurements of  radon  (Rn
222

) and  thoron  (Rn
220

) 

in  the atmosphere.-Tellus XVIII (1966), 2, p. 587-561.  

17. Magnoni M.. Vertical dispersion of radon and conventional pollutants: some tests on existing and new 

models. In: Sources and measurements of radon and radon progeny applied to climate and air quality stud-

ies,-International atomic energy agency,Vienna, 2012, p. 141-150.  

18. Nazaroff, W. W., Moed, B. A., Sextro, R. G. Soil as a Source of Indoor Radon: Generation, Migration, and 

Entry. In: Radon and Its Decay Products in Indoor Air, eds. W. W. Nazaroff, A. V. Nero.- New York: John 

Wiley & Sons, 1988, p. 57-112. 

19. Porstenddrfer J. Properties and behaviour of radon and thoron and their decay prod- 

ucts in the air // J. Aerosol Sci. - 1994. – V. 25. – № 2. – p. 219 - 263.  

20. Seinfeld, J. H., S. N. Pandis (2006), Atmospheric Chemistry and Physics: From Air Pollution to Climate 

Change. 2nd ed. John Wiley & Sons, Inc., Hoboken, New Jersey, USA. 

21. Zhang K. , Wan H. , Zhang M. , Wang B. . Evaluation of the atmospheric transport in a GCM using radon 

measurements: sensitivity to cumulus convection parameterization.-Atmos. Chem. Phys.,  2008, 8, p. 

2811–2832. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

http://elibrary.ru/contents.asp?issueid=928001


159 

 

Глава 7. ВЛИЯНИЕ АЭРОЗОЛЯ НА ПЕРЕНОС ИЗЛУЧЕНИЯ  

В АТМОСФЕРЕ 

 

7. 1. Роль аэрозольного рассеяния 

 

 Оптические свойства атмосферы, как рассеивающей среды, практически определя-

ется присутствием в ней аэрозоля. Mногообразие оттенков облаков, туманов и дымов, 

цвета разгорающейся зари, красивые закаты – всё это примеры аэрозольного рассеяния 

света. Явление аэрозольного рассеяния играет определяющую роль в переносе диффузно-

го (рассеянного) оптического излучения в атмосферном воздухе, вызванного изменением 

пространственного распределения и состояния поляризации рассеянного излучения по 

сравнению с падающим. Аэрозольное рассеяние излучения в атмосфере, по существу, 

включает и аэрозольное поглощение, поэтому роль аэрозоля в переносе излучения в атмо-

сфере в действительности сводится к его ослаблению: поглощению и, так называемому 

чистому рассеянию. Аэрозольное рассеяние в отличие от молекулярного поглощения об-

ладает существенно слабой спектральной селективностью 1, 8, 10, 26, 35. 

 Многообразие оптических проявлений аэрозоля в атмосфере определяется его дис-

персным и химическим составом, структурой частиц, определяемые предысторией их об-

разования и метеорологическими условиями формирования и изменчивости поля концен-

трации аэрозольных частиц. Оптические характеристики аэрозоля определяются комплек-

сом его полидисперсных микрофизических параметров (концентрации, спектра размеров, 

компонентов показателя преломления частиц), которые изменяются в довольно широких 

пределах, как для отдельного типа аэрозоля, так и при переходе от одного типа аэрозолей 

к другому 12, 15, 17, 25, 39.  

 Рассеяние аэрозольных частиц в атмосфере обычно описывается в приближении 

рассеяния на частицах сферической формы (теории Ми), которое удовлетворяет условию 

параметра Ми 1/2   r , где r-радиус частицы,  - длина волны. Пространственно-

угловое распределение аэрозольного рассеяния характеризуется анизотропией с максиму-

мом  в направлении распространения излучения. Анизотропия усиливается с ростом па-

раметра Ми . 

 

7.2. Фотометрические величины  

 

 Фотометрия (от фото-свет и метрия-измеряю) раздел оптики, в котором изучаются 

методы и приемы измерения энергии оптического излучения. Обычно в фотометрии рас-

сматриваются действия на глаз и другие оптические приборы электромагнитных волн ви-

димого оптического диапазона. Различают энергетические фотометрические величины, 

связанные с измерениями энергии поля оптического излучения и величин связанных с 

ней. Эти величины характеризуют излучение света безотносительно к свойствам челове-

ческого зрения. Каждой энергетической свето-

вой величине соответствует световая  

 фотометрическая величина, которая отличают-

ся от энергетических тем, что характеризуют 

свет по его способности вызвать зрительное 

ощущение. Сведения об основных энергетиче-

ских и световых фотометрических величинах 

приведены в таблице (см. таб. 7.1).  

Основной характеристикой поля оптического излучения является монохроматиче-

ская или спектральная интенсивность излучения: 

 

              
Рис. 7.1. Распространение излучения через 

площадку dS внутри телесного угла d в 

направлении, образующем угол  с её внеш-

ней нормалью. 
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dtdddS

dW
I

   cos 


  ,                                                    (7.1) 

 

которая равна энергии излучения, протекающего через элемент поверхности dS  под углом 

 к его нормали в интервале длины волны от d до +d внутри телесного угла d за вре-

мя dt (см. рис 7.1) 5 
 

Таблица 7. 1. Основные энергетические и световые величины. 

  

Величина I  остаётся постоянной в пустом пространстве (при отсутствии ослабле-

ния и испускания излучения) вдоль луча и характеризует источник излучения (это свой-

ство следует непосредственно из записи уравнения переноса излучения, рассмотренного 

ниже). 

 Соответственно (7.1) поток излучения вычисляется путём интегрирования по всем 

направлениям следующим образом 

 




  dIF  cos .                                                 (7.2) 

 

Это выражение можно представить в виде двух величин 

 

 EEF  ,                                                   (7.3) 

 

из которых первая E  представляет собой освещённость площадки с одной стороны ( = 

0  2) и величина E  -освещённость площадки с другой стороны. Следовательно, поток 

излучения может быть представлен в виде разности освещённостей площадки с двух его 

№ Формула Энергетические величины Световые величины 

Наименование Единицы 

измерения 

Наименование Единицы 

измерения 

1. 

 

 

 

2. 

 

 

3. 

 

 

 

4. 

 

 

 

5. 

 

 

6. 

W, энергия пере-

носимая излучени-

ем 

 









 d

dW

ddS

dF
I

dS

dF
E

d

dF
J

dt

dW
F











 cos

 

 

Энергия излучения 

(лучистая энергия) 

 

 

Поток излучения 

(лучистый поток) 

 

Сила излучения 

(энергетическая сила 

света) 

 

Облучённость (энер-

гетическая освещён-

ность 

 

Энергетическая яр-

кость 

 

Спектральная плот-

ность энергии излу-

чения 

Дж 

 

 

 

Вт 

 

 

Вт·ср
−1

 

 

 

 

Вт·м
−2

 

 

 

 

Вт·м
−2

·ср
−1

 

 

 

Дж·м
−1

 

Световая энергия 

 

 

 

Световой поток 

 

 

Сила света 

 

 

 

Освещённость 

 

 

 

Яркость 

 

 

Спектральная 

плотность свето-

вой энергии 

лм·с 

 

 

 

лм 

 

 

кд 

 

 

 

лк 

 

 

 

кд·м
−2

 

 

 

лм·с·м
−1

 

d - элемент телесного угла распространения излучения, dS – элемент поверхности, пронизыва-

емый излучением,  - угол между нормалью к элементу поверхности и направлением распро-

странения излучения. 
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сторон. Приёмники излучения (глаз, фотоэлемент и т. д.) дают ответную реакцию на по-

ток излучения. 

Соотношение между световым и лучистым потоком задается коэффициентом вид-

ности или коэффициентом отдачи монохроматического излучения: 

V  = 




F

F 
.                                                                (7.4) 

 

Здесь F   - световой поток и F  лучистый поток. 

 Величина maxV  - максимума коэффициента видимости, называемая световым экви-

валентом лучистого потока, используется для оценки соотношения между световыми и 

энергетическими потоками излучения. Практически установлено, что maxV  = 683 лм / Вт 

при длине волны   = 0,55 мкм, для которой чувствительность глаза при равных энергети-

ческих потоках максимальна. 

 На практике для светового излучения длины волны   используется коэффициент 

относительный видности: 

K  = 
max



V

V
                                                         (7.5) 

 

 Кривые относительной видности глаза даны на рис. 7.2 Эти кривые на границах 

видимого спектра приближаются к нулю. 

 
 Пример 7.1. Натриевая лампа мощностью 150 

Вт испускает лучистый поток 20 Вт при  = 0,59 мкм. 

Для нее мкмK 59.0  =0,757. Определить световой 

поток этой лампы при  = 0,59 мкм. 

 В соответствии с (1) и (2) находим  

лмВтKВтлмF  9402   20 683  59,059,0 
   

 

В фотометрии различают точечные и 

протяжённые источники излучения. К источ-

никам первого типа относят источники, ли-

нейные размеры которых значительно мень-

ше, чем расстояние от них до точки наблюде-

ния. Точечные источники испускают сфери-

ческие волны, соответственно являются изотропными, излучают свет по всем направлени-

ям равномерно. Для источников второго типа полагают, что что сферическую волну излу-

чает каждый малый элемент их поверхности. 

Протяжённые источники - практически силь-

но неизотропны, которые обычно излучают неодно-

родный поток по различным направлениям. Для 

проведения теоретических исследований различают 

поверхности имеющие косинусоидальный характер 

излучения или отражения, показанный на рис. 7.3. 

 

 cosndFdF  .                             (7.6) 

 

Здесь dΦ - поток (мощность) излучения в 

элемент телесного угла d  в нормальном направле-

нии ( = 0 и cos  =1).  

 
Рис. 7.2. Кривые относительной видности при 

дневном (1) и сумеречном зрениях (2). 

        

 
Рис. 7.3. Ламбертовая поверхность. 
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Это – закон Ламберта (закон излучения косинусов), а поверхности, удовлетворяю-

щие ему называются ламбертовыми или идеально диффузно отражающими поверхностя-

ми. Яркость излучающей или  рассеивающей свет (диффузной) ламбертовой поверхности 

одинакова во всех направлениях. Наиболее близки к закону Ламберта матовые шерохова-

тые поверхности гипса, из мутных сред - некоторые типы облаков и молочных стекол, 

среди излучателей - абсолютно чёрное тело, порошкообразные люминофоры и т. д. 
 

 

Пример 7.2. Пользуясь рисунком, рассмотреть выражение 

для телесного угла d в сферических координатах.  

По определению: d = dS/r
2
, где dS – часть поверхности 

сферы радиуса r, ограниченную двумя близкими меридианами и 

двумя близкими параллелями, так что эту поверхность можно рас-

сматривать как малый прямоугольник со сторонами rd  и rsin  d, 

площадь которого dS = r
2
sin d d. Поэтому в сферических коор-

динатах: d = sin d d.  
 

 

 

 

 

 

 

Пример7.3. Определить освещенность, создаваемую 

точечным источником силой J.  

В соответствии с формулами таблицы 7.1 и из рисун-

ка для точечного источника (J = const) можно записать:  

 




cos
/cos

2

2

r

J

S

rJS

S

J

S

F
E 







 

 

Пример 7.4. Сравнить освещённости площадок, расположенных на разных расстояниях  r1 и r2 от 

точечного источника. 

Из решения предыдущего примера следует:  

 

212 //1 rrEE  . 

 

Это закон обратных квадратов освещённости. 

 

Пример 7.5. Определить соотношение между освещённостью и яркостью ламбертового источника. 

По формулам таблицы 7.1 последовательно находим: 

 

IdSddIdSdIdSF 





 
2/

0

 sin  cos2

2/

0

 cos .  Отсюда  Е  = I. 

 

7.3. Геометрия рассеяния солнечного света 

 

Распределение поля яркости дневного неба описывается определёнными геометри-

ческими соотношениями для параметров оптического пути рассеянного солнечного света. 

Эти  соотношения следуют, во первых, из основных теорем сферического треугольника 

18. и, во – вторых, характеризуют физико–химические условия распространения  свето-

вого излучения,  достигающего  наблюдателя со всех сторон небесного свода. Далее опи-

сываются геометрические соотношения для определения эффекта рефракции и оптическо-

го горизонта, а также оптической воздушной массы в приближении плоской и сфериче-

ской атмосферы 7, 20, 21. 

 

 

    

 
Телесный угол d в полярных 

координатах. 

      
Освещенность точечным источником 

площадки cosSS  . 
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7.3.1. Выбор системы координат 

 

Распространение солнечного излучения  в  атмосфере  описываются определёнными 

геометрическими соотношениями для положения  солнца над горизонтом  и  направления 

наблюдения  с  учётом  эффекта рефракции  и  кривизны  земной  поверхности.  Для этого 

удобно   пользоваться двумя системами   сферических   координат:  земной  и  небесной 

(рис. 7.4).Координатами первой системы являются зенитный угол– зенитное расстояние   

или угол возвышения – высота   h  90   над горизонтом ) и азимут , отсчитываемый, 

часто, от точки юга, второй системы -  склонение   над экватором и часовой угол t, отсчи- 

тываемый от южной точки Q экватора ( или прямое восхождение   ,  отсчитываемый  от 

точки   весеннего равноденствия ), выражаемого в часах 6, 21, 22. 

 

  При известной широте   для произвольной 

точки М осуществляется переход от одной системы к дру-

гой. Ниже такой переход даётся для положения Солнца над 

горизонтом из параллактического треугольника PZM  ( рис. 

7.5). 
 Переход  ( , t )  ( ,) из решения сферического 

треугольника PZM . даёт: 

 

cos   = sin . 
sin   + cos   

. 
cos   

. 
cos t    

sin   = sin  cos    -  cos  sin   
.
 cos                        ( 7.7) 

sin  . 
sin    =  cos   

. 
sin t . 

 
Пример 7.6. Определить высоту верхней кульминации и часовой угол восхода – захода солнца (ре-

фракцией и угловыми размерами Солнца пренебрегается). 

Верхняя кульминация Солнца наступает в полдень.  Из построения на ри-

сунке находим полудённую высоту h : 

h  = 90
0
 -   = 90

0
 -  +  . 

 

При восходе и заходе солнца:   = 90
0
. Соответственно по формулам 

(7.7) находим:  

cos t  = - tg  
.
tg   

sin    = cos   
. 
sin t . 

  
 

 Пример 7.7. Определить формулу расчёта рассеяния солнечного излучения. 

Угол рассеяния  находится в плоскости падающего и рассеянного излучения. Как видно  из рис.5.4 

этот угол соответствует направлению наблюдения ОМ,  ввиду парал-

лельности падающих солнечных лучей. Угол наблюдения можно найти 

из решения сферического треугольника ZММ  по теореме косинусов 

для сторон, что даёт  

 

cos  =cos   
. 
cos  + sin   

. 
sin  cos , 

 

Рис.7.4. Сферическая система координат: а)-

земная, б) – небесная. NZS и Q

PQ – плоскости 

основных меридианов небесной сферы (вообра-

жаемой сферы с центром в точке наблюдения О), 

OZ-местный вертикаль (отвесная линия), Z –

точка зенита, NS –полудённая линия (N- точка 

севера и S-точка юга), OP-полярная ось видимого 

вращения небесной сферы (P –точка северного 

полюса мира), Q

Q –проекция плоскости небесного экватора. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Рис. 7.5. Параллактический 

треугольник для положения 

Солнца (точка M  над гори-

зонтом. 

 
Рис. Верхняя куль-

минация Солнца. 

 
Рис. К определению угла рас-

сеяния солнечного света. 
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где  - азимут, отсчитываемый от плоскости  ZМ О солнечного меридиана (солнечного вертикала). 

 Пример 7.8. Ортогональные компоненты рассеянного света образуют с направлением рассеяния углы  

и . Определить зависимость угла рассеяния  от этих углов.   

 Пусть рассеяние происходит в точке О прямоугольной си-

стемы координат ОXYZ,  ОМ – направление рассеяния и направление 

поляризации совпадает  с осями OY и OZ. Угол рассеяния  находится  

из совместного решения прямоугольных сферических   треугольников  

ZNM и MNY: 

cos  = sin  cos  

cos 1 = sin  sin  . 

 

Отсюда: 

sin 
2 1 + sin 

2 2  = 1+ cos 
2
  . 

 

 

7.3.2. Рефракция. Оптический горизонт 

 

В атмосфере, кроме направления в зенит, существует поперечный градиент плотно-

сти по пути падающего излучения. Вследствие этого возникает поперечный  градиент по-

казателя преломления. Путь распространения луча световой волны искривляется к земной 

поверхности (за исключением малых областей инверсии плотности) (рис. 7.6). Отклонение 

в вертикальной плоскости видимых направлений на удалённые объекты от истинных 

вследствие преломления световых лучей в атмосфере называется  рефракцией.  Угол  

между  направлением на действительное  (М )  и  видимое  

(М ') положение светила называется поправкой на рефракцию; она меняется от нуля в зе-

ните и, примерно, до 35 
0   

у  видимого горизонта , 7. 

Различают астрономическую рефракцию, если предмет расположен вне атмосферы, 

и земную рефракцию, если это явление связано с земными объектами. При   < 70
0
 по-

правка на астрономическую рефракцию  оценивается по формуле: 

 

009,16   tg
T

p
,                                                      (7.8) 

 

где  в секундах дуги, р - давление в мбар; Т - температура воздуха в К,  =    -  -

зенитный угол линии визирования (видимое зенитное расстояние предмета). 

 При    70
0
 рефракция оценивается по 

специальной таблице 21. Вследствие рефрак-

ции происходит расширение горизонта – мни-

мой линии, по которой небосвод кажется нам 

соприкасающимся с земной поверхностью (рис. 

7.6). 

 Различают два понятия горизонта – гео-

метрический горизонт   без учёта рефракции и 

видимый, или оптический, горизонт , который  

мы  воспринимаем   глазом  по  направлению 

. Угол между линией визирования  оптиче-

ского  горизонта и горизонтальной плоскостью  

на  уровне  глаза  есть угол погружения или глу-

бина горизонта.  В работе 21 при средних 

условиях рефракции даются оценочные значе-

ния для глубины горизонта и расстояния до оп-

тического горизонта: 

 

 
Рис. Геометрия рассеяния поля-

ризованного света. 

 
Рис. 7.6. К определению рефракции и го-

ризонта.  
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Глубина горизонта = 0,97 h
1/2

 угловых, 

расстояние до оптического горизонта=3,839 h
1/2

 км,          7.9) 

 

где h – высота точек наблюдения в метрах. 

  В действительности рефракция в условиях атмосферы сильно изменчивый 

процесс. Это проявляется, например, в мерцании звёзд, дрожании картин широких  ланд-

шафтов  в жаркие дни. В периоды аномальной рефракции (например, в периоды  аномаль-

ных градиентов температуры над сильно нагретой сушей) могут быть видны объекты, да-

леко находящиеся ниже геометрического горизонта; эта форма миража, обычно, называ-

ется  расширением горизонта. 
 

Пример 7.9. Оценить поправку на рефракцию света при нормальном давлении (1013,2 мбар) и темпе-

ратуре воздуха 10°С.  

Непосредственной подстановкой данных получим: 075   tg  

 

7.3.3. Оптическая воздушная масса: приближения  

плоской и сферической атмосферы 

 

В атмосферной оптике различают астрономический оптический путь, охватывающий 

всю атмосферу от уровня моря до её верхних границ и земной оптический путь, целиком 

лежащий в атмосфере. Количество газовых и аэрозольных частиц для вертикального аст-

рономического пути называется оптической воздушной массой или просто воздушной 

массой (ОВМ). Следует отметить, что в метеорологии этот термин обычно означает неко-

торый большой объём воздуха (порядка нескольких километров по горизонтали), который 

разграничивается средними отличительными значениями комплекса метеорологических 

параметров (температуры, давления, относительной влажности воздуха и т. д. ). Понятие 

ОВМ используется для сравнения содержания как отдельных, так и всех компонент атмо-

сферы ( газов и аэрозолей ) вдоль вертикального и наклонного оптического пути; единич-

ное значение ОВМ соответствует приведённой высоте атмосферы на уровне моря 21, 25. 

Толщина атмосферы гораздо меньше Земли и для зенитных углов   кривизной 

атмосферы пренебрегается; слои атмосферы считаются параллельными земной поверхно-

сти. Если m – число ОВМ, и dl элемент наклонного оптического пути, то, пренебрегая ре-

фракцией, в приближении плоскопараллельной атмосферы  

 

dl = sec  dh,                                                    (7.10) 

 

где dh – элемент приращения высоты.  

Полное число частиц nt на расстоянии l между высотами h1 и h2, согласно выраже-

нию (7.10), будет равно 

 

 

 
1

2

)(sec)(
0

h

h

l

t dhhnldlnn  .
             (7.11) 

 

 В то же время, по определению приведённой 

высоты атмосферы, это число равно 

 

n t = n0 Δ H,                        (7.12) 

 

 где  n0 - концентрация на уровне моря (или на 

определённом уровне отсчёта), H =H2 - H1) - раз-

ность приведённых высот между уровнями h1и h2 (рис. 7.7). 

 
Рис. 7.7. Геометрические соотношения 

для приведённой атмосферы в плоско-

параллельном приближении для оптиче-

ского пути наклонных параллельных 

лучей света.  
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В атмосферной оптике пользуются понятием эквивалентного пути,  который опре-

деляется как горизонтальное расстояние, на котором происходит такое же ослабление све-

та,  как и вдоль наклонного пути.  Это определение используется  для  оценки  количества  

частиц при определении вариаций дальности видимости и контраста удалённых объектов. 

По определению эквивалентного пути для  числа частиц n t можно записать  

 

n t = n 0 l эк,                                                      ( 7.13) 

где 

l эк = sec ζ ( H2 – H1 ).                                            (7.14) 

 

Если оптический путь проходит через всю атмосферу, так что H1 = 0 и H2 = H, то  

 

lэк = H sec ζ.                                                      (7.15) 

 

 Эту формулу можно получить исходя из больцмановского распределения частиц с 

высотой (см. решение примера 7.11). 

Когда зенитный угол ζ. превосходит 75
0  

приближение плоскопараллельной атмо-

сферы становится уже неправомерной; сильно сказывается сферичность Земли и её атмо-

сферной оболочки, а также при больших значениях 
 
ζ. будет 

существенным и влияние рефракции. Для учёта этих факто-

ров разработаны различные графические и табличные мето-

ды. На больших высотах при наблюдении горизонта оптиче-

ский путь пересекает атмосферную оболочку дважды; ис-

пользование ОВМ становится нецелесообразным. Для таких 

случаев, при оценке земных оптических путей, вместо ОВМ, 

зачастую, используется функция Чепмена 1, при расчёте 

которой рефракция не учитывается. Геометрические соотно-

шения, связанные  с  функцией Чепмена  показаны на  рис. 

7.8. Оптический путь ММ прослеживается путём смещения  

точки  М, имеющего зенитный угол , из  бесконечности к точке М. Угол   непрерывно 

меняется от  0 до ,  которая  тем  самым определяет высоту  h  точки М. 

Функция  Чепмена Сh (  зависит от параметра , определяющего  расстояние  до  

центра Земли в единицах  высоты однородной атмосферы: 

 

 = 


 Rh
,                                                       (7.16) 

где R – радиус Земли. 

 Смысл функции Чепмена следует из Рис. 7.8 и следующей формулы для эквивалент-

ной длины пути  точки М: 

 

l эк = H Ch ( , ζ ).                                          (7.17) 

 

 Для широких интервалов изменения параметров  и ζ составлены таблицы значений 

функции Чепмена, позволяющие использовать разные значения высоты однородной  ат-

мосферы и зенитного угла. 
 

 Пример 7.10. Рассматривается наклонный оптический путь длины l.  Вывести  формулу  эквивалент-

ного пути  lэк,   пользуясь формулой Больцмана, пользуясь приближением плоскопараллельной атмосферы. 

 В соответствии с (7.10),  (7.11) вдоль пути  l полное число частиц nt равно  

 





2

1

)
cos

exp(0

l

l
t dl

l
nn


. 

 
 

Рис. 7.8. Геометрические 

соотношения для функции 

Чепмена. 
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 Находим: 







 




 


cos
exp()

cos
exp(sec 21 ll

lýê
 

 

Пример 7.11. Пользуясь решением предыдущего примера получить формулу (7.15). 

Оптический  путь охватывает все слои атмосферы,  так что l1 = 0 и  l2 = .  Решения     

примера сводится к формуле  

lэк = H sec . 

 

7.3.4. Исчисление времени 

 

Для сопоставления атмосферно – оптических данных пользуются единой методикой 

исчисления времени, развитой в астрофизике и метеорологии; в обсерваториях и метеоро-

логических станциях ведётся служба времени – хранение времени 6, 22. 

На практике исчисление времени ведётся исходя из солнечных суток.  Различают че-

тыре исчисления времени: истинное солнечное   ,  среднее солнечное  или  местное  m  , 

поясное Tn и декретное Td. Длительность истинных солнечных суток – промежуток време-

ни между двумя последовательными одноимёнными кульминациями центра Солнца, в те-

чение года меняется. Поэтому счёт времени ведётся по среднему экваториальному  или, 

просто, среднему солнцу – воображаемой точке, равномерно вращающейся по экватору, и 

пересекающей каждый год точку равноденствия  вместе с Солнцем. Принятые солнечные 

сутки постоянны Разность истинного и среднего времени  = T  - Tm   называется уравне-

нием времени;  четыре раза в год становится равным нулю и меняется от –16,3 до + 14,5 

мин. Началом средних солнечных суток считается момент нижней кульминации среднего 

солнца – полночь: 

 

Tm = t  - 12
 h

.                                                 (7.18) 

 

Поясной счёт времени облегчает исчисление местного времени  на разных  меридиа-

нах. Долгота каждого из выделенных 24 часовых поясов составляет  1
 h

  или 15
 0

 ; за нуле-

вой принят пояс, средний меридиан которого проходит через Гринвич. Декретное время 

используется в целях рационального использования светлого времени суток; часы перево-

дятся на один час вперёд по отношению к поясному времени (иногда это делается на лет-

ний период). Для  n - го пояса (n - номер пояса, исчисляется в часах) и данного пункта  

переход от декретного и поясного времени к среднему и наоборот осуществляется по 

формулам: 

 

Tn – Tm = n
h 
- h 

;   Td = Tm + 1
h 

.                                         (7.19) 

 
Пример 7.12. Моментами восхода и захода Солнца считаются, соответственно, моменты появления и 

исчезновения края его верхнего диска на горизонте. Определить моменты восхода - захода и в это время 

азимут Солнца (угол рефракции у горизонта  = 35, видимый радиус Солнца  R   = ).  

 

cos t  =









coscos

sinsincos 
,
 

cos   = 




cos

sin  . 

Действительное  зенитное  расстояние  центра   Солнца  будет:      = 90 +   + R   = 90 51. После-

довательно вычисляем: 1). t ; 2).  Tm ( восхода ) = 12
h 
- t  + ,  Tm ( захода)  = 12

h  
+ t  + ; 3). Tn ( восхода, 

захода ) = Tm ( восхода, захода ) - h
 + n

h
 ; Td = Tm + 1

h
 ; 4)  . 
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Пример 7.13. На рисунке даётся сферический треугольник АВС, который образуется дугами больших кру-

гов сферы с центром в точке О. Угол  между сторонами с и  в образуются касательными АD и AE ( <DAO = 

EAO = 90
o
 ). Получить  формулу косинусов для стороны а сферического треугольника АВС. 

 Для этого используем соотношения: 

 

DE
2 
 =  AD

2
 + AE

2 
-  2AD 

. 
AE 

. 
cos  = OD

2 
+ OE

2 
– 2OD 

. 
OE 

.
 cos , 

 где   AD = tg b, AE = tg c, OD = sec b, OE = sec c. Получим: 

 

cos a=cos c cos b + sin c sin b cos  

 

 

 

 

  

7.4. Атмосферное рассеяние света 

 

В атмосфере рассеяние  света происходит на отдельных частицах и флуктуациях 

воздуха образующих оптическую неоднородность для проходящей световой  волны 

Важными параметрами рассеяния являются длина волны, состояние поляризации падаю-

щего излучения, размер и показатель преломления частиц, а также угол наблюдения рас-

сеянного излучения 7, 16, 23, 28- 30 

 Оптическая неоднородность выражается комплексным показателем преломления, 

зависящим от химического состава рассеивателей: 

 

m()  n(+i,                                                      (7.20) 

 

где n()- относительный показатель преломления связанный с рассеянием,  - показа-

тель поглощения связанный с поглощением части световой энергии  - длина волны из-

лучения 

 Зависимость от размера рассеивающих частиц определяется  безразмерным  пара-

метром  

  2r                                                           7.21 

 

что представляет произведение волнового вектора  к = 2  на радиус частиц r. 

 Аэрозольное рассеяние описывается в приближении теории Ми строго говоря 

применимая к изотропным сферам. Для случаев   1 (молекулярное или релеевское рас-

сеяние), или  1 (геометрическая оптика) имеются более простые решения помимо тео-

рии Ми 1, 3-5, 8 

 

7.4. Сечение рассеяние 

 

Рассеяние на частицах характеризуется сечением  углового и полного рассеяния  

Угловое сечение  ( дает зависимость распределения мощности рассеянного излучения 

от угла рассеяния : 

 

J = Е0                                                               (7.22) 

 

Здесь величина  ( - отношение двух измеряемых величин облученности части-

цы Е0 и мощности излучения J(), рассеянного в единице телесного угла в направлении  

имеет размерность площади обычно используются единицы см
2
ср (единица телесного 

угла – безразмерная величина) 

 Полное сечение рассеяния  для неполяризованного света и изотропной частицы  

 
Рис. Сферический треугольник. 
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находится путём интегрирования (7.22) по всем направлениям в виде  

 

  


dsin2
0

 .                                                       (7.23) 

 

Таким образом, полное сечения рассеяния определяется как площадь, через кото-

рую проходит излучение, мощность которого равна мощности рассеянного во всех 

направлениях излучения. Численно эта величина равна полной мощности рассеянной ча-

стицей излучения при единичной облученности этой частицы. 

Сечение рассеяния характеризует акт рассеяния излучения на отдельной частице, 

как на оптической неоднородности. Рассеяния складывается за счет перехвата – отраже-

ния и преломления падающего потока а объеме частицы и его дифракции на краях сече-

ния частицы (принцип Бабине [1]). Поэтому значение полного оптического сечения рассе-

яния на частице может существенно отличаться от его геометрического сечения. В (7.23) 

вместо углового сечения рассеяния )(  перейдем к безразмерному коэффициенту рассе-

яния 2/)()( rq   . Соответственно, можно записать: 

 






0

2 sin)(2/ dqrQ ,                                          (7.24) 

 

где отношение Q  даёт оптическое сечение рассеяния в единицах геометрического сечения 

частицы и называется фактором эффективности рассеяния или коэффициентом Ми, вели-

чина )(q  равна отношению потока, рассеянного на угол   к потоку, падающему на ча-

стицу в единицах сечения частицы. 

Сечение естественного или поляризованного (например, солнечного) света нахо-

дится путем обобщения понятия о коэффициенте рассеяния для поляризованного света. 

Естественный луч света представляется в виде суммы двух равных по мощности лучей 

поляризованных во взаимно перпендикулярных плоскостях направления поляризации 

могут  иметь произвольную ориентацию относительно оси распространения. Обратимся к 

рис. 7.9 и будем полагать что сферическая изотропная частица находится в пучке двух 

взаимно ортогональных  линейно – поляризованных световых волн связанных с прямо-

угольной  системой координат ОХУZ . Начало этой системы О совмещён с центром части-

цы. Плоскость наблюдения (плоскость рассеяния) образованный направлениями падаю-

щего и рассеянного света  принимается за координатную плоскость для определения 

направлений поляризации которые в нашем случае остаются неизменными. 

 
 

 

 

Рис.7.9. Рассеяние поляризованных  компонент есте-

ственного света ОХ -направление падающего пучка  

1 и  2 –углы направлений поляризации  вдоль осей ОY  

и ОZ  от направления рассеяния ОM   - угол рассея-

ния. 

 

Сечения      используются для нахождения двух функций угловой зави-

симости (параметров рассеяния Ми) i( и i ) [1, 8]. Для данных  и n в единицах пло-

щади сечения частицы имеет место 
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q( )=i ( ) /2      q( )=i( ) / 2
.
                                               

(7.25) 

 

 В случае неполяризованного падающего света коэффициент q( ) в (7.24) будет ра-

вен  

 

      


  iiq
22

1
.                                          (7.26) 

 
 Пример 7.14. При релеевском рассеянии () линейно-поляризованного света выполняется зави-

симость i()  sin
2
() где  - угол между направлениями поляризации и рассеяния. При  i( = 90

0
) = 6

n
2
-

1)/(n
2
+2) 

2
 используйте уравнения (7.24) и (7.26) чтобы определить q(  и Q для релеевского рассеяние 

естественного света.  

В соответствии с рис. 7.9 можно записать   

 

i (1) = i(90
0
)sin

2
(1)  i ( 2 ) = i(90

0
)sin

2
 ( 2) 

 

где i(90
0
) = i ( 1= 90) = i  ( 2=90).   

Пользуясь решением примера 7.8 имеем: 
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Окончательно имеем:  

 

    

   .cos1
16

3

,2/1
3

8

2

2224












Qq

nnQ

 

 

Физические основы сложной теории Ми легко уяснить исходя из закономерностей 

рассеяния в релеевскoй области 1. Геометрия рассеяния для случаев Релея и Ми имеет 

сходные особенности  хотя рассеяние Ми происходит на несколько порядков более ин-

тенсивно. На  рис.7.10. в целях иллюстрации показаны полярные диаграммы рассеяния 

Релея и Ми.  

В простейшем  случае релеевского рассеяния на молекулах рассеянный свет поля-

ризованный перпендикулярно плоскости наблюдения не зависит от угла рассеяния рассе-

яние происходит равномерно по всем направлениям рассеянный свет поляризованный в 

этой плоскости изменяется по закону cos
2. При  = 90

0 
 составляющая i() исчезает, а со-

ставляющая  i сохраняется. 

Для произвольной ориентации плоскости наблюдения характеристики релеевского 

рассеяния имеют вращательную симметрию относительно направления падающего света. 

Молекула переизлучает свет как индуцированный осциллирующий диполь. По-

скольку размер молекулы много меньше длины волны света то во всем ее объеме первич-

ная (падающая) волна практически будет однородной: возникающие вторичные или пар-

циальные  волны будут иметь одинаковые фазы. По мере роста параметра  рассеиваю-

щая частица превращается в осциллирующие  мультиполи,  возникает разность фаз пар-

циальных  волн. Интерференция  этих волн приводит к преимущественному распределе-

нию световой энергии в направлении распространения падающего света. Как видно из 
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рис. 7.10  рассеянный свет  за исключением случаев прямого ( = 0
0
 и обратного ( 

=180
0
)  рассеяния состоит из различных компонент поляризации. Поляризация значитель-

на при наблюдении под прямым углом ( = 90
0
. Ввиду анизотропии рассеивающих ча-

стиц часто максимум поляризации наблюдается при   90
0
.  В соответствии с выраже-

ниями (7.25) степень поляризации P может быть определен из формулы  

 

P =  i( ) - i()  i() + i()                                          (7.27) 

 

 
а б 

 

 

 

 

  
 i ( ) i 

i  i ( ) 
  

 

 
 

 

Рис. 7.10. Полярные  диаграммы угловых функций i ( )  i   а - рассеяние 

Релея б - рассеяние  Ми.  
 

 
 Пример 7.15. По рис. 7.9 и решению примера 7.14 рассмотреть симметрию релеевского рассеяния. 

 Зависимость от угла   определяется единицей или cos
2  соответственно.  Поэтому 

 

Р = sin
2 / (1+cos

2 ) 

 

При углах  =0
0 

и 180
0
 поляризации нет. С ростом угла  поляризация монотонно возрастает до  = 

90
0
 при котором q(90

0
) = 3Q/16 рассеянный свет перпендикулярно поляризован.  

 

7.4.2.  Объёмный коэффициент рассеяния.  

Индикатриса рассеяния 

 

 На практике часто измеряемой характеристикой рассеяния света является полный 

объемный коэффициент рассеяния, или полный коэффициент ослабления, который чис-

ленно равен величине рассеянного потока единицей объема взвеси из падающего потока 

единичной облученности. Эта характеристика непосредственно находится из сечения еди-

ничных актов рассеяния. Для решения этой сложной задачи обычно вводятся следующие 

упрощающие предположения, позволяющие вычислить коэффициенты объёмного рассея-

ния по формулам Ми.  

1. Некогерентность рассеяния. Хаотическое распределение частиц препятствует 

интерференции между отдельными рассеивающими потоками, рассеивание становится 

некогерентным (складываются интенсивности рассеянных волн, а не амплитуды); 

2. Не зависимость рассеивателей. Расстояние между частицами больше их размера, 

а также длины волны рассеянного излучения. Присутствие других частиц не вызывает 

возмущение в рассеянное излучение отдельной частицы; 

3. Сферичность и изотропность частиц. Эффект рассеяния (коэффициент ослабле-

ния) не зависит от состояния поляризации падающего излучения. 
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 Пусть  - объёмный коэффициент полного рассеяния, ( ) - объёмный коэффици-

ент углового рассеяния и N – числовая концентрация частиц. Тогда суммированием для 

монодисперсных частиц можно записать: 

 

 = N  = r
2
NQ          или          ( ) = N ( ) = r

2
Nq( ).               (7.28) 

 
 Пример 7.16 Показатель преломления воздуха n , близок к единице: при стандартных условиях для 

 = 0,55 мкм  n = 1,0003. Используя решения примера 7.14 и приняв n  1 получите формулу для коэффици-

ента    релеевского рассеяния. 

 

 При n  1:  (n
2
-1)

2 4(n-1)
2
;  (n

2
+2)  3. Поскольку  = 2r/  и N1/V, то  

 

.
4

2
3

4

22
3

22

22

4

654
2 )1(

3

32)1(

3

8

)1(

)1(2

3

8












N

n

N

n

n

nNr
NQr










  

 

 Для полидисперсных систем суммирование (7.28) необходимо заменить интегриро-

ванием для заданного распределения частиц по размерам. Рассмотрим сначала полное 

рассеяние и, предположим, что функция распределения  f(r) нормирована и непрерывна в 

интервале радиусов [r1, r 2]. Так что 

 


2

1

)(),( 2

r

r

drrfrnQN  ,                                           (7.29) 

 

где N – суммарное число частиц в единице объёма воздуха. 

Для практики определённый интерес представляет зависимость рассеяния света от 

длины волны. Из измерений прозрачности атмосферной дымки получена хорошо извест-

ная формула Ангстрема: 

 

 =const- b
                                                      (7.30) 

 

по аналогии с формулой Релея (см. пример 7.16). Показатель степени b меняется примерно 

от 4 (для релеевского рассеяния) до 0  (для рассеяния в плотном тумане). Зависимость 

(7.30) можно легко получить из формулы (7.29), пользуясь степенным законом распреде-

ления частиц по размерам – распределением Юнге (2.10). Эта формула на основании рас-

пределения (2.10) запишется в виде:  

 

 


2

1

,
1

),(434,0
1

2

r

r

dr
r

rnQc


                                            (7.31) 

bcrrNf
)(ln )1(434,0/  crdrdN  

где постоянная с - функция концентрации частиц. 

В (7.31)  перейдём к переменной  . Так как  =2r/ ,  откуда r=/2  и   

dr= /2d . Таким образом (7.31) преобразуется к виду 

 

  Kc






2

2/434,0 ,                                                (7.32) 

где обозначено 




2

1

.),( 1





  dnQK  

 Здесь, как показывают расчёты [1], интеграл в пределах от 1 = 0 до 2 =   стано-

вится независимым от длины волны. В этом случае (7.32) даёт зависимость (7.30) при b = 
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 
- 2. Для конечных 1 и 2 эта зависимость может иметь иной вид, однако при b  n и 0,3 

мкм   0,65 мкм интеграл в выражении (7.32) практически не зависит от . 

 
 Пример 7.17. Пользуясь формулой (7.32) определите оценочные формулы параметров распределе-

ния Юнге по значениям коэффициента объёмного рассеяния света .  

 По синхронным значениям  на двух длинах волн можно определить параметр Юнге  
: 

















2

)(

2

1

2

1   и 

2

1

12

lg
lglg

1
2









 . 

 Второй параметр Юнге находится по формуле  

 

,)
2

(304,2
2

K
C







 



 

 

Для аэрозольного рассеяния расчёты коэффициента  проводятся точными числен-

ными методами для узких интервалов радиусов от r до  r + d r:  

 

 
i

ii rQN .2                                                           (7.33) 

 

Здесь Ni – концентрация в классе размеров шириной dr, Qi –  которое вычисляется 

по специальной таблице [8]. 

Вычисления по формуле (7.33) строятся, обычно, для различных аналитических 

моделей функции распределения. Для описания полидисперсного состава оптически ак-

тивных частиц аэрозоля сбм-фракции, часто используется логарифмически-нормальное 

распределение.   

Выше рассмотренный подход распространяется и на случай показателя углового 

рассеяния  в (7.28). Коэффициенты  и  связаны очевидными соотношением: 

 



0

.sin d                                                           (7.34) 

Иногда вместо коэффициента  удобно использовать его нормализованную фор-

му : 
 

    .
4




d
d                                                       (7.35) 

 

Здесь  d/4 - вероятность рассеяния излучения в направлении , где  - ин-

дикатриса рассеяния. Величина   безразмерна, не зависит от концентрации  N  (в слу-

чае однократного рассеяния) и удовлетворяет условию нормировки  

 

  .1
4

1
4

0

 






d                                                         (7.36) 

 

В случае рассеяния Ми для полидисперсных систем и неполяризованного излуче-

ния света, в соответствии с (7.26), (7.28) и (7.35) получим 

 

 ;
4

)( 



               

2

1

2

2

4

r

r

drrfiN 



 ,                    (7.37) 
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где i - полусумма параметров интенсивности рассеяния Ми:  

 

i = [i () +  i ()]/2. 

 
 Пример 7.18.  Используйте  выражения (7.28) и (7.35), а также  решение примера 7.14, чтобы опре-

делить   и  для релеевского рассеяния: 

 

   ;2
 Nqr                    




2
cos1

16

3
  

 
 

;4



                         

2
cos1

4

3
  

 

 В соответствии с (7.26) и (7.37) аналогично (7.32) определяется зависимость пока-

зателя   рассеяния Ми от длины волны естественного света для степенного распреде-

ления частиц по размерам.  

 

 
 

.
22

2

1

1

2

 

























 d

ic
b

b

                                               (7.38)   

 Здесь индикатриса  

 

 
 

 


2

1

1









b

i
K                                                              (7.39) 

 

связана с нормированной индикатрисой , согласно (7.32), в следующем  виде:  

K = K . Составлены специальные таблицы для определения значений K и K  в 

зависимости от параметров  , m и   [7, 10, 21].  

 

7.4.3. Объёмный коэффициент поглощения и рассеяния 

 

Процесс рассеяния сопровождается поглощением падающего излучения и, вслед-

ствие этого, нагреванием частицы. Доля поглощённой энергии в теории рассеяния света 

определяется мнимой частью комплексного показателя преломления (7.20). Ослабление 

падающего пучка, таким образом, по разному зависит от поглощения и рассеяния в зави-

симости от химического состава частиц. Подход, описанный выше для чистого рассеяния 

(отсутствие поглощения) распространяется и на поглощение 1. Общий коэффициент 

ослабления  осл  есть сумма  

 

 осл =  рас +  пог ,                                                          (7.40) 

 

где  рас – коэффициент рассеяния и  пог – коэффициент поглощения.  

 Аналогично фактору эффективности рассеяния Qрас определяется фактор эффек-

тивности поглощения Qпог . Поэтому  

 

        .,,
2

1

2

1

22

 

r

r

пог

r

r

расосл drrfrmQNdrrfrmQN                         (7.41) 

 Заметим, что формулы и оценки рассеяния применимы также и для ослабления. 

При этом вместо n используется комплексный показатель преломления m. Соответственно 

возникают дополнительные условия применимости показателей преломления n, и   35, 

37. 
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Пример 7.19. Преобразовать выражения (7.41), используя усреднённые величины . 
Находим:  

2  и   где  ),( rSQQQQQSNSQN пограсослпограсослосл    

 

 

7.4.4. Оптические параметры рассеяния света в атмосфере  

 

 Применительно к задаче рассеяния света оптическая модель атмосферы определя-

ется заданием аддитивных величин  и , характеризующих рассеяние в единице объё-

ма воздуха. Зависимость этих величин от длины волны светового излучения существен-

ным образом различается для молекулярной и аэрозольной составляющих. Из свойства 

аддитивности эффектов атмосферного рассеяния (ослабления) расчёты параметров  и 

 сводятся к расчёту этих параметров, в отдельности, для случаев молекулярного и 

аэрозольного рассеяния и последующему их суммированию 8, 21,: 

 

     ,   ; 








 a

a
p

p

ap                                (7.42)  

где р , р  определяет молекулярное (релеевское) рассеяние,  а , а  - аэрозольное 

рассеяние.  

 Для рассеяния на расстоянии вводится понятие оптической толщины, выражающей 

суммарное полное рассеяние всеми частицами вдоль пути распространения светового лу-

ча.  Рассмотрим на уровне h малый объём dV c единичной площадью основания и сторо-

ной dl = dh cosec;  - угол падения параллельного пучка с учётом кривизны атмосферы и 

рефракции (рис. 7.11). Пусть в слое толщиной dh средняя плотность массовой концентра-

ции  оптически активных частиц будет  - по вертикали ( = 0 0) и  () – в направлении .  

Если ввести понятие оптической массы слоя dh атмо-

сферы  

 

 
 





 ecm cos                    (7.43) 

 

и воспользоваться представлением 
~

 , где 
~

 - 

массовый коэффициент ослабления размерности M 
-

2
L

-1
, то интегральный коэффициент ослабления на 

расстоянии  dh cosec будет равен  

 

    ; dmd               dhdhd 
~

 .                                           (7.44) 

 

 Выражения (7.44) определяют оптическую толщину (оптическую глубину) выде-

ленного слоя  d  для наклонного пути и d для вертикального пути. Поскольку 
~

 - по-

казатель рассеяния, отнесённый к единице массы, то массовый коэффициент рассеяния в 

отличие от объёмного  не должен сильно меняться с изменением толщины атмосферных 

слоёв, если не происходит расслоение (изменение процентного состава) рассеивателей. 

Соответственно (7.44) оптическая толщина атмосферы выше уровня h в направлении  

определяется как  

 

     ;hm hh                                                          (7.45) 

 

Здесь оптическая масса  mh  при угле наклона h на уровне h выражается в виде 

 
 
Рис. 7.11. Рассеяние параллельного 

пучка света на уровне h. 
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     





hh

hh hdhdhm  / .                                             (7.46) 

 
Оптическая толщина (h) является основным, экспериментально определяемым оп-

тическим параметром, описывающим вертикальную структуру и изменчивость аэрозоль-

ных слоёв в атмосфере. Эту величину для плоскопараллельного аэрозольного слоя опре-

делим в виде  

 

     



hh

hdhhhdhh  )(
~

 ,                         (7.47) 

 

где под )(
~

h  строго следует понимать средний для вертикального столба атмосферного 

воздуха показатель ослабления солнечной радиации на уровне h. 

При расчёте  0 для всей атмосферы (h=0, h=0) в (7.43) полагают m0  = cosec 0 , 

если видимый зенитный угол солнца 0 не превышает 75
0 

и пользуются табличными зна-

чениями m0 , если 0 не превышает 75
0
. В горизонтальном направлении оптическая толщи-

на либо считается однородной, либо разбивается на однородные участки 10, 21..  
 

 Пример 7.20. Пользуясь уравнением состояния воздуха определить в аналитическом виде верти-

кальные профили коэффициента р релеевского рассеяния в зависимости от плотности  m молекул воздуха.  

 Если p
~

 массовый коэффициент релеевского рассеяния, то  

 

.
~

mpp  

  

 Из уравнения состояния воздуха для любых значений плотности  m, температуры T и давления p: 

 

,// 000 TTppmm  
 

 

где нулевой индекс соответствует начале отсчёта.  

 Соответственно:  

 

000000 ////
~

TTppTTpp pmpp    

 

 По аналогии  с показателем для наклонного объёма  dV, будем рассматривать 

функцию рассеяния ,), имеющего смысл интегрального углового коэффициента рас-

сеяния:   

 

      m, .                                                     (7.48)   

 

 Здесь функция    характеризует интенсивность рассеяния света внутри аэро-

зольного слоя до уровня h. Эта функция согласно (7.35) связана с нормированной индика-

трисой рассеяния в виде  

 

   





4
  ,                                                        (7.49)  

 

определяемой на единицу объёма аэрозольной среды. 

В (7.49) выделяя молекулярные и аэрозольные компоненты рассеяния можно запи-

сать 

 


h

hdhh )()( 
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7.5. Практические методы определения  

характеристик рассеяния света в атмосфере 

 

 На практике можно выделить два основных подхода для определения характери-

стик рассеяния света в атмосфере: 

1. Микрофизическое моделирование, связанное с восстановлением оптических характе-

ристик аэрозоля, которое основано на определённых сведениях о его микрофизических 

параметрах (дисперсном и химическом составе), 

2. Оптическое моделирование, которое осуществляет путём непосредственных выбороч-

ных натурных измерений оптических характеристик аэрозоля.  

Эти методы дополняют друг-друга и основываются на реальных натурных данных 

измерения характеристик аэрозоля, установления их связи с внешними метеорологиче-

скими условиями. Развитие указанных методов связано с расширением обширного круга 

задач дистанционного исследования атмосферы. 

Для определения характеристик аэрозольного рассеяния используют различные методы: 

актинометрические (измерения лучистой энергии Солнца), фотометрические ( измерения 

энергетических характеристик светового излучения), нефелометрические (измерения ин-

тенсивности света, рассеянного частицами аэрозольной среды), поляриметрические (из-

мерения  поляризационных характеристик света). Указанные методы составляют основу 

для работы, соответственно, актинометров, актинофотометров, фотометров, нефеломет-

ров, лидаров), которые используются для совместного наземного и аэрокосмического зон-

дирования атмосферы 22, 25-31. 

 

7.5.1.  Оптическая прозрачность атмосферы. Формула Бугера 

 

Оптическая толщина атмосферы – основная оптическая характеристика полного 

ослабления (рассеяния и поглощения) прямой радиации Солнца, которая доходит до зем-

ной поверхности в виде параллельных лучей. Обратимся к рис. 7.11 и определим влияние 

элемента объёма dV = dh cosec единичного сечения на параллельный пучок для слоя, 

находящегося на уровне h от наблюдателя. Ослабление потока в этом объёме можно пред-

ставить в виде: 

 

 cosec FdhFdVdF  ,                                      (7.51) 

 

или пользуясь представлением (7.44): 

 

 mdFdF / .                                                (7.52) 

 

 При измерениях прямой радиации учитывается пропорциональность величин FE. 

Учитывая это и интегрируя (7.52), на основании (7.45) и (7.46) будем иметь  

 

E     или    F  F0 exp(- m0),                                             (7.53) 
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где F0 - солнечная постоянная (поток солнечного излучения (в нашем случае спектраль-

ный), проходящий за единицу времени через единичную площадку, ориентированную 

перпендикулярно потоку, на среднем расстоянии от Земли до Солнца).  

 Формулы (7.53) называются формулами ослабления прямой радиации в атмосфере 

или формулами Бугера 10, 35. Прозрачность атмосферы определяется в виде следующе-

го отношения в направлении вертикали (m0 =1): 

 

P = F/F0 = E/E0 = exp (-),                                       (7.54)  

 

которая представляет долю прямой солнечной радиации, проходящей через атмосферу 

при положении солнца в зените.  

  Формулы (7.53) и (7.54) строго справедливы для монохроматического и квазимо-

нохроматического излучения в малом интервале длин волн (несколько единиц и десятков 

нанометров). В общем случае спектральные приборы позволяют определять так называе-

мую эффективную прозрачность атмосферы 7, 30, 32.: 
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

 ,                                   (7.55) 

 

где 1  и   2 – граница спектральной чувствительности прибора W.  

 В формуле (7.55) вместо W часто используется относительная спектральная чув-

ствительность  

 

0/  WW ,                                                          (7.56) 

 

где W0 – максимальное значение спектральной чувствительности в интервале длин волн 

.12    

 При использовании закона Бугера  для дисперсных сред применяют некоторые 

упрощающие допущения: 

1) монохроматичность излучения.  В этом случае прозрачность атмосферы не зависит от 

её оптической массы, поэтому закон Бугера, строго говоря, справедлив для монохромати-

ческого излучения: спектральная прозрачность атмосферы P является однозначной ха-

рактеристикой её оптических свойств.  

 Прозрачность для общего (интегрального потока) солнечного света зависит от оп-

тической массы атмосферы. Это явление называется эффектом Форбса, которое объясня-

ется различной спектральной прозрачностью атмосферы в различных участках спектра, т. 

е. при прохождении через атмосферу солнечные лучи изменяют свой спектральный со-

став. Эффект Форбса вносит существенные помехи при определении эффективной про-

зрачности атмосферы P;  

2) отсутствие собственного или индуцированного излучения.  Э утверждение полностью 

выполняется в видимой области спектра; 

3) совпадение длин волн подающего и рассеянного излучения. Хотя это не совсем верно, 

но длина волны меняется так незначительно, что её изменением можно пренебречь; 

4) независимость или некогорентность рассеивателей, т. е. процесса рассеяния одной ча-

стицей, не влияющей на рассеяние другой. Это допущение для атмосферы всегда выпол-

няется; 

5) достаточно малы эффекты многократного рассеяния. Закон Бугера выполняется в слу-

чае однократного рассеяния света. Роль рассеяния более высоких кратностей зависит как 

от оптических свойств рассеивателей, так и от параметров эксперимента. 
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7.5.2. Дальность видимости 

 

 Видимость – контраст яркости объекта и яркости фона окружающих предметов. 

Дальность видимости различных объектов не одинакова и сильно зависит как от фотомет-

рических свойств, так от условий освещения. Атмосферные аэрозоли существенным обра-

зом изменяют контрастность; свет, рассеянный в слое воздуха делает его светящимся, что 

замечается в виде воздушной дымки. Контраст  K на оптической глубине   для изоли-

рованного объекта и однородного фона определяется формулой 4, 22 

 

         ффоб IIIK / ,                                          (7.57) 

 

где  обI и  фI яркости объекта и фона соответственно. Если   0K , то яркости объ-

екта и фона одинаковы; объект становится невидимым. контрастность имеет большую ве-

личину в ночное время для освещённого предмета и минимальное значение равное -1 для 

абсолютно чёрного тела на белом фоне. Атмосферное рассеяние света приводит к пони-

жению контраста объект-фон. Элемент d  оп-

тического пути 0 (рис. 7.12) вносит в общую 

яркость составляющую dI, которая, согласно 

(7.50) и (7.53), равна  

 

   



 exp

4
фE

d
dI .              (7.58) 

 

Здесь Eф – пространственная освещённость, которая для однородного фона будет равна 

 

фф IIdE 


4
4

  .                                                (7.59) 

 

 Будем полагать, что внутри телесного угла d рассеяние - изотропное  (   1 ) и 

не меняет процентный состав солнечного света т. е. не наблюдается цветовое различие 

рассеянного светового излучения. Проинтегрируем (7.58) с учётом (7.59):  

 

     


PIIdII фф

o

  1exp1

0

.                                 (7.60) 

 

 Подставляя (7.60) в (7.57) находим: 
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
 0

0

00
                              (7.61)  

и в случае абсолютно чёрного тела: 

 

    PK  .                                                     (7.62)  

 

 Последнее равенство используем для определения порога контрастностной чув-

ствительности глаза человека. Считают, что для наблюдения тёмного предмета на белом 

фоне в дневных условиях контрастность с достаточной точностью равна – 0,02.  

 Тогда из (7.62) 

 
Рис. 7.12. К выводу уравнения Кошмидера.  
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0,02 = P(),                                                         (7.63) 

или  

 

   L  expexp02,0 ,                                           (7.64) 

 

где L – минимальное расстояние (дальность видимости) до чёрного объекта, видимого на 

фоне дневного неба у горизонта. Отсюда  

 

   /91,302,0ln/1 L .                                         (7.65) 

 

 Так как в действительности дымка или протяжённый объём аэрозольных частиц 

между объектом и наблюдателем может изменяться в широких пределах в зависимости от 

метеорологической обстановки, то величину L  было бы правильнее называть метеороло-

гической дальностью видимостью. Последнее соотношение (7.65) в метеорологии извест-

но, как  уравнение Кошмидера. Величина L, по определению зависит как от объективных 

факторов, например, среды, через которое ведётся наблюдение, так и от субъективных 

факторов, таких, как психологическое состояние наблюдателя, адаптация его глаз, и т. д. 

Хотя и приблизительно величину L можно использовать при оценке видимости. 

  

7.5.3. Лидарное зондирование аэрозольного облака 

 

 На практике большое распространение получило активное зондирование поля кон-

центрации аэрозоля с применением лазерных локаторов – лидаров (от light identification 

detection and ranging - световое обнаружение и определение дальности). В отличие от пас-

сивного зондирования аэрозольной атмосферы с использованием естественного светового 

излучения работа лидаров основано на использовании коротких мощных лазерных им-

пульсов, которые обеспечивают получение профилей или полей различных параметров 

атмосферы с высоким временным и пространственным разрешением. В аэрозольном ли-

даре используется лазер (от light amplification by stimulated emission of radiation - усиление 

света посредством вынужденного излучения) или оптический квантовый генератор, как 

импульсный источник направленного оптического излучения. Распространение лазерного 

излучения в атмосфере (особенно видимого и ультрафиолетового диапазона длин волн) 

сопровождается его рассеяние от флуктуаций плотности (релеевское рассеяние) и аэро-

зольного облака, т.е. по сути дела сама атмосфера формирует лидарный эхо-сигнал со 

всей трассы зондирования. Принимаемые эхо-сигналы, помимо технических характери-

стик лидара (мощности и длительности импульса, эффективности приемной системы), 

определяются объёмным коэффициентом, так называемого, обратного рассеяния (под уг-

лом 180°) рассеивающих частиц. Лидары аэрозольного зондирования могут быть исполь-

зованы для оценки концентраций и структурных характеристик частиц аэрозоля (дисперс-

ного и химического состава) и проведения мониторинга его изменчивости и высотного 

распределения 11, 12.  

 Преимущества лидарного метода связаны со характерными свойствами лазерного 

излучения: монохроматичность, когерентность, направленность и поляризованность пото-

ка излучения, которые позволяют получить строго определённое пространственно-

временное разрешение (детальное исследование аэрозольного облака, оптического состо-

яния атмосферы и т. д. за короткое время). Лазерное зондирование дает практически 

мгновенную информацию по всей трассе распространения лазерного луча во много раз 

быстрее, чем локальные микромасштабные изменения аэрозольного облака.  

 Аэрозольное лидарное зондирование применяется до высот порядка 100 км. С по-

мощью лидаров получена обширная информация в связи с решением всевозможных задач 

исследования окружающей среды, таких как зондирование вертикальной структуры аэро-
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золя, проведение мониторинга и оперативного контроля загрязнения атмосферного возду-

ха, раннее обнаружение пожаров и наводнений, проведение.  

 Для интерпретации данных лидарного зондирование аэрозоля в основном исполь-

зуется уравнение лидарного (радиолокационного) зондирования (УЛЗ) или лидарное 

уравнение с учетом однократного рассеяния посылаемого в атмосферу лазерного импуль-

са. Рассмотрим это уравнение с использованием схемы взаимодействия источника и при-

ёмника лидара, показанного на рис. 7.13. На этом рисунке длина излучения лидарного им-

пульса составляет r. тогда лидарный приёмник в данный момент времени принимает 

энергию, рассеянную от объёма высота которого составляет половину длины импульса 

r/2. Используя равенство (7.37) определим объёмный обратный коэффициент аэрозоль-

ного рассеяния под углом  =  в виде  

  )(
4





  .                                          (7.66) 

 

Объемный коэффициент рассеяния назад 

   определяет долю энергии падающего излу-

чения, которая рассеиваеится в обратном 

направлении в единичном телесном угле объе-

мом атмосферы единичной длины (имеет раз-

мерность м
-1

 ср
-1

). Поток dF() обратного рассе-

яния на глубине dx аэрозольного облака будет 

равна 

 

drrEdF )(2exp()()( 0   ,       (7.67) 

 

где множитель 2 учитывает ослабление эхо-

сигнала на обратном пути dh к приёмнику лида-

ра, E0 – освещённость на границе рассеивающего 

объёма, )(r  - объёмный коэффициент ослабле-

ния (как рассеяния, так и поглощения) на рассто-

янии r, показывающий во сколько раз уменьша-

ется поток излучения на единичном пути в 

направлении распространения (имеет размер-

ность м
-1

). 

 Пусть P0 – посылаемая мощность в некоторый момент момент времени t0, P(r) – 

мгновенное значение принимаемой мощности в момент времени t, A – эффективная пло-

щадь приемника, τ – длительность импульса, c – скорость света. Тогда после интегрирова-

ния (7.67) от 0 до r с учётом (7.67) можно получить лидарное уравнение для мощности об-

ратно рассеянного излучения, воспринимаемого приёмником лидара в виде: 

 

  

r

rdrr
c

APrP
0

2

0 )(2exp()(
42

)( 



 .                                  (7.68) 

 

 Здесь площадь приемника A определяет телесный угол A/r
2
, под которым приемник 

виден с расстояния r, при условии того, что угол приема превышает угол расходимости 

посылаемого пучка и, соответственно, вся испущенная энергия вносит вклад в рассеяние 

назад с расстояния r); экспоненциальное выражение  
r

rdr
0

)(2exp(   представляет 

частичное пропускание излучения на двойном пути между лидаром и расстоянием r.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 

Рис. 7.13. Геометрия обратного рассеяния  

лидара; r0 – опорное расстояние. 
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  Отметим, что уравнение написано для одночастотного лазерного излучения (в ней 

индекс длины волны излучений опущен). 
 Пример 7.21. Определить функцию рассеяния лидарного рас-

сеяния   в направлении   от объёма dV с высотой dh и образующей 

dr (см. рисунок), если   I -яркость принимаемого эхо –сигнала. Для 

стандартизации измерений используется гипсовый экран с известным 

альбедо A.  

По данным рисунка элементарный объём равен: SdrSinSdhdV  , 

где S –площадь основания этого объёма. Поток лидарного рассеяния 

можно определить в виде:  ESdrSindF )( , где E – освещённость, создаваемая лидаром. Тогда яркость 

 I  принимаемого излучения будет равен: ESdrdI )()(   , ESrI )()(   . Отражение от гипсового 

экрана происходит по закону Ламберта: ýêIEA  .  Находим: 

 

hI

ASinI

rI

AI

A

r

I

I

экэкэк 












)()()(
     ;

)()(
)(   . 

 

7.5.4. Яркость безоблачного неба 

 

 Яркость безоблачного неба характеризуется абсолютной индикатрисой рассеяния 

или индикатрисой яркости, создаваемой всей толщей воздуха, т. е. всей атмосферой. Эта 

величина оценивается по измерениям полной яркости небесного свода, которую для удоб-

ства численных расчетов представляется в виде суммы 10, 32: 

 

        Aì  1 ,                                                    (7.69) 

 

где   - абсолютная (общая) индикатриса, которая характеризует суммарный приходя-

щий поток, рассеиваемый под углом  в пределах вертикального столба единичного сече-

ния,  1 -обусловлен однократным,   ì -кратным рассеянием и  A -отражением от 

земной поверхности. Соответственно общая яркость небесного свода представляется в ви-

де: 

        Aì IIII  1 ,                                                       (7.70) 

 

 где I1 – яркость однократного рассеяния (молеку-

лярного и аэрозольного), Iм и IА – составляющие 

соответственно многократного рассеяния и отра-

жения света от земной поверхности, имеющего 

показатель отражения (альбедо) 


 FFA / , где 


F -поток нисходящего светового излучения и F

- поток отражённого излучения. Обычно отраже-

ние от земной поверхности считается ортотроп-

ным и, поэтому считается, что составляющая IА не 

зависит от угла рассеяния .  

 Измерения яркости неба в безоблачных 

условиях показывают следующие особенности распределения яркости по небосводу: ос-

новной максимум яркости наблюдается в области околосолнечного ореола (яркого кольца 

вокруг солнечного диска с угловым радиусом 10
0
-12

0
). Установлено, что с повышением 

содержания аэрозоля в атмосфере околосолнечный ореол становится ярче и крупнее, вто-

рые максимумы яркости (пригоризонтальные) возникают над горизонтом, в связи с увели-

чением запылённости или  оптической массы атмосферного воздуха, минимум яркости 

 

 

 

 

 

 

Рис. Лидарное рассеяние  

 

 

 

 

 

 

 
 

 

Рис.7.14. Кривая распределения яркости 

неба в вертикале Солнца; О –точка 

наблюдения. 
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находится в так называемом солнечном зените, отстоящим на угол 90
0
, если Солнце нахо-

дится над горизонтом или на несколько меньший угол, если Солнце поднимается высоко 

над горизонтом (рис. 7.14). Яркость части небосвода, где находится Солнце (на рис. 7.14 

обозначено звёздочкой) значительно больше яркости противоположней части небосвода. 

 Яркость неба измеряется с помощью фотометров и актинофотометров на земной 

поверхности и на различных высотах с помощью летательных аппаратов (самолётов, вер-

толётов, аэростатов). Относительный вклад компонент яркости (7.70) в общую яркость 

неба варьируется в зависимости от прозрачности атмосферы, положения Солнца на небес-

ном своде, а также от отражательных свойств подстилающей поверхности. На точность 

измерений яркости неба влияет множество факторов: смещения нуль-пункта шкалы изме-

рений, искажения измерения распределения яркости неба (связанных с неисправностью 

измерительной аппаратуры), а так же с внесением неконтролируемых случайных ошибок. 

Вследствие этого проводят стандартизацию фотометрических измерений с использовани-

ем гипсового экрана с известными отражающими свойствами; яркости неба одновременно 

сравниваются с яркостью гипсового экрана с известным  альбедо, освещенного нисходя-

щими лучами Солнца.  

 Индикатриса яркости просто определяется для безоблачных условий по измерени-

ям яркости неба в нескольких точках альмукантарата Солнца (равные высоты над гори-

зонтом), когда наиболее значительны эффекты однократного рассеяния. По определению 

индикатрисы яркость принимаемого рассеянного света будет равна 0)()( EmI    и поток 

отражённого света от гипсового экрана составит 



 экIAEF  . Из отношения  

 

AE

Em

I

I
FI

эк 
 0

)()(
/)(






    находим  

0

)(
)(

mI

AI

эк


  .                             (7.71) 

 

 Пользуясь приближённой формулой для однократного рассеяния света в солнечном 

альмукантарате, рассмотренной ниже в 7.7.1, для индикатрисы (7.71) яркость неба опре-

деляется в виде  

 
0

00 ,; m

эк

н PF
n

An
I 


  ,                                                 (7.72) 

 

где nн и nэк - соответственно отсчеты прибора при_наблюдении неба и экрана.  

 При переходе к частицам аэрозоля круговая форма индикатрисы (для релеевского 

рассеяния) переходит в сильно вытянутую форму (в зависимости от дисперсности частиц). 

Как показывают наблюдения для углов рассеяния близких к 60° (точнее около 55  57), 

аэрозольные индикатрисы пересекаются со сферической при равных оптических толщи-

нах 23, 33. Данные многолетних наблюдений позволили выявить следующую эмпириче-

скую закономерность, определяющую наиболее вероятные отношения функции рассеяния 

)(  к оптической толщине атмосферы   в видимой области спектра:  4/)3/(   
 

 Пример 7.22. Построить молекулярную )( р , аэрозольную )(a , а также общую )( =

)( р  + )(a  индикатрису рассеяния в атмосфере по данным приведённой таблицы. При построе- 
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нии за полярный угол взять угол , соответствующиий угловым расстояниям от Солнца до точек небосвода, 

в которых определяется яркость. Взять полярную ось в направлении   равным значениям компонент инди-

катрисы )(  в этом направлении. Отсчет углов рассеяния вести в направлении против часовой стрелки для 

одной половины индикатрисы рассеяния и против часовой стрелки для её другой зеркально отражённой по-

ловины. Использовать масштаб при построении индикатрисы: 1 см, соответствующий, 0.3310
-2

 величины 

)( . 

Оценить значениие сферической индикатрисы )60(
0

сф , используя равенство  

2/)60()60()60()60(
0000

  aмсф . 

 Результаты построения индикатрисы даны на рисунке. На полярной диаграмме этого рисунка нахо-

дим в принятом масштабе: . 35,12/7,2)60(
0

смсф  . 

Пример 7.23. Определить зависимость полной индикатрисы )(  от аэрозольной )( a и молеку-

лярной )( р  индикатрис рассеяния. 

В соответствии с (7.42), (7.50) можно записать: 

 

)()(

)()()()(

)()(

)()()()(
),(

hh

hh

hh

hh
h

aр

aaрр

aр

aaрр


















  

Пример 7.24. В таблице 1 приведены экспериментальные значения функции рассеяния )(  для 

условий города Баку и апшеронского полуострова. Построить график зависимости аэрозольной индикатри-

сы )( a от угла рассеяния   (использовать формулы расчёта молекулярной оптической толщины )(hр  и  

молекулярной )( р  индикатрис рассеяния, приведённые выше в & 7.44).  

 

Таблица 1. Функция рассеяния )(  безоблачного неба для условий города Баку и апшеронского  

полуострова при = 0,55 мкм, метеорологической дальности видимости 50 км (Август 2002-2012 г.г.). 
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Рисунок. Постро-

енная индикатри-

са рассеяния:  

а – аэрозольная 

индикатриса,  

м – молекулярная 

индикатриса,  

о – общая индика-

триса. 
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Аэрозольную функцию рассеяния )(a  можно определить в виде  

)(a = )(  - )( р  

Молекулярная функция рассеяния )( р  рассчитывается из формулы  

  )
2

cos1(
16

3



  рр  

Здесь rрр H 
- молекулярная оптическая толщина атмосферы, где Hм 8км, р

-коэффициент 

молекулярного рассеяния:при  температуре 288,15 K и давлении 1013 мбар величина р
= 11,6210

-3
 км

-1
. 

Рассчётные значения 
)( р  приведены в таб. 2.  

Таблица 2. Молекулярная функция рассеяния 
)( р  

при = 0,55 мкм, метеорологической дальности 

видимости 50 км 

Таблица 2. Молекулярная функция рассеяния )(   

при = 0,55 мкм, метеорологической дальности видимости 50 км. 
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По данным этой таблицы восстановленная аэрозольная индикатриса рассеяния представлена на ри-

сунке. 

 

 

 

7.5.5. Поляризация рассеянного света неба 

 

Вследствие рассеяния световое излучение неба зачастую приобретает линейную 

поляризацию. Свет неба также поляризуется при отражении от подстилающей поверхно-

сти. Поляризацию света неба можно обнаружить с помощью поляризационных фильтров, 

используемые для повышения цветонасыщенности и уменьшения отражения в фотогра-

фии 21.  

 

 

 

 

Рис.  Функция рассеяния ( ) () (1),  

релеевская функция рассеяния р( )р 

() (3)  

и восстановленная аэрозольная индика-

триса  

рассеяния а( )а(
) (1), для города Ба-

ку и его пригороди  при   мкм, ме-

теорологической дальности видимости 50 

км (Август 20022012 г.г.). 
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Степень поляризации определяется плоскостью наблюдения, в которой отсчитыва-

ется угол наблюдения  (см  7.4.2). Эта плоскость может быть произвольно ориентиро-

вано относительно направления распространения света - Солнце-наблюдатель. Такая воз-

можность используется для удоб-

ного выбора направлений наблю-

дения за произвольными обла-

стями неба. В соответствии с 

(7.27) при изотропном рассеянии 

света выделяются две нейтраль-

ные точки неба, где свет не поля-

ризован: в направлении на Солн-

це ( = 0
0
) и на антисолярную 

(противосолнечную) точку ( = 

180
0
), а максимум поляризации наблюдается в солнечном зените ( = 90

0
). В действитель-

ности, ввиду анизатропности процесса рассеяния в атмосфере, эти точки несколько сме-

щаются от направления наблюдения, рассматриваемые обычно в плоскости солнечного 

вертикала (см. рис. 7,3).  

Расстояние нейтральных точек А, Ba, и Br от Солнца не остается постоянным, ме-

няется примерно от 15 до 25° в зависимости от высоты Солнца, степени замутнения атмо-

сферы, альбедо земной поверхности и длины волны света. При поднятии Солнца точки Ва 

и Вr приближаются к Солнцу, а A к антисолярной точке. Максимальная измеренная сте-

пень поляризации в реальных атмосферных условиях меньше 100% и достигает 8284%  

Примеры распределений степени поляризации показаны: вдоль солнечного верти-

кала на рис. 7.4 и по небосводу на рис.7.5. На рис. =0.7 мкм7.4 максимум поляризации 

приближается к P 0.9, нейтральные точки Ba, и Br (точки пересечения  с прямой P =0) 

отклоняются от направления на Солнце 0 примерно на 18
0
. Из рис. 7.5 в полярных коор-

динатах наглядно прослеживается характерный рост поляризации неба от направления на 

Солнце, достигающая значения P =70% в солнечном зените. Для степени поляризации ха-

рактерно уменьшение в сторону длинных волн, что видно из сравнений рисунков 7.4 и 7.5. 

 

 
Рис. 7.16. Распределение степени по-

ляризации света неба в вертикале 

Солнца ( 0 = 58,7
0
, 1- =0,15,  

2- =0,25), =0.5 мкм 21. 

 
 

Рис. 7.17. Распределение степени поляризации света неба  

( 0 = 60
0
,  =0,15, =0.7 мкм) 10. 

 

Характеристики рассеянного света - интенсивность и поляризация часто описыва-

ется с помощью четырёх параметров Стокса, которые имеют размерность интенсивности 

I(, ). где  - разность фаз компонент I(90
0
, ) и I(0

0
, ) во взаимно перпендикулярных 

направлениях. Эти параметры для квазимонохроматического излучения (волн близких ча-

стот) представляются в виде: 
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Рис. 7.15. Нейтраль-

ные точки поляриза-

ции неба в солнечном 

вертикале: А - точка 

Араго, Ba - точка Ба-

бине, Br - точка Брю-

стера; Z0-зенитное 

расстояние Солнца, 

О-точка нахождения 

наблюдателя.  
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       
       2/,1352/,45    ,0,1350,45

  ,0,900,0         ,0,900,0

0000

0000

 IIVIIU

IIQIII




.                          (7.73) 

 

Здесь I - усредненная по времени полная интенсивность светового пучка (поляри-

зованной и неполяризованной компонент), Q - разность между интенсивностью линейной 

горизонтальной и линейной вертикальной поляризационными компонентами, U - разность 

между интенсивностью линейной 45
o
 и линейной 135

o
 поляризационными компонентами , 

V - разность между мощностью круговой правосторонней и круговой левосторонней по-

ляризационными компонентами. 

В общем случае частично поляризованного света его можно разложить на две ком-

поненты: полностью поляризованную компоненту 2/1222
)( VUQ   и неполяризованную 

компоненту 2/1222
)( VUQI  .Для полностью поляризованного света компоненты пара-

метров Стокса связаны соотношением 2222
VUQI  . Степень поляризации определяет-

ся как отношение интенсивности поляризованной части излучения ко всей интенсивности 

излучения: 

 

I

VUQ
P

2/1222 )( 
 .                                                 (7.74) 

 

В случае молекулярного рассеяния эллиптическая поляризация отсутствует, поэто-

му в этом случае компонента V берётся равным нулю. 

Угол  между вертикалью наблюдения (большой круг небесной сферы, проходя-

щий через направление наблюдения) и плоскостью поляризации определяется в виде  

 

QUtg /2  .                                                      (7.75) 

Пример 7. 25. Определить параметры Стокса для различных поляризаций в случае поляризации 

света единичной  интенсивности или нормированной на полную интенсивность I.  

Для различных типов поляризации света параметры Стокса приведены в таблице. 

 

Таблица. Параметры Стокса для различных типов поляризации света. 

Неполяризованный 

свет 

Линейно поляризован-

ный свет в направлении 

 = 0
0
. 

Линейно поляризованный 

свет под углом 45 к 

направлению  = 0
0
 

Циркулярно поляри-

зованный свет по 

правому кругу. 


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0
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






0

0

1

1

 





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







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1
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

















1

0

0

1

 

 
Пример 7. 26. На рисунке показаны изображения местности при разных направлениях Солнце- наблюда-

тель. Качественно сравнить чёткость получения этих изображений с точки зрения различных типов поляри-

зации света неба. 

 

а 
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Условия съёмки соот-

ветствуют различным условиям 

освещения и, следовательно, 

поляризации света. Разность 

направлений наблюдения от 

направления Солнце- наблюда-

тель составляет  =60
0
. В слу-

чае а преобладает поляризован-

ный свет и в случае б, наоборот, 

поляризованный свет  

 

 

 

 

7.6. Перенос светового излучения 

в системе "атмосфера – земная поверхность" 

 

 Задача переноса светового излучения в атмосфере – это, прежде всего, задача мно-

гократного рассеяния в аэрозольной среде; аналогичными методами пользуются при ана-

лизе рассеяния излучения во всём оптическом диапазоне. Вследствие эффектов рассеяния 

и отражения солнечного света формируется видимый радиационный фон системы «атмо-

сфера - земная поверхность», непрерывно изменяющийся с изменением метеоусловий вы-

соты Солнца над плоскостью горизонта. Процессы трансформации светового излучения 

описываются уравнением переноса радиации, являющееся уравнением баланса лучистой 

энергии 17, 20, 21, 26, 37.  

 Особенность задачи учёта аэрозоля в теории переноса излучения связана с чрезвы-

чайно изменчивым его полидисперсным составом, определяемый региональными услови-

ями и слоисто-неоднородной структурой его высотного распределения. Многослойная 

стратификация аэрозоля приводит к характерным пространственным и временным вариа-

циям оптических параметров атмосферы. С целью выделения эффектов воздействия аэро-

зольных слоёв на поле излучения света будем представлять в дальнейшем решение урав-

нения переноса излучения в виде ряда, определяющим различные кратности рассеяния.  

Поскольку на различных уровнях в атмосфере с высотой преобладают различные кратно-

сти рассеяния, то многослойная стратификация аэрозоля приводит к аналогичной страти-

фикации решения уравнения переноса излучения. Учёт этого обстоятельства вносит опре-

делённые упрощения при рассмотрении многопараметрической зависимости характери-

стик излучения света от параметров структуры поля аэрозоля.  

 Развиты многочисленные методы решения уравнения переноса излучения, которые 

основываются на определённых модификациях классических выражений, получаемых 

аналитическими методами 20. Различаются методы прямого и обратного решения тео-

рии переноса излучения. В первом случае определяется радиационное поле в атмосфере 

при известных значениях пространственной структуры её оптических параметров с помо-

щью некоторых граничных условий. Во втором случае поле радиации полагается извест-

ным, а целью является определение оптических параметров атмосферы. В теоретическом 

плане задача интерпретации оптической информации с применением аэрокосмических и 

наземных систем слежения складывается из двух этапов. На первом этапе решается об-

ратная задача восстановления оптических параметров атмосферы и отражающих характе-

ристик земной поверхности и на втором этапе для заданных оптических моделей атмо-

сферы и граничных условий поля яркости для произвольного уровня определяется угло-

вые и спектральные зависимости радиационных характеристик, т. е. производится реду-

цирование оптической информации к нужному уровню. 

 

 

 

   а    б 

   
Рисунок. Фотографии, снятые в безоблачных условиях, а - полдень и 

б- 2,5 часа до полдня.  
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7.6.1 Уравнение переноса излучения 

 

 Пользуясь оптической моделью приведённой в  7.4.4, рассмотрим уравнение пе-

реноса излучения в атмосфере, описывающее изменение пространственной яркости вдоль 

светового луча. будем пользоваться следующими приближениями теории переноса излу-

чения, имеющими важное практическое значение: а) атмосфера освещается параллельны-

ми лучами Солнца, кривизна атмосферы незначительна и можно пользоваться моделью 

плоскопараллельной атмосферы; в) эффект рефракции, ввиду малости оптической толщи-

ны рассеяния, несуществен.  

 Направление рассеяния будем определять зенитным расстоянием  arccos  и 

азимутом , отсчитываемым  от солнечного вертикала. Освещённость площадки, перпен-

дикулярной к солнечным лучам на верхней границе атмосферы – солнечную постоянную, 

обозначем  через F0. Отдельно выделим поле прямой радиации  Солнца и поле диффуз-

ного излучения для различных кратностей рассеяния: 

 

         









1

0000

0

/exp;,;,;,;
n

n

n

n FIII  ,           (7.76) 

 

где координаты  00 ,  определяют положение Солнца,   ,;nI - часть излучения, рас-

сеянной n раз. 

 Наша задача состоит в определении вклада элемента оптического пути 

   /dd   на перенос диффузного излучения, обусловленного многократным рассея-

нием. Вдоль этого пути в направлении наблюдения происходит ослабление излучения в 

соответствии с законом Бугера 

 

     /,;,; dIdI  .                                                (7.77)  

 

 Элементарные пучки внутри телесного угла   ddd  в других направлениях 

частью рассеиваются с вероятностью    4/,;,  dd  в направлении наблюдения. 

Суммарный эффект таких элементарных актов рассеяния даёт: 

 

      









2

0

,;,;,
4

/
,; ddI

d
dI

рас

рас .                    (7.78) 

 

с учётом представления (7.76) и выражений (7.77) и (7.78) уравнение переноса запишется 

в виде 

 

 
   




 ,;,;

,;
JI

d

dI
 .                                           (7.79) 

 

 Здесь   ,;J  - характеристика рассеяния, называемая функцией источника: 

 

     
 

    












1 2

0000 /exp,;,
4

,;,;,;
n n

nn FJJJ 



 ,        (7.80) 

 

где    -доля рассеянного излучения из общего количества лучистой энергии, называе-

мая альбедо однократного рассеяния; функция источника   ,;nJ  равна  
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 
 

    
















2

0

1

1

1 ,;,;,
4

,; ddIJ nn .                          (7.81) 

 

 Уравнение переноса излучения (7.79) при n = 0 в выражении (7.76) соответствует 

формуле Бугера в дифференциальной форме: рассеяние приводит к ослаблению излуче-

ния, при n = 1 – однократному рассеянию и при  n  2 – многократному рассеянию. 

 Для решения уравнения (7.79) необходимо задать граничные условия. В случае, так 

называемой, стандартной задачи эти условия имеют вид: 

 

   

  .0,;

,;,;0 000









I

FI
,                                          (7.82) 

 

7.6.2. Однократное рассеяние  

 

 Приближение однократного рассеяния часто используется для анализа простран-

ственной структуры поля яркости безоблачного неба, особенно, при наблюдениях по аль-

мукантарату Солнца. однократное рассеяние. Однократное рассеяние не может опреде-

лять всё поле диффузного излучения, но может представлять его большую часть. В этом 

случае  целесообразно сочетать более простой подход к однократному рассеянию с при-

ближённым подходом к многократному рассеянию 21, 22. 

  Определим яркость однократного рассеяния в произвольном направлении OO   от 

некоторой точки S  на уровне Z=0 (рис. 7.18).  

 На уровне Z   функция источника однократного рассеяния в направлении (- , ) 

будет равна  

 

     000 /,;,
4

,; 



  txpJ .                                  (7.83) 

 

 Ослабление светового излучения вдоль пути SO  определяется как   

 

  /exp                                                              (7.84) 

и вдоль пути OS   - как 

 

   /exp 0
 ,                                                   (7.85) 

 

так что яркость света, воспринимаемая на уровне 0Z  за счёт однократного рассеяния в 

точке S будет, соответственно (7.84) и (7.85), равна  
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 Далее интегрированием от   = 0  до Z0 на всём оптическом пути светового луча 

находим: 
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 Пример 7,27. Для проведения практических расчётов яркости (7.87) и (7.88) представляют в зави-

симости от прозрачности и функции рассеяния наклонного пути светового лучи. Получите эти зависимости 

для чистого рассеяния ( =1). 

С учётом формул (7,44), (7,50), и (7,54) можно записать 
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7.7. Оптическое моделирование вертикальной структуры  

аэрозольных слоёв атмосферы 

 

 В  1.4.2 были проанализированы вертикальные профили атмосферного аэрозоля, 

отличающиеся ярко выраженной слоисто-неоднородной структурой, определяющее, соот-

ветстствующим образом, слоистость высотного распределения оптико-структурных пара-

метров атмосферы (концентраций, микроструктуры и оптической плотности рассеиваю-

щих частиц на различных высотах, а так же их вариаций во времени). Поскольку наиболее 

обширная информация о структуре атмосферного аэрозоля получено оптическими мето-

дами, наше рассмотрение будет основано на использовании многолетних оптических дан-

ных, позволяющих оценить высотные профили аэрозоля и стохастичность его  временной 

изменчивости. Эта задача является проблемной и непосредственно связана с моделирова-

нием вертикальных профилей оптических параметров атмосферы, рассмотренных нами 

выше, и радиационных характеристик как атмосферы, так и системы "атмосфера подсти-

лающая поверхность 11, 13, 17, 35.  

Ввиду довольно большого разнообразия вертикальных профилей аэрозольных сло-

ёв, случайности их изменчивости в условиях атмосферы, очевидно, что при их моделиро-

вании приходится воспользоваться определёнными упрощающими предположениями. 

Ниже относительно слоистой структуры атмосферного аэрозоля приняты следующие до-

пущения: 

1) Для аэрозольных слоёв применима плоскопараллельная модель атмосферы, 

2) Эффектами атмосферной турбулентности и рефракции при переносе излучения прене-

брегается. Вблизи угла визирования отсутствует облачный покров. 

3) Азимутальной зависимостью характеристик излучения пренебрегается, т. е. аэрозоль-

ные слои полагаются горизонтально однородными, 

4) Вертикальные профили оптических параметров аэрозоля аппроксимируются кусочно-

непрерывной функциональной зависимостью от высоты с параметрами для отдельных 

аэрозольных слоёв. 
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В рамках этих допущений ниже даётся методика построения оптической модели 

атмосферного аэрозоля, которая включает два связанных подхода к решению поставлен-

ной задачи: 

1) Анализ вариаций вертикальных профилей аэрозоля для определённого промежутка 

времени и  определённых интервалов высот,  

2) Построение средних вертикальных профилей атмосферного аэрозоля.  

В первом случае рассматривается анализ интенсивности затухания межуровневых 

корреляций оптической плотности атмосферного аэрозоля, выделяются области высот от 

уровня подстилающей поверхности (исходный уровень корреляции), обладающие одно-

типным сходным суточным и сезонным спаданием межуровневых корреляционных свя-

зей. Далее в следующем параграфе с помощью специального алгоритма, учитывающего 

однородность данных и их точность строятся оптимальные средние модели оптической 

плотности аэрозоля по высоте. Для оценки оптической плотности аэрозоля на нужной вы-

соте и в определённом промежутке времени используются её средние значения и экспе-

риментально определяемые отклонения от средней.  

В пределах аэрозольного слоя высотные профили оптической толщины атмосферы 

будем представлять в виде суммы:  

 

,                                                       (7.89) 

 

где - средние высотные профили и  - отклонения (вариации) величины  (h) от 

её средних значений. 

 
В (4) значения

 
 характеризуют исток и сток аэрозольных частиц в области от-

дельного аэрозольного слоя, приращения 
 
вызваны случайными изменениями ме-

теорологических условий в атмосфере. 

Таким образом, задачу учёта слоистой структуры аэрозоля важна с точки зрения 

оценки устойчивости и изменчивости во времени поля концентраций аэрозольных частиц 

на различных высотах в зависимости от суток (в приземном слое воздуха), сезона, регио-

нальных условий. Решение этой проблемы актуально ввиду основательной роли аэрозоля 

во всевозможных атмосферно-оптических проявлениях и потому, что ещё нет полных 

сведений о вариациях вертикальной структуры аэрозоля, как в региональных, так и гло-

бальных масштабах. Ввиду того, что наиболее достоверные сведения о поле концентраций 

атмосферного аэрозоля получено по измерениям прозрачности атмосферы, ниже будем 

рассматривать основные закономерности, присущие межуревенным вертикальным корре-

ляционным связям оптической плотности аэрозоля на различных высотах в атмосфере. 

Результаты анализа межуревенных связей аэрозоля составляют важную теоретиче-

скую основу моделирования вертикальной структур ы атмосферного аэрозоля. Успеш-

ность решения этой задачи зависит от правильного формирования базы исходных данных, 

полученных в ходе выборочных наблюдений: объёма выборки, к какому интервалу высот 

и времени относится наблюдение и с какой точностью оно проведено. 

 

7.7.1. Средние вертикальные профили аэрозоля 

 

Данные распределений аэрозоля по высоте большей частью получены по эпизоди-

ческим наблюдениям, которые характеризуются небольшим объёмом выборочных данных 

за различные периоды осреднения и с разным разрешением по высоте. Поэтому этим дан-

ным присуще значительная статистическая неоднородность. Для интерпретации данных 

наблюдений аэрозоля очевидным преимуществом обладает метод оптимального обобще-

ния, учитывающего ограниченность и различие объема выборочных данных на отдельных 

уровнях и разную точность взятых наблюдений. Для целей решения практических задач 

анализ данных высотных наблюдений аэрозоля показывает, что отдельные участки высот-

)()()( hhh  

)(h )(h

)(h

)(h
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ных профилей оптической плотности атмосферы могут быть описаны экспоненциальной 

функцией 

 

     00 exp hhkhh aaa  
,                                           (7.90) 

 

где  ha

 

 и  0ha

 

фоновые (средние) значения оптической плотности на уровне h и на 

уровне h0 повышенной концентрации аэрозольных частиц (значения
 

 0ha определяется 

предварительно); aa Hk 1

 
- эмпирический масштабный параметр (высота однородного 

аэрозольного слоя). 

Эмпирический параметр а находится по методу наименьших квадратов путём ми-

нимизации функционала  

min))(
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.                                  (7,91) 

 

Здесь 
 ia h  и  ia h

~
 фоновые значения оптической толщины на произвольно взя-

том i-ом уровне hi, получаемое по формуле (7,90) и по экспериментальным данным 

(i=1,2,i0); ci – весовой коэффициент, учитывающий для каждого уровня точность и число 

данных, взятых для расчётов
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~

, определяемый в виде
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- нормировочный множитель; 
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- выборочная среднеквадратическая  

ошибка определения  ia h
~

. 

Необходимым условием выполнения минимума (7.94) является выполнение следу-

ющего равенства 
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Подставляя (7.91) в (7.92) получим соответствующие формулы для расчёта пара-

метра а: 
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Точность аппроксимации высотных профилей
 

 ia h
~

 аналитической функцией 

(7.90) нами оценивается среднеквадратичной ошибкой, записываемая в виде 
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 .                                                         (7.94) 

 Интегрирование (7.90) даёт следующую формулу для оценки средних вертикаль-

ных профилей оптической толщины аэрозоля: 
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  aaa Hh0  .                                                       (7.95)  

 

Аналогичную зависимость можно записать для высотных профилей оптической 

толщины молекулярного рассеяния 

 

  rrr Hhh  )( .                                                       (7.96)  

 

где  hr  молекулярный коэффициент рассеяния, Hr – приведённая высота атмосферы, 

рассматриваемая на уровне h. Для условий лета и зимы данные значений
 

 hr  и Hr 

при =0,55 мкм использованы из работы [22].  

 
Таблица 7.2. Параметры высотного распределения оптической плотности 

аэрозоля  ha для длины волны =0.55 mkm.
 
 

 

Оценки параметров распределений (7.90), а также интервалов высот h и точности 

аппроксимации 
i

 ~

 

высотных профилей
 

 ia h
~

 
по многолетним данным приведены в 

табл. 7.2. В этой таблице данные оценок  0ha  
использованы из работ [11, 30], оценки 

параметров h0, Ha,
 i
 ~

 
проведены нами в работе [15, 16, 32-34]

  

На рис. 7.18 приведены средние вертикальные профили величин
 

 ha ,  
и 

. На этом рисунке показаны мощные аэрозольные слои в области средней и нижней 

стратосферы, в нижней тропосфере, а также на уровне тропопаузы. В приземном слое ат-

мосферы происходит наиболее быстрое уменьшение аэрозольного рассеяния с высотой. 
 

В соответствии с рис. 7.18 при =0,55 мкм в области стратосферного (заревого) 

аэрозольного слоя и в нижней тропосфере значительно преобладает аэрозольное рассея-

ние, где релеевское рассеяние находится в пределах точности определения аэрозольного 

рассеяния. Вне уровней повышенного содержания аэрозоля (особенно, ниже тропопаузы) 

молекулярное рассеяние приближается к аэрозольному рассеянию. 
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Рис. 7.18. Средние вертикальные профили (для 0,55 mkm) коэффици-

ента рассеяния
 

 (1-3)  и оптической толщины  (4-6) аэрозольных 

слоёв атмосферы, а так же  оптической толщины 
 
молекулярного (рэ-

леевского) рассеяния (7) для условий лета (а) и зимы (б); 1 и 4 -средние, 2 и 

5-минимальные, 3 и 6-максимальные значения, соответственно, величин 

, .
 

 

7.7.2. Межуровневые корреляционные связей аэрозоля 

 

 Формирование первичных данных. Данные наблюдений аэрозоля представляют вы-

борочную совокупность, которая характеризуется некоторой репрезентативностью (пред-

ставительностью) и наличием в ней весьма разнородных ошибок наблюдения: регистра-

ции (погрешность работы измерительной аппаратуры, ошибки записи, передачи , приёма 

данных и т. д.) и репрезентативности (ограниченность, не полнота объёма выборки, в 

нашем случае, всевозможных вертикальных профилей аэрозоля). Первичная обработка и 

формирование базы исходных статистических данных представляет комплексную задачу, 

которая состоит в упорядочении этих данных, выявлении и исключении имеющихся в них 

неточностей 2, 17, 19. 

 Пусть fk hi обозначает некоторую k - ую реализацию измерений какой-либо харак-

теристики аэрозоля в хронологической последовательности (k = 1, 2, , k0) на различных 

уровнях hi (i= 1, 2, i0). Для выявления и исключения (контроля) ошибочных значений в 

исходных данных используется критерий вида (правило 4s): 

 

i

ii

k sff 4 ,                                                 (7.97) 

 

где if -среднее арифметическое, is -среднее квадратическое отклонение последовательно-

сти 
i

k

ii fff
0

,, 21  . 

 Для упрощения статистических расчётов и выделения бракованных и небракован-

ных данных исходные выборочные данные кодируются путём введения индикатора оши-

бок  равный 1, если элемент выборки не забракован, равный 0, когда забракован. 

 Исходный материал высотных наблюдений обычно характеризуется заметным раз-

личием объёма выборочных данных, связанных с отсутствием, и пропусками измеритель-

ных данных на различных уровнях. Учёт этих особенностей, а также контроль наличия 

грубых ошибок в выборочной совокупностии позволяет избежать существенного искаже-
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ния статистического материала, соответственно, повысить надёжность и качество исход-

ной статистической информации.  

 Соответственно для каждой точки наблюдения (в нашем случае высоты измерений) 

составляется вариационный ряд вида: fk hi, где k = 1, 2, , kk0, за счёт отбраковки дан-

ных. По данным совокупных значений индикатора брака  определяется число наблюде-

ний: 

 





0

1

k

k

i

kin  .                                                        (7.98) 

 Здесь  










af

af
i

k

i

ki

k ,0

,1
                                                     (7.99) 

i

k  - индикатор брака, наряду с fk hi, образующий исходный массив данных; а – признак 

отсутствия информации. 

 Расчет ошибки репрезентативности, ввиду ограниченности числа используемых 

реализаций (случай малой выборки), для средних значений 
i

f  может быть оценена в ви-

де[9] 

 

i
i n

s
s i

f
 ,                                                    (7.100) 

где среднее квадратическое отклонение is  определяется при достаточно большом объеме 

выборочной совокупности ni 30. 

 Величина 
if

s  характеризует среднее квадратическое отклонение выборочной сред-

ней от возможного её истинного значения (генеральной средней), которая зависит от ко-

леблемости признака в генеральной совокупности is  и объема выборочной совокупности 

2. 

 Целью решения этой проблемы является получение различных определённых ха-

рактеристик (статистик) в зависимости от места и времени наблюдения и слоя атмосферы, 

которые позволяли бы провести полное и точное описание характерных особенностей 

вертикальных профилей аэрозоля и их вариаций во времени.  

 Характеристики и основные особенности вертикальных корреляционных связей 

аэрозоля. С учётом ошибок наблюдения, по выше изложенной схеме, в табл. 7.3 приведе-

на последовательность формул, предназначенные для оценки межуровневых  

корреляционных связей аэрозоля в пределах различных аэрозольных слоёв. По этим фор-

мулам вначале для каждого уровня оцениваются значения средних и дисперсий, а затем 

проводятся оценки корреляционной матрицы отдельно для случаев отсутствия и наличия 

пропусков во всём рассматриваемом аэрозольном слое или до некоторого его определён-

ного уровня. 

 В целом правило (7.97) и условие (7.98) позволяют оценить качество исходного 

статистического материала на наличие ошибок регистрации, а оценка (7.99) указывает на 

реальность средних значений исследуемой характеристики. Эти формулы и формулы 

табл. 7.3 представляют алгоритм анализа межуровневых корреляционных связей в преде-

лах аэрозольного слоя.  

 Далее рассмотрим практические результаты анализа вертикальной статистической 

структуры атмосферного аэрозоля по значениям его межуровневых корреляционных свя-

зей по данным, относящихся к урбанизированной воздушной среде и к фоновым услови-

ям. Поскольку наибольший объём выборочных данных аэрозоля на различных высотах 
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получен по оптическим измерениям, ниже будем рассматривать массив данных оптиче-

ской характеристик аэрозоля между разными уровнями в атмосфере. 

 
Таблица 7.3. Статистические характеристики корреляционных связей вертикальной структуры аэрозоля  

 

  

На рис.7.19 показаны вертикальные корреляционные связи оптической толщины 

(h) атмосферного воздуха и функции рассеяния f(h , ) по актинофотометрическим 

измерениям яркости атмосферного воздуха в условиях города, где h-высота (угловое рас-

стояние)  Солнца  над  горизонтом,  h – высота  произвольной  точки  или  произвольно 

взятого направления наблюдения на небесной сфере,  - азимут этой точки, отсчитывае-

мый от солнечного вертикала. Исходный или начальный уровень корреляции для каждого 

из характеристик (h), f(h , ) в градусах равен 10
0
 (h=10

0
, h =10

0
). Это соответствовало 

уровню повышенного содержания аэрозоля равного 0,5 км. 

Как видно из рис.7.19а ход корреляции для ),( ji hhr


 несимметричен при удале-

№ Характеристика Формула Примечание 
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Вычисляется для 
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3. Вектор средних квадратич-

ных отклонений. ii Ds   
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Нормированные корреля-

ционные матрицы (коэф-

фициенты корреляции): 

0j

kmr  - при отсутствии про-

пусков для всех высот hj, 

kmr  - при наличии пропус-

ков. 
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Рис. 7.19. Межуровенные корреляционные связи городского аэрозоля: а оптической толщины 

),(
ji

hhr


, функции рассеяния ),;,( ji

ji

f hhr 


; 
i

h


 и 
j

h


 – высоты Солнца в последователь-

ные моменты времени в градусах, 
ji

hh ,  - высоты и ji  , – азимуты направлений наблюдения 

(=0.55 мкм, август-июнь 20022006, Баку) 34. 
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нии от начального уровня h=10
0
; затухание корреляционных связей происходит более 

равномерно и медленно в направлении к свободной атмосфере и более быстро в направ-

лении к земной поверхности. Ход кривых явно указывает на наличие над городом повы-

шенного аэрозольного слоя. Это отчётливо прослеживается по азимутальным разрезам  

),;,( ji

ji

f hhr 


, изоб-

ражённым на рис 

7.19б. Последний ри-

сунок, очевидно, что 

даёт большую инфор-

мацию о простран-

ственной структуре 

облака аэрозольного 

слоя над городом. 

Оценки с использова-

нием географической 

карты городской тер-

ритории показывают, 

что для города Баку 

горизонтальные разрезы аэрозольного слоя могут сотавлять более 34 км.  

Достоверность оценки вертикальных корреляционных связей аэрозоля  во многом 

зависит от возможности выделения его высотных масштабов изменчивости, в пределах 

которых может быть сделано предположение об однородности и изотропии  используе-

мых статистических данных [15]. Для этих областей можно использовать корреляционную 

функцию высотной зависимости оптической толщины аэрозоля, которая 
зависит от рас-

стояния
 

 между произвольно взятыми уровнями
  

и 
,
 где 

- 
исходный 

уровень корреляции
 
  

 На рис. 7.20 показана вертикальная структура корреляционных связей атмосферно-

го аэрозоля для фоновых условий средних широт над сушей, построенная по многолетним 

реализациям вертикальных профилей оптической толщины аэрозоля (h) для эффективной 

длины солнечного света  = 0.55 мкм. Кривые на этом рисунке рассчитаны с использова-

нием аппроксимационной формулы вида: 

 

)()0()(~
ijij drrdr

i   ,                                               (7.101)  

 

Здесь корреляционная функция )(~
ijdr  зависит от расстояния ijd  между произволь-

но взятыми уровнями ih  и jh , параметр )0(
i

r  определяется путём экстраполяции на нуль 

исходных значений )(~
ijdr , характеризующий меру ошибки выборочных наблюдений 

)0(/)]0(1[2

ii
rri   , корреляционные функции ijij rdr )(  аналитически аппроксимиро-

ваны выражениями вида. 

 

,                      (7.102) 

 

где величина обратная 1 hH  -может рассматриваться как масштаб высотной корреляции 

i-го аэрозольного слоя по высоте. 

Параметры зависимости (7.102) нами определены по суточным реализациям для 

приземного слоя атмосферы, по сезонным и годовым вариациям всей толщи нижней атмо-

jiij hhd  ih jh
ih

 km,hdr

km ,hddr

ijiij

ijiijiij

51 при                    ),exp(

 51 при    ),exp()1(









 
Рис. 7.20. Нормированные корреляционные функции )( ijdr  оптической 

толщины аэрозоля (h) (=0,55 мкм) аппроксимированные формулой 

(7.93) с параметрами указанными в табл. (7.3):1, а, б – межуровневые 

корреляции в зависимости от расстояния по высоте (а) и  - 2, 5 – лето; 3, 

4, 5 – зима. 
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сферы. Было обнаружено, что сезонные вариации более существенны в области  призем-

ного слоя атмосферы и средней тропосферы, годовые вариации охватывают тропосферу и 

нижнюю стратосферу. Поэтому значения параметров зависимости (7.102) оценивались по 

реализациям, относящихся к различным областям атмосферы от земной поверхности: 

нижней, средней тропосферы и выше. Соответствующие значения этой зависимости, а так 

же меры ошибки наблюдений 2

i
  приведены в табл. 7.3. 

 Исходный уровень корреляции на рис. 7.20а  находится на земной поверхности, а 

на рис. 7.20б  этот уровень смещён к нижней границе атмосферных слоёв выделенных в 

табл. 7.4. Из этих рисунков следует, что межуровневые корреляции быстро ослабляются с 

ростом расстояния между коррелируемыми уровнями. Более интенсивное ослабление 

корреляционных связей, связанное с очевидным падением суточных корреляций по высо-

те, происходит в приземном слое, причём межуровневые корреляции наиболее быстро за-

тухают в летний период в приземном слое атмосферы, что связано с наименьшей оптиче-

ской устойчивостью атмосферы в этот период под влиянием подстилающей поверхности. 

 
Таблица 7.4. Значения параметров аппроксимационной зависимости (7.101). 

Интервалы высот Параметры 

km

h hh  , км Зима Лето 

 i, км
-1

 2

i
2
  i, км

-1
 2

i  

0 5,1  0,45 0,08 0,56 0,10 

61  0,18 0,14 0,14 0,12 

305  0,04 0,25 0,04 0,25 

 

При переходе в свободную атмосферу затухание корреляционные связей значи-

тельно ослабляется и это затухание происходит менее интенсивно для летних условий; в 

среднем интенсивные вариации приземного слоя атмосферы сменяются сравнительной 

устойчивостью при переходе к тропосфере.  

 Таким образом, анализ корреляционных связей характеристик рассеяния света по 

высоте (рис. 7.19 и 4.20) позволяет проследить за тонкой структурой высотного распреде-

ления аэрозоля, связанного с условиями генерации аэрозольных частиц и их стоком. Вы-

сотные вариации аэрозоля определяются наложением суточных, сезонных и годовых ва-

риаций в приземном слое атмосферы, сезонных и годовых вариаций в области высот ниж-

ней и средней тропосферы,  и годовых вариаций с включением вышележащих слоёв атмо-

сферы. 

 

7.7.3. Оценки вертикальных вариаций оптических толщин аэрозольных слоёв 

 

 Вариации вертикальных профилей аэрозольных слоёв будем определять исходя из 

статистической структуры аэрозольных слоёв, описываемых выражениями (7.102) в со-

тветствии со схемой рис. 7.21. Рассмотрим выражения для оценки приращения   

на произвольном уровне h0  по данным )( ih  в узловых точках i=1, 2, 3 и 4 основания 

пирамиды путем оптимальной интерполяции по формуле [33]: 

 

,                                               (7.103) 

где - весовые коэффициенты 
. 

 Решение нашей задачи сводится к определению коэффициентов и меры ошибки 

интерполяции (7.103) с использованием соотношений (7.102) и данных табл.7.4. Для этого 
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будем рассматривать интерполяцию для безразмерных отношений
 i

shi  /)( , где 
i

s - 

среднеквадратичное отклонение оптической толщины
 

)( ih
 
в точках i. Соответственно в 

(7.103) весовые множители ia  преобразуются следующим образом:
 

 

ii assa
i

 )/(
0

 ,                                                    (7.104) 

 

Будем рассматривать меру ошибки интерполяции, определяемая для весовых мно-

жителей (7.104) в виде 
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(7.105) 

 

На практике можно полагать отсутствие корреляции между истинными значениями вели-

чины )( ih
 
и ошибкой наблюдения

 i


 
этой величины. В нашем случае для представления

 
(7.102) в соответствии с методом оптимальной интерполяции [2] коэффициенты
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опре-
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а мера ошибки интерполяции будет равна  
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0  ,                                                     (7.107) 

 

В соответствии со схемой рис. 3 можно записать:
 

)()( 010 drdr i  
, 

)()()( 1412 lrdrdr  
, 

)2()( 13 lrdr  
. 

Тогда из (7.106) и (7.107) получим следующие вы-

ражения для расчетов коэффициентов
 


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и меры ошибки интерполяции
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Рис. 7.21. Геометрия рассеяния: Солнце, 

спутник (Sat), и область наблюдения на
 

поверхности Земли. О - подспутниковая 

точка, P- полярное направление, sst- 

подспутниковая
 

траектория, l- линей-

ные размеры спутниковых изображе-

ний,
 

)/2( 0 ldarctg i - угловая высота 

точки аппроксимации, d0i = d0i /sin- 

размеры граней пирамиды, 1,2, 3 и 4- 

исходные подспутниковые точки ап-

проксимации (область подспутникового 

изображения), 0 - точка аппроксимации 

на уровне d0i,  -географическая широта 

подспутниковой точки О.
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 Ниже эти соотношения будем использовать для восстановления вариаций верти-

кальных профилей приращений оптической толщины аэрозольных слоёв. 

 

7.8. Радиацинные характеристики  

аэрозольные слои- подстилающая поверхность 

 
Вопросы, связанные с влиянием аэрозольных слоёв на высотное распределение 

радиацинных характеристик системы атмосфера – земная поверхность приобретают 

принципиально актуальное значение при решении ряда прикладных задач дистанционного 

оптического исследования радиационного режима и радиационного баланса атмосферы, 

аэрокосмического зондирования элементов земной поверхности. Как было показано  вы-

ше, аэрозольные слои характеризуются существенно различными оптическими парамет-

рами распределения по высоте. Это оказывает, соответствующим образом, существенное 

влияние на радиационные характеристики переноса диффузного излучения в атмосфере, 

которые формируются вследствии многократного рассеяния и поглощения света в преде-

лах отдельных аэрозольных слоёв. 

Примем упрощающие допушения относительно структуры аэрозольных слоёв, 

приведённые в  7.71, и определим вертикальные профили радиационных характеристики 

этих выделенного аэрозольного слоя - альбедо отражения  A , пропускание  T , и 

поглащательную способность  Q  в виде:  

 

 
 
 





 


F

F
A ,       

 
 





 


F

F
T ,          1)(   QTA ,          (7.109) 

где  F  - нисходящее излучение на оптической глубине  ,  F  - значения отражён-

ного и         FFF  - пропущенного аэрозольным слоем излучения. На 

рис. 7.22 схематически показано, влияние аэрозольного слоя на радиационные 

характеристики атмосферы и на значение эффективного альбедо земной поверхности.  

Определим эти характеристики, пользуясь методом сложения при многократном 

рассеяннни света в атмосфере. Будем рассматривать произвольный аэрозольный слой с 

верхней границей распространения на уровне h или на оптической глубине , имеющая 

толщину h или оптическую толщину  . Через выделенный аэрозольный слой проходит 

часть нисходящего излучения Солнца ( как прямого так и рассеянного) равная  T , то-

гда доля  A  этого излучения  рассеивается аэрозольным слоем обратно в верхнюю по-

лусферу. Величина   Q =1 -  A  -  T  - это часть излучения, поглощаемая в пре-

делах аэрозольного слоя. 

Будем считать, что атмосфера сверху освещается паралельными лучами Солнца 

под углом 0 , а освещённость перпендикулярной к ним площадки 0F . Часть излучения 

Солнца )(T , равного пропусканию атмосферы на уровне h, доходит до рассматриваемого 

аэрозольного слоя. Снизу аэрозольный слой освещается восходящим излучением, за счёт 

многократного отражения от нижележащих аэрозольных слоёв и подстилающей 

поверхности. Часть этого излучения проходит через аэрозольный слой и часть отражается 

аэрозольным слоем обратно в нижнюю полусферу. Из рисунка видно, что полное (или 
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эффективное) пропускание  эфT  излучения через аэрозольный слой, эффективное 

альбедо отражение на верхней границе этого слоя  эфA , а также полное отражёние 

  U , формирующее восходящее излучение, у нижней границы аэрозольного слоя 

описываются следующими выражениями: 
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 Отсюда видно, что характеристики  эфA ,   эфT  и   эфU  взаимосвяза-

ны, такая запись этих характеристик преследует цель выделения роли аэрозольного слоя в 

многократном рассеянии и обратном отражении нисходящего излучения. 

 Пропускание  T  состоит из прямой и диффузной сотавляющей и может, пред-

ставлена  в виде 

 

       dTT ]/exp[ 0 ,                                              (7.113) 

 

Пользуясь тождеством 

 

                                                       0F  

                                                                 0  
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                )( T  )()()(   AAT эф    
 )()()()()(   AAAAT эфэф   

  

0h                                                                                                                          0 
  

Подстилающая поверхность 

Рис. 7.22. Схема влияния аэрозольного слоя на радиационные характеристики атмосферы.  
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в пропускании  эфT  выделим прямую составляющую: 

 

       d

эфэф TT ]/exp[ 0 .                                       (7.115) 

 

Соответственно, можно записать для диффузного пропускания и отражения аэро-

зольного слоя: 
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 К этим формулам следует добавить пропускание системы аэрозольных слов на 

произвольной оптической глубине 
0

1

i

i : 

 

 



0

1

)(
i

i

iэфэф TT  ,                                                  (7.117) 

 

где i -оптическая толщина произвольного i – го аэрозольного слоя. 

 Непосредственно на верхней и нижней границах атмосферы радиационные харак-

теристики, соответственно, принимают значения:   1эфT ,   0эфA , при h = h0; 

   0 эфэф TT  ,   пэф AA  , при h = 0, где Ап – альбедо подстилающей поверхности. 

Проведём численные расчёты радиационных характеристик аэрозольных слоёв для 

нижней атмосферы, в соответствии с оптической моделью атмосферного аэрозоля, приве-

дённая выше в предыдущим разделе. Процедура рассчётов включает следующие два эта-

па: вначале производятся вычисления эффективного альбедо  эфA , начиная от подсти-

лающей поверхности до верхней границы наиболее высокого аэрозольного слоя, далее для 

различных оптических глубин вычисляются значения эффективного пропускания  эфT . 

 

 

 

 

 

 

 

 

Рис. 7.23. Средние верти-

кальные профили про-

пускания Т (1, 2), альбедо 

аэрозольных слоёв атмо-

сферы (3, 4) А и  эффек-

тивного альбедо системы 

"аэрозольные слои - зем-

ная поверхность" Аэф (5-8) 

для условий лета (кривые 

 ) и зимы (кривые  

). Значения Аэф вычис-

лены для альбедо подсти-

лающей поверхности: 5, 6 

- Ап =0,3, 7 -  Ап =0,005, 8 - 

Ап =0,6. 
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Результаты численной модели радиационных характеристик системы аэрозольные 

слои – подстилающая поверхность прииведены на рис. 7.23. На этом рисунке явно про-

слеживается слоистая неоднородность в вертикальной структуре атмосферного аэрозоля 

по значениям характеристик  A ,  T . Сезонные различия этой зависимости в соот-

ветствии с средними сезонными вариациями оптических параметров атмосферы, рассмот-

ренных в  7.8.0, значительны в нижней и средней тропосфере.  

 Относительный вклад аэрозольных слоёв в эффективное альбедо земной поверхно-

сти существенно для широкого интервала изменений альбедо подстилающей поверхности 

Ап.  

 

7.9. Методика атмосферной коррекции спутниковых изображений 

 

7.9.1. Спектральной коэффициент яркости аэрозольных слоёв и земной поверхности 

 

 
Яркость уходящего отражённого солнечного излучения

   
[Вт/(м

2
мкмср)] 

на верхней границе  атмосферы, приходящий от оптической глубины   представим в виде 

 

.                                              (7.118) 

 

 Здесь полагается, что отражение происходит изотропно по закону Ламберта [22], 

где  - спектральный коэффициент яркости (КСЯ) аэрозольных слоёв до оптиче-

ской глубины , F0 - яркость солнечного излучения на верхней границе атмосферы ( = 0).
 

С высотой плотность аэрозоля на несколько порядков уменьшается с высотой, по-

этому для решения практических задач важно выделить различные кратности рассеяния 

солнечного излучения в пределах отдельных аэрозольных слоёв. Наглядная иллюстрации 

этого процесса приведена на схеме рис. 7.22. По этой схеме аэрозольный слой представля-

ет оптическую неоднородность для приходящего излучения света. С учётом различных 

кратностей рассеяния светового излучения безразмерная величина может быть представ-

лена следующим образом [15, 37]: 

1.Однократное рассеяние:
  

- КСЯ системы атмосфера-подстилающая поверх-

ность. 

 

,                     (7.119) 

 

где 
 
- КСЯ атмосферы  до оптической глубины ,

 
и   ,T  - про-

зрачности атмосферы,  соответственно, в направлениях   и  ,
  

 -  КСЯ
  

системы атмосфера – подстилающая поверхность;
  . 

2. Многократное рассеяние: 

 

,                                  (7.120) 

 

где  - альбедо обратного отражения слоя атмосферы выше уровня .
 

 
В формулах (7.119) и (7.120) радиационные характеристики

 , , 

 и
  

будем оценивать путём решения уравнения переноса излучения [37]
 

по выше рассмотренной нашей оптической модели вертикальных профилей аэрозольных 

  ,;L

    000,;,;   FL

  ,; 0

  ,; 0

      ,;),(),(,;,; 00000

 TTat

  ,; 0at ),( 0T

0    ,; 00



)()0( 0h 


   
 

  ),(,;1

,;),(),(
,;,;

00

000
00













A

TT
at

  ,A

  ,; 0at ),( 0T

),( T   ,A



205 

 

слоёв. Тогда по спутниковым измерениям
  

можно получить оценки КСЯ подсти-

лающей поверхности .
 

 

7.9.2. Радиометрическая калибровка спутниковых изображений 

 

 Атмосферные исправления спутниковых изображений, в основном, проводятся с 

целью преобразования значений яркости пикселов спутникового изображения- исходных 

спутниковых цифровых данных  DN (digital number), в абсолютные коэффициенты отра-

жения земной поверхности. DN-значения безразмерны и пропорциональны количеству 

восходящего излучения и излучения попадающего на сенсор. Исходным этапом в процес-

се  преобразования данных из DN является радиометрическая калибровка- перевод дан-

ных из DN в реальные физические значения потока приходящего излучения, принимаемо-

го сенсором [29, 31]. 

 Спектральная радиация, пришедшая на сенсор спутника, может представлена в ви-

де:  

 

,                                            (7.121) 

 

 
Здесь: - значения яркости пикселя "сырого" геоснимка; 

 - калибровочный коэффициент; где
 

 - макси-

мальное возможное значение пикселя геоснимка, которое соответствует
 

 - макси-

мальной спектральной яркости излучения, принимаемой сенсором,
 

 - минимальное 

возможное значение пикселя геоснимка, которое соответствует
 

 - минимальной спек-

тральной яркости излучения, принимаемой сенсором (для каждого канала свои 
 
и

  
в Wt/(m

2
·мкм sr). 

 Будем рассматривать отдельно случаи отражения солнечного света: 

1) от тёмного объекта  с альбедо равным нулю (A=0), 2) от поверхности с  альбедо отлич-

ным от нуля (A0).  

 Первый случай соответствует случаю атмосферной коррекции спутниковых сним-

ков по методу DOS (Dark Object Subtraction) [29]. Будем использовать этот случай (A=0) 

для обратного решения задачи атмосферной оптики - учёта влияния аэрозольных слоёв на 

пропускание и отражение солнечного света в атмосфере.  

 

7.9.3. Восстановление спектрального коэффициента яркости  

системы аэрозольные слои и земная поверхность 
 

В соответствии с условием (7.89) мы полагаем, что реальные вертикальные профи-

ли аэрозольных слоёв испытывают случайные (суточные, сезонные и региональные
 
годо-

вые) отклонения
 

 от средних профилей (7.90), описываемые выражениями (7.102) и 

(7.103). Будем оценивать эти отклонения  путём обратного решения уравнений
  

 

                                       (7.122) 

 

где  - спутниковые данные КСЯ на оптической глубине
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 Ниже, по данным   ,);( 0h   и начальному приближению около средней    

оцениваются значения )(h   и, соответственно, искомые значения )(h . Эти значения 

оцениваются для нижних уровней интервалов высот ji hh   , указанных в табл. 7.4. 

 Внутри этих интервалов восстанавливаются вертикальные профили )(h . Для этого вер-

тикальные профили средней  рассчитываются по данным табл. 7.2, а вертикальные 

профили )(h  - по данным табл. 7.4.  

 

  

Исходные значения
 

 рассчитываются по излучению 
 
прини-

маемого спутником в три этапа: 

1. При h=0 (земная поверхность) КСЯ подстилающей поверхности берётся равным нулю

. Тогда значения 
 
соответствуют выборочным спутниковым 

данным, относящихся ко всей атмосфере. Эти значения непосредственно рассчитываются 

исходя из определения (7.118). Данные 
 
используются для восстановления 

вертикальных профилей 
 
и расчета

 
КСЯ 

 
при h 1км (приземный слой ат-

мосферы),  

2, При h=1км по известным значениям
 

, найденным в предыдущем этапе, из 

(7.119) или (7.120) (в зависимости от кратности рассеяния) рассчитывается значения 

. Это позволяет для уровней h 5км (нижняя и средняя тропосфера) восста-

новить вертикальные профили  и значения 
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Рис. 7.24. Схема этапов вычисления КСЯ системы атмосфера – подстилающая 

поверхность. 
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3. При h =5км как и в предыдущем этапе восстанавливаются вертикальные профили
  

и значения
  

для всей атмосферы (h =030км).  

 Рассмотренная нами методика атмосферной коррекции спутниковой информации 

включает два этапа: восстановление оптических параметров ,  и радиационных 

характеристик атмосферы , , , , редуцирование спут-

никовой информации к уровню земной поверхности (рис. 7.24). Первый этап составляет  

предмет обратной задачи теории переноса излучения, второй этап - предмет прямой зада-

чи теории переноса излучения [17, 39].  

  

7.9.4. Результаты расчетов СКЯ подстилающей поверхности 

 

 С целью атмосферной коррекции спутниковых изображений нами использованы  

скому полуострову. Эти данные относятся к сине зелённой области спектра с максимум 

 

 

излучения =0,55 мкм. Данные оценок восстановления вертикальных профилей
  

представлены на рис. 7.25 На этом рисунке суточные вариации соответствуют (0)=0.03,  

сезонные –(h=1км)=0.01, среднегодовые - ( h=5км)=0.003. Из рис. 7.25  следует, что 

слоистая структура аэрозольных слоёв более отчётливо проявляется при учёте временных 

вариаций аэрозоля. 

 Результаты расчетов СКЯ земной поверхности показаны на рис. 7.26. На этом ри-

сунке рассматриваются области восточного Кавказа, Абшеронского полуострова и прибе-

режных вод Каспийского моря. Эти области сильно различаются по климатическим усло-

виям, что видно по распределению СКЯ подстилающей поверхности. Если над водной по-

верх ностью СКЯ практически приближается к нулю, то в высокогорных условиях над об-

лаками СКЯ сильно возрастает и принимает довольно высокие числовые значения. На 

рис. 6в приводятся значеня СКЯ для условий города Баку, характерные для условий Ап-

шеронского полуострова. 
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Рис. 7.25. Восстановленные верти-

кальные профили оптической 

толщины аэрозольных слоёв атмо-

сферы:1- средняя профиль, 2, 3, и 

4 -с учётом: суточных (1), суточ-

ных, сезонных(2), суточных, се-

зонных и среднегодовых вариаций 
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Рис.7.26. Распределение СКЯ подстила-

ющей поверхности, рассчитанная по 

спутниковому изображению: а - Восточ-

ный Кавказ (17 августа, 2015), б - Апше-

ронский полуостров (9 апреля, 2004), c - 

город Баку (17 августа, 2015) [38]. 
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Глава 8. ВЛИЯНИЕ АЭРОЗОЛЯ 

НА ФОРМИРОВАНИЕ ТУМАНОВ И ОБЛАКОВ 

 

8.1. Основные характеристики туманов и облаков 

 

Туманы и облака представляют собой видимую систему взвешенных капель воды 

или кристаллов льда, находящихся на различных высотах над поверхностью земли. По 

определению туман расположен вблизи земли; его иногда называют наземным облаком. 

Принципиальной разницы между микрофизическим строением капель туманов и облаков 

нет, однако они существенно различаются по условиям образования, вертикальной мощ-

ности, площади распространения, времени существования и т.п. 8, 10, 15. 

Важной количественной характеристикой туманов  и облаков, а так же осадков яв-

ляется их водность, определяемая как массовая концентрация конденсированного состоя-

ния воды в виде водяных капель или кристаллов льда для отдельного объёма воздуха:  

 

  m – a(T),                                                  (8.1) 

 

где m- суммарная масса воды, называемая абсолютным влагосодержанием или влагосо-

держанием воздуха,  a(T)- абсолютная влажность, близкая к насыщающей в воздухе. 

В соответствии с соотношением (8.1) следует, что водность тумана может возрас-

тать при: 1) увеличении влагосодержания воздуха, 2) уменьшении абсолютной влажности, 

с чем связано понижение температуры воздуха. Влагосодержание воздуха может быть 

увеличено в результате испарения воды с земной поверхности и перемешивания воздуш-

ных масс. Понижение температуры воздуха может происходить вследствие радиационно-

го выхолаживания, теплообмена с земной поверхностью и  соседними массами воздуха и 

адиабатического расширения массы воздуха при её вертикальном движении.    

Процесс конденсации водяного пара и образования капель воды в атмосфере может 

происходить благодаря наличию ядер конденсации - мелкодисперсных аэрозольных ча-

стиц, содержащие гигроскопические вещества:  сульфаты, сульфиты,  хлориды, нитраты и 

нитриты. В атмосфере имеется достаточное количество ядер конденсации и в связи с этим 

конденсация водяного пара может происходить при относительной влажности воздуха 

ниже 100% 3, 6, 12, 14.  

Содержание водяных капель и кристаллов льда  в атмосферном воздухе непрерыв-

но меняются, поскольку их образование и изменчивость представляет сложный термоди-

намический процесс, связанный с фазовыми переходами в атмосфере.  Направленность 

этого процесса зависит от состояния насыщения воздушной массы.  

Ненасыщенный воздух может стать насыщенным в результате испарения воды, пе-

ремешивания воздушных масс, охлаждения воздушной среды. В случае насыщения водя-

ной пар конденсируется на ядрах конденсации и упругость водяного пара не становится 

существенно выше значения, соответствующего насыщению. По современным представ-

лениям первоначально в атмосфере образуются капли воды. Их замерзание может приве-

сти к образованию кристаллов. Непосредственное образование кристаллов путём субли-

мации влаги возможно при очень низких температурах (ниже 40
0 
С). 

 

8.1.1. Образование и классификация туманов 

 

Классификация туманов проводится в зависимости от физических (испарение и 

охлаждение) и синоптических (внутри воздушных масс, на границах атмосферных фрон-

тов) условий  их образования. 

Остановимся на рассмотрении этих условий, в зависимости от  которых туманы 

разделяются на различные виды: туманы испарения и охлаждения, сухие туманы, типы: 
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туманы радиационные, адвективные, фронтальные туманы, туманы восхождения,  а также 

городские туманы.  

Испарение. Испарение и последующее насыщение водяного пара зависит от соот-

ношения характеристик: упругости насыщения Еп при температуре испаряющей поверх-

ности, упругости насыщения Ев при температуре воздуха и е – истинной упругости водя-

ного пара. Если  Ев Еп, когда температура воздуха выше температуры испаряющей по-

верхности,   при е   Еп  Ев  испарение  прекратится и состояние насыщения не может 

быть достигнуто. Наоборот, если Ев  Еп,, когда температура воздуха ниже  температуры 

испаряющей поверхности,  испарение будет продолжаться и при достижении воздуха со-

стояния насыщения е   Ев  Еп. Однако пресыщения воздуха не достигается, поскольку 

из-за наличия ядер конденсации происходит конденсация водяного пара и образование 

тумана.  

Туман, образующийся при испарении с более тёплой испаряющей поверхности в 

относительно холодный воздух, называется туманом испарения. Такие условия наблюда-

ются при движении холодной воздушной массы  над более тёплыми водоёмами и влаж-

ными участками суши, при выпадении тёплого дождя через холодный воздух. Туман тако-

го типа часто наблюдается над озёрами и ручьями осенью, а также ночью при движении 

холодного воздуха с суши на более тёплую водную поверхность.  

 Образование туманов испарения связано с охлаждением воздушной массы,  испа-

рение усиливает  эффект охлаждения воздуха. 

 Охлаждение. Туманы охлаждения образуются из-за конденсации водяного пара 

при понижении температуры  воздуха ниже точки росы.  К ним относятся наиболее ин-

тенсивных и часто возникающих туманов. Туманы этого рода подразделяются на следу-

ющие распространённые типы: радиационные, адвективные,  фронтальные. 

Радиационные туманы образуются вследствие радиационного выхолаживания 

земной поверхности и массы влажного приземного воздуха до точки росы из-за потери 

тепла вследствие теплового излучения. Радиационный туман обычно возникает ночью в 

условиях антициклона, когда  отсутствует облачность или имеется облачность только 

верхнего яруса. Повторяемость радиационных туманов растёт в условиях температурной 

инверсии, препятствующей подъёму воздушной массы. Это приводит к усилению проти-

воизлучения и к охлаждению атмосферы и земной поверхности. Радиационный туман 

наиболее часто наблюдается в континентальных районах зимой в безоблачных ночных 

условиях.   

Адвективные туманы образуются в результате охлаждения тёплого влажного воз-

духа при его горизонтальном движении (адвекции) над более холодной поверхностью су-

ши или водоёмов. При этом устанавливается инверсионное распределение температуры с 

высотой. При очень сильной инверсии (устойчивой стратификации) турбулентный обмен 

существенно ослабляется и охлаждение крайне медленно распространяется с высотой. В 

результате образуется тонкий слой тумана над земной поверхностью. Интенсивность ад-

вективных туманов зависит от разности температур между воздухом и подстилающей по-

верхностью и от влагосодержания воздуха. Адвективные туманы более устойчивы, чем 

радиационные, и часто не рассеиваются днём.  

Адвективные туманы наиболее интенсивны, могут возникать в любое время суток, 

сохраняться в течение длительного времени (до нескольких дней) и распространяться на 

большую территорию, в отдельных случаях до сотен тысяч км². Эти туманы часто возни-

кают над береговыми линиями морей и озёр. 

Фронтальные туманы. Эти туманы образуются при перемешивании воздушных 

масс в зоне атмосферных фронтов, разделяющих теплые и холодные воздушные массы. 

Причиной образования этого типа тумана является испарение, выпадающих осадков перед 

тёплым фронтом, а также некоторое падение здесь давления, которое приводит к адиаба-

тическому  охлаждению и насыщению воздуха.      
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Туманы восхождения (склонов) формируются вследствие подъёма влажного возду-

ха вдоль возвышенностей, склонов и гор. При этом адиабатическое охлаждение воздуха  

приводит к конденсации водяного пара. Появлению тумана восхождения сопутствует 

устойчивая стратификация воздуха и препятствует турбулентный обмен. В последнем 

случае вместе тумана разовьются кучевые облака.          

В отличие от фронтальных туманов радиационные, адвективные туманы и  туманы 

восхождения называются внутримассовыми, поскольку они  формируются в однородных 

воздушных массах.  

Приведённое подразделение туманов является условным, поскольку их образова-

ние, как правило, обусловлено несколькими причинами. Например, образование туманов 

испарения и адвективных туманов сопровождается и их радиационным выхолаживанием. 

Поэтому туманы классифицируются по преобладающему процессу образования тумана. 

Иногда туманы относят к смешанному типу, например, адвективно-радиационный туман.     

Сухие туманы. К туманам также относятся так называемые сухие туманы (помоха, 

мгла) – высокая концентрация взвешенных в воздухе частиц дыма, копоти, пыли и так да-

лее.  Частой причиной сухих туманов является песчаная пыль, поднимаемые и переноси-

мые ветром иногда на значительные расстояния, дым степных,  лесных и торфяных пожа-

ров, а также выбросы промышленных предприятий.  

Экологически опасным является смесь сухого и влажного туманов - так называе-

мые грязные или городские туманы, состоящих из водяных частиц вместе с достаточно 

большими массами пыли, дыма и копоти. В промышленных районах, в условиях повы-

шенного загрязнения воздуха городские туманы могут приводить к   возникновению тя-

жёлых форм смоговых образований 18, 21.  

 

8.1.2. Классификация облаков 

 

Облака играют огромную роль в формировании погодных условий и климата. Они 

оказывают существенное влияние на тепловой режим земной поверхности и атмосферы, 

являются основными поставщиками влаги, показателем оценки и прогноза погоды.   

Наиболее подробные сведения о классификации часто наблюдаемых облаков даны 

в “Международном атласе облаков” 11, 17, где  даются основные сведения об облаках, 

их происхождении, эволюции, взаимосвязи и зависимости от процессов, происходящих в 

атмосфере, а также краткие сведения об облачных системах.  

Различают следующие классификации многообразия облаков 1, 10: 

1. Морфологическая - по внешнему виду и высоте нижней границы (основания) облаков, 

2. Генетическая - по условиям образования и происхождению,  

3. Микрофизическая - по микрофизическому строению (дисперсному составу и агрегат-

ному состоянию облачных частиц). 

Обычно облака наблюдаются в тропосфере. Современная морфологическая клас-

сификация тропосферных облаков включает в себя 10 основных форм (родов) облаков, 

которые в свою очередь разделяются на ряд видов и разновидностей; различаются так-
же промежуточные формы.  

Изредка в более высоких слоях атмосферы наблюдаются другие виды облаков: 

перламутровые облака в стратосфере на высоте до 30 км, и серебристые облака, которые 

лучше всего наблюдаются летом в средних широтах в мезосфере (точнее под мезопаузой) 

и чаще всего у нижней границы ионосферы.  

Перламутровые облака - очень тонкие, просвечивающие облака, которые наблю-

даются сравнительно редко, обычно на широтах 55—60°, непосредственно после захода 

или перед восходом Солнца. Эти облака состоят из переохлажденных водяных капель или 

ледяных кристаллов, которые имеют радужную окраску вследствие дифракции на них 

солнечного света.  
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Серебристые облака (известны как мезосферные облака или ночные светящиеся 

облака) наблюдаются в летние месяцы в широтах между 43° и 60° (северной и южной ши-

роты). Природа серебристых облаков изучено не полностью. Были выдвинуты предполо-

жения, что они состоят из вулканической или метеорной пыли, но они, как известно по 

данным со спутника UARS, состоят в основном из водяного льда. Существует гипотеза о 

конденсационном происхождении серебристых облаков в высоких широтах и дальнейшем 

их распространении в низкие широты. 

В табл. 8.1 приведены преимущественные высоты слоёв или ярусов, в пределах ко-

торых расположены облака различных типов (форм), а так же для сравнений даны  

 
Таблица 8.1. Высота h (hн – высота основания, hв - высота распространения) облаков различных 

форм и стратификации аэрозольных слоёв (умеренные широты). 

№ Семейства 

(Облачный ярус) 

Высота Лите-

ра 

Аэрозольный 

ярус 

Уровни повы-

шен- 

ной концентра- 

ции 

Лите- 

ра 

1. 

 

Приземная или припод-

нятая инверсия, тума-

ны 

 

Облака вертикального 

развития  

Кучевые  

(Cumulus, Cu) 

Кучево-дождевые (Cu-

mulonimbus, Cb) 

 

Облака  

нижнего яруса  

Слоисто-дождевые 

(Nimbostratus, Ns), 

Слоисто-кучевые 

(Stratocumulus, Sc), 

Слоистые (Stratus, St) 

hв<1 км 

 

 

 

hн<2 км 

 

 

 

 

 

 

hн<2 км 

 

[1, 7, 

8, 10, 

14, 

15, 

24] 

Нижняя тропосфе-

ра 

 

Приземная дымка 

 

Пограничный слой 

аэрозоля 

hв <2 км  

 

 

hв <(0,30,5) км 

 

(0,3-0.4) км <h 

< (12) км 

[2, 4, 

5, 12, 

20, 22] 

2. 

 

Облака  

среднего яруса  

Высоко-кучевые 

(Altocumulus, Ac) 

Высоко-слоистые 

(Altostratus, As) 

2 км  hн  

 6 км 

 

 

 

 

Средняя тропосфе-

ра 

 

Зона активного 

турбулентного об-

мена (слой турбу-

лентного переме-

шивания) 

2 км <hв  

<(68) км 

 

hв <(56) км 

 

3. Облака  

верхнего яруса  

Перистые (Cirrus, Ci) 

Перисто-кучевые 

(Cirrocumulus, Cc) 

Перисто-слоистые 

(Cirrostratus, Cs) 

hн >6 км 

 

Верхняя тропосфе-

ра 

 

Слой повышенной 

концентрации 

аэрозоля на уровне 

тропопаузы 

(67) км < h < 

(1012) км 

 

h=(1012) км 

4. Перламутровые облака h=2030 км 

 

[1, 

10, 

19] 

Стратосферный 

сульфатный (заре-

вый) слой 

h=1722 км 

 

[5, 19, 

21] 

5. Серебристые облака h=7095 км [1, 

9,15] 

Нижний мезосфер-

ный 

 

Верхний мезо-

сферный (сдвоен-

ный) 

50 км 

 

 

6570 км 

5, 9, 

21 
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уровни повышенных концентраций аэрозоля, характеризующие стратификацию механиз-

мов внутриатмосферной генерации аэрозольных частиц.  

Из этой таблицы видно, что уровни с пониженной концентрацией аэрозоля прихо-

дятся на высоты нижних границ  (оснований)различных форм облаков. Такое соответ-

ствие, по-видимому, действительно имеет место, поскольку для образования облачных 

капель в пределах выделенных высот необходима постоянная поставка облачных ядер 

конденсации. Это может быть объяснено существованием определённых уровней в атмо-

сфере, где возникают необходимые условия для генерации конденсационных (фотохими-

ческих) аэрозолей. 

В зависимости от условий образования различают кучевообразные (конвективные), 

волнистообразные и слоистообразные облака. Такое подразделение хотя и основано на 

внешнем виде облаков, вместо с тем характеризует физические процессы фазовых пере-

ходов воды в облаке и формирования дисперсного состава облачных частиц, которые свя-

заны с масштабами конвективных и адвективных движений воздушных масс. Кучевооб-

разные облака имеют вид отдельных облачных масс, сильно развиты по вертикали и име-

ют сравнительно небольшую горизонтальную протяженность. Образуются они в результа-

те термической конвекции, которые формируются за счёт неравномерного нагрева снизу и 

подъёма более тёплых воздушных масс, а также за счёт вынужденного конвективного 

подъёма воздуха перед горными массивами. Волнистообразные облака имеют большую 

горизонтальную протяженность, образуются в результате волновых движений в атмосфе-

ре при инверсии и антициклонах. Воздушные волны развиваются между областями тёпло-

го сверху (менее плотного) и холодного снизу (более плотного) воздуха в слое инверсии 

по обе стороны от него, которые обусловлены разрывом скорости ветра и плотности (тем-

пературы) воздуха. На их гребнях воздух адиабатически поднимается и охлаждается; об-

разуются облака в виде валов и гряд. Наоборот, в ложбинах волн воздух адиабатически 

опускается и нагревается, выходя из состояния насыщения; внутри облака образуются 

просветы голубого неба. Слоистообразные облака имеют вид сплошной пелены, горизон-

тальная протяженность которых в десятки и сотни раз превосходит их вертикальные раз-

меры. Они образуются в результате медленных, плавных восходящих движений воздуха 

при встрече тёплых и холодных воздушных масс, а также при их турбулентного переме-

шивании; в основном при подъёме тёплого воздуха происходит его адиабатическое охла-

ждение.  

По микрофизическому строению облака делятся на водяные, состоящие из капель 

до температур порядка -10-15°С (иногда и ниже), кристаллические, содержащие ледяные 

кристаллы при достаточно низких температурах (порядка -30...-40°С) и смешанные, со-

стоящие из смеси переохлажденных капель и ледяных кристаллов при температурах -20...-

30°С. В водяных облаках водность достигает  десятых долей грамма на 1 м
3
, в кристалли-

ческих облаках водность значительно меньше - сотые и даже тысячные доли грамма на 

1м
3
. 

8.2. Роль аэрозоля в образовании туманов и облаков 

 

Туманы и облака могут быть рассмотрены как продолжение роста и фазовых пре-

вращений аэрозольных частиц, которые выступают в роли ядер конденсации и сублима-

ции влаги в атмосфере. Таким образом, туманы и облака являются результатом сложных и 

разнообразных фазовых изменений воды на аэрозольных частицах, происходящих в атмо-

сфере. Развитие этого процесса во многом определяется фракционным составом частиц 

аэрозоля, который нами был подробно рассмотрен в  2.3 и 2.4 гл 2 настоящей работы. 

Способность ядер конденсации образовать капли тем выше, чем больше их размер, для 

гигроскопических частиц – чем выше их растворимость, а для водонерастворимых частиц, 

чем меньше углы их смачивания.  
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8.2.1. Ядра конденсации 

 

Вопрос об атмосферных ядрах конденсации (ЯК) имеет очень важное практическое 

значение в физике облаков и туманов. С ними связаны ряд физических процессов образо-

вания облачных элементов, влияния на прозрачность атмосферы, осуществления кругово-

рота воды, минеральных солей и других химических веществ в природной среде. Изуче-

ние ЯК может дать ценные сведения для выяснения вопроса о загрязнении атмосферы. 

В атмосфере в роли активных ЯК (действующие при малых значениях пресыщения 

100,1 - 100,5%  или при недостатке насыщения водяного пара) выступают гигроскопиче-

ские аэрозольные частицы, которые небольшой частью (около 5-10%) расходуются на об-

разование капель. Такие частицы преимущественно заполняют диапазон аккумуляцион-

ной (субмикронной) моды и частично нуклеационной моды (0,01 r 1 мкм) тонкодис-

персной фракции аэрозоля (см. рис. 2.12 гл. 2). Следовательно, в атмосфере всегда имеет-

ся избыток ЯК. Участие ЯК в процессе роста капель ограничивается недостаточным пре-

сыщением водяного пара. Процессы роста ЯК (конденсация, коагуляция) обеспечивают 

переходу ядер в более крупнодисперсный диапазон облачных капель, основная часть ко-

торых имеет размеры 1 - 10 мкм, при этом размеры отдельных капель может на порядок 

превышать указанный диапазон размеров. 

Природа и изменчивость частиц атмосферного аэрозоля выступающие в роли ЯК, 

нами достаточно подробно были рассмотрены выше (гл. 2 и 3). В целом состав и распре-

деление ЯК характеризуются местными региональных метеорологическими условиями их 

происхождения и удаления из атмосферы.  

Основными факторами процесса облакообразования являются повышенное влаго-

содержание и чаще всего адиабатическое понижение температуры поднимающегося воз-

духа. Причин восходящего движения воздуха может быть несколько: термическая кон-

векция – подъём более теплого и легкого воздуха, интенсивное турбулентное перемеши-

вание воздушных масс, орографическое восхождение - движение влажного воздуха при 

его столкновении с встречной возвышенностью, подъём влажного воздуха в результате 

динамических особенностей центральной части областей пониженного давления, интен-

сивное перемешивание и перераспределение тепла и влаги в подинверсионном слое при-

земной атмосферы. В объёме поднимающегося воздуха при достижении соответствующей 

высоты может быть достигнуто состояние насыщения. Процесс облакообразования можно 

условно разделить на два этапа. На первом этапе очень быстро (10
2
 сек) происходит 

конденсационный рост ЯК с образованием зародышевых капель с размерами менее 10 

мкм; конденсация является эффективным поставщиком мелких облачных капель. На вто-

ром этапе происходит укрупнение облачных элементов путем их коагуляции. В облачных 

системах наиболее эффективна коагуляция в поле тяжести вследствие различия скоростей 

подъёма и обратного падения капель различных размеров. Крупная капля (капля-

коллектор) особенно интенсивно растёт за счёт мелких капель при обратном падении 

(гравитационная коагуляция) и может вы-

падать в виде дождевой капли. На треть-

ем этапе происходит кристаллизация пе-

реохлаждённых капель. Как было указано 

выше, возникшие зародышевые капли 

устойчивы к замерзанию и могут долго 

находится в переохлажденном состоянии 

вплоть до температур t = –30 - –40 °С. При 

низких температурах (начиная с t = –3 - –5 

°С) переохлаждённые капли замерзают, 

если только на них действуют ледяные яд-

ра (ядра замерзания). Поскольку давление 

насыщения над кристаллами ниже, чем над каплями, то на образовавшихся кристаллах 

 
Рис. 8.1. Повторяемость фазового состояния об-

лаков. 
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будет конденсироваться, и замерзать больше молекул воды и давление насыщения над 

каплями будет падать. Это может способствовать испарению особенно мелких капель и 

“перекачке” влаги с капель на кристаллы, которые быстро вырастают в размерах и могут 

выпадать в виде осадков. 

На рис. 8.1 показаны преимущественные области изменений температур и насыще-

ний воздуха или повторяемости фазового состояния облаков в зависимости от температу-

ры. В соответствии с этим рисунком выделяются облака, состоящие из жидких капель, ле-

дяных кристаллов, а также из тех и других одновременно. В действительности внутри об-

лака происходит круговой процесс переноса зародышевых капель в восходящем потоке, 

их разрастания и кристаллизации, выпадения из вершины облака.  

Дождевые облака в основном смешанного типа, содержащие водяной пар, капли 

воды, кристаллы льда. В них процессы укрупнения облачных капель и кристаллов за счет 

механизмов конденсации, коагуляции идут на разных уровнях более интенсивно. Уста-

новлено, что континентальные воздушные массы обычно богаче ЯК, чем морские. Кон-

центрации ЯК на поверхности земли могут варьировать в широких пределах от 10 см
-3

 и 

ниже до 10
4
см

-3
. В морских и трансформированных воздушных массах над сушей концен-

трации ЯК редко превышают 10
2
см

-3
. Высокие концентрации, достигающие 10

3
см

-3
-10

4
см

-

3
, обнаруживаются над материком и в зависимости от близости источников ЯК, часто, в 

городском воздухе. Отличие ЯК в континентальных и морских воздушных массах посте-

пенно уменьшается с высотой и исчезает на уровне образования облаков 12, 22 - 24.  

В физике облаков много внимания уделяется сравнительному анализу уровня со-

держания концентраций гигроскопических частиц и ЯК в атмосферном воздухе. Было об-

наружено, что в морских воздушных массах для объяснения концентраций ЯК одних мор-

ских солевых частиц недостаточно. Основная масса солевых частиц, образующихся по 

механизму лопающихся пузырьков, оказывается в 5-10 раз меньше, чем это требуется для 

объяснения реального числа морских ЯК. Установлено, что общее число аэрозольных ча-

стиц, активных при пресыщениях ниже 1%, достаточно для объяснения концентраций ка-

пель в морских туманах. Аналогично этому число ЯК, содержащихся в континентальных 

атмосферных аэрозолях, достаточно для объяснения числа капель, обнаруживаемых в 

континентальных туманах и облаках. При этом от общего числа ядер лишь от 0,2 до 10
-1

 

частей над океаном, до 10
-2

 и ниже частей над континентом и в городском воздухе спо-

собно служить в качестве ЯК. Это объясняется тем, что основным требованием, предъяв-

ляемым к ЯК, является их размер и растворимость. Исследования 10, 12, 15 показали, 

что в микроструктуре капель воды, тумана и облака отчётливо проявляются следующие 

различия. Обычно низкие концентрации капель связаны с широким спектром их размеров 

и большим средним и максимальными размерами капель. Наоборот, высокие концентра-

ции капель связаны с узким спектром их размеров, а также небольшими средним и макси-

мальными размерами капель. Морские туманы и облака относятся к первой группе, в то 

время как континентальные туманы и облака ко второй группе. 

 

8.2.2. Концентрация и спектр размеров капель тумана и облаков 

 

Концентрация и размер капель тумана и облаков меняется в широких пределах в 

зависимости от содержания в воздухе ЯК и величины пресыщения водяного пара. Преоб-

ладающая часть этих капель имеет радиус от единиц до десятков мкм в туманах и сотен 

мкм в облаках. Число капель в 1 см
3
 испытывает резкие колебания, может составлять не-

сколько десятков (адвективные туманы, облака слоистых форм) и достигать многих сотен 

(туманы испарения и радиационные туманы) и тысяч (кучевые облака) 8,10. 

 Анализ распределений капель по размерам позволило построить теоретическую 

основу их формирования и изменчивости во времени. Результаты этого анализа показали, 

каким образом распределения ядер конденсации преображается в более широкое распре-

деление, охватывающее капли тумана и облака. При умеренной относительной влажности 
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распределение ядер описывается степенной функцией (10, гл. 2), характерной дымке. При 

уменьшении относительной влажности, связанной с понижением температуры, достигает-

ся состояние насыщения и за счёт конденсации растут крупные капли, а по достижении 

пресыщения растут и мелкие капли. Функция распределения отклоняется от прямой ли-

нии и процес продолжается до тех пор, пока скрытая теплота, освободившая в результате 

конденсации, не приведёт к повышению температуры и, соответственно, к уменьшению 

пресыщения. При этом капли, не достигшие некоторого критического размера будут ис-

паряться, уменьшаясь в размерах и пополняя запасы пара в воздухе. капли, превосходя-

щие критический размер, будут усиленно расти, за счёт пополнения запасов пара, мелки-

ми каплями. В результате быстро будет развиваться вторичный максимум распределения 

капель по размерам, которое становится двухмодульным, причём вторая мода приходится 

примерно на r45 мкм. Этот быстрый переход соответствует промежуточному состоя-

нию, называемого лёгким туманом. Далее вторая мода перемещается примерно к 10 12 

мкм. приведя к формированию плотного тумана. Впоследствии распределение будет ме-

няться очень медленно, за счёт коагуляции и выпадения капель. 

В данном объёме воздуха содержится определённое количество ядер конденсации 

и водяного пара, поэтому число и размеры капель и относительная влажность воздуха 

тесно связаны между собой. Частицы (ядра и и капли) как бы представляют собой резер-

вуар, собирающий и выделяющий молекулы пара, соответственно, при охлаждении и 

нагревании воздуха. Эти процессы оказывают заметное влияние и на саму температуру, 

поскольку температура преобразования воды велика. Результаты такого баланса наблю-

даются в периоды спокойной погоды, когда серо-голубая дымка, окутывающая местность 

в течение дня, густеет ночью до радиационного тумана. Такие туманы часто появляются в 

сельской местности между холмами в условиях инверсии температуры. Утром, пока 

Солнце не прогреет землю и воздух, тем самым увеличивая давление насыщения пара в 

воздухе, образовавший туман исчезает и снова получается такая же дымка, какая суще-

ствовала в предыдущий день. Тогда капли уменьшаются в размерах более одного порядка. 

По этому поводу в просторечии говорят "солнце выжигло туман". Превращения дымки в 

туман будет периодически повторяться, если ветер и перемешивание воздуха не приведёт 

к уменьшению числа ядер конденсации в воздухе. 

 Наблюдения показывают, что туманы в условиях города намного плотнее (имеют 

более высокие концентрации и более устойчивы), чем в сельской местности. Городские 

туманы приводят к образованию наиболее опасного типа кислого смога. Это является 

прямым следствием более высокой концентрации яде конденсации, обнаруживаемые в 

городском воздухе по сравнении с воздухом сельской местности 1, 21. 

 Устойчивость туманов в городах может быть сильно 

увеличено за счёт газов, например, 232  , , NONHSO , которые 

окисляются с образованием сильно гигроскопических ядер 

конденсации, содержащие ионы 

43

2

4 ,, NHNOSO . На этих 

ядрах конденсация пара может происходить при относи-

тельной влажности намного ниже 100%. На устойчивость 

туманов могут влиять также органические вещества 

(например в выхлопах бензинового двигателя), которые об-

ладают поверхностной активностью и образуют ориентиро-

ванные мономолекулярные слои на поверхности капель. 

Эти слои способны увеличить время жизни капли более чем 

на порядок за счёт снижения скорости её испарения 21. 

Как в облаках, так и в туманах наряду с каплями присутствуют обводнённые ЯК 

радиусом 1 мкм и меньше, которые могут находиться в равновесии с окружающей средой. 

Эти ЯК очень чувствительны к изменениям степени пресыщения водяного пара, могут со-

держать значительное количество влаги. Когда влажность увеличивается и приближается 

 
Рис. 8,2. Характерная форма 

спектра размеров облачных 

капель 13. 
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к состоянию насыщения, ЯК увлажняются и превращаются в капли растворов. Когда 

влажность становится выше 100%, наиболее крупные обводнённые ЯК продолжают расти 

и формируется спектр размеров капель, усреднённые распределения которых имеют ти-

пичный вид, показанный на рис. 8.2. Левая часть кривой на этом рисунке, при 

мкмrr  22.0min  , соответствует обводнённым ядрам, которые практически могут 

оставаться неизменными, находясь в равновесии с окружающей средой. Эта часть кривой 

аппроксимируется степенной зависимостью вида (2.10) ( см. 2.3.1). Часть кривой рис. 8.2 

правее minr представляет собой ассиметричную кривую, которая удовлетворительно ап-

проксимируется логнормальным или гамма-распределением. Применительно к туманам и 

облакам гамма-распределение, в силу аналитической простоты и удобства обработки ма-

териала, получило большое распространение.  

 На рис. 8.3 показаны кри-

вые модифицированного гамма–

распределения облачных элемен-

тов с использованием параметров 

моделей из табл. 2.2 (см. 2.3.2). 

Модальный радиус mr модели С.1 

равен 4,0 мкм, плотность распре-

деления 13 24)(   мкмсмrn c . В 

модели С.1 условно принимается 
3 100  смN , что соответствует 

условиям не плотного облака. С 

увеличением  - параметра фор-

мы и γ – параметра масштаба 

кривые распределений для моде-

лей С.2 и С.3 сужаются, что со-

ответствует уплотнению облака.  

 При осреднении по мно-

гим случаям или большому пространству хорошее согласие с экспериментальными дан-

ными даёт гамма-распределение, плотность распределения и основные микрофизические 

параметры которого приведены в табл. 8.2. На рис. 8.4 показаны кривые гамма - распреде-

ления f(r) в зависимости от разных значений параметра формы  и среднего радиуса об-

лачных элементов r1. Как следует из рис. 8.4а, при неизменном среднем радиусе (r1 =5 

мкм) и с увеличением параметра α спектр распределения сужается. Повторяемость при-

сутствия части капель средних размеров растёт, соответственно, часть мелких и крупных 

капель исчезает. Для одинаковых значений среднего радиуса наиболее широкий спектр 

имеет функция распределения при меньшем значении параметра α = 2, соответствующий 

случаю присутствия в облаке частиц сравнительно малого размера. 

 
Таблица 8.2. Гамма–распределение облачных элементов по размерам [10]. 

 
Рис. 8,3. Распределение облачных элементов по ради-

усам для моделей облаков из табл. 2.2. 
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Продолжение Таблицы 8.2. 
6. 

 

 

7. 

 

8 
 

 

 

 

Средний квадратический радиус (квадратный ко-

рень из второго момента распределения) 

 

Средний кубический радиус (кубический корень 

из третьего момента распределения) 

 

Эффективный радиус (отношение третьего момента 

к второму моменту распределения - объёмный мо-

дальный радиус, то есть радиус  

капель, дающих максимальный вклад в водность) 

02 )2)(1( rr    

 

0
3

3 )3)(2)(1( rr    

 

 

0)3( rr    

* 





x
t
dtet

Г
x

0)1(

1
)(





 -неполная гамма – функция  индекса . N0 – исходное значение концен-

трации частиц (Г(k)=(k-1)! При целых положительных k). 

 

Наоборот, при постоянном значении параметра формы α и с ростом среднего ради-

уса r1 спектр распределения расширяется (рис. 8.4б). Эти особенности гамма - распреде-

ления представляются важными для описания процессов взаимодействия системы пар-

частица (конденсация, испарение), а также взаимодействия капель (коагуляция) разных 

размеров. 

 

           
Рис. 8,4. Плотность распределения облачных элементов по радиусам по табл. 8.2: а - при r1 =5 

мкм и различных значениях параметра : 1- = 2 , 2- = 6, 3- = 10, 4- = 12; b - при α = 2 и 

различных значениях r1:1-r1 = 2 мкм, 2-r1 = 6 мкм, 3-r1 = 10 мкм, 4-r1 = 12 мкм. 
 

 Анализ экспериментальных данных показывает, что как логарифмически нормаль-

ное, так и гамма - распределение удовлетворительно аппроксимируют спектр размеров 

ядер конденсации (r1 мкм) и капель облака (до десятков мкм). Опытные данные пока-

зывают, что в облаке присутствуют более крупные капли (более сотен мкм), которые удо-

влетворительно описываются степенной зависимостью 10: 

 
)/100()( 100 rNrN    при 100 мкм  r  rмакс ,                                 (8.2) 

 

где N100 – концентрация капель радиусом больше 100 мкм (обычно колеблется от единиц 

до тысяч в 1 м
3
), N(r) – концентрация капель радиусом r  100 мкм,  =215 - показатель 

степени, rмакс – максимальное значение радиуса капель.  
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На рис 8.5 для примера рассмотре-

ны модельные оценки распределения 

больших капель облака по радиусам. Кри-

вые на этом рисунке построены таким об-

разом, что реальные концентрации капель 

в облаках попадают внутрь области, огра-

ниченной кривыми 1 и 2, описываемых 

степенной функцией (8.2). Гамма–

распределение 3 соответствует более плав-

ному спаду кривой распределения диапа-

зона размеров крупных капель. В целом, 

распределения 1, 2 и 3 характерны для 

распределений дождевых капель по разме-

рам.  

 
Пример 1. Для случаев логнормального и гамма-

распределения капель по размерам получить фор-

мулы для водности облаков.  

 Водность для капель плотности к, концен-

трации N будет равна: 

 

Nr k 3

3

4
 . 

 

 Отсюда можно записать: в случае логнормального распределения капель:  

 











2

9
exp

3

4 2
3

0


 Nr k , 

 

в случае гамма-распределения капель:  

 

)3)(2)(1(
3

4 3

0   Nr k  

 

8.3. Оптические характеристики рассеяния света 

облачными образованиями 

  

Оптические свойства туманов и облаков представляют очень важный научный ин-

терес как в атмосферной оптике так и в метеорологии. С ними связано наиболее сильное 

помутнение атмосферы; показатели переноса светового излучения в них может на не-

сколько порядков по величине превосходить показателей рассеяния света в безоблачных 

условиях. Переход от дымки к туману визуально наблюдается в резком ухудшении види-

мости, который отмечается значительными изменениями оптического состояния атмосфе-

ры. Рассеяние в облаках существенно влияет на распределение поля яркости небосвода, на 

спектральный состав и количество притока солнечного света, достигающего  земной по-

верхности. Ниже мы рассмотрим основные полуэмпирические соотношения между харак-

теристиками рассеяния света в атмосфере и водностью туманов и облаков 2, 5, 6, 16. 

 

8.3.1. Зависимость метеорологической дальности видимости 

от водности тумана 
 

 Плотность тумана характеризуется его водностью и метеорологической дально-

стью видимости в нём, между которыми существует тесная корреляция 6, 10. Размеры 

 
Рис. 8,5. Возможные распределения по таблице 2 и 

по формуле (8.2) больших капель по радиусам: 1-

N100=100 см
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капель тумана в основном значительно превосходят длину волны света, поэтому фактор 

эффективности рассеяния Q , как следует из (7.24) гл. 7, практически не зависит от длины 

волны и можно с достаточной точностью принять 2Q . Тогда коэффициент рассеяния, 

определяемый выражением (7.29) будет равен 

 
32 rN  ,                                                           (8.3) 

 

где 3r -средний (эффективный) радиус капель.  

 Исключая отсюда по известному значению водности Nr k 33/4   число капель 

N  находим 

 











rr

r

кк

1

2

3

2

3

3

2

 ,                                        (8.4) 

 

где 23 / rrr   - средний эффективный (поверхностно-эквивалентный) радиус, определя-

емый в виде 
 

)2/5exp( 2

0  rr   

 

в случае логнормального распределения (пример 2.5 гл2)  
 

0)3( rr    

 

и в  случае гамма-распределения капель по размерам (табл. 8.2). 

 В соответствии с выражением (8.4) и формулой (7.65) ( 7.5.2 гл. 7) метеорологи-

ческая дальность видимости записывается в виде 

 


rL 6,2                                                           (8.5) 

 

где обычно L  берётся в м, r  - в мкм,  - в г/м
3
 (к  1г/см

3
).  

 Из формулы (8.5) следует, что при условии постоянства r  (стабильности распре-

деление капель по размерам) L  уменьшается с ростом водности , вызванное с увеличе-

нием концентрации капель. Если в (8.5) r  переменная величина и концентрация капель N 

постоянна то 3/1
~ r . С учётом этого соотношения (8.5) запишется в виде 

 
67,03/2    kkL ,                                                       (8.6) 

 

где величина k – зависит от спектрального состава капель и выбора единиц измерений. 

 

8.4. Вымывание аэрозоля из атмосферы осадками 

 

Аэрозоли наиболее эффективно удаляются из атмосферы за счёт осадков- выпаде-

ния каплей воды и кристаллов льда на земную поверхность, называемых также гидроме-

теорами. Процессы роста облачных элементов и образования осадков рассматривается в 

учебниках метеорологии.  
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 Количество осадков измеряется толщиной слоя воды, обычно в миллиметрах, кото-

рый может образоваться после выпадения осадков на горизонтальную непроницаемую по-

верхность; 1 мм осадков соответствует массе воды 1 кг, выпавшей на площадь 1 м
3
. Осад-

ки различаются их интенсивностью- количеством воды, выпавшей из атмосферы в едини-

цу времени (например, 1час).  

 Образование осадков и их интенсивность связано с микрофизическим строением и 

вертикальной мощностью облаков и туманов. По современным представлениям наиболь-

шая повторяемость осадков (около 90%) приходится на облака смешанного строения , со-

стоящих из капель воды и кристаллов льда, по крайней мере в их верхней части, Решаю-

щим условием образования осадков становится переохлаждение капель воды и появление 

кристаллов льда. Поскольку упругость насыщения водяного пара над водой больше, чем 

над льдом, в условиях насыщения пара в облаке рост кристаллов обгоняет рост капель.  

 В зависимости от температуры существует критический размер ледяных частиц 

при котором они начинают расти за счёт перегонки водяного пара с капель воды. После 

того, как облачные элементы (капли воды и частицы) вырастают до нескольких десятков 

мкм, в укрупнении этих элементов начинает играть существенную роль процесс их слия-

ния (коагуляции). Благодаря коагуляции облачные элементы вырастают  от десятков мкм 

до нескольких мм (снежные хлопья и градины-до нескольких см). 

 Другим важным условием образования осадков является интенсивное вертикальное  

перемешивание воздуха внутри облачных образований. При восходящем движении возду-

ха это приводит к понижению температуры и пресыщению водяного пара. Возникают 

благоприятные условия конденсационного роста облачных элементов до размеров, при 

которых их слияние становится существенным. Облачные элементы, в основном кристал-

лы, растут до размеров гравитационного осаждения, падают и оказываются в более тёплой 

части облака, после чего превращаются в дождевые капли. Когда капля покидает облако и 

оказывается в подоблачном слое, при низкой относительной влажности они могут полно-

стью испариться. Тогда с основания облака свисают видимые тончайшие полосы вуали 

или ленты, называемые полосами падения. Такую зрелищную картину можно видеть, ко-

гда доступен обзор открытого горизонта.  

 Если в облаке одновременно возникают восходящие и нисходящие движения (токи 

или струи), то вследствие этого может начаться перегонка пара с тёплой капли, пришед-

шей снизу, на холодную каплю, пришедших сверху. Этот процесс может играть заметную 

роль в конденсационном росте капель в случае, когда нижняя часть облака находится в 

области высоких температур, а верхняя часть облака имеет низкую температуру. Такие 

большие разности температур наблюдаются в низких широтах и эффект не играет замет-

ной роли в  умеренных и высоких широтах. 

 Облачные элементы и образующиеся от них капли дождя образуют полидисперс-

ную систему частиц. Интенсивность выпадения капель может быть оценена по формуле 

5: 

   



0

3

4
kkkkk drrvrfNI  ,                                           (8.7) 

 

где  krf - функция счётного распределения капель по радиусу kr , kN - общее число ка-

пель, k  -плотность и  krv - скорость их падения.  

 Под влиянием сопротивления воздуха капли радиусом 0,5 и более деформируются, 

теряя свою сферическую форму. Скорость падения таких капель определяют эмпириче-

ски, введя понятие эквивалентного радиуса капли. Под ним понимается радиус сфериче-

ской капли, объём которого равен объёму деформированной капли. 

 В формуле (8.7) под kr можно подразумевать эквивалентный радиус капель. Для 

установившейся скорости капель получена эмпирическая формула 1 
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  ,013,01003,8 3  

kk rrv              mkmrmkm k

22 105102  ,                       (8.8) 

 

где kr - выражена в mkm и  krv -в мс. 

 Наблюдения показывают, что капли, имеющие скорости 5-10 ñì / , распадаются, 

образуя более мелкие капли. Максимальный размер капель достигает размеров 2,5-3,2 мм. 
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Глава 9. АЭРОЗОЛЬНОЕ ЗАГРЯЗНЕНИЕ АТМОСФЕРЫНОГО ВОЗДУХА  

 

9.1. Проблема аэрозольного загрязнения атмосферного воздуха 

 

Наиболее важной проблемой охраны окружающей среды является защита атмо-

сферного воздуха от чрезмерных загрязнений. Атмосфера по сравнении с другими компо-

нентами природной среды - гидросферы и литосферы, обладает наибольшей простран-

ственной мобильностью, усиленно подвергается антропогенным воздействиям, загрязня-

ется наиболее интенсивно. Причинно следственные связи этого процесса связаны как с 

особенностями первичных источников загрязнения, так и с природой самой атмосферы. 

В соответствии с современной концепцией защиты атмосферы, загрязнением атмо-

сферы считается всякое воздействие на неё извне путём выброса вещества (газообразных 

соединений, жидких и твёрдых частиц), а также энергии (излучений, шума, вибраций) или 

косвенное влияние вследствие загрязнения почвы, водоёмов и т. д., приводящие к ухуд-

шению исконного природного качества атмосферного воздуха, нанося вред живой и не-

живой природе - всей окружающей среде. По природе различают первичное загрязнение – 

результаты выброса непосредственно из источника и вторичное загрязнение – результаты 

физико-химических изменений в атмосфере 1, 2, 24. 

Проблема защиты атмосферы от загрязнений представляет обширную область ис-

следований на пересечении различных наук, включающая общие вопросы метеорологии, 

климатологии, экологии, так и вопросы более узких направлений - физ-химии атмосферы, 

биологии, гигиены и т. д. Сложились различные направления защиты атмосферы: эколо-

гическая, биологическая, гигиеническая, медицинская, комплексного градостроительства, 

природоохранной или экологической технологии. Развитие методов и средств защиты ат-

мосферы обусловливается как с ускоренным ростом загрязнения атмосферы, так и с изме-

нением исходных критериев её защиты, связанной, прежде всего, с переоценкой подходов 

использования топливно-сырьевых ресурсов окружающей среды. Всё это требует расши-

рения международного сотрудничества как в региональном, так и в масштабе многих 

стран. 5, 10, 14. 

В таблице 9.1 даётся перечень авторитетных международных организаций и учре-

ждений, занимающихся проблемами защиты атмосферы. Международное сотрудничество 

в области охраны окружающей природной среды регулируется международными конвен-

циями и соглашениями, принятые на международных конференциях, прежде всего, систе-

мы ООН. 

Загрязнение атмосферы – необратимый процесс поступления загрязняющих ве-

ществ в атмосферную среду в виде газа и пыли (первичное загрязнение), их простран-

ственное перемешивание и перенос на дальние расстояния, сопровождаемое необратимы-

ми физико-химическими преобразованиями – диспергированием первичных частиц, вно-

симых в атмосферу, непрерывной генерацией новых газовых соединений (прежде всего) 

радикалов и паров кислот, новых вторичных частиц из газовой фазы вещества, отличаю-

щихся наибольшей токсичностью (вторичное загрязнение). Загрязнение  

является результатом действия как самих загрязняющих веществ, так и возможных атмо-

сферных условий, усиливающих процесс загрязнения, (например наличие фотохимиче-

ских окислителей и повышенная облучённость Солнца, приводящие к образованию смо-

говых образований) 2, 19, 25. 

Многие примеси загрязняющих веществ в атмосфере находятся в аэрозольной 

форме в виде твёрдых или жидких частиц, являющиеся опаснейшими элементами хими-

ческого загрязнения атмосферы, которые могут содержать сложные комплексы химиче-

ских веществ, в том числе обладающих высокой степенью токсичности и представляющих 

опасность для здоровья человека и жизнестойкости растений 11, 22. Степень опасности 

аэрозольного загрязнения атмосферы можно выявить исходя из общего определения аэро-

золя, как аэродисперсной системы с газообразной дисперсионной средой  
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Таблица 9.1. Перечень авторитетных международных организаций, занимающихся проблемами охраны 

окружающей природной среды. 

 

(воздухом) и взвешенной в ней твёрдой или жидкой дисперсной фазой. Таким образом 

свойства аэрозольного загрязнения определяется не только свойствами дисперсной фазы 

(размер, форма и структура, а также химический состав и агрегатное состояние вещества 

частиц), но и свойствами дисперсионной среды – воздуха (давление, температура, плот-

ность, влажность, турбулентность и т.д). 

В табл 9.2 даны оценки интенсивности пополнения аэрозольного загрязнения атмо-

сферы, первичного и вторичного от от природных и антропогенных источников. 

Генеральная Ассамблея ООН (Организация Объединенных Наций) - определяет основные направ-

ления экологической политики международного сообщества. Ей принадлежит главная роль в организа-

ции международного экологического сотрудничества.  

ЮНЕП - Программа ООН по окружающей среде, является основным органом ООН в сфере экологии и 

охране окружающей среды, учреждена Генеральной Ассамблеей ООН 15 декабря 1972 года. ЮНЕП име-

ет Совет управляющих из представителей государств, Совет по координации  охраны  биосферы,  эколо-

гический  Фонд.  Совет управляющих определил следующие семь основных направлений в области эко-

логии: 1) населенные пункты, здоровье человека, санитария  природной  среды; 2)  охрана  земель, вод,  

предотвращение опустынивания; 3)  океаны; 4)  охрана  природы,  диких  животных, генетических ресур-

сов; 5) энергия; 6) образование, профессиональная подготовка; 7) торговля, экономика, технология. 

ЮНЕСКО – Совет ООН по вопросам образования, науки и культуры. Образована в 1948 г. со штаб- 

квартирой в Париже. Она осуществляет: а) руководство экологическими программами «Человек  и био-

сфера» (МАВ – Man and Biosphera), Международной программой по  экологическому образованию, 

Международной гидрологической  программой  и  др.;  б)  учет  и  организацию  охраны природных объ-

ектов, отнесенных к всемирному наследию; в) оказание  помощи  странам  в  развитии  экологического  

образования, подготовке экологов. 

МАГАТЭ - Международное Агентство по Атомной Энергии. Учреждена как специализированное 

учреждение ООН в 1957 году, ведущий мировой форум научно-технического сотрудничества в области 

мирного использования ядерных технологий. Оно разрабатывает Правила строительства  и эксплуатации 

атомных  электростанций,  проводит экспертизу проектируемых и действующих АЭС, дает оценку воз-

действию  атомных  материалов  на  природную  среду,  устанавливает нормы радиационной безопасно-

сти, проверяет их выполнение.  

ГСМОС – глобальная система мониторинга окружающей среды. Осуществляет пять программ: мони-

торинг состояния атмосферы, перенос загрязняющих веществ на большие расстояния, здоровье человека, 

Мировой океан, возобновляемые ресурсы суши. Работу системы координирует ЮНЕП. 

ВМО - Всемирная Метеорологическая Организация, специализированное учреждение ООН, осуществ-

ляет глобальный мониторинг загрязнением окружающей среды, учреждена в 1951 году. 

ВОЗ - Всемирная Организация Здравоохранения, образована в 1946 г., является направляющей и коорди-

нирующей инстанцией в области здравоохранения в рамках системы ООН, осуществляет международ-

ный контроль за загрязнением окружающей среды, участвует в выполнении исследовательской работ по 

охране здоровья людей. В своей деятельности ВОЗ взаимодействует с ЮНЕП, МАГАТЭ, ВМО и други-

ми экологическими организациями.  

МСОП  – Международный союз охраны природы и природных ресурсов. Он учрежден в 1948 г. Это не-

правительственная организация  из  представителей  более 100  стран.  

EPA (Environmental Protection Agency) - Агентство США по охране окружающей среды возглавляет 

государственные программы, связанные с изучением и оценкой состояния окружающей среды, образова-

нием, решением разнообразных научных и практических задач. 

ЕЭК ООН – Европейская экономическая комиссия ООН. Это региональная комиссия ЭКОСОС –  эко-

номического и социального совета ООН. Приоритетными экологическими проблемами ЕЭК является 

внедрение малоотходных и безотходных технологий, оценка воздействия на природную среду, охрана 

экосистем, животного мира суши, борьба с трансграничным загрязнением и т.д. Ею издан сборник 

«Компедиум по безотходной технологии», который содержит конкретные описания различных техноло-

гических малоотходных процессов. 

МРПТХВ – Международный  регистр  потенциально  токсичных  химических  веществ. Он  создан  как  

часть ЮНЕП.  Его задача –  изучение  и  распространение  информации  о  токсичных химических  веще-

ствах,  включая  инсектициды  и  гербициды,  и  их воздействии  на  человека  и  природную  среду.  В  

базе  данных МРПТХВ  содержится  информация  о  более  чем 600  химических веществах, распростра-

ненных во всем мире. Это число продолжает расти.  

ИНФОТЕРРА – Международная справочная система источников экологической информации.  
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Таблица 9.2. Количества аэрозолей (млн.т год), пополняющих аэрозольное загрязнение 

атмосферы 2, 24. 

Антропогенный 

источник 

Среднее Отклонение 

(  ) 

Естественный ис-

точник 

Среднее Отклонение 

(  ) 
Источники первичных аэрозолей  

Сжигание топлива 30 24 Вынос морских солей 700 400 

Выбросы промышленных 

предприятий 
15 12 Выветривание почвы 300 250 

Лесные пожары 200 160 

Распашка земель 5 4 Извержения вулканов 80 70 

Всего 50 40  1280 880 

Вторичные аэрозоли 

Сульфаты (из SO2) 170 40 Нитраты (из NOx) 250 200 

Гидрокарбонаты 50 40 Аммонийные соли (из 

NO3 

170 90 

Нитраты  

(из NOx) 
30 5 Сульфаты (из H2S) 170 40 

Гидрокарбонаты 140 70 

Всего 250 85  730 400 

В целом 300 125  2000 1300 

Антропогенный 

источник 

Среднее Отклонение 

(  ) 

Естественный ис-

точник 

Среднее Отклонение 

(  ) 

 

Воздух наиболее чистый над льдами антарктиды и арктики, океанами и морскими 

акваториями. Воздух крупных городов и промышленных центров самый неблагоприят-

ный, где образование облачного слоя тяжёлого смога обычное явление. Над крупными го-

родами загрязненный воздух простирается на высоту до 2,0 -4 км и распространяется на 

несколько десятков км в поперечнике. Этот плотный облачный покров летом задерживает 

до 20% солнечных лучей, а зимой может поглощать до половины солнечного света. 

Можно сделать вывод, что атмосферная среда обитания человека – это аэрозольная 

среда, чистота которой обеспечивает ведения нами здорового образа жизни.  

 

9.2. Основные источники выбросов аэрозольных примесей  

 

 Источники аэрозольных примесей загрязнения атмосферного воздуха, в виде смеси 

газа и частиц, чрезвычайно многочисленны и разнообразны. Для оценки типов и количе-

ства загрязняющих веществ, а также для учёта неблагоприятных метеорологических усло-

вий загрязнения воздуха возникает необходимость классификации источников выброса 

загрязнения атмосферы. Хотя единых критериев классификации для этого нет, но с этой 

целью используют следующие общие подходы:  

a) Природа загрязнения, которые подразделяются на естественные (природные) и ан-

тропогенные (как результат деятельности человека) (см.& 1.4.1). Иногда, первичные ис-

точники трудно подразделить на природные и антропогенные, например, при рассмотре-

нии общей запылённости воздуха при строительных, сельскохозяйственных работах, лес-

ных пожарах и т. д.  

 К наиболее интенсивным естественным загрязнениям атмосферы относятся извер-

жения вулканов, пыльные бури, лесные и степные пожары, разряды молний (синтез окси-

дов азота), к антропогенным - теплоэнергетика (тепловые  электростанции), промышлен-

но-бытовые предприятия и транспорт.  

b) Масштаб загрязнения, который может быть локальным, региональным и глобаль-

ным. Локальное загрязнение обусловлено одним или несколькими источниками выбросов, 

зона влияния которых связана с мощностью выброса и характером местных воздушных 

потоков. Классификационные признаки локальных антропогенных источников определя-

ются, соответственно, характеристиками технологических процессов. Эти признаки уста-

навливаются в виде нормативовной  основы для работы по выявлению основных источни-

ков загрязнения атмосферы, сокращению выбросов вредных веществ, оптимизации затрат 

на природоохранные мероприятия.  
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 Классификационные признаки антропогенных источников приведены в виде схе-

мы, представленной на рис. 9.1. Эти источники подразделяются на стационарные и пере-

движные. К передвижным источникам загрязнения относятся все виды транспорта (за ис-

ключением трубопроводного). В связи с ускоренным развитием автотранспорта и авиации 

доля выбросов, поступающих в атмосферу от подвижных источников существенно растёт 

(в городах составляет не менее 50%). 

 

 
Источники антропогенного 

загрязнения атмосферы 

 
 Стационарный Передвижной 

 (труба, открытое окно и т. п.) (автомобиль, самолёт и т. п.) 

 

 
 Организованный Неорганизованный 

(труба, газоход, вентшахта)                (пылящий отвал, открытая стоянка 

                                                                   транспорта, площадка молярных работ) 

 

  
 Точечный Линейный Плоскостной 

(труба, вентшахта) (аэрационные фонари,  (бассейн, группа  

 открытые фрамуги или окна) равноценных источников, 

   равномерно распределён- 

 ных по площади. 

 
 Рис. 9.1. Классификация источников загрязнения атмосферы 2, 9. 

 

В зависимости от геометрических размеров и организации выбросов стационарные 

источники загрязнения делятся на точечные, линейные и площадные. Точечный источник 

загрязнения – это источник, выбрасывающий загрязняющие вещества в атмосферу в од-

ном месте (дымовые трубы, вентвытяжки). Линейный источник загрязнения – это источ-

ник, имеющий значительную линейную протяженность (оконные проемы, ряды дефлек-

торов, эстакады налива и пр.). Площадный источник загрязнения – это источник, выбра-

сывающий загрязняющие вещества в атмосферу с обширной территории (резервуарные 

парки, открытые поверхности испарения, площадки хранения и пересыпки сыпучих мате-

риалов и т.д.). 

По воздействию на окружающую среду источники загрязнения делятся на органи-

зованные и неорганизованные. Организованный источник загрязнения (нап., дымовая тру-

ба) имеет специальные средства отвода загрязняющих веществ в окружающую среду. А к 

неорганизованным источникам загрязнения (нап., автомагистраль) относятся площадные 

источники, неплотности технологического оборудования, а также большинство линейных 

источников. 

Региональное загрязнение атмосферного воздуха охватывает территорию в десятки 

и сотни километров, которая находится под воздействием выбросов мощных распростра-

нённых производственных комплексов. Выбросы региональных источников (городов и 

промышленных объектов) переносятся воздушными потоками на дальние расстояния и 

образуют региональный фон загрязнения атмосферного воздуха. Сведения о состоянии 

регионального загрязнения атмосферы получаются по данным сети постов наблюдений (в 

том числе из постов наблюдений за трансграничным переносом загрязняющих веществ) 

на большом удалении от региональных источников, где отсутствуют источники загрязне-

ния (нап., сети станций ЕМЕП в Европе).  
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Таблица 9.3. Признаки классификации видов загрязнения 2. 

 

Глобальное загрязнение атмосферы распространяется на многие тысячи километ-

ров от источника загрязнения, охватывая территории континентального масштаба, смыка-

ясь нередко в пределах всего земного шара. Атмосфера является наиболее открытой и мо-

бильной компонентой природной среды, которая связана процессами энерго- и массобме-

на с гидросферой, литосферой и космосом. Глобальные загрязнения эффективно перено-

сятся атмосферными потоками. 

Оценка тенденции роста глобального аэрозольного загрязнения атмосферы требу-

ет проведения фоновых измерений в таких районах земного шара, где отсутствуют антро-

погенные источники аэрозолей, а также нет влияния других мощных локальных источни-

ков, например пустынь. Общепризнанными фоновыми станциями наблюдения за составом 

№ Вид загрязне-

ния 

Характеристики загрязнений 

1  

 

 

 

 

Физическое 

Физическое загрязнение проявляется отклонениями от нормы температурно-

энергетических, волновых, радиационных и других физических свойств примесей 

и может быть представлен различными формами:  

механическое загрязнение, вызванного инертными в физико-химическом отно-

шении веществами, нап., пылью, твёрдыми частицами, 

тепловое загрязнение, происходящее в результате выбросов тёплого воздуха 

нагретых веществ, теплового излучения,  

световое загрязнение, связанное с превышением уровня естественной освещен-

ности местности за счет использования источников искусственного освещения; 

характерно для индустриальных центров, больших городов, агломераций, 

электромагнитное загрязнение, связанное с нарушением электромагнитных 

свойств воздушной среды; основные источники – линии электропередачи (ЛЭП), 

теле- и радиоустановки и пр., 

шумовое загрязнение, связанное с превышением уровня естественного шумового 

фона; основной его источник – технические устройства, транспорт и т.п.; особен-

но характерно для городов, окрестностей аэродромов, промышленных объектов, 

шумовое загрязнение, связанное с превышением уровня естественного шумового 

фона; основной его источник – технические устройства, транспорт и т.п.; особен-

но характерно для городов, окрестностей аэродромов, промышленных объектов, 

радиоактивное загрязнение, связанное с превышением естественного радиоак-

тивного фона местности, которое может быть связано с аварией на объекте по 

производству и использованию радиоактивных материалов, разработками радио-

активных руд, неправильным хранением радиоактивных отходов, а также с испы-

танием или применением ядерного оружия. 

2  

 

 

Химические 

Химическое загрязнение воздушной среды вызвано аэрозольно-газовой 

примесью. Основные источниками этой примеси  являются промышленность, 

транспорт и бытовые котельные. Химические загрязнения атмосферы в зависи-

мости от источника и физико-химических механизмов образования загрязните-

лей, как было отмечено выше, делятся на первичные и вторичные. Первые 

попадают непосредственно в воздух из стационарных или передвижных источни-

ков. Вторичные образуются в самой атмосфере в результате физико-химических 

преобразований первичных загрязнителей.  

Часто вторичные загрязнители гораздо токсичнее первичных загрязнителей 

воздуха. Существенная часть присутствующих в воздухе твердых частиц и 

аэрозолей являются вторичными загрязнителями. 

2  

 

 

Биологическое 

Биологическое загрязнение атмосферного воздуха - в основном загрязнение 

микробной природы (микробиологическая форма загрязнения). Например, загряз-

нение воздуха вегетативными формами и спорами бактерий и грибов, вирусами, а 

также их токсинами и продуктами жизнедеятельности.  

Микробиологическое загрязнение связано с массовым размножением мик-

роорганизмов на антропогенных или измененных человеком природных субстра-

тах; особо опасны микроорганизмы,  которые связаны с человеком по пищевым 

цепям (микробное загрязнение). Биологическому загрязнению способствует из-

менение естественных условий мест обитания в результате физических, химиче-

ских воздействий.  
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атмосферы являются обсерватория Мауна-Лоа (Гавайские острова) и обсерватория в Ан-

тарктиде. 

c) Виды загрязнения: физическое, химическое, биологическое, определяющие характер 

воздействия выбросов примесей на атмосферный воздух. Краткое описание этих видов 

приведено в виде табл. 9.3. 

 На практике все виды загрязнения часто проявляются одновременно и для их раз-

личия вырабатываются технологические подходы, связанные с технологическими мето-

дами защиты атмосферы от выбросов вредных примесей. Технологические подходы 

направлены на точное экологическое нормирование как отдельных производственных 

оборудований (коксовые батареи, печи, производственные линии и т. д.), так и целых тех-

нологических блоков (нап., металлургические и цементные предприятия). 

По современным оценкам в атмосферу ежегодно поступает 10103  кг газообразных, 

жидких и твёрдых загрязняющих веществ. Из них около 90% составляют газообразные 

вещества, 10% - частицы (твёрдые и жидкие). А на общую долю антропогенных примесей 

газов и частиц приходится около 10%. В регионах, в основном в промышленных центрах, 

доля антропогенных загрязнений воздуха гораздо выше и сравнима с долей природных 

примесей. Вторичные аэрозоли: сульфаты, нитраты, гидрокарбонаты, аммонийные соли, 

органические соединения, с трудом количественно поддаются определению. 

В таблице 9.4 приведена сравнительная оценка количества природных и антропо-

генных примесей ежегодно выбрасываемых в атмосферный воздух от различных источни-

ков. 

 
Таблица 9.4. Ежегодное количество примесей, поступающих в атмосферу Земли 2, 23. 

 

Вещество 
 

Выбросы, млн. т 
Доля антропогенных 

примесей в общих по-

ступлениях, % Естественные антропогенные 

Пыль 3700 1000 27 
Оксид углерода 5000 304 5,7 
Углеводороды 2600 88 3,3 
Оксиды азота 770 53 6,5 
Оксиды серы 650 100 13,3 

Диоксид углерода 485000 18300 3,6 

 

9.3. Состав и критерии опасности аэрозольного загрязнения 

 

9.3.1. Фракционный состав аэрозольного загрязнения. 

 

Аэрозольное загрязнение атмосферы обычно воспринимаются в виде туманной 

дымки или мглы. В действительности этот процесс определяется интенсивным насыщени-

ем атмосферы газовыми и аэрозольными примесями от различных источников, как есте-

ственных так и антропогенных, а так же совокупностью метеорологических факторов. 

Важным свойством аэрозольного загрязнения является фракционный состав дис-

персных частиц, определяемый причинно-следственными связями процессов их образова-

ния, необратимых процессов преобразования в воздушной взвеси и удаления из атмосфе-

ры. Важно выделить первичное и вторичное аэрозольное загрязнение , существенно отли-

чающееся по степени вредного воздействия на человека и, в целом, на окружающую при-

родную среду. Сопоставление количества первичных и вторичных частиц аэрозольного 

загрязнения показывает, что они сравнимы между собой. По опасности и токсичности 

вторичные частицы можно рассматривать как итоговый показатель загрязнения воздуха. 

Выбросы примесей аэрозольного загрязнения (первичное загрязнение) в атмосфе-

ру от источников характеризуются их интенсивностью (количеством выброса веществ, 

поступающих в атмосферу в единицу времени), по химическому составу, агрегатному со-

стоянию, температуре нагретости и т. п. Систематизация сведений о распределении ис-
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точников загрязнений, их полная характеристика называется инвентаризацией выбросов 

загрязнений. Эта инвентаризация ведётся в разных странах, которая согласуется с между-

народными соглашениями и программами, в первую очередь программными документами 

ООН 5. 

На рис. 9.2 показан наиболее общий вид функции распределения частиц атмосфер-

ного аэрозоля по размерам, характеризующий их многомодальную природу. Подробно 

этот вопрос был рассмотрен в гл. 2 настоящей работы (см. рис. 2.12  2.3.2). 

Положение максимов мод на числовой оси размеров частиц аэрозольного загрязне-

ния, их величина и ширина, определяются метеорологическими условиями, но общий ха-

рактер распределения имеет тримодальную структуру. На рис. 9.2 первые две моды (по 

мере возрастания r размеров частиц) составляют диапазон первичных тонкодисперсных 

частиц, которые имеют внутриатмосферную природу происхождения. Последняя третья 

мода образует грубодисперсную фракцию вторичных частиц, вносимых в атмосферу из 

вне. Различие составляющих мод тонкодисперсной фракции на рис. 9.2 характеризуются 

различием действия механизмов удаления частиц. Микродисперсные частицы непосред-

ственно генерируют в атмосфере при конденсации паров различных веществ и в ходе фо-

тохимических реакций. Эти частицы меньшей частью путём конденсационного роста (из-

за конденсации паров различных веществ) переходят в более крупнодисперсный субмик-

ронный диапазон и преимущественно прилипают к уже имеющимся субмикронным ча-

стицам. Для микродисперсных частиц, особенно в смоговых ситуациях, характерно 

укрупнение путём коагуляции и образование сложных агломератов.  

При обычных условиях, 

атмосферы (между периодами 

эпизодического выпадения 

осадков, образования туманов и 

облаков, смены воздушных 

масс, отсутствие сильного воз-

мущения атмосферной среды, 

прежде всего, из-за действия 

пылевых выносов и, особенно, 

вулканических извержений) са-

мый заметный максимум рас-

пределения частиц по размерам 

приходится на субмикронный 

диапазон. Этот диапазон посто-

янно пополняется за счёт коагу-

ляции и постепенного укрупне-

ния микродисперсных частиц. 

Тонкодисперсные частицы ответственны за возникновение особо опасных смоговых усло-

вий загрязнения атмосферного воздуха. Субмикронные или аккумуляционные частицы 

удаляются из атмосферы главным образом (более 80% общего количества) в результате их 

вымывания осадками (влажное осаждение) и непосредственного удаления (сухое осажде-

ние, до 20%) на препятствиях (растительность, строения, увлажнённые поверхности, об-

текание возвышенностей). Соотношения между сухим и влажным осаждениями может 

существенно изменяться в зависимости от физико- географических условий местности. 

Первичные частицы области грубодисперсной фракции возникают в ходе при-

родных процессов диспергирования веществ - механического разрушения материалов, 

эрозии почвы, дробления и пр. К этой же области размеров относится и большинство 

микроорганизмов, например, бактерии. Такие частицы недолго могут находиться во взве-

шенном состоянии; они оседают под действием силы тяжести. 

Наибольшим временем нахождения в воздухе обладают субмикронные частицы, 

которые легко перемешиваются в воздухе, переносятся на дальние расстояния. Среднее 

 
Рис. 9.2. Общий вид трёхмодального объёмного распределения 

частиц аэрозольного загрязнения по размерам. 
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время нахождения эих частиц в непосредственной близости от поверхности земли может 

составлять до 5  10 сут, в тропосфере до нескольких недель, а в стратосфере — до одно-

го года. Микродисперсных частицы, ввиду эффективности коагуляции с частицами суб-

микронной моды, концентрируются около источников их газовых предшественников. 

Время их существования исчисляется минутами и часами. Как было рассмотрено в гл. 2, 

субмикронная мода существует и ведёт себя независимо от грубодисперсной моды и 

практически не взаимодействует с ним (это оказывается не совсем верным для морского 

аэрозоля и условий повышенного загрязнения воздуха). Время существования крупных и 

гигантских частиц (r > 1 мкм) может в зависимости от турбулентной устойчивости атмо-

сферного воздуха во много раз быть меньше времени существования субмикронных ча-

стиц. 

 

9.3.2. Характеристики аэрозольного загрязнения 

 

Содержание аэрозольных примесей , как и в случае газового загрязнения, большей 

частью характеризуют весовой концентрацией в мг/м
3
 или мг/см

3
, при низком уровне  за-

грязнения атмосферы - в 1 мкг/м
-3

=10
-3

 мг/м
3
, при очень низком уровне – в 1 нг/м

-3
=10

-6
 

мг/м
3
 (см. табл. 9.5). Весовая концентрация примесей является основным параметром при 

нормировании атмосферных загрязнений. Кроме того, содержание аэрозолей в атмосфер-

ном воздухе определяют по их выпадению на подстилающую поверхность, например в 

(г/(м
2
год)) или (г/(км

2
год)). Также используют численные концентрации частиц в едини-

це объёма воздуха, чаще всего в 1 см
-3

. 

 
Таблица 9.5. Основные критерии качества атмосферного воздуха 3, 9 

№ Критерии 

1. ПДКрз, мг/м
3
 предельно допустимая концентрация вредного вещества в воздухе рабо-

чей зоны. 

2. ПДКмр, мг/м
3
 максимально разовая предельно допустимая концентрация вредных ве-

ществ в воздухе населенных мест, относится к 20-30 минутному интервалу 

времени осреднения, определяет кратковременное воздействие на орга-

низм человека и не должна допускать рефлекторных реакций человека 

(насморк, ощущение запаха и т.п.). 

3. ПДКсс, мг/м
3
 среднесуточная предельно допустимая концентрация (т.е. концентрация 

загрязнителя в воздухе, не оказывающая на человека прямого или косвен-

ного вредного воздействия при круглосуточном вдыхании), определяет 

длительное время воздействия без строгого фиксирования его продолжи-

тельности и практически представляет собой среднегодовые значения 

ПДК, не должна допускать токсичного, канцерогенного, мутагенного воз-

действия на организм. 

3. Общее требование 

к качеству воздуха 

населённого пункта 
ф

СПДК
n

i
iC 

1
, 

где Ci - наибольшая концентрация вредного вещества в воздухе населённо-

го пункта от i–го источника, Сф – значение фоновой концентрации (преж-

де присутствующих в воздухе примесей), n  – число источников, через 

которые данное вещество поступает в воздух. 

4. ПДВ 

 

 

предельно допустимый выброс веществ, в общем случае,  при эффекте 

суммации (т.е. взаимно усиливающих воздействий на организм человека) 

нескольких примесей условие санитарных норм удовлетворяет условию: 

 

1
1
















n

i

iф
CiПДК

iC
q  

 

Основными нормативными показателями (критериями) качества атмосферного 

воздуха являются предельно допустимые концентрации (ПДК) загрязняющих веществ, 
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соответствующие неблагоприятным метеорологическим условиям. ПДК – это максималь-

ная концентрация вредного вещества в окружающей среде, которая при воздействии в 

определённый промежуток времени или при постоянном контакте практически не оказы-

вает вредного воздействия на здоровье человека и не вызывает неблагоприятных послед-

ствий у его потомства. ПДК – экологический параметр, который определяет верхний пре-

дел устойчивости организма против влияния вредных веществ или факторов. 

Примеси оказывают на организм характерные рефлекторные и токсические воздей-

ствия. Ввиду этого для санитарной оценки воздушной среды используют различные кри-

терии, данные в табл. 9.5. 

 По степени токсичности вредные вещества подразделяют на четыре класса опасно-

сти, приведённые в табл. 9.6. 

 
Таблица 9.6. Классы опасности вредных веществ 3, 8. 

 

Показатель 

Класс опасности 

1–чрезвычайно 

опасные 

2–высоко-

опасные 

3–умеренно-

опасные 

4–мало-

опасные 

 

ПДК в воздухе рабочей зоны, мг/м
3
.         < 0,1 0,1-1 1,1-10 >10 

Средняя смертельная  

концентрация в воздухе, мг/м
3
.  <500 500-5000 5001-50000 >50000 



50ЛД  при введении 

 в желудок, мгм
3
.
 

<15 15-150 151-5000 >5000 

 

 Среднесмертельные дозы (сокращенно ЛД50, индекс - вероятность в % появления определенно-

го токсич. эффекта-смерти, порогового действия и др.). 

 

В качестве примера в табл. 9.7 приведено влияние основных загрязнителей на состояние 

атмосферы. К наиболее часто встречающимся загрязнителям воздуха относятся пыль, SO2, 

CO, NOx. Выбор других веществ, требующих контроля, определяется спецификой произ-

водства и выбросов в данной местности и частотой превышений ПДК. 

 
Таблица 9.7. Предельно допустимые концентрации (ПДК) газовых и аэрозольных загрязнений атмо-

сферного воздуха 2, 3. 

Загрязнитель 

ПДК, мг/м
3
 

Класс  

опасности 

Состояние воздушного бассейна при 

концентрации свыше, мг/м
3 

максималь-

но разовая  

Среднесу-

точная 
вызывает  

опасение 
опасное 

чрезвы-

чайно 

опасное 

1 2 3 4 5 6 7 

Сернистый газ 0,5 0,05 3 0,05 0,2 0,38 

Оксид азота 0,2 0,04 3 0,085 0,256 0,765 

Диоксид азота 0,085 0,04 2    

Оксид углерода 5 3 4 3,0 5,0 25,0 

Углеводороды 1 - 4 1,5 7,5 37,5 

Сажа 0,15 0,05 3 0,05 0,25 1,25 

Пыль неорганиче-

ская содержащая  

более  70% SiO2 

(динас и другие) 

0,15 0,05 3 0,15 0,75 3,75 

Фенол 0,01 0,003 3 0,01 0,04 0,16 

Свинец и его соеди-

нения, кроме тетра-

этилсвинца (в пере-

счете на свинец) 

0,001  0,0003 1 

0,0007 0,00126 0,00224 
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Продолжение табл. 9.7. 
1 2 3 4 5 6 7 

Ртуть металли-

ческая 
-  0,0003 1 

   

Сероводород 0,008 - 2 0,008 0,024 0,072 

Аммиак 0,2 0,04 4 0,2 1,0 5,0 

Серная кислота 

по молекуле 

H2SO4 

0,3  0.1 2 

0,1 0,3 0,9 

Азотная кислота  

по молекуле 

HNO3 

0,4 0,15 2 

   

Соляная кисло-

та 

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

Формальдегид 0,035  0,003 2 0,012 0,036 0,108 

Ртуть - 0,0003 1 0,0003 0,00054 0,00056 

 

 

9.3.3. Виды загрязнителей. 

 

Аэрозольно-газовые примеси, загрязняющие атмосферу, различаются по их агре-

гатному состоянию, подразделяющиеся на газообразные (SО2, СО, NOx,  углеводороды 

CnHx.), жидкие (кислоты, щелочи, растворы солей, жидкие металлы, органические соеди-

нения) и твёрдые (пыль, сажа, свинец и  его соединения, канцерогенные вещества). Газо-

образные и капельно-жидкие вещества часто объединяются при оценке количества выбро-

сов загрязнений из конкретного источника. Жидкие и твёрдые примеси выделяются и объ-

единяются как частицы, плотность которых может быть на несколько порядков выше 

плотности окружающего воздуха. Для пылевидных твёрдых частиц вначале определяется 

общее количество выброса, а затем проводится гранулометрический и химический анализ. 

В таблице 9.8 даётся классификация основных видов загрязняющих примесей в 

воздушной смеси по их химическому составу. Как было указано выше, преобладающая 

масса загрязнителей (по некоторым оценкам 98% 2), содержащихся в промышленных 

выбросах, приходится на соединения: SО2, СО, NOx, углеводороды CnHx и промышленную 

пыль. В состав остальной малой доли выбросов могут входить, так называемые, специфи-

ческие примеси (менее 2%), отличающиеся высокой токсичностью. 

Газообразные и капельно-жидкие вещества в воздушной смеси отличаются 

наибольшей физико-химической активностью. К наиболее токсичными веществам отно-

сятся капельные растворы вторичного загрязнения атмосферного воздуха, которые акку-

мулируют окружающие их реакционноспособные газы. Этот вопрос рассматривался в 

предыдущем параграфе и далее подробно будет анализирован ниже в последующих пара-

графах. 

Пылевое загрязнение атмосферы является существенным факторам определяющим 

уровень аэрозольного загрязнения всей атмосферы как в локальном, так и глобальном 

масштабах. Пылевое загрязнение атмосферного воздуха является одним из наиболее не-

желательных и опасных последствий производственной и хозяйственной деятельности 

человека. Основная масса тяжёлых металлов в атмосфере содержится в составе пылевой 

фракции аэрозоля. Наиболее повышенные концентрации тяжёлых металлов встречаются в 

сотаве промышленной пыли, основными источниками которой являются тепловые  

электростанции, металлургические и горнорудные предприятия. Мощные потоки про-

мышленной пыли, насышенные содержанием тяжелых металлов, возникают вокруг чер-

ной, особенно цветной металлургии, в результате атмосферных выбросов. 
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Таблица 9.8. Классификация аэрозольных примесей по содержанию вредних веществ 2, 3. 

№ Общая характеристи-

ка  

Преимущественный состав 

Газообразные и капельно-жидкие вещества 

1. Соединения серы и 

азота 

 

 

    До 95% от общего объёма продуктов синтеза соединений серы приходится на 

диоксид серы SO2, поступающей от антропогенных источников. Его основной  

антропогенный источник-сжигание угля (70%) и мазута (16%). Природный ис-

точник – действующие вулканы. Соединения азота приходится в основном на 

NOx (NO и NO2), который образуются при  грозах и  работе двигателей. 

   Основная часть серы и азота представлена в аэрозольной форме соединениями: 

42
SOH , 

3
HNO , 

424
)( SONH , 

2424
)()( SOHNH , 

44
HSONH , 

34
NONH . 

2. Соединения углерода Распространённая примесь в атмосфере – оксид углерода (в быту, угарный газ) 

CO. Его основной  антропогенный  источник -  более 80% - выхлопные  газы  

автомашин (260 Мт/год. В природе основной источник СО – лесные пожары.  

Углеводороды CnHx. Их главный  источник –  растения (1000 Мт/год). Основ-

ной  антропогенный  источник –  выхлопные газы автотранспорта (более 60%).  

3.   

Твёрдые частицы (пыль) 

.  

 

Содержание токсич-

ных компонент 

 

 

 

      Тяжёлые металлы
*
 в форме органических и неорганических соединений. К 

числу распространенных и весьма токсичных тяжёлых металлов относятся 

ртуть
**

(Hg), свинец (Pb), кадмий (Cd), цинк (Zn), медь (Cu), мышьяк(As), кото-

рые широко применяются в различных промышленных производствах. Счита-

ются особо опасными также тяжёлые металлы или ещё в большей степени сле-

довые элементы: марганец (Mn), (Sb), никель (Ni), бериллий (Be), бор (B), ва-

надий (V), литий (Li), селен (Se), таллий (Tl), хлор (Cl), кобальт (Co), 

висмут (Bi), фтор (F), хром (Cr). Большие массы этих соединений поступа-

ют в океан через атмосферу.  

     Радиоактивные вещества
***

 - природные и искусственные радионуклиды. 

. Отсутствие биологически активных токсичных веществ. 

. 

А. 

С доминирующим 

фиброгенным эффек-

том
****

 

      Содержание асбеста менее и более 10%, полевой шпат, слюда, графит, тальк, 

керамические глины, огнеупорная глина, каолин, каменноугольная пыль, пыль 

от агломерирования руды, пыль от очистки стальных отливок, пыль с содержа-

нием диоксида кремния ниже 10%, между 10 и 70% и выше 70%. 

. 

В 

Без фиброгенного 

эффекта, но с сильно 

раздражающим дей-

ствием 

      Хлопок, лён, шерсть, волокна, волокна базальта, стекловолокна, пенька, 

джут, карбонаты щелочных металлов, обожжённый известняк. 

. 

С 

Без фиброгенного 

эффекта. 

буроугольная пыль, другие пыли. 

*. Термин тяжелые металлы указывает не только на химические и физические свойства элемента (высокую молекулярную массу или 

высокую плотность), но и на его биологическая активность (активное участие в обмене веществ живых клеток) и токсичность ( наруше-
ние или искажение жизнедеятельности клеток). 

**. Ртуть может присутствовать в атмосфере в газообразной элементной форме. 

***. Радиоактивность - явление распада ядер изотопов различных элементов (радионуклидов), в которых происходит самопроизвольный 
распад атомных ядер вследствие их внутренней неустойчивости и испускание ионизирующих излучений. 
****

. Фиброгенный эффект приводит к образованию рубцов в слизистых оболочках верхних дыхательных путей (развитию бронхита), 

лёгких, а также глаз. 

 

 Наиболее опасной субфракцией пыли является мелко- или тонкодисперсная пыль, 

которая обладает большей удельной поверхностью и большей химической, физической и 

биологической активностью, чем крупнодисперсная. Выделяются наиболее вредные со-

ставляющие этой субфракции: вирусы, бактерии, сажа и т.д., с которыми приходится 

сталкивается всегда в быту. Тонкодисперсная пыль в воздухе жилых помещений находит-

ся десятки часов, легко проникает в кровь через легкие и вызывает аллергические заболе-

вания. 
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9.3.4. Особенности респирабельной фракции аэрозоля. 

 

Аэрозольные частицы в зависимости от их полидисперсного состава  могут оказы- 

вать различное негативное воздействие на дыхательная систему 3, 11, 24. Эта система 

подразделяется на верхние и нижние дыхательные пути. Первые включают в себя полость 

носа, носоглотку, ротовую часть глотки, вторые - гортань, трахею, вне- и внутрилёгочные 

бронхи. 

Дыхательная система состоит из множества разветвлённых ходов, которые умень-

шаются по ширине до ~ 0.20.3 мм. Основным фактором, определяющим проникновение 

частиц аэрозоля в дыхательные пути, является их размер. Условно распределение частиц 

аэрозоля в дыхательных путях в зависимости от их размера можно представить следую-

щим образом:  

 5–10 мкм – осаждение в верхних дыхательных путях, гортани и трахее; 

 2–5 мкм – осаждение в нижних дыхательных путях;  

 0,5–2 мкм – осаждение в альвеолах лёгких (расположенных на стенках конечных мель-

чайших разветвлений бронхов); 

 менее 0,5 мкм – не осаждаются в легких.  

Частицы величиной 10 мкм и более задерживаются в верхних дыхательных путях, 

бронхах и в альвеолы не заносятся.  Частицы с диаметром 0,5-5 мкм, которые могут про-

никнуть в средние и нижние дыхательные пути и оседать там, обобщены под названием 

"респирабельная фракция аэрозоля". 

 

 
 

Рис. 9.3. Глубина проникновения аэрозольных частиц в дыхательные пути. 

 

 Оседание частиц респирабельной  фракции зависит от ряда факторов, таких как 

аэродинамические свойства частиц, определяемых их аэродинамическим радиусом, харак-

теристик органов дыхания, интенсивности вдыхания воздуха.  

 При  анализе и контроле респирабельной фракции  аэрозольных частиц важно 

установить дисперсный состав (распределение по размерам) частиц аэрозоля , разделив 

эти частицы на фракции, по разному осаждаемые в дыхательной системе, особенно в её 

нижней части-альвеолах. В связи сэтим аэрозоль подразделяют на две фракции-  осаждае-

мую (вдыхаемую или респирабельную пыль) и неосаждаемые в альвеолярной зоне лёгких 

(рис 9.3). 

 Для анализа и контроля респирабельной фракции  аэрозоля используются различ-

ные методы: гравиметрический (весовой), фотометрический (абсорбционный) и нефело-
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метрический.  Основным методом определения концентрации выдыхаемой пыли в воздухе 

является гравиметрический, отличающийся простотой и надёжностью в реализации. Важ-

ным преимуществом этот метод является возможность прямого определения массовой 

концентраций пыли и отсутствие влияния ее физико-химических свойств на результат из-

мерения. Фотометрический метод, основан на абсорбции (ослаблении) интенсивности 

светового потока, вызванной его поглощением аэрозольными компонентами, который   

получил достаточно широкое распространение для контроля запыленности в промышлен-

ных выбросах. Нефелометрический метод основан на регистрации прямого, бокового и 

обратного рассеяния света, вызываемого аэрозольными частицами, находящимися в зоне 

действия основного светового потока, являющийся более эффективным в случае измере-

ния малых концентраций аэрозольных частиц. 

 

9.4. Трансформация аэрозольных примесей в атмосферном воздухе 

 

9.4. 1. Типизация метеорологических условий. 

Аэрозольное загрязнение атмосферы зависит как от характеристик первичных примесей, 

вносимых в неё из вне, так и от неблагоприятных метеорологических условий, реализуе-

мых в течении определённого промежутка времени. Атмосферный воздух, в основном 

вследствии неоднородностей теплового баланса и возникновения изобарических градиен-

тов, находится в остоянии непрерывного движения. Таким образом примеси, в зависимо-

сти от их нагретости и режима движения воздуха, по разному рассеиваются вокруг источ-

ников.  

 На рис. 9.4 показаны основные типы метеорологических условий распространения 

примесей, соответствующие различным стратификациям атмосферы. 

 
а). Нормальное состояние. Волнообразный петлящий факел, при вертикальном 

градиенте температуре. 

 

б). Практически изотермическое состояние. Конусообразный факел при слабой 

конвекции и изотермии. 

 

в). Состояние изотермии. Узкий линейный факел, источник располагается в 

инверсионном слое. 

 

г). Срезанный снизу факел, когда источник располагается на уровне верхней 

границы инверсии.  

 

д). Комбинация нормального состояния и состояния изотермии. Срезанный 

сверху факел, когда происходит подинверсионное наибольшее загрязнение воз-

духа (фумигация). 

 

Рис. 9.4. Зависимость типов дымовых факелов от вертикального градиента температуры 2. 

 

 Форма факела зависит от ветрового режима воздуха. При слабом ветре примесь 

дыма поднимается вверх, а при сильном ветре переносится горизонтально и иногда клубы 

дыма опускаются взвихрениями вниз. 

 Кроме метеорологических факторов на распространение примеси также влияют 

географические (например, возвышенности, долины, водные акватории и т. д.) и топогра-

фические (неровности земной поверхности) условия. 

 

 

9.4.2. Перенос и рассеивание примесей. 

 

Для проведения достоверных оценок загрязнения атмосферного воздуха выбросами  

газовых и аэрозольных примесей необходимо проводить многочисленные и широкомас-
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штабные анализы проб воздуха [1, 2]. Эта проблема на практике решается построением 

теоретических моделей процессов эмиссии и рассеивания вредных веществ в атмосфере, 

исходя из физико-химических особенностей примеси и метеорологических условий его 

распространения.  

Теоретически закономерности пространственно-временного распространения за-

грязняющих примесей в атмосфере определяются путем решения уравнения в частных 

производных атмосферной диффузии примеси, Это уравнение представляет собой мате-

матическую формализацию закона сохранения потока вещества, которое может быть ис-

пользовано для универсального описания закономерностей распространения атмосферных 

примесей:  
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,                                             (9.1) 

 

где c – концентрация рассчитываемой  примеси в точке с координатами xi (i = 1, 2, 3) (в 

дальнейшем приняты обозначения х, у, z), vi и Di – составляющие средней скорости пере-

мещения примеси и коэффициента диффузии, относящиеся к направлениям оси xi,  

α – коэффициент, определяющий изменение концентрации за счёт атмосферного превра-

щения примеси.  

Использование такого подхода математического моделирования совместно с соот-

ветствующими эмпирическими упрощениями и уточнениями лежат в основе нормативно-

го документа по расчету рассеивания вредных веществ в атмосферном воздухе  

"ОНД-86" [9]. На основе этого нормативного документа рассчитываются значения 

наибольшей суммарной концентрации вредной примеси См (мг/м
3
) на некотором макси-

мально расстоянии Хм от места выброса: 

 

3/7H

mAMF
Cm


 ,                                                         (9.2) 

 

где А - коэффициент, зависящий от температурной стратификации атмосферы; М 

(г/с) – масса вредного вещества, выбрасываемого в атмосферу в единицу времени; F – без-

размерный коэффициент, учитывающий скорость оседания твердых частиц (пыли) в атмо-

сферном воздухе на подстилающую поверхность; m' – безразмерный коэффициент, рав-

ный 0,9; η – безразмерный коэффициент, учитывающий влияние рельефа местности (в 

случае ровной или слабопересеченной местности с перепадом высот, не превышающим 50 

м на 1 км, η = 1); Н - высота источника выброса над уровнем земли.  

На практике усложнения расчётов может не гарантировать получение надёжных 

результатов. Поскольку увеличение входных данных и усложнение расчётных формул 

может внести допольнительные ошибки в результаты расчётов. Часто при моделировании 

механического переноса и распределения примеси используется эмпирико-статистическая 

зависимость, имеющая вид гауссовских функций 1, 2: Будем полагать, что примесь пе-

реносится ветром в виде турбулентного или вихревого потока в направлении оси x. Этот 

процесс, именуемый вихревой дисперсией, является следствием турбулентного движения 

воздуха, который охватывает масштабы от сантиметров до километров и более. Отдель-

ные элементы потока-вихри, могут возникать за счёт тепловых процессов, а так же вслед-

ствие срыва потока, обтекающего препятствия (включая неровности подстилающей по-

верхности). Поток, как в случае молекулярной диффузии, устремляется в область более 

низких концентраций. Если в направлении ветра скорость вихрей намного больше, чем 

скорость дисперсии, то происходит дисперсия поперёк вихревого потока. 

 В таблице 9.9 даны формулы для оценок рассеяния примеси от точечного источни-

ка с координатами (x, y, z), при получении которых приняты следующие допущения:  
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 рассеяние примеси описывается гауссовым распределением со стандартными отклоне-

ниями распределения концентраций y , z  по осям y и z соответственно,  

 направление ветра не меняется, средняя скорость ветра v  остаётся постоянной во всем 

слое распространения примеси, 

 мощность эмиссии примеси постоянна, 

 происходит отражение струи примеси от поверхности земли, причём осаждение или 

взаимодействия струи с подстилающей поверхностью можно учитывать введением неко-

торого коэффициент отражения, 

 химической трансформацией примеси или другими механизмами образования и удале-

ния примеси из атмосферного воздуха можно пренебречь. 

 
Таблица. 9.9. Гауссовская модель распределение концентраций в приземном слое воздуха. 

№ Расположение 

источника 

Распределение концентраций 

1. точка выброса 

(x, y, z) 
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
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3. вдоль осевой 

линии струи 

(координаты  

z=0, y=0)  
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4. наземный ис-
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z=0, y=0, h=0) 
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Обозначения: ),,( zyxc - концентрация загрязняющего вещества, г/м
3
; m -мощность выброса (скорость 

эмиссии), г/с; )(xyy   , )(xzz    - параметры горизонтальной и вертикальной дисперсии, м; v -

средняя скорость ветра, м/с; k – коэффициент отражения ( 0 ≤ k ≤ 1); hhh  0 -эффективная (конеч-

ная) высота выброса (сумма геометрической высоты трубы и начального подъема струи) м: 0h -

реальная высота трубы выброса, м; h -дополнительная высота выброса над верхним срезом трубы 

(зависит от нагретости примеси и скорости выброса вещества),  м. 

 

Для оценок параметров y , z  с использованием метеорологических данных  ис-

пользуются классификации состояния приземного воздуха, предложенное рядом авторов 

1,2. Обычно выделяется шесть классов устойчивости приземного слоя воздуха  

указанные в таблице 9.10. Классы 1, 2 и 3 соответственно относятся к сильной, умеренной 

и слабой неустойчивости, 4-й к равновесному (безразличному) состоянию, 5-й и 6-й к сла-

бой и умеренной устойчивости. Классам соответствует определённое время суток, степень 

инсоляции излучения Солнца и скорость ветра v . 

Иногда вместо параметров рассеивания вещества z и y рассматриваются величи-

ны: ширина облака примеси или его угловое расширение 2 , и его толщина (мощность) 

H. Эти величины определяются из условия кратного убывания концентрации примеси на 

границе облака по сравнении с его осевым значением 1: 
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Рис. 9.5. Поперечная (а) и вертикальная (б) дисперсия примеси; 1 – 6 классы устойчивости. 

 
Таблица. 9.10. Классы устойчивости по Пасквиллу. 

Скорость ветра 

на высоте 10 м, мс. 

Степень инсоляции 

 

Облачность ночью, баллы 

сильная умерен-

ная 

слабая 10 (общая) или 

5 (нижняя). 

4 (нижняя) 

2 

2-3 

3-5 

5-6 

6 

1 

1-2 

2 

3 

3 

1-2 

2 

2-3 

3-4 

4 

2 

3 

3 

4 

4 

- 

5 

4 

4 

4 

- 

5 

5 

4 

4 

 

 
 

Рис. 9.6. Профили концентраций вдоль центральной линии и вдоль оси z. 
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 Отсюда: xd 15,2 , между H и z  получается аналогичное соотношение: H=2,15

z , при малых yd / получается yx /15,2   . 

Примерная схема рассеивания мелких частиц и газовых примесей по формулам 

таблицы 9.9  иллюстрируется на рис. 9.6. На этом рисунке овальные фигуры являются се-

чением упрощенной струи, в соответствии с которой профили концентраций подчиняются 

законам нормального распределения. Обращает на себя внимание отражение струи при-

меси от подстилающей поверхности. Отражение на некотором расстоянии х теоретически 

эквивалентно наличию зеркального отражения виртуального источника с ординатой -h. 

При отражении концентрация увеличивается сверх той, которая соответствует источнику 

с высотой h0. Увеличение концентрации определяется суперпозицией двух нормальных 

распределений, соответственно, с центром на высоте h и на высоте –h (формула 1 табл. 

9.9). 

При расчёте эффективной высоты h для дополнительная высота выброса h  ис-

пользуют различные формулы, например: 

 

u

AQ
h

4/1

 ,                                                      (9.4) 

 

где постоянная А принимается равной 100 для труб с высотой h =100м и равной А 

=(1,5H+50) для высот более h = 100м. 

 

9.4.3. Кинетические процессы превращений примеси 

 

Выбросы примесей в атмосферу представляют собой сложную физико-химическую 

систему, которые имеют свою специфику непрерывного фазового и химического превра-

щения в условиях постоянно меняющейся п воздушной среды. В ходе этих превращений 

образуются новые химические соединения, часто более токсичные, чем первоначальные 

выбросы 4, 7, 22. 

 

Картину физико-химические превращений примесей удобно представить в виде 

блочных моделей. Схемы таких моделей представлены на рис. 9.7. Здесь отдельный блок 

характеризует  концентрацию соответствующего вещества в выделенном объёме воздуха. 

Переход между блоками соответствует газофазному окислению газовых предшественни-

ков аэрозоля SO2, NOx (NO и NO2), идущее в напрвлении синтеза высших форм окисления 

в атмосфере-сульфатов и нитратов.  

Примем, для общности, следующие обозначения. Пусть ][ гX - концентрации ис-

ходных газов, соответственно, SO2, NOx, ][ ПX -концентрации промежуточных соедине-

ний, обладающих высокой химической активностью- паров 42SOH  и 3HNO , ][ чX  - кон-

центрации конечных продуктов нейтрализации паров в виде взвешенных частиц, сульфа-

тов ][ 2

4

SO  и нитратов ][ 3

NO . И пусть в начальный момент времени концентрации исход-

ных газов составляют 0][ гX , концентрации продуктов их генерации равно 0][ 0 ПX , а 

 
 

Рис 9.7. Блочная модель превращений и выведения из атмосферы соединений серы и азота . 
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концентрации продуктов нейтрализации составляют 0][ чX . Примем, что последователь-

ные  окислительные реакции по схеме рис. 9.7 описываются уравнениями кинетики 1-го 

порядка. Тогда скорость расхода вещества в каждом блоке должен быть пропорциональ-

ным его количеству, которая определяется соответствующими коэффициентами k перено-

са массы 23,25. 

 В рамках сделанных допущений кинетика процессов окисления и нейтрализации в 

соответствии с блочной моделью, показанной на рис 9.7, может быть описана следующей 

системой дифференциальных уравнений:  
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                                          (9.5) 

 

 В случае, если процессы удаления примеси недостаточно эффективны (в периоды 

между осадками, недостаточного поглощения подстилающей поверхностью) исходное 

вещество будет затрачиваться на эффективный рост частиц вторичного аэрозоля. Для этих 

частиц, как конечного продукта нейтрализации и захвата примесных газов, уравнение ма-

териального баланса запишется в этом случае в виде  

 

 . ][][][][][ 00 чгчПг XXXXX                                        (9.6) 

 

 После интегрирования уравнений (9.5) и принимая во внимание (9.6) можно запи-

сать: 
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      (9.7) 

 

Решение (9.7) в соответствии с блочной моделью рис. 9.7 позволяет оценить кон-

центрации примеси в зависимости от времени их превращений и распространения в атмо-

сферном воздухе от места выброса. Соответствующие константы химических превраще-

ний (окисления и нейтрализации) могут быть оценены по формулам химической кинетики 

гетерогенных реакций (3.5 гл. 3). Однако их действительные значения могут быть опре-

делены по реальным натурным данным измерений количества примесей в процессе их 

превращений и выведения из атмосферы. Коэффициенты поглощения  могут быть оцене-

ны исходя из соотношения Hvk i
i

П / , где vi – скорость выведения i – го ингредиента из 

атмосферного воздуха, H –  высота однородного слоя его распространения. Коэффициен-

ты вымывания 
i

вk  (практически одинаковые для газовых и аэрозольных примесей) могут 

быть оценены по статическим данным концентраций примесей в периоды между осадками 

и во время их выпадения. 

Оценки коэффициентов перехода и удаления соответствующих веществ блочной 

модели на рис. 9.7 приведены в таблице 9.11. Результаты решения (9.6) представлены на 

рис. 9.6. Из этого рисунка видно, что содержание серной кислоты может достигать  мак-

симума через 20-30 часов, а максимум содержания азотной кислоты может достигнута за 

сравнительно короткое время через 10-15 часов. Окислительные процессы NOx могут  
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Таблица 9.11. Константы химических превращений, захвата аэрозолем и удаления из атмосферы  

соединений серы и азота, ч
-1

 4, 5, 24. 

Процесс SO2 NOx 

 
42SOH  3HNO  2

4


SO  и 


3

NO  

Окисление 

 

 

Поглощение 

подстилающей 

поверхностью  

 

Вымывание 

осадками 

 

Захват аэрозо-

лем 

 

027,0
1
ok , 

(0,020,15)  

015,0
1ï k , 

(0,0050,18) 

 

01,0
1
âk , 

(0,011) 

 

01,01 ak , 

(0,0030,3) 

 

12,0
2
ok ,  

 

01,0
1ï k  

 

 

01,0
1

â
k  

 

 

02,02 ak  

 

- 

 

 

005,0
2ï k ,  

(0,0050,18) 

 

012,0
2
âk , 

(0,011) 

 

02,0
1
ík , 

(0,0050,02) 

 

- 

 

 

01,0
2ï k  

 

 

012,0
2

â
k  

 

 

02,0
2
ík  

- 

 

 

005,0
3ï k  

(0,0050,18) 

 

 

015,0
3
âk , 

(0,011) 

 

 

- 

 

идти более интенсивно, приводящие к быстрым приращения массы нитратов. Это явление 

в атмосфере заметным образом наблюдается  в условиях гродской атмосферы 2.  

 Отметим, что аналитическое описание окислов NOx затрудняется ввиду цикличе-

ских превращений составля-

ющих NO и NO2, зависящей от 

интенсивности солнечного 

излучения. Мы же пологаем, 

что равновесие между  NO и 

NO2 устанавливается очень 

быстро, соответственно эти 

соединения рассмотрены еди-

ным блоком 2. 22. 

 Очевидно, что блочная 

модель на рис. 9.7 является 

некоторым упрощённым пер-

вым приближением к описа-

нию довольно сложного про-

цесса преобразования наибо-

лее реакционноспособ- 

ных примесей NO и NO2 в ат-

мосфере. Использование про-

стой блочной модели для опи-

сания поведения этих примесей можно лишь для определённых средних оценок. 

 

Пример 9.1. Промежуточные соединения 42SOH и 3HNO относятся к наиболее реакционноспособным ве-

ществам в атмосфере.  С учётом этого факта рассмотреть приближённое выражение для концентраций этих 

веществ. По условию задачи вместе с синтезом соединения 42SOH и 3HNO сразу же расходуются на образо-

вание аэрозольного вещества. Тогда в модели рис. 9.7: 
2211

 и oнoн kkkk  . Соответственно из второго 

уравнения системы (9.5) находим: 

;
)]([

)]([

1

2
1

42

н

o

k

tSOk
tSOH         

2

2
3

)]([
)]([

н

xo

k

tNOk
tHNO   

 
Рис. 9.8. Зависимость доли соединений серы и азота в атмосфере 

от времени их приращений. 
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Эти соотношения между концентрациями SO2 и 42SOH , NOx и 3HNO  называются вековым равно-

весиями  соответственно:   ;0
][ 42


dt

SOHd
 0

][ 3


dt

HNOd
. С учётом этих равенств концентрации  42SOH

 
и 

3HNO являются квазистационарными (почти не зависящей от времени), а превращения по схемам  рис. 9.5 

могут протекать в квазистационарном режиме.  

 

9.4.4. Показатели кислотности аэрозольных примесей 

 

 В настоящее время к наиболее актуальным проблемам загрязнения атмосферного 

воздуха относятся вопросы, связанные с аэрозольным закислением атмосферы, и соответ-

ственно, выпадением кислотных осадков. Выпадение кислотных осадков характерно для 

промышленных районов, которые в основном связаны с антропогенным загрязнением ат-

мосферы выбросами диоксида серы и оксидов азота. Кислотные осадки оказывают как 

прямое влияние на биоту при контакте с живыми организмами и зелёной массой растений, 

так и косвенное, закисляя почвы и водоёмы, существенно меняя их физические свойства и 

химический состав. Кислотные осатки оказывают сильное негативное воздействие на 

промышленные и бытовые объекты, различные коммуникационные линии, на сохран-

ность памятников культуры, представляющих историческую ценность 4, 12, 23, 24. 

 Кислотные осадки или кислотные дожди – понятие, введённое для характеристики 

закисления всех видов осадков (дождь, снег, град, туманы и т. д.) в результате атмосфер-

ных выбросов, прежде всего, угольных ТЭЦ. Кислотность осадков, как водных растворов,  

обусловлена наличием в них свободных ионов водорода H , которая часто оценивается 

концентрацией ионов H  в размерности моль л или г л. В воде или водных растворах для 

данной температуры произведение концентраций (ионное произведение) H  и OH  по-

стоянно. Раствор нейтрален, если концентрации H  и OH  равны, когда H > OH  рас-

твор называется кислым, а при H < OH  - щелочным. На практике степень кислотности 

(или щелочности) раствора выражается водородным показателем рН, который представ-

ляет собой отрицательный десятичный логарифм (взятый с обратным знаком) молярной 

концентрации ионов водорода, выраженный в моль л: ]lg[  HpH . При комнатной 

температуре химически чистая вода образует нейтральную среду, для которой кислот-

ность pH и, соответственно, щелочность pОH (показатель гидроксильных ионов OH ) 

равны: pH = pОH  =7,0, поскольку для ионного произведения водных растворов: 

лмольOHH /100.1][][ 14  , при 22
0
С. Водородный показатель определяется по шкале 

кислотности 140pH . В зависимости от значения рН различают следующие реакции 

среды: рН = 7 – нейтральная,  рН < 7 – кислая,  рН > 7 – щелочная (рис. 9.9). Как в приро-

де, так и в технике роль рН исключительно велика, поскольку многие процессы в живых 

организмах и промышленном производстве протекают только при строго определенных 

значениях рН. 

 Естественные осадки обычно 

имеет слегка кислую реакцию; ти-

пичным природным кислотообразу-

ющим веществом является диоксид 

углерода. В воздухе дождевые капли 

захватывают диоксид углерода СО2, 

который при растворении образует  

угольную кислоту. При равновесии 

СО2 в дождевой воде и атмосфере 

для  фоновых естественных (фоно-

вых) условий кислотность слабокислотного дождя становится равным рН = 5,6. Такое 

значение кислотности атмосферных осадков следует ожидать в случае пренебрежимой 

 
Рис. 9.9. Шкала кислотности рН. 
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малости содержания других кислых газов и NH3. В реальных атмосферных условиях рН 

осадков изменяется как в большую, так и в меньшую сторону и сильно зависит от степени 

загрязнения атмосферного воздуха. Анализи атмосферных выпадений, показывают, что 

нижний предел естественных осадков принимает значение вблизи рН = 5. Дождевая вода 

считается кислой, если её кислотность рН  5.  

 

 Пример 9.2. Определить показатели кислотности для нейтрального раствора воды при 22
0
С, если 

при этой температуре концентрация молекул воды ][ 2OH =55,4 моль л и константа диссоциации молекул 

воды 
16

. 108,1


dissK .  

Константа диссоциации молекул воды .dissK  по реакции 


 OHHOH 2  записывается  в  виде: 

]/[][][ 2. OHOHHKdiss


 . Для произведения растворимости воды получаем: 

14

. 101][][


 OHHKdiss  Тогда:  
7

101][][


 OHH  и pH = pОH  =7,0. 

 

Пример 9.3. Определить кислотность рН капель дождя в естественных условиях. Парциальное дав-

ление СО2 в атмосферном воздухе p(CO2) = 3,410 
-4 

атм, или 0,034%. Константа Генри для растворения  

СО2 в дождевой воде при температуре 22 
0
С равна 2

CO

ÃK = 3,3 10
-2

  моль / (латм). Использовать уравнения 

растворения СО2 в соответствии с законом Генри: 

 

22
22

2

22 ][
COCO

Г

CO

Г
K

PKOHCOOHCO    , 

и уравнения диссоциации угольной кислоты в две ступени: 

.106.4
]][[

][][
           ],[[][

1045.4
][

][][
       ],[[][

11

322

2

32
2

2

3

2
2

3

7

22

32
13

2
1

22

]

;]



























 

 

HCOOHCO

COH
KHCOHCO

OHCO

HCOH
KHHCOOHCO

CO
CO

K

CO
CO

K

 

Здесь ][ 22 OHCO  -концентрация физически растворённого СО2 в воде, 2
CO

ГK -константа Генри для 

СО2, 
2

1

CO
K и 2

2

CO
K  - константы диссоциации угольной кислоты по 1-ой и 2-ой ступени. 

 При диссоциации угольной кислоты по 1-ой ступени 


 3HCOH . Из 1-го уравнения диссоциации 

можно записать: 

][

2
][

22

2
1

OHCO

H
K

CO






. 

 Отсюда и из уравнения растворения СО2 находим: 

 

 
2

22
1 .

2
CO

CO

Г

CO
pKKH  , 

 Константа диссоциации угольной кислоты по 2-ой ступени на 4 порядка меньше, чем константа 

диссоциации по 1-ой ступени. Поэтому при оценке рН капель дождя влияние второй ступени диссоциации 

можно не принимать во внимание. Находим: 

 

.6,5
12

1014,5lg
2

14
105,3

2
103,3

7
1045,4lg

2

1

)lg(
2

1
lg

2

22
1


















СО

CO

Г

CO
РKKНрН

 

 

9.4.5. Оценки показателя водородности осадков 

 

Оценим значения кислотности осадков pH по статическим оценкам содержания 

кислотообразующих соединений в атмосферном воздухе, а также исходя из кинетических 
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закономерностей их образования и изменчивости. Как показывают исследования 4, 23, 

между содержанием в осадках свободных ионов водорода и кислотообразующих веществ: 

сульфатов, нитратов и ионов аммония, наблюдается тесная корреляционная зависимость. 

Это позволяет использовать данные измерений кислотообразующих веществ в осадках 

для оценки и предсказания изменчивости их кислотности. Очевидно, что такие зависимо-

сти характерны для данной местности и времени года. Примеры подобных зависимостей, 

полученных по методу наименьших квадратов, даны в табл. 9.12. В этой таблице парамет-

ры а,  а0 учитывают вклад всех других ионов, присутствующих в осадках. Коэффициенты 

b, aS, aN  при переменных 
2

4


SO  и 



3NO  характеризуют изменчивость концентрацией ионов 
H  в достаточно в широких интервалах, в зависимости от места, времени наблюдений и 

типов осадков. При всех случаях обнаруживается превалирующая роль сульфатов в закис-

лении осадков. Кислотность дождей в значительной мере определяется сульфатами. От-

мечается, что в большинстве случаев коэффициентом а можно пренебречь. Для снега роль 

нитратов значительно возрастает. 
 

Таблица 9.12. Корреляционные зависимости для оценки концентрации ионов водорода  

в осадках 4. 

№ Корреляционные зависимости Параметры Литература 

 

1. 

 

2. 

]
2

4[][





SObaH ; 

][][][ 3

2

40





NOaSOaaH NS  

 

 

 

 

а  0,1 мкмоль/л;  

b = 0,7-2,0 

 

a0 = 9 – 28 мкмоль / л,  

aS = 0,25 – 1,95, 

 aN = 0,07 – 0,92 

[2, 4] 

 

Будем оценивать кинетические процессы закисления осадков исходя из блочной 

модели, данной в рис 9.7. Для этого оценим интенсивность удаления примесей SO2 ,  NOx и 

продуктов их закисления H2SO4 ,  HNO3 из атмосферного воздуха. Будем различать случаи 

выпадения этих примесей за счет сухого поглощения  подстилающей поверхностью и вы-

мывания осадками. Эти процессы описываются соответствующими коэффициентами вы-

ведения (поглощения и вымывания) из атмосферного воздуха, приведёнными в табл. 9.10. 

Примем, что в столбе слоя воздуха толщиной Н км с площадью основания 1м
2
 

начальное содержание серы равно Sm0  и начальное содержание азота- Nm0 . Пусть 
2SO (t), 

42SOH (t)-доля серы и 
XNO (t), 

3HNO (t) - доля азота на время t в виде соответствующих со-

единений. Полагаем, что оксиды SO2 и NOx, выпавшие на подстилающую поверхность мо-

гут окислиться соответственно  до серной и азотной кислот непосредственно на поверхно-

сти контакта. Таким образом, полный (суммарный) поток серной кислоты из слоя воздуха, 

вызывающий закисление подстилающей поверхности может быть описан следующим вы-

ражением: 

S

SOH

SSOHвSOв

c

SOH
M

M
mtkktkktJ 42

422221142 0пп )]()()()[()(   ,               (9.8) 

 

а для азотной кислоты-выражением: 

 

N

HNO

NHNOвNOв

c

HNO
M

M
mtkktkktJ

x

3

322113 0пп )]()()()[()(    ,                   (9.9) 
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Здесь. 

ii
kk ïï  ,  коэффици-

енты поглощения 

и 
ii ââ kk  ,  - коэф-

фициенты вымы-

вания соответ-

ствующих соеди-

нений, 
42SOHM и 

SM молекулярная 

масса серной 

кислоты и атом-

ная масса серы, 

3HNOM  и  NM от-

носительная мо-

лекулярная масса 

азотной кислоты 

и атомная масса 

азота. 

Результа-

ты расчёта потока серной и азотной кислот из атмосферы по формулам (9.8) и (9.9) приве-

дены на рис. 9.10. При расчётах взяты средние значения входных данных  Sm0 =25мг, Nm0

=7мг, реализуемые в атмосферных условиях 4. На этом рисунке кривые )(
42

tJ SOH , 

)(
3

tJHNO  представляют собой потоки собственно кислот H2SO4, HNO3, для случая 

0 ,0 ïï 
ii

kk , когда можно пренебрегать эффективностью процесса сухого поглощения 

SO2 , NOx  подстилающей поверхностью. Таким образом, кривые )(
42

tJ c

SOH , )(
3

tJ c

HNO  изоб-

ражают полный потенциальный поток, учитывающий закисление осадков за счёт этих га-

зов в результате окисления этих газов с образованием кислот уже на поверхности контак-

та, т. е. непосредственно на подстилающей поверхности. Из рис. 9.10 следует, что в 

начальный момент выброса газовых примесей их влияние на закисление осадков значи-

тельно. За время порядка суток основной вклад на закисление осадков вносят кислоты. За 

это время, например, при t = 50 ч и скорости ветра 10 кмч микропримесь переносится на 

расстояние порядка 510
2 

км. Такой ареал распространения микропримеси соответствует 

времени окончательного формирования частиц аэрозоля аккумуляционной моды.  

Кислотность дождевой воды в формулах будет характеризоваться коэффициентами 

ii ââ kk  , , соответственно расчётные значения  рН будут обусловлены потоками )(
42

tJ SOH , 

)(
3

tJHNO . Ecли за определённый промежуток времени (часы, сутки, сезон, год) выпадает 

V(л) осадков, то по определению потоков )(
42

tJ SOH , )(
3

tJHNO  концентрация серной кислоты 

в выпавших осадках может быть найдена в виде  

 

VtJtC SOHSOH /)()(
4242

 ,                                                     (9.10) 

 

а азотной кислоты  

 
Рис. 9.10. Поток серной и азотной кислот на подстилающую поверхность. 
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VtJtC HNOHNO /)()(
33

 .                                                     (9.11) 

 

Далее, концентрация ионов водорода, определяемая вкладом серной и азотной кислот, со-

ответственно в единицах г-ион  л будет равна 

 

V

tJ

M

M
tSOHC

SOH

SOH

H

H

)(2
))(( 42

42

42  ;   
V

tJ

M

M
tHNOC

HNO

HNO

H

H

)(
))(( 3

3

3  ,             (9.12) 

 

где MH - атомная масса водорода. 

 Общая концентрация 

ионов водорода, определяемая 

вкладом серной и азотной кис-

лот, а также с учётом вклада дру-

гих ионов, за счёт естественных 

факторов, будет равна сумме: 

 

)())((

))(()(

42

42

tCtSOHC

tSOHCtC

естHH

HH








,  

(9.13) 

 

где составляющая 
естH

C - обу-

словлено вкладом естественных 

факторов. 

 Значение кислотности 

pH  можно определить в виде 

 

))(lg()( tCtpH
H  .                                                  (9.14). 

 

 Расчётные значения pH  по этой формуле представлены на рис. 9.11. Из этого ри-

сунка следует, что даже при распространении микропримеси на расстоянии 510
2 

км за 

время t = 50 ч и при скорости ветра 10 кмч кислотность осадков остаётся достаточно низ-

кой и составляет 8,3pH . Этот результат отражает тот факт, что примесные газы SO2, 

NOx  оказывают существенное влияние на кислотность осадков.  

 

9.5. Аэрозольное загрязнение городского воздуха 

 

Загрязнение городского воздуха является одной из наиболее актуальных экологи-

ческих проблем. В настоящее время существует глобальная тенденция к урбанизации, из-

меряемая процентным отношением доли городского населения к общей численности 

населения, который наиболее высок в развитых странах. В условиях высоких темпов ур-

банизации и ускоренного расширения городов проблема роста аэрозольного загрязнения 

городского воздуха, приближаясь к планетарному масштабу приобретает принципиально 

актуальное значение. 

 Наблюдения показывают, что с увеличением численности населения в городах уро-

вень загрязнения городского воздуха также увеличивается. В табл. 9.13 приведены данные 

о концентрациях распространённых примесей в городах с разной численностью населе-

ния. Диапазон изменения средних концентраций основных примесей для различных горо-

дов с одинаковой плотностью населения примерно одинаков. Так, в работе 2 предложена 

 
Рис. 9.11. Изменение кислотности осадков в процессе выпа-

дения серных и азотистых соединений. 
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уравнение регрессии для оценки зависимости концентрации диоксида серы 
2SOm (мкг/м

3
) 

от числа жителей N городов виде 

 

5100 10/
22

Nmm SOSO                                                     (9.15) 

 

при 65 103,110  N , 
100

2SOm -концентрации диоксида серы в городе с населением 100 тысяч 

жителей.  

 
Таблица 9.13. Среднегодовые (числитель) и максимальные разовые (знаменатель) концентрации  

примесей городского воздуха 11. 
 

Вещество 

Численность населения 

>1 млн 500 тыс.-1 

млн 

250-500 тыс. 100-250 тыс. 30-100 тыс. <30 тыс. 

Диоксид азо-

та 

0,06/0,69 0,05/0,59 0,04/0,44 0,04/0,38 0,04/0,30 0,03/0,26 

Окись угле-

рода 

1,98/23.00 1,66/19,21 1,47/14,20 1,53/13,41 1,36/10,31 1,36/8,53 

Диоксид серы  0,03/0,56 0,04/0,56 0,04/0,67 0,05/0,56 0,04/0,59 0,04/0,49 

Бенза(а)пирен  3,29/16,74 4,21/16,80 2,78/10,29 0,03/0,52 0,04/0,31 0,03/0,29 

Пыль 0,21/3,00 0,24/2,96 0,20/2,57 0,24/2,38 0,22/2,23 0,19/1,72 

 

Городской воздух— это характерная для данного города или промышленного реги-

она воздушная среда, сильно отличающаяся по своему термическому и радиационному 

режиму, содержанию примесей как первичных, так и вторичных от загородных зон. Фор-

мирование городского воздуха происходит исторически в течении многих десятилетий, 

который обладает определёнными пространственными размерами и облачной структурой, 

охватывая область воздушной прослойки (городского пограничного слоя атмосферы) 

толщиной до 3-4 км и несколько десятков км по горизонтали. 

 

9.5.1. Острова тепла. 

 

Наиболее важной особенностью воздушного бассейна большого города является 

наличие "острова тепла", которая характеризуется повышенной по сравнению с перифе-

рией температурой воздуха. На рис 9.12 представлен характерный суточный ход темпера 

 

 
 

Рис. 9.12. Суточные ход температуры 

воздуха (а) и интенсивности острова теп-

ла (б) город – окрестность 3, 11. 

 

 

 

 
 
 

 

Рис. 9.13. Изотермы в пределах территории горо-

да 3. 
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туры воздуха в городе и его периферии и, соответственно, разности температур T  "го-

род-окрестность" (интенсивности острова тепла) 14. Подробные исследования показы-

вают, что интенсивность острова тепла наиболее значительна в ночное время, при слабом 

окружающем ветре и малооблачной погоде, чаще зимой чем летом 3. Это явление объ-

ясняется собственным тепловым излучением крупного города -. тепловыделением энерге-

тических источников и нагретых примесей, выбрасываемых в воздух, теплоёмкостью го-

родских построек, сильнее нагревающихся днём и медленно остывающих ночью. Нанесе-

ние на план города изотерм в среднем даёт сходство с очертаниями его границ, а макси-

мальные температуры соответствуют плотно застроенной части города (рис 9.13) 14. 

Остров тепла в городе является одним из основных метеорологических факторов, 

определяющих условия рассеивания и преврашеня загрязняющих веществ в виде аэро-

зольных и газовых примесей. Остров тепла вызывает развитие конвективной циркуляции 

воздуха, при котором более холодный воздух с окрин перемещается к центру города, где 

воздух поднимается и на высотах (в области слоя турбулентного перемешивания, см. & 

1.3.2) образуются противотечения воздушных потоков , направленные к окраинам города. 

Наблюдения показывают, что над городом по сравнении с окраинами более вероятно об-

разование приподнятых слоёв инверсии, приводящих к наиболее неблагоприятным метео-

рологическим условиям. Важно отметить, что между интенсивностью острова тепла и 

градиентом температуры в нижнем слое воздуха наблюдается тесная корреляция. В 3 

даётся , например, зависимость 

 

dzdTT /4,78,1  ,                                                     (9.16) 

 

где T в Co  и dzdT /  в ãÏàCo / . 

 

9.5.2. Состав и структера городского воздуха 

 

Аэрозольные примеси загрязнения городского воздуха имеют довольно сложный 

смешанный состав, определяемый как разнообразием антропогенных источников, так и 

сложным характером изменения метеорологических условий. Важно различать по особен-

ностям и мощности воздействия на окружающую среду загрязнённых участков земной 

поверхности - суши и водоёмов и промышленно-бытовых предприятий. Содержание при-

месей в атмосферном воздухе определяется главным образом из-за непрерывного обмена 

веществ между подстилающей поверхностью и наземным слоем атмосферы. Земная по-

верхность в городе является основным поставщиком аэрозольного вещества в виде газо-

вых предшественников, приводящие к формированию фонового аэрозольного загрязне-

ния. Выбросы промышленно-бытовых объектов в виде газовой и аэрозольной примеси со-

ставляют первичное загрязнение воздушной среды, суммации которых может привести к 

образованию повышенного фона первичного загрязнения городского воздуха. Часто про-

исходит наложение факелов от различных промышленных источников. Это приводит к 

образованию дымовой облачной прослойки первичного загрязнения над городом, извест-

ная как "дымовая шапка", имеющая  толщину от нескольких сот метров до 1-2 км (в зави-

симости от метеорологической обстановки и площади города) 3, 5, 7. 

Исходя из природы образования и изменчивости приземного аэрозоля (см. & 1.4) 

можно утверждать, что аэрозольное загрязнение городского воздуха имеет многослойную 

структуру высотного распределения. Эти слои образуют сложную систему, каждая подси-

стема которой отличается по плотности антропогенных примесей и разнообразию фрак-

ционного состава аэрозольных частиц. На рисунке 9.14 нами выделены три подсистемы 

городского воздуха и показана направленность действия факторов его загрязнения (ис-

точников загрязнения и метеорологических условий). Из них самый  нижний  
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наземный слой толщиной несколько десятков метров непосредственно подвержен  дей-

ствию внешних источников (промышленность, энергетические системы, автотранспорт, 

коммунально-бытовые объекты), определяющие отличительные особенности экологиче-

ской обстановки в городе. В приземном слое существен суточный ход загрязнений, обу-

словленный режимом выбросов от источников и суточными вариациями метеорологиче-

ских условий. Дымовая шапка над городом образует высотный слой загрязнения, плот-

ность которого в зависимости от погодных условий испытывает межсуточные вариации. 

Наиболее объёмным является фоновый аэрозольный слой городского воздуха, определя-

ющий по сути его пространственную область. Этот слой во многом определяет микрокли-

матические условия в городе, пространственные размеры которого и поле концентрации 

аэрозольного загрязнения в нём сильно подвержены сезонным вариациям. 

 Фоновый слой загрязнения всегда присутствует над крупными городами, т.е. этот 

слой является характерным проявлением городской атмосферы. В работах 6, 16-20 при-

ведены результаты комплексного пассивного зондирования фонового аэрозольного за-

грязнения в условиях города Баку. Для проведения этих исследований был сконструиро-

ван специальный переносный актинофотометр, позволяющий одновременно измерять 

прямое излучение Солнца и яркость рассеянного света в различных альмукантаратах 

дневного неба 17. Важность этих измерений заключалось, прежде всего, в возможности 

получения оперативных, и масштабных оптических данных о состоянии антропогенного 

аэрозоля в реальных условиях трансформации поля его концентрации.  

 
 Таблица 9.14. Характеристики фонового аэрозольного слоя загрязнения над городом Баку 16. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 

Рис. 9.14. Подсистемы (7  9) и факторы аэрозольного загрязнения городского воздуха (1  6). Источ-

ники загрязнения: загрязнённые участки 1–суши и 2-моря, 3-автотранспорт , 4-комунально-бытовые 

объекты, 5-промышленность и энергетические системы; 6-метеорологические условия; городской 

воздух: 6-наземный слой воздуха, 7-дымовая шапка города, 8-шапка фонового загрязнения; направле-

ния действия: факторов загрязнения  (  ) , подсистем городского воздуха между собой (  ) и 

с земной поверхностью ( ). 

Параметр Оценки 

Оптическая толщина  

Оптическая плотность (коэффициент ослабления) 
Δτ = τ 2 − τ 1 =0,20.4 

 = Δτ / Δ h =  0,1 км
–1

 

Толщина (мощность) 

Радиус поперечного сечения 

Пространственная область 

Δ h=h2 −h1=2 км 

R=17 км 

V =π R
2
 Δ h=1,810

3 
 км

3
 

Массовая концентрация 

Масса слоя загрязнения 

m =44 мкг /м
3 

M = 80 тонн 
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8
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9
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В табл. 9.14 по оптическим данным проведены оценки геометрических размеров, массо-

вой концентрации и суммарной массы фонового слоя городского аэрозоля. Эти данные 

подтверждают наличие мощного аэрозольного слоя над городом Баку, имеющего высо-

кую массовую концентрацию. Для сравнения отметим, что вне промышленных районов 

концентрация фонового аэрозоля имеет порядок 1-10 mkq/m 3 , а среднегодовые значения 

ПДК аэрозольного загрязнения составляет 50 mkq/m 3 . 

На рис. 9.15 построены изолинии контраста фонового аэрозольного слоя в условиях 

дымки города Баку. С целью определения пространственной структуры аэрозольного слоя 

рассмотрены симметричные углы рассеяния 0  от солнечного вертикала. Использованы  

расчётные значения яркости для средних значений параметров: 55,0 -оптической толщи-

ны и )(55,0   -функции рассеяния, которые непосредственно определялись путём акти-

нофотометрических наблюдений при наблюдении из пригороди в восточном направлении. 

Из рис. 9.15 следует, что контраст аэрозольного слоя загрязнения охватывает высоты  

(0,5  3,5) км и располагается, как показывают расчёты по углу рассеяния 0 =(20
0
  40

0
), 

над территорией диаметром 34 км. Изолинии контрастности на рис. 9.15  заметно растяги-

ваются (менее пологие) в южном направлении, в сторону Бакинской бухты. Такая несим-

метричность  контрастности фонового аэрозольного слоя показывает, что в этом направ-

лении выбросы антропогенных газовых предшественников аэрозоля происходит более ин-

тенсивно. Это обстоятельство указывает на более интенсивное загрязнение прибережной 

полосы многолетними, прежде всего, нефтехимическими и коммунально-бытовыми отхо-

дами. 

 

 

 На существование и сложность пространственно-временных изменений аэрозоль-

ного облака загрязнения над  крупным городом указывает статистический анализ опера-

тивных актинофотометрических данных, подробно рассмотренных нами в 7.7.1 гл.7. В 

соответствии с рис. 9.15  на примере города Баку было показано, что над крупным про-

мышленным городом выделяется мощный аэрозольный слой загрязнения,   который от-

чётливо выделяется на фоне  приземного слоя воздуха пригородных районов (см. рис. 

7.18).   В условиях промышленного города и в зависимости от постоянно меняющихся ме-

теорологических  условий  в различных его частях наблюдаются существенно отличаю-

щиеся вариации уровня загрязнения городского воздуха. 

 

9.5.3.Смоговое загрязнение. 

 

Характерной особенностью городского воздуха является увеличение повторяемо-

сти смоговых образований (см. . 2.1), являющихся наиболее тяжёлой формой загрязне-

ния всей природной среды в городе. Смог является большой проблемой многих мегаполи-

сов мира.  Смог - это примеси первичного загрязнения, которые вносятся в городской воз-

дух из-за действия мощных промышленных предприятий, автотранспорта, хозяйственной 

деятельности городских служб и более токсичного вторичного загрязнения, непрерывно 

  
Рис. 9.15. Контрастность (над изолиниями указаны 

их цифровые значения) фонового аэрозольного слоя 

загрязнения воздуха над городом Баку; зенитное 

расстояние Солнца 
0

60


Z , азимут Солнца A – 

133
0
, 

 
 мкм, 

 
ср. данные за Август 2002 2004 

г. до полудня 7. 
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(днём и ночью) образующегося в самой атмосфере в результате фотохимических реакций 

и генерации вторичного аэрозоля. В результате в городском воздухе содержится сильней-

шие окислители, в массовом количестве сернистые и азотистые соединения, углекислоты, 

огромное количество взвешенных капелек кислот, щелочей и солей (влажный аэрозоль), 

значительного количества крупных несмачиваемых частиц пыли, пепла, песка, сажи (су-

хой аэрозоль). Эти примеси активно обратно рассеивают и поглощают солнечную радиа-

цию, существенно  поглощают собственное излучение Земли. Городской смог зачастую 

достигает очень высоких концентраций, во много раз превышающих ПДК [1-3,6, 24].  

По своему физиологическому воздействию на организм человека смог крайне опа-

сен для дыхательной и кровеносной систем, вызывает воспаление носа и гортани, глаз, 

может стать причиной затруднения и остановки дыхания, головных болей, бессонницы, 

резко снижает иммунитет детей, пожилых людей и людей с пороками сердца и лёгких, 

больных бронхитом, астмой. Интенсивный и длительный смог может явиться причиной 

частого повышения заболеваемости и возможных случаев со смертельным исходом от ре-

спираторных и сердечных заболеваний [5, 9, 11, 14 ].  

 Смог оказывает постоянное отрицательное воздействие на всю городскую среду, 

почву, водоёмы, растительность, резко усиливает коррозию металлов и сооружений. 

 В крупных городах и индустриальных центрах с сильным загрязнением воздуха 

смог практически может образовываться при любых климатических и метеорологических 

условиях [1, 22]. Возникновению смога способствуют условия застойного состояния по-

годы воздуха при слабой турбулентности и устойчивом распределении температуры воз-

духа по высоте, особенно при инверсиях температуры, при слабом ветре или штиле. Такие 

условия часто возникают в городах, расположенных в понижениях местности или,  защи-

щённых от ветров естественными преградами, например холмами или горами. Эти города 

отличаются повышенной повторяемостью температурных инверсий, являющиеся задер-

живающими слоями в атмосфере, которые препятствуют развитию вертикальных движе-

ний воздуха, вследствие чего под ними накапливается ядовитая смесь аэрозольных и газо-

вых соединений. Накопление высоких концентраций примесей в воздухе происходит ме-

нее интенсивно в приморских городах, где значительно развит ветровой режим атмосфер-

ного воздуха; примеси уносятся ветром и поглощаются распространённой водной поверх-

ностью. Как мы знаем,  лучше всего воздух очищается, когда выпадают осадки. 

 В зависимости от атмосферных условий образования и химического состава за-

грязнителей различают следующие виды смогов: восстановительный или влажный (ти-

пичный для Лондонского региона), ледяной (типичный для условий Аляски), фотохими-

ческий окислительный или сухой (типичный для зоны Лос-Анджелеса), радиационный 

туман [2,24]. 

 Влажный смог. Наиболее изучен влажный смог Этот вид смога формируется при 

влажности воздуха около 100%, температуре 0
С
, высокой концентрации продуктов сгора-

ния твёрдого и жидкого топлива, а так же при длительной штилевой погоде. Наблюдается 

чаще в осенне-зимний период, характерен для умеренных широт с влажным морским 

климатом. В этих случаях проявляется взаимоусиливающееся действие загрязнения воз-

духа и туманов. 

Процесс полного сгорания топлива (CH) идет согласно уравнению: 

 

CH + 5O2 (г)  4CO2 (г) + 2H2O(г).                                      (9.16) 

 

 Образующиеся в этом процессе диоксид углерода CO2 и вода H2O не являются ток-

сичными веществами. Однако при неполном сгорании топлива (недостаток кислорода O2) 

согласно уравнениям:  

 

CH + 3O2 (г)  4CO (г) + 2H2O(г),  CH + O2 (г)  4C (г) + 2H2O(г)               (9.17) 
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могут образоваться токсичные компоненты: оксид углерода CO, углерод C (т.е. сажа).  

 При неполном сжигании углеводородного топлива (жидкого, твёрдого и в меньшей 

степени газообразного) могут образоваться полициклические ароматические углеводоро-

ды, например, вещество первого класса опасности бенз(а)пирен. Бенз(а)пирен является 

типичным канцерогеном окружающей среды - фактором, воздействие которого на орга-

низм человека, а также животного может вызвать злокачественные опухоли.  

В состав топлива входят различные примеси, которые могут вызвать интенсивное 

загрязнение воздушной среды. В ископаемом топливе распространенной примесью явля-

ется сера (S), представленная например, в виде минерала пирита - FeS2, которая превраща-

ется при сжигании топлива в SО2: 

 

FeS2 (тв) +11О2  8SО2 (г) + 2Fe2O3.                                     (9.18) 

 

Сажа, СO и SO2 являются первичными загрязнителями воздуха. Эти вещества мо-

гут выступить в роли кинетических предшественников сульфатного аэрозоля. Сульфатные 

частицы сильно гигроскопичны, адсорбируют водяной пар и могут привести к образова-

нию влажного смога - “тумана-убийцы” с очень низким значением pH. 
При очень низких температурах (порядка - 30°С) и антициклоне, высокой влажно-

сти воздуха и наличии мощных источников загрязнения атмосферы формируется ледяной 

смог характерный для промышленных центров, расположенных в высоких (северных) 

широтах. Частицы и молекулы пылегазовых выбросов адсорбируются на кристалликах 

льда (размером 5-10 мкм), и при слабом ветре образуется густой наземный ледяной ту-

ман, сильно затрудняющий дыхание.  

Фотохимический окислительный смог. Более опасным является сухой или фотохи-

мический смог лос-анджелесского типа, представляющий собой многокомпонентную 

смесь первичного и вторичного загрязнения воздуха. Основными компонентами фотохи-

мического смога являются оксиды азота и серы, приземный озон,  многочисленные лету-

чие органические соединения перекисной природы (содержащие связанные между собой 

атомы кислорода), называемые в совокупности фотооксидантами.  

Фотохимический смог возникает при определенных атмосферных условиях: интен-

сивной солнечной радиации, устойчивой безветренной погоде, обычно сопровождаемая 

инверсиями в течение не менее суток. Образуется в результате разложения первичных за-

грязняющих веществ - газовых выбросов автомобилей и химических предприятий под 

воздействием фотохимически эффективных солнечных лучей (=0,29 – 0.7 мкм). Пред-

ставляет пелену устойчивой жёлто-синей дымки из едких газов и вторичного аэрозоля по-

вышенной концентрации (без тумана). Этот вид смога возникает чаще всего в июне-

сентябре и реже зимой, в послеполуденные часы, при температуре 25—30°С. 

Процессы генерации фотохимического смога имеет автокаталитический характер: 

вещества, инициирующие фотохимический смог, воспроизводятся в процессе 

свободнорадикальных реакций. Общая схема реакций образования фотохимического 

смога очень сложна и в упрощенном виде может быть представлена реакциями: 
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                (9.19) 

 

Основной инициирующей реакцией здесь является реакция R1 расщепления моле-

кул диоксида азота с образованием оксида азота и атомарного кислорода. Эта реакция 
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инициирует серию последующих реакций, в которых участвуют как неорганические (пре-

имущественно диоксид серы SO2 (см. & 3.3.3)), так и органические (преимущественно уг-

леводороды CnHm (реакции R3, R4)) вещества. Атомарный кислород химически очень ак-

тивен, может взаимодействовать со многими компонентами воздуха. Реакция R2, а также 

другие реакции, рассмотренные нами в & 3.3.3, усиленно приводят к накоплению озона в 

воздухе. Озон является вторичным загрязнителем и, вместе с тем, характерным признаком 

фотохимического смога. В фотохимическом смоге значительно усиливаются реакции об-

разования свободных радикалов, отличающиеся особой реакционной способностью (& 

3.3.3). Значительную массу фотохимического смога обычно составляет O3 , приходящего в 

интервал 60  75%, другие компоненты (фотооксиданты: органические перекиси, нитриты 

ПАН, альдегиды, Н2О2 , OH, HO2, CH3O2 , и др.) находятся в пределах 25  40 %. 

 
Таблица 9.15. Характеристика фотохимического и влажного смогов [24]. 

Характеристика Фотохимический смог Влажный смог 

Температура воздуха От 24 до 32° С От -1 до 4° С 

Относительная влажность <70% 85% (+ туман) 

Инверсия температуры На высоте 1000 м На высоте нескольких сотен мет-

ров 

Скорость ветра < 3 м/с Безветренно 

Видимость <0,8-1,6 км <30 м 

Наиболее частое появление Зима - начало осени Зимние месяцы 

Основные топлива Бензин Уголь (и бензин) 

Основные составляющие O3, NO, NO2, CO, органические 

вещества 

Мелкие частицы, СО, соединения 

серы 

Тип химических реакций Окисление Восстановление 

Время максимального сгущения Полдень Раннее утро 

Основное воздействие на здоровье Раздражение глаз, нарушение 

дыхания 

Раздражение дыхательных путей 

Наиболее повреждаемые материа-

лы 

Трескается резина Разрушается железо, бетон 

 

Радиационный туман. В промышленных районах может возникнуть форма радиа-

ционного тумана – смог, как опасный призрак мегаполисов. Атмосферные условия воз-

никновения радиационного тумана нами подробно были рассмотрены в & 8.1.1. Радиаци-

онный туман в крупных городах (мегаполисах) и промышленных центрах образует сгу-

щённую дымовую шапку, как показатель предельно повышенного загрязнения атмосфер-

ного воздуха. 
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Глава 10. РОЛЬ АЭРОЗОЛЬНОГО ЗАГРЯЗНЕНИЯ АТМОСФЕРЫ  

В ИЗМЕНЕНИИ КЛИМАТА 

 

10.1. Климатические особенности аэрозольного загрязнения 

 

 За последние десятилетия набрано достаточно объёмного экспериментального ма-

териала, представляющего более веские доводы о существенно возрастающем влиянии 

аэрозольного загрязнения на климат 9, 10, 12, 14. Задача учёта этого влияния является 

очень сложной, проблемной, ввиду известной сложности самой климатической системы, 

охватывающей всю многокомпонентную среду нашего существования: атмосферу, гидро-

сферу, криосферу, деятельный слой суши и биосферу . На практике под климатом пони-

мается осреднение (обобщение) многолетнего (порядка нескольких десятилетий) состоя-

ния погоды для данной местности с учётом её географического местоположения, или, ко-

ротко, климат - это средняя погода. Точнее климат – статистический ансамбль состояний 

погодных условий за многие десятилетия. По рекомендации Всемирной  метеорологиче-

ская организация (ВМО) для климатического усреднения используется период времени в 

три десятилетия. Для характеристики современного климата ВМО допускает использова-

ние норм за период 1981-2010 2, 4, 6. 

 Климатические показатели (переменные): средняя (годовая или месячная) темпера-

тура и влажность воздуха, годовое или месячное количество и режим облаков и осадков, 

радиационный баланс атмосферы, величины теплообмена между земной поверхностью и 

атмосферой и т. д., представляют собой статистические выводы из многолетних рядов 

наблюдений за погодой. Климатические изменения оценивают в соответствии с аномали-

ями рассматриваемой  климатической  переменной, которые рассчитываются как откло-

нения наблюдённого значения от нормы, так и в процентах от нормы, присущие данному 

месту Земли. Важным показателем климатических изменений являются антропогенные 

факторы: техногенные выбросы тепла и токсинных веществ в больших количествах в ат-

мосферу, роль которых ускоренно возрастает. Более угрожающие размеры принимают ан-

тропогенные изменения газового и аэрозольного состава атмосферы. 

Влияние аэрозоля на климат может быть как прямым (отражение, поглощение из-

лучения Солнца и теплового излучения Земли, влияние на фоновый химический состав 

атмосферы), так и косвенным (преимущественно антропогенное загрязнение окружающей 

среды). Эта задача может быть адекватно решена путём учёта разнообразия фракционного 

состава аэрозоля, характера трансформации поля концентрации аэрозоля в зависимости от 

места и промежутка времени наблюдения. Такое рассмотрение привело к выделению че-

тырёх типов глобального аэрозоля, рассмотренного нами подробно в первой главе. С це-

лью реалистичной оценки характеристик глобального аэрозоля (среднеглобальных значе-

ний мощности выбросов газовых предшественников вторичного аэрозоля, масса, частота 

и высота выноса пылевых частиц над сушей, а также частиц морской соли над водными 

акваториями, химсостав, дисперсность и распространённость тропосферного и страто-

сферного аэрозоля) по-прежнему разрабатываются новые аэрозольные модели, учитыва-

ющие, в первую очередь, интенсивность аэрозольного загрязнения атмосферы в глобаль-

ных масштабах, и его влияния на радиационные характеристики атмосферы [1,5, ,7, 15]. 

В табл. 10.1 даны оценки среднеглобальной мощности источников различных ти-

пов аэрозоля и возможные интервальные оценки их оптических характеристик. В этой 

таблице по массе преобладают тонкодисперсные пылевидные частицы морского и поч-

венного происхождения, по оптической толщине в атмосфере с ними конкурируют части-

цы сульфатного аэрозоля. Сажевая компонента аэрозоля хотя и уступает по величине по-

казателей в табл. 1, однако эта компонента играет важную роль в поглощении теплового 

излучения в атмосфере и, следовательно, в возможных климатических изменениях. 
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Таблица 10.1. Среднеглобальные мощности выбросов и оптическая толщина  

различных типов аэрозоля 1. 

 

Тип аэрозоля Мощность ис-

точника, 

Мт.год
-1 

Среднее со-

держание, 

м
2 
.г

-1 

В, 

м
2 
.г

-1
 

Оптическая 

толщина 

(среднее) 

Оптическая 

толщина (мак-

симальная) 

Морской соле-

вой 

5900 22.4 0.2-0.4(0.3) 
а) 

0.007 0.02 

Почвенный 

пылевой 

 (1 - 10 мкм) 

1000 21.6 0.2-0.4(0.3) 0.007 0.59 

Почвенный 

пылевой 

 (1 < 10 мкм) 

250 14.7 1-2(1.5) 0.022 0.85 

Сульфатный 

(H2SO4)  
б) 

150 3.0 5-12(8.0) 
 в) 

0.025 0.26 

Углеродный
  г) 

81 2.5 5-12(8.0) 0.19 0.25 

Сажевый 12 0.3 8-12(9.0) 0.003 0.05 
а) 

Число в скобках указывает значение, принятое для вычислений АОТ (все данные относятся к длине 

волны 0.55 мкм). 
б) 

Предполагается, что сульфатный аэрозоль состоит из H2SO4;  
в) 

Над сушей и океаном 

получены значения, соответственно равные 5-8.6(6.0) и 7-14(10) м
2 
.
 
г

-1
.  

Г)
 Углеродный аэрозоль включа-

ет и сажевый.
  

 

 Наиболее существенным механизмом влияния аэрозоля на климат , прежде всего от 

антропогенных источников, является его воздействие на радиационный режим атмосфе-

ры, которое сравнимо с вкладом парниковых газов. Тем самым, аэрозоль активно участву-

ет в формировании и изменчивости радиационного баланса атмосферы, так и планеты в 

целом. Аэрозоль существенно влияет на микрофизические процессы в облаках и, тем са-

мым, на планетарное альбедо. 

Аэрозоль оказывает двунаправленное воздействие на радиационный баланс атмо-

сферы в сторону его уменьшения, связанного с обратным рассеянием притока коротко-

волнового солнечного излучения в космическое пространство, и его увеличения, вызван-

ного поглощением ИК-радиации, излучаемой подстилающей поверхностью и, в основном, 

молекулами парниковых газов, а также сажевой компонентой аэрозоля в атмосфере [1, 

13]. Поскольку баланс влаги в атмосфере существенным образом зависит от его фазовых 

изменений с участием аэрозоля, сюда относится образование туманов и облаков, а также 

выпадение осадков, то аэрозоль оказывает значительное вляние на положительную обрат-

ная связь между температурой и влажностью воздуха, вызывая поглощение ближней ИК – 

радиации солнечного излучения и теплового излучения земной поверхности, приводящее 

к увеличению температуры атмосферного воздуха. Соответственно процессы образова-

ния, трансформации и удаления аэрозоля из атмосферы тесно связаны с круговоротом в 

ней воды. 

 

10.2. Аэрозольное радиационное возмущающее воздействие 

 

Как было указано выше, основная задача, связанная с исследованием влияния 

аэрозоля на климат, состоит в учете его влияния на перенос коротковолнового и  длинно-

волнового  излучения в атмосфере. Для детального изучения этого влияния определена 

важная концепция оценки аэрозольных радиационных возмущающих воздействий (АРВВ) 

от различных факторов, порождающих изменение  климата 1, 3. 

Радиационное возмущающее воздействие (РВВ) представляет собой изменение  

радиационного баланса системы "атмосфера - земная поверхность" за счет эффективных 

климатических факторов, выражаемого в Втм 
-2

. Величина РВВ определяется как раз-

ность эффективных потоков коротковолновой и длинноволновой радиации ∆F(Втм 
-2

)
 

(разности
 
потоков солнечной и ИК-радиации сверху и снизу) за определённый промежу-
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ток времени на уровнях верхней границы атмосферы, преимущественно тропопаузы, или 

подстилающей поверхности в результате воздействия таких внешних факторов, как ан-

тропогенное загрязнение, вариации притока солнечной радиации. Для изменения среднег-

лобальной приземной температуры воздуха T постулируется справедливость следующего 

соотношения: 

 

∆T=λ∆F                                                                    (10.1) 

 

где λ – так называемая, чувствительность климатической системы к РВВ 16.  

В соответствии с этим соотношением концепция РВВ учитывает действие совер-

шенно различных климатических факторов, в том числе учесть и АРВВ. На рис. 10.1 при-

водятся оценки РВВ на климат основных парниковых газов и аэрозолей за долгий период 

до последнего времени. Парниковые газы, в том числе озон, дают положительное РВВ (2,9 

± 0,3 Втм
2
), тогда как прямое аэрозольное РВВ, просуммированное по всем типам антро-

погенного аэрозоля, оценивается как отрицательное (-0,5 ± 0,4 Втм
2
). Приведенные оцен-

ки характеризуются существенной неопределенностью данных по АРВВ, что связано с 

очень высоким уровнем неопределенности данных о пространственной структуре и вре-

менной изменчивости глобального аэрозоля. Можно уверенно отметить, что уровень не-

определенности в оценках АРВВ непозволительно велик.  

 

 

На рис. 10.2 представлен типичный пример расчёта распределения вероятности 

суммарного РВВ парниковых газов и аэрозолей. Более пологий спад антропогенного рас-

пределения слева в сторону меньших значений связан с неопределенностью оценок отри-

цательных значений аэрозольных воздействий. На рис 10.2, на основе современных воз-

зрений на изменения климата, область положительных РВВ соответствует парниковым 

газам, где влияние долгоживущих парниковых газов наиболее значительно.  

 
10.1. Радиационное возмущающее воздействие (Втм 

-2
)  и соответствующий уровень научных  

знаний , 1750-2005 годы.
 
17. 



260 

 

Влияние аэрозоля не только определяет величину АРВВ, но и характеризуется, как 

было указано выше, направленностью его действия в зависимости от типов аэрозоля. В 

соответствии с данными рис. 10.1 роль аэрозоля на рис 10.2 в основном связывается с от-

рицательными РВВ. Доля аэрозоля в формировании положительного РВВ связывается с 

аэрозольными частицами антропогенного происхождения.  

 
 

 

 

 

 

 

Рис. 10.2. Распределе-

ние вероятностей сред-

неглобального суммар-

ного радиационного 

воздействия антропо-

генных  

факторов 17. 

 

Примерное представление о радиационном влиянии различных типов аэрозоля на климат 

можно получить из табл. 10.2. Доминирующий вклад в формирование отрицательного 

АРВВ, связанного с обратным рассеянием солнечной радиации, вносит сульфатный аэро-

золь, образующийся в процессе газохимических превращений in situ. Однако, эта фракция 

аэрозоля отличается и высокой поглощательной способностью для излучений оптического 

диапазона. Ввиду низкого уровня научного понимания вклада в поглощение солнечной и 

длинноволновой радиации в атмосфере сульфатного аэрозоля, как и органического аэро-

золя, в глобальных масштабах , вопрос о действительных оценках положительного АРВВ 

остаётся малоизученным. Этот задача более уверенно разрешена для углеродного аэрозо-

ля, образующегося вследствии действия как природных, так и антропогенных источников 

(см.  1.4). К основным источникам неопределённости оценки  
 

Таблица 10.2. Аэрозольное радиационное воздействие на климат 16. 

 

значений АРВВ следует отнести косвенные радиационные аэрозольные эффекты от об-

лачности. При анализе этого эффекта выделяются две взаимосвязанные, чередующиеся 

процессы: рост концентрации и уменьшение размеров облачных ядер конденсации в ре-

зультате эмиссии гигроскопических аэрозольных частиц в облачную среду, воздействие 

на водность облака и среднее время существования облачных частиц. Первый эффект мо-

жет привести к модификации структуры облака, а второй способствует к увеличению 

водности облака. Эти эффекты косвенного АРВВ получили название "эффект альбедо" 

или эффект существования облака", поскольку они оказывают существенное влияние  

оказывают на альбедо облачности. 

 

№ Тип аэрозоля АРВВ 

1. Сульфатный аэрозоль –0,4 ± 0,2, Втм
2
 

2. Продукты сжигания топлива и биомассы (древесины) 0,0 ± 0,1, Втм
2
 

3. Продукты сжигания угля 0,2 ± 0,1, Втм
2
  

4. Пылевые выбросы  (–0,1 ± 0,2), Втм
2
  

5. Аэрозольные выбросы при горении лесов  0 

6. Вклад аэрозоля в альбедо облачности –0,90 0,50 Вт м
2
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10.3. Аэрозольный фактор изменения радиационного 

баланса системы земля-атмосфера 
 

Радиационный баланс или баланс лучистой энергии является наиболее важным 

фактором формирования и изменчивости климата земли. Радиационный баланс атмосфе-

ры и земной поверхности определяется как радиационный баланс лучистой энергии в вер-

тикальном столбе, включающий атмосферу и деятельный слой земли-суши и водной по-

верхности. Радиационный балансом какой-нибудь среды называется разность между по-

глощенной радиацией и собственным излучением этой среды. Приходную часть радиаци-

онного баланса R системы атмосфера-земля составляет поглощенная ею коротковолновая 

солнечная радиация 0)1( IAэф
 , состоящая из частей: поглощенной атмосферой суммар-

ного солнечного излучения Q, поглощенной земной поверхностью прямой nn IA )1(   и 

рассеянной расn IА )1(   радиации, расходную часть составляет уходящее длинноволно-

вое излучение U : 

  

  UQAIIUAIR nрасnэф )1)(()1(0 ,                           (10.2) 

 

где nA  - альбедо земной поверхности, эфA - эффективное альбедо или альбедо Земли как 

планеты, nI  - прямая и расI  – рассеянная солнечная радиация, 0I   - средний поток прямой 

солнечной радиации на горизонтальную поверхность на верхней границе атмосферы (ин-

соляция). 

 

Пример 1.Оценить инсоляцию 0I  , среднюю по всему земному шару на верхней границе атмосфе-

ры. Если r – радиус земли, то на землю за единицу времени поступает солнечная энергия 
2

0 rI  ; 0I  - сол-

нечная постоянная 
22

0 /38,1)/(98.1( мкВтминсмкалI  ). 

Ввиду вращения земли эта энергия перераспределяется по всей поверхности земного шара, равной 
24 r . Тогда средняя инсоляция будет составлять: 

 
22

0

22

00 /350.0)/(50.04/4/ мкВтминсмкалIrrII    

 

Радиационный баланс R обычно вычисляется для коротковолновой радиации от 

0,10 до 4 мкм, на которую приходится свыше 99 % энергии излучения Солнца. Радиаци-

онные эффекты аэрозоля существенны в области спектра оптического окна 0,29   2,4 

мкм, на которую приходится большая часть, свыше 95%, коротковолновой радиации 

Солнца. 

Как было рассмотрено нами выше, подавляющая часть массы оптически активной 

атмосферного аэрозоля заключена в пределах перманентно существующих аэрозольных 

слоев, где возникают наиболее оптимальные условия генерации и накопления аэрозоль-

ных частиц. Эти частицы оказывают прямое радиационное возмущающее действие на 

климат следующими различными путями: через изменение эффективного альбедо Аэф, 

определяющего долю отраженной солнечной радиации обратно в космическое простран-

ство, изменение поглощения и нагрева атмосферы, уменьшение доли солнечной энергии, 

достигающей земной поверхности.  

Влияние аэрозоля на радиационный баланс атмосфера - земная поверхность с вы-

сотой определяется особенностью слоисто-неоднородной структуры его высотного рас-

пределения. Это свойство атмосферного аэрозоля определяет слоистую структуру ослаб-

ления коротковолновой радиации в тропосфере и стратосфере. На рис 10.3 по модели вер-

тикальных профилей эффективное альбедо эфA , рассмотренного в  7.7.3, приведены 
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расчётные вертикальные профили радиационного баланса системы Земля-атмосфера для 

различных случаев поглощения аэрозолем коротковолновую радиации Солнца и различ-

ных значений альбедо подстилающей поверхности. Из рисунка видно, что для непогло-

щающего аэрозоля АРВВ является отрицательным. Однако учёт влияния поглощения 

аэрозоля вызывает значительное положительное АРВВ. Причём этот эффект усиливается 

с уменьшением уходящей длинноволновой радиации, которое может быть вызвано сум-

марным поглощением газовых и аэрозольных компонент атмосферы.  

 

 

На рис. 10.4 даётся теоретическое представление влияния аэрозольных слоёв атмо-

сферы на баланс коротковолновой радиации Солнца для различных подстилающих по-

верхностей. Из этого рисунка следует, что с увеличением альбедо земной поверхности и, 

соответственно, эффективного альбедо системы Земля –атмосфера радиационный баланс 

этой системы переходит в отрицательную область. С ростом поглощения атмосферы или с  

 

 

уменьшением уходящей длинноволновой радиации этот переход происходит при мень-

ших значениях альбедо земной поверхности, что оень характерно для случае опустынива-

ния подстилающей поверхности 2, 11.  Этот эффект (на рис. 10.4 снижение кривых ради-

ационного баланса), очевидно, может быть вызван с ростом загрязнения атмосферы. 

 

 

 
 

 

 

 

 

 

 

Рис. 10.3. Вертикальные профили эффек-

тивного альбедо  (1, 2) и, соответственно, 

радиационного баланса аэрозольных слоёв 

атмосферы (3-5). Кривые соответствуют:  

1 - Ап=0.3, Q=0.001, 2 -  Ап=0.3, Q=0.01,  

3 - Ап=0.3, Q=0.001, U=0.24 кВт/м2,  

4 - Ап=0.3, Q=0.01, U=0.24 кВт/м2,  

5 - Ап=0.3, Q=0.01, U=0.22 кВт/м2. 

 

Рис. 10.4. Зависимость радиационного 

баланса (2, 4, 6) и эффективного альбе-

до (1, 3, 5) системы земля-атмосфера от 

альбедо земной поверхности. Данные к 

кривым 

представлены в следующей таблице: 

 

Кривые 1,  2 3,  4 5,  6 

U , 

кВт/ м
2 

0,28 0,24 0,22 

Q,  

кВт/ м
2
 

0,005
 

0,01 0,01
 

 0,15 0,20 0,30 

T 0,85 0,80 0,75 

Aat 0,14 0,18 0,2 
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10.4. Оценки роли аэрозоля в антропогенных изменениях  

природного круговорота веществ 

 

 Атмосферный аэрозоль активно участвует в переносе, преобразовании и выведении 

веществ из атмосферы, который играет важную роль в изменении природного круговорота 

веществ между земной поверхностью и атмосферой. При анализе статистических клима-

тических данных актуальным остаётся вопрос об изменчивости элементного состава аэро-

золей и, в связи с этим, приоритетности в "антропогенности" различных элементов, захва-

тываемых и переносимых аэрозольными частицами на большие расстояния. Антропоген-

ность часто характеризуется коэффициентом обогащения или фракционирования, записы-

ваемым в виде [4]  

 

00

:
C

C

C

C
EF

x

x .                                                            (10.3) 

 

 Здесь xC  – концентрация исследуемого и C  - концентрация опорного элементов, 

которые нормированы, соответственно, к их кларковым содержаниям 0xC  и 0C . В каче-

стве опорных выбраны рассеянные элементы, выброс которых в атмосферу приближается 

к их кларковому содержанию, такие, как торий-Th, цезий-Cz, скандий-Sc, алюминий Al, 

железо Fe. 

 В табл. 10.3 приведены рассчитанные значения коэффициента EF  по данным из-

мерений элементного состава аэрозоля на фоновой станции Кавказского природного био-

сферного заповедника (Кавказский БЗ). В качестве опорного элемента был выбран Si, вы-

деляющегося значительным содержанием и постоянством в составе почвенного аэрозоля. 

Данные измерений на станции были представлены в виде процентного содержания эле-

ментов и так называемого коэффициента аэрозольной концентрации, равного отношению 

содержания элемента в аэрозоле к содержанию в земной коре: 0/ xxàê CCÊ  . 

Данные табл. 10.3 показывают, что повышенные глобальные концентрации в при-

земном аэрозоле характерны для серы и натрия, а также для тяжелых металлов: медь,  

кадмий и ртуть. Это объясняется геохимическим фоном Кавказского БЗ-ка [4]. Антропо-

генного влияния связывается с а обогащение аэрозоля кадмием и ртутью. 

 Коэффициент EF  характеризует долю выброшенных в атмосферу веществ концен-

трации xC , связанных с хозяйственной деятельностью человека, а также позволяет опре-

делить их способность к распространению в виде аэрозолей на значительные расстояния.  

 
Таблица 10.3. Содержание элементов в аэрозоле воздуха на г. Джуга (43º53,061´с.ш.,  40º28,895´в.д., 

2004 м над  ур. моря)  (%), коэффициенты аэрозольной концентрации акК , коэффициент обогащения 

аэрозоля EF (опорный элемент Si). 

Элемент %  
0/ xxак CCК   EF  

Элементы глобального значения 

Al 

Si 

S 

Li 

Na 

Mg 

Са 

3,66 

9,18 

41,41 

0,01 

38,83 

1,10 

3,84 

0,45 

0,31 

881 

3 

16 

0,59 

1,3 

1,45 

1 

2841,93 

9,67 

51,61 

1,90 

4,19 
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Продолжение табл. 10.3 
Ba 0,14 2,1 6,77 

Элементы регионального и локального значения 
Pb 

Cu 

Cd 

Hg 

Hf 

Ta 

W 

Ce 

Nd 

Tm 

0,015 

1,72 

0,003 

0,015 

0,0045 

0,0008 

0,0078 

0,007 

0,001 

0,001 

9,1 

365 

230 

180 

43 

3 

57 

1 

0,25 

42 

29,35 

1177,42 

741,93 

580,64 

138,71 

9,67 

183,87 

3,23 

0,81 

135,48 

 

Для оценки особой важности, или приоритетности, элементов наряду с оценками значе 

ний коэффициента EF  полагаем важно оценить их относительные изменения в фоновых 

и промышленных районах следующим образом: 

 

ф

фп

EF

EFEF
AF


 ,                                                   (10.4) 

 

где AF – фактор или степень антропогенности элемента в аэрозольных загрязнениях, ин-

дексы ф и п, соответственно, обозначают фоновые и промышленные значения ЕF.  

 Климатические характеристики элементного состава аэрозоля в соответствии с 

формулами (10.3) и (10.4) даны в табл 10.4. Значения фEF  соответствуют фоновым усло-

виям высогогорного ледника в Памире, а значения пEF  отобраны для аэрозолей в не-

скольких промышленных районах Средней Азии 4. Как видно из табл. 10.4 для более 

токсичных элементов (например:Hg, As, Cd,) Значения AF получаются наибольшими.  

 

 
Таблица 10.4. Фактор или степень антропогенности элемента в аэрозольных 

загрязнениях (опорный элемент Th) 

Element 
фEF  пEF  ффп EFEFEFAF /)(   

Sb 1,410
3
 

1,110
2
 

2,110
2
 

1,210
1
 

8,910
3
 

2,7 

2,910
1
 

5,510
2
 

2,610
1
 

3,510
3
 

5,410
1
 

3,710
1
 

3,8 

1,0 

7,010
3 

6,610
2 

4,210
3
 

4,110
1 

6,410
3
 

6,0 

3,410
1
 

1,610
3
 

1,910
1
 

1,110
4 

2,710
2
 

5,510
1
 

2,5 

1,0
 

4 

5 

19 

2,42 

-0,28 

1,22 

0,17 

1,91 

-0,27 

2,14 

4 

0,49 

-0,34 

0 

As 

Hg 

Cr 

Br 

Fe 

Co 

Zn 

Cs 

Cd 

Mo 

W 

Sc 

Th 

 

 

10.5. Оценки климатических изменений облаков и осадков 

 

Облака, как было указано выше, являясь одной из форм аэрозоля, активно участ-

вуют в гидрологическом цикле Земли, оказывают существенное влияние на её радиацион-
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ный баланс и играют ключевую роль в энергетике атмосферы, выступают в роли важной 

изменчивой компоненты земной климатической системы.  

Радиационное воздействие облаков на энергетический баланс планеты  (радиаци-

онным форсинг облаков - разность радиационных потоков при облачном и безоблачном 

небе) оценивается соотношением двух факторов: отражением солнечной радиации (охла-

ждающий эффект) и поглощением теплового излучения Земли (повышение температуры). 

Авторы различных моделей климата полагали, что в среднем преобладает первый фактор, 

т. е. игнорировали вариации поглощательной способности облаков, соответственно, их 

положительную обратную связь. В результате было общепринято, что облака приводят к 

отрицательной обратной связи, ’’тормозящей‘‘ потепление.  

Влияние облачности на радиационные характеристики атмосферы можно оценить 

исходя из формулы радиационного баланса (10.2). В этой формуле первое слагаемое ха-

рактеризует приход солнечного излучения, второе слагаемое U  - уходящее длинновол-

новое излучение. В присутствии облаков эти слагаемые уменьшаются, соответственно, из-

за высоких значений альбедо облаков и значительного отражения эффективного излуче-

ния земной поверхности. В облачных моделях определяющая роль отводится увеличению 

альбедо облаков, приводящее к ослаблению притока солнечной радиации. 
На рис. 10.5 по данным метеорологиче-

ских спутников представлен пример средних 

меридиональных профилей зональных значений 

альбедо системы ’’атмосфера-земная поверх-

ность‘‘ (кривая 1) и по расчётным данным для 

безоблачных условий (кривая 2). В присутствии 

облаков (реальная атмосфера) альбедо Земли 

Аэфф существенно возрастает. Это влияние име-

ет зональный характер, которое более суще-

ственно в средних широтах (до 20%), составля-

ет несколько процентов в субтропиках. Значе-

ния Аэфф значительно возрастают в высоких 

широтах, за счёт влияния ледяного покрова.  

Важно отметить, что в настоящее время 

действует глобальная сеть наземных и спутниковых наблюдений для облачного покрова (с 

различным временным и пространственным разрешением). Эти данные используются для 

изучения структуры и вариаций глобального поля облачности, так и для разработки кли-

матических моделей, позволяющие оценить  влияния облачности на возможные измене-

ния климата.  

 На спутниковых изображениях на фоне подстилающей поверхности облака выде-

ляются в виде более светлых областей (рис. 10.6). Эти области тем светлее, чем выше об-

лака, поскольку кристаллы льда лучше рассеивают солнечную радиацию, чем капли воды. 

На рис. 10.6 приведены изолинии распределения альбедо участка плотных кучевых  обла-

ков над водной поверхностью каспийского моря в прибрежном районе апшеронского по-

луострова. Расчёты изолиний проведены по модели атмосферы построенной нами выше в 

гл. 7. В расчётах отражение рассматривается над чистой водной поверхностью, имеющей 

практически незначительные значения альбедо Ап, так что нижней отражающей поверхно-

стью в основном являлся облачный покров. Изолинии на рис. 10.6 выявляют значитель-

ную роль облаков в формировании альбедо земной поверхности.  

Наряду с радиационным показателем облачности к наиболее важным и часто ис-

пользуемым её климатическим переменным относятся интенсивности выпадения осадков 

на распространённой территории земной поверхности. Эта проблема непосредственно 

связана с антропогенным загрязнением атмосферы, вызывающей значительность роли 

эффекта обратного отражения облаков, приводящей к потеплению и превышению по ве-

личине парникового эффекта. Обнаружено, что этот эффект в низких широтах действует 

 
Рис. 10.5. Средние меридиональные значе-

ния эффективного альбедо Аэфф земной 

поверхности в присутствии (1) и отсут-

ствии (2) облаков [8]. 
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сильнее и различия в глобальном повышении температур с широтой сокращаются [8, 13], 

соответственно, эффект потепления вызванный облаками будет более существенно в эква-

ториальных областях, чем для полярных областей. 

 

   

      
 

Рис. 10.6. Влияние облаков на отражение солнечного излучения: рисунок - пример изоброжения, полу-

ченное спектрометром МОДИС со спутника терра, изолинии – распределение значений альбедо облач-

ного покрова покровом побережья Апшеронского полуострова (долгота-48÷50
0
, широта -40,5-41). 

 

 Климатические изменения облаков и выпадения осадков по сравнению с длитель-

ностью и достоверностью измерений температуры за период инструментальных наблюде-

ний (практически с середины ХХ в) изучено менее подробно. Последнее, также особенно 

относится, к активным гигроскопическим ядрам конденсации, образующихся в атмосфере 

из газовой фазы in situ, образующих диапазон частиц аккумулятивной фракции аэрозоля 

(, 2.3). 

На рис.  10.7  представлен пример  региональных  временных  рядов  осредненных  
 

 

 

Рис. 10.7. Средние за зимний 

сезон аномалии температуры 

воздуха (
о
С, вверху) и месяч-

ных сумм осадков (мм/месяц, 

внизу) в среднем для террито-

рии Азербайджана за 1936 – 

2013 гг. Аномалии рассчитаны 

как отклонения 

от средней за базовый период 

1961-1990 гг. Средние за год 

аномалии температуры воздуха 

(
о
С, вверху) и аномалии годо-

вых сумм осадков (мм/месяц, 

внизу), осредненные за 1936 – 

2011 гг (Азербайджан, 38° 25-

41°55  

с. ш.  и  44° 50-50°51 в. д.). 

 

аномалий средних годовых температур vt и средних за год  месячных сумм осадков vr за 

1936-2012 гг. На этом рисунке явно прослеживается рост температуры, т. е. потепление в 

последние 5 десятилетий. Это согласуется с выводами многих исследователей 9, связан-

ных с глобальным потеплением, начало  которого  относят к середине 1970-х гг. На рис. С 

ростом температуры аномалии выпадения осадков, также становятся значительными. В то 

же время наблюдаются характерные колебания с периодами в несколько десятилетий. 
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Можно предположить, что подобные региональные изменения средних аномалий темпе-

ратуры и осадков являются проявлениями изменения климата в региональных условиях. 
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Приложение 1 

 

Основные обозначения 

  азимутальный угол, широта местности  

Ап      альбедо поверхности  

Е      вектор напряженности электрического поля излучения; относительная влажность воздуха  

S


    вектор Пойнтинга  

      диэлектрическая проницаемость (воздуха) вакуума; погрешность оптимальной аппроксимации  

t       время  

k      волновое число; постоянная Больцмана; постоянная Стефана—Больцмана; площадь сечения  

р       давление воздуха 

      длина волны излучения; географическая долгота  

е       заряд электрона; парциальное давление поглощающего газа  

Z      зенитный угол 

I0     интенсивность падающего излучения света 

m     комплексный показатель преломления 

rij      корреляционная матрица  

     коэффициент обратного рассеяния  

       коэффициент ослабления  

рас   коэффициент рассеяния  

пог     коэффициент поглощения 

      круговая частота волны; альбедо однократного рассеяния; телесный угол 

М     молекулярная масса; матрица преобразования в теории Ми  

М0    молекулярная масса сухого воздуха  

I         монохроматическая интенсивность излучения света (энергетическая яркость)  

P     монохроматическая функция пропускания (пропускание) 

       оптическая толщина слоя воздуха (оптическая длина пути, оптическая глубина) 

А      отражение (или локальное или планетарное альбедо)  

F     поток, мощность; плотность монохроматического потока (энергетическая освещенность, лучистость)   

     плотность вещества 

j      плотность электрического тока  

s      площадь; поглощательная способность  

 (     поперечник обратного рассеяния  

 (        поперечник ослабления  

пог (   поперечник поглощения  

рас (   поперечник рассеяния  

h     постоянная Планка, высота над уровнем Земли  

F0  поток падающего излучения света, солнечная постоянная 

r      радиус сферической частицы  

     склонения Солнца; фаза волны  

с     скорость света  

d    расстояние в пространстве 

P     степень поляризации света; прозрачность атмосферы 

N     счетная концентрация частиц  

Т     температура; прозрачность атмосферы  

     угол рассеяния излучения света  

ср    удельная теплоемкость при постоянном давлении  

g     ускорение свободного падения; фактор асимметрии  

i      функции интенсивности в теории Ми  

f (r),  f (ln r)   функция распределения частиц по радиусам r частиц 

  ,;J     функция источника  

     функция отражения  

Q    фактор эффективности ослабления света  

Qпог   фактор эффективности поглощения света 

Qрас   фактор эффективность рассеяния  

     частота излучения волны 

),,,( VUQII


   четырёхмерный вектор -параметр Стокса 

N0   число Авогадро  

W   энергия 
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Приложение  2 

Некоторые постоянные 
Постоянная Больцмана  k=1,38062·10

-23 
Дж·К

-1
 

Постоянная Планка  h =6,62620·10
-34

 Дж· с 

Скорость света   c =2,998·10
8
 м· с

-1 

Солнечная постоянная  F0 = 1,37 кВт·м
-2

 

Средний радиус Земли  r0= 6,37120·10
6 
т 

Стандартная температура  T0=273,16 K 

Стандартное давление  p0=1013,25 мбар 

Плотность воздуха при стандартном давлении и температуре  0 = 1,273  кг· м-3 

Молекулярная масса сухого воздуха  М0 = 28,97·10
-3

  кг· моль
-1

 

Универсальная газовая постоянная  R = 8,3143 Дж ·моль
-1

 · К
-1

 

Число Авогадро  NА = 6,023·10
23

 моль
-1

 

Масса электрона      me = 9,l1·10
-31

 кг   

Заряд электрона  е = 1,60·10
-19

 Кл 

Диэлектрическая проницаемость вакуума  0 = 8,854 ·10
-12

 кг
-1

·м
-3

·с
-2

 

Магнитная проницаемость вакуума  0 = 2,998·10
-7

кг·м·с
-2

 

Средний радиус Земли =6,371·10
-3 

км 

Расстояние Земли от Солнца (1 астрономическая единица) =1, 50·10
-8 

км 

 

Приложение 3  

 

Оптические массы компонент атмосферы 

 Ослабление прямого солнечного света в атмосфере количественно определяется формулой Бугера 

(см. 7.5.1), записываемое в общем виде [7]: 
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[
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









 

 

Здесь  -показатель поглощения озоном, 
r

 -коэффициент релеевского рассеяния,  -

коэффициент аэрозольного рассеяния, 
i

a -показатель поглощения i-ой газовой примеси, где  , 
r

m , m , 
i



, соответственно, оптическая масса, озона, релеевской атмосферы, аэрозоля и i-ой газовой примеси; 0 – 

плотность  воздуха при нормальных условиях,   - плотность воздуха на высоте h, îç (в атм-см·км
-1

) - 

плотность озона на высоте h, H0=8,0 км-высота однородной атмосферы, )(h - показатель ослабления 

аэрозоля,  

dhhydhh

H

ii

H

)(  ,)(
00

    , 

где  -величина оптическая плотность аэрозоля по вертикали в атмосфере, iy -суммарное содержание i-ой 

газовой примеси в вертикальном столбе атмосферы. 

Из выражений, определяющих оптические массы  , 
r

m , m , 
i

  следует, что эти величины зависят 

от угловой высоты h ,   зависит от высотного распределения озона, 
r

m -от распределения плотности воз-

духа по высоте (модели атмосферы), m -от вертикальных профилей аэрозоля, 
i

 -от вертикальных профилей 

i-ой газовой примеси в атмосфере, кроме того все четыре оптические массы через показатель преломления n 

незначительно зависят от длины волны . 

 Оптические массы  , 
r

m , m , 
i

  для  <15
0
 при одних и тех же высотах заметно отличаются друг 

от друга, при  >15
0
 это различие практически незначительно. Результаты подробных расчетов оптических 

масс  , 
r

m , m , 
i

  приведены в таблице.  
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Таблица. Значения оптических масс  , 
r

m , m , 
i

  в зависимости от высоты Солнца. 

 0 r
m  Ám  

  m   0 r
m  Ám  

  m  

1  

2  

3  

4  

5  

6  

7  

8  

9  

10 

11 

12 

13 

14 

15 

16 

17 

18 

19 

20 

21 

22 

23 

24 

25 

26 

27 

28 

29 

30 

31 

32 

33 

34 

35 

36 

37 

24,237 

18,789 

14,891 

12,180 

10,238 

8,799 

7,699 

6,835 

6,141 

5,573 

5,099 

4,700 

4,359 

4,064 

3,807 

3,581 

3,381 

3,203 

3,044 

2,900 

2,770 

2,652 

2,544 

2,445 

2,354 

2,271 

2,193 

2,122 

2,055 

1,993 

1,937 

1,882 

1,831 

1,784 

1,740 

1,698 

1,653 

26,959 

19,781 

15,365 

12,439 

10,395 

8,900 

7,768 

6,884 

6,177 

5,600 

5,120 

4,716 

4,372 

4,075 

3,816 

3,583 

3,388 

2,209 

3,049 

2,904 

2,773 

2,654 

2,546 

2,447 

2,357 

2,274 

2,195 

2,123 

2,056 

1,995 

1,937 

1,882 

1,831 

1,784 

1,740 

1,689 

1,658 

13,635 

12,183 

10,810 

9,583 

8,825 

7,628 

6,872 

6,234 

5,693 

5,231 

4,834 

4,490 

4,190 

3,927 

3,964 

3,487 

3,302 

3,136 

2,987 

2,851 

2,727 

2,615 

2,511 

2,416 

2,329 

2,248 

2,173 

2,104 

2,039 

1,979 

1,922 

1,870 

1,820 

1,774 

1,730 

1,689 

1,651 

33,697 

23,076 

16,989 

13,316 

10,908 

9,221 

7,980 

7,030 

6,281 

5,677 

5,179 

4,762 

4,407 

4,103 

3,839 

3,607 

3,403 

3,222 

3,059 

2,913 

2,781 

2,662 

2,552 

2,453 

2,361 

2,277 

2,199 

2,126 

2.059 

1,997 

1,939 

1,885 

1,834 

1,786 

1,741 

1,700 

1,660 

38 

39 

40 

41 

42 

43 

44 

45 

46 

47 

48 

49 

50 

51 

52 

53 

54 

55 

56 

57 

58 

59 

60 

61 

62 

63 

64 

65 

66 

68 

69 

70 

75 

80 

85 

90 

1,621 

1,586 

1,553 

1,522 

1,492 

1,464 

1,438 

1,413 

1,389 

1,366 

1,344 

1,324 

1,304 

1,286 

1,268 

1,251 

1,235 

1,220 

1,206 

1,192 

1,178 

1,166 

1,154 

1,143 

1,132 

1,122 

1,112 

1,103 

1,094 

1,086 

1,071 

1,064 

1,035 

1,015 

1,004 

1,000 

1.621 

1,586 

1,553 

1,552 

1,492 

1,464 

1,438 

1,413 

1,389 

1,366 

1,344 

1,324 

1,304 

1,285 

1,267 

1,251 

1,235 

1,220 

1,205 

1,191 

1,178 

1,166 

1,154 

1,143 

1,132 

1,122 

1,112 

1,103 

1,094 

1,086 

1,071 

1,064 

1,035 

1,015 

1,004 

1,000  

 

1,614 

1,580 

1,547 

1,516 

1,487 

1,460 

1,433 

1,409 

1,385 

1,362 

1,341 

1,321 

1,301 

1,283 

1,266 

1,249 

1,233 

1,218 

1,204 

1,190 

1,177 

1,164 

1,153 

1,141 

1,131 

1,120 

1,111 

1,102 

1,093 

1,085 

1,070 

1,063 

1,035 

1,015 

1,004 

1,000 

1,623 

1,588 

1,555 

1,523 

1,493 

1,465 

1,439 

1,413 

1,389 

1,367 

1,345 

1,324 

1,305 

1,286 

1,269 

1,252 

1,236 

1,220 

1,206 

1,192 

1,179 

1,166 

1,154 

1,143 

1,132 

1,122 

1,112 

1,103 

1,094 

1,086 

1,071 

1,064 

1,035 

1,015 

1,004 

1,000 

 

Приложение 4 

Молекулярное (релеевское) рассеяние 

 С учётом анизотропии молекул молекулярное рассеяние света в воздухе определяется посредством 

фактора деполяризации p = I  I, который вводится в теорию рассеяния посредством множителя 

)76/()36( pp  , равный для воздуха 1,06 ([22], гл. 7), где I и I линейно-поляризованные компоненты, 

соответственно, параллельные и перпендикулярные плоскости наблюдения рассеяния. В этом случае харак-

теристики рассеяния: объёмный коэффициент полного рассеяния   и угловой коэффициент рассеяния 

)(  записываются в виде  














p

p

N

n

76

36)1(

3

8
4

22
3


 ,       )(

4





                                       (1) 

 

 Здесь )( - нормированная индикатриса: 

  






4

0

1
4

1
d ,                                                        (2) 

равная для изотропного рассеяния, когда I отсутствует при 
0

90 , 
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   
2

cos1
4

3
                                                              (3). 

 

Влияние анизатропии на индикатрису )(  незначительно и может быть учтено полуэмприческим 

выражением ([22], гл. 7): 

 

   
2

cos9324.017629.0                                                  (4). 

  

Из  (1)  следует,  что  по  известному  значению  коэффициента   при определённых значениях параметров: 

длины волны 0, давления P0 и температуры T0 , можно  определить  значение этого коэффициента при дру-

гих значениях параметров 0, P, T по  формуле 

 

   





20

0

0
0 cos1

4

3
)()( 

T

T

P

P
. 

 

 Соответственно (1) и (4) угловой коэффициент рассеяния )(  определяется в виде  

 

 



2

4

22
2

cos9324.017629,0
76

36)1(

3

2
)( 




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Ниже приводятся результаты расчета коэффициент рассеяния  при  0,3 мкм << <<12 мкм  

для воздуха  при нормальных условиях: температуре 273,15 K и давлении 1013,25 мб (N=2.6875E+019). 
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Ниже приводятся результаты расчета углового коэффициента рассеяния )(  и индикатрисы )(  

для воздуха при нормальных условиях при =0,55 мкм (N=2.6875E+019).  
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Приложение 5 

 

Рассеяние света и параметры Стокса 

Ослабление (рассеяние и поглощение) излучения света в среде можно характеризовать изменениями напря-

жённости электрического поля (электрического вектора) E


.  В прямоугольной  системе координат ОХУZ  

(см. рис. 7.9  7.4) можно записать: 
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                                                                    (1) 

 

где  zE0 и yE0 - скалярные амплитуды,  -частота гармонических колебаний, t-время,  /2 nk


  -

волновой вектор,  -длина волны, n


-единичный вектор направления распространения света, 1 и 2-

произвольные фазы. 

 Система (1) преобразуется в уравнение эллипса: 

 

,sin)cos(/2)/()/( 2

00

2

0

2

0   zyzyzzyy EEEEEEEE                    (2) 

где 21   . 

 В частном случае, при  n , n=1,2, 3,···, эллипс вырождается в прямую-световая волна линейно 

поляризована, при  zE0 = yE0 , когда оси эллипса равны, световая волна поляризована по кругу.   

 Приёмники светового излучения измеряют энергетические характеристики, например, интенсив-

ность 

  

  zzyy EEEEI ,                                              (2) 

 

где звёздочкой обозначена комплексно сопряжённая величина. 

 Поляризационные свойства излучения описываются комбинациями квадратурных функций напря-

жённости поля, которые имеют физический смысл интенсивности: 
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                                          (3) 

где 1i -мнимая единица. 

 Четырёхмерный вектор ),,,( VUQII


 называется вектор-параметром Стокса, который наиболее 

полно определяет энергетику и состояние поляризации светового излучения. Эти параметры в зависимости 

от указанных углов поляризации могут быть представлены, соответственно, в виде   

  

I = I (0; 0°) + I (90; 0°), 

Q- I (0 ;  0°)- I (90 ; 0°),         (4) 

U = I (45; 0°)- I (135 ; 0°),                        

V = - [I (45; 90°) - I (135; 90°)]. 

 

 Параметры Стокса могут быть прямо измерены с использованием поляризаторов и анализаторов 

светового излучения.  

  Теория показывает, что для полностью поляризованного выполняется тождество 
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и следующие соотношения 
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 Из этих выражений следует, что три из компонент  вектора ),,,( VUQII


 независимы и выражены 

через I,  - угол ориентации эллипса и величину вытянутости (отношения полуосей) эллипса  tg -степени 

эллиптичности. 

 Всякое неполяризованное излучение можно представить в виде суммы неполяризованного излуче-

ния, для которого Q=U=V=0, и полностью поляризованного излучения: 

 
2222 VUQI  .                                               (7) 

 Степень частичной поляризации определяется в виде: 

 

1/)( 2/1222  IVUQP .                                          (8) 

 Угловое распределение и состояние поляризации рассеянного излучения света характеризуется па-

раметрами Стокса с помощью матрицы рассеяния следующим образом: 

 

),,,( VUQII


=М() ),,,( 00000 VUQII


.                                  (9) 

  

Здесь матричный оператор М() угла рассеяния  связывает параметры Стокса рассеянного 

),,,( VUQII


и падающего излучения ),,,( 00000 VUQII


. В общем случае матрица состоит из различных 

(несимметричных) 16 элементов Мij(44), которые зависят от угла рассеяния  и от оптических свойств рас-

сеивателя. Обычно матрица рассеяния нормирована по условию 
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dM ,                                                   (10)  

 

где d  - элемент телесного угла. 

 Для неполяризованного падающего излучения )0,0,0,( 00000  VUQII


, поэтому: 

)  ,  ,  ,( 041031021011 IMVIMUIMQIMII 


. 

Для однородной сферической частицы матрица рассеяния будет равна (0<<): 
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Нормированная индикатриса неполяризованного излучения определяется как  =М11 . 
Релеевская матрица рассеяния, использующая вектор-параметры Стокса будет иметь вид (без учёта 

анизотропии рассеяния) 

 

 











2cos     0                0           0    

0     2cos            0           0    

0          0     cos1     sin-

0          0      sin-    cos1

4

3
)(

22

22





M .                                          (12) 

 

Отсюда можно записать для индикатрисы рассеяния неполяризованного излучения 

)0,0,0,( 00000  VUQII


: 
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3
11M ,                                             (13) 

и степени поляризации рассеянного излучения  

 

Р = sin
2 / (1+cos

2 ).                                             (14) 
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Коэффициента    релеевского рассеяния единичного объема газа, содержащего N молекул,  описывается 

выражением (см. пример 7.16  7.4.2).   
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3 )1(

3

32


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N

n 
 ,                                                    (15) 

 

где n-действительная часть показателя преломления газа. 

 Для анизотропных молекул необходима модификация формул (12), (15), но в большинстве атмо-

сферных задач этим эффектом можно пренебречь. 

Условие однородности и сферичности частиц позволяет строго вычислить элементы матрицы рас-

сеяния частиц (11) по формулам Ми. Эти элементы образуются из функций распределения интенсивности и 

сечений рассеяния (см.  7.4: 

 

   

    ,/)Im()(/        ,/)Re()(/

,/)(/                ,/)(/

2

124

2

4

2

213

2

3

2

222

2

2

2

111

2

1

kSSkikSSki

kSSkikSSki












          (15) 

 

Здесь 1S  и 2S  - безразмерные комплексные амплитуды рассеянных волн, пропорциональные ин-

тенсивностям )(I  и )(
  
I , определяемые рядами Ми:  
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где n  - индекс суммирования,   kr-произведение волнового вектора  к = 2  на радиус частиц r, m  - 

комплексный показатель преломления. При >1 ряды сходятся медленно и для удовлетворительной сходи-

мости требуется тем большее число членов, чем больше . При 1  и 1m  первый член каждого ряда 

соответствует рэлеевскому рассеянию. Комплексные функции na  и nb  - коэффициенты Ми, которые выра-

жаются через функции Бесселя, являются функциями лишь , m  и  не зависят от угла рассеяния , коэффи-

циенты n  и n -функции угла рассеяния , которые выражаются через первые и вторые полиномов Ле-

жандра n – го порядка с аргумента cos. Символы Re и Im обозначают действительную и мнимую части 1S  

и 2S . 

 На основе (15) матрица рассеяния на однородной и сферичной частице преобразуется следующим 

образом:  
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Для полидисперсной системы матрица рассеяния определяется через индикатрису рассеяния  

 

     /4 ii  , где       

2
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22 4/

r

r

ii drrfiN  , i=1, 2, 3, 4.      (17)                     

 

Соответственно (11), (16) для полидисперсной системы преобразование вектора Стокса при рассеянии будет 

иметь следующий вид 
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Полный объёмный коэффициент ослабления естественного (неполяризованного) света на полидисперсных 

однородных и сферичных частицах равен: 
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где      mQmQmQ ïîãðàñîñë ,,,   -фактор эффективности ослабления: рассеяния  mQðàñ ,  и 

поглощения  mQïîã , , определяемые по теории Ми,  соответственно, в виде 
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где  рас ,  пог – сечения, соответственно, рассеяния и поглощения частиц.  

 

Приложение 6 

Основная характеристика источников света 

 В фотометрии излучение света рассматривается как некоторая доля теплового (температурного) 

излучения, которое является частью внутренней энергии излучающих тел. Процесс излучения одновременно 

сопровождается процессом поглощения, причём переработка энергии происходит в направлении установле-

ния лучистого равновесия. 

 Излучение при лучистом равновесии (равновесное излучение) удовлетворяет условию: 

0/  ddI для произвольного элемента оптического пути dld    .Это условие является предпо-

ложением о локальном термодинамическом равновесии теплового источника. Примером равновесного из-

лучения может служит излучение внутри замкнутой полости, окружённой теплонепроницаемой оболочкой.  

Если  dI  - поглощение и dl  - излучение лучистой энергии, то уравнение баланса равновесно-

го излучения (уравнение переноса) запишется в виде: 

 

0 dldI   , или   /I  .                                    (1)   

 

Соотношениями (1) выражается закон Кирхгофа: отношение излучательной способности   к по-

глощательной  не зависит от природы теплового источника: оно является универсальной функцией длины 

волны  и температуры T. Эта функции даётся аналитической формулой Планка:  
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где а = 3, 7410
2
 Вт мкм 

4
 м2

, б=1,4410
4 
мкмК  постоянные излучения.  

В (2)  TI  представляет излучательную способность абсолютно чёрного тела АЧТ ( 1  при 

любой температуре).  Максимальное излучение АЧТ имеет на длине волны  m (закон смещения длины вол-

ны, или закон Вина,):  

 

 CTm  ; С = 2,910
3 
мкмК .                                                (3) 

 

Из формулы Планка (2) следует, что интегральная светимость АЧТ при температуре T  равен (закон 

Стефана-Больцмана) 
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4 ;TdTITE    KmBm   28 /1067,5 .                      (4) 

Чтобы упростить расчёты излучения АЧТ можно воспользоваться едиой изотермической кривой пу-

тём перехода в (1) к безразмерной переменной. 
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 ,                                                               (5) 

 

Изотермическая кривая может, представлена функцией  XY : 

 

 
   

 

  1/7,1421/442

/1

5

4

)110(104,01104,0

1

15

ln

)(1












XX

X

XeX

e

X
TI

TId

TdE

TE
XY










.                            (6) 

 

Функция  XY  имеет максимум при 1m  и   74,0mXY , по которой светимость АЧТ опре-

деляется в логарифмической шкале длин волн: 


 lndd  . В узком интервале длин волн  

      ln XEXYTE .                                                 (7) 

В широкой области спектра вначале проинтегрируем  XY : 

        
2

1

1221 ln,





 XZXZXdXYZ ,                             (6) 

где    
X

XdXYXZ
0

ln . 

 Тогда светимость в произвольном интервале длин волн определяется в виде  

 

        1221, XZXZTEE  .                                     (7) 
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Основные  термины 

 

Адвекция (англ. advection) – перенос вещества, тепла или другого свойства только из-за 

движения воздушных масс. Обычно адвекция связывается с горизонтальным переносом, 

тогда как локальные вертикальные движения связываются с адвекцией.  

Активность воды (англ. water activity)– показатель, характеризующий отношение 

давления паров воды над данным веществом к давлению паров над чистой водой при 

одной и той же температуре. Соответственно, если р –давление  

пара компонента над раствором и р0- давление пара над чистым компонентом, то актив-

ность этого компонента α = р/р0. 

Алифатические соединения (англ. aliphatic compounds) - органические соединения, име-

ющие структуру открытой цепи (напр. бутан, изопентан, октан).  

Антропогенный (англ. anthropogenic) – образовавшийся в результате деятельности чело-

века. 

Ароматические соединения (англ. aromatic compounds) – органические соединения, име-

ющие в основе кольцевую структуру бензола.   

Атмосфера (англ. atmosphere;  low a. нижняя атмосфера; upper a. верхняя атмосфера; 

middle a. средняя атмосфера, от греч. atmos-nap и sphaira - шар) – газовая оболочка Земли, 

которая вращается вместе с Землёй как единое целое,  простирающаяся более чем на 1500 

км от ее поверхности. Атмосфера постоянно обменивается веществом и энергией с по-

верхностью Земли (гидросферой, литосферой и живыми организмами), а также с космиче-

ским пространством. 

Атмосферное электричество (англ. Atmospheric electricity) – электрические явления в ат-

мосфере: электрическое поле атмосферы,   явления ионизации и электропроводность 

воздуха, электрические заряды облаков и осадков,  электрические токи и разряды в 

атмосфере.   

Аэрозоль (aнгл. Аerosol, от греч. аеr - воздух и лат. sol - раствор) – дисперсные системы с 

газовой дисперсионной средой и твёрдой или жидкой дисперсной фазой, т. е. аэрозоль 

(аэрозоли) – суспензия весьма разнородных малых полидисперсных частиц взвешенных в 

воздушной взвеси. Атмосферный аэрозоль – микропримесные частицы с малой массовой 

концентрацией (от мкг  м
3
 до 1мг  м

3
) по сравнению с общей массой газовых молекул, 

размеры которых меняются в широких пределах от от 10
--7 

см (в области перехода от мо-

лекулы к частице) до 100 мкм (для частиц, которые не могут длительное время находиться 

суспендированными в воздухе). Для различия аэрозолей используются следующие клас-

сификационные признаки: агрегатное состояние (твёрдое и жидкое), способ образования 

(конденсационные и дисперсионные), природа образования (антропогенные и природные 

(естественные). Разнообразие природы аэрозоля связано с большим разнообразием его 

химического и полидисперсного состава и повсеместным распределением в атмосфере.   

Бимодальное распределение (англ. bimodal distribution)- распределение, когда частота 

появления значения случайной величины имеет два максимума (напр. бимодальность тон-

кодисперсного аэрозоля (см.  2.3); мода-максимум кривой распределения. 

Влажность воздуха (англ. air humidity) - характеризует содержание водяных паров в ат-

мосферном воздухе, важная характеристика погоды и климата. Водяной пар - переменная 

составляющая воздуха, количественно выражается несколькими характеристиками (гиг-

рометрическими величинами), к которым относятся: парциальное давление водяного пара 

в мбар (мб) или мм рт. ст (1 мб = 0,750062 мм рт. ст.= 100 н/м
2
.),  давление насыщения 

или давление насыщенного водяного пара - предельно возможное значение давление водя-

ного пара при данной температуре (оно увеличивается с увеличением температуры), абсо-

лютная влажность - количество водяного пара в граммах в 1 м
3
 воздуха, г/м

3
, относи-

тельная влажность - отношение парициального давления паров воды в воздухе к равно-

весному давлению насыщенных паров над плоской поверхностью дистиллированной воды 

при данной температуре, выражается в процентах. 
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Вектор Пойнтинга (aнгл. Poynting vector ) - поток энергии электромагнитной волны в 

направлении, которая переносится через единицу поверхности, перпендикулярной к 

направлению распространения её энергии: P=[EH], где  E и H, соответственно, напряжён-

ности электрического и магнитного полей (в системе СИ).  

Видимость (aнгл. visibility) – контраст яркости объекта и яркости фона окружающих 

предметов.  Метеорологическая дальность видимости (МДВ) (meteorological visibility)-

наибольшее расстояние L с которого в светлое время суток перестаёт быть видимым абсо-

лютно чёрный объект размером более 15

, проектирующийся  на фоне неба у горизонта. В 

ночное время — расстояние, на котором при существующей прозрачности воздуха такой 

объект можно было бы обнаружить, если бы вместо ночи был день. МДВ. наблюдается 

инструментально, или визуально по заранее подобранным объектам. 

Для МДВ получено следующее простое соотношение (уравнение Кошмидера) : 

,  где  и, соответственно, L исчисляемое обычно в км. 

Водность облаков (aнгл. liquid water content in clouds)- масса капель воды и кристаллов 

льда, из которых состоят облака в единичном объеме (абсолютная водность, г/м
3
) или 

единичной массе (удельная водность, г/кг) воздуха. В среднем водность облака растет с 

увеличением температуры. Водность облаков изменяется от тысячных долей г/м
3
 при низ-

ких отрицательных температурах до нескольких десятых г/м
3
 при положительных темпе-

ратурах. 

Выпадения син. сухое осаждение, гравитационное осаждение (англ. fallout) – осаждение 

взвешенных частиц из воздуха под действием силы тяжести.  

Доза излучения (англ. dose of radiation) – количественная характеристика степени воздей-

ствия ионизирующих излучений на облучаемый объект. Различают экспозиционную дозу, 

измеряемую в единицах рентген (Р), поглощенную дозу, измеряемую в единицах грей  

(Гр), и эффективную дозу, измеряемую в единицах зиверт (Зв) и биологический эквива-

лент рентгена (бэр)  (см. табл. 6.1  6.2).  

Дисперсность аэрозоля (англ. aerosol dispensability, aerosol size distributions) – спектр раз-

меров аэрозольных частиц (дисперсной  фазы в воздухе, как дисперсной среде), которая 

наиболее полно описывается функцией распределения частиц аэрозоля по размерам. Ме-

рой дисперсности служит: радиус r частиц сферической формы,  эквивалентный (средний 

поперечный) радиус rэ  (или диаметр) частиц неправильной формы (см.  2.2), или  об-

ратная  ему  величина  э/rD 1  -показатель дисперсности, так  и  удельная  поверхность  

аэрозоля (межфазная  поверхность)  удS ,  приходящаяся  на  единицу  объема  аэрозоля 

(дисперсной  фазы).  В общем случае: kDS уд  , где k – коэффициент, зависящий от формы 

частиц.  Основным свойством атмосферного аэрозоля является многомодальная 

структура его распределения по размерам, характеризующая многообразие природы  об-

разования, существования и удаления аэрозольных частиц из атмосферы. Это распределе-

ние носит вероятностный характер, которое может быть выражено несколькими способа-

ми:  в виде линейных диаграмм или гистограмм и часто в аналитическом виде, показы-

вающих зависимость числа аэрозольных частиц от интервала их размеров-классов разме-

ров (см.  2.3). 

Дистанционное зондирование Земли (ДЗЗ) (англ. remote sensing) –исследование Земли 

авиационными и космическими средствами путем измерения и наблюдения из космоса 

собственного и отраженного излучения земной поверхности (элементов суши, океана) и 

атмосферы в различных диапазонах электромагнитных волн с целью изучения состояния 

и изменчивости природных ресурсов и явлений, а также антропогенных факторов измене-

ния окружающей среды. Рабочий диапазон длин волн, принимаемых измерительной аппа-

ратурой (информативный сигнал), составляет от долей микрометра (видимое оптическое 

излучение) до метров (радиоволны).  

/91,3L
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Различаются пассивные, и активные методы ДЗ. Пассивные методы основаны на 

измерении отраженного оптического солнечного излучения и теплового излучения атмо-

сферы и земной поверхности. Информативным сигналом активных методов является от-

раженное монохроматическое излучение лидарных систем.  

Дифракция (англ. diffraction) – рассеяние вперёд, обусловленное волновой природой све-

та.  Дифракция-краевой эффект, важный применительно к большим частицам аэрозоля, 

вызывающих интенсивное рассеяние вперёд на малые углы.  

Загрязнение атмосферы (англ. air pollution)– всякое воздействие на атмосферу извне пу-

тём выброса вещества (газобразных соединений, жидких и твёрдых частиц), а также энер-

гии (излучений, шума, вибраций) или косвенное влияние вследствии загрязнения почвы, 

водоёмов и т. д., приводящие к ухудщению исконого природного качества атмосферного 

воздуха, нанося вред живой и неживой природе - всей окружающей среде. По природе 

различают первичное загрязнение – результаты выброса непосредственно из источника и 

вторичное загрязнение – результаты физико-химических изменений в атмосфере. 

In situ.  Заимствовано из латинского языка; означает “в месте нахождения”, “на месте”. 

Калибровка измерительных приборов (англ. instrument calibration) - установление зави-

симости между показаниями измерительных  приборов  или  измерительных  систем (раз-

мером измеряемой или входной величины) и  соответствующими  значениями  величин,  

воспроизводимых  эталоном.   Калибровка  средств  измерений  производится  метрологи-

ческими  службами  юридических  лиц  с  использованием  эталонов,  соподчиненных  

государственным  эталонам  единиц  величин. Результаты  калибровки  средств  измере-

ний   удостоверяются  калибровочным  знаком,  наносимым  на  средства  измерений,  или  

свидетельством  (сертификатом)  о  калибровке,  а  также  записью  в  эксплуатационных  

документах.  

Кларковое число (англ. сlarks, кларки элементов, или просто кларк элемента) - число, 

выражающие среднее содержание химического элемента в геохимической (литосфера, 

земной кора, гидросфера, почва, атмосфера) или космохимической системе (космические 

тела) или её части, выражается в % или г/кг.      

 Коэффициент спектральный яркости (КСЯ) или  спектральный коэффициент ярко-

сти (СКЯ)  (англ. spectral brightness coefficient (SBC)) – характеризует  пространственное 

распределение спектральной яркости отражающей  поверхности, равный отношению  яр-

кости  данной  поверхности в заданном направлении Iλ к яркости ортотропной (идеально рас-

сеивающей) поверхности  Iλ0 с единичным коэффициентом отражения в определенном интер-

вале длин волн (λ, λ + dλ) при данных условиях освещения: ρ(λ)= Iλ / Iλ0. КСЯ является основ-

ной экспериментально измеряемой характеристикой взаимодействия излучения в оптиче-

ском диапазоне с зондируемой средой.   

Метеорология (англ. мeteorology, от греч. метеор - атмосферные и небесные явления и 

логос-наука) – наука о физических процессах и явлениях в атмосфере Земли и их взаимо-

действии с земной поверхностью и космической средой. Во многих странах метеорологию 

называют физикой атмосферы, что в большей степени соответствует её сегодняшнему 

значению.   

Моляльность раствора (молярная весовая концентрация, моляльная концентрация, 

англ. solution molality) – концентрация  растворенного вещества, выраженная в молях на 

1000 г растворителя. Измеряется в молях на кг. Не путать по сходству названия с моляр-

ностью раствора. Молярность (молярная концентрация, англ. volumetric molar 

concentration, molarity) - количество растворённого вещества (число молей) в единице объ-

ёма раствора. В СИ измеряется в моль/м³, однако на практике часто выражается в едини-

цах моль/л или ммоль/л. Моляльность, в отличие от молярной концентрации, не зависит 

от температуры. 

Морфологические свойства аэрозолей (англ. morphological properties of aerosols) - 

форма, структура и характерные размеры аэрозольных частиц. Жидкие  капли (размеры не 

более100 мкм)  в  атмосферных  условиях  имеют практически сферические формы.  
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Твердые частицы имеют  разнообразные  формы, подразделяемые на три основных класса: 

изометрические, когда все три размера частиц которых совпадают, пластинчатые- 

частицы имеют два «длинных» размера и один «короткий»: лепестки, чешуйки, диски, 

волокнистые - частицы протяженные в одном направлении и имеющие сравнительно 

небольшие размеры в двух других: иглы, нити, волокна, призмы. 

Нефелометрия (англ. nephelometry) – аналитические методы, основанные на измерении 

интенсивности рассеянного света, испускаемого освещённым объёмом коллоидальной си-

стемы (аэрозольного или жидкого). Отношение интенсивности рассеянного света к интен-

сивности падающего света сравнивается со стандартом, свойства которых известны.  

Нуклид (англ. nuclide)– разновидность атома с определенным числом протонов и нейтро-

нов в ядре, которые определяют его атомный вес (массу) и атомный (порядковый) номер в 

таблице Менделеева. Радионуклид  (англ. radionuclide)– радиоактивный нуклид. 

Оптическое дистанционное зондирование (англ. optical remote sensing)– подразделяется 

на пассивные и активные методы дистанционного зондирования (ДЗ). Пассивные методы 

основываются на информативном сигнале, которым является   отраженное  солнечное из-

лучение (собственное излучение атмосферы и подстилающей поверхности пренебрежимо 

мало).  Активные  методы основываются на отраженном монохроматическом излучении 

лидарных систем.  В настоящее время в методах ДЗ из космоса основную роль играют 

пассивные методы.   

Оптические явления в атмосфере (англ. оptical phenomena in the atmosphere ) - явления, 

вызываемые излучением (light emission), рассеянием (light scattering), поглощением (light 

absorbed), отражением (light reflection),  преломлением и дифракцией света.   

Источниками света могут быть Солнце, Луна, ионизированный воздух верхних слоев ат-

мосферы.  К оптическим явлениям относятся: радуга, гало, мираж, сумерки, зори, поляр-

ные сияния. Оптические явления тесно связаны с погодой и в ряде случаев могут быть ис-

пользованы для ее предсказания. 

Осадки (англ. precipitation) – в метеорологии- выпадения каплей воды и кристаллов льда 

на земную поверхность, называемых также гидрометеорами. Количество осадков измеря-

ется толщиной слоя воды, обычно в мм, после выпадения осадков на горизонтальную 

непроницаемую поверхность; 1 мм осадков соответствует массе воды  

1 кг, выпавшей на площадь 1 м
3
. Осадки различаются их интенсивностью- количеством 

воды, выпавшей из атмосферы в единицу времени (например, 1час). В химии-осаждение 

твёрдых веществ из воздушной взвеси или жидкого раствора в количествах, больших, чем 

допускается растворимость. 

Осмос (англ.; osmosis, osmose) - процесс односторонней диффузии через полупроницае-

мую мембрану молекул растворителя в сторону большей концентрации растворённого 

вещества из объёма с меньшей концентрацией растворенного вещества. Осмотическое 

давление (англ. osmotic pressure); - избыточное внешнее давление, которое необходимо 

приложить к раствору, чтобы противодействовать поступлению в него растворителя через 

разделяющую их полупроницаемую мембрану. Осмотическое давление реального раство-

ра (p') всегда выше, чем идеального (p''), причём отношение p'/p'' = g, называемое осмоти-

ческим коэффициентом (англ. osmotic coefficient), увеличивается с ростом концентрации.  

Пар (англ. vapor) – газообразное вещество ниже собственной критической температуры, 

которое может быть сжижено путём сжатия и охлаждения.  

Парниковый эффект, син. тепличный эффект,  оранжерейный эффект атмосферы  

(англ.Greenhouse effect) - влияние атмосферы на тепловой режим земной поверхности; за-

щитное действие атмосферы в процессе лучистого теплообмена Земли с мировым про-

странством. Пропуская к земной поверхности солнечную радиацию, атмосфера поглощает 

длинноволновое излучение земной поверхности. Нагретая таким образом атмосфера по-

сылает к земной поверхности встречное излучение, компенсирующее в значительной мере 

потерю тепла земной поверхностью.  Парниковый эффект повышает среднюю температу-

ру планеты, смягчает различия между дневными и ночными температурами. 
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Планктон (англ. plankton)– совокупность живых организмов, населяющих толщу воды 

континентальных и морских водоемов и пассивно переносимых течениями. Планктон – 

главный источник органических веществ, за счет которых в водоемах существует боль-

шинство водных животных. Различают растительный (фитопланктон, англ. phytoplankton, 

(в основном водоросли и бактерии)) и животный (зоопланктон, англ. zooplankton).  

Радиационный баланс атмосферы (англ. radiation balance of atmosphere, от фр. balance – 

весы) - алгебраическая сумма прихода и расхода потоков радиации, поглощаемой и излу-

чаемой атмосферой; часть теплового баланса атмосферы (измеряется в кВт/кв.м/мин).  

Приходная часть баланса атмосферы состоит из поглощенной прямой и рассеянной сол-

нечной радиации и поглощенного длинноволнового излучения земной поверхности.  Рас-

ходная часть баланса атмосферы включает собственное излучение атмосферы, направлен-

ное к земной поверхности (встречное излучение) и в мировое пространство (уходящая 

длинноволновая радиация).  Радиационный баланс может быть положительным (днем, ле-

том) и отрицательным (ночью, зимой). 

Радиационное воздействие (англ. radiative forcing (RF)) - совокупное изменение энерге-

тического баланса потоков коротковолновой и длинноволновой радиации (их разность) за 

рассматриваемый период времени на некотором уровне атмосферы — обычно на верхней 

границе тропосферы (тропопаузе) или на условной верхней границе атмосферы. Часто за 

такой промежуток принимают интервал от начала «индустриальной революции» (середи-

ны XVIII или XIX веков) до настоящего времени. Радиационный форсинг (от английского 

to force - заставлять, принуждать) –  это внешне обусловленное изменение притока радиа-

ции (коротковолновой и длинноволновой) в системе атмосфера – Земля (на любом уровне 

атмосферы – от верхней границы атмосферы до подстилающей поверхности). Радиацион-

но-активными  составляющими  атмосферы  являются  парниковые газы, озон, атмосфер-

ный аэрозоль, облака.  Проявления форсинга обусловлены также вариациями солнечной 

постоянной.   

Радиоактивность (англ. radioactivity) – свойство нестабильных, возбужденных ядер неко-

торых элементов и радионуклидов излучать электромагнитную энергию с постоянной 

скоростью. Эту скорость характеризуют величиной периода полураспада. Период полу-

распада  (англ. half life) – интервал времени, за который радиоактивность источника иони-

зирующих излучений снижается в два раза вследствие физического распада любого ради-

онуклида (см.  6.2). Период полураспада данного изотопа - величина постоянная, никак 

не зависит от внешних условий. Чем больше период полураспада, тем дольше данный ра-

диоизотоп создаёт радиоизлучение.  

Радиоактивные аэрозоли (англ. radioactive aerosols) – аэрозольные частицы, содержащие 

радиоактивные атомы или их кластеры. Эти частицы в основном образуют субфракцию 

тонкодисперсного аэрозоля (с размерами менее 1мкм) и поэтому легко проникают в орга-

ны дыхания и откладываются в альвеолах легких. В атмосфере основными носителями 

радиоактивных нуклидов являются аэрозоли. Выделяются естественные и искусственные 

радиоактивные аэрозоли; естественные присутствуют повсеместно и обусловлены про-

дуктами распада естественного радиоактивного газа радона, который является в свою оче-

редь продуктом распада радия, искусственные возникают в аварийных ситуациях (процес-

сы барботажа радиоактивных растворов), а также при испытании ядерного оружия. 

Радиоактивные изотопы (англ. radioactive isotopes)   – разновидности атомов какого–

либо элемента, которые отличаются от стабильных изотопов того же элемента радиоак-

тивнос- 

тью из-за ядерной нестабильности, вызванной избытком или недостатком нейтронов. 

Радиационный фон (англ. background radiation, radiation level) – совокупность ионизиру-

ющих излучений естественных радиоактивных веществ (калия, урана, тория, радия и про-

дуктов их распада, включая радон) и естественного космического излучения. Различают 

естественный и техногенно (антропогенно) измененный радиационный фон. В настоящее 
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время годовую дозу, обусловленную радиационным фоном, оценивают равной 2,4 мЗв 

(240 мбэр).  

Ослабление света (англ. light extinction) – суммарный эффект рассеяния и поглощения 

света молекулами или частицами. Рассеяние света (light scattering) – процесс переизлуче-

ния энергии световой волны,  падающей на молекулы и частицы в полный телесный угол, 

вершиной которого является рассеивающий элемент. Поглощение света (light absorption)-

захват и преобразование энергии падающей световой волны молекулами и частицами во 

внутреннюю энергию вещества или в энергию вторичного излучения. Ослабление света 

характеризуется сечением и объёмным коэффициентом рассеяния (поглощения). Сечение 

рассеяния (поглощения)- это площадь, через которую проходит излучение, мощность ко-

торого равна мощности рассеянного во всех направлениях излучения (или поглощённого). 

Объёмный коэффициент рассеяния (поглощения) – это отношение потока излучения, рас-

сеянного во всех направлениях (или поглощённого) единичным объёмом среды, к потоку, 

падающему на этот объёмом. 

Смог (англ. smog, от smoke - дым и fog – туман) – чрезмерно опасное загрязнение атмо-

сферного воздуха, возникающий при определённых погодных условиях веществами,  

выделенными в результате работы промышленных производств, теплопроизводящих 

установок, транспортом. Смог - антропогенный аэрозоль, представляющий собой густую 

смесь дыма и пыли с туманом и химическими парами, которая образуется в атмосферном 

воздухе над урбанизированными или промышленными районами, состояние атмосферно-

го воздуха в больших городах, когда видимость сильно понижена, а уровень загрязнения 

воздуха весьма высок. 

Сорбция (англ. sorption) – процессы захвата одного вещества другим: абсорбция (absorp-

tion) подразумевает проникновение одного вещества в другое, а адсорбция (adsorption) 

связана с процессами на поверхности. 

Солнечная радиация,  син. излучение Солнца (англ. solar radiation) -   электромагнитное 

и корпускулярное излучение Солнца. Электромагнитная радиация распространяется в ви-

де электромагнитных волн со скоростью света и проникает в земную атмосферу. До зем-

ной поверхности солнечная радиация доходит в виде прямой и рассеянной радиации.  

Максимум его интенсивности приходится на видимую (жёлто-зелёную) часть спектра. 

Количество солнечной радиации, поступающей на Землю, зависит от высоты солнца, вре-

мени года, прозрачности атмосферы. Солнечная радиация - главный источник энергии для 

всех физико-географических процессов, происходящих на земной поверхности и в атмо-

сфере. Солнечная радиация обычно измеряется по ее тепловому действию (калория/см
2
 

·сек) и интенсивности (Ватт/м
2
).  Земля, в целом, получает от Солнца менее 0,5·10

−9
 от его 

излучения.  Для измерения солнечной радиации служат пиргелиометры, пиранометры и 

актинометры. Пиргелиометр - прибор для измерения прямой солнечной радиации в виде 

параллельных лучей, падающих от солнечного диска на поверхность, перпендикулярную 

этим лучам, используется для калибровки актинометра и пиранометра. Актинометр - 

прибор для измерения интенсивности прямой солнечной радиации и пиранометр - прибор 

для измерения интенсивности рассеянной солнечной радиации по степени нагрева зачер-

ненной поверхности,  поглощающей радиацию.  

Солнечная постоянная (англ. solar constant) — суммарный поток солнечного излучения, 

проходящий за единицу времени через единичную площадку, ориентированную перпен-

дикулярно потоку, на расстоянии одной астрономической единицы от Солнца вне земной 

атмосферы. Солнечная постоянная зависит только от излучательной способности Солнца 

и его расстояния от Земли. По данным внеатмосферных измерений солнечная постоянная 

составляет 1,366 кВт/м², или 1,958 кал/см²·мин. Световая солнечная постоянная (по воз-

действию света на глаз человека) равна 135000 люксов.  

Солярный климат син. радиационный климат; солнечный климат  (англ. Solar climate) - 

условный климат, рассчитываемый теоретически по поступлению и распределению по 

земному шару солнечной радиации в зависимости только от широты местности и времени 
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года. Солярный климат, в узком смысле, - режим солнечной радиации и эффективного из-

лучения в данном месте. 

Спектрометрия (англ. spectrometry) – аналитические методы измерения характеристик 

света и его источника в зависимости от длины излучения. Спектрофотометрия (spectro-

photometry) -метод, в котором фотометр используется для измерения спектральной ярко-

сти излучения света. 

Статистическая устойчивость (англ. static stability) – в метеорологии- стабильность ат-

мосферы относительно вертикальных перемещений. Если d  dh-температурный гра-

диент в отсутствии облаков (сухоадиабатический градиент), то воздух будет нейтрален 

при d  dh,  стабилен при,  нестабилен при d  dh 
Относительная влажность син. степень насыщения (англ. relative humidity) – отношение 

парциального давления пара воды p к давлению насыщенного пара - равновесному давле-

нию (наибольшее давление пара, возможное при данной температуре T ) p∞(T), определя-

емой в виде отношения 

 

f = p/p∞(T) 

 

 Пар является насыщенным, если  f = 1. Когда  f  > 1, пар пересыщенный, а при f <1 

пар будет ненасыщенным. Величина f зависит от изменений температуры, кривизны по-

верхности конденсации (испарения), влияния электрических зарядов.  

Подвижность (англ. mobility). В физике аэрозолей-скорость частицы на единицу прило-

женной силы (размерность-скорость/сила). 

Суммарная солнечная радиация, син.суммарная радиация; общая радиация  (англ. global 

radiation; total radiation) - вся прямая и рассеянная солнечная радиация, поступающая на 

земную поверхность. Суммарная солнечная радиация характеризуется притоком прихо-

дящей  общая солнечной радиации. При безоблачном небе суммарная солнечная радиация 

имеет максимальное значение около полудня, а в течение года-летом. 

Химический состав аэрозоля (англ. chemical composition of the aerosol )– элементный со-

став, конгломераты различных химических соединений частиц аэрозоля, определяемые 

природой их образования. Отдельные типы аэрозоля характеризуются сходным химсоста-

вом.  Важным показателем элементного состава пылевого и морского аэрозолей является 

фактор обогащения EF, равный  

 

         источникаэрозоль NXNXEF // , 

 

где  и -концентрации, соответственно, изучаемого и нормализующего микроэле-

мента (алюминий Al , кремний Si для пылевых частиц, Na для морских солевых частиц), 

аэрозольного вещества и источника.    

 Водные растворы аэрозоля, образующегося из газовой фазы in situ, в основном со-

держат ионы  SO ,  NO , Cl , OH , H , NH ,  Na ,  K , Mg , Ca . К аэрозольным 

веществам, нерастворимым в воде относятся минеральные частицы (соединения кремния, 

глиноземы, карбонаты и кальциты, окислы железа и марганца),  органические компоненты 

(алифатические и ароматические соединения, белковые вещества), сажа.   

 Химический состав частиц аэрозоля изучается по измерениям фундаментальных 

характеристик вещества образцов аэрозольных проб: элементный состав, оптические по-

стоянные (показатели поглощения и преломления), электропроводность, плотность, вяз-

кость (жидкие аэрозоли). Аэрозольное вещество определяется непосредственно из ди-

станционных измерений оптических характеристик аэрозоля в атмосфере (обратное реше-

ние задачи оптики аэрозоля).  

 X  N

2

4



3
       
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Туманы и облака (англ. fog and cloud) – представляют собой видимую систему взвешан-

ных капель воды или кристаллов льда, находящихся на различных высотах над поверхно-

стью земли. По определению туман расположен вблизи земли; его иногда называют 

наземным облаком. Принципиальной разницы между микрофизическим строением капель 

туманов и облаков нет, однако они существенно различаются по условиям образования, 

вертикальной мощности, площади распространения, времени существования и т.п 

Удаление аэрозолей (англ. removal of aerosols ) – определяет сток,  соответственно, ба-

лансное содержание аэрозоля в воздушной взвеси. Подчиняется тем же закономерностям, 

что и для газов; земная поверхность, в конечном счете, является источником и приёмни-

ком этих веществ. Вместе с тем, удаление аэрозольных частиц более сложно, чем газов, 

зависит от его химического и дисперсного состава. Основным механизмом удаления аэро-

зольных частиц из атмосферы являются осадки. Эффективными  могут быть и такие про-

цессы: турбулентный перенос, осаждение или захват, потеря за счёт конденсации, соуда-

рений частиц, абсорбции микропримесей и т. д.    

Флуориметрия (англ. fluorometry) – аналитические методы спектроскопических измере-

ний света, испускаемого системой, возбуждённой световыми лучами. Для возбуждений 

молекул обычно используют ультрафиолетовые лучи.   

Фотосинтез (англ. photosynthesis) – фотохимический процесс преобразования растениями 

СО2 и H2O в углеводы с выделением О2. Общий вид этой реакции:  

 

n СО2 + n H2O + h  (CH2O)n + nСО2 

 

Явления переноса (англ. transport phenomenon) (теплопроводность, внутреннее трение и 

диффузия) – направленный перенос массы-диффузия (diffusion), количества движения ( ) - 

внутреннее трение ( ) и внутренней энергии-теплопроводность ( ) в текучей среде (газы и 

жидкость). Эти явления действуют в сторону выравнивания содержания вещества, тепла и  

количества движения в различных объёмах воздуха. Подобно молекулам газа перенос ча-

стиц аэрозоля может происходить за счёт либо их собственного термического перемеши-

вания (броуновское движение), либо турбулентного движения воздуха. В атмосфере тур-

булентный перенос частиц намного опережает  броуновский перенос, за исключением 

очень тонких слоёв вблизи поверхностей, например, растительности, построек, земли, 

водных бассейнов (см.  2.3). 

Ядра конденсации (ЯК) (англ. condensation nuclei) – капельножидкие или твердые аэро-

зольные частицы, на которых начинается конденсация водяного пара и образуются капли 

облаков и туманов. Наличие ЯК в атмосфере с радиусами порядка от 0,01 до 1 мкм приво-

дит к тому, что конденсация происходит без существенного перенасыщения, т. е. при зна-

чениях относительной влажности, близких к 100% или менее 100%. 
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