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УДК 551.521

В настоящее прелгя накоплен большой экспериментальный и 
теоретпчсскнГ! материал по радиационным характеристикам атмо
сферы, между тем как современной литературы справочного ха
рактера в этой облает» до снх пор ист, н специалистам различ
ных областей науки и техники приходится пользоваться уста
ревшими источникамн.

Предлагаемая монография восполняет имеющийся пробел. 
В иен содержатся достаточно полные сведения о наиболее важ
ных радиационных характеристиках атмосферы (количественные 
характеристики элементарных актов поглощения и рассеяния; 
сведения о спектральном н угловом распределеанях, а также 
TpexMepitofi пространственной структуре полей коротковолнового 
н длинноволнового излучения; данше о радиацнонпых балансах 
подстилающей поверхности, атмосферы и системы земная по
верхность — атмосфера; информация о поле излучения Земли как 
планеты и др). ,

Монография представляет интерес для широкого круга спе
циалистов и студентов, специализирующихся по лтетеорологии и 
физике атмосферы, а также для лиц. работающих в ряде смеж
ных областей иаукн.

At present there is a great deal of experimental and theore
tical material on the atmospheric radiation. However, till now 
there appeared no adequate reference books on this subject; and 
specialists in different branches of science and engineering have, 
thus, to use manuals which are out of dale.

This publication contains a great body of data on the most 
important features of the atmospheric radiation, such as quantitative 
characteristics of molecular absorption and scattering, information 
about spectral and angular distribution, as well as about three- 
dimensional structure of short-wave and long-wave radiation fields, 
data oil net radiation flux of the earth’s surface, the atmosphere 
and the so-called system of the earth’s surface and atmosphere, 
information about the earth's radiation field, etc.

The monograph will prove of value to specialists in meteoro
logy and physics of the atmosphere, and those engaged in adja
cent fields, as well as to students.
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П Р Е Д И С Л О В И Е

Проблема переноса излучения в атмосфере оказалась за 
последние годы в центре внимания специалистов не только в об
ласти физики атмосферы, но и других научных дисциплин. 
Интерес к этой проблеме а рамках физики атмосферы в значи
тельной мере усилился с возникновением и развитием спутни
ковой метеорологии, особенно в связи с решением обратных 
задач спутниковой метеорологии — задач восстановления вер
тикальных профилей метеорологических элементов (темпера
туры, плотности воздуха, влажности и др.) по данным измере
ний количественных характеристик поля уходящего излучения. 
Большое внимание уделяется сейчас уче’ту неад11абатических 
(в том числе радиационных) факторов погоды и климата в ра
ботах по теории климата и численному моделированию общей 

.циркуляции атмосферы. Возросла актуальность сведений о тюле 
излучения в атмосфере для таких наук, как агробиология, све- 
тофизиология, курортология и др. Характеристики поля излуче
ния Земли как планеты оказались очень важными для решения 
сложных технических проблем, связанных с полетами космиче
ских аппаратов, и для многих других технических приложений.

В 1965 г. была издана «Актинометрия» К. Я. Кондратьева, 
в которой содержался довольно полный обзор по проблеме пе
реноса излучения в атмосфере. Однако эта книга очень быстро 
разошлась и стала недоступной. Настоящая монография спра
вочного характера в известной мере основана на материалах, 
содержащихся в «Актинометрии», вместе с тем она включает 
большое количество новых данных о радиационных характери
стиках атмосферы. Все разделы книги подготовлены специали
стами в соответствующих узких областях. Большинство авто
ров является сотрудниками кафедры физики атмосферы Ленин
градского государственного университета им. А. А. Жданова. 
Привлечение большого числа авторов сильно затруднило реше
ние проблемы однородности и стилевого единства изложения. 
Одиако это позволило решить более важную задачу представ-
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лепия матер|[алов в сжатом, но достаточно полном и современ
ном виде (00 мноп!Х случаях приводятся оригинальные дан
ные) Основное содержание монографии составляют результаты 
измерений и расчетов различных радиационных характеристик 
атмосферы. Текстовая часть имеет целью лишь кратко пояснять 
смысл и указать источники рассматриваемых данных.

Интересы практики требуют разработки радиационной мо
дели атмосферы, подобной известным моделям строения п со
става атмосферы. Поэтому глава I содержит краткое описание 
модели строения и состава атмосферы (значение этих данных 
определяется также ролью их как факторов, обусловливающих 
перенос излучения в атмосфере). Однако сейчас еще рано гово
рить о возможности конструирования радиационной модели ат
мосферы; единственное, что пока можно сделать — это лроана- 
лизировать ситуацию с точки зрения наличия исходных данных 
для построения подобной модели. Настоящая монография мо
жет стать основой такого анализа.

В главе 2 рассмотрены основные оптические характеристики 
поглощения и рассеяния радиации атмосферой, относящиеся 
преимущественно к элементарным актам молекулярного погло
щения или рассеяния на отдельных частицах. В конце главы 
приведена краткая сводка данных, характеризующих индикат
рисы рассеяния в реальной атмосфере.

Обзор данных по спектральной и интегральной прозрачно
сти всей толщи атмосферы составляет содержание главы 3. 
В главе 4 дана подробная характеристика закономерностей 
спектральной и пространственно-временной изменчивости аль
бедо естественных подстилающих поверхностей, облаков и си
стемы земная поверхность — атмосфера.

Главы 5—7 посвящены рассмотрению закономерностей из
менчивости прямой солнечной, рассеянной, отраженной и сум
марной радиации. Б этих главах анализируются данные о спек
тральном и угловом распределениях радиации и приводятся 
сведения о пространственно-временной изменчивости потоков и 
сумм коротковолновой радиации. Значительное внимание уде
лено данным о приходе радиации на наклонные поверхности. 
Кратко обсуждены сведения о лучистом притоке тепла за счет 
коротковолновой радиации.

В главе 8 приведены сведения о различных характеристиках 
теплового излучения атмосферы. Здесь лгожно найти данные 
о спектральном н угловом распределениях теплового излучения, 
вертикальных профилях и географическом распределении не 
тольр потоков теплового излучения, но н баланса длинновол-. 
новой радиации. Как и в главах о коротковолновой радиации, 
рассмотрен вопрос о закономерностях изменчивости потоков 
теплового излучения на наклонные поверхности. В последнем 
параграфе рассматриваемой главы дано описание характери-
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стик мезоструктуры поля теплового излучения Земли как пла
неты.

Глава 9 содержит данные о радиационном балансе подсти
лающей поверхности, атмосферы и системы земная поверх
ность — атмосфера и характеризует как трехмерную простран
ственную структуру поля радиационного баланса, так и его вре
менные вариации. Здесь приведены также сведения о суммар
ном лучистом притоке тепла.

Авторы понимают, что первая попытка создания справочной 
монографии о радиационных характеристиках атмосферы и 
подстилающей поверхности неизбежно несовершенна, и поэтому 
будут признательны за советы и замечания, которые можно 
направлять по адресу: Ленинград, В-53, 2-я линия,, д. 23, Гидро- 
метеоиздат.

Член-корр. АН СССР К. Я. КОНДРАТЬЕВ



^ — интегральная функция поглощеиР1я 
Л, — спектральная функция поглощения 
А — интегральное альбедо 

Лх — спектральное альбедо 
Ас — альбедо систел1Ы Зе!мля—атмосфера 
А CU — ал ьбедо склон а 

— яркость излучения 
В  — радиационный баланс подстилающей поверхности 

Вя — радиационный баланс атмосферы 
5с — радиационный баланс системы Земля—атмосфера 

Век — радиационный баланс склона 
В̂дл — баланс длинноволновой радиации 
Bit — баланс коротковолновой радиации 

с — скорость света
Ср — удельная теплоемкость при постоянном давлении 
О — поток рассеянной радиации на горизонтальную по

верхность
^ск— поток рассеянной радиации на наклонную поверхность 
Dim — спектральный поток рассеянной радиации

— освещенность
£п — поток длинноволнового излучения атмосферы 
Яц — поток излучения подстилающей поверхности 

— поток длинноволнового излучения атмосферы в миро
вое пространство 

Fq — поток эффективного излучения на уровне земной по
верхности

— поток эффективного излучения
— поток уходящего длинноволнового излучения 

f r — поток эффективного излучения горизонтальной поверх
ности

■̂ ск— поток эффективного излучения склона
— поток излучения с длиной волны 

Fg ^  поток нисходящего излучения

УСЛОВНЫЕ ОБОЗНАЧЕНИЯ



fu  —  поток восходящего нзлучепня ■ * - . • 
g —  ускорение силы тяжести ^
Я  — высота подъема 

Ип — высота однородной атмосферы 
/z — постоянная Планка 

— высота Солнда 
У1,|П —  высота облаков -

J  — интенсивность излучения
— интенсивность излучения с длиной волны К 

Jn  — иитенсивность рассеянной радиации
Jc, —  интенсивность противоизлучения атмосферы ~
/ц ^  интенсивность восходящего излучения атмосферы 
/л — интенсивность отраженной радиации 

Лф — интенсивность эффективного излучения атмосферы 
/i ^  интенсивность однократно рассеянного излучения 
/п — интенсивность многократно рассеянного излучения 

Jn — интенсивность многократно рассеянного излучения 
в плоской модели атмосферы 

k — постоянная Больцмана 
Л, — объемный коэффициент поглощения 

k^{m) — массовый коэффициент поглощения 
(и) — молекулярный коэффициент поглощения 

т  —  атмосферная масса
т ' —  атмосферная масса, приведенная к нормальному дав

лению
Я! — комплексный относительный показатель преломления 
N  — индекс мутности 

Л̂ р — индекс рефракции 
Ni —  объемное содержание t-того газа

—  содержание молекул в столбе единичного сечения 
N {H )— функция распределения частиц с высотой

п —  действительная часть показателя преломления 
По —  коэффициент преломления 

Поо —  степень облачности в баллах
Пя — число молекул в единице объема при нормальных ус

ловиях 
Р  — функция пропускания

P i —  прозрачность атмосферы при i-той атмосферной массе 
Р^ — спектральная прозрачность 
Р „  — степень поляризации 

р — давление 
А)Ф — эффективное давление 

Q —  поток суммарной радиации на горизонтальную по
верхность при ясном небе 

Qoa —  поток суммарной радиации на горизонтальную поверх
ность при облачном небе

7



о — поток суммарной радиацли на наклонную поверхность 
д — поглощенная атмосферой коротковолновая радиация 

поглощенная земной поверхностью солнечная ра
диация

— поглощенная системой Земля—атмосфера солнечная 
радиация
универсальная газовая постоянная^ 
поток отраженной коротковолновой радиации 
поток отраженной коротковолновой радиации на на
клонную поверхность 

_  niaccoBoe содержание /-того газа 
rf* — отношение смеси /-того газа

— спектральный коэффициент яркости
г/ — спектральный коэффициент отражения 
S  — поток прямой солнечной радиации на перпендикуляр

ную поверхность
5,щ— поток прямой солнечной радиации в идеальной атмо

сфере
Sp — поток прямой солнечной радиации на горизонтальную 

поверхность
S b — поток прямой солнечной радиации на вертикальную 

поверхность
5си — поток прямой солнечной радиации на наклонную по

верхность
— спектральный поток прямой солнечной радиации 

5о — солнечная постоянная
— солнечная постоянная для горизонтальной поверхности 

So* — солнечная постоянная для данного дня
5^ — спектральная солнечная постоянная 
ол — интенсивность спектральной линии

S — действительная продолжительность солнечного сияния 
So — возможная продолжительность солнечного сияния 
«м ~  продолжительность солнечного сияния за месяц 

Г"* С — температура в “С 
Г* К  — температура в ”К 

Т— фактор мутности 
/ — время

Ua излучение подстилающей поверхности, поглощенное 
атмосферой

^си длинноволновый обмен между склоном и горизонталь
ной поверхностью 

U — содержание поглощающего вещества на пути луча 
 ̂ содержание ослабляющей компоненты (см или

Иэф — эффективная масса поглощающего вещества
содержание водяного пара в столбе атмосферы еди- 
НИЧ1ЮГ0 сечения ^  ̂ .



содержание водяного пара в слое от поверхности зем
ли до облака 

x (y )— индикатриса рассеяшш 
Z —  вертикальная координата
а — угол наклона поверхностей относительно горизонталь

ной поверхности
—  объемный коэффициент рассеяния 

“ ч {^ )  —  массовый коэффициент рассеяния 
®v(m) —  молекулярный коэффициент рассеяния 

Pv (̂ 0̂ — массовый коэффициент ослабления
Y — угол рассеяния

— полуширина спектральной линии 
Ар —  разность давлений

АНгО — поглощенная водяным паром коротковолновая радиа
ция

ASaap — ослабление солнечной радиации аэрозолем 
А5н,о — ослабление солнечной радиации водяным паром

6 — излучательная способность 
6р — излучательная способность горизонтальной поверхно

сти
бек — излучательная способность вертикальной поверхности 
Й0— склонение Солнца 
е© —  угол захода Солнца за горизонт 

''1ч { ^)  — массовый коэффициент излучения 
(̂ 0— зенитное расстояние Солнца 
и — мнимая часть показателя преломления 
X — длина волны 
|1 — молекулярный вес 

Ио(у) — коэффициент рассеяния в данном направлении 
V— волновое число 
р — плотность газа, воздуха 

рс —  плотность снега 
а — постоянная Стефана— Больцмана 
т — оптическая толщина атмосферы 
Ф — широта места 
Tjj — азимутальный угол 

азимут Солнца 
(О — телесный угол 
Q —  часовой угол Солнца



Г Л А В А  1 
СТРОЕНИЕ И СОСТАВ АТМ О СФЕРЫ

§ I. ОБЩАЯ ТЕРМИНОЛОГИЯ

По установившейся в настоящее время терминологии, атмо
сфера подразделяется на области по конкретным признакам. 
Так, если в качестве основного признака взят молекулярный 
вес, то атмосфера делится на гомосферу с постоянным молеку
лярным весом и гетеросферу, где молекулярный вес уменьша
ется с высотой; если основным признаком служит концентра
ция заряженных частиц, то выделяется особая область —  ионо
сфера; при изучении процессов диссипации газов из атмосферы 
выделяют область диссипации, называемую экзосферой. При 
рассмотрении теплового режима, радиационных и динамических 
процессов атмосфера делится на области по температурному 
признаку. Самая нижпяя область (область конвективного рав
новесия) носит название тропосферы. В ней с ростом высоты 
температура падает со средним градиентом б град/км. Выше 
тропосферы расположена стратосфера,, в которой температура 
растет с высотой вследствие поглощения солнечной радиации 
озоном. Отделяет тропосферу от стратосферы тропопауза, ко
торая представляет собой сравнительно. небольшую область 
изотермии с вертикальными размерами, зависяШ1гл»ц от кон
кретных условии. Средняя высота тропопаузы в полярных ши
ротах составляет 10— 12 км, а в экваториальных— 15— 17 км. 
Верхней границей стратосферы служит стратопауза, располо
женная в среднем на высоте 50 км. Выше страто'паузы темпе
ратура опять убывает с высотой до 80 км, и соответствующая 
область называется мезосферой. Убывание температуры' с вы
сотой прекращается в слое мезопаузы (80—90 км), выше рас
положена обширная область с положительным температурным 
градиентом — термосфера. На высотах 250-300 км рост тем
пературы прекращается п наступает нзотермия.
10



Под структурой aTiMocфepы обычно понимают вертикальные 
распределения температуры 7, давления р и плотности воз
духа р. Этп три параметра связаны между собой двумя урав
нениями — газового состояния н гидростатики:

(1-1)

( 1.2)

В  эти уравнения, кроме Г, р, р, входят еще два параметра, за
висящие от высоты, — мow^eкyляpнын вес и ускорение силы 
тяжести. Одиако экспериментально установлено, что до высоты 
около 100 км молекулярный вес остается постоянным и только 
на больших высотах начинает уменьщаться. Поскольку в на
стоящей книге будут рассматриваться свойства атмосферы 
только ниже J00 км, то во всех случаях f̂Oжeт быть использо
вано постоянное значение молекулярного веса, равное 28,964. 
Зависимость ускорения силы тяжести от высоты можно пред
ставить приближенной формулой

+ ■ (1-3)

где d — радиус Земли. Отсюда видно, что до высоты 100 км 
можно практически пользоваться постоянным значением уско
рения силы тяжести.

Таким образом, для описания структ^фы атмосферы необхо
димо иметь или еще одно (третье) уравнение, связывающее те 
же самые параметры, или экспериментально полученное верти
кальное распределение одного из трех параметров Г, /?, р.. Тре
тьим уравнением может быть уравнение энергип, однако оно 
обычно включает в себя новые неизвестные и поэтому требует 
еще большего числа уравнений. Получающаяся таким образом 
математическая задача не может быть в настоящее время ре
шена достаточно удовлетворительно. Поэтому для описания 
структуры атмосферы используются модели, в которых один из 
трех параметров Г, р, р задается на основании экспернменталь- 
пых данных, а остальные два находятся с помощью уравнений 
{1.1) и (1.2). Такая средняя для всего земного шара модель, пред
ставляющая собой стандартную атмосферу США-1962 [2" ,̂ при
ведена в табл. 1.1. Помимо температуры, давления и плотности, 
в таблице представлены также и другие молекулярные харак
теристики атмосферного газа. Конкретные вертикальные рас
пределения атмосферных параметров могут значительно отли
чаться от их. стандартных значений, Этп отклонения имеют 
как регулярный, так и флуктуационный характер. Большой

•И

§ 2. СТРУКТУРА АТМОСФЕРЫ



Стандартная атмосфера СШЛ-19бг [27] ТаОлнца 1.1

Лаплекие, мб

О
4
8

12
16
20
24
28
32
36
40
44
48
52
56
60
64
68
72
76
80
90

288,150
262,166
236,215
216.650
216.650
216.650 
220,560 
224,527 
228,490 
239,282 
250,350 
261,403
270.650
269.650 
263,628 
255,772 
243,202 
227,529 
211,876 
196,24
180.65
180.65

1.013(3) 
6,166(2) 
3,565(2) 
1,940(2) 
1,035(2) 
5,529(1) 
2,972(1) 
1,6160) 
8,891(0) 
4,985(0) 
2,871(0) 
1,695(0) 
1,023(0) 
6,223(-1) 
3,766(—1) 
2,246(—1) 
1,315(—1) 
7,445(—2) 
4,050(—2) 
2,405(—2) 
1,037(—2) 
1,644(~3)

Плолюсть, 
кг/и»

Чостотв
столкиоясыиЛ,

сск.” ^

1.225Г0) 
8,194^) 
5,258?—П
3 119М ) 1,6б5(-1) 
8,891(-2) 
4.69-К—2) 
2,508(-2) 
1,356(—2) 
7,258(-3) 
3,996(—3) 
2,259(-3) 
1.317(-3) 
8,010( ^ )  
4,976(—4) 
3,659(-4) 
1,884(—4) 
1,140-4) 
6,659(-5) 
3,736(^5) 
1,999(-^) 
3,170(-б)

Д л и н а  свобод* 
иого пробега, 

м

6,919(9)
4,414(9)
2,688(9)
1,528(9)
8,153(8)
4,355(8)
2.320(8)
1.250(8)
6,818(7)
3.736(7)
2,104(7)
1,215(7)
7,208(6)
4,385(6)
2,689(6)
1,628(6)
9,775(5)
5,721(5)
3,225(5)
1.74lf5)
8,910(4)
1,418(4)

6.633(—8) 
9,917(^8) 
1.545(-7) 
2,605 (—7) 
4,881 (—7) 
9,139(—7) 
1.73К—6) 
3,240(—6) 
5,994(—6) 
1,120{~ 5) 
2,034(—5) 
3,597(--5) 
6,171(—5) 
1,014(—4) 
1,633(—4) 
2,б56(-4) 
4,313(—1) 
7,122(~4) 
1.22(-3} 
2,175(-3) 
4,0б5(—3) 
2.563(~2)

28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964
28.964

340,294
324.589
308,105
295.069
295.069
295.069 
297.720
300.386 
303,025 
310,099 
317,189 
324,116
329.799 
327,911 
325,492 
320,606 
312,628
302.387
291.800 
280.83
269.44
269.44

п р II м еч а III, о. Цифра о скобках означает показатель степени числа 10.

Коэффициент 
онзкосг», 

кгм**! -сек.—*

1,789(—5) 
1,661?-5) 
1,527(-5) 
1,422(-5) 
1,422(—5) 
1,422(—5) 
1,443?—5) 
1,465?—5) 
1,486(—5) 
1,543(—5) 
1,601?—5) 
1,657(—5) 
1,704(-5) 
1,688(~5) 
1,669(—5) 
1,629(-5) 
1,564(—5) 
1.481(-5) 
1,395(— 5̂) 
1,307(~5) 
1,216(~5) 
1,216(-5)

Ккиемвти- 
меская 

ьпэкость, 
Х1**сск —I

1,461(—5) 
2.028(—5) 
2.904?-^) 
4,557(—5) 
8,540(—5) 
1,599?—4) 
3,074?—4) 
5,841(-4) 
1,09б(—3) 
2,126(^ ) 
4,007(—3) 
7,337(—3) 
1,294(—2) 
2,674(—2) 
3,353(—2) 
5,324(-2) 
8,302(—2) 
1,299(—1) 
2,095(-1) 
3,499(-1) 
б,085(-1) 
3,837(0)

6.053(—6) 
5.559(—6) 
5,052(—6) 
4,662(_б) 
4,662(—6) 
4,662(—6) 
4,740(-6) 
4,820(-6) 
4,899(-6) 
5,113(—6) 
5,330(—6) 
5,544(-6) 
5,721(-6) 
5,6б2(—6) 
5,587(—6) 
5,435(—6) 
5.190(—6) 
4,886(—6) 
4,565(—6) 
4,247(-6) 
3,925(-6) 
3.925(_б)

Таблиип 1.2
Модели атмосферы для различных широт и сезонов [271 (приложение к стандартной атмосфере США-1962)

16" с. ш.

г “К р мб

30“ с. ш.

Т р Мб

январь

Г “К р мб

45® с. ш.

р мб

январь

Т "К р мО

О
2
4
6
8

10
12
14
16
18
20
22
24
26
28
30
32
34
36
38
40

299.65 
287,68
276.98
263.63
250.29 
236,96
223.64
210.32 
197,02 
198,78 
206,71
214.64 
219,23 
223,58 
227,94
232.29 
236,63
240.98
245.32
249.66
253.99

Ж6,33(2)
4,92(2)
3,78(2)
2 ,86(2 )
2.13(2)
1,56(2)
1,12(2^
7,89(1
5.65(1)
4,09(1)
3,00(1)
2,21(1)
1,64(П
1 , 22( 1)
9.15(0)
6,90(0)
5,23(0)
3,98(0)
3,05(0)

301.15 
288,17 
277,19 
266,23 
252,30 
238,35 
224,42 
210,50
203.15 
207,38 
211,75 
215.94 
219,90
223.87 
227,83 
231,79 
235.74 
240,40
245.15
249.88 
254,62

1,01(3)
8,05(2)
6,33(2)
4,93(2)
3,80(2)
2,87(2)
2,14(2)
1.57(2)
1, 12( 2 )
8,08(П
5,85(1)
4.26(1)
3.12П)
2,30(1)
1.70(1)
1.27(П
9,51(0)
7.16(0)
5.42(0)
4.13(0)
3.16(0)

287.15
281.16 
268,20 
255,24 
242,29 
229,34
216.40 
211,68 
205.91
203.15 
207,93
212.89
216.90
220.87 
224,83 
228,79 
232,74
237.40
242.15
246.88 
251.62

1,02(3)
8,04(2)
6,27(2)
4.84(2)
3.69(2)
2.76(2)2,63(2)
1.48(2)
1,07(2)
7,65(1)
5,50(1)
3,98(1)
2.91(1)
2,13(1)
1.57(1)
1.17(1)
8.72(0)
6,54(0)
4,94(0)
3.75(0)
2 ,86(0)

294.15
285.15
273.17 
261,19 
2-й, 22 
235,25 
222,30
215.65
215.65 
216,79
219.17 
221,56 
223,94 
226,32 
229,49
233.65 
237,81 
242.70 
247,64 
252,59 
257,53

1,01(3)
8,02(2)
6.28(2)
4.87(2)
3,72(2)
2,81(2)
2.09(2)
1.53(2)
1,11(2)
8 , 12( 1)
5,95(1)
4,37(1)
3.22(1)
2,39(1)
1.77(1)
1.32(1)
9,92(0)
7,49(0)
5,68(0)
4,34(0)
3,33(0)

272.15
265.15
255.67 
243,69 
231,71 
219,75 
218.66
217.67
216.67
215.68
215.15
215.15
215.15
215.15 
215.85 
217.44 
219,02 
224,79 
230,92 
237,05 
243.18

1,02(3)
7,90(2)
6,08(2)
4.63(2)
3.47(2)
2,57(2)
1,88(2)
1,38(2)
1,01( 2)
7.36(1)
5,37(1)
3.91(1)
2 , 86( 1)
2,08(1)
1,52(1)
1, 11( 1)
8,16(0)
6, 02(0)
4,47(0)
3,35(0)
2,53(0)
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Высота, км

60’ с. UI.

Г  »К р мб

янпарь

Г '•к: р М5

60® С. ш.

теплая зима

Г »К р Мб

хололнвя экма

Т ” К р м б

48
50
52
54
56
58
60
62
64
66
68
70
72
74
76
78
80
82
84
86
88
90

276.82
277.15
277.15 
275,92 
271,99 
268,05 
262,73 
253,49 
244,26 
235,04
225.83 
216,61 
207,41 
198,21 
189,02
179.83
171.15
171.15
171.15
171.15
171.15
171.15

1,26(0) 
9,87(—1) 
Г.74(—П 
6,07f-l{ 
4,75(-1) 
3,70(—1) 
2,88(--1) 
2,22(—1) 
1,69(—П
9,57-2)
7,07(—2) 
5,16f-^2) 
3,71?~2) 
2,63?—  ̂
1,83 
1,25 
8,4б{—3) 
5,73(*^) 
3,ВВ(—3) 
2,63(-3) 
1,78(-^)

254,40
259,33
260.15
260.15 
257,30 
253,76 
250,89 
249,91 
248,93
247.95 
246,97 
245.69
242.95 
240,21 
237,47 
234,73 
232,00 
229,27 
226,53 
223,80 
221,08 
218,35

7,43{-1) 
5,72{-1) 
4,4Н-1) 
3,41(~1) 
2,63(-1) 
2,02(- 1) 
1.55{-1) 
1.18(-1) 
9,05(—2) 
6,9(-2) 
5,27(-2) 
4,02(-2) 
3,05(—2) 
2,32(—2) 
1.75(-2) 
1,32(-2) 
9,91(-3) 
7,42(-3) 
5,54(-3) 
4,12(—3) 
3,05(-3) 
2,26(—3)

262,40
267,33
268.15
268.15 
264,20 
259,28 
254,36 
249,45
244.54
239.64 
234,73 
229,83 
225,51 
224.53
223.55 
222,57 
221,60 
220,62
219.64 
218,67 
217,69 
216,72

9,47f-l) 
7,34?-1) 
5,71 - И  
4,44?—1) 
3,45(—1) 
2,67(—1) 
2,06<-1) 
1.58?-1) 
1,20<-1) 
9,10(-2) 
6,86(—2) 
5,14(-2) 
3.83(—2) 
2,85(—2) 
2,11(—2) 
1,57(—2) 
1,16(—2) 
8,58(—3) 
6,33(—3) 
4,67(-3) 
3,44f-3)
2,54М )

249,71
255.23
256.15
256.15 
252,04
246.92 
243,67 
245,63 
247,59 
249,56 
251,52 
253,48 
254,58 
250,66 
246,75 
242,84
238.93 
235,03 
231,13
227.23 
223,33 
219,43

5.97(- 
4,57(— 
3,52(— 
2,70(— 
2,08(~ 
1,59(— 
1 ,2 Ц -1 )  
9.16(-2) 
6,98(--2) 
5,33(—2) 
4,0В(—2) 
3,13Г-2) 
2,40(-2) 
1,85(-2) 
1,41(-2) 
1.07(-2) 
8.14(-3) 
6,14(-3) 
4,61f-3) 
3,45(—3) 
2,57-3) 
1,90(-3)

73“ c. Ш. 75« с. ш.

Высота, хм июль январь тсллвя знма холодная знма

T p мб Г "К р мб Г Ж р мб Г “К р а6

0 278,15 1,01(3) 249,15 1,01(3) 249,15 1,01(3) 249,15 1,01(3)
2 272,94 7,90(2) 250,88 7,72(2) 250,88 7,72(2) 250,88 7,72(2)
4 261,86 6,12(2) 239,87 5,84(2) 239,87 5,84(2) 239,87 5,84(2)

- г  ;: 6 248,85 4,69(2) 228,86 4,36(2) 228,86 4,36(2) 228,86 4,36(2)

8 235,85 3,53(2) 217,86 3,21(2) 217,86 3.21(2) 217,86 3,21(2)

10 226,66 2,63(2) 214,40 2,34(2) 219,37 2.35(2) 212,89 2,34(2)
-1
• se 12 228,65 1,95(2) 213,25 1,70(2) 222,15 1,72(2) 209,89 1,69(2)

1 230,15 1,25(2) 211,65 1,23(2) 222,15 1,27(2) 206,90 1,22(2)

Ii 230,15 9,27(1) 210,05 8,93(1) 222,15 9.37(1) 203,95 [8 ,80(1)

> 18 230,15 6,96(1) 208,46 6,45(1) 222,64 6,87(1) 201,36 6,26(1)

- J \ 20 230,15 5,13(1) 207,65 4,65(1) 223.61 5,06(1) 200,16 4,46(1)

22 230,15 3,82(1) 207,65 3,35(1) 224,61 3,74(1) 198,97 3,17(1)

24 231,90 2.85(1) 207,65 2.41(1) 225.63 2,76(7) 197,77 2,25(1)

26 234,29 2,13(1) 207,65 1,74(1) 227,58 2,05(1) 197,15 1.59(1)

28 236,67 1,59(1) 207,65 1.25(1) 230,56 1,52(1) 197,15 1,13(1)

30 239,05 1,20(1) 207,65 9,05(0) 233.54 1.14(1) 197,15 8,01(0)

кэ

пLi

П р и м сч а 11II е. Цифра в скобках означает показатель степени числа 10..



,кглеппчептальпып материал, накопленный в настоящее время, 
L boS Г с  полпоП опрелелсиностью установить основные зако- 
нГер’шак регулярных шпротных п сезонных изменении струк- 
турных параметров атмосферы в слое 0—90 км. Эти закоио- 
Дпости отражены в моделях атмосферы для различных 
шпрот н сезонов, построенных в качестве приложения к стан
дартной атмосфере США* 1962 [27] (табл. 1.2).

§ 3. га зо вы й  состав а т м о с ф еры  ,

3.1. Единицы измерения содержания газов ^
I

Для обозпаченпя количества определенного газа, содержа
щегося в воздухе, употребляются различные единицы измере
ния, выбор которых зависит от эксперпмептальной методики 
исследования п от традицт^ сложившихся при изучении того 
или иного газа. Основные единицы измерения содержания газов 
и их определения собраны в табл. 1.3.'

Помимо перечисленных в табл. 1.3 характеристик, необхо
димо указать па часто используемое выражение общего содер
жания молекул в виде толщины слоя молекул при определен
ных условиях (например, при нормальных температуре и давле
нии или при условии перехода всех молекул в жидкую фазу). 
Для плотности газа в этом случае употребляется единица 
см/км, представляющая собой количество приведенного к нор
мальным услов1гям газа в вертикальном столбе атмосферы се
чением I см^ высотой 1 км.

Для озо1га, по отношению к которому эта единица нанболее 
часто употребляется, переход от см/кл[ к мкг/м® осуществляется 
по формуле: 1 см/км=2,14* 10̂  мкг/м^

3.2. Общие сведения о составе приземного воздуха ^
Основные сведения о составе сухого приземного воздуха  ̂

представлены в табл. 1.4. j
Из таблицы видно, что на 99% сухая атмосфера состоит из 

кислорода и азота. Однако непосредственная роль этих газов 
в формировании радиационного и теплового режима атмосферы 
для высот  ̂ меньших 70 км, сравнительно невелика и заключа
ется главным образом в создании среды с определенными зна
чениями давления, плотности, теплоемкости и т. д. Это обус-’ 
ловлено малой оптической активностью этих газов в близкой 
ультрафиолетовой, видимой и инфракрасной частях спектра и 
незначительной пространственно-временной изменчивостью. 
Маибольшую важность при изучении радиационного и тепло
вого режима имеет пространственно-временное распределение 
водяного пара, углекислого газа и озона.
18
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Таблица 1.4
Нормальный состав сухого атмосферного воздуха на уровне моря [27]

Газ Содержание к пропсптах 
объема Примечание

№Оа
Аг
СО2
Ne*
Не
Кг
Хе
На

СН.1

N20
Оз
SO 2
N02
12

78,084
20,948
0,934
0,003
0,0018
0.00052
0,00011
0,000087
0,00005
0,0002

0,000025 
летом от О до 0,000007 
зимой от О до 0,000002 

от О до 0,0001 
от О до 0,000002 
от О до 0,000001

Диссоциирует в термосфере 

Меняется во времени и пространстве

Исчезает в химических реакциях 
в термосфере 

Диссоциирует в верхней мезосфере, 
значительно меняется в простран- 
стие 

Диссоциирует
Сильно изменчив. Образуется и ис

чезает а стратосфере и мезосфере 
Сильно пзменчнв 
То же

3.3. Водяной пар

а) Х а р а к т е р и с т и к и  в л а ж н о с т и .  Возможность пе
рехода водяного пара в жидкое состояние в естественных усло
виях выделяет его среди всех остальных газов. Поэтому для 
определения содержания водяного пара в воздухе, кроме пере
численных в табл. 13 характеристик, вводятся другие; 1) упру
гость водяного пара е, представляющая собой парциальное дав
ление, 2) упругость насыщения Е  (максимальное значение 
упругости е при данной температуре), 3) относительная влаж
ность / (отношение действительной упругости пара е к упруго
сти насыщения Е  при данной температуре, выраженное в про
центах). Эти характеристики вместе с температурой точки росы 
(температура, при которой содержащийся в воздухе пар при 
постоянном парциальном и полном давлении становится насы
щенным) приводятся в психрометрических таблицах.

Для оптических исследований п расчетов необходимо знать 
не только локальные характеристики влажности, но и полное 
содержание водяного пара на пути л}^а

L I
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Величина ш, имеющая размерность г/см-, численно равна 
давпенмю, производп̂ мому слое.м воды толщшюп w см. Поэтому 
ГкаГстве единицы измерения содержания водяного пара на 
ПУТИ луча используется сантиметр слоя осажденнон воды.

Участие водяного пара практически во всех процессах, про
исходящих в тропосфере, и его сильная изменчивость (объемное 
содержание может меняться от значении, близких нулю, до
3__определили большой интерес, проявляемый с давних
времен к 11зучению особенностей его распределения. Однако во
прос о пространственно-временном распределении влагосодер- 
жаиия в значительной степени остается открытым. Имеющиеся 
экспериментальные данные предлагаются ниже.

б) В л а ж н о с т ь  у поверх ност и  З е м л и .  Влажность 
воздуха в значительной степени определяется его температурой, 
Поле влажности у поверхности земли подобно полю темпера
туры. Однако в связи с громадным влиянием ряда других фак
торов— притока влаги за счет испарения, конвективного пере- 
лгсшивания в атмосфере, процессов облакообразования н т. д.— 
наблюдаются и значительные различия в полях температуры 
и влажности.

Приземная влажность относится к числу параметров, регу
лярно измеряемых сетью метеостаншн*!. На основе многолетних 
наблюдети'! составляются карты и таблицы влажности воздуха 
у поверхности земли (например, [13]). Однако в каждолг отдель
ном случае реальные значения влажности могут значительно 
отличаться от осредиенных климатологических величин.

в) В е р т и к а л ь н ы й  профиль  в л а ж н о с т и .  Несмотря 
на многолетние исследования вертикального профиля влажно
сти с помощью метеорологических радиозондов, данных даже 
для сравнительно небольших высот весьма мало., Приблизи
тельную оценку влажности на различных высотах можно про
извести, используя полученные на основе многолетних наблго- 
денни [7] эмпирические формулы Ганна

(1.4)
ИЛИ Хргиаиа

г =  (1.5)
таг е — упругость подямого пара; г — удельная влажность; А и 

постоянные, зависящие от атмосферных условий (средние 
годовые значения Л=0,0845 km~i и 5 = 0,0161 км"2).

в эти формулы, изменяются в зависи- 
мостн от географического положения пункта наблюдений, се
зона ]| метеорологических условий.

профиль влажности изучен еще мень- 
•cnt'imfv поверхности земли. В  качестве ориентировочных

‘ влажности верхней тропосферы используются



обычно величины, измеренные группой английских исследовате
лей [16, 36]. Помимо срединх профилей влажности, представ
ленных на рис. 1.1, в работах [28, 36] получен также ряд важ
ных, хотя и полукачественных, выводов о закономерностях 
изменения влажности в верхней тропосфере.

1. Влажность в верхней тропосфере имеет достаточно четко 
выраженный сезонный ход; зимой воздух на больших высотах 
в тропосфере несколько суше, чем летом. Амплитуда сезонных 
колебаний влажности в тропосфере уменьшается с высотой. 
В самых нижних слоях стратосферы наблюдается обратный се
зонный ход влажности,

2. На влажность на 
всех высотах, вплоть до 
тропопаузы, существен
ное влияние оказывают 
метеорологические усло
вия и предыстория воз
душных масс. Так, в цик
лонах влажность несколь
ко ннже, а п антицикло
нах—  выше, чем средняя 
влажность на фнксиро- 
ванноГ! высоте. Теплый 
морской воздз'х вблизи 
тропопаузы оказывается 
более влажным, чем хо
лоди ый континентальный 
воздух.

Шпротный ход влажности’ на различных высотах в тропо
сфере представлен на рис. 1.2 по результатам работы [22].

600

Тропопауза

-70 -60 -50  ̂Te»nspom^pa гурини инея ^
OfiO! о т  0.Ю0

Отношение снеси
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12

/  / Ю

(  / : в
/ : S

/. :
4

-кО'С ■ 
1 1 1 1 t 1 1~

2

{ООг/пг

Рис. 1.1. СредннГ! профиль влажности 
в вер.хиеи тропосфере и нижней страто

сфере [36].

70 60 '50 ^0 30 20 Ю О -Ю -20 -30 -40 -50 -60 -70
Р ис. 1.2. Щнротное'распределение температуры точки инея в стратосфере [22].

t
I

В табл.| 1.5, Kotopafl так же, как и табл. 1.2, является прило
жением, к стандартной атмосфере США-1962, дано стандарт- 
1юе распределение температуры, относительной влажности и

2а



Таблица  1.5 
Характеристики влажности стандартной атмосферы [27]

Г “К 'нирт

15* С. ш.
0
1 
2
2,25
2,5
4
6
8

10

299.65
293.65 
287,6.5 
286,15 
286,95 
276,20 
263,50 
250,10 
236,70

302,588
295,893
289,336
287.717 
287,743 
277,363 
263,709 
250,172
236.717

г ’К

яппарь

внрг

январь

Относительная
ВЛАЖНОСТЬ,

75
75
73
75
35
35
35
30
20

Относительная 
влажность, я

январь июль

80 80
70 65
50 60
45 60
35 50
30 40
30 40
30 30

77 75
70 65
65 55
55 45
50 40
45 30
35 30
30 30

80 75
70 70
70 70
65 65
60
60 60

55
50 50
40 40

0
1 
2
3
4 
6 
8

10

0
1 2
3
4 
6 
8

10

0
1 
2
3
3,5
4
5
6 
8

10

287.15
284.15
281.15 
274,6.5
268.15
255.15
242.15
229.15

272.15
268.65
265.15
261.65
255.65
243.65
231.65
219.65

257.15
259.15
255.95
252.75
251.15
247.75
240.95
234.15 
220,55

301.15 
293,6.5
288.15 
282,65
277.15
266.15
252.15
238.15

294.15 
289,65
285.15
279.15
273.15
261.15
248.15
235.15

287.15 
281,75 
276,35 
270,95 
268,25 
265,55
260.15
253.15
239.15
225.15

24

30“ с. ш.
288.519
285,244
281,862
275,098
268,389
255,239
242,185
229,162

45® с. ш.
272,594
268,998
265,427
261,850
255,774
243,698
231,664
219,654

60® с. ш.
257,285
259,311
256,089
252,861
251,245
247,824
234,170
220,550

304,583
295,580
289,536
283,716
277.823
266,445
252,266
238,179

296,216
291,142
286,192
279.777
273,552
261,299
248,211
235,172

288,449
282,685
277,062
271,447
265,889
260,376
253,277
239,185
225,155



опртуальной температуры в тропосфере на различных широтах 
и в различные сезоны.

При измерениях влажности в стратосфере исследователи 
сталкиваются с целым рядом специфических трудностей. До сих 
пор нет единого мнения о вертикальном профиле содержания 
водяного пара в атмосфере выше 15 км. Экспериментальные 
данные, весьма многочисленные до высоты 30 км, крайне про
тиворечивы, Поэтому при различного рода расчетах и исследо
ваниях обычно принимают два крайних случая:

1) отношение смеси водяного пара в стратосфере постоянно 
и равно (2'Ь4) -10"® г/г. Эта модель основана главным образом 
на результатах работ [32, 29, 31];

2) отношение смеси достигает минимума на высоте 14—  
15 км н при дальнейшем увеличенш! высоты вновь возрастает. 
Создаио несколько моделей распределения влажности такого 
типа, основывающихся на разных экспериментальных данных 
П9, 33]; наиболее распространенной из них является модель 
Гутника [26].

С. Рорбо [33], проводивший исследования влажности на вы
сотах до 40 км, предложил эмпирическую формулу, которая, по 
его лшению, надежно описывает профиль влажности на высотах 
от 15 до 40 км:

г = - ^ .  (1.6)

Влажность па высотах более 40 км практически не исс*аедова- 
лась. Предполагается, что в области высот 40—70 км она изме
няется следующим образом:

1) «сухая» стратосфера — влажность, постоянная на высо
тах 15—40 км, сохраняется и в области 40—70 км;

2) «влажная» стратосфера — рост влажности прекращается 
на высоте 40—45 км; далее на высотах 45— 50 км величина 
влажности стабилизируется, а еще выше уменьшается, дости
гая на высоте 70 км тех же значений, что и в «сухой» модели.

Выше 70 км происходит быстрое уменьшение влажности 
вследствие фотодиссощхации водяного пара.

О географических и сезонных колебаниях влажности в стра
тосфере экспериментальных данных практически нет. Можно 
привести только график сезонного хода отношения смеси на вы
сотах выше 13,7 км, построенный по результатам работы [20] 
в предпололсении постоянного с высотой отношения смеси 
в стратосфере. Этот график представлен на рис. 1.3.

г) С о д е р ж а н и е  в о д я н о г о  п а р а  в т о л щ е  а т м о 
сферы.  При оптических исследованиях необходимо знать пол
ное содержание водяного пара на пути луча. В  частности, во 
многих случаях бывает необходимо знать полное содержание 
водяного пара в вертикальном столбе атмосферы (иногда эту
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... . называют влагосодержаппем атмосферы, при этом
?iti •ртгя в виду влага только в виде пара). Содержание водяного 
п а о Г в  т о  1 Ш С  атмосферы обычно указывается для вертпкаль- 
, ш ? о  с т о л б а  атмосферы. При этом предполагается что его легко 
"ш кио пересчитать и на любые наклонные трассы. Это не сов- 
сеСп^атпьио. так как атмосфера практически никогда не бы-
вает горизонтально одиороднон.

Маиболсв суш.сствсниыи вклзд во влзгосодсржаниб всрти- 
катьпого столба атмосферы вносят самые ннжипе слои воздуха. 
Вкпад слоя выше 12— 15 км ннчтожио мал» и вся неопределен
ность вопроса с распределении влажности в стратосфере пе

/0'®г/г
5 
«

3 

2

1
••

/ // /// /V V VI V// V/// /X X X/ X// / II ш 
1963 196^

Рис. 1.3. Сезоянин ход отношения смссн водяного пара в атмосфере 
выше 13 км [20J.

имеет в данном случае никакого значения. Вертикальное влаго- 
содержание просто и достаточно точно может быть определено 
по данным аэрологического зондирования. Среднее значенне 
вертикального влагосодержання в умеренных широтах 1,6— 
1,7 см слоя осажденной воды, однако величина эта сильно ме
няется от места к шесту и ото дня ко.дню [13].

Неоднократно предпринимались попытки связать . влагосо- 
дсржание толщи атмосферы с абсолютной влажностью (или 
другими характеристиками влажности) у поверхности земли. 
В работе [1] показано, что такая связь может быть установлена 
только для устойчивых воздушных масс в условиях спабораз* 
витых конвективных движений в атмосфере. В остальных слу
чаях установить какую-либо единообразную зависимость не 
представляется возможным.

д) Теорет иче ские  п р е д с т а в л е н и я  о в о д я н о м  
паре. Пространственное распределение водяного пара в тро
посфере определяется в основном расположением и интенсив
ностью источников (испарение) и стоков (конденсация), а так
же процессами механического переноса. Поскольку интенснв- 
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ность источников и стоков зависит от температуры, а на 
распределение температуры влияет распределение влажности и 
фазовые лревращеиия воды, то поля температуры, ветра и 
влажности в тропосфере оказываются взаимосвязанными. 
Вследствие этого теоретическая задача о распределении влаж
ности в тропосфере является частью более общей задачи про
гноза погоды с помощью гидродинамических уравнений. Харак
теристическое время пребывания водяного пара в тропосфере 
равно примерно 10 суткам, хотя может п существенно отли
чаться от этого значения в зависимости от климатических ус
ловий.

В стратосфере и мезосфере распределение водяного пара кон
тролируется процессами переноса через тропопаузу и фото- 
дпссоциациеи, пaчlн^aющeнcя па высотах 65—75 км. Возможно, 
что существует также источник водяного пара в стратосфере 
(таким источником может быть испарение занесенных в страто
сферу воды и льда). Фотоднссоциация водяного пара возможна 
начиная с длин волн короче 2400 А, однако вплоть до 1850 А 
атмосферный НгО остается практически прозрачным. Полный 
коэффициент фотодиссоцпации npir нулевой оптической толще 
равен (НгО) = 1,5 • 10“ ® сек~*. Примерно одна треть этой ве
личины обусловлена линией La.. Скорость образования НгО 
в мезосфере по реакциям ОН + ОН-^НгО-Ь О и ОН+НОг-»- 
-^НгО + Ог меньше скорости фотодиссоциации, вследствие чего 
фотохимическое равновесие для водяного пара не осуществля
ется, ii в мезосфере возникает постоянно действующий сток. 
Расчеты вертикального распределения водяного пара выше 
уровня начала диссоциащш с учетом процессов вертикальной 
турбулентной диффузии и фотодиссоциации выполнены в ра
боте [31], где получена приближенная формула для профиля 
удельной влажности выше 70 км

г (2) = г ( 2Го)ехр
и  \/ т  ' к
----- — о--------- (1.7)

Здесь — высота однородной атмосферы; k —  коэффици
ент турбулентной диффузии; / „  —  коэффициент фотодпссоциа- 
ции НгО при нулевой оптической толще, равный 1,5 • 10-Sc€k.-i, 
го — уровень начала диссоциации (примерно 70 км).

Влияние водяного пара на структуру стратосферы и мезо
сферы еще окончательно не выяснено, поскольку не выяснено 
точно, каково его содержание в этих областях. Однако даже 
в случае «сухой» стратосферы роль водяного пара может быть 
велика, так как он может оказывать влияние на содержание 
озона, определяющего тепловой режим стратосферы и мезо-
Сф0ры [UjoOJ.
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3,4. Озон

а О с н о в н ые  э к с п е р и м е н т а л ь н ы е  р е з у л ь т а т ы .  
Озои-папболее подробно изученный переменнын газовый ком
понент атмосферы. Это объясняется» с одной стороны, относи
тельной простотой методов его измерения п. с другой стороны, 
тон пажноП ролью, которую он играет в тепловом режиме стра
тосферы п в предохранении поверхности земли от ультрафиоле
тового излучения солнца. В настоящее время достаточно хо
рошо экспериментально изучены пространственно-временные 
вариации общего содержания озона и основные особенности 
вертикального распределения вплоть до 70 км. Большая часть 
данны.ч об озоне полу̂ гена на озонометрическнх станциях (кото
рых только в СССР около 25) с помощью наземного оптиче-̂  
ского метода. Значительно меньше измерении, касающихся 
в основном вертикального распределения озона ниже уровня 
его максимальной концентрации, проведено с помощью оптиче
ского, электрохимического и хемилюмниесцентного озоиозондов. 
Выполнены также отдельные измерения озона на больших вы
сотах с помощью ракет !г спутников. Детальная информация
о методах измерения озона содержится в многочисленных моно
графиях и статьях (например, [2, 3, 9, 35]).

Основ!1ые результаты наблюдений за озоном сводятся к сле
дующему.

1) Средние месячные значения общего содержания озона 
имеют четко выраженный широтный и сезонный ход, увеличи
ваются от экватора к полюсу, имеют максимум в марте —  ап
реле и мин1гмум в сентябре. В табл. 1.6 представлены средине 
месячные значения общего содержания озона для различных 
широт и в различные месяцы, по данным озонометрическнх 
станций, участвовавших в МГСС за 1958 г.

Таблица 1.6 
Шнротио-сезонный ход общего содержания озона (см)

Широта
Лксяц

но 0.32 0,48
70 0,36 П. 50
GO 0.34 0.41
50 0.34 0.3740 0,32 0.34
30 0.28 0.29
20 0,23 0,23

III IV V

0,52 0.49 0,43
0,48 0,44 0,43,
0.44 0.42 0,40
0.39 0,40 0,37
0,34 0.38 0,34
0.31 0,31 0,31
0,25 0,27 0,26

\Г

0,35
0,36
0.37
0,36
0,32
0,30
0,26

vri VHI IX X XI XII

0,32
0,33
0,35
0,34
0.30
0,29
0,25

0,29
0.30
0,34
0,31
0,28
0,28
0,25

0,29
0,31
0,30
0,29
0,28
0,26
0,25

0,33
0,32
0,30
0,29
0,28
0,26
0,25

0,37
0,36
0,28
0,31
0,29
0,25
0,24

0.37
0,31
0,32
0,34
0,32
0,27
0,23

от значения увеличиваются
от экватора к полюсу, а усредненное по всему северному полу-



шарию общее содержание озона в вертикальном столбе имеет 
максимум в марте, а минимум в сентябре. Типичные кривые 
представлены на рис, 1.4.

2) Общее содержание озона в единичном вертикальном 
столбе атмосферы меняется ото дня ко дню значительно, пре
вышая иногда даже амплитуду сезонных и широтных измене
ний. Установлены многочисленные корреляции этих изменений 
с метеорологическими полями температуры, давления и ветра.

Рис. 1.4. Распределение озона в атмосфере, 
а — сезоипыЛ ход срсдпсго по северному полушарию общего содср* 
жання озоиа; б — широтныП ход среднего годового общего содсржаиия

озоиа.

Подробная информация о связи озона с метеорологическими ус
ловиями содержится в работах [2, 9, 21].

3) Изменение общего содержания озона в течение суток, 
связанное с изменением высоты Солнца, крайне мало.

4) Вертикальное распределение озона меняется значительно. 
Основная особенность его — резко выраженный максимум от
носительной концентрации, который располагается чаще всего 
на высотах 20—30 км. Другой существенной особенностью вер
тикального распределения является быстрое уменьшение кон
центрации озона при переходе из стратосферы в тропосферу. 
Результаты отдельного измерения вертикального распределения
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озона химическим методом изображены на рис. 1.5 [35]. Сред
нее пространственное распределение озона на высотах менее 
30 км, полу^генное по данным американской озонозондной сети, 
представлено на рис. 1.6 и 1.7 [27]. Результаты ракетных и спут
никовых оптических измерений озона на больших высотах изо
бражены на рис. 1.8/

б. С р а в н е н и е  э к с п е р и м е н т а л ь н ы х  р е з у л ь т а 
тов  с теорией.  Перечисленные экспериментальные законо
мерности поведения озона в атмосфере довольно плохо согла
суются с теорией. По существующей теории, озон в атмосфере 
образуется при следующих фотохимических процессах:

Оо “}“ Av— О -)- О,
О +  О +  М — Оз 

О  -j- О 2 н~ М  —*• О 3
м ,

, л/ ,
Og-j-^v—►O-f-Ог*
0  +  О з-2 0 о , (1.8)

где Л1 означает любую молекулу. . _  ^
Решение фотохимических урапнений, учитывающих эти про

цессы, дает противоположный наблюдаемому широтный и се
зонный ход общего содержания озона и не подтверждает замет
ного количества озона в тропосфере. Теоретические вертикаль
ные распределения и общее содержание озона в бесконечном 
столбе заметно отличаются от экспериментальных. Это проил
люстрировано на рис. 1.8, где расчеты [9, 21, 30] сравниваются 
с ракетными [3] и спутниковыми [9] измерениями. Расчеты вре
мени восстановления фотохимического равновесия [2, 9, 21] по
зволяют считать большую часть озона (ниже 35 км) пассивной 
примесью, не изменяющей своей концентрации при любых воз
можных изменениях интенспвностп солнечного излучения п, 
та1шм образом, легко позволяют интерпретировать связь содер
жания озона с метеорологическими условиями и отсутствие 
суточных вариаций общего содержания, связанных с измене
нием высоты Солнца. Выше 40 км расчетное характеристическое 
время невелико и поэтому концентрация озона может претерпе
вать значительную регулярн^по суточную вариацию, что, од
нако, не отражается на общем содержании озона, так как 
только малая его часть расположена на этих высотах. Усовер
шенствование фотохимической теории озона производилось 
в двух направлениях: путем учета процессов механического пе
реноса озона (общей циркуляцией, вертикальными движениями 
и турбулентной диффузией) [2, 34] и путем учета реакций, не 
включенных в реакционную схему ( 1.8) [30]. Однако ни на од
ном нз этих путей не удалось объясшпь всех наблюдаемых за
кономерностей, и поэтому можно считать, что вопрос об обра
зовании, разрушении и переносе озона еще довольно далек от 
разрешения,
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3.5. Углекислый газ

Углекислый газ претерпевает значительно ыеньшме времен
ные н пространственные варлации, чем водяной пар и озон. 
Источники II стокн СО2 связаны с жизнедеятельностью расте
ний, растворимостью в морской воде п индустриальным» про
цессами. Поскольку все эти источники и стокн расположены на 
земной поверхности, то естественно ожидать, что амплитуда 
вариаций содержания СО2 максимальна в приземном с̂лое и 
убывает с высотой. Интерес к изучению закономерностей пове
дения СОо в призелиюм слое связан главным образом с биоло
гическими задачами. Исследования, проведскные над разными
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Рис. 1.9. Сезонные изменения содержания СО™ в тропосфере на высотах 
5 км (/), 7 км (2), 9 км (3), 11 км {4) и в стпатосфсре на высотах 9 км (5)

н I I  км  (С ) [17].

растительными покровами, показывают, что отклонения содер
жания СО2 от среднего значения в течение суток могут дости
гать 100% и больше. Однако толщина слоя, в "котором суточная 
вариация четко выражена, меньше 1 км [llj. Характерпстиче- 
скос время пребывания СО2 в атмосфере — около 4 лет, вслед
ствие чего углекислый газ должен быть достаточно хорошо пе
ремешан. В метеорологических задачах его объемная концент
рация принимается почти всегда постоянной и равной 3,1Х 
Х 10~2% . Это, а также наличие интенс?1виых полос поглощения 
позволяют использовать COj в задачах оптического зондирова
ния атмосферы с целью определения ее структурных пара
метров.

Измерения содержания СО2 в тропосфере (за исключением 
приземного слоя) и в стратосфере показывают, что отклонения
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,  п̂»-.гнч-| концентрации обычно не превышают 3 % . На рмс. i.g 
сезонные изменения содержаипя СО  ̂ на высотах 5. 7. 

Q u i t  КМ 6̂0® С. ш.), причем уровни 9 и и  км находились как 
в тропосфере, так н в стратосфере [17]. Р1з рисунка^ видно, что 
амтптуда сезонной вариации уменьшается с высотой от Юррш 
на высоте 5 км до 6 ppm в верхней тропосфере и до 2 ррщ при 
переходе из тропосферы в стратосферу. Хотя измерения содер. 
жаиия СО-» выше 30 км отсутствуют, обычно предполагают, что 
объемная концентрация СОг остается постоянной вплоть до вы
сот порядка 100 км. На этих высотах углекислый газ начинает 
диссоциировать под действием ультрафиолетового излучения 
с ?.<1690А, причем основной вклад в диссоциацию вносит ли
ния L .̂

Начиная с середины прошлого века в связи с выделением 
большого количества углекислого газа при сжигании топлива 
содержание СОг в атмосфере стало постепенно увеличиваться. 
Благодаря тому, что СОг поглощается океаном, увеличение со
держания СОг в атмосфере значительно меньше количества его, 
выделившегося искусственным образом. Аиалпз большого коли
чества наблюдении показывает, что в настоящее время происхо
дит увеличение содержания СОа со скоростью 0,7 ppm в год 
[11, 17] и что около 20% атмосферного СОг искусственного про
исхождения [11].

3.6. Л\етан

Так же как и углекислый газ, атмосферный метан образу
ется на поверхности земли. Источниками его служат биологиче- 
CKire реакции в анаэробных условиях, геохимичесюге и индуст
риальные процессы. Непосредственного влияния на структуру 
атмосферы метан не оказывает. На высотах больше 70 км, дис
социируя под действием ультрафиолетового излучения с Х< 
<1450 А, метан, становится источником атомного водорода. Воз
можно также, что СН4 играет роль в химических процессах тро
посферы и стратосферы, однако пока она неопределенна.

Спектроскопические измерения количества метана в единич
ном вертикальном столбе дают величину 1,1-н 1,2 см (при нор
мальных условиях) [24]. Объемное содержание СН* в призем
ном воздухе (1ч-2)*10"® [18]. Анализ измерений поглощения 
солнечною света под различными углами показывает что ско- 
рее всего объемное содержани'е метана не зависит от высоты 
[25]. Исследование проб воздуха [12], полученных с помощью 
ловушек, установленных на аэростатах, показывает, что в тро- 

содержание метана почти постоянно, а при 
переходе в стратосферу быстро убывает. Эти результаты пред-

количество Г.ет^а в единич
ном вертикальном столбе атмосферы, полученное в полетах
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л (3,2-10’® мол/см2) и 5(3,4'10‘® мол/см^), позволило предпо
ложить, что скорости образования и разрушения метана пере
менны. На основе сравнения скорости образования метана на 
поверхности земли со скоростью турбулентного переноса ме
тана через тропопаузу в работе [12] сделан вывод, что тропо
сфера является основной областью распада метана. Это проти
воречит существующему мнению о том, что основным 
механизмом разрушения метана является фотодпссоциация [15],

Рис. 1.10. Вертикальное распределение метана для двух аэро
статных полетов А и В [12]. По оси ординат отложена концен

трация метана относительно стандартной (1,55 ррт).

протекающая с коэффициентом диссоциации при нулевой опти
ческой толще, равным 4 • 10"̂  сек“‘ [8]. Способ разрушения ме
тана D тропосфере ыедостаточно ясен.

3.7. Окислы азота

Из всех окислов азота в нижней атмосфере наибольшее зна
чение имеет закись азота N2O. Довольно многочисленные 
измерения содержания N2O дают значения объемного содержа
ния у поверхности земли, близкие к 2,5-10" .̂ В табл. L7 при
ведены некоторые результаты измерении N2O различными 
методами [14].

Измерения интенсивности атмосферных линий 2,16 мкм по
лосы N26 в зависимости от зенитного угла солнца [25] позво
лили заключить, что закись азота однородно перемешана по 
вертикали. Временные и пространственные вариации содержа
ния N2O малы [11].

Основным процессом разрушения N2O является фотодиссо
циация, которая начинается с Я.=2100А п может происходить 
на высотах порядка 20 км. Для уравновешивания потерь
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Т а о л и ц Q 1.8
Исследование вертикального профиля аэрозольного ослабления оптическими методами [41

со

Автор Метод измерен Hft Условия измсреннО Ре'пультаты пэмсрснпП Лримечаине

Л. Элтерман П'рожекторное зонднро- 
ванне

Ночью, 0—70 км Слой 18—23 км, около 
10 км

Наб. подалось изменение 
оптических характери
стик аэрозоля п течр- 
нне ночи

Г. Клемеша, 
Г. Кент

Лазерное зондирование • Измеряется коэффициент 
обратного рассеяния

Г. В. Розенберг 
н др.

Прожекторное зонднро* 
ванне

Цпчыо, 0—40 км Слон*. 11 км, 2f>-27 км, 
43 км

Г. В. Розенберг 
и лр.

СумеречныП метод Солнце за гори
зонтом, боль
шие оптические 
толщи между 
излучателем и 
приемником

Слои; около Г)0 км н 
80 км

Г. В. Розенберг 
н др.

Н, Б. Диварл

Зондирование с косми
ческих кораблеП

СумеречныП метод 10—150 км

Слои: 18—22 км, 10— 
И км

Обни!Г1 ход аэрозоль
ного ослабления, без 
слоев, определена счет
ная концентрация

Минимум рассеянной ра
диации 22—30 км объ
ясняется вымыванием 
аэрозоля

Расхождение между ра
кетными н оптически
ми измерениями объ
ясняется малой плот
ностью частиц косми
ческого происхождения

Е. Бигг Сумеречный метод 

ф

0—40 км Типы стратификаций 
аэрозольных слоев, 
слои: около 20 км, 
25—30 км, 9—12 км

Получен широтный ход 
слоев аэрозольного ос
лабления

Г. Фиокко к др. Лазерное зондирование Слон около 20 км, от
сутствие устойчивого 
слоя на высоте около 
80 км

Наблюдался сезонный 
ход вертикального про
филя аэрозольного рас
сеяния

Г. Гоер и Р. Ват
сон

Лазерное зондирование 0—30 км

Д. Волдрэм Измерения локальных 
индикатрис рассеяния 
в тропосфере

Б. А. Чаянов Аэрозольные измерения 
индикатрис рассеяния 
в свободной атмо
сфере

0—25 км (4 по
лета)

Слои повышенной вытя- 
нутости индикатрисы: 
2—3; 6: 8, 6—9; 10,5; 
12; 15,5; 22, 25 км

А. Б, Сандомир- 
ский и др.

Самолетные измерения 
индикатрис рассеяния 
в свободной атмо
сфере

0-12 км Увеличение вытянутостн 
индикатрис вперед под 
тропопаузой, сезонные 
вариации

Э. А. Чаянова Аэрозольные измерения 
локальных функций 
рассеяния

0—12 км, измере
ния ночные (8 
полетов)

Увеличение вытянутости 
инднкатрйс рассеяния 
на высотах 6,5 и 9— 
10 км

*

Г. Н. Фарапонова Самолетные измерения 
коэффициентов аэро
зольного ослабления

Слой аэрозольного ос
лабления, около 6 км



Аптнр ,Метол измерений

11. Я- Балнноо 
II Др.

Г. А. 11)1ко.11>ск11и

Р. Ленпдорф я .1р

Ф, Линк 
Ф. Линк

Е. О. Федор а оа 
И др.

Аэростатные измерения 
аэрозольной компо- 
не»1ты спектрального 
ослабления нрпмого 
салнечнпгп излучения

Лэрогтлтнме измерении 
;] »рпзп.-|ьнпи состан- 
.чикицей обни*го ослаб- 
.'leJHifl прп>юго сол- 
но'шого на 1уч1М1Ня

Салюлс'тпые пзмпрепнп 
лэро̂ ольмпго ослаПле- 
HIMI

СумеретиыЛ метод
Лунные зптменпл

Лэростатиыс* измерспяя 
иркостп неба it ннлп- 
ка Грис рассеяния и 
i(iu|»piiKpacirnH облл-  
t-Tii с'поктрл

Ус.юния inttv'pcmiit

0—30 КМ. утрен
ние изме'рення, 
йитнннклоп

О—ЯО км, утрен
ние измерения,
ПНТИКНКЛПГ!

0-7 км

2П-1П{) км 
НП— !ПП км

0—32 км, измере
ния утреппнсг

Peay.ii.TUTu ii3«ivpi'imil riimsicHamit*

Вертикальный профиль 
1‘пектральн||1Х.коэф«1м1- 
циентои иэроэолмтго 
ослаОлсинп. слои 17 — 
22 н 9^10 км 

«1в(50(ЮА)=2. 10-3 КМ-» 
аи(5ПП0Л)=2- 10-̂  км-'

АэрОЗОЛ1|НЫи слои около 
температурных нииер- 
снн и изотермнП

Профиль аэрпзолыи.»го 
'•елаЛленин п тропо
сфере

Сущостипиаиио нэро- 
ЗПЛЫ1Ы.Ч слоев выше 
100 км, колнчестно 
яэрошльипП матеоин 
кпсми‘1ескпгп прпнс-
\0/кЛ1'11ИЯ

Аэрозольные слон 
HiiicoTJx 3. (>, in. 
I) ИЫ1ПС 2.1-км

n;i
18

Аэро-юльная состпвляю- 
тия ослиблсння иахо- 
дитсп после iiiiI<ict,i 
ослпОленпп да счет ми- 
лекулириого поглои1е 
ння и рассеяния

A U to .i иаиболоо чуоствн- 
TC.ICJI к прнсутстнию 
inrujiTCMix а-)роаол).- 
Hhf.\ частиц

А. Е. Л\нк1фоо Ракетные и спутнико- 
оыс нзмерсиия яркп- 
сти неба

80-500 км Опенка количества аэ
розоля на высоте 
100 км (10"*® г/см̂ )

Г. Ньюкирк и др. . Аэрозольные ореольные 
измерения

П—25 К.М, утро, 
антициклон

Аэрозольные слои тол- 
uuiHoii 30 м, связаны 
с температурным про
филем и содержанием 
ионов {10.5—12: ]5; 
17,5; 20; 22 км)

Г. Ньюкирк и др. Аэрозольные измерения 
яркости неба

0—25 км Оценка счетной концен
трации аэрозольных 
частиц на разных вы
сотах

X. Флен, Д. Хэ- 
нинг

Визуальные иаблюде- 
нил с самолета

Через несколько 
месяцев после 
иэаержепия вул
кана Агунг

Слон вулканическоП пы
ли: 16,5; 12,9±0,9; 
25±1,5; 31 км

Л. Джейкобс 
(1954 г.)

Визуальные наблюде
ния с самолета

Слой выше 15 км

Д. Мур Аэростатные наблюде
ния

Слой около 24 км

Р. Коллис, Г. Ли- 
гда

Лазерное зондирование 10—60 км Слои повышенного рас
сеяния: 19, 24,34, 38— 
40, 47 км

Ф. Росслер Ракетный фотометр Р1змерення в Са* 
харе

Слои повышенной ярко
сти 19—32 км

Едиистпениый оптичес
кий метод, позволяю
щий определять тон- 
кую структуру верти* 
к'ального прос[|иля аэ
розольного ослабления 
при малых концентра- 
ииях аэрозоля

Предложен • широтный 
ход высоты слоя Юнге



Т а б л II u а 1
Измерения счетной концентрации лтмскгфгрного пэроюля 14]

А»тор Л\вк»ж илме̂ и̂иш Усдаяна гамсрсин* Реаультягы нэыгрения Прнисчяпие

А. Виганд 
(1919 гО

Счетчик ядер кои* 
дсисации но лч> 
ростате

До S км (19 полетоп) Падение концеитрацнн экспо* 
ненинмлыюе Л'о—5*10* см^ 
Л'я»;П) CM-"

Не учитыпплось 
ujMLMieiMie эф
фективности при
бора с высотой

X. ВеЯкмам Счетчик ядер кои- 
депсацпн

X. Юнге и др. Счетчшс ядер кои- 
дснслцпи на аэ
ростате

До 27 км Концеитрация ядер конденса* 
цни выше, чем у Внгоидл 
и Вейкминп

Выше 13 км дам- 
иые измерений, 
возможно, зани
жены

X. ГОпге н лр. Самолетная лп- 
DyuiKa

Горизонтальные полеты 
на разны.х уровнях, 
инерционное осажде
ние

Слой гигантских аэрозольных 
частиц (г>1 мкм) выше 
тропопаузы

X. Юнге и др. АэростатншП нм- 
пактор

Измерения концентра
ции больших а̂ |розоль- 
ных частиц на не
скольких уровнях

Слой больших аэрозольных 
частиц (г>0,1 мкм) суль
фатного пропсхождспия от 
17 до 23 км, Л/=0,1 СМ-®

Распределение частиц по раз
мерам степенное, показатель 
степени четыре, в слое 17— 
23 км

11

Л. М. Боровиков, 
И. И, Ганво- 
ропскпй

Аэростатный ко̂  
пи метр

0—6 км Исследоваиа зависимость кон
центрации больших аэро
зольных частиц от высоты 
и метеорологических усло
вий

Е. С. Селезпсоа 
п др.

Счетчик ядер кон* 
денсации

Самолетные измерения 
до 6 км

Карта геогра({)нческого рас
пределения аэрозоля над 
территорией Советского Со
юза, влияние наземных ис
точников и метеорологиче
ских условий Н2 содержание 
ядер конденсации в атмо
сфере

'

А. Г. Лактионов Самолетный фо- 
тоэлектрнческпй 
счетчик

Измерения в различное 
время года на разных 
высотах (до 8 км)

Зависимость концентрации 
больших аэрозольных ча> 
стиц от распределения ча
стиц по размерам (показа
тель степени изменяется от 
-2 до -5)

Д. Фрэпд и др. Самолетные изме
рения

Полеты по горизонталь
ным трассам

Определение химического со
става аэрозоля на разных 
высотах и распределение 
аэрозольных частиц по раз
мерам

Д. Роузн Аэростатный фо
тоэлектрический 
счетчик и филь
тры

Слоистое распределение аэро
золя, концентрации больших 
аэрозольных частиц (г>0,55 
мкм) выше, чем у X. Юнге

Л. С. Ивлев,
0. М. CypuKOD

Аэростатный нм- 
пактор

Утренние полеты до вы
соты 30 км. антици
клон

Слои; 2,5; 6.5; 10—11; 17 — 
19; 25 км, распределение 
частиц по размерам, близкое 
к степенному с v=3,5





б) существует зона повышенной копцентрашш больших 
аэрозольных частиц на высоте 17—23 км (слой Юнге); веро
ятно, существует слой под тропопаузой,

в) аэрозольные слои до высоты 7—8 км неустойчивы и об-̂  
разуются при определенных метеорологических условиях (ад
векция загрязненных воздушных масс, коивективиыП подъем 
приземного аэрозоля).

Что касается ядер Айткена, то их счетная концентрация из
меняется с высотой достаточно плавно; причём вертикальный 
профиль концентрации зависит от подстилающей поверхности и 
метеорологических условий. Скорость падения концентрации 
ядер конденсации уменьшается примерно на высоте 12 км. 
Предположение X. Юнге об отсутствии слоя ядер Айткена 17— 
23 км недостаточно обосновано.

Результаты микрофизических измерений концентрации аэро
золя, полученные различными исследователями, представлены 
в табл. 1.9,

4.2. Распределение частиц атмосферного аэрозоля по размерам

В атмосфере присутствуют аэрозольные частицы самых раз
нообразных размеров: от частиц размерами около 10 А, пред
ставляющих собой группу атомов или молекул, до гигантских 
аэрозольных частиц размерами в несколько десятков микрон. 
Существуют стационарные распределения аэрозольных частиц 
по размерам, которые определяются равновесием процессов воз
никновения частиц и их исчезновения. Наиболее мелкие ча- 
СТ1ЩЫ возникают под воздействием ионизирующих излучений 
на молекулы воздуха и исчезают при коагуляции между собой 
и более крупными частицами. Самые крупные частицы выпа
дают под действием силы тяжести. Неоднократно отмечалась 
устойчивость в распределении атмосферных аэрозольных час
тиц по размерам при определенных метеорологических усло
виях и быстрое восстановление этого спектра распределения 
после окончания возмущения нормального состояния атмо
сферы.

Для тропосферы распределение аэрозольных частиц с 
^ 0,1 мкм хорошо описывается степенным законом:

(1*9)

где 2,5 < р < 5.
При увеличении концентрации атмосферного аэрозоля и при 

увеличении влажности атмосферы этот закон нарушается. 
В  сильно загрязненных промышленных районах наблюдаются 
бимодальные распределения, причем крупнодисперсная фрак-
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Phc. 1.11. Распределение аэрозоля по размерам 
на различных высотах, по Фснпу [4].

Спектр аэрозольных частиц меняется с высотой. Немного
численные экспериментальные данные, полученные в тропо
сфере, довольно разноречивы (рис. 1.11). В  нижней стратосфере 
(в слое Юнге), вероятно, происходит изменение спектра аэро
золя, увеличение доли крупнодисперсной фракции. Выше слоя 
Юнге снова наблюдается уменьшение доли крупнодисперсной 
фракции, где показатель степени р между 4 и 5. Такое распре
деление наблюдалось в ракетных пробах, взятых в зоне сере
бристых облаков.
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4.3. Источники аэрозоля и механизмы его распределения 
в атмосфере

Решить задачу о вертикальном распределении аэрозоля 
в атмосфере Земли можно только, зная источники аэрозоля и 
процессы, регулирующие его распределение в атмосфере. Ос
новные источники аэрозоля в атмосфере следующие:

1) космическая пыль и продукты сгорания метеоритов, 
2) вулканическая пыль, забрасываемая при извержениях в ниж
нюю стратосферу, 3) аэрозоли фотохимического происхождения, 
4) аэрозоли естественного, наземного п морского происхожде
ния, 5) аэрозоли искусственного происхождения (промышлен
ная пыль, продукты сгорания).

Первые два источника играют роль лишь в стратосфере п, 
может быть, в верхней тропосфере; последние два — только 
в тропосфере. Основные процессы распределения аэрозоля в ат
мосфере: 1) турбулентная диффузия аэрозольных частиц,
2) оседание аэрозольных частиц, 3) коагуляция, 4) конденса
ция водяного пара на аэрозольных частицах, 5) конвективный 
перенос аэрозоля, 6) вымывание аэрозоля.

В общем виде уравнение, описывающее распределение ат
мосферного аэрозоля, не решается, однако возможно упро
стить задачу, разбив атмосферу на зоны, в которых действием 
некоторых механизмов распределения можно пренебречь:

1) зона торможения космической пыли (200— 100 км),
2) зона возможной конденсации водяного пара на частицах 

космического происхождения (100—75 км),
3) зона достаточно быстрого оседания частиц (75— 3̂0 км),
4) зона возможной конденсации водяного пара на частицах 

космического, вулканического и фотохимического происхожде
ния, адвективного переноса аэрозоля в полярные области (30— 
15 км); при длительном пребывании частиц в нижней части 
зоны возможен коагуляционный рост частиц.

5) зона диффузионного вымывания частиц (15—9 км),
6) зона конденсационного вымывания частиц и конвектив

ного выноса частиц земного происхождения 9—5 км,
7) ниже 5 км распределение аэрозоля определяют конвек

ция, конденсация, коагуляция и наземные источники.

4.4. Аэрозольные модели

Из-за большого числа факторов, определяющих распределе
ние аэрозоля в атмосфере, до настоящего времени еще не уста
новлены закономерности вертикального распределения атмо
сферного аэрозоля. Предложенная Л. Элтерманом в 1964 г. 
[23] аэрозольная модель дает сильно заниженные значения счет-

47



'*''‘ С»лииа i.j.)

Вертикальное распределение аэрозоля в атмосфере [4]

Z IIU

KniiuciiTpaiitfu 'мстиц, «V см ^ 1 (>. =  3000 А»

mpi АЛтеенв 2 г > Л,1 икм *М111| *СрСЛ|

0-1 2.10» 1,5*102 0,12 .
1-2 З - К Р «0 — 6.10-2
2-3 Ь И Я 27 — 3
3-4 5-102 20 — 1.Я
•1-5 3 15 — 7-10-3
f>-6 3 3.1 — 3
6-7 2.5 2.1 — 5
7-fi 2.5 1,2 — 1,2
8-9 2,5 1.0 — 1,0
9^10 2.3 2,6 I.M 0-3 2,0

10-11 2,0 0.6 2.10-5 1,1
11-12 0,18 1.9 9,5.10-4
12-13 7.101 0,15 •2,0 8,5
13-U 2 0,15 2,1 7,5
Ы-15 1 0,20 3,2 7,5
15-16 8-100 0,27 .5,1 1,05
16-17 3 0.3 0.1 1,35
17-1Я 1 0,35 6,6 2.10-3
lR-19 Н.10-‘ 0,45 7,4 2
19-20 7 0,42 7.3 1
20-21 7 0,4 7.0 4,510Н
21-22 6.5 0,12 6.7 1,3.10-3
22-23 6 2.2-10-» 6,4 2,5.10-^
23-24 6 4,5 4.6 5,0
24-25 6 4,5 2,8 5,0
25-26 0,5 2.0-10-1 2,3.10-5 4.0.10-^
26-27 0.4 4.10-2 2.0 4,0
27-28 0.3 3,6 1,8 4,0
28-29 0,3 3.6 1J 4,0
29-30 0,3 3.6 1.6 4,0
ЗП-35 0 5.0.10-J 1,0.10-6 5,5
35-^0 ___ 1.0 0 1.2.10Н
40—15 — 6,8.10-2 0 7,8-10-5
45-50 _ 5,4 0 6,0
50-55 ___ 5,4 . 6,055-60 —. 3,6 - 4.0
60-65 ___ 2,2 2,5
65-70 __ 1,8 _ 2.0
70-75 — 2,2.10-2 ___ 2,575— 80 — 4,5.10-3 _ _ 5,0.10-«
80-90 2.4 ___ 2.7
90-100 7,2. ЮН 8-10-7
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ной концентрации н объемного коэффициента аэрозольного 
ослабления радиации для высот больше 10 км. Расхождение 
в аэрозольной оптическоА плотности между моделью Л. Элтер- 
мана (полученной в первую очередь на основе эксперименталь
ных данных X. Юнге) и осредненными экспериментальными 
данными оптических измерений достигает двух порядков. Обра
ботка большинства имеющихся в настоящее время эксперимен- 
та- ь̂пых данных позволила получить наиболее характерные, на

Рис. I.I2. Вертикальный профиль концентрации аэрозоля (боль
ших ядер Nr̂  н ядер Айткена Л/л) и коэффициента ослабле

ния [4].

наш взгляд, вертикальные профили атмосферного аэрозоля. Эти 
профили представлены в табл. 1.10 и на рис. 1.12.

Следует также отметить, что Л. Элтерман при построении 
модели исходил из распределения аэрозольных частиц по раз
меру X. Юнге с показателем степени (5=4. Однако оптическ1!е 
измерения коэффициента аэрозольного ослабления на высотах 
больше б—8 км показывают почти нейтральный ход коэффици
ента ослабления радиации по спектру в области длин волн 
0,4— 1 мкм, а это означает, что либо в распределении X. Юиге 
показатель степени р=3, либо распределение частиц по разме
рам имеет более сложный характер.



Г Л А В А  2
ОПТИЧЕСКИЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ А Т М О С Ф ЕРЫ

В качестве характеристик поля излучен1гя в физике атмо
сферы II астрофизике приняты интенсивность /у и поток Fs излу
чения (в фотометрии— яркость Ву и освещенность £у соответ- 
ственпо). При распространении излучения в среде, частности 
в атмосфере, происходит взаимодействие его со средой. Для опи
сания процесса взаимодействия используют коэффициент погло
щения и рассеяния и индикатрису рассеяния. Различают: 
I) объемный коэффициент поглощения (рассеяния) kv, Оу, рас
считанный на единицу длины пути единичного сечения; 2) мас
совый коэффициент поглощения (рассеяния) /г(т), а ( т ) ,  рас
считанный па единицу массы вещества в столбе единичного се
чения; 3) коэффициент поглощения (рассеяния), отнесенный 
к 1 см атмосферы или отдельной компоненты, приведенный 
к нормальному давлению и температуре; 4) молекулярный ко
эффициент поглощения (рассеяния), отнесенный к числу моле- 
кз'л в единице объема, иногда его называют поперечным сечением 
молекулы и обозначают через А, (|i).

Таблица 2.1
Размерности и переходные множители для 

коэффициентов ослабления [5]
ОбъсмпыП 

коэффициент 
ослаблении 
ft, см~1

МэссовыЛ 
коэффппнект оиаСлсния 

fe, (m) г~̂  «си*

Молекулярный 
коэффлцнент 
ослабления 

(11) с«*

К 1 Р-*
л, (ш) Р 1 т
к  и п 1
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в  табл. 2.1 представлены размерности и переходные множи
тели для.коэффициентов ослабления. Сумму коэффициентов по
глощения и рассеяния иногда называют коэффициентом осла
бления.

Индикатриса рассеяния х(у), показывающая долю излучения, 
рассеянного под некоторым углом к падающему, является без
размерной величиной.

§ I. КОЭФФИЦИЕНТЫ ПОГЛОЩЕНИЯ АТМОСФЕРНЫХ ГАЗОВ 
В ВИДИМОЙ И УЛЬТРАФИОЛЕТОВОЙ ОБЛАСТЯХ СПЕКТРА

Спектры поглощения газов в ультрафиолетовой (УФ ), види
мой и инфракрасной (И К )  областях существенно отличаются 
друг от друга, что обусловлено их разной природой. Различается 
таклсе методика расчета величины поглощения. Если в УФ  и ви
димой областях для расчета поглощения во лгногих случаях 
можно использовать закон Бугера

Л  =  Л ,в "* '“ . (2.1)

где Jov— интенсивность излучения, падающего на поглощающую 
среду, /v — интенсивность излучения, прошедшего через погло
щающую среду, и —  содержание поглощающего газа на пути 
луча (размерность зависит от выбранного коэффициента погло
щения), то расчет поглощения в И К  области более сложен. 
Поэтому целесообразно рассмотреть эти области спектра раз
дельно.

Для определения величины поглощения по формуле (2.1) до
статочно знать коэффициент поглощения kv пли для раз
ных длин волн. Поэтому в качестве оптических характеристик 
приведем значения ky, для разных газов. Так как для решения 
ряда задач физики верхней атмосферы необходимо знать и ко
эффициент ионизации ki, то здесь будут также даны значения k{ 
или величины эффективности ионизации ^==̂ |/Аг(|л). Отметим, 
что использование формулы (2.1) для расчета поглощения не 
совсем оправда^ю, так как во многих случаях спектр имеет резко 
выраженную тонкую структуру. Все данные для k были полу
чены на основе формулы (2.1), поэтому результаты разных ав
торов обычно расходятся, если измерения проводились аппара
турой с разной разрешающей способностью.

1.1. Кислород Ог

Основное состояние молекулы Спектр Ог в ультрафио
летовой области начинается с 2600 А. Ниже 2420 А возникает 
слабый континуум Герцберга, обусловленный диссоциацией
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молекулы ,.а 0 'М ’Р )+ О 'М ;Р ) с W  коэфф„аде„.

™ 'с7еТт^ра'лы °П^ 2000— 1750 А. В  иеГу1ахоаятся
полосы Шумана-Рунге, обусловленные переходом = 2-_^з2-. 
КоэФфп»»«” ты поглощения приведены на рис. 2.1 [48].

С пе кт рал ьн ая  о б л а с т ь  1750— 1250 А. В  этои области 
находится кйптпиуум Шумана-Рунге, обусловленный фотоноип-
зацнсй Os Верхний предел конти
нуума, (.прсделснпын из сходимости полос Ш у м а н а - Р у н г е ,

Л СМ 
10

-/

10 ‘

/о '

/О'

W

Ю'

Ю'

Ю '

г'1
1
1
/

NЧNЧ
/
\

'̂ й! 111
• illSi',

1

'jii
Ч iio

1

I)
1

1/
,0

г
Рис. 2.1. Коэффициент поглоще{|ия Оа.

У — по дикныи (4н), 2 —  по дашшы [Ю|

иногда полагается равным 1759 А [32]. В  табл. 2.2 приведены 
значения коэффициента поглощения, взятые из работ [32, 40]. 
В последнем столбце табл. 2.2 даны значения средней квадратич
ной ошибки из работы [32]. Вероятно, эти ошибки значительно 
завышены, что подтверждается сравнениями результатов [32] п 
[40]. Значеиил средней квадратической ошибки, полученные 
в [^], с точностью I—Ъ\ совпадают с данными Ватанабе [10].

С п е к т р а л ь н а я  о б л а с т ь  1250— 1050 А. В этой области 
наблюдаемый спектр полностью не проанализирован. Вероятно» 
большая часть наиболее сильных спектральных полос является 
членами серии Рндберга, сходящимися к первому ионизацион- 
ному потенциалу, который равен 12,063±0.001 эв (1027,8±0,1 А)
I 1- та л. .3 приведены значения коэффициента поглощения
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Таблица 2.2

Коэффициенты поглощения Оз при нормальных условиях (см'>)
II коэффициенты молекулярного поглощения (см'-') континуума 

Шумана—Рунге [32, 40]

>Л ft СМ~1 0(11НПко Ошибка

1272
\2Ь7
1295
1.30П
1310
1317
13-25
1032
1340
1317
1355
1367
1370
1377
1381
1400
1415
1430
1445
1457
1475
14У0
1505
1520
153.5
1565
1580
1591
1595
1602

1,4
13.0
12.7 
10,9 
1 1 , 1)
19.7
32.0
55.1 
53.4 
83,6

181
213
186
3.35
309 
.329 
339 
366 
ЗК2 
368 
324 
312
310 
261 
257 
190 
170

138
5,05
4,47

0,05
0.4S
0,47
0,41
0.41
0,73
1.2
2.1
3.1 
6,7
7.9
6.9 

12.5-
11.5 
12/2 
12.(i
13.6 
14.2
13.7
12.1 
11.6 
11.5 
9.7 
9.6
7.1 
6,3
5.1

36 1610 
.30 1613 
2К 1623.5 
23 !62Г)
13 16.33.5 
1К 1640
14 1644 
13 1654

1655 
1663
1670
1671 
16Н2 
16S5 
16R9 
1700 
1702 
1712 
1715 
1722 
17.30 
1732 
1742

12
11
5
4
4
6
1
1
1
5
5
8
2
2
5
4
8
1
4

10

1745
1750
1755
1760
1770
1780
1790

114

100

68.9

56.5
41.6

35,1
25.9

14.5
10.6

6.5

3.h2
3,2Н

2.78

2,33
1,96
1,67
1,44
I.1H
1,02
0,790
0,639
0,510
0.403
0,321

0,240
О.ИО
0.057
0,015
0.004
0,001

4.2

3,7
2,6

2.1
1,55

1.3
0,96

0,54
0.39

0,24

12
Ш

13
13
5

1.3

1.3

для минимумов а семи глубоких окнах. При X—1215,7 А распо
ложена линия La., молекулярный коэффициент которой, по дан
ным разных авторов, лежит в пределах 1-10“ -̂*—8,5*10~”‘ см̂ .

С п е к т р а л ь н а я - о б л а с т ь  к о р о ч е  1050 А. Спектр по
глощения в этой области состоит из полос, накладывающихся на 
континуум. При Л <  700 А наблюдается только континуум. Мно
гие из полос довольно широкие, и коэффициент поглощения в них 
ие зависит от давления.

В  области 1000—G80 А находятся полосы Хопфилда, некото
рые из них относятся к колебательным прогрессиям, некото
рые— к ридберговским сериям, сходящимся к высшим элект
ронным состояниям иона О?*. В этой области могут иметь ме
сто и процессы диссоциации.
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От 860 до 770 А спектр имеет сложную структуру, что, веро
ятно, обусловлено перекрыванием верхнего электронного состоя
ния 62 с основным состоянием нона (л  11̂ ).

Т а б л и ц а  2.3

Коэффициент поглощения О2 в семи окнах 
спектра [10]

1217.3
1216.5 
1215,?♦
1215.0
1214.8
1188.9
1188.3
1187.8 
1187,1*
1186.6
1167.2 
1166,8*
1166.1
1157.4 
1157,0*
1145.3
1144.3 
1143,0
1142.8 ♦ 
1126,9*
1110.5
1109.9
1108.9 
1108,3* 
1107,8

0,60
0,40
0,27
0,50
0,70
0,64
0,39
0,25
0,18
0,35
0,35
0,27
0,52
0,60
0,51
0,70
0,65
о.аз
0,26
0,53
0,48
0,35
0,25
0,11
0,32

1217.2
1216.2
1215.7
1215.0
1214.6
1188.8
1188.6
1187.5
1187.0
1186.6 
И67.3
1167.0 
1166,3 
1157,5
1145,2
1143,8
1143.0

1110,2
1110,0
1109,2
1108,5

0,55
0.43
0,23
0,64
0,40
0,48
0,38
0,43
0,35
0,38
0,30
0,28
0,55
0,50

0,56
0,30
0,43

0,31
0,43
0,32
0,44

П р н м е ‘1 а R и е. Звездочкой (*) обозначена 
прнолизителыше положение минимума поглощения.

740 А обусловлен или иониза-
2  ̂ 11ЛИ диссоциативным понизационным процес-

как'члрны^г1п«1*̂ можно рассматривать
^  Ридберга, сходящиеся к (0— 0), (1— 0) и (2— 0) колебательным уровням 0+ (Ь^У'~) м  й и; и û

1R 17 ..п /«ООО ^   ̂ потенциал ионизации
области можно ппрггг‘т”япУ^ поглощения в данной спектральной 
тинуГм^ в виде пяти групп полос и пяти кон-

. .  t o " . 3 r , n , ' i i 5 l 3 t  3 )7 7 « - ,« ,А ,
м



Континуумы: 1 — обрывается около 842,2 А, где коэффициент 
поглощения максимален. ^=350 см“ ‘; 2 — около 809,5 А, 
=300 см"1; 3 — около 760 А, k=575 см-*; 4—  около 724,8 А, 
k=740 см~ ;̂ 5— около 635 А, без полос.

Коэффициенты поглощения и коэффициенты ионизации при
ведены в работе [25]. Особый интерес представляют значения 
коэффициентов поглощения для главных линий излучения

Таблица 2.4
ЛЬяекулярный коэффициент поглощения А(ц) и эффективность ионизации I  Ог 

основными линиями солнечного спектра [47]

хк

СО

7о

«5

с 9S хХ

СО

То

^5

с я хЯ

СО

тр

*«{ о

С К

303,781 16,61 100 617,033 790,103
2 М 97 27,7 37

429,9180 113 .— - — 617,051 790,203 ___

430,0-110 II 17,81 100 624,617 25,3 93 832,754 — ------

430,177 — — . 625,130 24,6 96 832,927 26,31 38
434,975 20,9 100 625,852 30,3 96 833,326 — —

498,491 23,0 100 629,732 30,0 97 833,742 13,01 39
507,391

о т  1 07
684,896 26,4 100 834,462 10,61 38

507,683
у/
' 685,513 ___ 8.35,096 - _

18,4 100
508,182 23,7 97 685,816 835,292 9,93 37
519,610 25,2 100 686,335 22,1 100 904 10,6
522,208 20,9 99 702,3 24,2’ 921,982 5,50 79
525,795 24,5 97 703,8 32,0 922,507 6,36 84
537,027 21,2 98 758,677 18,3 57 923,045

10,1 88
553,328 26,2 93 759,440 17,2 53 923,211
554,074 25,5 97 760,229 28,5 лп 923,669 9,15 90
554,514 26,4 97 760,445 924,274 17,8 8S
555,262 26,0 97 761,130 20,3 51 930,7 27.1
584,331 23,2 98 762,001 20,3 50 937,8 5,02
599,598 28,4 97 764,357 17,8 60 972,537 32,0 83
608,395 24,1 94 765,140 22,9 54 977,026 3,98
609,705 770,4 22,1 989,790 1,38 69
609,829 26,6 94 774,522 14,2 63 991,514

1,75 69
610,043 779,821 .991,573

27,3 33
610,746 779,905 1025,722 1,52 64

28,4 96
610.850 780,3 31,4 1031,912 1,04
616,9.33 24,4 97 787,710 24,0 54 1037,613 0,78 0,12-

’ Ошибка ±10%.
* Ошибка ±50%.
® ОН — коэффициепт поглощения иона кЕгслорода О2*
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Солп!.;.. прмосленпыс » табл. 2.4 |-17]. Погрешность измерен,,,',.

‘‘'’ о 1иибк“ о'прёдм" “  области
fioO-OTO ,.\ составляет 15%, оие се- 2 0 % : с,1е,<тра.г,ьное разрс-
i i i f ^ i i i e  составляло 0.5 А. .

Молекулярный коэффипмент поглощения линии ( л =  
=  1025.7 Л) по данным I f  1 ра^н 1,82. по данным 
[ 10] II (52) соотостственш» 1.55 • 10'*“ и 1.59* 10 • см-,

1.2. Молекулярный азот N2

Основное состояние молекулы Ультрафиолетовая
область спектра поглощения начинается с 1450 А (полоса 0—0, 
принадлежащая системе полос Ланмаиа— Берджа—Хопфнлда). 
Спектр в основном состоит нз резких полос, поэтому имеющ,несп 
данные для N2 менее надежны, чем для О.». так как при измере
нии алота необходимы спектральные приборы с высоким разре- 
шением.

С п е к т р а л ь н а я  о б л а с т ь  3000— 1450 А. Поглощение 
практически отсутствует.

С п е к т р а л ь н а я  о б л а с т ь  1450— 1000 Л [10]. Спектр 
поглощения состоит в основном из полос Лаймана— Берджа— 
Хопфнлда. Эти ysKfie полосы были отождествлены с электрон
ными переходами вплоть до полосы 0— 14 при 1114,2 А, но при 
?w<1123A онн перекрываются полосами Танаки. Данные по 
коэффициентам поглощения полуколнчественные, так как они по
лучены при использовании приборов с низким разрешением. 
В максимумах наиболее сильных полос Лаймана— Берджа— Хоп- 
филда « 10̂ 2® см^ в максимумах других полос 
« 10”2i см̂ . в минимумах полос й(|1) « б *  10~“ -̂ -3* 10~^ см̂ ; 
для N'i 8 линии La {?.= 1215,б \) fe(|j j=6* 10“ ^ СМ̂  П в ЛИНИН 
L 3 (Л= 1025,7 А) = 1,1 • 10“2“ч-3,7* 10~̂ * см̂ . Континуум дис- 
социаиии у N2 отсутствует. Однако атомы азота могут появ
ляться в результате диссоциативной рекомбинации иона моле
кулярного азота с электроном в результате ионно-нейтральных 
реакции, а таюке в результате преддиссоциации N2 (1150— 
1250 А).

С п е к т р а л ь н а я  о б л а с т ь  1000—600 А. В этой области 
спектр состоит из множества узких близко расположенных по- 
лос поглощения, исчезающих около 750 А, широких предиониза- 
ционных полос Хопфнлда» ридберговских серий около 670 А и 
г.падкого ионизационного континуума в более коротковолновой 
оОласти. При /.<820 А на полосы накладывается сильный ионн- 
зацноннын континуум, который быстро уменьшается с увеличе-

воздействием падающего излучения 
с А N2 сильно флюоресцирует. Полосы поглощения в об*
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ллсти 1050—820 А принадлежат к колебательным прогрессг!ям, 
обозначенным Уорли: /, k, 7. ш, п, о, р, q, h, г, s, / и ii. Кроме 
того, имеются восемь пс̂ лос Уорли—Дженкннса серии Рндберга, 
сходящихся к основному состоянию нона N+ (Х^Пц) nptr 796 А.
Наблюдается также несколько членов серии Ридберга, сходя- 
щился к первым четырем колебательным уровням N J (А^П»)
при длинах волн 742,7; 732,1; 722.4 н 703.9 А, которые  ̂ впервые 
наблюдали Уорли. Огава и Танаки.

Таблица 25
Коэффициенты молекулярною поглощения и эффективность ионизацнн N» 

основными линиями солнечного спектра [47]. Точность измерений ±5% '

303,7S1 
42П,<ЛК 
430,041
430,177
434,975
498.491
507,391
507,683 
508,182 
519.610 
522,208 
525,795 
537.024 
553.328 
554,074 
554,514 
555.262 
584,331 
597,818 
599,598 
608.395 
609.705 
G09.82U 
610.04,3 
610.74G
610,850
616,933
617.033

21 ,U
23.7
24.2

24.3

22.2
25.8 
23.6- 
26.2
25.2 
2-J.9
25.3
24.6
24.8 
23,1
23.4
23.4
23.4
23.7

23,3

23,7

IOl)

iOO
101)
100

100

100
98
97
98 
97
m
93
93
95

100
97
95

100

100

99
98

617.051
624,617
625.130 
625.852 
629.732 
684,996 
685.513
685,816 
686. аз5
702.3 
703.8 
758,677 
759,440 
760,229
760,445
761.130 
762,001 
763,340 
764.357 
765,140
770.4 
774.522 
779.821
779,905
780,3
787,710
790,103

23.7
24.0
23.9
24.0
24.2
24.3
24.9

24.1
25.6
25.6
23.9 
П.б
19.8
40.1
27.8 
27-.3 
13.5«
85.4 
15.3
34.0
12.8
18.6
24.0

98
97 
07
98 
97 
95
95
95

75
86

57
55
46
80
69
77
40
65

54

790,203
832.754
832,927
833,326
833,742
834,462
835,096
835.292
904
921.982
922.507
92.3.045
923.211
923,659
924.274
930.7
937.8 
949.7 
972,537 
977,026 
989,790 
991,514
991,570

1025,722
1031,912
1037,613

22.7

6,3

4.8
10,4
5,2
0,082
0,167

0,074
0,010
0,00074
0,00074

с X

45

Ошибка ±10%.
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R пасти 725-650 A наблюдается пять членов Хопфилда се* 
р„й Рн/берга 4 (X < S ^ ,)- N t ( В “S t ) .  В области длин волн 
меньше 650 А наблюдается чистый континуум. Спектр, обусло
вленный фотоионизациеП, показывает, что ионы появляются при 
^ _У 953 д, образуя полосу, начинающуюся с А,=795 А. Вслед
ствие днссоциаци]! N2 на атомы N, находящиеся в основном 
в возбужденко.м состоянии, возникает слабый континуум в обла- 
сти 1050—800 А. Первый сильны» контин^ '̂м возникает прп 
=831,5 А, коэффициент поглощения равен 8,1 cm“ S при Я=752А 
он достигает значения 421 см"‘. Максимальное значение коэффи
циента ггоглощения второго континуума равно 620 см-  ̂ прп 
?,= 715,3 А, а третьего — 780 см*‘ при ^=620 А.

В области длин волн 907; 856,7 и 843,5 А наблюдаются слабые 
контину)п̂ !ы с коэффициентами поглощения 16,6; 41 и 30 см"* 
соответственно. Оки перекрываются сильными полосами погло
щения. Вероятно, имеется континуум при 7.=970А с ^=5см-*. 
Значения коэффициентов поглощения приведены в работе [25]. 
Результаты, полученные в работе [38], не приводятся. Несмотря 
на высокую точность расчетов в [25] и [38] (10— 15%), коэффи
циенты поглощения в максимумах и минимумах, по данным 
этих работ, существенно различаются. По-видимому, требуются 
приборы с еще более высоким разрешением, чтобы получить 
достаточно надежные данные.

В табл. 2.5 представлены коэффициенты поглощения п понп- 
зацин в области 1040—300 А для основных линий излучения 
Солнца [52].

1.3. Окись азота N0
Ос1ювное состояние молекулы N0 Х-П. Величина энергии 

диссоциации равна 6,49 эв.. Первый погенциал ионизации равен
к см'̂  
ю ‘

/о'

fO'

/0“

i -----------1

л

950

/

in fOi

1 / 1

СП л л

А А и
1

г

Рнс. 25. Коэффициент поглощения N0 [48],

9,25 эв (Х=1340 А). Так как спектр N0  имеет сложную струк
туру, он исследован меньше, чем спектры N2 и О2, хотя число из- 
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мерений достаточно велико [10]. Подробный анализ спектра вы
полнен в [ 10].

С п е к т р а л ь н а я  о б л а с т ь  2300— 1500 А. Данные полуко- 
лпчественные. Более точные данные в области 2300— 1850 А при
ведены на рис. 2.2 [48].

С п е к т р а л ь н а я  о б л а с т ь  1500— 1050 А. Данные о коэф
фициентах поглощения и ионизации приведены в работе [51]. Ве- 
Л11чнна молекулярного коэффициента ионизации ki в области 
линии La (?«.= 1216 Л) имеет большое значение для теории обра
зования слоя D. Считают [10], что в этой области k i=  
= 2,02 «Ш-'в см2.

С п е к т р а л ь н а я  о б л а с т ь  1000—200 А. Полученные в по
следнее время коэффициенты поглощения и фотоионизащш в об
ласти спектра 1350—580 А приведены в работе [51].

1.4. Озон Оз

Потенциал ионизации 12,8 эв. Спектр поглощения озона в ви
димой и ультрафиолетовой областях исследован многими авто
рами.

5000 6000 7000 X А

Рис. 2.3. Молекулярные коэффнцнепты по
глощения озона в полосах Шаппюн при 18“ С, 

по В игру [6].

С п е к т р а л ь н а я  о б л а с т ь  7400—3400 А. В  этой спект
ральной области расположены полосы Шаппюн. Максимальный 
молекулярный коэффициент поглощения равен 5*10“ ^̂ см^ Зна
чения коэффициента поглощения приведены на рис. 2.3 [6]. В  об
ласти спектра между 4500 и 3400 А коэффициент поглощения 
очень мал, и требуется большой оптический путь, чтобы получить 
измеримую величину поглощения.
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С п е к т р а л ь н а я  о б л л с т ь  3400—2400 А. В  это» области 
расположены полосы Хартли с максимальным коэффициентом 
ппглошсппя прп /.=2553 л. • рав!1ыми 1.08* 10~*̂  см-. Полосы 
Хартли состоят из большого числа слабых полос, расстояние 
между которыми порядка 10 А и которые накладываются • на 
очень сильный континуум. Мапболес четко выражена структура 
в длиннопол попои части полосы Хартли (полосы Хеггинса) в об
ласти 3400—3100 А. Поглощение в полосах Хеггннса зависит от 
телшсратуры и не зависит от давления. В табл. 2.6 [49] приведен 
коэффициент поглощения для области 3400—3100 А. В области 
спектра 3000—2400 А зависимость от температуры более слабая. 
В табл. 2.7 приведены значения коэффициента поглощения, полу- 
.......... и [35], Онн согласуются е дан>г • •
чен11ые с большой точностью в 
иы\ги (41].

Т а б л и ц а  2.6

Коаффициент поглощения озона в области спектра 3421—3037А [49]

X А к CU
II

>.х к сч к см-I Л

3037.0 
3«42.3 
31)13,(5 
30^4.У 
3046,2 
3f)IH,9
3051.0
т з .о
3Uo9,l)
3t)61,0
зоои.о
3075.0 
3(177,0
3053.0 
ЗПН5.0 
ЗОКЯ.О 
30S9.9 
3)92,0 
31Ш.7 
У095.4
3095.0 
ЗЮО.О 
3104,5 
310(5.7

2,76 
2,56 
2,49 
2,435 
2,37 
2,21 
2,06 
2,09 
1,97 
2,01 
1,90
1,62
1.46 
1,4Н
1.47
1.411,35
],22о
1,25
1,16
1,04
1,07

3107.2 
3109,5
3110.3
3112.0
3113.0
3119.7
3120.4
3121.2
3121.7
3124.5
3130.0
3167.0
3170.0
3173.0
3176.0
3177.7 
317В,4
3181.8
3182.3
3185.0 
3186,2
3190.0
3226.0
32.39.0

1,01
1.04
1,00

1,03
0,858
0,881
0,818
0,842
0,784
0,450
0,490
0,4.50
0,500
0,426
0,443
о.азэ
0,377
0,334
0,3.50
0,293
0,140

3242.0
3245.0
3248.0
3253.0
3255.0 
3256,3 
3258,2
3269.0
3272.0
3275.0
3260.0
3272.0 
.3275,0
3270.0
3292.0
3295.0
3299.0
3303.0
3309.0
3312.0
3303.0
3309.0
3312.0 
3318,7

0,162 
0 ,152 
0,224 
0,171 
0,185 
0,1.36 
0,147 
0,092 
0,121 
0 ,106 
0.092 
0.121 
0,106 
0,162 
0,061 
0,066 
0,0.56 
0,094 
0,078 
0.10R 
0,091') 
0,0780 
0,108 
0.0530

3319.2 
.3321,2
3322.2
3324.3 
.3325,0 
а328,0
3332.0 
згз4,о
3338.0
3340.0 
.3.372,0
3377.4
3378.0
3382.4
3.384.6
3385.6
3388.6
3391.0
3395.0 
.3398,0
3401.0 
.3408,4
3417.0
3421.0

0,0549
0,0424
0,04.56
0,0369
0,0410
0,0350
0,0.500
0,0440
0,0770
0,0381
0,0295
0,0318
0,0143
0,0182
0,0164
0,0124
0,0140
0,0220
0,0170
0,028')
0.0120
0.0J7S
0,009;)

С п е к т р а л ь н а я  о б л а с т ь  2200— 1050 А. В  этой области, 
по-аидимому, имеется непрерывное поглощение. , Можно выде
лить несколько диффузных полос в области длин воля короче 
1500 А. которые, вероятно, являются членами серии Ридберга. 
со



Молекулярный коэффициент поглощения представлен на рис. 2.4 
jlOl. В области линии La^(^i)=2,4* 10“ ’̂ см̂ .

Таблица 2.7
Козффниненты поглощения Оз в ультрафиолетовой 

области спектра [35]

K({i)c«

Iff'

10'

f(T̂

л \ к см~* ft см*

2536,5 133.9 114.7
2893,6 17,2 14.7
2967,3 6,969 5,971
3021,5 3,3-Ш 2,860
3341,5 0,0498 0,0427
5769,6 0,0555 0,0476

ЮОО 1 2 0 0  iAOO 1600 т о  lOOO а
Рлс. 2.4. МолекуллрлыЛ коэффициент поглощения 

озона в области спектра 1050—2200 А [10].

1.5. Водяной пар Н2О

Измерения коэффициентов поглощения водяного пара были 
выполнены рядом авторов [10]. Однако данные, полученные раз
ными авторами, различаются. Вероятно, главным источником 
расхождений является неточность в определении содержания во
дяного пара, вызванная его адсорбцией на стенках кюветы.

С п е к т р а л ь н а я  о б л а с т ь  2000— 1450 А. Эта область со
стоит в основном из континуума, начинающегося около 2000 А и 
имеющего максимум около 1650 А. Зависимость молекулярного 
коэффициента поглощения от длины волны приведена на рис. 2.5 
[48]. Полученные в этой работе результаты хорошо согласуются 
с более ранними данными, полученными Ватанабе [10].
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С п е к т р а л ь н а я  о б л а с т ь  1450— 1050 А. Спектр состоит 
из полос поглощения, отождествляемых с членами серий Рид- 
берга, наложенных на континуум. Континуум продолжается при
близительно до Я,= 1150 А. Молекулярные коэффициенты погло-

Рис. 2.7. ДУолекулярный коэффициент поглощения водяного 
пара в области спектра от 1050 до, 1250 А [10].

Рис. 2.8. Молекулярный коэффициент поглощеппп водяного пара 
в области спектра от 850 до 1100 А [Ю].

щения в этой области представлены на рис. 2.6 и 2.7 [10]. Мо
лекулярный коэффициент поглощения в области линии La, по 
данным разных авторов, изменяется в пределах 1,34- 
-^1,45-10-‘  ̂ см2

С п е к т р а л ь н а я  о б л а с т ь  к о р о ч е  1050 А, Зависимость 
коэффициента от длины волны представлена на рис. 2.8 и 2.9 [10].

63



200 «00 600 600 1000 X A
Pjic. 2.У. Молекулярным коэффициент поглощения 
водяного пара пойластн спектра от 150 до 110Q Л [10].

1.6. Остальные газы

Поглощение в видимой н ультрафиолетовой областях спектра 
таких газов, как СО .̂ СО, N^0, NH.i и др., в радиационных про
цессах атдюсферы играет малую роль. Поэтому ограничимся

и см 
/О'

iO

rt

10

Ю-*

ю
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§ 2. ОПТИЧЕСКИЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ АТМОСФЕРНЫХ ГАЗОВ 
В ИНФРАКРАСНОЙ ОБЛАСТИ СПЕКТРА

Спектр поглощения молекул в инфракрасной и микроволно- 
Doif областях, обусловленный колебательно-вращательными пе
реходами, состоит из очень большого числа спектральных линий. 
Для расчета поглощения необходимо знать пнтеиспвность S, по- 
луширину Y и положение центра vo спектральных линий. Тогда 
функция поглощения для спектрального интервала Ду дается 
выражением

«
—и ^  S,b (v,Л — 1 - exp

j = i
(2 .^ )

где b (v, Vo, 7) — контур спектральной линии.
Суммирование в показателе экспоненты проводится по всем ли
ниям, дающим вклад в поглощение в интервале Ду.

Из-за отсутствия исчерпывающих данных об 5 , у , Vo для рас
чета поглощения используют либо модели полос поглощения, 
либо эмпирические функции, установленные экспериментально. 
Известно [6, 12], что для модели Эльзассера функция поглоще
ния имеет вид

у
л  =  sh ? J exp ( - У  d i 'f)f„ (у ) rfy. 3 )

U '  *
__5 и  ̂ 2лу

где s h ^ ’ ^ — среднее расстояние между ли
ниями, /o(i/)--функция Бесселя чисто мнимого аргумента нуле
вого порядка.
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в  предельных случаях вместо (2.3) используют:

(■А=1 — у « 1. (2.4)

(2.5)

где Ф(дс) —I  е~“’с1х— интеграл ошибок.
Уя “

Для статистической модели функция поглощения имеет вид

/=1
(2.6)

где Af — поглощение /-той изолированной линии, п — число 
линий.

Если задаться определенным распределением интенсивности 
спектральных линий, то вместо (2.6) имеем

А = 1_ехр|-д:е~"^'® (-J-] +  А ( х )  | (2-7)
для случая линий равной интенсивности и 

Л = 1  - e x p f-  _ , •*'
1 + Zk

(2.8)

для случая распределения интенсивности линий по экспоненте, 
Suгдел-= — .

V XПри^<|:1 выражения (2.7) и (2.8) лереходятв (2.4), при-^>1 
Р Р

вместо (2.7) имеем
Л =  1 — ехр

а вместо (2.8)
Л = .1- е х р (-  1^ .

[‘2.9)

(2.10)
В литературе имеются функции поглощения и для других видов 
распределения интенсивности линий [4]. Однако здесь мы их не
приводим. Параметры —  и р в вышеприведенных выражениях
определяются, как правило, экспериментально. Формулы (2.3), 
(2,7) и (2.8) справедливы только для узких спектральных ип- 
тервалов.

В квазистатическои модели аналитическое выражение для 
функции поглощения отсутствует.
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Существующие эмпирические формулы дают возможность 
рассчитать поглощение для всей полосы поглощения пли для 
узких спектральных участков. Для расчета поглощения, обусло- 
вленного всей полосой, часто используют эмпирические формулы ̂ 
Говарда—Бэрча—Вильямса: 
случай слабого поглощения

^А,Ф1^сп‘’рц., (2.11)
случай сильного поглощения

[ Л,г/у=-С + £>1о?м —УСКЖАф. (2.12)
где с, С, d, Z), k, /С — постоянные, /?э,и— эффективное давление 
в мм’рт. ст., U — в осажденных сантиметрах для Н2О и в сан
тиметрах атмосферы для СО2.

В узких спектральных интервалах пропускание часто опреде
ляется по формуле типа [5]

Я 1 — Л ^ехр [-  ? (v) , (2.13)
где ш, п и p (v)— параметры, определенные из эксперимента, 
р̂ ^=Ра-\-Врп\ Ре—давление постороннего газа, рд— давление 
поглощающего газа, 5 — коэффициент, равный 6 и 2 для Н2О 
и СО2 соответственно. Для Н2О и берется в см, для СОз 
в атм • см, раф — в атм.

2.1. Водяной пар
Существует большое количество работ, в которых экспери

ментальные данные представлены с помощью статистической мо
дели для разного спектрального разрешения. Однако численные 
значения параметров, входящих в формулы (2.7) и (2.8), как пра
вило, не приводятся, за исключением работы [29].

Пропускание в полосах водяного пара 1,87; 2,7; 6,3 и 15—40 мк 
рассчитывается также с помощью формулы (13). Параметры, 
входящие в эту формулу, приведены в табл. 2.8—2.11 [5]. 
В табл. 2.12 приведены параметры, входящие в формулы (2.11) 
н (2.12).

2.2. Углекислый газ
Для описания поглощения, обусловленного углекислым газом, 

обычно используют модель Эльзассера, т. е. формулу (3) или ее 
предельные выражения.

Расчет пропускания в полосах СО2 2; 2,7; 4,3; 4.8; 9—12 п 
15 мкм можно проводить также по формуле (2.13). Параметры 
расчета приведены в табл. 2.13-2.18 [51. В табл. 2.19 приведены 
параметры, входящие в формулы (2.11) и (2.12), для расчета 
поглощения, обусловленного всей полосой.
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Та бл II на 2.8
• Полоса

*
поглощения Н̂ О 1,87 мкм (/« =0,53; п —0.80) [5J

■V с м ~ ^ е V см ^ Р * см~̂ Р V 9

4950 0,040 5210 2,83 5370 3,35 5520 1,81 '
5000 0,110 5220 3,27 5380 3,73 5530 1,535050 0,163 5230 3,57 5385 3,79 5540 U265055 0,204 5240 3,35 5390 3,73 5550 1.175060 0,204 5250 3,84 5400 3,88 5560 0,9105070 0,204 5255 4,04 5408 4,0-1 5570 0,6615080 0,319 5260 3,74 5409 3,92 5580 0,551
5090 0,323 5270 3,00 5420 3,88 5590 0,388
5100 0,567 5280 2,51 5430 3,89 5600 0,388
5110 0,815 5290 2,62 5440 4,57 5610 0,3595120 0,836 5300 2,39 5442 4,70 5620 0,2865130 1,02 5305 2,37 5450 4,45 5630 0,245
5140 1,30 5310 2,52 5460 3,35 5640 0,204
5150 1,69 5320 3,06 5470 2,82 5650 0,114
5160 1,88 5330 4,29 5480 2,37 5660 0,130
5170 1,88 5340 5,81 5485 2,29 5670 0,130
5180 2, ОН 5350 5,23 5490 2,37 5680 0,114
5190 2,40 5360 3,53 5500 2,22 5690 0,098
5200 2,40 5364 3,33 5510 1,98 5700 0,0815

5750 0,0408

Та б л ииа 2.9
Полоса поглощения НгО 2,7 мкм (т=0,53; л=С1,99) [5]

9 V С Ы “ ^ 11 ^ V V Р

ЗОЮ 0,540 3140 0,350 3260 0,905 3403 1,120
3015 1,520 3145 0,350 3266 0,850 3403 0,508
3022 0,295 3150 0,175 3269 0,656 3410 0,685
3025 0,750 3155 0,327 3275 1,890 3418 2,450
3027 0,750 3160 0,078 3282 1,050 3425 0,980
3029 0,650 3170 0,500 3286 0,998 3430 1,300
3032 1,950 3175 0,305 3288 0,655 3435 1,040
3045 0,135 3180 1,050 3292 1,520 3442 2,580
3053 0,863 3185 0.610 3303 0,535 3452 0,815
3055 0,400 3190 1,050 3310 1,605 3463 3,360
3060 1,180 3193 0,490 3320 0,580 3470 2,200
3062 0,730 3203 1,505 3327 1,200 3474 2,900
3070 1,600 3207 0,а45 3330 0,595 3478 2,300
3075 0,220 3210 1,088 3337 1,100 3482 4,130
3082 1,660 3212 2,088 3341 0,320 3485 3,750
3096 0,112 3215 1,410 3352 1,310 3490 3,630
3098 0,320 3220 1,300 3354 1,390 3495 2,660
3105 2,000 3223 1,540 3360 2,120 3500 7,900
3110 0,870 3225 0,765 3370 0,465 3507 5,700
3120 2.000 3230 1,370 3380 1,360 3510 5,500
3123 1,530 3240 0,980 3386 0,820 3516 3,380
3128 1,610 3245 1,330 3390 1,380 3523 9,600
3133 0,610 3250 0,430 3400 1,200 3534 3,900
3138 1,000 3257 1,240

I
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5 1 ч см“ * Р у V см“ ^ Р

4,400 3740 30,000 3920 7.600 4075 0.220
3510 4,570 3745 32,000 3923 7,300 4080 0,153
3545 10,300 3750 28,500 3930 4,300 4090 0,530
3550 7.Н50 3760 13,900 3935 4,500 4092 0,615
355G 6.2Н0 3765 14,750 3945 5,300 4100 0,083
35Г)6 14,2(Ю 3770 8,600 3951 3.350 4107 0 ,Ш
3574 7,800 3773 8,500 3956 3,300 4110 0,400
ЗоЙП 8,400 3778 10,400 3960 1,140 * 4115 0,433

17,800 3788 7,700 3970 3,150 4120 0,330
3-597 14,700 3800 19,200 3975 1,660 4125 0,177
ЗШ ) 16,600 3810 12,100 3980 1,450 4130 0,1.37
3605 14,700 3815 22,000 3984 1,600 4140 0,083
3515 24,000 ЗН22 16,700 3988 1,450 4150 0,110
3620 18,200 3830 22,800 3990 1,040 4160 0,145
3626 21.500 3840 14,500 3997 о,ваз 4167 0,150
36.35 10,900 3850 20,700 4000 1,350 4170 0,145
3615 22, т 3854 16,100 4005 1,323 4180 0,105
365Q 21,000 3860 18,500 4008 1,270 4182 0,100
3663 9,650 3862 18,700 4010 1,230 4190 0,100
3673 21,800 3870 11,900 4018 0.810 4200 0,093
36WJ 12,300 3872 11,800 4027 0,440 4210 0,033
36fi8 20,100 3880 13,900 4035 0,950 4220 0,053
3G95 11,900 3S82 12,700 4040 0,290 4230 0,100
3710 20,750 3890 12,200 4045 0,440 4240 0,053
3715 17,150 3805 11,300 4052 0,187 4250 0,330
3724 22,100 зогю 14,400 4060 0,600 4260 0,050
3729 21,300 3910 4,340 4065 0,620 4280 0,000
3732 28,500 3915 7,150 4070 0,480

Т а б л и ц а  2.10 
Полоса поглощения Hi>0 6,3 мкм (т=0,3; л=0,8в) [5]

V С « ~ ^ V GM ^ в у  СЧ~̂ ■» Р

1210 0 1294 1,48 1400 7,52 1 1495 11,2
1 2 2 0 0,43 1300 0,44 1402 5,06 1500 11;2
1225 0,14 1310 1,22 1410 2,87 1510 18,5
1230 0,466 1318 2,94 1415 5,25 1518 17,451234 0,0703 1320 2,82 1420 7,98 1525 20,91239 0,0703 1325 0,745 1430 5,06 1530 14,61245 0,488 1330 2,72 1435 6,74 1540 20,61252 0,25 1335 5,06 1445 3,34 1550 13,91255 0,179 1346 1,15 1450 7,86 1555 17,451260 0,25 1352 2,72 1456 12,8 1560 16.81265 0,90 1360 4,34 1460 12,0 156S 9 751270 0,82 1370 3,02 1468 7,53 1573 э’.о1274 2,20 1380 4,98 1475 11,9 1590 3.021280
12К5
1287

0,98
0,30
п.70

1385 
1390 

I 1392
2,42
4,34
4,70

1480
1485
1490

8,46
6,03
8,45

1600
1612
1620

3,7
6,22
9,47
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.-1 л-1 .,-1

1630
1640
1655
1660
1670
16R0
1685
1692
1700
1715
1725

8,46
10,6
15.5
15.0 
9.2

13.5 
14.3
14.1
15.5
11.6 
8,45

1740
1750
1760
1762
1770
1780
1785
1795
1805
1812
1835

11,9 
11.0
9.0 
8.2 
8.7
7.0 
6,22 
6,86 
5,06 
3,18 
4,62

1840
1850
1860
1870
1880
1890
1908
1920
1940
1950
1970

4.1 
3,5 
2,42
3.02 
1,83 
1,9 
1,77
2.27
1.28 
1,51 
1.01

1985
2005
2020
2030
2050
2070
2080
2090
2110
2114

0,62
1.0
0,674
0,738
0.446
0,33
0,347
0,29
0,179
0,105

Т а б л и ц а  2.11
Полоса поглощения Н̂ О 15—40 мкм

248
250.5 
252
253.5 
255 
257 
259 
261 
263 
265
266.5 
268 
270 
27*> 
275 
278 
280 
283 
286 
288
289.5 
292 
295 
300
302.5 
305 
310 
312 
315
318.5 
322 
326

0,705
0,941
0,591
0,627
0,653
0,804
1,08
1,09
0,948
0,705
0,682
0,797
1.11
0,944
0,714
0,638
0,682
0,627
0,901
0,679
0,616
0,771
1,100
0,661
0,526
0,659
0,992
0,825
0,631
1,08
0,693
0,669

0,640
0,807
0,635
0,550
0,597
0,704
0,834
0,870
0,749
0,613
0,568
0,608
0,855
0,729
0,625
0,555
0,637
0,515
0,756
0,609
0,555
0,637
0,838
0,602
0,464
0,558
0,757
0,694
0,546
0,780
0,564
0,586

222
519
93.7 

157 
112 
ПО 
184 
138
95.8
57.4
62,2
57.6 

146
91.5
63.7 

136 
227
72.2 

138
63.7
59.4
53.9 

122
52.2
42.0
42.5
69.9
41.5
25.3
83.0
36.1
77.4

330
332
335
339.
342
345
346 
348 
350 
352
354
355
357
358 
360 
362 
366 
368 
371 
373 
376 
380 
386 
390 
395 
399 
402 
404 
410 
416 
420 
422 
426

0,688
0,891
0,607
0,738
0,713
0,802
0,771
0,695
0,537
0,534
0,533
0,523
0,601
0,607
0,594
1,002
0,942
0,955
0,523
0,672
0,455
0,924
0,510
1,03
0,517
0,437
0,637
1,02
1,277
0,687
0,423
0,538
0,631

0,5-ю
0,771
0,541
0,597
0.609
0,635
0,671
0,688
0,605
0,607
0,614
0.550
0,637
0,599
0,541
0,294
0,507
0,530
0,500
0,568
0,455
0.578
0,498
0,530
0,554
0,456
0,485
0,471
0,497
0,539
0,443
0.477
0,561

32.2
59,1
26.7
30.8
37.7
35.8
23.4 
26,6
32.8
45.8
45.8
34.0
38.5
37.6
14.9
19.8
11.1
15.1
12.4
15.4
16.1
13.6
12.6
96.7 
8,52

14.9 
12,6
10.4 
9,46 
5,78

11.8 
13,7
11.5
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т л 6 1 1 СМ“ ’ т л ?

0 ш 0,56.3 7,02 539 0,806 и, 267 2.54+ И1
0.Н01 0,566 9,36 541 0,502 0,613 2,26

44Л {t’.hffo 0,498 6,11 543 0,493 0,424 1,39Til/
4+4 0,576 0.4?Ю 7,47 546 0,527 0,528 5,61
+jO о]7ПО 0,411 4.24 548 0,561 0,419 3,97
450 0,478 0,440 6,77 550 0,477 0,468 2,86
4% о .ш 0. 1об 3,94 552 0.621 0,317 1.65
474 0.507 0,437 7,30 555 0.6S7 0,429 2,82
УУ) 0.SM6 0,464 4,42 560 0,763 0,293 1.63
4S6 0,̂ 35 О.Кб 19,0 563 0.668 0,368 2,30
490 0,760 0,4S6 3,49 564 0,652 0,313 2.11
"ХЙ 0.482 0,53« 7.64 569 0.541 0,475 4,4^
-Уб 0.W4 0,574 6,13 573 0,899 0,292 3.51
ип 0.509 0.4ЗД 5,69 576 0,493 0,448 3,23
509 OJAO 0,578 3.33 578 0,632 0,366 2,58
оИ 0.577 0,435 3,69 581 0,556 0,393 3,94
о13 0,729 0,437 3,25 583 0.6S0 0,301 2,91
315 o.e*ii 0,582 7,71 585 0.685 0,361 3,15
517 0,479 0,461 8,07 588 0,993 0,201 3,30
520 0,506 0,411 3,89 592 0,611 0,394- 4,97
523 0,737 0,654 ' 3,69 597 0,717 0,317 2,63
526 0,571 0,476 6,48 600 0,622 0,415 3,17
523 0,503 0,423 1.94 603 0,666 0,399 2,52
531 0,929 0,300 2.14 605 0.829 0,207 2,75
537 0.500 0,375 .2,47 610 0.601 0,192 1,34

615 0,626 0,288 3,20

Т а б л и ц а  2.12

Эмпирические постоянные в формулах Говарда—Бэрча—Ви;1ьямса 
для водяного пара В=1) [24]

Полосы,
ыкм

Пределы
пояосы,

с k С D К

6,3
3.2
2,7
1,87
1,38
М  
0,94 
3.7» ■

1150̂ 2050 
2800—3340 
а340~440(] 
4Ч(К»—520(J 
6500—81)00 
83̂ X̂ -9300

2670-2770

356
40,2

316
152
163
31
38
0,325

0,30
0,30
0.32
0.30
0,30
0,26
0,27
0,37

302

337
127
202

218

246
232
460

157

150
144
198

160
500
200
275
350
200
200

пой приведена величина, меньше которой имеет место слабое поглощение, а больше — сильное поглощение.

Полоса изотопа HDO.
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Т а б л и ц а  2.13 
Полоса поглощения СОд 2 мкм (т=0,64, п=0,45) [5]

4-1 ,.-1 V С М ~ 1 Р

5,5.10-3 5026 0,92*10-3
2,03 5036 3.14,8 5059 12,1*

15,9 5080 19,5
32,3 5094 10,9
54,0 5115 0,29
16,4 5133 0,83
3.4 5163

4674
4714
4754
4797
4817
4&38
4850
4865

О
0.25-10-3

0,58
2,67
5,95

11.4
13,1
11.0

4878
4899
4917
4938
4959
4973
4998
5014

Т а б л и ц а  2.14 
Полоса логлощсиня COj 2,7 мк (т=0,64; п=0,45) [5]

V С М ~ * Р  . 1 0 - 2 к с у ” "* ? 1 а V см ^ Р

3480 0,09 3565 . 0,0896 3630 0,47 3700 0,516
3485 0,157 3570 ' 0,100 3635 0,397 3705 0,496
3490 0.224 3575 0,114 3637 0,330 3710 0,384
3495 0,280 3580 0,155 3638 0,270 3715 0,320
3501) 0,386 3585 0,248 3640 0,205 3720 0,560
3505 0,490 3590 0,294 3645 0,090 3725 0,670
а5Ю 0,560 3595 0,360 3650 0,055 3730 0,650
3513 0,670 3600 0,433 3655 0,031 3735 0,560
3520 0,7̂ Ю 3605 0,398 3660 0.028 3740 0,426
3525 0,806 3610 0,222 3665 0,042 3745 0,290
3530 0»850 3613 0,196 3670 0,058 3750 0,155
3535 1,03 3615 0,206 3675 0,167 3755 0,0-й
3540 1,61 3617 0,270 3680 0,189 3760 0,044
3545 2,36 3620 0,360 3685 0,270 3762 0,023
35.50 3,14 3622 0,476 3690 0,360 3765 0,014
3555 3,90 3625 0,504 3695 0,-Ш 3770 0,004

* 3560 5,56 3627 0,48

Т а б л и ц а  2.15
Полоса поглощения СОо 4,3 мкм [5]

ч СМ“ 1 в V см~̂ к см~̂

т= 0,64 : л =0,45; и '"/7"ф > 0.7
2250 0,07 2270 0,295 2290 0,43 2310 2,12
2255 0,117 2275 0,28 2295 0,72 2315 2.4
2260 0,187 2280 0,25 2300 1,08 2320 2.6
2265 0,25 2285 0,19 2305 1,58 2323 4,25
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1 <»!“ * ■ 1t см * ■» см~* ? % см“ ^ Э

232.5 ■*.4 2343 5.2 2360 6.6 2380 1,78
•23.3П 4,6 2345 4,4 2365 6.4 2385 0,36
2.Ч35 4,4 2.350 3,17 2370 4,6 2390 0,15
2W 4,9 2355 4,6 2375 3,25 2395 0,10

т  == 0,5;л =  0,4Я; <0,7
2179 4*10-4 2223 2,6.10-2 2270 40-10-2 2390 18,6‘10-2
218] 5.7 2225 4 2275 44 2395 4,55
21Н5 9,3 2227 6 2280 44 2400 2,8
21RK Г, 2-10-3 2230 8,1 2284 37 2405 1,65
2193 1,76 2233 10,5 2290 85 2411 1,3
219Г) 2.5 2237 12 2295 135 2416 9.Ы0-3
2199 3.3 2238 14,5 2300 158 2421 6
22fll 4.6 2240 15,6 2305 231 2426 3,4
220(3 5.9 2246 20,1 2372 359 2431 2,5
2210 7,3 2253 28,6 2377 207 2436 1.6
2214 9,1 2260 3-3 2382 108 2-U1 1
2216 1.М 0-2 2265 37.5 2386 37,8 2446 4.10-4
2219 1.5

Т а б л и ц а  2.16 
Полоса поглощения СО̂  4,8 мкм (т=0,64; л=0,45) [5]

•» см*“* 9 Н с«~̂ ? » сч“ ^ 9

2170.6
2158.2
2145.8
2139.6
2135.9
2132.2
2129.1
2124.1 
2121,0
2117.3
2111.7

1.27.10-4 
3,10 
5,95

1.47.10-3 
2,85 
1,52 
1,62 
2,28 
2,48 
2,44 
1.97

2108.6
2106.7 
2102,4
2098.7 
2096,2 
2093,1
2090.0 
2086,9
2085.0
2080.7
2078.0

1,89-10-3
2.76 
5,31 
3,22 
4,19 
6,80

15,36
10,55
7.77 

10,05 
11,12

2073.3 
2065,2
2057.1
2052.2
2040.4
2035.4 
2031,1 
2028,0 
2021,8 
2015,6
2009.4

11,34-10-3
9,20
5,07
3,40
1,88
1,68
2,16
1.66
1,06
0,61
0,29

Т а б л н ц а  2.17
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(1 •» см"'̂ п Р-10' 1 V см“ -1 р-10‘

1ПЮ
ШУ1
т ъ
1075

0,230
0,280
0,366
0,434

1070
1068
1063
1050

0,360
0,300
0,243
0,356

1100
1090
1085
1076

0,5

12
16

1070
1067
1063
1058

12
8
5,а
8



, CM-J я ч СМ~*' н 3-10' V Р

1036 0,364 963 0,220 1055 10,4 925 2
10-25 0,320 958 0,230 1050 12 915 1.2
1020 0,292 956 0,250 1045 10,4 900 0,8
1017 0,274 954 0,280 1042 875 0,4
1014 0,258 952 0,312 1038 6,3 866 0,4
1010 0,240 947 0,324 1022 2 862 0,7
1007 0,223 935 0,308 1010 0,5 860 0,5
JOOO 0,202 925 0,280 1000 0.25 850 0,5
9Q5 0,210 914 0,264 993 1,8 837 0,9
У90 0,240 900 0,220 983 8 830 1,5
9«8 0,270 877 0,170 975 10 825 2,4
987 0,300 866 0,186 971 8 822 2
•986 0,320 860 0,220 968 4,8 812 4,7
985 0,345 850 0,262 963 3 ,802 8
984 0,366 825 0,280 956 6.4 79Н 7.6
983 0,390 800 0,276 948 9 792 12
975 0,438 792 0,298 943 В 787 6,4
<Л1 0,423 786 0,252 935 4 770 22,4
970 0,360 782 0,298
D69 0,340 766 0,300
967 0,300 755 0,280
965 0,249

Таблица  2.18
Полоса поглошеиия СОа 15 мкм (т=0,64) [5]

7 3
■

н V СМ“ 1 п

575 0,480.10-2 0,170 650 1,087 0,384
580 0,957.10-2 0,170 655 1,111 0,398
585 0,214-10 0,172 657,5 1,108 0,400
590 0,339.10-1 0,170 660 1,082 0,396
595 0,633.10-^ 0,168 662 1,062 0,.389
598 0,108 0,180 663 1,074 0,384
600 0,799.10"! 0,224 665 1,332 0,330
605 0,914.10-1 0,230 667,5 2,352 0,238
607,5 0,959.10-1 0,228 670 1,309 0,310
610 О.96Ы0-1 0,224 672 1,250 0.440
612,5 0.968-10-1 0,220 675 1,266 0,446
615 0,118 0,200 677,5 1,258 0,442
617,5 0.300 0,166 680 1,188 0,440
620 0,110 0,250 685 1,062 0,428
625 0,197 0,2.56 690 0,806 0,408
630 0,324 0,315 692,5 0,706 0,394
6.35 0,462 0,344 695 0,629 0,382
640 0,625 0,360 697,5 0,542 0,370
642,5 0,719 0,367 700 0,469 0,354
645 0.862 0,374 703 0,395 0,346
647 1,035 0,340 ■ 705 0,332 0,338
т 1,078 0,326 710 0,224 0,314
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715
717,5
72f)
722
723 
725 
730

0,161
0,209
0,2«
0,156
o,(m
0,075
0,091

0,270
0,200
0,132
0,180
0.252
0,2.56
0,253

735
740
745
750
755
758

0,095
0,100
0,062
0,037
0,023
0,012

0,252
0,252
0.-254
0,254
0.253
0,254

Эмпирические постоянные в формулах Говарда- 
для углекислого газа [24]

Т а б л и ц а  2.19 

-Бэрча—Вильямса

Пплоси,
MKU

Прсаслы 
полосы, си*” ^

с d к с D К

15 5.50-800 3.16 0,5 0,44 —68 55 47 5010,4 750-1000 0.016 0.78 0,20 359.4 1000— 1110 0,023 0,75 0,23 405,2 1870-1980 0,024 0.5 0,40 304.8 1980—2160 0,12 0.5 0,37 60
о '? 2160-2500 15,0 0,54 0,41 27,5 34 31,5 502,7 3480-3800 3,15 0,58 0,43 — 137 77 68 502.0 4750—5200 0,492 0,50 0,39 —536 138 114 801,6 6000—6550 0,063 0,50 0,38 801,4 6650—7250 0,058 0,50 0,41 80

Коэффициент поглощения озона [44]
Таблица 2.20

ft

8,6
8,8
9.0
9.2 
9.4 
9,6 
9,8

10.0
10.2 
Ш,4

0.0
0,04
0.11
0,07
0,39
0,48
0.39
0,20
0,06
0.0

12,2
12.4 
12,6 
12,8
13.0 
13,2
13.4 
13,6 
13,8
14.0

0.0
0,01
0,01
0.01
0,02
0,03
0,06
0,07
0,04
0,03

И .2
14.6
14.8
15.0
15.2 
15,4
15.6
15.8
16.0
16.2

о.аз
0,03
0,03
0.02
0.02
0,02
0,01
0,01
0,01
0,0
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2.3. Озон Оз •

Из всех полос поглощения озона наиболее важной является 
полоса 9,6 мкм, исследованная в работах [3, 43, 50], Модель этой 
полосы до сих пор однозначно не установлена. В работе [44] для 
оппсания поглощения Оз используется выражение (2.5)

где-^У5яу=й (& — коэффициент поглощения в мм“ */*). w —
слой озона в миллиметрах. Значения k приведены в табл. 2.20., 

Поглощение, обусловленное всей полосой 9,6 мкм, можно 
рассчитать по эмпирической формуле [50].

J А, Ф> =  138 (1 -  (2.14)
где

/(■?)=-!,185(1+734?)-''-т,М. 

£(«) =

1 -f_0.1Q25fi ,/< 0 1

0,984 ■ 0,1 < «< 0.4

log ф —4,0; —3,9; —3,8; —3,7; —3,6; —3,5; —3,4; —3,3; 3,2; 3,1
11 (ф) 1; 0,998; 0,995; 0,993; 0,989; 0,984; 0,982; 0,980; 0,977; 0,974 
1о?(ф) -3,0; -2,9; -2,8; -2,7; -2,6; -2,5; -2,4; -2,3; -2,2; 

- 2,1;
т ] ( ф )  0,977; 0,979; 0,982; 0,989; 1,002; 1,016; 1,030; 1,045;. 1,057; 
1,069; log ф —2,0 
11 (Ф) 1.079

2.4. Малые компоненты атмосферы СН ,̂ N2O, СО
Несмотря на малое содержание СН4, NoO и СО в атмосфере, 

в некоторых задачах атмосферной оптики их необходимо учиты
вать. Для расчета поглощения, обусловленного этими газами, 

.в узких спектральных участках можно использовать формулу 
(13). Входящие в нее параметры приведены в табл. 2.21—2.26 [5]. 
Поглощение для всей полосы можно рассчитать по формулам 
(11), (12), необходимые параметры приведены в табл. 2.27 [24]. 
В формулах (11), (12) вместо р используется эффективное да
вление ро,\,=ра-\- Врп. Значения коэффициента самоуширения В  
приведены в табл. 2.28.
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Полоса поглощения СН4 3,3 мкм (/л —0,58) [5]
Т а б л и ц у  2.21

.,-1

1120
1135
Ибо
1IS0
1186
119()
VMl
1206
1220
1230
1247
1250
12Й0
1265
1275
12<Ю
13П5
1314
1320
1330
13Ш

0,ГЮ2
0,0(15
0,010
0,020
0,030
0,020
0,055
0,010
0,175
0,143
о,аз.5
0,278
0,400
0,500
0,380
0.516
0,7«6
0,412
0,208
0,320
0,423

л 1 см~’ Р п

0,125 1350 0,503 0,45(1
0,130 1365 0,358 0,427
0,137 1380 0,182 0,395
0,170 1390 0,100 0.358
0,190 1400 0,055 0,225
0,208 1410 0,028 0,158
0,312 1426 0.030 0,190
0,338 1440 0,030 0,2К)
0,350 1460 0,023 0,190
0,360 1480 0,018 0,175
0,403 151X1 0,010 0,210
0,418 1520 0,005 0,241
0,500 1536 0,025 0,270
0.475 1547 0,070 0,283
0,450 1560 0,015 0,265
0,460 1580 0,005 0,243
0,290 1600 0,005 0,235
0,412 1620 0,012 0,300
0,53̂ 3 1640 0,010 0,313
0,460 1660 0.005 0,325
0,450

Полоса поглощения СН< 7,6 мкм (т=0,58) [5]
Таблица 2.22

.-I .-1

2.530
2560
2600
2620
2640
2660
2680
2700
2720
2740
2750
2760
2780
2800
2814
2830
2853
2К62
2R75
28U0
2916
2928

0,010
0,014
0,018
0,021
0,022
0,026
0,028
0,032
0,034
0,0-10
0,045
0,050
0,060
0,070
0,074
0,082
0,103
0,082
0,112
0,145
0,160
0,174

0,098
0,098
0,098
0,098
0,110
0,148
0,184
0,196
0,216
0,222
0,218
0,202
0,190
0,244
0,300
0,294
0,242
0,221
0,236
0,252
0,260

2938
2948
2960
2970
2986
3000
3015
3026
3038
3043
3050
3060
3068
3075
3088
3100
3115
3126
3150
3176
3200
3218

0,190
0,220
0,247
0,270
0,262
0,250
0,320
0,375
0,375
0,370
0,290
0,212
0,232
0,255
0,320
0,290
0,254
0,220
0,154
0,100
0,040
0,025

0,268 
0,276 
0,324 
0,342 
0,334 
О,-322 
0,266 
0,222 
0,250 
0,300 
0,378 
0,440 
0,460 
0,4Н2 
0,500 
0,407 
0,378 
0,360 
0,336 
0,310 
0,278 
0/:'32

78



Т а б л и ц »  2.23

Полоса поглощения N^0 4,5 мкм 
(т  = 0,6) [5]

 ̂см~' II

2125 0 0.170
2138 0,015 0,170
2150 0,050 0,170
2157 0,08 0,175
2162 0,13 0,174
2170 0,20 0.I7G
2175 0,2Я 0,190 ■
2182 0.4Н 0,230
2188 0,80 0,310
2194 1,33 0,355
2200 1,80 0,410
2206 2,26 0,430
2212 2,45- 0,450
2218 2,24 0,434
2224 1,90 0,400
2230 2,46 0,445
2237 2,94 0,475
2244 2,65 0,460
2250 1,92 0,450
2256 0,80 0,427
2263 0,28 0,283
2268 0,12 0,25
2275 0,05 0,25
2287 0 0,25

Т а б л и ц а  2.24

Полоса поглощенкя N2O 7,8 мкм 
(т=0,6) [5]

•» с м ~ * 9 /1

1206 0 0,30
1213 0,04 0,30
1225 0,06 0,30
1231 0,12 0,30
1240 0,32 0,33
1245 0.58 0,36
1254 1,10 0,38
1257 1,44 0,42
1262 1,74 0,43
1267 1,98 0,44
1276 1,72 0.45
1283 1,46 0,46
1287 1,75 0,46
1290 2,18 0,47
1295 2,70 0,47
1302 2,00 0,44
1307 1,44 0,42
1310 0,90 0,39
1315 0,64 0,36
1324 0,37 0,32
1331 0.18 0,31
1342 0 0,30

Т а б л и ц а  2.25
Полоса поглощен ля N^0 15 мкм (т=0,6) [5]

V с м “ ^ л в п

525 0 0,078 590 0,374 0,365
535 0,008 0,078 592 0,548 0,392
540 0,025 0,080 595 0,568 0,400
545 0,058 0,078 600 0,529 0,440
550 0,092 0,260 605 0,635 0,460
555 0,124 0,300 610 0,400 0,377
558 0,192 0,310 615 0,280 0,280
560 0,289 0,340 620 0,190 0,375
565 0,ФЮ 0,387 625 0,112 0,500
570 0,435 0,410 630 0,070 0,566
574 0,420 0,337 635 0,046 0,600
578 0,404 0,273 640 0,020 0,500
581 0,390 0,305 645 0,006 0,310
585 0,377 0,336 650 0,003 0,240
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.-1 .-1

660
670
685
6R9
692
604

О/КН
0,007
0,012
0,027
0,048
0,027

0,180
0,266
0,255
0,235
0,220
0,225

696
699
701
706
715
735

0,012
0,015
0,012
0,015
0,008

0,226
0,400
0,355
0,406
0,580
0,500

Т а б л и ц а  2.26 

Полоса поглощения СО 3,7 мкм («=0,45: ш=0,58) [5]

ч си~*
'  11 г 1 СМ*“* 9

2000 0,0202 2100 0,394 2180 0,4542012 0,038 2112 0,504 2190 0,3502025 0,0564 2125 0,462 2200 0,2922037 0,085 2132 0,380 2212 0,1952050 0,128 2140 0,289 2225 0,0862062 0,185 2150 0,374 ■ 2237 0.0442075 0,247 2160 0,462 2250 0 009620R7 0,320 2170 0,552

3SО U

о -сз

що

со

СН4

СН4
СН.,
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Эмпирические

Т а б л и ц а  2.27 

постоянные для формул (И ), (12) [24]

2224

2143

3020

1306
1550

Пределы 
полосы,

2100—2300

1975-2275

2300-3400

1050—1535 
1535—1800

18,0

2.75
2.75 
3,20

15,5

7.3

0,53

0,55
0,55
0,43

0,371

0.44
0,44
0,43

0,55 0,22 

0,45

15

-106

0,27 
Не ̂ получено

40

61

272

28

61

108.8

10-25
10-760
20—250 
20—760 
20-760
20-.3000 
10—760
10—3000 2. 
10—760

10—45
45-120
4—40

10—10
40—120

120—200
15—250
>50—500
20—130



Т а б л и ц а  2.28 

Коэффкцкент самоушнрення различных газов [241

ПоглошоюшпАгаз Полоса поглощения Коэффициент саыоуширснпя

НпО

СОз

СО

СН4

N 0̂

5332, 3756, 1595 см“1 
20 мкм 

линия 4025,4 см“ 1

3716, 3609, 2356. 1064, 
961 CM-J и 875—495 слН

2143 см-1 
4260 см-1

3020 см-1 
1306 сы-1 
1550 слг1

2224, 1285, 1167 cm-J

5 ±1.5 
6—11 увеличивается линейно 
с увеличением поглощения

1,30 + 0,08

1,02+0,06
1,08 ±0,06

1,30+0.08 
1,38 ±0.08 

1,38

1,12 + 0,07

§ 3. ХАРАКТЕРИСТИКИ РАССЕЯНИЯ ВИДИМОЙ И ИНФРАКРАСНОЙ 
РАДИАЦИИ АЭРОЗОЛЬНЫМИ ЧАСТИЦАМИ И МОЛЕКУЛАМИ

ВОЗДУХА

Поскольку явления рассеяния радиации в атмосфере сложны 
и многообразны, при рассмотрении характеристик рассеяния из
лучения в атмосфере ограничимся некоторыми условиями. Пред
полагается, что рассеянная радиация всегда имеет ту же ча
стоту, что и падающее излучение, — нет квантовых переходов; 
рассеяние происходит на четко ограниченных отдельных и неза
висимых частицах, т. е. отсутствует корреляция между фазами 
рассеянного на разных частицах излучения; кроме того, рассмат
риваются характеристиш! только однократного рассеяния. При 
выполнении этих условий для рассеяния радиации на частицах 
справедлива общая теория Ми и возможно решение прямой и об
ратной задач атмосферной оптики: вычисление оптических ха
рактеристик среды ло данным о составе рассеивающей среды и 
нахождение ее микрофизических характеристик из оптических 
измерений.

Основные характеристики молекулярного рассеяния и аэро
зольного ослабления (рассеяния и поглощения) параллельного 
потока радиации в атмосфере — объемные коэффициенты моле
кулярного и аэрозольного рассеяния и аэрозольного поглоще-
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„„я-могут быть выражены через суммы соответствующих 
козф1|)||Цнс11тов для одной частицы: ^

А,„ =  А. + « .=  С2-'5.1)/ = 1

=  (2.1S6)
<=il

лг
А, =  2  * " ’ (!*). (2-'5в)

"i
=  1 » '/ ’ (|0, (2.15г)Я.

1=1

где /гул — объемный коэффициент аэрозааьного ослабления, 
равный cyMiVe объемных коэффициентов рассеяния и поглоще
ния Av, а Ov— объемный коэффициент молекулярного рассеяния,

коэффициенты ослабления, рассеяния и
поглощения для i-тои частицы, N — число аэрозольных частиц 
в единице объема (счетная концентрация), л ,чи сл о  молекул 
в единице объема. Отношения этих коэффициентов к геометриче
скому сечению частицы, называемые факторами эффективности 
ослабления /С» рассеяния /Ср и поглощения /Си. зависят от хими
ческого состава и строения аэрозольной частицы и среды (в пер
вую очередь, показателей преломления) и отношения размера 
Ч8СТ1ЩЫ к длине волны излучения. Для сферических частиц:

(2.16а) 

(2.166) 

(2.16в)

относительный размер частиц р= л относительный пока-
Л

затель преломления т=л4-г/ где Шц и Шс — комплекс-
ink

"Р^’̂ омления частицы и среды, л — обычный по-
частииы 54— показатель поглощения материала
чрния частицыД — длина волны падающего излу-
сеиваюшич условия сферичности для рассеивающих частиц в большинстве случаев не ведет к большим
82
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ошибкам при вычислении, так как рассеивающие частицы в ат
мосфере имеют форму, в основном несильно отличающуюся от 
сферической, и, кроме того, беспорядочно ориентированы.

Для характеристики рассеивающих свойств частицы под раз
личными углами от направления падающей волны может быть 
введено понятие коэффрщиента рассеяния частицы в данном на
правлении. На практике для характеристики пространственной 
картины рассеяния падающего излучения пользуются понятием 
индикатрисы рассеяния x (y) или угловой функции рассеяния, 
представляющей отношение интенсивности радиации, рассеянной 
частицей в данном направлении, к потоку энергии, рассеянной 
во все стороны:

* (Т ) °  г ■> (2->7)

где /v (у )“ *1нтенсивность света, рассеянного частицей в напра
влении угла у, d(o — элемент телесного угла.

Функция рассеяния излучения частицами зависит от напра
вления поляризации излучения, вследствие чего меняются поля
ризационные характеристики рассеянного излучения. Степень 
поляризации рассеянного излучения определяется как

_  А —■Р"—

где Ji — интенсивность излучения с колебаниями вектора напря
женности электрического поля, перпендикулярными плоскости 
распространения излучения, а /г — параллельными плоскости 
распространения излучения.

Характеристики рассеивающих свойств реальной атмосферы 
имеет смысл рассматривать раздельно для молекул воздуха, аэ
розольных частиц с очень малыми относительными размерами
(р<С1) и для частиц с размерами, сравнимыми с длиной волны 
падающего излучения. Подробное изложение теории рассеяния 
и расчета характеристик рассеяния излучения на этих частицах 
можно найти в работах [б, 18, 20]. Кратко остановимся на ос
новных выводах, полученных в них.

3.1. Малые частицы и молекулы воздуха

Для частиц с р< 1 при получении асимптотических формул 
для К  и Кр используют разложение функций Бесселя п Ханкеля,
входящих в выражение К  и /Ср, по степеням р., В атм^фере, так
как показатель преломления рассеивающих частиц т  невелик,
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выполняется неравенство 1т|р<1 и для фактора эффективно- 
сти ослабления справедливо выражение

где

К  {р.

.1  / 1-и- Я =4Jm  тг---

Ра^О.
' - 2(m2- l ) № - 2) . m2

№  + 2)’

Л  = 4  Re

(2.18)

1 m2 — 1
15
\2

з(2т2-4-3)

P ~ 2 Jm

\ m2 + 2 у 
„ 2— 1 w6 + 20m4 —200т2 + 200

175 ' 2^2
1 т2-1

m2—2 
(m 2 - l) (2 m 2 — з )

56 з;̂ 2-}-4 315
Если частица прозрачная, х=0 и р<С1,

/С(р/ т ) =  Кр (р, гп m2— 1 \
(2.19)

V т' + 2
Это выражение справедливо для релеевских частиц. Соответст
венно объемный коэффициент рассеяния для таких частиц об
ратно пропорционален четвертой степени длины волны падаю
щего излучения и прямо пропорционален квадрату объема рас
сеивающих частиц. В случае поглощающих частиц определять 
величину фактора эффективности ослабления будет первый член 
ряда в выражении (2.18). При этом коэффициент ослабления 
радиации обратно пропорционален длине волны падающего из
лучения и прямо пропорционален объему ослабляющих частиц. 
Для индикатрисы рассеяния на малых частицах справедлива 
выражение

\2m2—l (I +  cos t̂). (2.20)
V т2 + 2 у

т. е. рассеяние вперед и назад одинаково.
Степень поляризации определяется по формуле

п l-bC0s2*( •
Численные значения коэффициентов молекулярного рассеяния 
привадятся в работе |46]. В табл. 2.29 представлены значения 
коэффициентов молекулярного рассеяния из этой работы. 
и

(2.21)

•Г\



иаО
S
С .
С

«*
S
SR
I
О .

о
Е
О .R
£4 е5

t
§
S

S

-&-е
о.о
CS

т
U
2
•«в

С̂Э̂ Ю̂ С*1С'1СЧС0000 04500100ЮСЧОО"̂ '»—taO<OOt—(OOtDrf
CN 2—S 2 3 2 S П S

I
%и
i

1 £
Ba= 5 SS?i?3 s= ??!5 3 SSa2 s3 g Sg SS i^ 8чэ̂ю̂— CN—• — 0(дОО'М«>г-*оо1эе’Г‘ — ооюс̂ ог̂ юсог-10оосо 
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3.2. Большие частицы
^слабление излучения и индикатрисы рассеяния на частицах'

с р> 1  рассматриваются исходя из геометрической оптики и ди
фракции падающего излучения на контурах частиц. Для случая'- 
поглощающей частицы

-Г р. : ) ■ = « = ? ( . - . ) -

- 20r c lg ^ l2^±^^----— '  ---- . (2.22)'
1 «2 -I- х2 -{. 1 ) л2 -j- 7.2 + /I '

Если частпца прозрачная, то
/— '“Л Яп2 —

(р- =  2 -

Достаточно простое выражение для фактора эффективности ос
лабления большой частицы с комплексным показателем прелом-
ления получается в случае «мягких» частиц, когда |т  — 11 -»-0:

\ / pf \ ?' J
X  cos (я' -  2?) +  4 / coŝ  ?, (2.24).

Кгде р '= 2р(«— 1), tgp= .

Выражение /С(р, /«) для прозрачной «мягкой» частицы будет
Кр (р, /7i] =  2 —-isinp' — -^ (1  — cosp'). (2.25)‘

Расчеты индикатрис рассеяния для больших прозрачных частиц 
были сделаны К. С, Шпфриныхс. Большие частицы с любым зна
чением р имеют сильно вытянутую вперед индикатрису рассея
ния» которую можно выразить приближенной формулой

*(т) =  -у
y f  ( p s i i n ) (2.26)

2
где j i ' (y ) — часть индикатрисы, обусловленная световым пучком, 
подчиняющимся законам геометрической оптики и рассчитанная
в работе [20] с шагом 5® для сфер т=1,33; h  — функция Бес
селя.

Большой расчетный материал по индикатрисам рассеяния на 
водных частицах содержится в работе [41].

Рассеянием света на больших прозрачных частицах объясня
ются такие оптические явления, как радуга и глория. Надо отме
тить высокую степень поляризации рассеянного света в радугах.
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3.3. прозрачные частицы любых размеров

Решение задач рассеяния излучения на частице из непогло- 
шающсго веи;ества в общем виде не намного проще, чем для ча
стицы с комплексным показателем преломления. Однако в этом

Рис. 2.14. Факторы эффективности ргссеялия для прозрачных часпш 
с разнымп показателяып прелочлеиия [6].

сл̂ ч̂ае существенные упрощения достигаются при выполнений 
одного 113 неравенств:

J «  1 IL1II ?  »  1, 

т  — 1 < 1 пли 771 — 1 > 1.

р(/71— l ) « l  НЛИ p(/7Z—
Вычисления факторов эффективности рассеяния (ослабле

ния) для прозрачных частиц достаточно просты. На рис. 2.14 
представлены кривые факторов эффективности ослабления ра
диации для нескольких показателей преломления, а в табл. 2.30 
даны аналогичные .характеристики для водных аэрозолей в ви
димой области спектра радиации (т=1,33), вычисленные Хау
тоном н Чалкером 137]. Гораздо более трудоемки расчеты инди
катрис рассеяния. В атмосферной оптике практический интерес



имеют расчеты для водных частиц и частиц, имеющих показа» 
тель преломления, равньп'1 среднему показателю преломления ат
мосферного аэрозоля [27, 42, 20, 31]. Для видимой области спек
тра такие данные представлены на рис. 2.15 и в табл. 2.31.

Таблица  2.30*

Факторы эффекткпности ослабления раднацпи для частиц с т  = 1,33 [37]

К

0,5
0,6
1.0
1,2
1.5 
1,8 . 
2.0
2.5
3.0
3.6 
4,8
5.0
6.0
7.0
8.0

0,00676
0,0138
0,0938
0,171
0,322
0.522
0,710
1,126
1,212
1,75+
2,376
3.490
3,592
3.888
3,722
3.282

9.0
9.5

10.0 
10,25
10.5 
10,625
10.75 
10,875 
11,0
11.125 
11,333 
И .4
11.5
11.75 
12.0
12.125

2 73Я
2..394 
2.152
2.0.52 
1,8К6 
1,918 
1,930 
1,832 
1,7‘Ю 
1,728 
1,734 
1,764
\ ,т
1,758
1,670
1,776

12,250
12,333
12.5
12.6
12.75
13.0
13.5
14.0
14.5
15.0
15.5
16.0 
16,25
16.5
16.75 
17,0

1,892
1,936
1,938
1,822
1,850
2.012
2,192
2,474
2,528
2,744
2,740
2,870
2,872
2,850
2,810
2,632

17,125
17.25 
17,375
17.5 
18,0
18.5
19.0
19.25
19.5 
19,75
20.0
20.25
20.5 
21,0 
22,0 
24,0

2,70-t 
2,822 
2.820 
2,738 
2,598 
2,432 
2,218 
2,090- 
1,998 
1,976- 
2,092- 
2,180 
2,078- 
1,834 
1,922 
2,438

3.4. Частицы с комплексным показателем преломления

В реальной атмосфере присутствуют не только прозрачные- 
аэрозольные частицы. Даже в видимой области спектра нельзя, 
полностью пренебрегать поглощающими свойствами атмосфер
ного аэрозоля. Тем более это справедливо для инфракрасной об- 
ласти спектра. Поэтому представляют большой интерес аычисле- 
мия факторов эффективности ослабления, рассеяния и поглоще
ния, а также индикатрис рассеяния для частиц с комплексным* 
показателем преломления, В настоящее время нет данных 
о среднем показателе преломления атмосферного аэрозоля в ин
фракрасной области. Поэтому можно считать достаточно оправ
данным использование для расчетов комплексного показателя 
преломления воды» предполагая, что большинство аэрозольных: 
частиц представляют собой либо водные капельки, либо ча
стицы, покрытые тонким слоем воды. Комплексный показатель, 
преломления воды был измерен рядом авторов [11, 13, 29]. Его 
значения представлены в табл. 2.32.
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а) m-1.33. шар: б) »и-|.50, шар; в) /п̂ 1,30.
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размеров и с разными показателями преломления, 
цилиндр; г) т —1,55, шар; д) т=>2, шар [20J.



t a б л l l u a  2.31

Индикатрисы рассеяния водных капель х (у) н ра [20]

Т" 0.1 1.5 3 4 6

Рп •« Рп X Рп X Рп

0.000 42,519 0,000 125,240 0.00 1237,15 0,00
0,0125 39,455 (1,0070 114,645 —0.08 908,35 0.4
0,0507 31,459 0,0271 80,273 —1.30 343,15 -3,1
O.UCkJ 21,402 0,0568 4-1,255 —3.60 56.82 —25,8

18,853 —10.30 28,22 — И ,6
0,2711 8,618 0,0945

6,549 — 15,40 27.88 9,2
0,4948 2.134 - 0,0095 2,005 —2,71 4.51 -64,2
0,67(16 0.658 —0,3866 2.522 —20,95 4.16 —45,4
0,8109 0.332 -0,4821 0,533 81,36 6,05 29.7
0,9645 0.40S (1,2095 1,622 68,17 3,46 1.2
0,9974 0,497 0,5714 0,841 — 15,18
0,9205 0,477 0,7161 1,277 —95,б;з 3,15 •J5.7
0,7552 0,363 0.7538 0.771 —13,95

0,612 — 13,45 0,20 71,7
0.4557 0,184 0,5934
0,2032

0.654 14,47
0,169 0,0695 1,429 34,02 5.24 26,90,0896 0,147 -*0,0520 3,462 21,21

0,0222 0,190 —0,0020 ’ 5,416 5,06 2,26

I

— 15,10,000 0,210 О.О(К) 7,350 0,00

,

О
10
20
30
40
45
50
60
70
.40
90

100
ПО
120
130
135
140
150
160
170
180

0,4252
0.418Н
0.4002
0,3719
0,3188

0,02654 
0,02372 
0,2187 
0,2130 
0,2180 « 
0,2363 
0,2644

0,3171

0,3699
0,3982
0,04164
0,4227

0,000
0,0152
0,0614
0,1422

0,3326
0.5У89
0,7892
0,9-Ю5
1,000
0,9426
0,7922
0,6015

0,3343

0,1437
0,0625
0,0151
0,000

0,6606
0,6-126
0,5916
0,5664
0,3840

().260(> 
0,1950 
0,1451 
О,109К 
0,0863 
0,0714 
0,0624

0,0551

0,0516
0,0504
0,0498
0,0496

р

7“ 8 10 15 20 30

X Рп X Рп X Ри X Рп X Рп

0 2922,05 0,00 2768,31 0 22 781,35 0,00 45 871,00 0.00 195 719 0.00
10 1499,30 -5 ,6 635,98 - 2,2 4 036,17 11,0 1 210,00 —26,5 9 560,.58 7.1
20 358,81 ’ —8,0 237.20 —16,6 228,66 31,2 685,04 -6,3
30 145,22 9.4 164,26 - 6,2 16,070 —14,6 226,03 -51,9 г 034,20 _ '),8
40 66,48 -.36,8 82.28 —28,9 227,08 — 12.3 157,72 —72,7
50 28,68 15,8 62,03 18,8 104,57 10,8 128,51 82.7 333,09 — 10,6
60 59,81 —17,3 36,12 —41,4 • 44,04 —20,0 67.03 —76,2 97,90 —81,9
70 15,71 —89.3 22,94 55,3 59,34 *-92.4 22.76 - 68,0
80 3,48 —20,4 31,75 —63,9 27,54 —70,6 16,42 —85,8 34,30 -81,4
90 7,58 • .35,3 4.87 8,6 29,92 —85,8 24,2? 25,1

100 3,03 —43,0 18,50 —94,6 16,88 —42,4 23,88 —В1,5 7.23 -37,1
110 8,77 —75,4 8,78 —22,3 12,64 —26,8 4.03 -27.1
120 12,77 -18.1 22,57 45.3 15,40 - 11.0 18,07 33,2 23.75 25.1
130 14,53 —81,5 2,73 -7.8 8,82 —36,6 58,13 -16,2 39.25 —15,2
140 4,55 —18.0 44.95 35,3 27.47 —99,2 48,48 —20,4
150 8,31 46,2 33,28 —88.5 13,14 75.4 34,50 . 88.6 97,91 43.7
160 11,38 59,1 49,23 58.7 24,44 —48,3 108,71 —10,6
170 5,63 —25,2 16,94 66,6 136,74 -57,2 223,92 —90.6 173,30 58,4
180 ^,20 0,00 19,99 0.00



Т а б л и ц а  2.32
Комплексный показатель преломления и коэффициент поглошримо 

воды [И, 13,29]

0.2П
0,25
0,30
0.35
О.Ю
0,45
0,50
O.Jw
0,Ш
11.65 
0,70 
0,75 
0.76■ О.НО 
О.ЯОб 
0.«5 
0,90 
0,95
0.97
1,Ш
1.05
1.06 
1,10
1.15
1.19
1.20 
1,25 
1,258 
1,30 
1,35 
1,40 
1,45 
1.50 
1,55 
1,60
1.65
1.66 
1,70 
1,75 
1.8И 
1,85 
1,90
1.94
1.95 
2,00 
2,05 
2,10
2.15 
2,20

94

1,424 
1,377 
1,350 
1,340 
1,3 И
1.330 
1,336 
1,3.31 
1,332
1.331 
1,330
1.329
1.329
1.328
1.328
1.327
1.328
1.327
1.327 
1,326
1.325
1.325 
1,324 
1,3235
1.323
1.323
1.322
1.322 
1,321
1.320
1.320 
1,319 
1,318 
1,317
1.316
1.316
1.315
1.315 
1,314 
1,312 
1,311 
1,309
1.307
1.307 
1,304 
1,302 
1,300 
1,296 
1,293

8,0.10-2
3.0
‘•5 ,3,0.10-3
1.0 .2.0.10-<
2.5
3.5 

1,5.10-3
2.5 
6,0
2.5 

2,6-10-2
2,1
2,0
4.1
6.7 

3,65.10-1 
• 4,3

3,55
1,31
1,2К
1,90
8,0fJ

1,05.100
1,020
0,890
0,88
1.08 
2,70

13.00
26.0 
17,3
9.6
6.2 
5,1
5.0 
5,15
6.4
8.0
9.5 

80,5
114.0
110.0 
68,0
41.0
26.0
19.0
16.0

1.3.10-7 
6,0.10-8

3.6
8.0.10-9

3.0
7.0
8.0

1.5.10-9 
7,0

1.3.10-8 
3,3

1,49-10-7
1,50
1,34
1,20
2.774.80

2.76.10-6 
3,55 
2.82 
1,10
1.07 
1,66 
7,32 
9.90 
9,74 
8,85
8.80 

11,17 
29,00

14.48.10-5
3.00.10-4 

2,065 
1.Ш

7,89-10-5
6,70

6,6-10-3
6,97
8.91

1.146.10-4 
1,399

1.217.10-3 
1,76 
1.707 
1.082

6,689-10-4
4,345
3,25
2,8

2,21
2.25
2.30
2,а5
2.40
2.4.5
2.50 
2,55 
2,60 
2,625
2.65 
2,70
2.75 
2,80 
2,90 
2,95
3.00 
3,10 
3,20
3.30
3.40
3.50 
3,60
3.75
3,аз
4.00
4.50
4.66
4.80
5.00
5.26
5.50
5.80
6.00
6.05
6.40
6.50
7.00
7.50
8.00
8.50
9.00
9.50 

10,00
10.50 
11,00
11.50
12.00
12.50

1.292 
1,290 
1,286 
1,282 
1,276 
1,270 
1,246
1.213 
1,180 
1,160 
1,140 
1,134 
1,133 
1,232 
1,310 
1»325 
1 ,.351 
1,426 
1,5(»9 
1,470 
1,449 
1,423' 
1,402 
1,372 
1,358 
1,349 
1,341
1.338 
1,3.36 
1,331 
1,318
1.303 
1,266 
1..3I3 
1,324 
1,347
1.338 
1,323
1.303
1.293 
1,286 
1,269 
1.245
1.214 
1,185 
1,151 
1,145 
1,160 
1,19

15,5 2,72.10-4
17,0 3.04
23.0 4,21
30.0 5.61
42.0 8,02
61.0 1,189-10-3
83,0 1.651
97,0 1,968
99,0 2,048

109,0 2,277
131,0 2,763
235,0 5,049

1,100 2,401.10-г
4,212 9,361

10,580 2,435.10->
11,700 2.740
10,860 2,586
7.430 1,826
3,700 9,422.10-г
1,650 4,333

698,0 1,888
334.0 9,300.10“^
198,0 5,670
119 3,55.10-3
m 3,38
151 4,81
411 1,472*10-2
468 1,736
431 1,647
308 1,225
229 9,59.10-3
276 1,208.10-?
699 3,226

2138 1,028.10-»
2328 1,1208
852 4,339.10-^
794 4,107
618 3.443
579 3,456
566 3,603
557 3,768
566 4,054
579 4,377
668 5,316
826 6,900

1165 1,02М 0"»
1672 1,53
2191 2,092
2451 2 ,Ш

i\



V » ft % Л к X

13,0 1,220 2821 2,918*10-1 40,0 1,577 1194 3,8007-10-̂13,5 1,245 2980 3,202 42,0 1,537 1211 4,047614,0 1,275 3215 3,582 50,0 1,590 1298 5,164715,0 1,330 3601 4,298 52,0 1,60916,0 1,400 3211 4,088 60,0 1,670 1245 5,944617,5 1,4К5 2840 3,955 63,0 1,69618,0 1,535 2750 3,939 75,0 1,760 939 5,6044
18,5 1,606 83,0 1,801 800 5,28419,0 1,681 100,0 1,878 665 5,29220,0 1,722 - 2450 3,899 -117,0 1,942 540 5,02525,0 1,690 1877 3,734 150,0 1,995 412 4,918730,0 1,652 1411 3,368 152,0 1,996
33,0 1,636 200,0 2,025 326 0,51886
35,0 1,615 1211 1 3,373

Факторы эффективности ослабления, рассеяния и поглощения 
для водных частиц, рассчитанные Дерминджаном, Херманом, 
Шнфрнным и др., приводятся на рис. 2.16 и 2.17 [9, 20, 26, 36].

ипя, рассеяния п поглощения для водного
аэрозоля при Х=5 мкм, т = 1,330 

(1—0,0074 /) [36].

Дерминджаном для вычисления (р, т ) было подобрано ап- 
проксимационное выражение, справедливое для любых р и ком- 
ллексных т , удовлетворяющих условию | m | <  2:

/<■(?, m) = (l +  D )F , (?Л7а)
95



Рис. 2.17. Факторы эффектнвноста поглощения /Сп(р) для частиц с различ
ными комплексными показателями преломления (mi=l,23—0,094 i\ 
«1.31—Oj244 1,43-0,183 t; me=1.31—0,1 i; m7=U33—0,012 i; ша=
= 1,34-0,015 t; wa= 1.33-0.274 l\ тш= 1.47—0,019 i; Ши= 1.45-0,019 /;

1,27-0,0326 i) [9].
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где F  определяется из формулы (2.24), полу*1енной Ван де Хюл- 
стом для больших «мягких» частиц, а ( I -j-£>) — аппроксимацн- 
оннып миожнтель:

D р. 1/(Р)+ Ч

для области

4,08

5(«-1 )/(?) '

d (F, m) =  D,

для области

п — 1
2rt 4,08

d \Z П — /»> + ! U\f, т ]~ и ^ — 1+31Й?

для области
4.08 4,08

£)(р, m)=D^ 2п

(2.276)

(2.27в)

(2.27г)

(2.27д)

где /(Р) =  (1 +  1^ )̂ (1 -f 3tgp), а и р' и р определены ранее для 
формулы (24).

Разница между расчетами по точным формулам Ми и по ап- 
проксимационным выражениям Дермннджана не превы
шает 4%.

Наиболее полные характеристики рассеггеающпх свойств аэ
розольных частиц различного химического состава и различных 
размеров представлены в таблицах К. С. Шифрина и И. Л. Зель- 
мановича; поперечники поглощения рассеяния п поглощения ча
стиц с р от 0,5 до 100 и различными комплексными показателями 
преломления, все составляющие матрицы рассеяния для 12 зна
чений показателя преломления и тех же значений р, а таюке све
товые функции, дающие возможность рассчитывать индикатрисы 
рассеяния для любых аэрозольных частиц [22].

7 Заказ Л;? 92 ' . 97



3.5. Полидисперсный аэрозоль

Для системы частиц полидисперсного аэрозоля объемный ко
эффициент ослабления ftvo зависит от счетной концентрации ча
стиц Nf функции распределения ч̂ астиц по размерам и фактора
эффективности ослабления К  (р, для каждой частицы, а ин
дикатриса рассеяния системы частиц будет определяться функ
цией распределения частиц по размерам и индикатрисами рас
сеяния каждой частицы

00

=  nt]N/{a)da, (2.28)
о

где/(fl)— нормированная функция распределения частиц по 
размерам.

Величину, представляющую отношение объемного коэффи
циента ослабления к площади сеченпя всех частиц в единице 
объема полидисперсного аэрозоля будем называть усредненным 
фактором эффективности ослабления (для монодисперсного аэ
розоля эта величина совпадает с фактором эффективности ос
лабления)

m),V/(a)</a
-------------. (2.29)

j* r.ay(a)da 
u

Для расчетов kx„, К и индикатрис рассеяния полидисперсного аэ
розоля необходимо знание аналитических выражений функции 
распределения частиц по размерам, наиболее хорошо описываю
щих реальный состав атмосферного аэрозоля. В туманах и обла
ках распределение частиц по размерам достаточно хорошо опи
сывается нормально-логарифмической функцией

(2-30)
г̂де 1=-—, Г' наивероятненший радиус, t — параметр) 

и гамма-функцией

=  (2,31)

парам^р^^  ̂П -гамма-ф>икция, равная р1 при целом ц; г и fi — 

Hue'xpnm̂ ^̂  ̂ является распределе-

/(a)= i4aV*«, (2.32)
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ш =  2.105.

м̂нн 
?ср=0.3

0.2
Рср=1̂

Рмин̂ ».**
Рср=2.г

'̂ нин'= 2.2
Рср—3.3

’̂ыин”  ***“
Рср=0.26

6,= ; 5

*̂ЫМ11 
?ср=»-*̂

м̂ии~ *•'* 
i?cp='.8«

о
10
20
30
40
50
60
70
80
90

100
ПО
120
130
140
150
160
170
180

0,7Ш  
0,4422 
0,2745 
0,19-ю 
0,1462 
0,1114 
0.08730 
0.06800 
0.05498 
0,04581 
0,03316 
0,03083 
0.02691 
0,02529 
0,02637 
0,03167 
0,04602 
0,06854 
0,08787

0,7682
0,4710
0,2855
0,1979
0,1473
0,1110
0,08495
0,06673
0,05375
0,04328
0,03018
0,02890
0,02451
0,02243
0.02323
0,02866
0,04411
0,06875
0,08988

0,9100
0,5336
0,3018
0,1966
0,1392
0,1008
0,07549
0,05939
0,04901
0,03891
0,03138
0,02870
0,02477
0,02303
0,02441
0,03132
0.05082
0.08197
0,1089

1,426
0,7350
0,3295
0,1702
0,1028
0,06756
0,04959
0,04204
0.03667
0,02864
0,02321
0,02554
0,02423
0,02506
0,02923
0,04139
0,07666
0,1315
0,1807

0,2732
0.2412
0,2114
0,1790
0,1481
0,1191
0,1015
0,07444
0,05916
0,05И6
0,03836
0,03260
0.029-16
0,02764
0,02840
0,03026
0.03S36
0,03884
0,04098

0.3008
0.26С0
0,2256
0,1880
0,1533
0,1210
0.0935S
0,07336
0,05724
0,04702
0,03424
0,027Ш
0,02264
0,01930
0,01898
0,02002
0,02556
0,02908
0,03152

0,3312
O.SSli
0,2276
0.1816
0,1425
0,1081
O.IW10
0.06348
0,05030
0,03980
0,03126
0,02526
0.02132
0,01779
0.01782
0,01933
0,03846
0,04376
0,04744

т = 2.105, Р „ , , ,=  13 ;/1 — 1,44, рмакс~ ^
й, =5 6,== 6

7

Рм11Н~ ^ Рм1Ж“ 2'“ ■Рм.ш= 0-S ^инн“  ^
Рср=2.ЭЗ Рср=0.25 Рср=».2б ?ср=1.75 ?ср=2.75 ?cp=0.7S Рср=1.5

0 0,3912 0,2490 0,3141 0,3768 0,7048 1.041 1,076
10 0,2640 0,2276 0,2933 0,3430 0,5747 0,8143 0,8399
20 0,1597 0,2099 0,2547 0,2846 0,3894 0,5408 0,5554
30 0,1001 0,1795 0.2113 0,2229 0,2283 0,2980 0,3032
40 0,06792 0,1502 0,1717 0,1718 0,1347 0,1743 0,1753
50 0,04429 0,1231 0,1367 0,1308 0,08281 0,1016 0,1005
60 0,02840 0,09976 0,1077 0,1004 0.05977 0,06235 0,06044
70 0,02554 0,0859 0,08438 0,07835 0,05091 0,04103 0,03892
80 0,02215 0,06538 0,06563 0,06162 0,04363 0,02794 0,02579
90 0,01761 0,05886 0,05482 0,04797 0,03374 0,02042 0,01828

100 0,01341 0,04594 0,03904 0,03748 0,02740 0,01650 0,01433
ПО 0,01316 0,04154 0,03103 0,02997 0,02697 0,01422 0,01189
120 0,01531 0,03991 0,02580 0,02471 0,02982 0,01337 0,01084
130 0,01435 0,04026 0,02266 0,02112 0,03116 0,01352 0,01075
140 0,01858 0,04243 0,02198 0,02044 0,03700 0,01408 0,01107
150 0,02239 0,04632 0,02436 0,02443 0,05676 0,01511 0,01188
160 0,04238 0,05201 0,03029 0,03448 0,1006 0.01401 0,01051
170 0,05339 0,05722 0,03714 0,04623 0,1521 0.01575 0,01220
180 0.06191 0,05776 0,04061 0,05226 0,1790 0,01788 0,01788



получеиние на основании большого экспериментального мате
риала по спектру облачных частиц.

В работе [7] показано, что расчеты усредненного фактора эф
фективности ослабления с применением первых двух распределе
нии совпадают с точностью I—3%, Распределение частиц атмо
сферного аэрозоля в приземном слое достаточно хорошо описы
вается степенной функцией Юнге:

(2.33)

где показатель степени Ь\ может изменяться от 2 до 6.
Более детальные исследования распределения частиц по раз

мерам показывают, что в распределении по размерам для при
земного аэрозоля суш̂ ествует минимум концентрации частиц 
в диапазоне 0,2^0,6 мкм [8, 28]. Однако большинство расчетов 
коэффициентов аэрозольного ослабления радиации и индикатрис 
рассеяния сделаны для распределении Юнге [21» 23]. Некоторые 
авторы использовали для расчетов также распределения Ро- 
кара, Беста и суммы из различных гамма-распределенш*! [21, ЗТ]. 
Практический интерес представляют индикатрисы рассеяния 
приземного аэрозоля [табл. 2.33], полученные в работе [21] для 
частиц с показателем преломления 1,33; 1,44; 1,50 и 2,05 для рас
пределения Юнге. Распределения ограничиваются как по ниж
нему пределу размеров частиц, так и по верхнему. Первое огра
ничение может существенно влиять на результат лишь при 
показателе степени 6i>-5, второе ограничение связано с вычи
слительными трудностями при расчетах и оправдывается низкой 
концентрацией больших аэрозольных частиц.

§ 4. ЛОКАЛЬНЫЕ ИНДИКАТРИСЫ РАССЕЯНИЯ 
В РЕАЛЬНОЙ АТМОСФЕРЕ

Для характеристики угловых зависимостей рассеяния в атмо
сфере вводится понятие коэффициента рассеяния в данном на
правлении

. (2.34)

рассеянного света в направлении у от объема dV
пятшй к ’ ^ — освещенность площадки, перпендикулярной к прямым лучам.
сеяния” “ взывают еще локальной индикатрисой рас- 
жектопныхп зкспериментально определяется из про-

И  елометрических измерений. Из измерений ярко- 
У личину получить непосредственно нельзя. В этом
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случае вводят понятие коэффициента рассеяния в данном напра
влении, рассчитанного на всю высоту атмосферы (у)

о
Непосредственно из измерений получают коэффициент рас

сеяния в данном направлении, рассчитанный на всю толщу атмо
сферы, не исключая влияния многократного рассеяния, отраже
ния от земной поверхности и поглощения.

Многолетние наблюдения индикатрис рассеяния всей толщи 
атмосферы производились Е. В. Пясковской-Фесенковой с со
трудниками в окрестности Алма-Аты и в др\тих местах (14, 
15, 16].

В этих работах функция |х(у) определяется путем наблюде
ния яркости неба в альмукантарате Солнца. В начале и конце се
рии измерений определяется яркость экрана, освещенного пер
пендикулярными к нему лучами Солнца.

Функция (y ) находится из выражения

где В»— яркость экрана, А — альбедо экрана, т — атмосферная 
масса в направлении на Солнце, — яркость неба.

Измерения показывают, что форма индикатрис значительно 
меняется от дня ко дню при углах ^<40” и весьма мало колеб
лется в пределах углов у=40-^120®. Характерна сильная вытя- 
нутость индикатрис вперед.

Е. В. Пясковской-Фесенковой было установлено [16], что все 
индикатрисы при одинаковой прозрачности атмосферы пересека
ются вблизи одной точки в интервале углов y =55-^-60°..

При построении индикатрисы рассеяния в реальной атмо
сфере наиболее сложной задачей является г1склгочение влияния 
многократного рассеяния, отражения света от подстилающей 
поверхности и чистого поглощения.

В работе Г. Ш. Лифшица [14] предлагается следующее выра
жение для вычисления щ (y)

Вп (̂ п) _______ •̂ Ди(Уо)
Е т X

ДП'Р+ДПт) . ,2.36) 
^  В ,Ш  + В ,Ш  ' '• '

где т— оптическая толща атмосферы, определяемая по бугеров- 
ской прямой, Б„(уг)) — наблюдаемая яркость неба в особой точке, 
Yo=57®, Bziy) — теоретически вычисленная яркость неба за счет 
многократного рассеяния, (у) — теоретически вычисленная яр
кость неба за счет отражения от подстилающей поверхности,
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Ba(Y«) « же теоретически вычисленные яркости
неба в особой точке.

В табл. 2.34, заимствованной из работы [14], приводятся зна
чения |1 (y) и ^ll(Y) для оптических толщ т=0,1; 0,2 и ОД Из этой, 
таблицы видно, что даже для наименьшей оптической толщи 
т=0,1 ji(y) и lii(v) различаются довольно значительно, особенно 
при больших углах рассеяния у* так как при малых углах слиш
ком велико рассеяние первого порядка.

Наиболее обстоятельные измерения коэффициента рассеяния 
приземного слоя атмосферы Mj»(y) проводились Фонтциком и 
Цшаеком (ЗО) прожекторным методом и О. Д. Бартеньевой [2]. 
которая использовала для измерения индикатрис рассеяния при
земного слоя воздуха нефелометр ИФ-14.

Результаты Бартеньевой основываются на измерении 1020 ин
дикатрис, полученных в различных метеорологических и геогра
фических условиях при изменении метеорологической дальности 
видимости от Dfl=0,2 км до Do=220 км.

Для анализа в качестве характерного параметра семейства 
кривых, изображающих индикатрисы рассеяния света при раз
личных условиях, Бартеньева берет так называемый коэффициент 
асимметрии светового потока С, т. е. отношение потока, рассеян
ного в переднюю полусферу Fu к потоку, рассеянному в зад
нюю полусферу fa*

Г.12 ,
J  Fo(T)slnTrf-f

----------. (2.37)
J  l̂ (7)sIn7rf-(
s/2

Bee индикатрисы, имеющие одно и то же значение пара
метра С, группируются вместе и образуют один класс. В отдель
ные классы включаются индикатрисы рассеяния, которые разли
чаются по С примерно в полтора раза. Всего выделено 10 классов 
индикатрис рассеяния. Наряду с классами было выделено два 
типа 1и1дикатрнс: пологий и так называемый острый с глубоким 
минимумом при 7=1104-120°.

На рис, 2.18 приведены кривые, соответствующие различным 
классам индикатрис [2]. По оси абсцисс отложены утлы рас
сеяния в градусах, а по оси ординат — значения нормированной 
иидпкатрисы рассеяния.

(т) =  — , ----. (2.38)

Согласно условию нормировк]!,

4г.
10G

1\
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Ма рис. 2.18 кривая, соответствующая значению С =  1, пплу. 
мсиа как средняя из 13 индикатрис, измеренных в разное время, 
ц течение иочи с 21 по 22 сентября 1957 г. на пике Терскол; ей 
соответствует значение Ло=220 км. Кривая J  близка релеевскои 
индикатрисе (кривая У а). В классы 1-4 при В1̂ пюче11ы
только индикатрисы одного пологого типа. При 0 3 ,5  могут 
наблюдаться индикатрисы как пологого, так и острого типа (кри* 
вые Л, 6 и т, д.). При 0 5 ,6  (т. е. класс 6) кривые острого типа

Рис. 2.18. Индикатрисы paccefliiitn света воздухом 
(по.чогин тип) [2J.

/ ~ пяднкатриса, полученная на Эльбрусе; /а — нидккатрнса рслссвскоя для чистого сухого воздуха; 5— класс 2, пологнЛ тип; 3-̂  класс 3. полошЛ тип и т. д

имеют максимум вблизи который сохраняется до
класса 10, но несколько уменьшается по ординате.

При увеличении параметра С индикатриса вытягивается впе
ред. Разделение индикатрис на два типа обусловлено существо
ванием в атмосфере двух различных групп аэрозолей. Индика
трисы по.аогого̂  типа наблюдаются в континентальных условиях 
при устойчивой дымке. Появление индикатрис рассеяния ост
рого типа (кривые 5—5) обусловлено присутствием в возду.хе 
крупных капель до 20 мкм диаметром. Такие индикатрисы могут 
108
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получаться над океаном и морялш. Индикатрисы острого типа 
(кривые 7, 8, 9) наблюдаются в континентальных условиях пе
ред образованием тумана или в момент его рассеяния.

В туманах форма индикатрисы рассеяния может существенно 
отличаться от формы индикатрис рассеяния в дымке. В классы 5, 
7. 8, Я  J0 включены индикатрисы рассеяния острого типа с ма
ксимумом вблизи y=140®.

1000

100

10

------ fi*"
7."

—.г.— г
------
------д"
------а"-
------г------3-
----- w

>

V \
Й -

Ж

30 ро 150 <Р°

Рис. 2.19. Индикатрисы рассеяния света воздухом 
(острый ТПП с максимумом вблизи ф=140'’) [21.

е" — класс 6, острый тип с макснмумом: 7'̂  — класс 7, острыЯ 
тип с максимумом н т. д.

На рис. 2.19 этот тип представлен кривыми 5" 7", 5", 9", 10".
Максимуму вблизи 'у=И0‘’ соответствует область первой ра

дуги, а ступенька кривой, наблюдавшаяся в классах 6'\ 7\ 8" 
при Y= 120-̂  130°, соответствует области второй радуги. Вели- 
ч[1на этих максимумов зависит от относительной доли крупных 
капель в общем количестве всех частиц, взвешенных в воздухе̂ .

Точка пересечения индикатрис, наблюдавшихся при данной 
прозрачности, зависит от прозрачности атмосферы. Индика
трисы, наблюдающиеся при большой прозрачности, пересекаются 
вблизи По мере увеличения мутности атмосферы точка
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пересечения пнднкатрис начинает перемещаться в сторону ма- 
лых углов. Для сильно замутненной атмосферы индикатрисы пе
ресекаются вблизи 30 и 20“.

Иа рис. 2.20 представлена зависимость точки пересечения ин
дикатрис от прозрачности атмосферы.

Если исключить два крайних случая почти идеальнои атмо
сферы и дымки близкой к туману, то основная масса индикатрис 
пересекается вблизи \=45°.

/
г ■ ■ —

И
Г

JL-
и

1
А? 20 30 40 50 

Угол рассеямил
60 70̂

Рис. 2.20. Зааисимость положения точки пе
ресечения индикатрис расссяиня света от 

прозрачности атмосферы [2].

Е. В. Пясковская-Фесенкова при измерении индикатрис рас
сеяния по наблюдениям яркости неба имела дело с намерениями 
при очень большой прозрачности атмосферы, поэтому у нее точка 
пересечения индикатрис лежала вблизи угла y=60°.

Иа рис. 2.20 сплошными линиями изображены индикатрисы 
рассеяния классов 3—9 по классификации О. Д. Бартеньевой. 
Точками нанесены индикатрисы, полученные Фойтциком и Цшае- 
ком, соэтветствующие определенному классу данной классифи
кации. Несколько завышенные значения |a* (y ) в  области углов

классов 3,5,6 II 7 у Фоитцика по сравнению с дан- 
артеньевои можно объяснить тем, что в опытах Фоитцика
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\\



7о OPQOr»IO(NOOOOCv>OCb-W

■—I 00 00 —4 cs <o со t«* -̂t* rf ЧЭо о
м  »л «  00 ю "оо"$р“ р “  CD* CO* b - ' 00* o ' CO t̂ “  CO COCMOwit'̂ OlOeoCvlC'! ■-• -̂ « СЧ СЧ <N CM00 *T W  .-ч
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о
10
20
30
ĴO

50
60
70
80
90

100
110
120
130
140
150
160
170
180

Классы (ТИПЫ)

в’

(острый 
с макспмумпи) (псмигнА)

1095-10-3 
504 
278 
Ш  
82,0
42.6
23.6
13.4 
8,9 
7.2 
7.5

П ,2
13.4 
64.3 
49,1 
36.0 
2 9 J

(остры ft)

7 '

(острыft с UAKCMUyitOU)
тсоретическа»рслссискйя

I 100-10-3
935
548
299
161
90.6
53.1
33.1
22.6
16.9
14.1
12.9 
12,8
13.4 
14,0
15.9
18.4 
20,7 
21,3

1519-10-3 
1185 
610 
274 
143 
76,Б
41.6 
23,8
17.2
12.3 
10,2

. 10.1 
И,9
15.7 
20,1
26.8
35.3 
3h,3

104 МО-3 
560 
310 
161
85.0
41.0
23.5
13.3 
8.6
6.9
6.9 
У.5

12.3
39.6 
30.5 
18.8
16.3

эксясриисн-толыюи (пологнА! (остры ft)

1126-10-3
б(Х)
310
155
78.2
39.2
19.6 
10.8
6.6
4.8
4.8 
7,fi 
9,4

43.6 
30,4
20.6
17.2

8*
(остры»» с максимумом)

теоретнчссив«рслссвскп«
акспср««с»1-тпльнан

1320-10-=’ 1545-10-2
1080 1201 1079-10-3 1185-10-
587 551 602 597
302 278 324 309
150 М3 161 158
78,7 78,7 83,5 80.4
42,8 40,4 42,2 40,0
25,6 23,7 21,2 19,1
16,8 14,9 10,8 Ю.О
12,5 10,5 6.6 5,9
10,1 8,5 5.5 4.3
9,3 7,7 6.2 4.6
9,1 7,8 8,3 6,4
9,4 8,7 8.9 7.0

10,2 10,6 24,7 31,4
11.5 13,2 19,5 19,4
12,9 17,0 16,0 11.4
14,3 20,9 11,1 12,4
15,0 21.9 •

iX
ы

Классы (типы)

(остры а 
с ыпксныумом) (Л0Л0П1Г)} (острый)

D"
(острыft с максимумохО

теоретическая
рслссоская

экспернмс»1Т11ЛЬ-IIDH
(пологнП) (острый 

с моксимумом)

0 1760-10-3 1924-10-3
10 1286-10-3 1380 1470
20 594 618 596
30 303 284 268
40 151 134 128,
50 72,5 67,0 63,9
60 31,4 35,0 35,8
70 16,3 20,2 18,8
80 7,9 12,7 П.1
90 4.4 9,1 7.6

100 3.2 7,1 6,0

110 3,3 ‘ 6.2 5,3
120 5.7 5,9 5,3

130 6.5 6.1 6,1
140 37,4 6,6 ■ 7.1
150 23,6 7,5 8.8

160 17,8 8,5 11.0
170 15,3 9,8 13,0
180 10,2 13,7

138Ы0-3
649
287
138
67.5 
34,8 
19,0
10.6 
6,8“
5.0
4.4
4.7
6.0 

11,6
9.8
6.8
5.5

1183-10-3 
642 
328 
161 
76,1 
36,8 
18,0
8.7
4.8 
3,3 
3,2 
4,7 
6,0

18.8
15.0
12.0 
10,4

2500-10-3 
1600 
700 .
280
100
46.0
22.0 
12,0
7.2
5.3 
4,5
4.2
4.0
4.0
4.2
4.4 
4,8
5.3
5.5

1199-10-3
702
334
162
63,0
32.5
15,8
8,6
5.3
4.0
4.1
4.6
5.4 

10,3
В.4
6.7 
5,6



наблюдение рассеяного света велось ка фоне холма, покрытого 
лесом, собственная яркость которого могла в области минимума 
инднкатрисы существенно увеличить значение При изме
рениях фоном служило абсолютно черное тело.

В табл, 2.35 [2] приведены нормированнь1е индикатрисы 
рассеяния различных классов через 10 .

Между формой индикатрисы, характеризуемой величиной па
раметра С, и метеорологической дальностью видимости, а следо
вательно, и показателем ослабления атмосферы, существует 
лишь корреляционная зависимость. При одной и той же про
зрачности значения k̂ a могут меняться в 2,5 раза, т. е. охваты
ваются три разных класса вытянутых кривых, причем с увеличе
нием замутнениости атмосферы пределы колебаний растут.

Зависимость формы индикатрисы рассеяния от географиче
ского пункта не обнаруживается.

Для получения индикатрисы рассеяния цо (у) данные табл. 2.35 
следует умножить на соответствующий показатель ослабления, 
при котором наблюдается данная индикатриса.



Г Л А В А  3
СПЕКТРАЛЬНАЯ ПРОЗРАЧНОСТЬ РЕАЛЬНОЙ 

АТМОСФЕРЫ

Механизмы поглощения и рассеяния электромагнитных волн 
оптического диапазона частот формируют спектр пропускания 
атмосферы. Спектральная прозрачность реальной атмосферы, 
обусловленная взаимно перекрывающимися спектрами пропуска
ния отдельных оптически активных компонент, является слож
ной функцией частоты, концентрации и парциального давления 
компонент, давления и температуры среды на оптическом пути 
(см. гл. 2). В свою очередь энергия солнечной радиации, прони
кающей в атмосферу, влияет на химический состав и физическое 
состояние атмосферы (т. е. на ее прозрачность).

Основные газы атмосферы — азот и кислород определяют 
существенное в ультрафиолетовой и видимой областях спектра 
ослабление радиации, вызванное молекулярным рассеянием. 
Главную роль в селективном поглощении радиации играют трех
атомные газы, как правило, находящиеся в атмосфере в виде 
малых примесей: водяной пар, углекислый газ, озон. Ощутимый 
вклад в поглощение инфракрасной радиации вносят второстепен
ные оптически активные газовые компоненты: углеводородные 
соединения и окислы азота (см. гл. I и 2).

Изменчивость концентрации водяного пара и озона, концент
рации и оптических характеристик аэрозоля под влиянием раз
нообразных процессов взаимодействия поля солнечной радиации, 
атмосферы и подстилающей поверхности ведет к колебаниям 
спектральной прозрачности. Фазовые переходы воды вызывают 
наиболее' существенные изменения прозрачности тропосферы 
(в 10® раз). Замутненность атмосферы, резко возрастая при тем
пературе точки росы (развитие туманов), изменяется и при тем
пературах, отличных от температуры насыщения (влажные 
дымки), в связи с присутствием в атмосфере гигроскопических 
аэрозольных частиц.
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Изменения замутпенностн атмосферы возможны п в условиях 
тппкоП относительном влажности при заносе в атмосферу сухц'х 
аэрп.чол1>ных частиц различного происхождения.

Вариации химического состава, концентрации и распределе- 
ния частиц аэрозоля по размерам в сочетании с особой «чувстви
тельностью» прозрачности к изменению относительной концент* 
раиин частиц, размеры которых сравнимы с длиной волны, ведут 
к изменчивости спектрального хода прозрачности в видимой п 
ближней инфракрасной областях спектра. Отсутствие надежных 
методов контроля микрофизических параметров аэрозоля* без 
нарушения естественного состояния аэрозоля (особенно гигро
скопических частиц) приводит лишь к качественной системати
зации спектральных измерений.

Значительный объем информации об аэрозольном ослабле
нии на различных высотах получен исходя из наблюдении ин
тенсивности рассеянной радиации естественных и искусственных 
источников света (ракетные исследования, методы прожектор
ного F̂ЛИ лазерного зондирования, наблюдения яркости гори
зонта с космических кораблей, методы сумеречных наблюде
ний). Эти методы относительны, но обладают высокой чувстви
тельностью к присутствию аэрозольной компоненты (что важно 
при исследованиях верхних слоев атмосферы).

При исследованиях селективного пропускания радиации га
зами атмосферы основным препятствием является недостаточная 
разрешающая способность спектральных приборов, не позволяю
щая получить информацию о закономерностях ослабления моно-. 
хроматической радиации в линиях колебательно-вращательных 
полос поглощения оптически активных компонент.

Широко используются дополняющие друг друга результаты 
исследований неразрешенных (осредненных по спектральным 
интервалам) спектров пропускания, полученных как а реальных, 
так и в лабораторных условиях. Полученные закономерности 
(функции пропускания), хотя и не описывают действительные 
процессы селективного пропускания, тем не менее позволяют ре
шать большой круг научных и прикладных задач, связанных 
с переносом радиации в спектральных интервалах различной ши
рины (см. гл. 2).

В связи с малой распространенностью и сложностью спект
ральных исследовани)! на практике используются методы оценок 
прозрачности атмосферы с помощью простых актинометрнческих 
приборов, распространенных на сети Гидр о метел ужбы. Примене
ние интегральных приборов связано с неоднозначностью оценок 
спектральной прозрачности, но позволяет получить материал, 
имеющии статистический интерес.

вопросы, связанные с прозрачностью атмосферы, 
освещены в работах (15, 17, 24, 27, 28, 30. 33. 47, 62].
И6
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§ I, ОСЛАБЛЕНИЕ ЛШНОХРОМАТИЧЕСКОЙ РАДИАЦИИ 
НА НАКЛОННЫХ ТРАССАХ В АТМОСФЕРЕ.

ОПТИЧЕСКАЯ МАССА

Ослабление монохроматической радиации на наклонной 
трассе при ее прохождении через всю атмосферу (без учета 
влияния излучения и формы индикатрисы рассеяния на интен
сивность направленной радиации) выражается следующей фор
мулой:

=  (3.1)
где интегрирование производится вдоль трассы, а Pv=^v +  ccv — 
массовый коэффициент ослабления, обусловленного поглоще
нием и рассеянием.

Величина / pvpfl?/==Туфппщ — оптическая толщина атмосферы 
в направлении на источник света;

л
____ V  ^'̂ vGoOiii 1̂̂ \

где Tv0i* — оптическая толщина t-той компоненты атмосферы.
Для расчетов оптической толщины трассы любого наклона 

удобно определять оптическую толщину Туоощ вертикальной 
трассы н пересчитывать ее на любой зенитный угол О© с по
мощью таблицы значений (̂ ©)-

Величпна WvCO®)— оптическая масса атмосферы показы
вает, во сколько раз оптическая толщина атмосферы в наклон
ном направлении превышает вертикальную оптическую толщину» 
что эквивалентно отношению длин оптических трасс по этим на
правлениям.

Зависимость от частоты определяется частотной зависимо
стью показателя преломления атмосферы л, расчеты которого 
в реальной атмосфере осложнены изменчивостью ее состава, 
температуры и давления на различных высотах.

Зависимость показателя преломления п (индекса рефракции 
Л̂ р) от длины волны и характеристик атмосферы численно выра
жается в следующем виде [112]:

Л^р-=(л-1) . 10в= С (?.)0 (А  Г, ро, X). (3.2)
причем

С (X) =  272.729 +  i  1,48H-f 0.2039,

[1 - К  1,049 -  0,01577)
^  “  720,883 (1 + 0.0036617)

/7оС(>.) 1-{-0,0036617
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/. 10000
где длина волны в мкм — , если v в см^*); р-^дд
влепис на данной высоте в мм рт, ст., р« — давление у поверхно
сти Земли в мм рт. ст.» 7— температ)ра на данной высоте в гра
дусах Цельсия, е — давление водяного пара на данной высоте 
в мм рт. ст.

Таблица 3.1
Показатели преломления п стандартного воздуха для некоторых эначеннП 

температуры [112]

>. ыкн
т =с

—15

0,2f) 
0,23 
0,26 
0,30 
0,35 
0.-I0 
0..15 
0 ..V ) 
0.55 
0,60 
0,65 
0,70 
0,75 
0,80 
0,90 
1,00 
1,50 
2,(К)
3.00
4.00
6.00 
6.00
7.00
8.00 

10,0
15.0
20.0

1,(Ш38406
36526
35422
34552
33907
33509
33245
33060
32995
32Н24
32746
32684
32634
32594
32533
32489
323R7
32351
32326
32317
32314
32311
32309
32Ч09
32308
32307
32306

1,00036174 
34-103 
33363 
32544 
31936 
31561 
31312 
3U3S 
31011 
30915 
30S42 
30784 
30737 
30699 
30641 
30600 
30504 
30470 

• 30447 
30438 
30435 
30432 
30431 
30430 
30429 
30498 
3042Н

15 .10

1.00034187
32514
31530
30756
30182
29828
29592
29428
29398
29218
29U8
29093
29049
29f)13
28959
28920
28829
28797
28775
28767
28763
28761
28760
2«759
28758
2Н757
28757

1,гюа32408 1,00030802
30821 2929429889 2840829156 27711
28611 27194
28276 26875
28052 26662
27896 2651427783 26406
27697 26325
276-31 26262
27579 26213
27537 26173
275аЗ 26140
27451 26091
27415 26056
27329 25974
27298 25940
27277 25925
27270 25918
27267 25915
27264 25913
27263 25912
27262 25912
27262 25911
27261 25910
27260 25910

Я^О.З^мкм *̂ где̂ ппм нндекса рефракции для
что ’ ’ Р  ̂ление наиоолее существенно, показывает,

jVp„„=376 (при е=0; Г=-50“>С, /,=800 мм рт ст),

"р - - ь

]lg р атмосферных условии, npnHtr-



мают iVp=293,2 н рассчитывают показатель преломления п для 
белого света из следующего соотношения:

(3.3)

гдеа=Л^р*10Л Р — плотность атмосферы на данноП высоте, 
ро— плотность у поверхности Земли.

Зависимость оптической массы атмосферы от зенитного угла 
&Q для сферической атмосферы Земли приближенно выражается 
следующим уравнением:

Л н = --- ! ■ ■■'' + ̂ /f’'aRe!r. (3.4)U/?o.sln&̂  г  ̂ '

где По — показатель преломления на уровне поверхности Земли, 
радиус земного шара, И — высота иад поверхностью Земли,

Refr = (3.S)

Результаты расчетов для всей атмосферы показывают следую
щее.

1. Для 1&©'<бО° ыожно пренебречь рефракцией и принять ат
мосферу в виде плоско-параллельного слоя, тогда

т  =  sec ̂ 0 . (3.6)

2. Для 60® <С '0© <80° можно пренебречь рефракцией, но кри
визну атмосферы Земли учитывать нужно:

Y  COŜ Оф -f 2г//о -f и1— г cos Ь
(3.7)

оо
гдеЯо— высота однородной атмосферы ( Яо= [*-^^//=  ~ — ,

^  i  ро Р о ^
 ̂— ускорение силы тяжести).

С достаточной степенью точности можно также пользоваться 
эмпирической формулой

т  == sec &Q — • (3.8)

3. Для О©>80° существенной становится и атмосферная 
рефракция. Расчеты оптических масс с учетом рефракции для 
стандартной атмосферы (ро=1000 мб, 70= 0° С) проведены Бем- 
порадом [66]. Результаты расчетов приведены в табл. 3.2.

т



Олшческне массы „р„

О"
1
2
3
•1
5
6 
7 
R 
9 

10 
n 
12
13
14
15 
1Г) 
17 
IR
19
20 
21 
22
23
24
25
26 
27 
2« 
29 
3»
31
32
33 
31
35
36
37 
.3R
39
40
41
42
43
44
45
46

120

1,000
1,000
1.001
1,002
1,002
1.004
1.005 
1,007 
1.010 
1.012
1.015
1.015 
1,022 
1,026 
1,030 
1,035 
1,040 
1.046 
1,052 
1,05« 
1,064 
1.071 
1,078 
1,086 
1,094 
1,103 
1,112 
3,122 
1.132 
1.143 
1,154 
1.166 
1,178 
1,191 
1.205 
1,220 
1,235 
1,251 
1,267 
1,285 
1,304 
1,324 
1,344 
1,366 
1,389 
1,413 
1.438

47"
48
49
50
51
52
53
54
55
56
57
58
59
60
(iOM 
GO ,2 
60 ,3 
60 ,4 
60 ,5 
60 ,6 
60 ,7 
60 ,8
60 .9
61 .0 
61 .1 
61 ,0 
61 .3 
61 ,4 
61 .5 
61 ,6 
61 ,7 
61 .8
61 ,9
62 .0 
62 .1 
62 ,2 
62 ,3 
62 ,4 
62 .5 
62 ,6 
62 ,7 
62 ,8
62 ,9
63 ,0 
63 .1 
63 .2 
63 ,3

1,464 
1,492 
1,52*2 
1,5.53 
1.5H6 
1,621 
1.658 
1.69S 
1,740 
1,784 
J.831 
1.882 
1.937 
1.905 
2,W)1 
2.007 
2,013 
2,019 
2.025 
2,031 
2.037 
2,044 
2,050 
2,056 
2.062 
2.069 
2,076 
2,083 
2,089 
2,096 
2,102 
2,109 
2,116 
2.123 
2,130 
2,137 
2,144 
2,151 
2.158 
2.165 
2.172 
2,180 
2,187 
2,195 
2,203 
2,211 
2,218

63°.4
63
63
63
63 
6.3
64 
64 
64 
64 
64 
64 
64 
64 
6-1
64
65 
65 
65 
65 
65 
65 
65 
65 
65
65
66 
66 
66 
66 
66 
66 
66 
66 
66 
66 
67 
67 
67 
67 
67 
67 
67 
67 
67 
67 
63

2,226
2,234
2,242
2,2o0
2.258
2,266
2.274
2.282
2.290
2.298
2,306
2,314
2,322
2,330
2,339
2,348
2,357
2,365
2,374
2,383
2.392
2,401
2.410
2,419
2,428
2.437
2,447
2,456
2,466
2,476
2,486
2.496
2.506
2,516
2.526
2.536
2,546
2,556
2,567
2,577
2,588
2,599
2,610
2,621
2,632
2,6-13
2,654

68 .̂1 
68 ,2  
68 .3 
64 .4 
68 .5 
68 .6 
68 .7 
68 .8
68 .9
69 .0 
69 .1 
69 ,2 
69 .3 
69 .4 
69 ,5 
69 .6 
69 .7 
69 ,8
69 .9
70 ,0 
70 Л 
70 .2 
70 .3 
70 .4 
70 ,5 
70 ,6 
70 ,7 
70 ,8
70 ,9
71 .0
71 .1
71 .2
71 ,3
71 ,4
71 ,5
71 ,6
71 ,7
71 .8
71 ,9
72 ,0 
72 .1 
72 .2 
72 ,3 
72 ,4 
72 .5 
72 ,6 
72 .7

2.665
2,677
2,688
2,700
2,712
2,724
2,73G
2.748
2,760
2.773
2.773 
2,798 
2,811 
2,824 
2,837 
2.850 
2,863 
2,877 
2,880 
2,904 
2,918 
2,932 
2,946 
2,960 
2.975 
2,989 
3,004 
3.019 
3.034 
3.049 
3,064 
3.079 
3.095 
3,110 
3,126 
3,142 
3,159 
3,175 
3,192 
3,209 
3,226 
3,243 
3.260 
3.278 
3,296 
3,314 
3..3.32

72“ ,8
72 ,9
73 ,0 
73 ,1 
73 .2 
73 .3 
73 .4 
73 ,5 
73 ,6 
73 ,7 
73 ,8
73 ,9
74 ,0 
74 ,1 
74 ,2 
74 ,3 
74 ,4 
74 ,5 
74 ,6 
74 ,7 
74 ,8
74 ,9
75 ,0 
75 >1 
75 ,2 
75 ,3 
75 ,4 
75 ,5 
75 ,6 
75 ,7 
75 ,8
75 .9
76 ,0 
76 ,1 
76 ,2 
76 ,3 
76 ,4 
76 ,5 
76 ,6 
76 .7 
76 ,8
76 ,9
77 ,0 
77 .1 
77 ,2 
77 ,3 
77



Т а б л и ц а  3.2'
зенитных расстояниях t),^ [86]

"‘0

77® 5
77
77
77
77
78 
78 
7Й 
78 
78 
78 
78 
78 
78
78
79 
79 
79 
79 
79 
79 
79 
79 
79
79 
«О
80 
80 
80 
80 
80 
80 
R0 
80 
80 
81 
81 
81 
81 
81 
«1 
81 
81 
81 
81 
82 
82

4,537
4,572
4,607
4,643
4,679
4,716
4,753
4,792
4.831
4,870
4,910
4,950
4.992 
5,034 
5,077 
5,120 
5,164 
5,210 
5,256 
5,303 
5,531 
5,399 
5,448 
5,498 
5,549 
5,600 
5,652 
5,705 
5,760 
5,816 
5,873 
5,932
5.992 
6,053 
6,114 
6,177 
6,241 
6,306 
6,373 
6,442 
6,512 
6,583 
6,656 
6,730 
6,806 
6,884 
6,964

82*̂ , 2 
82 ,3 
82 ,4 
82 ,5 
82 ,6 
82 ,7 
82 ,8
82 ,9
83 ,0 
83 .1 
83 ,2 
83 ,3 
83 ,4 
83 .5 
83 ,6 
83 .7 
83 ,8 
83 ,9 
84“ О'

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

7.0-15
7,128
7,213
7,300
7,389
7,481
7,574
7,670
7,768
7,869
7.972
8,078
8,186
8,298
8,412
8,529
8,650
8,773
8,900
8,922
8,944
8,966
8,988
9,010
9,032
9,054
9,076
9,098
9,121
9,143
9,166
9,189
9,212
9,235
9,258
9,281
9,304
9,328
9,351
9,375
9,399
9,423
9,447
9,471
9,495
9,520
9,544

84°29'
30
31
32
33
34
35
36
37
38
39
40
41
42
43 
4-1
45
46
47
48 
-19
50
51
52
53
54
55
56
57
58
59 

85° О'
1
2
3
4
5
6
7
8 
9

10
11
12
13
14
15

9,569 
9,593 
9,618 
9.643 
9.668 
9,694 
9,719 
9,744 
9,770 
9,796 
9,822 
9,848 
9,874 
9,900 
9,926 
9,953 
9.979 

10,006 
10,033 
10,060 
10,087 
10,114 
10,142 
10,169 
10,197 
10,225 
10,253 
10,281 
10,310 
10,338 
10,367 
10,395 
10,424 
10,453 
10,483 
10,512 
10,542 
10,571 
10.601 
10,631 
10,661 
10,691 
10,722 
10,752 
10,783 
10,814 
10.845

85°16'
17
18
19
20 
21 
22
23
24
25
26 
27 
24
29
30
31
32
33
34
35
36
37
38
39
40
41
42
43
44
45
46
47
48
49
50
51
52
53
54
55
56
57
58
59 

5̂* О'
1
•7

10,876
10,908
10,939
10,971
11.003 
11,035 
11,068 
11,100
11.13.3 
11,166 
11,199 
11,232 
11,266 
11,299 
11,333 
11,367 
11,401 
11,435 
11,470 
11,505 
11,540 
11,575 
11,610 
11,645 
11,681 
11,717 
11,753 
11,790 
11,826 
11,863 
11,900 
11,937 
11,974 
12,012 
12,050 
12,088 
12,126 
12,164 
12,202 
12,241 
12,280 
12,320 
12,359 
12,399 
12,439 
12.480 
12,520

86® 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
38
39
40
41
42
43
44
45
46
47
48
49

12,561
12,602
12,643
12,685
12,727
12,769'
12,811
12,854
12,897
12,940
12,983
13,027
13,071
13,115
13.160 
13,204 
13,249 
13,294 
13,340 
13,386
13.432 
13,478- 
13,525 
13,572 
13,619 
13.667 
13,715- 
13,763 
13.812 
13,860 
13,909 
13,959 
14,009 
14,059 
14,109
14.160 
14,211 
14,262 
14,314 
14,366 
14,419 
14,471 
14,524 
14,578
14.432 
14,636 
14,740

121



8ТО)'
51
52
53
54
55
56
57
58
59 

87® О'
1
2

14,805
14,860
14/J06
14,962
15,018
15,075
15,132
15,190
15,248
15,306
15,365
15,424
15,483

87°3'
4
5
6
7
8 
9

10
1]
12
13
14
15

15,543
15,603
15.664
15,725
15,787
15,849
15,912
15,975
16,038
16,102
16,166
16,231
16,296

87̂*16'
17
18
19
20 
21 
22 
2.3
24
25
26
27
28

16,362
16.428
16,494
16,561
16,629
16,697
16,765
16,834
16,903
16,973
17,044
17,115
17,187

87°29'
30
31
32
33
34
35
36
37
38
39
40
41

17,259
17,331
17,404
17,478
17,552
17,627
17,702
17,778
17,855
17,932
18,010
18,088
18,167

87042'
43
44
45
46
47
48
49
50
51
52
53
54

Оптические массы сферического (озонного) слоя

5.0
5.1
5.2
5.3
5.4
5.5
5.6
5.7
5.8
5.9 
6,0 
6,1 
6.2
6.3
6.4
6.5
6.6
6.7
6.8
6.9 
7.0

122

8,238
8,157
8,071
7,988
7,912
7,831
7.752 
7,672 
7.597 
7,523 
7.447 
7.373 
7,298 
7,227 
7,155 
7.087 
7,018 
6,950 
6,884 
6,816
6.752

7.1
7.2
7.3
7.4
7.5
7.6
7.7
7.8
7.9 
8,0 
8,1 
8.2 
Н.З

8,6
8.7
8.8
8.9
9.0
9.1

6,689
6,626
6,563
6,502
6,442
6,383
6,323
6,266
6,208
6,155
6,091
6.038
5,986
5,935
5.885
5,836
5,778
5,730
5,684
5,638
5,584

1
Л© Л© Ш то ft© W© *© го 9

9.2
9.3
9.4
9.5
9.6
9.7
9.8
9.9 

10,0 
10,1 
10,2
10.3
10.4
10.5
10.6
10.7
10.8 
10,9 
11,0 
11,1 
И .2

5,539
5,496
5,+1о
5,402
5,361
5,316
5,272
5,23.3
5,186
5,148
5,107
5,066
5,026
4,987
4,952
4,910
4,876
4.839
4,803
4.764
4,732

П .З
П.4
11.5
11.6 
М.7 
11,8
11.9 
12,0 
12,1 
12,2
12.3
12.4
12.5
12.6
12.7
12.8
12.9
13.0
13.1
13.2
13.3

4,694
4,663
4,626
4.598
4,560
4,531
4,496
4,468
4,434
4,406
4,374
4,344
4,315
4,284
4,258
4,227
4,202
4,172
4,143
4,119
4,091

13.4
13.5
13.6
13.7
13.8
13.9
14.0
14.1
14.2
14.3
14.4
14.5
14.6
14.7
14.8
14.9
15.0
15.1
15.2
15.3
15.4



Од

87̂55'
56
57
58
59 

88̂» О'
1 
2
3
4
5
6 
7

ff>0

19,337
19,426
19,515
19,605
19,696
19,787
19,879
19,97!
20,065
20.160
20,255
20.351
20,448

88° 8' 
9 

10
11
12
13
14
15
16
17
18
19
20

20,545 
20.643 
20,742 
20,842 
20.943 
21,045 
21,147 
21,250 
21,355 
21,460 
21,566 
21,672 
21,779

88°21' 
22
23
24
25
26
27
28
29
30
31
32
33

21,888 
21,997 
22,108 
22,219 
22,331 
22,445 
22,559 
22,674 
22,790 
22,980 
23,026 
23,146 
23,266

88°34'
35
36
37
38
39
40
41
42
43
44
45
46

23.387
23,510
23,633
23,758
23,884
24,011
24,139
24,268
24,398
24,529
24,662
24,796
24,931

88“47'
48
49
50
51
52
53
54
55
56
57
58

89° О'

25,068
25,205
25,343.
25,483
25,625
25,767
25,911
26,057
26,203-
26,351
26,501
26.652
26.805
26,959

Таблица  3.3-.
в зависимости от видимой высоты Солнца [18]

»'0 Л0 л© Л®

15.5
15.6
15.7
15.8
15.9 
16,0 
16,1 
16,2
16.3
16.4
16.5
16.6
16.7
16.8
16.9
17.0
17.1
17.2
17.3
17.4
17.5

3,577
3,556
3,538
3,517
3,497
3,476
3,460
3,440
3,420
3,404
3,385
3,366
3,350
3.332
3,313
3,295
3,277
3.262
3,245
3,227
3,210

17.6
17.7
17.8
17.9 
18,0 
18,1 
18,2
18.3
18.4
18.5
18.6
18.7
18.8
18.9
19.0
19.1
19.2
19.3
19.4
19.5
19.6

3,193 
3,179 
3,162 
3,146 
3,130 
3,116 
3,100 
3,085 
3,069 
3,056 
3,041 
3,026 
3,011 
2,996 
2,982 
2,969 
2,954 
2,940 
2.926 
2,912 
2.901

19.7
19.8
19.9 
20,0 
20,1 
20,2
20.3
20.4
20.5
20.6
20.7
20.8
20.9 
21,0 
21,1 
21,2
21.3
21.4
21.5
21.6 
21,7

2,887
2,873
2,860
2,847
2,833
2,822
2,809
2,797
2,784
2,772
2,761
2,749
2,737
2,724
2,712
2,700
2,691
2,679
2,667
2,656
2,645

21,8
21.9 
22,0 
22,1 
22.2
22.3
22.4
22.5
22.6
22.7
22.8
22.9
23.0
23.1
23.2
23.3
23.4
23.5
23.6
23.7
23.8

2.633
2,622
2,613
2,602
2,591
2,580
2,570
2,559
2,549
2,540
2,530
2,520
2,509
2,499
2,489
2,480
2,471
2,462
2,452
2,443
2,433

23,9
24.0
24.1
24.2
24.3
24.4
24.5 
2̂ ,6
24.7
24.8
24.9
25.0
25.1
25.2
25.3
25.4
25.5
25.6
25.7
25.8
25.9

2,424
2,414
2,406
2,398.
2,389
2,380
2,371
2,362*
2,353.
2,344
2,336
2,328
2,320
2,311
2,303.
2,295
2,287
2,278
2,270
2,263
2,256

123;



25.0
26.1 
26,2
26.3
26.4
26.5
26.6
26.7
26.8 
26.9
27.0
27.1
27.2
27.3
27.4 
27, Г» 
•27,6
27.7
27.8
27.0
2fl,n
28.1 
2К,2
28.3 
2R.4
28.5
28.6
28.7
28.8 
28,9
29.0
29.1 
2У.2
29.3
29.4
29.5
29.6
29.7
29.8
29.9
30.0
30.1
30.2
30.3 
3(»,4
30.5
30.6
30.7 
30. В
30.9

124

2,24ft 
2,240 
2,232 
2.224 
2,217 
2,209 
2,201 
2,194 
2,188 
2,180 
2.173 
2,166 
2,158 
2,151 
2.144 
2,137 
2,130 
2,123 
2,117 
2,110 
2,101 
2,097 
2,090 
2,083 
2.077 
2,070 
2.064 
2,058 
2.052 
2,045 
2.039 
2,033 
2,027 
2.020 
2,014 
2,008 
2,002 
1,996 
1,990 
1,985 
1,979 
1.973 
1,967 
1.961 
1.956 
1.950 
1,944 
1.938 
1.933 
1,927

31.0
31.1
31.2
31.3
31.4
31.5
31.6
31.7
31.8
31.9
32.0
32.1
32.2
32.3
32.4
32.5
32.6
32.7
32.8
32.9
33.0
33.1
33.2
33.3
33.4
33.5
33.6
33.7
33.8
33.9
34.0
34.1
34.2
34.3
34.4
34.5
34.6
34.7
34.8
34.9
35.0
35.1
35.2
35.3
35.4
35.5
35.6
35.7
35.8

,922
.917
,912
,907
,901
,896
,891
.885
,880
,875
.870
,864
,859
.854
,850
,845
.840
.835
,830
.825
.821
,816
,811
,806
,801
,797
.792
,7К7
,784
,779
.774
.770
,765
.761
,756
.752
,748
,743
,739
,735
.730
.726
.722
,718
.714
,710
,706
,702
,698

•35,9
36.0
36.1
36.2
36.3
36.4
36.5
36.6
36.7
36.8
36.0
37.0
37.1
37.2
37.3
37.4
37.5
37.6
37.7
37.8
37.9
38.0
34.1
38.2
38.3
38.4
38.5
38.6
38.7
38.8
38.9
39.0
39.1
39.2
39.3
39.4
39.5
39.6
39.7
39.8
39.9
40.0
40.1
40.2
40.3
40.4
40.5
40.6
40.7

1.694 
1,6‘Ю 
1,686 
1,682 
1,678 
1,674 
1,670 
1,666 
1,662

1,655
1,651
1,648
1.Ш
1.640
1,636
1,б.гз
1.629
1,625
1,621
1,618
1.615
1.611
1,607
1.604
1.6СЮ
1,597
1,594
1,591
1.587
1.584
1.580
1,577
1,574
1,570
1,567
1,564
1,561
1,557
1,554
1,551
1,548
1,544
1,141
1,5.38
1,S35
1,532
1.529
1.526

40.8
40.0
41.0
41.1
41.2
41.3
41.4
41.5
41.6
41.7
41.8
41.9
42.0
42.1
42.2
42.3
42.4
42.5
42.6
42.7
42.8
42.9
43.0
43.1
43.2
43.3
43.4
43.5
43.6
43.7
43.8
43.9
44.0
44.1
44.2
44.3
44.4
44.5
44.6
44.7
44.8
44.9
45.0
45.1
45.2
45.3
45.4
45.5
45.6

т.~

1.523 
1,520 
1,517 
1,514 
1,511 
1,508 
1,505 
1,502
1.490 
1,496 
1,493
1.490 
1,487
\ , т
1,482
1,479
1,476
1,473
1,471
1,468
1,465
1,163
1,460
1,457
1,454
1,452
1,449
1,446
1,444
1,441
1,439
1,436
1,434
1,431
1,429
1,426
1,424
1,421
1,419
1,416
1,414
1,412
1,409
1,407
1,404
1,402
1,400
1,397
1,395

45.7
45.8
45.9
46.0
46.1
46.2
46.3
46.4
46.5
46.6
46.7
46.8
46.9
47.0
47.1
47.2
47.3
47.4
47.5
47.6
47.7
47.8
47.9
48.0
48.1
48.2
48.3
48.4
48.5
48.6
48.7
48.8
48.9
49.0
49.1
49.2
49.3
49.4
49.5
49.6
49.7
49.8
49.9
50.0
50.1
50.2
50.3
50.4
50.5

1.390
1.3%
.385

1.363 
1,381 
1.379 
1.37С 
1,374 
1.37-2 
1.365) 
1,367 
1,3&5
1.363 
1,361 
1,35!] 
1.357 
1.354 
1,352 
1,350
1.345
1.346 
1.344 
1,342 
1,340 
1,338 
1,335 
1,333 
1,331 
1.329 
1,327 
1,325 
1,323 
1,321 
1,319 
1,317 
1,315 
1.313 
1,311 
1,310 
1,308 
1,306 
1,304 
1,302 
1.300 
1,298 
1.296 
1.295 
1,293



65.3
65.4
65.5
65.6
65.7
65.8
65.9 
66,0 
66.1 
66,2
66.3
66.4
66.5
66.6
66.7
66.8
66.9
67.0
67.1
67.2
67.3
67.4
67.5
67.6
67.7
67.8
67.9 
68,0 
68,1 
68,2
68.3
68.4
68.5
68.6
68.7
68.8
68.9
69.0
69.1
69.2
69.3
69.4
69.5
69.6
69.7
69.8
69.9
70.0
70.1

1,100
1,099
1,098
1,097
1,096
1.095
1.095 
1,094 
1,093 
1,092 
1,091
1.090
1.090 
1,089 
1,0«8 
1,087 
1,086
1.085
1.085 
1,084 
1,083 
1,082 
1,082 
1,081 
1,080 
1,079
1.078
1.078 
1,077 
1,076
1.075
1.075 
1,074
1.073
1.073 
1,072 
1,071
1.070
1.070 
1,069 
1,068 
1,068 
1,067 
1,066
1.065
1.065 
1,064 
1,06.3 
1,063

>‘л

70.2
70.3
70.4
70.5
70.6
70.7
70.8
70.9
71.0
71.1
71.2
71.3
71.4
71.5
71.6
71.7
71.8
71.9
72.0
72.1
72.2
72.3
72.4
72.5
72.6
72.7
72.8
72.9
73.0
73.1
73.2
73.3
73.4
73.5
73.6
73.7
73.8
73.9
74.0
74.1
74.2
74.3
74.4
74.5
74.6
74.7
74.8
74.9 
75,0

1,062
1,062
1,061
1,060
1,060
1,059
1.058
1.058 
1,057
1.056
1.056
1.055
1.055 
1,054
1.053
1.053 
1,052
1.051
1.051
1.050
1.050
1.049
1.049 
1,018
1.047
1.047 
1,046
1.045
1.045
1.044
1.044
1.043
1.043
1.042
1.042
1.041
1.041 
1,040
1.039
1.039
1.038
1.038
1.038
1.037
1.037
1.036
1.036 
1,035 
1,034
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Для расчета оптической толщины сферического слоя, распо
ложенного на некоторой высоте И над земной поверхностью не- 
пользуется выражение

Иг

(р' — концентрация вещества, ослабляющего пз-
Я|

лучение).
Для О0 < 6О'* формула (3.9) сводится к завнснмости

/71(̂ ©) — secO©. (3.10)
Для 60® <  f) 0 <  80° учет только кривизны атмосферы приво

дит к
та(!>о)= у = = = = = = . (З.И)

где высота нижней границы слоя.
Рассчитанные функции т(йд ) для слоя озона приведены 

в табл. 3.3 [18].
Кроме относительных оптических масс т  н m(do), в актино

метрии используются «абсолютные» оптические массы
т> =  - ^ т . (3.12)

Pq

где рл=1000 мб.
Необходимо отметить, что приведение оптических толщин 

к условиям нормального давления справедливо только в случае 
непосредственной зависимости коэффициента ослабления (на
пример, вызванного молекулярным рассеянием) от давления» 
а таюке в предположении экспоненциального распределения ос
лабляющих компонент.

§ 2. СЕЛЕКТИВНОЕ ПОГЛОЩЕНИЕ В УСЛОВИЯХ 
НЕОДНОРОДНОЙ АТМОСФЕРЫ

2.1. Метод Приведенной поглощающей массы

Расчеты поглощения (см. гл. 2) на неоднородной трассе пу
тем введения некоторой приведенной (эффективной) массы по
глощающего газа «3,1,, обладающей эквивалентным поглощением 
в условиях однородной трассы с фиксированными р и Г, могут 
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быть выполнень!. если коэффициент поглощения kApT) предста
вить в виде

кЛР, П = '1'(А  П Ф W  =  (Г )р (;,).>(,). (3 .1 3 )

хотя в общем случае лоренцовского контура это не выпол
няется. Тогда величина поглощения определяется как функция 
не трех, а одного параметра Иэф и оптическая толщина неодно
родного пути t ( v ) может быть выражена как

Г „ ,  V ) ,  (3 ,1 4 )

где Q — функция поглощения для стандартных условий р» Го. 
а «эф представлена в виде функции от р и Г

и,Ф  =  5 е с » ^  j  d „ .  (3 .1 5 )

П
Значение параметра т  зависит от величины поглощения. При 
слабом поглощении, когда линии спектра не перекрываются, сум
марное поглощение пропорционально количеству вещества и не 
зависит от давления, в этом случае т= 0. Значения m и л для от
дельных полос даны в гл. 2..

2.2. Двухпараметрическое приближение
Метод двухпараметрического приближения основан на под

боре среднего давления и содержания поглощающего газа на эк
вивалентном однородном пути. Подбирается не только интенсив
ность, но и ширина линий поглощения так, чтобы в областях, где 
справедливы приближения слабой и сильной линий, получить 
наиболее точные результаты. При этом переходная область мо~ 
жеть быть исследована более точно [17].

Неоднородный слон заменяется однородным, находящимся 
при постоянном средневзвешенном давлении роф и темпера
туре То.

Оптическая толщина неоднородной трассы t ( v ) заменяется на 

=  sec j

где

и„

(3.18)
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функция l(T ) представляет зависимость поглощения от темпера, 
туры (см.гл, 2).

В работе [171 рассмотрены условия применения двухпара- 
метрического приближения к реальной атмосфере для статнсщ- 
ческои модели поглощения. Делается вывод о том, что применение 
этого приближения к условиям, когда большая часть погло
щающего газа (например, озона) находится при малых давле
ниях, мало пригодно. Для случаев уменьшения отношения смеси 
с высотой, а также постоянства отношения смеси (допускается 
слоистость) это приближение хорошо согласуется с точными 
численными расчетами в широком диапазоне отношений смеси н 
давлении. Обоснование применимости метода средневзвешен
ного давления во всем интервале между областями, где справед
ливы приближения слабой и сильной линии как в узких 
(0,1 мкм), так и в широких участках спектра, дано в работе [24].

§ 3. ПРОЗРАЧНОСТЬ АТМОСФЕРЫ, ОБУСЛОВЛЕННАЯ 
МОЛЕКУЛЯРНЫМ РАССЕЯН И ЕЛ\

Оптическую толщину сухой и чистой атмосферы с учетом мо
лекулярного рассеяния можно выразить следующим образом;

со

х̂»ол =  '«/5Рх».л (3-19)

где Рл мол — объемный коэффщиент ослабления, обусловленного
молекулярным рассеянием: ---коэффициент анизо-о — 7рп
трогтип, приблизительно равный 1,061 (р„ — фактор деполяриза
ции. в среднем для атмосферы р„=0,037).

Для вертикального столба однородной атмосферы оптическая 
толщина выражается формулой

X, — ^̂ >.ио,Ро (3.20)
 ̂ У -̂ 0 0 \ мол »

где ро и ро давление и плотность приземного слоя атмосферы, 
^̂ л̂ы тяжести, Яо— высота однородной атмо*

Ф. Линке, учитывая однозначную зависимость оптическои 
толщины от длины волны, показал, что оптическую толщину вер-
wpuun nTi? столба сухой и чистой атмосферы можно прибли- женно выразить в следующем виде;

где длина волны в микрометрах.
Ч».д=О.00879Х-<“  (3.21)
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в  табл. 3.4 приведены рассчитанные значения оптической 
ТОЛЩИНЫ Тхмол вертикального столба сухой и чистой атмо- 
сферы в области спектра 0.28-2,17 мкм, принятые в качестве 
модели 1968 г. [79]. Расчеты проведены для 80-килоыетрового
СЛОЯ.

Оптические толщины азотнокнслородноп атмосферы на раз
личных высотах в диапазоне О— 100 км, рассчитанные для трех 
длин волн: 0,375; 0,520; 0,835 мкм, приведены в табл. ^5  [76].

Т а б л и ц а  3.4

Спектральная прозрачность вертикальной толщи 
сухой и чистой атмосферы [79]

\  UKM V. мол  ̂мкм ■'а мол

0,28 1,545 0,60 0,069
0,30 1,222 0,65 0,050
0,32 0,927 0,70 0,037
0,34 0,717 0,80 0,021
0,36 0,564 0 ,90- 0,013
0,38 0,450 1,06 0,007
0,40 0,364 1,26 0,003

. 0,45 0,223 1.67 0.001
0,50 0,145 2,17 0,000
0,55 0,098

Т а б л и ц а  3.5

Величины над различными высотами
в азотнокислородной атмосфере [76]

h км

О
2
4
6
8

10
12
16
20
24
30
50
70

100

0,375 мкм

0,4542
0,3566
0,2770
0,2127
0,1608
0,1196
0,0879
0.0473
0.0255
0,0138
0,00546
0,00043
0,000037
0,00000022

Х = 0,520 мки

0,1181
0,0927
0,0720
0,0553
0,0418
0,0311
0,02285
0.0123
0.00663
0,00358
0,00142
0,00011
0,0000095
0,000000058

0,017315
0,01360
0,01056
0.00811
0,00613
0,00456
0,00335
0,001805
0.000972
0,000524
0,000209
0,000017
0.0000014
0,0000000085
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Распределение с высотой коэффициента ослабления р

О
2
4
6
8

]0
12
14
16
18
20
22
24
26
28
30
32
34
36
38
1̂0

42
44
46
48
50

2,282.10-1
1,875
1.527
1,230
9.795.10-2
7,703 
5,811
4,215 
3,101
2,266 
1,656» 
1,202
8.744.10-3 
6,381
4,671 
3,430 
2.525
1,842
1,352
9.997.10-4
7,4-13
5,579 
4,208
3,193
2,453 
1,913

1.918.10-^ 
1,600 
1,303
l.ft'iO
8.359.10-2 
6,574
4,959
3,623
2,647 
1,934 
1.413
1,026
7.461.10-3
5,446 
3,986
2,927
2,155
1,572
1,154 
8,531
6,352 
4,761 
3,591
3,725
2,093
1,632

•10-4

1,446-10“!
1,188
9.672.10-2
7,792 
6,207 
4,881 
3,642 
2,690
1,965 
1,436
1,049
7.614.10-3 
5.540
4.043
2,960
2,173 
1,6ГЮ
1,167 
8 ,566-10-^
6,334
4.716 
3.534 
2,666
2,023 
1,554 
1,212

1.098.10-1
9.020.10-2
7.342 
5,915 
4 ,712 
3,705 
2.795
2,042 
1,492
1,090
7,966
5.780
4.205
3.069
2,247
1,649
1.214
8,853-10-4
6,503
4,808 ^
3,580
2,683
2,024
1.536
1,180
9,20М О -5

8.492.10-2 
6,979 
5.680 
4,576 
3.646 
2,8(.7
2,162
1,580
1,154 
8,433-10-3 
6,164
4,472
3,254 
2,375 
1,738
1,276
9 .3 9 7 .10-^ 
6,854
5,031 
3,720 
2,770
2,076
1,566
1,188
9.128.10-5 
7,119

и кн
0.60 0.05 0.70 0,80 0,90

О
2
4
6
8

10
12
14
16
18
20
22
24
26

8,157.10-3
6.703
5,456
4,396
3,501
2,753
2,077
1,517
1,109
8,100.10Н
5.920
4.295
3.125
2,281

5,893.10-3
4,842
3,941
3,175
2,529
1,989
1,500
1,096
8,007-10Н
5,851
4,276
3.103
2.257
1,648
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4,364-10*-3
3,586
2,919
2..352
1.873
1,473
1,111
8,117.10-»
5,930
4,334
3.167
2,298
1,672
1.220

2,545-10-3
2.091
1,702
1,371
1.092
8,590-10-4
6,480
4,733
3,458
2,527
1,847
1.340
9 .749-10-S
7,115

1.583-10-3
1,300
1,058
8,528-10-^
6,792
5,342
4,030
2,944
2,151
1,572
1,148
8 ,.333.10-^
6,063
4,425



вызванного молекулярным рассеянием {79] Т а б л и ц а  3.6

0.36

6.678.10-2 
5,487
4.467 
3,599 
2,866
2,254 
1,701 
1,242
9.075.10-3
6.632
4,8-17
3.517
2,559 
1,868 
1,367
1.004
7.390 .10-<
5,391 
3,957
2,926
2.178
1.633 
1,232
9.345.10-5
7.179
5,598

0,38

5.327.10-2 
4.377 
3,563 
2,871
2,286 
1,798 
1,356
9.908.10-3 
7,239 
5,290 
3,866 
2,805
2,041 
1,489
1,090
8.004.10-4 
5,893
4,299
3,156 
2,333 
1,737 
1,302 
9,821.
7,453
5,725
4,465

.10 -5

0,40 0,45

4.303.10-2
3,536 
2,878 
2,319
1.847
1,452
1,096
8,003-10-3
5.847 
4,273 
3,122
2,266 
1,618 
1,203
8.807.10-4
6,465 
4,760
3,472 
2.549 
1,885 
1,403
1,052
7.933.10-5 
6,020
4,624 
3,606

2,644-10-2
2,173
1,769
1,425
1,135
8,926.10-3
6,734
4.919 
3,593
2,626
1.919
1,392
1,013 
7 ,394 .10Н 
5,412 
3,973
2,926 
2,134
1,566 
1,158
8,624 
6,464
4,875
3,700
2,842
2,216

0,50

1.716.10-2 
1,410
1,148
9.246.10-3 
7,364
5,792 
4,369 
3,191 
2,332
1,704 
1,245
9.034.10-4
6,573 
4,797 
3,512 
2,578 
1,898 
1,385
1,016
7.516.10-5 
5,596
4,194 
3,163 
2.400 
1,844 
1,438

0,55

1,162.10-2
9.552.10-3 
7,775 
6,264
4,989 
3,924
2,960
2,162
1,580
1,154
8.436.10-4
6,121
4,453 
3,250
2,379 
1,747
1,286
9 ,38М 0-5
6,886
5,092
3,791
2,841
2,143
1,626
1,249
9,746-10-6

1,06 1,26 1,67 2,17 3,50 4,00

8,458-10-4 4,076.10-4 1,327-10-4 4,586-10-5 6.830-10-6 4,002.10-6
6,950 3,349 1,091 3,768 5,612 3,289
5,657 2,726 8,877.10-5 3,067 4,568 2,677
4,558 2,196 7,152 2,471 3,680 2,157
3,630 1,749 5,697 1,968 2,931 1,718
2.855 1,376 4,480 1,548 2,305 1,351
2.154 1,0.38 3,380 1,168 1,739 1,019
1,573 7,582.10-5 2,469 8,529-10-6 1,270 7,444-10-7
1,149 5,539 1,804 6,231 9,281-10-7 5,439
8.399.10-5 4,048 1,318 4,554 6,782 3,974
6,138 2,958 9,632-10-5 3,328 4,956 2,904
4,453 2,146 6.989 2,415 3,596 2,107
3,240 1..562 5,085 1,757 2,617 1,533
2,365 1,140 3,711 1,282 1,910 1,119
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•
1

И KU
0.7Л

 ̂ ^
0.Л0 о,«* О.ЯО O.WI

28 1,670 1,206 8.932-10-^ 5,208 3.239
30 1 , Ш 8,854-10-5 6,557 3,824 2,378
32 9,025 6,519 4.82Н 2,815 1,751
34 G.5H3 4,755 3.5>2 2,054 1,277
36 4,832 3,4'Л 2,5М5 1,507 9.375-10-«
38 3,573 2,5К1 1,912 1,115 6.932
40 2,65(1 1,922 1,423 8,299.10-^ 5,161
42 \ , т 1,440 1,067 6,220 3.868
4-1 \ ,504 1,086 • 8,016-10-0 4,692 2,918
45 1,141 &,2I4-I0“fi 6,105 3,560 2,214
4В «,766-10-0 6,333 4.6СИ) 2,735 2,214
50 6,837 4,939 3,658 2,133 1,326

Изменения тхиол, обусловленные вариациями параметров, опре
деляющих оптическую толщину» по данным [76], на уровне зем
ной поверхности составляют 1%, на высоте 8 км — 4—6% (вели* 
чины Т).ыол имеют максимум летом). Значения оптической тол
щины атмосферы для высот О—30 км в интервале длин волн
0,3—1,3 мкм приведены и в [109, 110].

В табл. 3.6 представлены величины объемного коэффициента 
ослабления тхмол в области 0,27—4 мкм, рассчитанного на I км 
слоя для слоев атмосферы до высоты 50 км [791.

Рнс. 3.1. Вклад многократного рассеяния 
в поток направленной радпацин.

Практически телесный угол чувствительности любого прием
ника радиации Лш^О, поэтому на приемную площадку падает 
не только ослабленная прямая радиация, но и радиация, рассе
янная средой. Схема процесса рассеяния дана на рис. 3.1. В этом 
случае представляет интерес оценка вклада рассеяния. Вклад 
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км

1.06

1,731
1,271
9,357-10-6
6.82G
5.010
3.705
2,758
2,067
1,559
1,183
9,089-10-7
7,089

1.26

8,343.10-6
6,125
4,510
3,289
2.415 
1,785
1,329
9,963-U H  
7,515
5,703 
4,380
3.416

1.67

2,717
1,994
1,468
1.071
7,862.10-7 
5,814
4.329 
3,244
2,447 
1,857
1,426
1,112

2.17

9.385.10-7 
6,890
5,073
3,701 
2,716
2,009 
1,495
1,121
8.454.10-8 
.6,416
4,928
3.843

3.50

1,398
1,026
8.803.10-8
6.452
4,718 
2,992 
2,227 
1,669 
1,259 
9,556-10-"J
7,340 
5,724

4,00

8 .1 9 Ы 0 -8
6,014
4,428
3,230
2,371
1,753
1,305
9,783-10-э
7,379
5,599
4,301
3,354

двукратного рассеяния света в интенсивность ослабления пря^ 
МОП раднадпн зависит от длины волны, альбедо, угла падения 

направленной радиации интенсивностью Уоь падающей на 
слон атмосферы оптической толщины мол- Одновременно с пря
мой радиацией /п, ослабленной средой, на приемник поступает

. Т а б л U ц а 3.7
Вклад рассеяния второго порядка в поток радиацт! л /о = Л  

прошедшей слой плоскопараллельной молекулярной атмосферы 
(экстремальные значения) [71]

Поток
рздиацни Альбедо cos в 0 о

). =  0,809 »1км X =: 0,312 мкм

т =  0,02 1 =  1.00

Л 1 0.024 0,0979
-- 0 ,2 0,0129 0,0242

1 0,9802 0,3679 -
0 ,2 0,9048 0,0067

1 0,0025 ■ 0,2661
--- 0 .2 0,0142 3,5982

J J r J u 0,25 1 0,0008 0,0547
Uf П 0 ,2 0,0008 0,6045

0,80 1 0,026 0,2419
0 ,2 0,0326 2,6749
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рассеянная радиация />, и /а. В этом случае уравнение переноса 
монохроматической радиации имеет вид

L \
cosUq (3.22)

где f).o=nJ).fi — поток монохроматической радиации на границу 
слоя.

Д. Дсирмснджяи и 3. Секера [711 провели расчеты при 
I >  cos О 'у ^  0,2 для длин волн 0,809 мкм >  > .>0,312 мкм, одно- 
значно связанных с оптическими толщинами 0 ,0 2 ^ ^ ;^ м п л ^ 1.00. 
У ч и ты вал о сь  два значения альбедо: 0,25 и ОД Выборка из ре
зультатов расчетов для крайних значений параметров представ
лена а табл. 3,7. Величина потока Fo нормирована к единице.

Ряд работ, опубликованных в последнее время посвящен эф
фектам, играющим второстепенную роль в формировании моле
кулярного ослабления. Так. в работе [73] проводится оценка по
рядков рассеяния вплоть до 13-го (Х=0,3120 мкм). Вопросы мно
гократного рассеяния, влияния температуры на молекулярное 
ослабление, эффект поглощения в молек^^лярной атмосфере рас
смотрены в работах [72, 73, 82, 96].

§ 4. АЭРОЗОЛЬНОЕ ОСЛАБЛЕНИЕ В РЕАЛЬНОЙ АТМОСФЕРЕ

4,1. Спектральная прозрачность однородных трасс, 
обусловленная рассеянием и поглощением аэрозоля

Недостаточная изученность микрофизических параметров аэ
розоля в условиях малозамутнеиной атмосферы и изменчивость 
этих параметров приводят к тому, что результаты расчетов аэро* 
зольного ослабления исходя из приближенной модели систем аэ
розольных частиц (см. гл. 2 ) могут быть использованы лишь для 
качественных оценок спектральной прозрачности реальной атмо
сферы. Основной объем количественной информации все еще 
опирается на непосредственные оптические исследования спект
ральной прозрачности реальной атмосферы, хотя специфичность 
локальных условий н затрудняет обобщение полученных данных.

Аэрозольное ослабление определяется не только рассеиваю
щими, но и поглощающими свойствами аэрозоля. В отличие 
от закономерностей ослабления на каплях воды (см. гл. 2 ), по
глощающие свойства сухого аэрозоля различного химического 
состава изучены еще слабо [74, 99, 113]. Неопределенность во
проса приводит к тому, что поглощение атмосферного аэрозоля 
в видимой области спектра обычно не учитывается (коэффи
циент рассеяния ctu:,p формально приравнивается к коэффициенту 
ослаоления pojp) либо оценивается произвольно, хотя, как сле-

вклад поглощения может быть
весьма существен.
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Зависимость отношения оптических толщин поглощения аэрозоля к полным 
оптическим толщинам от длины волны I34J

Т а б л Jt ц а 3,8

Всшостоо
Л>1ина волны, мхм

0̂ 98 0,496 0,556 0,696 0,977

Метеорит «Еленовка» 
Метеорит «Саратоо» , 
Лава (красная) . . , 
Лава (серая) , . .
Г р а ф и т ..........................
С а ж а .................... ..... .
Угольный шлак . .. . 
Пыль комнатная . , 
Цемент . . . . . .
Глпна ..........................
П есок ..............................

0,021 
0,053 
0,039 
0,039 
0,409 
0,518* 
0,311 ♦ 
0,134* 
0,095* 
0,071 • 
0 ,101*

0,027
0,080
0,075
0,088
0,320
0,503
0,331
0,099
0,144
0,039
0,130

0,033
0,048
0,192
0,078
0,383
0,458
0,294
0,056
0,055
0,041
0,130

0,024
0,046
0,030
0,096
0,378
0,415
0,249
0,080
0,055
0,034
0,061

0,030
0,055
0,018
0,074
0,537
0,314
0,289
0,026
0,041
0,025
0,044

Примечание, 
к ?.=0,405 мкм.

ЗвездочкоЛ ‘ (*) отмечегш величины, относящиеся

В табл. 3.8, заимствованной из работы [34], представлены 
результаты попытки лабораторных исследований поглощения 
аэрозоля различного происхождения в области 398—977 нм. 
В [34] отмечено, что методическая трудность учета длины опти
ческого луча в рассеивающей среде позволяет оценить лишь верх
ний предел отношений оптических толщин поглощения аэрозоля 
к полным оптическим толщинам, обусловленным рассеянием и 
поглощением.

Несмотря на широкий диапазон колебаний оптической плот
ности приземных слоев атмосферы, определяемый в основном 
конденсационными процессами ( 10“  ̂<  Рх аор <  км“ ‘), ряд 
задач требует оценки средних значений Рхаар малозамутненной 
атмосферы.

В табл. 3.9 приведены величины в приземном слое воз
духа на уровне моря в области 0,27-j-4,0 мкл! при средней метео
рологической дальности видимости. 25 км (модель 1968 г.) [79].

Т а б л и ц а  3.9

Коэффициенты ослабления аэрозоля ддр приземного слоя воздуха 
на уровне моря при средней метеорологической дальности видимости 

.Sm—25 км [79]
К мкм . . 0,27 0,28 0,29 0.30 0,32 0,34 0,36 0,38 0,40 0,45 
?Лаэ 0.29 0,26 0,25 0,24 0,24 0,23 0,20 0,180 0,167 

X м” ч . .0 ,5 5  0,60 0,70 0,80 0,90 1,06 1,26 1,67 2,17 3,50
км-1 0,150 0,142 0,135 0,127 0,120 0,113 0,108 0,098 0,083 0,070

' аэр

0,50
0,158
4,00
0,063
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Комплексное исследование оптических характеристик призем
ного слоя атмосферы в районе Звенигорода (Подмосковье) прц 
дальности видимости 0,l-5-i30 км и в широком диапазоне изме
нений относительной влажности (16, 53] показало, что в оптиче- 
ском состоянии атмосферы (исключая снегопады и дожди) 
можно выделить ряд типов оптической «погоды».

Основные типы оптического состояния воздуха следующие.
1. Мгла,  обусловленная повышением в атмосфере концентра

ции сухого аэрозоля различного происхождения (дым, пыль, 
аэрозоль вулканического происхождения); изучена недоста
точно.

2. Дымка. Наиболее часто встречаюш.ееся состояние призем
исто воздуха (вероятность 907о). Дальность видимости не 
меньше 3-^5 км. Если при относительной влажности < 3 0 %  оп
тическая плотность дымки (|^аэр5^0,05 км“ *) определяется сухой 
фракцией аэрозоля, при более высоких влажностях происходит 
разрастание частиц (вероятно смещение верхней границы рас« 
пределеиня частиц по размерам от 0,07—0,08 ыкм к 0 .2*- 
0,25 мкм).

3. Туманная дымка. Дальность видимости 1 ^ 5  км. Наблю
дается при относительной влажности 80—99%; обусловлена кон
денсационным ростом больших (очевидно, гигроскопических) ча
стиц, обладающих широким спектром распределения по разме
рам с максимумом в области 1-н5 мкм. Вероятно, одновременно 
происходит дальнейший рост частиц дымки (предположительно 
ядер Айткена). Характеризуется различной спектральной завп- 
симостью fip.ntip в видимой и ближней инфракрасной областях 
спектра и большим диапазоном изменений оптической плотности.

4. Туман (облака). Дальность видимости не более 1—2 клг. 
Обусловлен сильным разрастанием капель воды в области тем
ператур точки росы. Эффективный размер частиц тумана в зави
симости от условий колеблется от 5—6 до 30 мкм. В видимой об
ласти спектра fixonp не зависит от длины волны. Переходные про
цессы между туманной дымкой и туманом неустойчивы. Туман 
характеризуется значительными флуктуациями оптической плот
ности.

5. Дымка с моросью — дымка, пронизываемая моросью, выпа
дающей из вышележащих облаков. Метеорологическая дальность 
видимости может быть различной — от одрюго до десятков кило
метров. Оптические свойства характерны как для дымки, так и 
для крупных капель воды (ореол, радлта). Эффективный радиус 
капель более 50 мкм.

На рис. 3.2 представлены спектральные зависимости p?,arip. 
характерные для различных типов оптической погоды. Хорошо 
прослеживается изменчивость прозрачности атмосферы во вре
мени и в зависимости от длины волны (частный пример — разви
тие туманной дымки). р F
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прямые измерения оптической толщины аэрозоля в более 
длинноволновой области спектра ( ? v > l  мкм) возможны лишь 
в отдельных участках окои, прозрачности при условии учета 
крыльев поглощения соседних полос, а также континуального 
поглощения крылом вращательной полосы водяного пара.

1,0
0,5

О
П-

20 0  2 5 0  3 0 0  350  ifOQ ^50 500 550  А /илм

0,5 

О,В 

ОЛ

0.2
- о -------------

ТЛэ—в-

J ___ L J--- L J ___ I___ i____L

м 1

0 ,4  0 ,5 0,S , 0,7 0,5 0,5 1,0 \  м км

Рис. 3.2, Спектральные зависимости рХаэр, характсриые для 
различных типои оптическоЛ погоды. Звенигород [53]. 

в) влаж ная дымка, б) туманная дым ка, в) пример пзиенешш

с течением иременн. 30—31 октября 1955-г Относительная нложность 
92—97%; /). 15 час. 20 мин., 2) 19 час. 30 мнн., 3) 21 час. 30 мин., 

4) 3 чвс. 30 мин., 6) 7 час. 00 мни.

Преобладающая роль селективного поглощения многоатомными 
газами затрудняет исследования непрерывного спектра аэро
зольного ослабления в условях малозамутненных, но доста
точно протяженных оптических трасс. Более просты пзмере- 
рения инфракрасной прозрачности полупрозрачных облаков 
и искусственных туманов, обладающих большей оптической 
плотностью.

* 137



р̂Лазр 
to  г

Па рис. 3.3 даны спектральные зависимости пропускакня 
направленной радпати! облачностью верхнего яруса Ci (вертц. 
кальная толща), полученные в результате измерений ослабления 
солнечной радиации (5, 90]. Как видно, из рис. 3.3, пропускание 
облаков как в видимой области спектра, так и в окне прозрачно

сти 8 — 12 мкм можно счи
тать нейтральным.

Пропускание жидкока- 
пельных туманов в видимом 
области спектра также ней
трально. В инфракрасной 
области прозрачность тума
нов определяется функцией 

10\ мкм распределения частиц тума
на по размерам и комплекс
ным коэффициентом погло
щения водного аэрозоля (см. 
гл. 2). Результаты иссле
дований спектральной про

зрачности жндкокапельных искусственных туманов различной 
ПЛ0ТН9СТИ подробно обсуждены в работах [24. 25].

0,8

0,6

ОА
J л а JJ-U-

1
Рис. 3.3. Спектральное пропускание ра- 
лпаии» «Олачиостыо верхнего яруса Ci 

в оСласти 0,35— 13 мкм.
/, Л — 110 дппиым |90)! 2. 4, 6 — по данный (Sj.

5 Л МКМ
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Рис. 3.4, Спектральная эавкснмость относительного коэффициента 
аэрозольного ослабления, рассчитанного для частиц водного аэрозоля 
с учетом комплсксиостн показателя преломления для распределений 
типа Юнге с различными показателями P j^ . Граничные размерьи 

распредслениЛ частиц: о, =0,05 мкм, Са^З мкм [25а].

\ \



Спектральную прозрачность дождей с достаточной степенью 
точности можно считать нейтральной во всем оптическом диапа
зоне, по [46] Рд=0,22/о^'^* км~\ где /д — интенсивность выпаде
ния дождя в мм/час.

Несмотря на недостаточную изученность сложной микрофи- 
зической структуры дымок, сделаны попытки расчета непрерыв
ного спектра пропускания дымок исходя из методики, разрабо
танной для расчета спектральной прозрачности жидкокапельных 
туманов.

Так, для оценки пропускания дымок в инфракрасной области 
спектра используются относительные спектральные коэффици
енты аэрозольного ослабления р'(^) =Р(^)/Ро ,55 при длине волны 
0,55 мкм.

На рис. 3.4 показаны кривые р'(Я,), рассчитанные в [25а] 
с учетом комплексности показателя преломления с использова
нием функции распределения частиц по размерам, по Юнге 
(см. гл. 2); piO 4, 5; верхняя граница распределения частиц 
а —3 мкм. Показатель преломления воды взят из работы [29].

При различной метеорологической дальности видимости 
•5м Рю принимает разные значения. Так, при 5»,^50 км рю = 5, 
при 5 м ^ 2 0  км Рю = 4  и при 5м<20 км р,о =3. Коэффициент 
ослабления po.ss находится с помощью экспериментальных спект
ральных измерений либо по Для средней дальности видимо
сти 5м=25 км ро.55=0,150 и соответственно

^хаэр=0,150рЧ?^)Л (3.23)
где / — длина пути луча в километрах.

4.2. Прозрачность вертикального столба атмосферы, 
обусловленная аэрозольной компонентой

В табл. ЗЛО даны средние величины т?.аар вертикального 
столба безоблачной атмосферы над уровнем моря в области 
спектра 0,27—4,00 мкм при наземной 5 „= 25  км, предложенные 
в качестве модели 1968 г. [79].

Т а б л и ц а  3.10

Оптическая толщина вертикального столба атмосферы, обусловленная 
аэрозольным ослаблением [79]

Метеорологическая дальность видимости 5 и = 2 5  км, Я  над ур. м ,=0

Л мкм. .0 ,2 7  0,28 0,30 0.32 0.34  0,36 0,38 0.40 0,45 0,50 0,55
. . . 0,458 0,427 0,411 0,395 0,379 0,379 0,364 0,316 0,285 0,264 0,250

X мкм . .0 ,6 0  0,65 0,70 0,80 0,90 1,06 1,26 1,67 2,17 3,50 4 ,0
,эр . . . 0,237 0,224 0,213 0,201 0,190 0,179 0,171 0,155 0,134 0,111 0,100-с
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Оитпческ«1Я толщиий всртикальногп столоа атмосферы q 
фракрасной области спектра может быть приближенно оценена 
с помощью кривой на рис. 3.4 для рю ~ 4 . Данные, снятые с кри, 
lidfi, умножаются па Т(п,и>=0,25. Последняя величина характерна 
для Сезоблачноп атмосферы.

Р<1счеты оптическом толщины вертикального столба атми» 
сферы связаны с еще большими погрешностями, чем расчеты 
пропускания на приземных трассах вследствие неоднородности 
атмосферы с высотой и отсутствия сведении о локальных опти
ческих характеристиках слоев, расположенных на разных уров
нях. Пеличииа 5м. определенная в наземных условиях, может 
не коррелировать с оптической толщиной вертикального столба 
атмосферы. Наиболее надежную информацию дают экспери
ментальные определения величин оптической толщины..

Методика спектральных исследований ослабления прямой 
радиации проста:

где тл| — оптическая толщина отдельных компонент определя
ется по ослаблению прямой радиации внеатмосферного нсточ* 
jHiKa света (обычно Солнца) при различных т ® . «Долгий» 
мет{>д Бугера (471 позволяет определить п  по двум или более нз- 
мерсииям Аэрозольная компонента вне полос поглоще
ния определяется после вычета из общей оптической толщины 
оптических толщин, обусловленных молекулярным ослаблением, 
поглощением озона и других газов, определяемых обычно рас
четным путем.

Точность измерений повышается при многократных опреде
лениях У (̂&0 ) (при построенш! прямых Бугера). Определение 
т?.«г,|ц означает нахождение относительной величины внеатмо
сферной интенсивности 7;lo. Значение в дальнейшем может 
быть использовано для определения т;. опщ в других условиях за- 
мутнениостн атмосферы по единичному измерению Есте
ственно, «долгий» метод теряет смысл при изменении т>, „бщ в те
чение цикла измерений, что часто наблюдается в реальной атмо
сфере.

Д\стоднка оценки ошибок, вызываемых аэрозольным рассея
нием под малыми углами, а также условия применимости закона 
Бугера изложены в работах [14, 24, 25, 47, 49, 50, 58, 93]. Метод 
определения оптической толщины атмосферы по наблюдениям 
интенсивности рассеянной радиации в альмукантарате Солнца и 
метод контроля оптической стабильности атмосферы рассмот
рены в работах [33, 47].

Методика исследовании аэрозольного ослабления с помощью  
интегральных актинометрических приборов требует учета опти
ческих характеристик аэрозольного ослабления н поглощения 
газовых компонент. Так, аэрозольное ослабление в толще атмо- 
110

\ \



сферы, по А. Онгстрему (64, 102, 106, 111], может быть прибли-
женио вычислено исходя из допущения, что

(3.24)
Тогда, измеряя интегральный поток солнечной радиации, достиг
ший земной поверхности S ( m ) ,n  учитывая спектральную солнеч
ную постоянную So?., можно вычислить коэффициент мутности
Y— /  из выраженияО

00
5  (Л1) - = 5 ' ( т )  Д5 =  J  ехр ( - т т ,  </л -  AS. (3.25)

О

где AS — величина потока, селективио поглощенного газовыми 
компонентами, определение которого может быть выполнено 
различными способами.

A. Онгстрем принял 6= 1 , 3, но анализ возможных значений
О [102] показал, что в зависнмост?! от р i! m частиц величина па
раметра может изменяться в пределах 2 ^ д ^ 4 .  При степенном 
законе распределения частиц типа Юнге (см. гл. 2 ) & =  Рю— 2, 
изменения Рю оцениваются в пределах 1,7—5,0, что указывает 
на неизбежность вариаций значения Ь.

B. Шюепп [89, 116, 117] обобщил метод Онгстрема, предло
жив использовать два параметра: Рю п Ь. Иа основании акти
нометрических наблюдении в [64, 89, 102] даны оценки парамет
ров Ь и рю в реальной атмосфере для случая юнговского рас
пределения частиц континентального аэрозоля. Очевидно, что 
изменчивость приведенных выше параметров обусловлена измен
чивостью спектрального хода аэрозольного ослабления.

Действительно, исследования спектральной прозрачности 
в видимой и ближней инфракрасной областях спектра показы
вают, что, как и в случае наземных исследований, спектральный 
ход т?.аэ1) может существенно отличаться от рассчитанного при 
5'словш! постоянства функции распределения частиц аэрозоля 
с высотой. Результаты ряда работ [19, 48, 57, 98] показывают, что 
наряду с уменьшением тлпгф и увеличением длины волны может 
наблюдаться нейтральный ход Таор(?̂ .)» а также максимумы в об
ласти спектра 0,380—0,550 мкм. Параметр Ь может изменяться 
в зависимости от длины волны, по данным разных авторов зна
чения Ь лежат в пределах 0 ^ 6 ^ 3 ,3 .

Рис. 3.5 а [98] иллюстрирует значительные изменения тха:ф 
даже в условиях высокогорных наблюдений. Несмотря на нере
гулярный ход зависимостей, видна тенденция уменьшения т^аэр 
с увеличением X. В стремлении упростить расчеты прозрачности, 
не требующие высокой точности, некоторые авторы придают па
раметру Ь фиксированные значения. Так, авторы ^работы [63]̂ , 
рассматривая зависимость от длины волны общей оптическои
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толши обусловленной молекулярным н аэрозольным ослабле
нием типа +  +  приняли значение b ' ^ i  
В работе [41] для условии малых замутнении принимается 
тхпг,1д=А?”‘ +  с, т. е. нейтральный ход тх оэр(?̂ ) •

Рис. 3.5. Оптическая толщина вертикального столба атмосферы, обуслов
ленная аэрозольным ослаблением.

а) примеры кэмснсния спсктрольхоА эавнсииоста т .  .  в видямоА области спектраК &эр
175, 98|: 7 - 4 5  ы, нод ур. м.. 2 — 2800 м. 3, 6 — 3100 м. ■1-3410 ы, 5 — 3700 м; б) и нф ра
красной ойлпсть спрктри (700—4000 см -') (3j: / —Л снккграя, весна 1963 г., 2 —Мнне- 
рвльиыс Воды, осень JU62 г., 3 — пик Тсрскол (Эльбрус) 2J00 м н ад ур. м., лето 1962 г.;

X дано в наиометрах-

Вклад аэрозоля в ослабление инфракрасной радиации в вер
тикальной толще атмосферы исследован мало. В работе [107] при
ведены качественные оценки вклада аэрозольного ослабления. 
В |3] получены значения тхоор в отдельных участках окон про
зрачности области спектра 3—13 мкм, свободных от заметного 
селективного поглощения газами. Выделенные из непрерывного 
континуума, в основном обусловленного крылом в р а щ а т е л ь н о й  
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полосы поглощения водяного пара, средние значения т;̂ пор со
единены плавной огибающей (пунктирные линии на рис. 3.56)- 
Определенный по огибающим Тапр(Я) средний параметр Ь' равен
0,6—0,8. что согласуется с обсужденными в [24] результатами, 
полученными на горизонтальных трассах, где параметр 6 ' = 0 ,7 , 

Большая «сквансность» измерении, неизбежная в инфракрас
ной области спектра» не позволяет судить об изменчивости У  
с длиной волны, хотя и очевидно, что существование в атмосфере 
капель воды должно вести к осциллирующей зависимости 
Тяэр(^) в коротковолновом участке исследуемого диапазона, как 
следует из расчетов.

4.3. Вертикальный профиль аэрозольного ослабления

Информация о вертикальном профиле аэрозольного ослабле
ния накоплена с помощью ряда оптических методов, прямых и 
косвенных, достаточно полный обзор которых дан в [53]. В усло
виях тропосферы удобен прямой метод — определение спектраль
ного коэффициента ослабления Р;юэр(Я) км~  ̂ по данным наблю
дений за ослаблением прямой радиации Солнца, проведенных 
на разных высотах.

Метод малочувствителен при малых Pxaapi что не позволяет 
исследовать тонкую структуру профиля, пользуясь обычными ме
тодами регистрации измеряемых величин.

На больших высотах обычно используются косвенные ме
тоды — методы измерений интенсивности рассеянного света 
Солнца или искусственных источников света под различными 
углами [33, 40, 50, 60].

В последнее время данные о профиле аэрозольного рассеяния, 
определенного по интенсивности рассеянной радиации Солнца, 
получены с борта космических кораблей [51, 52, 53]. Исполь
зуются методы прожекторного зондирования [19, 80, 81], методы 
сумеречных наблюдений [54], развивается метод лазерного зон
дирования [77, 86].

Экспериментальные исследования {Зхаэр(Я) указывают на 
большую роль аэрозольного ослабления в широком диапазоне 
высот. Характерна слоистость аэрозольной компоненты ослаб
ления. Положение аэрозольных слоев обычно связано с районами 
температурных инверсий.

По ряду причин часто невозможно проводить исследования 
оптической плотности атмосферы на различных высотах с по
мощью спектральной аппаратуры. Поэтому измерения прово
дятся в небольших спектральных интервалах, обычно вьтделяе-
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Vbix светофильтрами. Наибольший интерес имеет спектральный 
иитервал, выбранный в районе 0,5 мкм, находящийся в области 
максимума спектрального распределения радиации Солнца.

На рис 36  представлены зависимости коэффициентов ослаб- 
ЛС11ИЯ аэрозоля от высоты, полученные рядом авторов [42. 55,

h  КМ  
9

Рис. 3.6. Изменчиоость профиля коэффициента ослабления в тропосфере по 
данным разных авторов: / ,  2, 3, 4, 5 ^  [55], 6, 7, II — [99], 8 — [59], 9 — [42],

10 ̂ т .

59, 80]. Из рис. 3.6 видно, что основную роль в вариациях оптиче
ской толщины вертикального столба атмосферы играет нижиии 
тропосферный слой, хотя изменчивость коэффициентов ослабле
ния Рх иор отмечается на всех высотах.

Систематические исследования аэрозольного ослабления с по
мощью прожекторного зондирования описаны в [80, 81]. 
ш
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Измерения проводились в горных условиях с уровня 2,76 км 
(пнк Сакраменто, Ныо-Мехико).

Из рпс, 3 .7а видно, что пределы изменений ЬворШ) значи
тельны на всех высотах.

На рнс. 3.7 6  даны вариации рхаэр км~* в зависимости от вре
мени суток [81]. Увеличение оптической плотности тропосферы

^  //^м

0,002
<о
^ 0 , 0 0 2  

'Г 0,002<о

<»•

t

0,002

0,002

0,006

^  0,002 
0,15

гм
0,05

0,15

0,05

щ
. . . . . —

■ •

' - е —

----- Г -Г -.
•

________

/ V

V

\
! ! J J - 1 1 1 _1 _1 1 1 i_ l_ L

0,4 0,8 
15 полегл 16 полет

0,8 1,2 к  км 
17 полет

Рис, 3.9. Примеры спектральной зависимости Разр км"‘ на разных 
высотах [99].

от вечера к ночи можно отнести, по-видимому, к влиянию кон
денсационных процессов [8].

По мере уточнения методов исследований атмосферного аэро
золя и накопления информации об оптической структуре атмо
сферы все очевиднее становится значительная роль аэрозоля 
в формировании радиационного режима атмосферы [86 , 99] 
Данные, полученные в последние годы, позволили Л. Элтерману 
[79] пересмотреть предложенную им ранее модель аэрозольного

10*



Вертикальный профиль коэффициентов аэрозольного ослабления ?

tfuu

О
2
4
6
Я

10
J2
14
10
1Н
2t»
22
24
:̂ п
2«
30
32
34
ЗГ>
ЗК
40
42
44
46
48
fiU

/7 1Г*1

О
2
4
6
В

10
12
14
16
1Н
20
22
24
2(5

П̂7 0.2а о;?о

2.ПП-10-1
5.51.10-2 
1.22.КГ2
6,50-1(^3
6,22 
5.Я2
5.73 ■ 
5,1Н
4.63
4,42
2.73
1,40
П.05-10-<
6.64
3,89
2.29
1,34
7.87.10-5 
4.63
2,72
1,59
9.32.10-6
5,47
3,21 
1.8У
1,10

2.70.10-1
5.13.10-2
1,14-10-2
6.05.10-3 
5»70
5,42
5,33
4,82
4.31
4,12
2,55
1,39
К, 42.10-4
6,19
3,62
2.14
1,25
7.33.10-5
4.31
2,53 
1»48
8 ,6K.lfh6
5.09
2,99
1,76
1,03

2 ,60 . l(^ l
4,94-10-2
1, 10. 10-2
5 .8 3 .10-1
5,58
5,22 •
5,13
4,60
4.15
3,97
2,45
1.-34
8,1Ы О -4
5.96
3,49
2,06
1,20
7.06.10-5
4.15
2,44
1,43
8.36-10-6
4,90
2,88
1,69
9 ,9 М 0 -7

0.Я2

2.50.10-1
4 .75.10-2
1.05.10-2
5.60.10-3 
0.36  
5.02
4,94
4.46 
3,9!>
3,81
2.36 
1«29
7 ,8 0 -И И
5,73
3,35
1.98
1.16
6 ,7 9 -10~5
3.99
2 .3 1
1.37
8.04-10-fi
4,72
2,77
1,63
9.33.10-7

t).CO

1,50-10-1
2,а5.10-2
6,32.10-3
3,36
3,-22
3,01
2,96
2,68
2,39
2,29
1,41
7,72. lOH
4.68
3,44

0,65

1,42-10-1
2,79-10-2
5.99.10-^
3,18
3,05
2.85
2,80
2,53
2.26
2,17
1,34
7.35.10-4
4,43
3,25

148

0,70

1.35.10-!
2,56-10-2
5.69.10-3
3,02
2,90
2,71
2,67

2,15
2,06
1.27
6.95.10-4
4.21
3,09

о,во

1.27.10-1 
2 .4 Ы 0 -2
5.35.10-3
2,85
2,72
2,55
2,51
2,27
2,03
1,94
1,20
6,53-10-4
3,96
2,91
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I области спектра 0,27—4,00 мкм (модель I9G8 г.) [79]
Т а б л и ц а  З.П

олб

2,40*10--1
4,56.10-2
0,01*10-2 
5,3 8 *10 -3
5,15
4,82
4,74
4,28
3.83
3.66
2,26
1,23
7,49-10-^
5,50
3,22
1.90
1.П
6,52-10-6
3.83
2,25
1,32
7,72-10-6
5.91
2.66
1,56
9,14-10-7

1,06

1,13-10-г
2.15-10-2
4,76-10-3
2.58
2,42
2,27
2.23
2.23
1,80
1.72
1.72
5,81.10-4
3,53
2.59

0,33 0,*J0

2.30-10-»
4.37.10-2
9.69.10-3
5,15-10-3
4,93
4,61
4.54
4,11
3.67
3,51
2.17
1.18
7,18-10-4
5,27
3,09
1,82
1,06
6,24-10-5
3.67
2.15
1,26
7 ,3 9 -10-«
4,34
2.55
1,50
8.76.10-7

2 ,00.10-1
3,80-10-2
8.43-10-3  
4,48-10-3
4.29
4,01
3,95
3.57
3.19
3.05
3.05
1,03
6.24-10-4
4.58
2,68
1.58
9.25-10-5
5,43
3.19
1,87
1,10
6.43-10-6
3,77
2,22
1.30
7,62-10-7

0,45 0,30

1,80-10-1
3,42-10-2
7,59-10-3
4,03.10-3
3.86
3.61
3,55
3,21
2.87
2,75
1,70
9,26-10-4
5.62
4,12
2.42
1.42 _
8,аз-10-®
4,89  

’ 2,87
1,69
9,87-10-<5
5,79
3,39
1,99
1,17
6,86-10-7

1.67.10-1 
3.17*10-2
7.04.10-3
3.74.10-3
3,58
3,35
3,30
2,98 
2,66
2,55
1,57
8,59-10-4
5,21
3,83
2,24
1,32
7,73-10-5
4,53
2,66
1;56
9 .1 5 .10-е
5,37
3,15
1,85
1,09
6.36.10-7

1.2G 1.67

1,08-10-1
2,05-10-2
4,55*10-3
2,42
2,32
2,17
2.13
2.13 ■
1.72
1.65
1.65
5,56-10-^
3,37
2.47

9,80-10-2
1,86-10-2
4,13-10-3
2,20 
2,10
1,97
1,94
1,75
1.56
1.49
1.49
5 ,04-10-‘
3,06
2,26

2.17

8,50-10-2
1,61-10-2
3,58-10-3
1,90
1,82
1,71
1,68
1,52
1.36
1,30
8,02-10-4
4.37
2,65
1,95

3,50

7,00*10-2
1,33-10-2
2,95-10-3
1,57
1.50
1,40
1,38
1.25
1.12
1,07
6,60.10-^
3.60
2,18
1.60

0,55

1.58-10-1
3,00-10-2
6.66-10-3
3,54-10-3
3,39
3,17
3.12
2,82
2.52
2,41
1,49
8,13.10-4
4,93
3,62
2.12
1,25
7,31-10-5
4,29
2.52
1,48
8.66-10-6
5,08
2,98
1.75
1,03
6,02-10-7

4,00

6,30-10-2
1,20-10-2
2,66-10-3
1.41
1,35
1,26
1.24
1,12 
1,00
9,61-10-4
5,94
1.24
1,97
1,44
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и  »а 0.W 0,63 0,70 0.80
•

0.90

28 2 .0 1 1.91 1,81 1,70 1 .6!
3f) 1 ,1 0 1 ,1 2 1 ,0 7 1 ,0 0 9,49.10-5
32 б;94.10-5 6 , 5 7 .1 0 - 5 6 . 2 5 .1 0 - 5 5 .8 8 - 1 0 - S 5,55
31 4.07 3,86 3 ,6 7 3,45 3,26
36 2,39 2,26 2 ,1 5 2 . а з 1,91
зн 1,41 1,33 1 ,2 6 1 ,1 9 1 ,1 2
40 8 ,2 2 .1 0 - 0 7 ,7 8 .10-« 7 , 4 0 .1 0 - 6 6 , 9 6 - 1 0 -е 6,58.10.6
42 4,82 4 ,5 7 4,34 4,08 3,86
•и 2,83 2,68 2,55 2.40 2,26
Ad 1 ,6 6 1 .5 7 1,50 1.41 1.33
4Н 9,7«.10-7 9,26.10-7 8,80-10^7 8,28.10-7 7,82-10-7
50 ь , п 5 .4 1 5,14 4,84 4 .5 7

ослабления (модель 1964 г.). На рис. 3.8 а дано сравнение преж
ней модели с моделью аэрозольного ослабления 1968 г. (Х= 
=0,55 мкм). В построении модели были использованы данные, 
полученные с борта космического корабля [52] (рис. 38 6 ), что 
позволило поднять «потолок» модели до 50 км.

Спектральные зависимости Рха:ф на разных уровнях атмо
сферы почти не изучены. Эпизодические исследования аэрозоль
ного ослабления с борта аэростатов [99] показывают, что в от
дельных случаях в тропосфере может наблюдаться селективный 
ход р).агф с максимумом в области 0.4—0,5 мкм (рис. 3.9).

В табл. 3.11 представлен профиль аэрозольного ослабления 
в области 0,27—4,00 мкм, рекомендованный автором [79] в каче
стве 'модели 1968 г.

§ 5 . ПОГЛОЩЕНИЕ РАДИАЦИИ В РЕАЛЬНОЙ АТМОСФЕРЕ

Взаимно перекрывающиеся системы полос пара НгО, СОг, Оз, 
СЩ, N;iO и других газовых компонент атмосферы делят спектр 
поглощения атмосферы на ряд участков (окон прозрачности), 
в которых селективное поглощение менее интенсивно (рис. 3 .10). 
В этих участках существенно непрерывное (континуальное) пог
лощение, вызванное крыльями далеких полос (главным образом 
вращательной полосы пара Н2О с центром при Х=50 мкм).

Данные о спектральном пропускании реальной атмосферы де
лят на три группы.

К первой группе относятся спектры, зарегистрированные 
с высоким разрешением в широких спектральных интерва
лах с целью иидентификации линий поглощения газовых ком
понент.
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Распределение с высотой коэффициента поглошения озона в ультрифц

И  KN

П.27

О

2

4

6

8

12

14

16

1ft
20
22
24

26

28

30
32

34

3G

38

•Ш
42

44

46

48

50
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Т а б л и ц а  3.12.
дстоной н оидимой областях спектра, по [79] (общее содержание 0,3 см)
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Результаты измерений представлены в виде атласов. Данные 
исследований спектра Солнца в области спектра 0.2 — 
I.201G мкм опубликованы в [65а, б9а, 77а, 776, 100а, 1006, 101а]
В работе [1016] представлены данные о селективном поглоще^ 
НИН радиации в интервале 0,8465 — 2,5242 мкм. Спектры Солнца, 
записанные с разрешением 0,02 см"* в области 2,8—23.7 мкм 
представлены в атласе [101]. В атласе [85] приведены регисто
граммы Солнца в области от 7—400 мкм, записанные с не- 
'Сколько худшим разрешением (-- 'I  см~^).

Записи спектров Солнца, полученные с борта самолета с раз
решением 1 см^* в области 1,0—6,5 мкм до высот 15 км представ
лены в атласе |92].

Результаты измерений поглощения радиации искусственного 
источника в ближней инфракрасной области спектра на горизон
тальной трассе длиной 25 км в приземном слое атмосферы опуб
ликованы в [114].

Вторая группа данных— данные, полученные расчетным пу
тем с использованием результатов теоретических и лабораторных 
.исследований закономерностей селективного поглощения и моде
лей распределения с высотой поглощающих компонент (см. гл. I 
и 2 ). Ниже приводятся лишь некоторые данные, представляющие 
прпкуический интерес.

Коэффициенты поглощения Оз в ультрафиолетовой н види
мой областях спектра (полосах Хартли и Шаппюи), рассчитан
ные для различных высот с учетом стандартного распределе
ния Од с высотой, представлены в табл. 3.12 [79].

Широко могут быть использованы расчеты спектральной 
лрозрачности. базирующиеся на данных лабораторных исследо- 
ваит’1 неразрешенных полос основных и второстепенных газовых 
компонент (см. гл. 2 ). Спектральную прозрачность тропосферы 
на различных трассах в области спектра 1— 6 мкм, определяе
мую селективным поглощением основных оптически активных 
газов, можно оценить по рис. 3 .11.

Семейство кривых (а) позволяет определить пропускание 
водяного пара при различных значениях эффективной массы 
М;и1) (см. 3.2). С помощью семе{]ства кривых (б) можно опреде
лить пропускание сухого воздуха, состоящего из оптически ак
тивных газов, концентрацию которых можно считать неизменной. 
В качестве эффективной массы сухого воздуха принята эффек
тивная масса СОг. Используя оба семейства, можно р ассч и тать  
спектры пропускания атмосферы на трассах различной длины и 
наклона при различных влагосодержаниях на пути трассы. По
грешность определения прозрачности около 10—157о. При по
строении кривых использованы лабораторные данные о законо
мерностях поглощения следующих отдельных компонент: НзО, 
NaO, CHi. СО, СОг (см. гл. 2 ). Модели распределения оптически 
активных компонент см. гл. 1.
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Необходимо упомянуть таблицы функций пропускания НЮ и 
СО .̂ опубликованные в работах [108, 115]. Раечек пропускания 
водяного пара по квазистатической модели с разрешением 5 20  
50, 100 см-‘ проводился с учетом всех полос до 1000 см-1. (Кон- 

°<^лабление, вызванное вращательной полосой 
= 2 0 0  см . не учтено. О расчете поглощения вращательной по- 
лосы НгО см., например [22]),

Третья группа данных — количественные измерения • пропу
скания радиации в условиях реальной атмосферы как в полосах 
так и вне полос поглощения. Данные эти немногочисленны. Ме-

Куш

Рис. 3.12. Спектральный ход континуального поглощения водяного пара 
в области 1200—750 см"’, рассч»»танного на I см осажденной воды, по дан

ным разных авторов.
А— фон крыла пращательноП полосы, нормнровпнныП к зкачению V-850 см-* 
при Явф-0,860 атм; б — фон крыла вращательной полосы, кормнрованныЛ к аначенкю 
V-830 см-‘ при Р,ф-О.Ш  атм: в — по [691; г —по 122]: /  — по [311 при Рдф-0,860 атм,

2 — при Рдф-О.ИО атм.

тоднческие трудности разделения поглощения взаимно перекры
вающихся неразрешенных полос многоатомных газов не дают 
возможности определить закономерности ослабления в перекры
вающихся полосах при изменениях оптических масс и различ
ном содержании водяного пара на пути луча. Например, авторы 
[90а] сделали попытку подобрать закономерности, удовлетворяю
щие различным модельным представлениям для каждого из 
203 участков, на которые был разбит спектр пропускания атмо
сферы на наклонных трассах от 1 до 12,5 мкм. В связи со слож
ностью интерпретации полученных данных для других условии и 
с другим спектральным разрешением практическое применение 
результатов, полученных в [90а], затруднительно. Более досто
верны, хотя и недостаточно полны, исследования ослабления
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Зависимость величины кал/см’мии.

1Н 19 20 22 23 24 25 2G

Солч

27

0,70  
0,80 
0 .В1 
0,82  
О, КЗ 
О.М 
0,85  
0.8G 
0.В7 
0,88 
0,89  
1),<J0 
0 , 0] 

0,92  
0,03 
0,94 
0,95  
0,96 
0,97 
0,98  
0,99  
1.00 
1,01 
1,02 
1,03
1.05
1.06
1.07
1.08 
1.09

0.81
0,82

0,83
0,81
0,85
0,86

0.87
0,88

0,89
0.90
0,91
0,02
0,93
0,94
0,95
0,96
0,98
0,99
1,00
1,01
1,02
1.03
1.04
1.05
1.06
1.07
1.08 
1,09 

1,11 
1,12

0,83
0,84
0,85
0,86

0,87
0,88
0,89
0,90
0,91
0,92
0,93
0,94
0,95
0,96
0,97
0,99
1,00
1.01

1,02
1.03
1.04
1.05
1.06
1.07
1.08
1.09
1.10 

1,11
1.13
1.14

0,85
0, 86
0,87
0,88

0,89
0,90
0,91
0,92
0,93
0,94
0,95
0,96
0,97
0,08
0,99
1,01

1,02
1.03
1.04
1.05
1.06
1.07
1.08
1.09
1.10 
M l  
2,12 

1,13
1.15
1.16

0 ,87
0,88

0,89
0,90
0,91
0,92
0,93
0,94
0,95
0,96
0,97
0,98
0,99
1,00
1,01
1.03
1.04
1.05
1.06
1.07
1.08
1.09
1.10 

1,11 
I J 2
1.13
1.14
1.15
1.17
1.18

0 ,89
0,90
0,91
0,92
0,93
0,94
0.95
0,96
0,97
0,98
0,99
1,00
1,01
1,02

1,03
1.05
1.06
1.07
1.08
1.09
1.10 
1.11 
1,12 
1,13 
М 4
1.15
1.16
1.17
1.18 
1,19

0 ,90
0,91
0,92
0,93
0,94
0,96
0,97
0,98
0 ,99
1 ,0 0
1,01
1,02
1.03
1.04
1.05
1.06
1.07
1.08
1.09
1.10 
1,11 
1,12
1.13
1.14
1.15
1.17
1.18
1.19
1.20 
1,21

0,92
0 ,93
0 ,94
0 ,95
0 ,96
0.97
0 ,98
0 .99  
1,00 
1,01 
1,02
1.03
1.04
1.05
1.06  
1,08  
1,09
1.Ю 
1,11 
1,12
1.13
1.14
1.15
1.16  
1,17
1.19
1.20 
1,21 
1,22 
1,23

0 ,94
0 ,95
0 ,96
0 ,97
0,98
0 ,99
1,00
1,01
1,02
1.03
1.04
1.05
1.06
1.07
1.08 
1,10 
1,11 
1,12
1.13
1.14
1.15
1.16  
1,17
1.19
1.19
1.20 
1,21 

1,22
1.23
1.24

0 ,96
0,97
0.98
0 ,99
1,00
1,01

1,02
1.03
1.04
1.05
1.06
1.07
1.08
1.09
1.10 

1.11 
1.12
1.13
1.14
1.15
1.16
1.17
1.18
1.19
1 . 2 0  
1,21 
1.22

1.23
1.24
1.25

0 , 9 7

0,9а
0,99
1,00
1.01
1 , 0 2
1.03
1.04
1.05
1.06
1.07
1.08
1.09
1.10 
1,11

1.13
1.14
1.15
1.16
1.17

1.18
1.19
1.20 
1,21 
1,22

1.23
1.24
1.25
1.26 
1,27
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or высоты Солнца [381
Т а б л и ц а  3.15

HI, граа

32 34 36 38 40 42 44 46 SO

1.00 
1.01 
1,02
1.03
1.04
1.05
1.06
1.07
1.08
1.09
1.10 

1,11 
1.12
1.13
1.14
1.15
1.16
1.17
1.18
1.19
1 . 2 0  

1.21 
1,22

1.23
1.24
1.25 
1,2G
1.27
1.28 
1,29

1.03
1.04
1.05
1.06
1.07
1.08
1.09
1.10 
1.11 
1,12

1.13
1.14
1.15
1.16
1.17
1.18
1.19
1.20 
1,21 
1,22

1.23
1.24
1.25
1.26
1.27
1.27
1.28
1.29
1.30
1.31

1.05
1.06
1.07
1.08
1.09
1.10 
1.11 
1,12

1.13
1.14
1.15
1.16
1.17
1.18
1.19
1.20 
1.21 
1,22
1.23
1.24
1.25
1.26
1.27
1.28
1.29
1.29
1.30
1.31
1.32
1.33

1,08
1.09
1.10 
1,11 
1,12 
1,12
1.13
1.14
1.15
1.16
1.17
1.18
1.19
1.20 
1,21 
1,22

1.23
1.24
1.25
1.26
1.27
1.28
1.29
1.29
1.30
1.31
1.32
1.33
1.33
1.34

1,10
1,11
1.12
1.13
1.14
1.14
1.15
1.16
1.17
1.18
1.19
1.20 
1.21 
1,22

1.23
1.24
1.24
1.25
1.26
1.27
1.28
1.29
1.30
1.31
1.32
1.32
1.33
1.34
1.35 
1,46

1.12
1.13
1.14
1.15
1.16 
1,16
1.17
1.18
1.19
1.20 
1,21 
1,22
1.23
1.24
1.25
1.25
1.26
1.27
1.28
1.29
1.30
1.31
1.32
1.32
1.33
1.34
1.35
1.36
1.36
1.37

1.13
1.14
1.15
1.16
1.17
1.17
1.18
1.19
1.20 
1.21 
1,22
1.23
1.24
1.25
1.26 
1,26
1.27
1.28
1.29
1.30
1.31
1.32
1.33
1.33
1.34
1.35
1.36
1.37
1.37
1.38

1.15
1.16
1.17
1.17
1.18
1.19
1.20 
1,20 
1,21 
1,22
1.23
1.24
1.25
1.26
1.27
1.27
1.28
1.29
1.30
1.31
1.32
1.33
1.34
1.34
1.35
1.36
1.37
1.38
1.39
1.39

1,16
1.17
1.18 
1,18
1.19
1.20 
1.21 
1.21 
1,22 
1,23
1.25
1.26
1.27
1.28
1.29
1.29
1.30
1.31
1.32
1.33
1.34
1.35
1.35
1.36
1.37
1.38
1.38
1.39
1.40
1.40

1.17
1.18
1.19
1.20 
1,21 
1.21 
1,22
1.23
1.24
1.25
1.26
1.27
1.28
1.29
1.30
1.30
1.31
1.32
1.33
1.34
1.35
1.36
1.36
1.37
1.38
1.39
1.39
1.40
1.41
1.41

1.19
1.20 
1,21 
1.21 
1,22

1.23
1.24
1.24
1.25
1.26
1.27
1.28
1.29
1.30
1.31
1.31
1.32
1.33
1.34
1.35
1.36
1.37
1.37
1.38
1.39
1.40
1.40
1.41
1.42
1.42
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в отдельных участках спектра в области окон прозрачности, бо
лее или менее свободных от селективного поглощения.

Так» на рис. 3.12 представлен спектральный ход коэффициент 
тов континуального поглощения, полученный в [2 2 , 31, 98, 691 
по измерениям поглошеиия и излучения радиации в окне про
зрачности 8— 12 мкм. Из рисунка видно, что крыло вращатель
ной полосы водяного пара может сказаться и на пропускаипи 
в более коротковолновых окнах прозрачности, MCiM окно 8— 
12 мкм.

§ б. ИНТЕГРАЛЬНАЯ П РОЗРА ЧНО СТЬ АТМ ОСФЕРЫ

Как следует из предыдущих разделов гл. 3, прозрачность 
толщи атмосферы в зависимости от условий может значительно 
изменяться в различных участках спектра. Измеряя ослабленпый 
толщей атмосферы интегральный поток прямой солнечной ра
диации, нельзя однозначно ответить на вопрос, каким эффектом 
вызвано наблюдаемое ослабление. Между тем оценка прозрач^ 
ности атмосферы необходима.

Для нужд метеорологии разработан ряд рекомендаций для 
оценки интегральной прозрачности атмосферы полузмпириче- 
скими методами исходя из измерений ослабления потока солнеч
ной радиации с помощью интегральных актинометрнческих при
боров [23,27, 37. 38, 39].

Основные требования, предъявляемые к характеристикам, от
ражающим прозрачность, следующие: 1) чувствительность по от
ношению к изменению прозрачности атмосферы; 2 ) независи
мость от изменений оптической массы атмосферы; 3) простота и 
наглядность; 4) простота метода расчета.

Наиболее удобны для использования приведенные ниже ха
рактеристики.

Коэффициент прозрачности Р, вычисляемый по формуле
(3.26)

где 5 з<1 — интенсивность измеренной прямой солнечной радиа
ции. приведенная, согласно табл. 3. 3, к высоте Солнца 30°

( т = 2), 5о=1,98 кал/см^'мин. При т —2

Коэффициент’ прозрачности легко вычислить с помощью  
табл. 3.14 (поправки измеряемой интенсивности на расстояние 
от Солнца приведены в гл. 4 ).

В табл. 3.14 приведены значения Р  для высот Солнца 18—50® 
и значений 5 =  1,00-^1.29 кал/см-^^. мин.

Фактор мутности Г, предложенный Линке, определяет отно
шение наблюдаемой прозрачности к прозрачности идеальной ат
мосферы, не содержащей водяного пара и взвешенны.х аэрозоль
ных частиц.
т



Замсимость коэффициента прозрачности атмосферы Я от величины 
5 о =  1,98 кал/см * МИН. [38]

Т а б л и ц а 3.14

Сотис дол»! 5» кал/см’»<|1н. • -

кал/см* VIIII. 0 1 2 3 4 5 6 7 а э

1,00
1.10
1.20

0,711
0,746
0,779

0,714
0,749
0,782

0,718
0.752
0,785

0,721
0,756
0,7йЭ

0,725
0,759
0,792

0,728
0,762
0,795

0,732
0,765
0,798

0,735
0,769
0,801

0,739
0,772
0,804

0,742
0,776
0,807

Фактор мутности Т определяется по формуле

k P i ( 3 . 2 7 )

где Р и Pi — соответственно прозрачность реальной и идеальной 
атмосферы, S i  — интенсивность радиации в идеальной (сухой п 
чистой) атмосфере. При высоте Солнца 30® 5,
== 1,62 кал/см^ • мин.“‘ Тогда

(3.28)

i, m-2

3̂0

в табл. 3.15 представлены вычисленные по этой формуле зна
чения Т  при различных значениях 5зо.

Т а б л и U а -3  15 

Зависимость фактора мутности атмосферы Г от величины Sjo

Сотые жолн S,tt кал/см* мнн. л

кал/сы*мнн. 0,00 0,01 0,02 0,03 0,04 0,05 0.06 0,07 0,08 • •'0.09

1,00
1,10
1,20

3,41
2,94
2,50

3,36
2,89
2,46

3.31
2,85
2,42

3,27
2,80
2,38

3 ,22
2,76
2,34

3,17
2,71
2,30

3,12
2,66
2,26

3,08
2,62
2,22

«,03
2,58
2,38

2,99
2,54
2,14

Л. Г. Махоткин [37, 39] в качестве характеристики прозрач
ности атмосферы предложил индекс мутности Ny показывающий, 
сколько нормальных атмосфер надо взять, чтобы полутать на
блюдаемое значение интенсивности при данной высоте Солнца.- 
Он определяется следующим соотношением:

11 Заказ л» и

( 3 .2 9 )
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где т — оптическая масса, при которой измерялась интенсив
ность S; т * ~  масса, приведенная к нормальной атмосфере при 
допущении, что 5 = 5 *  (S* — интенсивность солнечной радиации 
в нормальной атмосфере).

На рациональность этой характеристики указано в работах 
[23. 30), она широко применяется в актинометрии [20, 23].

Рнс. 3.13. Номограмма Мюрка для определения фактора мутности 
Махоткина N 139].

S-O.l-rj.6 кил/сы’ мм, гл масса атыосферы в момент наблюдения.

Фактор мутности Махоткина N  легко определить по номо
грамме, составленной Мюрком [39] и представленной на рис. 3.13.

В работе [36] Мюрком предложена характеристика мутности 
Л/ы. определяемая из соотношения

(3.30)

где Р — коэффпшюпт прозрачности при m = l. .Vm определяется 
по номограмме, приведенной в [39].
162
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§ 7. КОЛЕБАНИЯ ПРОЗРАЧНОСТИ ТОЛЩИ АТМОСФЕРЫ

7.1. Синоптическая ситуация и прозрачность

Изменения прозрачности атмосферы связаны с изменением 
синоптическои ситуации,' сменой и трансформацией воздушных 
масс, прохождением фронтальных зон, возникновением и разви
тием инверсий, облаков и туманов [23, 43, 118, 123], Очень суще
ственным ^параметром является влагосодержание приходящей 
воздушной массы. Основные два типа воздушных масс— аркти
ческая и тропическая — противоположны по своим оптическим 
свойствам. Арктический воздух отличается большой сухостью и 
меньшей запыленностью, тропический же весьма влажен и запы
лен. Поэтому смена арктических масс воздуха тропическими 
ведет к ухудшению прозрачности.

В табл. 3.16, заимствованной из работы [121], представлены 
величины факторов мутности Линке Т и Шюэппа Nui в зависи
мости от типа воздушной массы.

Т а б л и ц а  3.16

СреАНКБ интегральные характеристики мутности в различных воздушных 
массах по измерениям разных авторов [121]

Тип ноздушной массы по ФоЛин' 
ку и Х»т- 
спстсру

по Мпмг)(|> 
топпП н 

Хромооу
по Дитце по Бараш 

ко soft

ЛГш-10*

ло Зсмллснн

Континентальный аркти
ческий воздух . . .

Морской арктический 
воздух . . . . . .

Континентальный уме
ренный воздух . . .

Морской умеренный воз
дух  ̂ .

Континентальный тро
пический воздух . .

Морской тропический 
в о з д у х ..................... .....

2,20

2,10

2,89

2,85

3,76

3,66

2.4

3,5

2,8

3 ,9

2,8

3,2

7.9

8,2

И.О

16,8

15,5

Как меняется спектральный коэффициент прозрачности толщи 
атмосферы Р). и его аэрозольная компонента Я?.аяр при транс- 
формацпи массы арктического холодного воздуха, можно видеть 
по данным табл. 3.17 [43]. которые получены по измерениям 
в пос. Сосново Ленинградской области в период господства арк
тической воздушной массы, ^

С прогревом арктической холодной воздушной массы Ft. 
уменьшается на 5 -1 0 % . При арктических массах наблюдается

И . '



наибольшее постоянство оптических характеристик в течение 
дня.

Спектральные коэффициенты прозрачности толшн атмосферы 
и аэрозольная компонента в условиях арктической воздушной массы.

•Ленинградская область [43]

т  а Ол н Ца 3.17

Ллт«
Я72

/. аур

Ш

Р, >’ »ар

464

Рк аэр

532

Pi Р ). аэр

В IX 
9 IX

10 IX
11 1X1 
23 IX
12 X»
26 X
27 X

0,613
0,615
0.613
0,595
0,61Н
0,505
0.621
0,613

0,943
0,9-16
0,943
0,907
0,942
0,907
0,947
0,935

0,fiR9
0.692
0,685
0,664
0,683
0,658
0,648
0,690

0,946
0,950
0,941
0.912
0,939
0,9i)3
0,945
0,948

0,792
0,7h6
0,787
0,760
0,783
0,766
0 ,7Н8
0,787

0,952
0,94̂ 1
0,945
0,919
0,940
0,919
0,946
0,945

0,857
0,855
0,850
0,834
0,848
0,834
0,855
0,857

0.952
0,950
0,944
0,927
0,942
0,927
0,948
0,952

А UKU

Лат|
Г)1 С50 715 805

Р,. р  ̂ lip Ph Р̂  аар Р\ аэр Р}. Р\ а э р

Н IX 0.К67 0,952 0.913 0,955 0,920 0,950 0,939 0,958
9 IX 0.857 0,952 0,904 0,947 0,924 0,954 0,935 0,954

10 IX 0.8G0 0,945 0,900 0,943 0,920 0,950 0,931 0,950
11 IX» 0,850 0,934 0.893 0,935 0,913 0,942 0,929 0,948
23 IX 0,863 0,949 0.897 0,940 0,916 0,945 0,936 0.954
12 XI 
26 X

о,кг»о
0,872

0,934
0,956

0,894
0,908

0,936
0,950

0,913
0,929

0,942
0,959

0,931 0,950

27 X 0,863 0,946 0,905 0,948 0,922 0,951 0,937 0,956

Дпп трансформации воздушиоЛ массы.

7.2. Годовой и дневной ход прозрачности атмосферы

Влиянии высоты места наблюдения над уровнем моря, геогра
фической широты и других факторов приводит (в наблюдаемых 
пределах) к широким вариациям прозрачности (рис. 3.14). 
В табл. 3.18 приведены средние месячные значения спектраль
ных оптических толщ,ин всего столба атмосферы из работ [20 , 75] 
для пунктов, расположенных на разных высотах до 4000 м, при 
164



на два уча-этом вся видимая область спектра условно разбита 
стка. 0,4 мкм и 0,5—0,7 мкм.

Многочисленные наблюдения за спектральной и интегральной 
прозрачностью в разных географических районах ЕТС, в горных 

Ргп

т  л  X I I  // / V
I----1— L -I I----1. J. J  ,1 ..I I

/ / / /  у/ ш  X

■ -1 -I I I J .............................
Х П  и  I V  V! VHI X  XI/

кальнои толщн атмосферы.•
о) годоиоЛ ход 123]: I. 2 — Антарктида. 5 — Арктика. 4 — Псплопсх; б) годовой 
ход I27I: / — Павловск, 2 — Москва, « — Курск. ■# — Феодосия, J  — T6iuihchv , 
б — Ташкент, 7 — Баку, <J — Самаркоид; в) дневной ход прозрачности верти
кального столба атмосферы летом в Одессе (/, 2, 3). на пике Тсрск^ол {4, 5, 6)
Я влагосодсржаиие столба атмосферы в Одессе (о) н на лике Терскал \7),

районах, Б Сибири [21. 23, 27, 30, 35, 56] показывают, что суще
ствует определенны!*! дневной ход прозрачности в условиях ус
тойчивой воздушной массы.

Уснление конвекции и, следовательно, запыленностн атмо
сферы в околополуденные часы, а также увеличение общего
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Т а б л и ц а  3.18

Оптическая толтин а атмосферы по результатам наблюдений 
(средние значения) (20, 75]

Пункт (HHCOT# И1Я ypnniicM
» .D pn)

Месяц п год
общ

0,4 мкм 0,5—0,7 мкы

Кзрадаг
Ленинград (30 м) 
Саблино (30 м)

Минеральные Воды 
(310 м)

Тукспн (700 м) 
КлаПмакс (1735 м) 
п. Сакраменто (2800 м)

Пик Терскол (3100 н)

Ледовая База (3700 м)

Сентябрь, 1959 г. 
Май. 1903 г. 
Апрель. 19С0 г. 
Май, 19С0 г. 
Сентябрь, I960 г. 
Октябрь, 1962 г.

1031 г.
1939 г.
1934 г.

Июль, 1962 г. 
Сентябрь, 1962 г. 
Сентябрь, 19G0 г.

0,300
0,730
0,400
0,400
0,300
0,400

0,386
0,297
0,269
0,346
0,300
0,250
0,300
0,316

0,100
0,330
0,150
0,200
0,060
0,100

0,248
0,094
0,105
0,164
0,100
0,050
0,030
0,130

влагосодсржаиия в полдень являются причиной минимума 
в дневном ходе прозрачности в континентальных районах (Ми
неральные Воды, Актюбинск, Нальчик и др.). Бризовая цирку
ляция у моря (Одесса, Ленинград) и дневной ход горно-долин
ных ветров (Эльбрус) определяют природу и дневной ход за* 
мутненности атмосферы в соответствующих районах.

Такова же природа и годового хода прозрачности толщи ат
мосферы.

Как показали исследования [2, 21], дневной н годовой ход 
гирнзонталыюн прозрачности атмосферы противоположен ходу 
вертикальнон прозрачности. На рис, 3.14 представлены типич
ные дневной и годовой ход интегральных н спектральных коэф
фициентов прозрачности [36, 20, 27].

В табл. 3.19 н 3.20 представлен годовой ход фактора мутно- 
стн Лннке (средние месячные и средние сезонные значения) для 
толщи атмосферы (выше 200, 500 м и т. д.) и по слоям до 3 км 
в районе Австрийских Альп [105].

Для годового хода характерны максимальные значения по
мутнения летом, даже в районе Альп и на Эльбрусе.

В дневном ходе в горных районах в летние месяцы (июнь— 
август), как правило, наблюдается непрерывный рост помутне
ния от утренних часов к вечерним. При этом главную роль играет 
сильное испарение влаги, контрасты между заснеженной и отта
явшей поверхностью, что способствует увеличению турбулентно
сти. В осенние и весенние месяцы в горных районах типичным яв- 
1G6



ляется дневной ход с минимумом прозрачности в околополуден- 
1!ые часы. В полярных районах определяющим фактором явля
ется конденсационное помутнение [23].

Т а б л и  ц а  3.19 
Годовой ход фактора мутности Т в Австрийских 

Альпах [105]

Месяц

I
П

111
IV
V

VI
VII 

V III
IX
X

XI
X II

200

3 ,0
2.8
3 .2
3 .6
3.8
3 .8
3 .9  
3,8
3 .3  
3.2
2 .7  
2,6

Высота, м

S00

2 .7
2.5 
2.9
3.3
3.6 
3 .5
3.7
3 .4  
3.0
2.8
2.4
2.4

1000 2000

2.2
2.1
2,6
2,8
3.2
3 .2
3.3
3.1 
2.8 
2.5
2.2 
2.1

1.8
1.8
2,1
2.2
2.5
2.6 
2.6 
2,6

2,0
1,8
1,7

3000

1.7

1.9 
2,1 
2.2 
2.2 
2,2 
2.2 
2,0
1.9
1.8 
1.7

Т а б л и ц а  3.20
Фактор мутности Т ка различных высотах 

в Австрийских Альпах [105]

Сезон

СлоЛ , км

0.2-1,0 1.0-1,5 1,5-2,0 2,0-3,0

Зима . . . . . 11,0 6,1 4 .7 2,2
Весна .................... 10,7 10,3 6,8 4.0
Лето i . . .  . 11,1 9,5 7.6
О с е н ь ..................... 9 ,6 8.2 5 .4 3 .0

§ 8. ИНТЕГРАЛЬНАЯ ФУНКЦИЯ ПРОПУСКАНИЯ 
ДЛИННОВОЛНОВОЙ РАДИАЦИИ

8.1. Расчетные соотношения

Под длинноволновой радиацией в метеорологии подразуме
вается радиация, изл}’̂ 1аемая естественным!! подстилающими по
верхностями или атмосферой (всей атмосферой или отдельными 
ее слоями, в том числе облаками).

Собственное излучение этих природных объектов имеет спект
ральный состав, отличный от излучения абсолютно черного тела.
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Особенно сл о ж } 1Ым спектральным составом отличается излучение 
иочдуха; излучение облаков и различных подстилающих поверх
ностей по спектральному составу ближе к черному излучению' 
Несмотря на отличие спектрального состава естественных тепло
вых излучений от абсолютно черного излучения, удается постро- 
ить приближенные методы расчета длинноволновых потоков ра- 
диаши! в атмосфере [17, 28], основанные на использовании так 
называемой интегральной функции пропускания длинноволновой  
радиации, характеризующей прозрачность однородных слоед 
воздуха для излучения абсолютно черного источника.

Интегральная функция пропускания длинноволновой радиа
ции А  есть доля черной радиации с определенной температуп 
рой Т, пропускаемая однородным столбом Т1ли слоем воздуха 
толщиной / с абсолютной влажностью а и температурой Та при 
общем давлении р. Величина А изменяется от О до 1.

Указанные параметры (/, а, р, Т») определяют количество 
осажденной воды Ujj^ и количество СО2 в слое L Влияние
Тп иа функцию пропускания можно считать несущественным, 
Таким образом,

Р = Р ( ‘‘ н.0 > “ со,- Р’ (3.31)

При расчетах функции пропускания для высоких слоев атмо
сферы учитывается также поглощение озоном. Для облаков и 
туманов необходимо учитывать ослабление радиации каплями 
воды.

Черное излучение, соответствующее средней температуре по
верхности земли и атмосферы, принятой равной 288®К (15°С), 
имеет максимум^ в распределении энергии по спектру около 
10 мкм, или 1000 см“*. В области длин волн 4—40 мкм содер
жится 94% всего черного излучения для указанной температуры, 
а в области 4—100 мкм - -  99,3% [1,9].

Поскольку интегральная функция пропускания относится 
к широкому интервалу спектра, она не может быть представлена 
экспонентой из-за с.аожнои структуры спектров поглощения ат
мосферных газов.

Интегральная функция А для параллельного пучка черной ра
диации может быть определена двумя способами: по непосред^ 
ственным измерениям пропускания черного излучения слоями 
воздуха с определенными значениями указанных параметров или 
по расчетам, основанным на использовании спектральных дан
ных о поглощении радиащщ водяным паром, СО2 и Оз.

* Максимум расположен на ^=10  мкм, если распределелие энергии 
в спектре отнесено к шкале длин волн {AX=const). В шкале волновых чисел 
|a v -c o n s l)  криаап распределения деформируется н максимум перемещается, 
к Д,= 17,7 мкм нлн v=565 см-‘. з г
т



Непосрбдственные измерения А  связаны со значительным!! 
экспериментальными трудностями, поэтому таких измерений 
лала и диапазон значении сравнительно узок. Рас-
•11етиым метод дает возможность охватить широкий диапазон зна
чении параметров» но связан с неоднозначностью и отрывочно
стью исходных экспериментальных данных, а также отягощен 
ошибками неизбежных упрощений сложной структуры спектров 
поглощения атмосферных газов. Поэтому между расчетными и 
экспериментальными данными все еще существуют заметные 
расхождения.

Интегральная функция пропускания выражается через спек
тральные функции пропусканпя следующим образом:

Я (« , Т)
Е {T'S

(3.32)

где Р}.{и) — функция пропускания для длин волны Л; --------

доля излучения абсолютно черного тела, приходящаяся на еди
ничный интервал длин волн с центром у и — масса поглощаю
щего вещества; Т — температура черного излучения.

При расчетах переноса радиацпи в атмосфере нужно также 
знать функцию

“ dE,'X P A u ) d ldT ^
{и, Т) =  ---------^ . (3.33)

~ат

функции Ф (и, Г) и Р {и , Т) связаны между собой следующим 
соотношением:

Ф(к, Г )= -/> (в , +  (3.34)

В табл. 3.21 и 3.22 представлены значения функций Р и Ф, 
рассчитанные на основе спектральных данных о поглощении ра
диации водяным паром, углекислым газом и озоном.

Для удобства пользования таблицами вклады углекислого 
газа и озона в функции Р и Ф представлены в виде поправок 
к величинам А  и U>, обусловленным поглощением одним водя
ным паром (табл. 3.23 и 3.24). Таким образом:

’̂ («НО' “ со,- “ о.* П  =  ^ ( “ н.О’
_  ДР (и„,о. »coJ -  ( “ о.): (3-35)

“ w  “ о .’

=  ( “ н.0 - ( “ н.о- “ “ >) “  ^
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Здесь 11нтегральная функция пропускания для во
дяного пара; А Р { и ^ ^ ^  “ со,  ̂ ' поправка на углекислый газ; 
^ ^ (^ 0,) — ^^оправка на озон; массы водяного
лэр2 | углекислого газа и озона соответственно. Все сказанное 
отяосптся также к функции Т).

Все величины в табл. 3.21—^24 приведены для нормаль
ного давления и температуры поглощающего газа 10—20®С. По
правки на углекислый газ н озон осреднены для диапазона тем
ператур излучения от —80 до +60° С и от —80 до —20“ С. Кроме 
того, поправка на озон осреднена по массам водяного пара от О 
до 1 см.

Величины выражены в сантиметрах осажденной воды.

Значения функций Я, Ф, ЛР, АФ в табл, 3.21—3.24 рассчи
таны для направленного излучения. Значения этих функций для 
диффузного излучения связаны со значениями для направлен
ного излучения следующим соотношением:

•к'2

/ * ( “ ) =  ! 2» ( 3 . 3 7 )
0 - I

где под f ( — - — ] подразумевается любая из функций Р, Ф, АР, 
\ cos 'О' /

ДФ; I* (и) — соответствующая функция для диффузного излу
чения; -О- — угол падения излучения. Для расчетов в атмосфере 
с достаточной точностью можно пользоваться также приближен
ным соотношением

/* { и ) = ^ /{ 1 ,6 6 и ) .  (3.38)

Для приближенных расчетов, не требующих учета зависимо
сти функции пропускания от температуры источника, можно вос
пользоваться также таблицами функций P(w^^o» “ coi’ “о,) ^

“ со.: «оЛ
Для расчетов радиационных потоков и притоков в погранич

ном слое атмосферы при отсутствии больших градиентов темпе
ратуры можно пользоваться средней функцией пропускания, не 
зависящей’ от температуры и автоматически учитывающем 
влияние углекислого газа [30]:

P^  (Иад) = 0 ,461  ехр ( -0 ,6 7 4  +  ,■

- f  0,539 exp ( -7 .7 5  (3•3^)

Формула (3 .39) справедлива для диффузного излучения.
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Для учега изменения давления с высотой в атмосфере сле
дует пользоваться эффективными поглощающими массами «эф=̂

W  р — давление, рд — стандартное атмосферное
давление. Показатель степени т принимает следующие значе
ния: для водяного пара т —0.60» для углекислого газа т = 0,86 и 
для озона т= 0 ,3 0 .

Расчет (611 функций и„;, Г) и
Проводился по следующим экспериментальным и теоре

тическим данным: диапазон 3—5 мкм [87]; диапазон 5—9 мкм 
[87. 91, 94]; диапазон 9—12 мкм [65, 91]; диапазон 12—13 мкм 
[65, 87, 91]: диапазон 13—20 мкм [83, 97, 1191; диапазон 20— 
25 мкм [1041; СОа— [67. 84, 95]; Оз— [120].

8 .2 . Экспериментальные данные и сопоставление 
их с расчетными

I. М е т о д ы  и з м е р е н и й .  Простейшая схема (одноканаль
ная) — абсолютно черный источник с определенной температу
рой и удаленный от него неактивный приемник с одной прием
ной площадкой (например, [32, 88])̂ — предусматривает два по
следовательных измерения одного источника (второе— с другой 
температ>фОЙ) и вычитание двух сигналов. Более точная и устой
чивая к помехам двухканальная схема — два источника с различ' 
НЫЛ1И температурами и приемное устройство с двумя приемными 
площадками с автоматическим вычитанием сигналов; помехи ус
траняются путем вращения приемника вместе с защитным экра
ном на 180°, что приводит к выделению полезного сигнала на 
фоне помех.

Для обеих схем, представляющих метод нагретых излучате
лей, измеряемый сигнал /* пропорционален выражению

(3.40)

в которое входят значения функций пропускания Pi и Рг для чер
ной радиации от источников с температурами Tt н Гг. Если эти 
температуры на несколько десятков градусов отличаются от 
273° К, то оба члена (Pi и Pi) сравнимы. При этом для облегче
ния обработки результатов измерений необходимо предполо
жить, что Р  не зависит от Г, т. е. положить P I= P 2= P . Тогда

Р ~ у А ^ -  (3 -«)

Неучет зависимости Р ( Г )  вносит систематическую ошибку, 
приводящую в завышению значения Р  по сравнению с истин-
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«ыми величинами функций пропускания Р\ и Яг, причем имеет 
место |7) соотношение

(3.42)

Метод нагретых излучателей также не позволяет исследовать 
зависимость Р {7 )  для диапазона атмосферных температур. 

р

0.9

10 10г З 10-2

f N

с < \ ? N

ч А ч > . :

2 -
>к 12 \ \  

'* \ '  
ч., ' Ч

2
6

NS,

»1 \г
%

10-1 10WCM
Рис. 3.15. Сравнение расчетных и экспернментальиых определений 
интегральной функцнн пропускания на горизонтальных трассах различ- 
иоЯ длнпы (59,7; 93,6; 247,4 м) при температуре излучения 20 н 80” С

н 5и =  10 км.
Эксп«ркыентвль11ы0 кривые: 1) 69.7 м. 80*; 2) 69.7 «. 20»; 3) 93.6 м. 80"; 4) 93,6 м. 
м , 5) И7.4 К| б) 247,4 м, 20’; расчетные кривые: 7) 60 н, 80’: в) 60 ы, 20*;5») 90 м, 80 ; 10} 90 и, 20*; i/J 250 м. 80“; 12) 250 м. 20*.

При высокой температуре источника (несколько сот градусов
ошибка становится несущественной

1 2 4 ,  32].
Систематическую ошибку при низких температурах и з л у ч е н и я  

можно устранить, применяя глубоко охлажденную плоскость
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(радиаднонный экран) [7, 12] вместо одного из нагретых источ
ников. При этом Ti<^Tu  P(Ti, Тг) = P ( r i )  и измерения 
дают значения функции пропускания, близкие к истинным; из
меняя температуру излучателя Т, можно исследовать зависи
мость Р{Т)  в диапазоне атмосферных температур.

2. Р е з у л ь т а т ы  и з м е р е н и й .  На графике рис. 3.15 пока
заны результаты измерений Р  с помощью нагретого излучателя и 
радиационного экрана на горизонтальных приземных трассах 
для температур излучения 15 и 80®С и расстояний 59,7; 93,6 и 
247,4 м [11] и расчетные кривые. Измерения проводились в чис
том воздухе (дальность видимости больше 10 км).

По экспериментальным данным величины Р получились 
меньше, чем по расчетам. Более резко проявляется также зависи
мость от температуры источника и от толщины слоя. Величины

Я  полученные методом двух излучателей [10], существенно 
больше истинных значений Р, что объясняется значительной за
висимостью Р от Т.



Г Л А В А  4
АЛЬБЕДО з е м н о й  ПОВЕРХНОСТИ И О БЛАКОВ

Ч а с т ь  / . И н т егр а л ь н о е  а л ь б е д о  

§ 1. РАСЧЕТ СРЕДНИХ ВЕЛИЧИН А ЛЬБЕДО

Отражательные свойства земной поверхности можно харак
теризовать вел11Ч11Ноп альбедо, определяемой как отношение по
тока радиации, отраженного данной поверхностью по всем на
правлениям, к потоку, упавшему на эту поверхность. Интеграль
ное альбедо А (или просто альбедо) определяется выражением

где — спектральное альбедо; { S D ) m  — п о т о к  суммарной 
(прямой солнечной S н рассеянной D) радиации, падающеГг на 
горизонтальную поверхность при массе атмосферы ш; [Sy.m +  
+  — монохроматический поток суммарной радиации, па- 
даюц;ей на горизонтальную поверхаюсть при массе атмосферы nt.

Поскольку все выполненные до сих пор наблюдения произве
дены в основном термоэлектрическим пиранометром (в СССР — 
пиранометром системы Ю. Д. Яиишевского), спектральная чув
ствительность которого охватывает область спектра 0 ,4— 3,0  мкм 
[19, 39], то и измерения интегрального альбедо следует считать 
относящимися к этой части спектра.

Наземные измерения альбедо обычно проводятся с высоты 
1— 2 м над уровнем подстилающей поверхности, и, следова
тельно, они характеризуют отражательные свойства небольших 
участков территории. На сети метеорологических станций гль-  
Оедп вычисляется по данным измерений отраженной и падаю
щей радиации в три дневных срока: 9 час. 30 мин., 12 час. 30 мин., 
15 час. 30 мин. (среднее местное время).

Среднее дневное альбедо рассчитывается как среднее ариф
метическое, определенное по этим срокам. Вычисленное таким 
образом альбедо не совсем точно характеризует среднее значе- 
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ние альбедо за день. При большой продолжительности дня это 
расхождение может быть значительным и особенно для тех по
верхностей, для которых характерны большие изменения аль* 
бедо в тление дня. Для более точных расчетов среднее дневное
альбедо А  следует брать как отношение суммированных потоков
отраженной к падающей суммарной радиации 2 IQ

— ) ■ Сравнение средних за день значений альбедо, полу

ченных как со средними величинами, вычисленными как

среднее арифметическое за несколько сроков наблюдений (более 
трех), сделано в работах [8, 18].

Среднее за месяц значение йльбедо обычно рассчитывается 
как среднее арифметическое из осредненных за месяц значений 
-альбедо за каждый срок наблюдений

А __ S  1 30 1 2S и  2)
„2 "   ̂  ̂

где п\, П2, Пй— число измерений в течение месяца по срокам.
Среднее за сезон или за год альбедо определяется как среднее 

арифметическое из средних месячных значений альбедо.
Наиболее точный способ вычисления средних за месяц, сезон 

или год величии альбедо заключается в определении средневзве
шенных значений альбедо с весом, равным отношению суммы па
дающей радиации за промежуток времени, в течение которого 
наблюдается некоторое неизменное значение альбедо, к сумме 
падающей радиации за весь период. Например, среднее за сезон 
альбедо можно рассчитать по формуле

л __ Ч- >̂2^2 +  >j3p3 М Q\

Индексы 1, 2 , 3 указывают, к какому из трех месяцев сезона от* 
носится данная величина. Среднее годовое альбедо может быть 
определено по формуле

. __  ИзРз + -̂ uQu 41
Л г о д —   ̂ ^

где индексы з, в, л, о означают, что соответствующая величина 
относится к зимнему, весеннему, летнему и осеннему сезонам,

§ 2. АЛЬБЕДО  РАЗЛИЧНЫХ ПОДСТИЛАЮЩИХ ПОВЕРХНОСТЕЙ

При анализе альбедо удобно использовать классификацию 
поверхностей, предложенную Е. Л. Крпновым [27], по которой 
к первому классу относятся почвы и обнажения, ко второму 
растительные покровы, к т р е т ь е м у ^  снежные и ледяные поверх- 
иости, к четвертому — водные поверхности.
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2.Ь Альбедо поверхности почвы

Альбедо определенного вида почвы может существенно изме
няться в зависимости от цвета, структуры и влажности почвы. 
С увеличением влажности почвы альбедо уменьшается (табл.4.1). 
Наиболее резко уменьшение альбедо происходит при увеличении 
влажности от 1 до 157о, дальнейшее увеличение влажности мало 
изменяет величину альбедо. Так» например, для песка при влаж 
ности 5% Л =  26%, при влажности 15% Л =  16%, при влажности 
257о Л=14% (данные сняты с графика) [21].

Т а б л и ц а  4Л 
Альбедо (% ) влажных н сухих почвенных покровов [3]

Р(1ВМ2П лопсрхлость В:лвхакн8в поверхность
XnpuKTCptiCTitKa па<1лм

суха* влзжнм сухая вдвжиая

Чернозем темно-серого
13цвета . . . . . . . R 8 4

Светло-каштановая поч
ва серого цвета . . 18 10 11 6

Каштановая почоа се
20 12 15ро-красноватого цвета 7

Серая песчаная почва 25 18 20 11
Белый песок . . . . 40 20 — —
Глина синяя . . . . 23 Ш — —

Зависимость альбедо почвы от степени шероховатости на 
примере глинистого подгорного светлозема наглядно иллюстри
руется табл. 4.2. (Наблюдения проводились при одинаковых ус
ловиях освещения.) Приведенные в таблице значения альбедо  
для различно обработанной поверхности показывают» что 
с уменьшением неровностей (шероховатости) альбедо увеличи
вается: так, например, для свежевспаханного поля альбедо равно 
17”/ot а для выровненной поверхности — 30—31%.

Т а б л и ц а  4.2
Альбедо глинистого подгорного 

светлозема [47]

Хпрактормстлк» повсрхиостк

Выровненная 
Покрытая пылью
Покрытая корочкой в результате 

высыхания после смачивания . 
Покрытая мелкими комками . . ! 
Покрытая крупными комками . ! ! 
Свежевспаханное поле . . .

3 0 -3 1
28

27
25
20
17
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Альбедо растительных покровов различается в зависимости 
от вида растений. Для одного и того же вида растений альбедо 
зависит от состояния поверхности {что может быть связано 
с различным увлажнением), стадии вегетации (характеризую
щейся различной высотой растений, степенью сомкнутости тра
востоя, цветом, степенью высыхания и др.).

Из табл. 4.3 видно, что для растений, меняющих окраску 
(цвет становится желтым), но не изменяющих объема в про
цессе созревания, альбедо увеличивается (кукуруза, злаковые 
культуры).

Т а б л и ц а  4.3

Изменение альбедо растительных покровов в зависимости от стадии 
вегетации [5, 37, 55]

2.2, Альбедо растительных покровов

XapaiaeptiirTiiKa растительного покрова

Картофель
Высота растения 40—50 см, покрытость земли 

менее 50%, цвет зеленый 
Массовое цветение 
Конец цветения 
Начало увядания ботвы 
Увядшая ботаа, покрытость земли менее 50%

Кукуруза
Высота растений 15—20 см, покрытость земли 

40-50%
Высота растений 40—50 см, покрытость 70—75 fy 
Высота растений 140—200 см, в зеленых почат

ках, покрытость 80%
Высота растений 200—250 см, полная хозяй

ственная спелость

Трава
Луговая трава зеленая, высота 25 см 
Луговая трава в стадии увядания

Озимая пшеница
Молочная спелость, светло-зеленая 
Восковая спелость, желтая 
Полная спелость, светло-желтая

18

16
15
13
11

.16
18
20

23

18
13

13
17
21

63

71
71
72 
71

69

70 
70

69

30
30

41.7
41.7
41.7

2.3. Альбедо снежного покрова

Физические свойства снежного покрова определяются в пер
вую очёоедГструктурой и состоянием снега, которые непре- 
р ш и Г  и з м ^ Ж Н о д  влиянием условий погоды и многих
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других факторов. Этим объясняется разнообразие видов снеж
ной поверхности, а следовательно, и большие вариации альбедо 
(табл. 4,4 и 4.5).

Т а б л и ц а  4.4
Среднее значение альбедо различных видов снега 

по наблюдениям в Московской области, 1955 г. [29]

Состняиие cticra
Альбедо, у:

поле лес

СосженыпавшкЛ сухой 
или плажиый

82 82

ЛАслкозррнистый мокрый 73 65
СролисзерпнстыЙ мо

крый
Крупиозерннстий мо

крый
Пестрый ландшафт

64 56

55 47

47 39
Отдельные пятна снега 36 31

Т а б л и ц а  4.5

Альбедо снежной поверхности, по данным дрейфующих станций СП-4, СП-6
н СП-7 [в]

Состояние |1.1 аж|1остн 
и циет

Альбедо, К

Структура
cpciHce

uaKciw
мальнос

MI1IIH'
мальнос

Свежевыпавший снег Сухой, ярко-Селый, чи
стый

Влажный, лрко-белый

88 98 72

R0 85 80
Свеженаметамний снег Сухой, чистый, слабо- 85 96 70

Снег, выпавший нлн иа«

уплотненный 
Влажный, серо-белый 77 81 59
Сухой, чистый 80 86 75

метанный от 2 до 5 Влажный, серо-белый 75 80 56
дней назад

Плотный снег Сухой, чистый 77 80 66

Перекрнсталлизопанный
Влажный, серо-белый 70 75 61
Влажный 63 75 52

снег
Снег и лед Сухой, серо-белый 65 70 58
Снег, пропитанный во Светло-зеленый 35 28

дой (снег в период 
талния)

Из приведенных в табл. 4.4 и 4.5 данных видно, что альбедо 
снежнш поверхности меняется в очень широких пределах, от 

до 98/», за счет изменения плотности, структуры и влажно-
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CTJi снежного покрова. Для выяснения закономерностей этих 
колебаний альбедо были осуществлены специальные альбедо- 
метрическке измерения во ВНПГЛе [29]. Наблюдения велись при 
одинаковых условиях падающей радиации, поэтому результаты 
измерений сравнимы между собой. На основании этих исследо
ваний получены следующие закономерности: для сухого снега 
{свежевыпавшего, среднезернистого, переходящего в крупно
зернистый) основные изменения альбедо происходят в диапа
зоне малых плотностей снега рс, от 0,16 до 0,28 г!м \ при этом 
альбедо уменьшается примерно на 12%. С увеличением плот
ности снега от 0,28 до 0,32 г/м^ и выше альбедо практически 
остается постоянным.

Для влажного снега в пределах изменения плотности 0,28— 
0,44 г/м^ и влажности О—197о альбедо уменьшается в среднем 
на 33%. Такое изменение альбедо обусловлено не только раз
личием плотности и влажности, но и степенью загрязненности.

2.4. Альбедо льда

Исследования ледяных поверхностей, проведенные в Арк
тике, Антарктике и на ледниках, указывают на большую измен
чивость альбедо вследствие появления и таяния снега, а такж& 
его загрязнения. В табл. 4.6 указаны средние значения альбеда

Т а б л и ц а  4.6

Альбедо льда в Арктике [59]

А.1 ьОеяо, К
Состояние пооерхиости, 

цвет
Характеристика

поверхности срелксе макси
мальное

UKIIK'
малькое

Лед припайный без сне
га  ̂ . 

Тающий припайный лед 
Тающпй паковый лед 

без снега . . . . . .
Снежницы замерзшие 

(наслуд) . . . . .

45
50

56

44

50
55

67

50

40 
• 45

49

42

Зеленый, сухой (весной)' 
Серый, влажный

Серый, влажный (бугры>

Серый

льда ДЛЯ Арктики. Альбедо припайных льдов несколько мень
ше, чем паковых. Наличие снега на льду увеличивает альбедо 
на 11— 16%, а появление снежниц резко уменьшает альбедо на 
427о (тгбл. 4.7). Результаты ледовой авиаразведгаг, проведен
ной в море Дейвиса и в прилегающей части Индийского океана, 
указывают, что различные виды льда
альбедо — от 2—20% (нилас темный) до 90—95 /а (шельфовые
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ледники) (табл. 4.8). Полет проводился на высоте 250 м. Над 
морем преобладала слоисто-кучевая облачность 9— 10 баллов.

В табл. 4.9 приведены средние величины альбедо, характер
ные для ледниковых поверхностей Кавказа и Альп. В зависимо
сти от состояния поверхности льда альбедо может изменяться 
от 26 до 54 %.

Т а б л и ц а  4.7

Лльбсдо поверхности льда в июне—августе 1957 г. 
на ст. сСеверный полюс-7» [59]

Период Поверхность
Среанее 
за день 

й.1ьСедо, Х 
(Л а  = 1 0 4 -3 0 * )

Июнь (3-я декада) Лед, частично снег 72
Июль Лед тающий 61
Август Лед. частично снег 70
Август Лед со снегом 77
Мюль Снежницы 35

Т а б л и ц а  4.8
Лльбедо поверхности антарктических льдов [1]

Види льлпа Сплочснкость,
баллы

Засиежскность,
6>Л.1Ы Альбедо, X

Инлас т е м н ы й .................... ..... 9—10 2—20
Ннлас серый, блинчатый лед fr -9 — 20—50
Серый лед . ............................... 9 — 50—70
Серо-белые и белые льды с 7 - 8

9—10
1 - 2
1—2

60—70
70—80включением годовалых льдов 9 2 - 3 80—90

Годовалые и миоголет1И1С льды 9 -1 0 2 80
Припай .............................. ..... . — 2 - 3 80
Шельфовые ледники . . . . _____ 90—95
Ледниковый купол . . . . --- — 90

Т а б л и ц а  4.9
Альбедо ледниковых поверхностей в районе Эльбруса 

и в Альпах (Хинтерайсфернер) [8, 70]

Пиисрхаость Альбедо, X

Чистый влажный ф и р н .....................
Загрязненный фири . . . . . .
Чистый лед, и лед, покрытый крупой 
Загрязненный тающий лед . . . .

5 0 -5 4
46
39—41
26-33
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На дневной ход альбедо оказывает влияние макрошерохова
тость поверхности (термин «шероховатость» см. [60]) и условия 
облучения. К условиям облучения относятся высота Солнца, со
отношение между рассеянной и суммарной радиацией (или 
между прямой н рассеянной радиацией), а также изменение

Т а б л и ц а  4.10

Заонснмость альбедо почв (% ) от высоты Солкца в условиях 
безоблачной погоды [2]

2.5. Дневной ход альбедо

Поперхкость
Высота Солпаа, град.

10 20 30 40 50 6Q 65

Каменистая почва.
сухая ........................... 22 16 14 13 12 12 И

Глинистая почва, сухая 34 29 21 20 19 18 17
Серо-зеленая почва, су

хая ..................... ....  . --- 30 27 26 25 24 23

спектрального состава падаюш,ей радиации. Последний фактор 
оказывает меньшее влияние на дневной ход альбедо почв и ра
стительных поверхностей (0,1—0,5% на Ак^=10°),  чем нзмене-

0 10 2 0  ЗС ^0 50 50 ^0 30 20 10 Пд 

Рис. 4.1. Зависимость альбедо травяного покрова от высоты Солнца [53].
/  — сухая прошлогодняя трава, 2 — сырая трава. S — молад^

травяной покров (среднее за 12 дней, нюнь jgS9 г.), 5 -тр ав ян о й  покров 
(среднее аа 7 дней, июль 1959 г.). 5 -тр ав ян о й  покров (среднее за 7 дней, август 

1959 г.), 7 — старая траве (30 сентября 19о9 г.).

ние макрошероховатости ( ^ 1 %  на A/i0 =lO “) [15]. В большин
стве случаев наблюдений в условиях безоблачной атмосферы 
альбедо почв (табл. 4.10) и растительных поверхностей 
(рис. 4 .1) имеет минимальное значение в полуденное время и
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с уменьшением высоты Солниа альбедо их растет. Этот факт 
подтверждается и теоретическими расчетами [40, 60J. Следует 
отмстить, что в диевиом ходе альбедо для растите*тьных покро
вов наблюдается асимметрия относительно полудня [13, 37, 53]. 
Причины асимметрии окончательно не выяснены. Одной из при
чин такой асимметрии считают физиологические свойства ра- 
стеинА [53].

Для растительных поверхностей различной шероховатости 
при изменении высоты Солнца на Г  наблюдается неодинаковое 
изменение альбедо (табл. 4.11). Зависимость альбедо травы от 
высоты Солнца становится наиболее заметной с увеличением 
сомкнутости травостоя (трава, май—июнь). Д ля «столбчатых» 
поверхностей (подсолнечник) эта зависимость такж е явно вы
ражена. Для кустистой растительности, редко посаженной 
(картофель), альбедо практически не изменяется в пределах 
высот Солнца 10—50°.

Т а б л и ц а  4.П

Изменение альбедо (% ) на И высоты Солнца для растительных 
поверхностей [13, 37]

Пит'рчипсть
Вмскта Схлина, rpas.

10-20 го-40 40-30

Трапа
0 ,1 2л и п  . . .  .  i . 0 ,1 5 0 ,1 0 0 .1 3

И ю н ь .................................... 0 , ‘>5 0 ,1 S 0 ,1 2 0 ,0 5
Л уго о а я  трааа (сомкну

0 ,1 5ты А травостои) . . . 0 ,4 6 0 ,3 5 0 ,2 0
Полеолиечнпк . . . . 0 .3 0 0 ,3 0 0 ,1 5 0 ,1 3
Карто||1ельиое поле ,  . 0 ,0 7 0 ,0 4 0 ,0 3 ----

Зависимость альбедо от соотношений DjQ  и SjD  исследо- 
ваиа^рядом авторов [13, 53]. По данным лтогочисленных изме
рений, проведенных в течение семи лет над травяной поверхно
стью, построена номограмма для определения альбедо при раз
личных соотношениях Ь /Q (рис. 4.2).

Верхняя кривая показывает зависимость альбедо от высоты 
Солнца для прямой радиации. Кривая построена путем экстра
поляции корреляционных зависи.мостей А  от Ь/Q. Номограмма 
показывает, что изменение альбедо травяного покрова с вы- 
t^Toii Солнца имеет нелинейный характер при любых значениях 
DfQ.  Чем больше доля рассеянной радиации в суммарном по
токе, тем меньше альбедо при данной высоте Солнца. На ана
логичную зависимость в пределах высот Солнца 10—40® указы
вает ряд авторов [37, 53]. Для высот Солица больше 40® была 
отмечена и другая зависимость; с увеличением доли рассеянной 
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радиацшг в общем потоке альбедо увеличивается Г531. Но 
в обоих случаях колебания альбедо ие превышают 1— 1 5 % пои 
измепенни Л /Q или S/ Q на 0,1-1,0. Для случая сплошноП об
лачности (нижняя кривая) дневной ход альбедо имеет сглажен
ный характер.

Для снежной поверхности определяющим фактором в днев- 
ном ходе альбедо является ее состояние.

Afy/

Рис. 4.2. Зависимость альбедо травяного покрова А от_- 
высоты Солнца при различных зиачения.ч отношения 

рассеянпой радиации к суммарноЛ DIQ [I3J.

Для сухого чистого снега в условиях ясного неба альбедо> 
имеет минимальное значение в околополуденное время, ампли- 
туда изменения 9% ( А э = 1 0 - ч - 4 5 ’’)  [41]. Однако наряду с ука- 
занным ходом имеет место п обратная зависимость с макси
мальным значением альбедо в полдень [20, 53]. Так, наблюде
ния 21 марта 1961 г. при различных массах атмосферы т дали 
следующие результаты:

. . . . .  2 3 4 5т
.................90,5 89,0 87,2 86.6
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Для свежевыпавшего снега наблюдалось и отсутствие изме
нения альбедо в течение дня [53].

Альбедо «искристого» снега и снега, покрытого ледяной кор
кой» при температуре воздуха ниже O'* имеет явно выраженный 
дневной ход с минимальным значением альбедо в полуденное 
время.

По данным работы [6], альбедо «искристого» чистого снега 
при ft© =30® равно 857о, а при Л© =5-^10® Л = 90-ь93% .

Разнообразие дневного хода альбедо снежной поверхности 
можно объяснять зависимостью отражательной способности по
верхности от угла падения радиации и изменением спектраль
ного состава падающего потока прямой солнечной радиации 
в зависимости от высоты Солнца.

Для весеннего талого снега, когда изменение свойств поверх
ности обусловлено изменением температуры воздуха, дневной 
ход альбедо может быть выражен в постепенном уменьшении 
величии А в течение дня, от утренних часов к вечерним, или же 
некоторым увеличением альбедо в послеполуденное время, 
когда температура воздуха вновь понижается. Например, для 
весеннего грязного талого снега (в марте) альбедо уменьшается 
от 53 до 407о при увеличении температуры воздуха от 
—8,3 до -f2,5°. При последующем уменьшении температуры до 
—0,5” альбедо вновь увеличивается до 52% (Лд изменялась от 
32 до 13") 153].

§ 3. АЛЬБЕДО ВОДНЫХ БАССЕЙНОВ

3.1. Альбедо водных бассейнов для прямой 
солнечной радиации

Так как чистая вода представляет собой диэлектрик, то аль
бедо ее поверхности, для неполяризоваиного света, может быть 
вычислено по формуле Френеля, Результаты теоретических рас
четов указывают на существенную зависимость альбедо от 
угла падения радиации (табл. 4 .12).

Для прямой солнечной радиации при наличии волнения 
альбедо водной поверхности таюке может быть рассчитано по 
формуле Френеля; при этом необходимо задать профиль 
волны (табл. 4.13).

При вол иен ни существенно меняются углы падения солнеч
ной радиации по отношению к поверхности волны, что приводит 
к определенной зависимости альбедо от степени волнения Наи- 
более ярко эта зависимость сказывается прп ннзкнх высотах 
Солнца (Л ® = 1 0 )-ал ьб ед о  уменьшается с увеличением сред
ней крутизны волны (угол наклона поверхности волны относи
тельно горизонтальной плоскости). Для больших высот Солнца
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альбедо растет с увеличением волнения, но этот эффект незна^ 
чптельныи.

Т а б л и ц а  4.12
Зависимость альбедо (% ) водной поверхности от угла падения прямой

радиации [44]

Угол
пвдення,

град.

О
10
20
30
40
50
60
70
80
90

2,1
2,1
2.1
2.2
2.5
а .5
С.2

13,6
35,0

10 ( 1,0

2.1
2.1
2,1
2,3
2.5
3 .6
6.6 

14,8 
38,6

2 . 1
2,1
2,1
2.3
2.6
3.8
7,0

1б;2
42.8

2.1
2.1
2,1
2,3
2.7
4.0
7.5

17,8
47,6

2.1
2.1

2,3
2.8
4.2
8.2 

19,6 
52.9

2.1
2.1

2.4 
2.9
4 .4  
8 , 8

21.5
58.6

2.1
2.1
2.2
2.4
3.0
4.7
9.6

23.8
65,0

2,1
2.1

2.4
3.1
5,0

Ю.4
26.0
72,0

2.1
2.1
2.2
2.4 
3.2
5.4 

11,4 
28,8 
80,6

Т а б л и ц а  4.13

Альбедо (% ) водной поверхности для прямой 
радиации при волнении [4S]

средняя
крутизна

волни,
грлд.

Выссгтя Солнца, град.

10 со 50 90

10 18,4 6.9 2.9 2.0
7,3 23,0 6.7 2.7 2 ,0
6 25,7 6.5 2 .6 2 .0

Штиль 34,9 6.0 2.4 2.0

2.1
2.1
2.2
2.5,
3 .4  
5.8

12.4
31.4 
89.6̂

3.2. Альбедо водных бассейнов для суммарной радиации 
при безоблачном небе

Альбедо водной поверхности для суммарной радиации в ус
ловиях безоблачного неба дано в табл. 4.14. Расчет произво-. 
дился с учетом реального распределения интенсивности рас
сеянной радиации по небосводу для различных высот Солнца. 
В данном случае получен тот же характер зависимости альбедо 
водной поверхности от степени волнения, что и для прямой 
солнечной радиации. Однако величины альбедо для п^>ямой и 
суммарной радиации заметно различаются при низкой высоте
Солнца (табл. 4.13, 4.14). ^

В дополнение к табл. 4.14 в табл. 4.15 приведены значения 
альбедо для высот Солнца 5 -90". В качестве, параметра
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волпсмня указывается скорость ветра v  м/сек. Вычисления про> 
игчпадллнсь для суммарной радиации при оптической толщине 
атмосферы 0,3, горизонтальной дальности видимости 20 км и 
.альбедо 107о*

Т а б л и ц а  4.14

Лльбсдо водной поверхности (% ) для сум марной радиации при безоблачном
небе [48]

Средня» ВысмТ4 Солпцл, rpaj.

ИП.1КЫ,
грлл. 10 15 20 30 40 .50 70

1 0 1 4 .0 1 2 ,0 Ю.О 7 .0 5 ,0 3 .5
7 ,3 1 7 ,0 1 2 ,0 1 0 ,0 7 ,0 5 ,0 3 ,4
6 1 9 ,0 13 ,0 1 0 ,0 6 .8 4 .8 3 ,4 2 ,7

Штиль 2 4 ,0 1 7 .0 1 2 .0 Ь .7 4 ,5 3 .4 2 .7

Приведенные расчеты показывают, что для высот Солнца, 
меньших Ю”, альбедо уменьшается. Такое уменьшение альбедо 
можно объяснить преимущ.ественным вкладом рассеянной ра
диации в суммарном потоке (для рассеянной радиации альбедо 
водиой поверхности значительно меньше, чем для прямой ра
диации [51]),.

Т а б л и ц а  4.15  

Альбедо моря (% ) для суммарной радиации [32]

Высита С0.11ШД, гр>з.
V  м '̂ сск.

5 И) т 50 70 90

2 1().0 1 8 .4 9 .4 5 ,9 5 ,3 5 ,3
5 1 3 .5 U .9 « .7 5.Н 5 ,2 5 ,1

10 i: j , l . 14 .3 8 ,7 6 .5 5 .4 5 ,2
15 1 1 ,5 1 2 ,9 а .1 6 .6 5 .6 5 .1

3.3, Экспериментальные данные альбедо водкой поверхности

Экспериментальные данные по определению альбедо водной 
поверхности для суммарной радиации качественно подтверж- 
дают теоретические расчеты. Так, например, в работе [14] была 
исследована зависимость альбедо поверхности моря для сум
марной радиации от высоты Солнца в условиях безоблачного 
неба (рис 4.3) для штиля (кривая 2) и волнения 1—2 балла 
(кривая 1). Для сравнения экспериментальных данных с рас
четными на рис. 4.3 приведена кривая 5, полученная для глад- 
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кон поверхности по^ формуле Френеля. Из измерений следует, 
что при безоблачной погоде в пределах высот Солнца 40—70® 
экспериментальные данные наиболее близко совпадают с тео
ретическими. Д ля /Iq< 40° рассчитанные величины альбедо зна
чительно меньше, чем наблюдаемые. Такие расхождения можно

А%

! — прн волисиин 1—2 балла, 2 — при штиле, 3 — расчетная кривая.

объяснить отклонениями реальных свойств водной поверхности 
от идеальных, которые приняты при расчетах по формуле Френе
ля, При очень малых высотах Солнца (начиная с 5°) наблюда
ется резкое уменьшение альбедо, что подтверждается и теорети
ческими расчетами [31].

Д ля других водоемов в пределах высот Солнца 10—60“ наблю
дается аналогичная зависимость альбедо от высоты Солнца 
(табл. 4.16).

Глубоководный участок Черного моря характеризуется мень- 
шими значениями альбедо, что объясняется большей прозрачно
стью воды и полным отсутствием влияния дна.

189



Зависимость альбедо водной поверхности (% ) от высоты Солнца  

при ясном небе [11, 43, 46]

Т а б л и ц а  4.16

Участки
Вмсота Солкид, грал.

10 16 20 30 ^0 50 60

Чсрпое море 
мелковолный участок  
глубокоподпыА участок

41
36

16
12

12
10

Н орвежское море

Кайраккумское водо
хранилище

1 8 ,0

2 4 .4
П.О 
1 9 .8

7 .0
14 .4

4.0
1 1 ,7 10,5 10.О*

В Норвежском море измерения проводились при умеренном 
волпеиии (высота волны 0,25—0,75 м). Д ля Кайраккумского во
дохранилища даны средние месячные величины альбедо. Более 
высокие значения альбедо для водохранилища можно объяснить- 
большей замутпенностью воды по сравнению с Норвежским мо
рем.

Наличие волнения водной поверхности вызывает уменьше
ние альбедо, особенно при низких высотах Солнца (рис. 4.3) 
[14j. Основной причиной этого эффекта следует считать, как  
уже было указано, изменение углов падения радиации относи
тельно поверхности волны. Если волнение водной поверхности 
вызывает уменьшение прозрачности (что характерно для водо
хранилищ), то альбедо этоЛ поверхности увеличивается 
(табл. 4.17). В таблице приведены данные для высот Солнца 
3 0 -6 0 ^

Т а б л и ц а  4.17

Зависимость альбедо от волнения 

для Волгоградского водохранилищ а [17]

Волнение, баллы . . . .  О 1 2 3 4

Альбело, о / о ....................... 5 у  у  g  g

В т а б ? * а л ь б е д о  водоемов от прозрачности воды д ан а
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Т а б л и ц а  4.18 
Зависимость альбедо от прозрачности воды, 

f tg  =40-56» 142]
Рыбинское (Подохраннлнще

Прозрачность,м

2 0 - 4 0
4 1 - 8 0
81— 100

101—120
121— 140
141— 160
161—210

Альбедо,
S

Все оГ|Следоа пи ые водосмы

Прозрачность,ы

5 .4 2 0 -4 0
4 ,6 41—80
4.1
3 ,9

81— 100
101— 120

3 ,8 121— 140
3 ,8 14 1 -1 6 0
4 .3 161—180

181—230

Альбедо,
X

6,0
5 ,3
4.7
4,2
4.1
4 .0  
4 ,5
4.1

3 .4 . З ав и си м ость  а л ь б ед о  моря от  облачности  
дл я  сум м ар н ой  ради ац и и

Альбедо суммарной радиации рассчитывалось для различ
ной облачности по данным актинометрическнх наблюдений над 
суммарной радиацией при безоблачном небе и сплошной облач
ности с учетом наблюденных значений альбедо моря (табл, 4.19),

Т а б л и ц а  4.19

А льбедо (% ) водной поверхности для суммарной радиации при различной 
степени облачности нижнего яруса (волнение 1—3 балла, прозрачность 

воды 8— 12 м по диску Сскки) [51]

0
Облачность, баллы

0 2 4 6 8 9 10

5 2 7 ,4 26 ,3 24,8 22,3 17,8 13,8 7 .0
10 26 ,0 25 ,2 23 ,8 2 1 .6 17,5 13,8 7 ,0
15 19,4 18,7 17,6 16,0 13,3 Ю .9 7 .0
20 13,5 13,1 12,6 11,7 10,2 9 ,0
30 8,1 8 ,0 7 ,9 7 ,8 7 ,6 7 ,3 7 ,0
40 5 ,8 5 ,9 6 ,0 6 ,2 6 ,4 6 ,6 7 ,0
50 4 ,9 5 ,0 5 .2 5 ,5 5 .9 6 ,4 7 .0
60 4 ,0 4 ,2 4 ,4 4 ,7 5 ,4 6 ,0 7 .0
70 3 ,7 3 ,9 4.1 4 ,5 5 ,2 5 .8 7 ,0

В пределах высот Солнца 5—20° зависимость альбедо от сте
пени облачности поспт иелинеГшып характер. Наиболее суще
ственные изменения альбедо происходят начиная с облачности 
б баллов. Д ля высот Солнца 30° зависимость альбедо от облач
ности почти отсутствует.

191



Экспериментальные данные такж е указываю т на зависи
мость альбедо воды от облачности [14, 17, 59J. В качестве при
мера в табл. 4.20 дана зависимость альбедо водной поверхно
сти (средние значения) от высоты Солнца для Карского моря. 
В данном случае в пределах высот Солнца 25—35® значения 
альбедо при ясном и пасмурном небе совпадают. При низких 
высотах Солнца (о— 10“) альбедо при ясном небе значите*1ьно 
больше альбедо при облачном небе.

Т а б л и ц а  4.20
Альбедо (% ) водной поверхности Карского моря в ясные н облач

ные дни (июнь— октябрь) [59]

Вмсота Солнца,

5 II) 20 25 30

п 15 13 12 10 10 10

17 13 12 Ш 9 10 10

Ясно

Облачно (средние 
условия)

Од!юй из причин различных значений альбедо водоемов при 
одинаковых условиях наблюдении является разная прозрач
ность воды. Приведенные в табл. 4.18 значения альбедо для 
многих водохранилищ (рек, озер) указывают, что с уменьше
нием прозрачности воды альбедо увеличивается.

3.5. Средние величины альбедо водных поверхностей
Годовой ход средних месячных величин альбедо водных ло- 

оерхностеи на различных широтах при безоблачном небе опре
деляется высотой Солнца и состоянием поверхности (табл. 4.21). 
В таблице приведены результаты вычислений, в которых ис
пользованы средние за день значения альбедо, рассчитанные по 
полуденной высоте Солнца для разных широт.

Т а б л и ц а  4.21
Годовой ход средних месячных величии альбедо (% ) водной поверхности  

на различных широтах при безоблачном небе [45]

1U2

Широта,
град. I И 111 IV V VI VII v i n IX X XI XII

т - 50 22
1

12
1

10 11 17 3470 — 54 25 12 8 7 7 10 18 38 г
т 47 26 13 7 б 5 5 6 10 20 38 5 5
50 23 14 8 5 5 4 4 5 7 11 2 0 27
40 12 8 6 5 4 4 4 4 5 7 11 143f) 8 6 5 4 4 4 4 4 4 5 7 820 6 5 4 4 4 4 4 4 4 4 5 б10

0
5
4

4
4

4
4

4
4

4
4

4
4

4
4

4
4

4
4

4
4

4
4

5
4

• \ \



Средние величины альбедо {% ) водной поверхности для суммарной радиации 
при различной степени облачности нижнего яруса (волнение 1—3 балла, 

прозрачность 8— 12 м) [49]

Т а б л и ц а  4.22

Облач
ность,
баллы

III IV VI VII VIII IX XI XII

о
2
4
6
8
9

10

О
2
4
б
8
9

10

О
2
4
6
8
9

10

9 ,3
9 .2
8 .9
8.6
8,0
7 .7
7 .0

12,6
12,2
П .7
11,0

9 .7
8,6
7 ,0

7 .7
7 .6
7 .5
7 .5  
7 .2
7 .0
7 .0

9.1
9 .0  
8.8
8 .5
8.0
7 .6  
7 .0

6 .7
6 .7
6 .7
6.8 
6.8 
6.8 
7 .0

7 .5
7 .5

^•17 .4
7 .4  
7 .2  
7 ,0

5 .7
5 .8
5 .9  
6.0 
6 .4  
6.6 
7 ,0

6 .3
6 .3
6 .4
6 .5
6.6 
6.8 
7 ,0

2 7 .0  
2 5 .8
24 .1  
2 1 ,5
1 7 .0
13.1  
7 ,0

2 0 .3
1 9 .4  
1 8 ,3
1 6 .7
1 3 .8  
11.2

7 ,0

1 3 .0  
12,8
12.1 
11 .3

9 ,9
8,8
7 ,0

5 .8
5 .8
5 .9  
6.1 
6 .3  
6,6 
7 .0

Ф-ЗО-
5 .6
5 .7
5 .8
5 .9  
6.2 
6 .5  
7 ,0

0 2 7 .1 2 0 ,3
2 2 5 ,8 1 9 ,6
4 ___ _ 2 3 ,8 1 8 ,3
6 ____ 2 0 ,3 1 6 ,7
8 - 16,1 1 3 .6
9 1 2 ,4 11,1

10 --- 7 ,0 7 ,0

8 .9  
8 .7  
8,6 
8 .3
7 .9  
7 .5  
7 .0

1 2 .5  
11 .7
11.6 
10.9

9 .7
8.6
7 .0

6.1
6,1
6.2
6 .4
6 .5  
6 .7  
7 .0

Ф = 40“
5 .7
5 .7
5 .8  
6.0 
6.2 
6.6 
7 ,0

0 1 8 ,0 1 4 .2 9 ,6 7 .7 7 .2
2 1 7 ,2 1 3 .8 9 .5 7 .7 7 .2
4 1 6 ,3 1 3 ,2 9 ,2 7 ,6 7 ,1
6 1 4 ,9 1 2 ,2 8 ,9 7 ,5
8 12 ,4 1 0 ,5 8 ,3 7 .1
9 1 0 ,3 9 ,1 7 .8 7 .2 7 ,0

10 7 ,0 7 ,0 7 ,0 7 .0 7 ,0

Ф=50"
6 .7
6 .7
6 .7
6.8 
6.8
7 .0
7 .0

7 .4
7 .3
7 .3
7 .2
7 .2
7 .2  
7.0

ф =60“
7 ,4  
7 .3

7 .2
7 .2  
7 ,1  
7 .0

Ю.О
9 .8
9 .5  
9 .1
8 .5
7 .9  
7 .0

8.6
8 .3
7 ,9
7 ,6
7 ,0

5 .6
5 .7
5 .8  
6.0 
6 .3  
6 .5  
7 ,0

5 .7
5 .8
5 .9  
6.0 
6 .4  
6.6 
7 ,0

6,6
6 .7
6 .7
6.8 
6,8 
6 .9  
7 .0

ф = 7 0 “ 

8 ,9

5 .6
5 .6
5 .7  
5 .9  
6.2 
6 .5  
7 .0

6 .4
6 .4
6 .4
6 .5
6 .7
6.8 
7 .0

6 .3
6 .4
6 .4
6 .5
6.6 
6.8 
7 .0

8,1
8.0
8,0
7 .9
7 ,5
7 ,3
7 .0

5 .8
5 .8
5 .9  
6.0 
6 .4  
6.6 
7 .0

Ю .7
10.6
10,2
9 .7
8 .9
8.1
7 .0

8,2
8,1
8,0
7 .8
7 ,6
7 .4
7 .0

11,4  
11.1 
Ю.8 
10.1 

9.1  
8 .3  
7 .0

9 .7  
9 ,5
9 .3  
8 .9
8 .3
7 .8  
7 ,0

13 .3
13 .0
12 .4  
11,6
10.1 

8 .9  
7 ,0

6 .2 8 ,1 11 ,0 16 ,0 22 ,1
6 .9 8 ,0 10 .7 15.3 2 1 .4
6 .9 7 ,9 10 ,5 14.7 2 0 .0
6 .9 7 .8 9 ,9 13 ,6 1 8 .3  .
7 ,0 7 .5 9 ,0 П .4 15 ,0
7 .0 7 .3 8 ,2 9 .7 12 ,5
7 ,0 7 .0 7 ,0 7 .0 7 ,0

7 ,7 8 ,0 1 0 ,2 16 .8 2 5 ,6 2 7 ,4
7 .6 8 .0 1 0 ,0 1 6 ,2 2 4 ,8 2 6 .3
7 ,6 7 ,9 9 .7 1 5 ,4 23,1 2 4 ,6
7 .5 7 .8 9 ,4 14 .2 2 0 ,8 22,1
7 .3 7 .6 8 ,6 1 1 ,9 1 6 ,6 17 ,6
7 .2 7 ,4 7 .9 10 ,0 12 ,8 1 3 ,7
7 .0 7 .0 7 .0 7 ,0 7 .0 7 .0

9 .2
9.1  
8 .9  
8,6
8.1 
7 .7  
7 ,0

10,5
1 0 ,3
10,0

9 ,5
8.8
8,0
7 .0

15 .8  
1 5 ,3
14.5
1 3 .8
11.6 

9 ,6  
7 ,0

2 5 .6
2 4 .6
23 .1  
20,8
1 6 .6
13.1  
7 .0

2 4 .3
2 3 .4
2 1 .5  
18,8
14 .6  
11 ,3  
7 .0

13 З ак аз  Л'| 92
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Используя значения альбедо водной поверхности, характер
ные для условий безоблачного иеба н сплошной облачности. 
П. Е. Тер-Маркарян рассчитала путем интерполяции величины 
альбедо при различной степени облачности. Расчеты проводи
лись для облачности нижнего яруса на различных широтах 
(табл. 4.22). Зависимость альбедо от степени облачности имеет 
нелинейный характер. В летние месяцы на низких и средних 
широтах зависимость величин альбедо от облачности выражена 
значительно слабее, чем в зимние и на более высоких широтах.

§ 4. А Л Ь Б Е Д О  БОЛ ЬШ И Х Т Е Р Р И Т О Р И Я

4.1. Измерения альбедо с больших высот

Непосредственные измерения альбедо больших территорий 
представляют практический интерес. Такие измерения -могут 
быть выполнены путем постановки пиранометрических наблю 
дений с самолета или аэростатов. Методика подобных измерений

Т а б л и ц а  4.23

Альбедо естественных поверхностей, измеренное с  сам олета н ад  территорией
Советского Союза [2]

HuiK-pXItliCTb .Мссчц
0

А X

V III 24— 36 11— 23
V III 2 8 - 3 8 1 0 - 1 8

111 34 11

П! 19— 23 35— 10
VI 39— 55 1 4 - 1 7

V III 30— 41 12— 16
IX 19— 20

XI
X II 1 2 - 2 5 48— 55
V II

VIM 4 0 - 5 2 17— 29

vm 56 25
V III 50 37

IX 36— 45 2 0 — 28

V 41—45 5 - 6
VI 4 1 - 4 8 10— 1о

VII 40 25— 28
VII 41 18п 15 8 1 - 8 8

III 18 43

Тундра , . . . i ...................................
Б о л о т а .............................................  . .
.Пис (без листиы) . . . . . . .
Лее xuofoiuft (iiii фоне снежеаыпав-

шего с н е г а ) ..............................................
Л ес (лнстоснний, хаоАный) . . .

Л ес лнственныП, покрытый сееж евы -
наншнм сн его м ........................................

С т е п ь ....................... .....

Полупустыня н пустыня

Пески желтовато-серые . . , 
Пески сиетлО'Желтые . . . . 
Пески серые

Почии
Чернозем (влажный) . . . .  
Чернозем (сухон) . . . . .  
Пичиа подаилпстап сиетло-серая 
Почоа нодзолистая серая . .
Снег сухоЛ саежеиыпавший .
Снег мокрый, пористый, сиетло-се* 

рый . . .  ..................................
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подробно изложена в работах [24, 57]. Самолетные измерения 
альбедо, проведенные над территориями некоторых конти
нентов, дают для одинаковых поверхностей (при тождественных 
условиях наблюдений) значения альбедо, практически совпа
дающие по величине [64, 79]. Наиболее продолжительные изме
рения альбедо с самолета были проведены В. Л. Гаевским 
(в течение 5 лет). Наблюдения велись с высоты около 500 м. 
На основании полученных данных составлен каталог величин 
альбедо для территории Советского Союза, частично воспроиз
веденный в табл.. 4.23, где приводятся пределы значенпн аль
бедо (с указанием высоты Солнца), характерные для ряда по
верхностей.

Альбедо ледовитых морей в зависимости от сплоченности 
льда представлено в табл. 4.24 (указаны средние значения аль
бедо для летних периодов). Заметное увеличение альбедо по
верхности моря наблюдалось при появлении льда (как для от
крытой части моря, так и для прибрежной воды).

Т а б л и ц а  4.24

А льбедо (% ) поверхности ледовитых морей при различной сплочсниости льда
(летние месяцы) [59]

Лелоантость, бал.1Ы
Место каСлюдскпП

0 1 2 3 4 5 6 7 е 9 ш

П рибреж ны е воды 6 7 11 15 20 24 28 32 36 40 44

Открытое море 8 12 18 22 28 33 40 46 53 63 73

Спутниковые данные, так же как и самолетные наблюдения, 
указывают на значительные изменения альбедо по территории 
(табл.. 4.25),

Т а б л и ц а  4.25

Альбедо различных поверхностей, по данным измерений со спутника [66]

Поверхность Альбедо, К

Пески (Белые пески, Нью-Мексико, СШ А) 
Пески {долины, равнины и склоны)
Пески н кустарники 
Хвойные леса
О зера (Больш ое Соленое озеро, СШ А) 
М ексика1гскнЙ залив'
Тихий океан
Снег 3— 7-дневной давности, покрывающий зал е

сенные склоны гор

13*

60
27
17
12

9
9
7

59

т



При измерении альбедо с высоты следует учитывать неодно
родность подстилающей поверхности. Наиболее резко альбедо 
изменяется на границе двух сред с различными значениями 
альбедо, например на границе суша — вода. Из наблюдений, 
произведенных с вертолета над Черным морем, следует, что при 
dijIcotc полета 30 м начиная с удаления 600—700 м от границы 
раздела в ту или иную сторону прибор будет воспринимать от
раженную радиацию либо суши, либо воды (табл. 4.26).

Т а б л и ц а  4.26 

ЛльГ|СДо моря (% ) на разных расстояниях от берега [16]

тм ст» Лата
Врекм, 

ISC. мин. Суша Урез
Расстояние от берега, км

0.5

Состояние
поверхности

15 !Х

16 IX
17 IX

U 4Г)

16 15 
10 30

2 4 .9

21,8
21,2

12,2

11.8
11,8

5 .5

5 .6  
4 .4

5 .4

5 .4
4 .5

5 .4

5 .6
4 .5

Зы бь, слабы е ба
рашки  

Т о ж е
М оре спокойное

4.2, Изменение альбедо с высотой

Изменение альбедо с высотой определяется оптическим» 
свойствами слоя воздуха, расположенного на различном рас
стоянии от земной поверхности. Д ля слоя с одинаковыми оп
тическими характеристиками существенным фактором измене
ния альбедо является альбедо подстилающей поверхности. Тео
ретические [31, 60], а также экспериментальные данные [30, 38, 
87] показывают, что для безоблачной атмосферы при низких 
значениях альбедо поверхности земли альбедо системы земная 
поверхность— атмосфера с высотой увеличивается, а при высо
ких значениях (более 3 0 % ) — уменьшается. В качестве при
мера в табл. 4.27 приведены значения вертикального градиента

Т а б л и ц а  4 .27  

Вертикальный градиент альбедо при безоблачном небе [9, 38]

П * ь 1.
Толщина слик атмогфсры, и

.

Ли Я
0-500 500—НЮО lOfX)-2000

Снег (пнварь, фс- 
ираль) . . . .  

Снег (апрель) . . 
В ода (июнь) . . 
Степь 1н1оль) . .

83
34

3 - 4
26

11— 14
4 1 .6
> 4 5
> 5 0

0 ,4
0 ,5 8

0 .0 4 - 0 .1 2
0 ,4

0 .3
0,11

0 ,0 2 — 0 .0 8
0 ,0 6

0 ,1
0 ,1 0

0 ,1 3 — 0 ,2 0
0 ,0 6

< 0  1381 
< 0  [38) 
> 0  1381 
> 0  [91
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альбедо { l~ A f \0 0  м), полученные при безоблачном пебе над 
поверхностями, имеющими разные величины альбедо Ло

Определенне альбедо 
до высот порядка 30 км 
было осуществлено с по
мощью аэростатных зон
дирований [23]. Профили 
вертикального распреде
ления альбедо для раз
личных метеорологиче
ских ус^повий и сезонов 
приведены на рис. 4.4,

Изменения альбедо до 
высот 6—8 км при аэро
статных зондированиях 
определяются степенью 
однородности альбедо 
подстилающих поверхно
стей; так, например, в с,пу- 
чае профилей 2, 3, 5 
(рис. 4.4) характер под
стилающей поверхности 
резко менялся, что связа
но с движением аэростата 
по наклонной траектории.

Д ля безоблачной пого
ды в случае прозрачной 
воздушной массы альбедо 
с высотой практически не 
изменяется: /4=21%  (про
филь 1, подстилающая по
верхность— убранные и 
вспаханные поля). Замут- 
неиие воздушной массы 
может приводить либо к 
некоторому увеличению 
альбедо — от 13% на вы
соте 6 км до 15% на уров
не 27 км (случай низких 
величин альбедо подсти
лающей поверхности, про
филь 2 )t либо к некоторо
му уменьшен[1Ю альбедо
с высотой—-от 73% на 13 км до 63% на 22 км (профиль 3, 
подстилающая поверхность — снег).

Значительно замутненная стратосфера (профиль 4)  приво
дит к изменению альбедо от 19% на 9 км до 25% на 32 км.

197
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Рис. 4.4. Вертикальные профили альбедо [23]. 
При безоблачном пебе: / )  Л^ =  17®35', но
ябрь 1962 г.; 2) / г = 5 5 “ 30'— 58“ 30'. май 
1962 г.; 5) Л ^ = 1 9 “, ноябрь 1961 г.;

4 ) / ,^  = 2 4 ”— 27°, октябрь 1965 г.
При облачном лебе: 5) f t g = 5 8 “ 18'— 50^48'. 
нюль 1962 г.; 6) /^ g = 2 6 * 2 l ' - -2 2 ‘’ 36^ ок

тябрь 1964 г. [1].



Наличие облаков среднего и верхнего ярусов (профиль 5) уве
личивает альбедо (значение альбедо 38% соответствует тон
кому слою перистых облаков, расположенных на высоте 10—■ 
И км).

Особенно сильное влияние тропосферной дымкн представ
лено профилем 6. Замутненная воздушная масса располагалась 
непосредственно над облачным слоем, и уменьшение альбедо 
от 73 до 45% на высоте 17 км является результатом воздейст
вия дымки на отраженную коротковолновую радиацию. Д аль- 
нейшес уменьшение альбедо связано с изменением количества 
облаков под аэростатом. -

4.3. Сезонные изменения альбедо больших территорий

Сезонные колебания альбедо больших террпториГ! определя
ются в основном изменением состояния подстплаюи;ей поверх
ности в течение года. В северных н умеренных широтах резкие

60

0̂

20

//f
ц !г

? V 1
V 1 1

f

1 —г 
1

Г ' г\И
1
ч.

^  * /
.J

/ // /// / / V V/ 1̂// vm IX Л л/ хи

Рис. 4.5. Годооой хо д  альбедо Л адож ского  
озера ( / )  и кустарнпков (2) [38].

изменения альбедо связаны с появлением п исчезновением  
снежного покрова. В качестве примера на рис. 4.5 представлен 

альбедо для водной поверхности (Л адож ское 
Зимой из-за снегопада н оттепелей 

иаб.1юдаются_большие изменения альбедо, от 50 до 85% .
р и Л  описания больших террито-
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Т а б л и ц а  4.28

Годовой ход альбедо (%) [33]

B i u  п о д с т и л а ю ш с Л  
поверхности

Тундра .........................  .
Лесные массивы . . .
Степн .................................
Пустыня . . . . .  
Западны е раГюны ЕТС  

с  лсустоичнвым снеж 
ным покровом . . .

I П 111 IV V VI VII VIII IX X XI хи

80 80 80 80 80 32 18 18 45 79 80 80
46 46 46 45 14 14 14 14 14 37 46 46
70 70 70 31 18 18 18 18 18 20 51 70
и 44 24 27 28 28 28 28 28 28 28 34

66 66 46 16 18 18 18 18 18 18 35 50

§ 5. ГЕО ГРАФ И ЧЕСКО Е Р А С П Р £Д Е Л Е Н И Е  АЛ ЬБЕДО

Д ля описания географического распределения альбедо не
обходимо знать средние величины альбедо больших участков 
подстилающей поверхности за продолжительные промежутки 
времени (месяц, год). Накопленный материал наземных, а так
же самолетных измерений дает возможность построить карты 
распределения альбедо для ряда территорий;, так, например, 
даются сезонные карты альбедо для территории Советского 
Союза [34], Северной Америки [79], острова Лабрадор [67], 
а также карты альбедо для полушарий земного шара [33, 82]. 
В. В. Мухенберг предложен расчетный метод определения сред
него альбедо различных зон земного шара [33].

На рис. 4.6 и 4.7 приведены карты альбедо поверхности 
сушп земного ш ара для января и июля. Интерпретация карт 
дана по работе [34]. На картах горные районы не освещены 
из-за отсутствия исходных данных (высокогорные области за 
штрихованы).

Д ля января (рис. 4.6) [34] характерна большая изменчи
вость альбедо по земному ш ару—^от 18 до 80%. Наибольшая 
величина альбедо, 80%, отмечается в высоких широтах север
ного полушария, где поверхность снега сохраняется незагряз
ненной из-за малой запыленности воздуха и где почти отсут
ствуют леса. Южнее, с увеличением занятости территории лесом, 
альбедо уменьшается и достигает 45% в районах сплошных ле
сов. При приближении к  степным районам в континентальных 
областях альбедо снова возрастает и в зоне степей составляет 
70%. В районах с морским климатом, где устойчивый снежный 
покров не образуется, альбедо составляет 44 и 2Ъ% для 
безлесных и залесенных областей соответственно; дальнейшее 
уменьшение величин альбедо с широтой связано с различным
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Рис. 4 .7 . А льбедо (% ) поиерхиости суши земного шара. Мюль [34].



состоянием снежного покрова. В южных широтах северного по
лушария и на материках южного полушария (для которого ян
варь является летним месяцем), где снежный покров совсем 
отсутствует (кроме Антарктиды), в зависимости от того, какой 
в данном районе январь — влажный или сухой, альбедо соот
ветственно составляет 18 или 247о. В пустынных областях аль
бедо равно 28%*

В июле (рис. 4.7) снежный покров отсутствует на всей рас
сматриваемой территории. Изменения альбедо по территории 
незначительные. В лесных районах, заняты.х хвойными поро
дами деревьев, альбедо составляет 14— 15%, в степях и лист
венны х лесах — 18—20%, в сухих степях п полуттустынях— 
22—24%, в пустынях— 28%.

§ 6. А Л Ь Б Е Д О  О БЛ А КО В

Исследования, проведенные по определению альбедо обла
ков с самолетов, аэростатов и со спутников, показываю т, что 
оно зависит от мощности и формы облаков, высоты Солнца, 
а при малой плотности облака зависит и от альбедо подстила
ющей поверхности. В качестве средних значений альбедо обла
ков можно указать на экспериментальные данные [24], где для 
условий сплошной облачности Sc, St, Ns получено Л —68% . 
Для облаков мощностью 1,5 км при подстилающей поверхности 
любого вида величина альбедо составляет 70—75% [52].

Наблюдения Н. II. Чельцова, выполненные в М осковской и 
Архангельской областях, показали, что альбедо облаков суще
ственно зависит от их вертикальной мощности. На рис. 4.8 при
водятся результаты этих исследований. График показывает, что 
имеет место неравномерное возрастание альбедо с уменьшением 
мощности облака. Наиболее быстро альбедо возрастает при 
малой мощности облака (до 200—300 м) и значительно медлен
нее при дальнейшем увеличении мощности. Х арактер зависи- 
мости альбедо от мощности облака одинаков для всех исследо
ванных видов облаков, изменяется лишь величина альбедо. 
Аналогичные значения альбедо для слоистых облаков мощно
стью 200—300 м были получены в работе [4].

Для облаков малой мощности, а также для облаков с про
светами существенную роль играет альбедо подстилающей по
верхности^ (табл. 4.29). Приведенные в таблице результаты  
измерений относятся к облакам нижнего яруса, причем облака 
условно разделены на плотные (подстилающая поверхность не 
просвечивает) средние (плотные облака с просветами) и про
свечивающие. Наибольшие вариации альбедо, связанные с пз-
bZ  о с т я м ! ™ ’,' наблюдениям над по-
”1  с малыми значениями альбедо (вода, тундра).
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А льбедо (% ) облаков нижнего яруса различной плотности при разных 
видах подстилающей поверхности [S2]

Т а б л и ц а  4.29

Подстилающая повср:<||оггь
Разрушсшюсть 

льда, баллы

Облака

плотные средине просвечи
вающие

При
о т с у т е т п и н
облачностн

Л ед , 9— 10 баллов

Тундра
В ода

0
1

1—2
2 -^

86
82
73
71
61
58

83
76
67
61
46
45

79
70
58
51
30
25

79
70
57
45
17
8

Зависимость альбедо слоистых и слоисто-кучевых облаков 
от высоты Солнца при различных водозапасах и мощности об
лаков была исследована Ji. И. Гойсой [12]. Указанные 
в табл. 4,30 значения альбедо относятся только к облачному
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покрову, так как исключалось влияние подстилающеА поверх- 
иостп, а также учитывалась величина относительного пропу
скания радиации облаком. Альбедо St и Sc растет как с уве
личением мощности облака, так и с увеличениел! водозапаса 
п нем. Зависимость альбедо облака от высоты Солнца наиболее 
ярко проявляется при малых значениях мощности (120—210 м) 
и водозапаса (0—20 г/м^) облака.

Т а б л и ц а  4.30

Зависимость альбело (% ) слоистых и слоисто-кучевых облаков от высоты 
Солица при различных водозапасах и мощности облака [12]

Водозапвс иблака, г ^ 1* MuuuiocTb облаков, ы

0-2(» 2П-40 60-80 130-170 J20-210 190-М0 Э4О-^10 SfO-fiW 600-760

И) 64 74 В1 87 62 72 76 82 85
20 56 6В 75 8 1 ,5 60 70 75 80 83
30 51 61 71 78 56 66 75 78 82
40 •16 64 6 9 ,5 77 52 60 73 74 81
50 43 64 68 --- 47 70 70 —

Альбедо облаков, вычисленные по спутниковым данным, из
меняются в широком диапазоне, от 29 до 86% (табл. 4.31).

Т а б л и ц а  4.31

Среднее альбедо для различных типов облачности, измеренное по яркостк^ 
телеаиэнонкых изображений облачного покрова [66]

Облачность

Кучевп.диждсвые о б л а к а ..............................................
Кученые облака xopouiefi поголы над сушей, бо

лее 8 баллон .......................  . . . . . .
Кучевые н слоисто-кучевые облака над cvuiefi'

более 8 баллов .............................
Слоисто-кучевые над сушсП. более 8 баллов ‘ ’ 
Слоистые, мощные на высоте около 500 м над' 

акеоиом ...................................................  •» над

^ ow7 hom облака. сплошйоЛ массив над

"Р'̂ '̂ ’̂ечиваю щ йе/над океаном Пернсто-слонстые облака, плотные 
Перистые облака над сушеП . . • • . 
Псристо-слонстые облака над сушен......................
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§ 7. А Л Ь Б Е Д О  СИСТЕМЫ ЗЕМ НАЯ ПОВЕРХНОСТЬ — АТМОСФЕРА  

7.Ь Планетарное альбедо Земли

Альбедо системы земная поверхность — атмосфера опреде
ляется как отношение потока радиации, достигающего верхней 
границы атм^осферы в виде отраженной от земиой поверхности 
и рассеянной атмосферой радиации, к падающему потоку ра
диации, приходящей на эту границу.

Теоретические расчеты планетарного альбедо для северного 
полушария (табл. 4.32) дают возможность определить вклад

Т а б л и ц а  4.32

Сезонное распределение составляющих среднего планетарного 
альбедо (% ) для безоблачного неба (северное полушарие) [80]

Состппляюшнс ольбсдо Зиыа Весна Лето Осень

О траж ение от земной  
поверхности

9 ,0 7 .4 5 .0 6 ,0

Рассеянне атмосферой 8 ,3
1 7 ,3

7 .6 8 ,5 7 .4
П олное планетарное аль

бедо
1 5 ,0 1 3 ,5 1 3 ,2

В альбедо солнечной радиации, рассеянной безоблачной частью 
атмосферы и отраженной от земной поверхности. Из таблицы 
следует, что для безоблачного неба значения альбедо изменя
ются в основном за счет различной отражательной способности 
земной поверхности (в зависимости от сезона), а вклад атмо
сферного рассеяния почти постоянен. Малую изменчивость 
вклада обратного рассеяния в планетарное альбедо можно объ
яснить незначительной зависимостью оптической толщи атмо
сферы от сезона и широты. Среднее планетарное альбедо север
ного полушария для безоблачной атмосферы составляет 14,7%, 
а с учетом облачности —  35%- При этом отмечена малая сезон
ная изменчивость альбедо: 35,б7о для зимы и 36,3% для 
лета [80]. По данным ряда теоретических расчетов, планетарное 
альбедо Земли, с учетом облачности, составляет 357о [7, 75 77]. 
Наряду с теоретическими расчетами представляют большой ин
терес экспериментальные измерения альбедо.

Существует косвенный метод измерения альбедо, основан
ный на фотометрировании пепельного света Луны. В работах, 
выполненных за последние годы в этом направлении, получены 
следующие данные [63]: для Я=0,554 мкм Л ^= 40/о  (среднее за
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10 лет), среднее годовое значение альбедо изменяется в преде* 
лах 37 % < Л < 4 4 % ; для других участков спектра:

X JHKM .....................................0 .4 6 7  0 ,5 4 4  0 ,6 0 6

- .......................39  3 1 ,5

Непосредственные измерения отраженной радиации со спут
ников с помощью радиометров дают возможность произвести 
расчеты планетарного альбедо (табл. 4.33).

Т а б л и ц а  4.33 

Планетарное альбедо, по спутниковым данным [62, 83, 85]

Спутник
Облпсть
спектрп,

iIKU

Диапазон
широт

.Мссяи
Аль
бедо,

Я
.Мссяц

Аль
бедо,

К

«Taftpoc IV* [85] 

«ТаПросЛ'П» [62]

0 ,2 - 5 ,0  

0 .5 5 -0 ,7 5

60° С, Ш .—  
бО'* Ю. Ш.

6 3 ,б ’’ С. Ш ,—  
63,5® ю. ш.

1 I - V I

V I— V III  
IX— .41

31

2 8 ,4
3 5 ,8

X I I — II 
1 I I - V

3 2 ,9
3 1 ,3

«Нимбус*11» [83] 0 , 2 - 4 , 0 Полярная
орбита

1 6 - 3 1 /V
l - 1 5 y V l

3 0 .4
3 0 .5

1— 1 5 /V H  
16— 2 8 / V II

3 0 ,2
2 9 ,5

Значение альбедо для всей поверхности земли (включая и 
полярную область) за период май—июнь изменяется незначи
тельно, от 29,5 до 30,5%.

7.2. Географическое распределение альбедо системы 
земная поверхность — атмосфера

Данные по географическому распределению альбедо си
стемы земная поверхность — атмосфера имеют большое прак
тическое значение.

По расчетам [7J, среднешлротные годовые значения альбедо 
на освещенной части земного шара изменяются в пределах 
32—43% (табл. 4.34).

Непосредственные измерения, произведенные со спутников, 
дают возможность оценить альбедо для реальны.х условии. 
По данным спутника «Тайрос-V n» рассчитан широтный х о д  аль
бедо (рис, 4.9) Пунктирная часть построена с учетом теорети
ческих значении из работы [80]. Географическое р а с п р е д е л е н и е  
альбедо по земному шару для первой половины июня 1966 г. 
дано на рис. 4.10 [83].
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На основан1ш анализа спутниковых данных можно отметить 
некоторые особенности распределения альбедо по земному 
шару. ^

Т а б л и ц а  4.34

Среднешнротные годовые значения альбедо системы 
Земля— атмосфера (% ) [7]

Широте А Н Широта А к

70—60° С 43
1

10-0  ° с 33
60—50 40 0- 10° ю 33
50—40 37 1 0 - 2 0 33
4 0 - ^ 0 35 2 0 - 3 0 33
30— 20 33 3 0 - 4 0 35
2 0 - 1 0 32 4 0 - 5 0 38

Земля в целом 35

А%
70

V
\

V  \

60

50 \~ чч

" Ч
ио -

3 0

-

20
J U _ L . 1 1 , .1 _ 1

У
Ч У '

90'* 60 50 ^0 30 20 
ЮШ.

________i_____I____I___ 1 _ и
20 30 МО 50 60 90'^ 

С.Ш.

Рис. 4.9. Ш протное распределение планетарного альбедо [63],
У) ц ю н ь -и ю л ь -а в гу с т  1963 г.. 2} сентябрьг-октябрь-поябрь 1 ^  г.. 5) д е к а б р ь -я н 

варь—февраль 1964 г., 4) март—апрель^маП  1964 г.

В Среднем альбедо увеличивается от низких к высоким ши
ротам. При этом отмечается минимум альбедо в субтропических 
и экваториальных зонах (районы минимальнои облачности). 
Наибольш ая изменчивость альбедо (от 15 до 33%) для всех
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сезонов наблюдается в северном полушарии на широтах 10— 
20° (рис.4,9).

Значения альбедо 10—20% характерны для океанов с ми
нимальным облачным покрытием. Более высокие значения аль
бедо на широтах севернее 50” с. ш, и южнее 40® ю. ш. объясня
ются влиянием облачности (рис. 4.Ю). Для полярных районов 
северного полушария, начиная с 70° с. ш., характерны высокие 
значения альбедо, что обусловлено наличием снежных и ледя
ных поверхностей, а также быстро уменьшающейся к северу 
высотой Солнца.

Т а б л и ц а  4.35

Среднее зональное значение альбедо (% ) для северного полушария [84]

Широта 16-31/V 1 -I5 /V I 16-30/V1 I-1 5 /V II 16- 28iVri

e s '^ c 4 7 ,8 3 9 ,9 3 9 ,3 41,1 4 0 ,7
70 6 0 ,3 5 2 ,3 4 7 ,2 4 5 .7 4-1,9
75 6 7 ,7 6 4 .6 5 8 ,9 5 5 .8 4 8 ,8
80 6 8 ,9 6 7 ,9 6 1 ,6 5 7 ,7 56.1
85 6 6 .3 6 5 ,7 6 1 ,9 5 6 .6 5 5 ,2

С еверное 3 2 ,8 3 2 ,8 3 2 .2 3 1 ,5 3 0 ,9
лолуш арне

Долготная характеристика альбедо (см. рис. 4.10 и работу [88]) 
для широт ±45®, ±20° и 0° указывает на более значительные 
изменения альбедо в северном полушарии по сравнению с юж
ным. Альбедо для всего северного полушария за период май— 
нюнь, как видно из табл. 4,35, изменяется мало, среднее значе
ние его равно 3 2 Более высокое среднее значение альбедо 
(36,3%), полученное по теоретическим расчетам для летнего 
периода [80], можно отнести, по-видимол1у, за счет несоответст
вия реального распределения облачности тому, которое было 
взято при теоретических расчетах.

Ч а с т ь  / / .  Спект ральное альбедо

§  8. И ЗМ Е Р Е Н И Е  С П ЕКТРАЛЬН О ГО  А Л Ь Б Е Д О  
В ЕСТЕСТВЕННЫ Х УСЛОВИЯХ

Спектральное альбедо представляет собой отношение 
величины потока радиации в определенном интервале длин 
воли, отраженного данной поверхностью по всем направлениям 
в полусферу, к потоку лучистой энергии, упавшему на эту по
верхность.
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Оценка альбело для ряда поверхностей в видимой области 
спектра {0.36—0,76 мкм) была произведена с помощью селено
вого фотоэлемента (табл. 4.36). В таблице представлены также 
величины интегрального альбедо.

Т а б л в ц а 4.36

Интегральное альбедо А и альбедо в видимой области  
спектра Ио.зм».7в мнм (й ф = 3 0 ч -6 0 “, безобл ач н о) I7I]

Поверхность •^0^6-0,76 мкм 
X

70 78
58 66
57 46
31 2 4
23 8 .4

Свежий снег . 
Стпрый сиег . . . 
Известняк . . . . 
Песок 4 » . . . 
Растения зеленые .

Различия зпачеиии интегрального альбедо и альбедо в ви- 
димои области спектра связаны с особенностями спектральных 
характеристик отражения указанных поверхностей.

Измерения альбедо спектрофотометрическим методом даю т 
возможность определить непрерывный ход альбедо по спектру 
с разрешающей способностью порядка несколько нанометров. 
Такие измерения в естественных условиях были впервые осуще
ствлены кафедрой физики атмосферы ЛГУ [22, 78]. В качестве 
диспергирующего устройства использованы монохроматоры 
УМ-2 и ДМР-4, приемником радиации служил шаровой фото
метр.

В табл. 4.37 приведены значения альбедо для исследован
ных поверхностей в условиях безоблачного неба. Н а рис. 4.11 
дано графическое изображение спектральных характеристик 
альбедо в интервале длин волн 350— 1000 нм.

Д ля почв и дорожных покрытий (класс I) характерно мо
нотонное увеличение альбедо с ростом длины волны (от 400 
до 1000 нм) в видимой и близкой инфракрасной областях спек
тра (табл. 4.37, № 1—7; рис. 4.11, кривая Р).

Для растительных покровов (класс 2) величина спектраль
ного альбедо несколько увеличивается с ростом X от 350 Jko 
550 нм. Наблюдаемое при дальнейшем увеличении длины волны 
уменьшение значений альбедо обусловлено наличием здесь 
главной полосы поглощения хлорофилла (650—680 нм ). Н ачи
ная от длины волны А.=700 нм происходит резкое увеличение 
альбедо. Л1аксимальное его значение приходится на участок 
спектра 800— 1000 нм. На этом участке альбедо либо почти не 
изменяется, либо немного уменьшается в диапазоне 850 —  
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1000 им. Величина альбедо для каждого вида растительного по
крова различна. Д ля растительности ярко-зеленого цвета ха- 
рактерны высокие значения альбедо в инфракрасной области

Р ис. 4.11. Спектральное альбедо различных естественных 
подстилающих поверхностен [22].

/  — снег с ледяной коркой, Л0 - 33“; снег крупнозернкстыЯ. влаж
ный, Л 0 * 37*; 3 — водная поверхность озера. Л0-56"; почва поело 
талого снега, Л д -2 4 “30'; 5 — силосная кукуруза, ff — высокая
зеленая кукуруза, Л0 -Бв“; 7 — кукуруза желтая. * 0 -46* ; в — суданка, 

f tQ -S r :  5 * - чернозем, * 0 -4 0 ’; Л? — стерня злаков, / i0 - 35\

спектра (40—50%) и ярко выражена полоса поглощения хло
рофилла (рис. 4Л1, кривая 8 и табл. 4.37, № 8— И ).

Д ля травяных покровов более лоздией стадии развития 
(цвет поверхности темно-зеленый) полоса поглощения хлоро
филла такж е ярко выражена, но на инфракрасном участке спек
тра альбедо ниже, чем в первом случае, и составляет 30—32%
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Спектральное альбедо сстественньи

Ппяерхиьсть
Л©

грал.
400 •150 500

Песок белыА (рс<пк|Г<) . .
Чсриизсм ..................................
Асфальтирооаниая дорога  
Бетонная дорога . . . .  
Бсто1г в онде светлых плит 
Грунтовая дорога (сухая) 
Грунтовая дорога (влажная)

Суданка ,
Люцерна (и ю н ь ) .......................
Капуста ..................................  ,
Трана зеленая густая . * ,
Помидоры .............................  ,
Люцерна (и»оль) . . . . .
Клевер . i .........................
Посадка клена . . . . .
П р о с о ..............................................
Трава редкая . . . .  , 
Перец болгарский . . . , 
Внноградннк двухгодичный . 
Виноградник плодоносящий  
Силосная кукуруза . . . .  
Высокая зеленая кукуруза . 
Кукуруза желтая . . . ,
Подсолнечник . . .......................
Стерня злаков (густая посадка) 
Солома i
Скошенная силосная 
Сухая трава . . . 
Виноградник одногодичный 
Всходы озимой пшеницы .
Почва после талого снега

кукуруза

47 __ __
48 2 .1 2 .4
48 ----
47 --- ---
50 --- ---
50 ---- __
50

52 2 ,0 2 .8
56 1 .8 2 .0
50 5 .0 5 .8
56 2 ,0 2 ,8
яз 3 .2
53 М 2 .0
55 1 .8 2 .0
50 1 ,5 2 .0
57 ---
50 — 3 ,0
46 — 4 .7
50 2 ,3 2 ,9
42 2 .4
54 2 .0 2 ,3
56 — 3 .8
46 5 .0 7 ,0
52 1 ,5 2 .0
35 6 ,0 7 ,6
56 6 ,0  • 8 ,0
52 4 .2 5 .6
28 3 ,5 4 ,5
50 3 ,0 3 .3
48 4 .0 4 ,3
24 2 .0 2 .5

Почвы ti дорож

34,0
3 .3

12,4
13,0
8.0
7 .0

Раститель

2.8
3 .5  
6.8
3 .6
4 .6  
2,8 
2 .4  
2,0

5 ^
5 .2
3 .3Ч3 .0
5.0
8.0

8.2
11.0
7 .0
5 .6
4 .1
5 .0
4 .0

212

Снег спежевыпывший сухой , 
Снег свежевыпавший влажный 
Снег мокрый . . . . . .

Снеж ная

30 85 87 90
• • 30 83 85 87
 ̂ * 38 62 66 67



поверхностен при безоблачном небе [22]

Длина полны, нм

Т а б л и ц а  4.3Г

550 €00 т 700 750 800 900 950 1000

иые покрытия

3 7 .0  
5 .2

13 ,2
13,6
22.0 
10,0 
8.8

4 0 .0  
5 .3

16 ,5
1 5 ,3
2 9 .0
12.0 

9 .0

4 4 .0  
5 ,8

1 8 ,2
15.1
3 4 .0
1 3 .0  

9 ,6

4 6 .0  
6,8

1 9 ,2
16 ,6
3 8 .0
1 5 .0
12.0

4 8 .0  
7 ,9

19 .8  
2 0 .4
3 9 .0
20.0
16 .8

4 9 .0  
9 ,3

2 0 ,4
2 2 .3
4 0 .0
22.0
1 9 .4

5 0 .0
10.7  
2 0 ,9
22.8
4 0 .0
2 4 .0  
20,8

5 4 .0
12.0 
22,0 
2 2 .9
4 0 .0
2 6 .0  
21.6

1 2 ,7
22,0
2 3 ,2

2 6 .0
21,6

13.0- 
2 4 ,0
25 .0 -

ные покровы

5 ,0 3 .8 3 ,0
6 ,5 5 ,2 4 ,8
8 ,0 9 ,4 7 .6
5 .2 6 ,2 5 ,8
7 .2 7 .4 6 ,4
4 ,2 3 ,5 6 .0
4 .2 4 .4 3 .8
3 .0 3 ,2 3 ,1
8 ,0 9 ,6 1 0 ,0
7 ,0 5 ,0 4 ,5
6 ,0 7 ,0 7 .2
5 ,0 5 ,2 5 ,0
5 ,2 4 ,3 4 .0
5 ,8 5 ,4 4 ,2
7 .6 7 .6 7 .3

10 ,6 1 1 ,8 1 3 ,0
7 .9 7 ,1 6 ,5

10 ,2 1 2 ,9 1 5 ,5
14 ,4 2 0 ,6 2 6 ,0
8 .0 7 ,6 7 .4
7 ,0 8 ,7 1 1 ,0
5 .2 6 ,2 6 .0
6 ,6 7 .2 7 .2
5 .8 7 ,0 6 ,8

6.0
1 1 .7
1 3 .0  

5 ,6
1 3 .0

9 .2  
8,0 
6.0

12,6
8 .4

1 4 .0
1 4 .0
4 .0
8.0

10.8
16 .4
10.0 
1 8 ,6
3 0 .0  

9 ,0
1 3 ,6

8 .3
1 0 .4
11.0

4 3 .0
3 5 .0
3 7 .0
2 3 .0
2 6 .0
2 4 .0
2 3 .0
20.0
2 7 .0
19 .0
22.0 
22,0 
18 ,0  
2 8 .0
2 4 .0
2 2 .4  
21,8 
2 0 ,3
3 6 .0
14.0
1 6 .5
1 0 .5
14 .0
15 .5

5 0 .0
4 0 .0
4 2 .0
3 9 .6
3 0 .0
2 8 .0
3 0 .0
2 3 .6
3 0 .0
2 7 .0
2 6 .0
2 5 .0
2 6 .0  
3 2 ,0
2 9 .0
2 4 .0
2 5 .0
2 8 .0
3 8 .0
1 5 .2
1 9 .3
12.0 
17 ,2
1 6 .7

5 1 .0
4 2 .0
4 4 .0
4 0 .0
3 2 .0
3 0 .0
3 2 .0
2 4 .0
3 2 .0
2 8 .0  
2 8 ,0
2 7 .0
2 8 .0
3 3 .0
2 8 .0
2 5 .0
2 7 .0  
3 0 ,5
4 0 .0
1 5 .8
21.0 
13 ,0  
19 ,4
17 .8

5 1 .0
4 2 .0
4 4 .0  
3 9 ,2
3 2 .0
3 0 .0
3 3 .0
2 4 .0
3 5 .0
2 9 .0
3 1 .0  
2 8 ,0
2 9 .0
3 4 .0
2 9 .0
2 7 .0
2 8 .0
3 2 .5
4 3 .0  
19 ,9
2 2 .5
1 3 .6
21.0 
20 Д

5 1 .0
4 2 .0
4 1 .0  
3 8 ,5

3 0 .0
3 4 .0
2 4 .0
3 6 .0
2 9 .0

2 9 .0
2 9 .0
3 5 .0
3 0 .0
2 8 .0
2 9 .0
3 3 .2
4 3 .0
2 0 .4
2 3 .5
14 .2  
21,8 
20,8

4 1 ,0 ’

3 7 .7  

3 0 ,0 '

3 0 .0'

2 9 .0
2 9 .0
3 5 .0
3 0 .0
2 9 .0
2 9 .0  
3 3 ,9

2М
2 4 .0
1 4 .5
22.6
20.8

поверхность

90 90 90 90
87 87 86 86
67 69 68 67

90
86
65

89
86
62

87
84
58

86
82
51

81
76
46

78
70
4 2

213



tpuc. 4.П , кривая 5, табл. 4.37, № 12— 14, 21). Поверхности 
с растительностью, посаженнон в виде кустов, имеют аналогич
ные характеристики альбедо (табл. 4.37, К 2 15, 19, 20).

Поверхности с редко посаженной н неразвитой растительно
стью имеют все особенности, характерные для густого зе*аеного 
травостоя, однако выраженные гораздо слабее. Контур полосы 
поглощения хлорофилла размыт (рис. 4.11, кривая 4; табл. 4,37, 
№ 2 9 -3 1 ) .

Изменение спектрального альбедо в йвисим ости  от ф аз ве
гетации можно проследить на примере роста кукурузы (табл. 
4.37, № 21—23; рис. 4.11, кривые 5—7). По мере роста расте- 
1И1И — при переходе от силосной к высокой зеленой кукурузе — 
изменяется профиль полосы поглощения хлорофилла (она ста
новится менее выраженной) и на участке спектра 450—700 нм 
альбедо увеличивается на 2—37о, в диапазоне длин волн 750— 
1000 нм значения альбедо уменьшаются на 2— 5% . В период 
созревания кукурузы (когда она желтеет) альбедо увеличива
ется в области 400—700 нм и исчезает полоса поглощения хло
рофилла. Для стерни злаков происходит дальнейшее увеличе
ние альбедо в области 600— 1000 нм.

В лабораторных условиях в области спектра 0,4—2,0 мкм 
исследовались спектральные свойства растений (листья различ
ных растений, лишайники, растения пустыни, хвойные расте
ния) [73]. Данные этих измерений качественно подтверждают 
результаты, полученные для альбедо в естественных усло
виях [22].

Спектральное альбедо снежного покрова, в отличие от аль
бедо других поверхностей, является очень непостоянной вели
чиной вследствие изменчивости свойств снежного покрова. Все 
исследованные снежные поверхности имеют вполне определен
ную спектральную характеристику, а именно; некоторое умень
шение альбедо в сторону коротких длии волн и более сильное 
уменьшение его в сторону длинных волн по отношению к глад- 
кому максимуму в области 500—700 нм, где селективность от
ражения почти отсутствует (табл. 4.37, Кя 32—34; рис. 4.1 U кри
вые /, 2 ). При измеиеини длины волны от 1,0 до 1,65 мкм про
исходит дальнейшее уменьшение альбедо. Такой ход альбедо 
для снежной и ледяной повер.хности был получен при экспери
ментальных исследованиях, где измерения проводились в есте
ственных условиях с помощью интерференционных фильтров. 
Данные измерений (снятые с графика) представлены в табл. 4.38.

Спектральное альбедо водной поверхности, измеренное над 
озером глубиной 60—70 см (дно покрыто водорослями), пока
зано на рис. 4.11, кривая 3. Д ля данной водной поверхности 
характерны малые значения альбедо во всей исследованной 
области длин волн 428—850 нм. Изменение альбедо по спектру 
ие превышает 4%.
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Спектральное альбедо (% ) снега н фирна [69]

Длина волны, нм . . . .  450 500 550 600 650 700
....................... .....  • 7 7 ,5  7 9 ,5  8 0 ,0  8 0 ,0  80 0 80 0

 ̂ 6 5 ,0  6 6 ,0  6 7 ,5  6 8 ,0  7 0 ,0  7 0 ’,0

Длина волны, н м , , , . 750 800 850 900 950 1000
................................... 8 0 .0  7 8 .5  7 5 ,0  7 2 ,5  7 1 .5  7 0 ,0

Ф>Ф» • . . . . . .  7 0 ,0  7 0 ,0  6 6 ,5  6 4 ,0  6 0 ,0  5 0 ;0 .

Длина волны, нм . . .  . 1050 1100 1150 1200 1250 1300 
Снег . . . . . . . . .  7 0 ,0  6 8 ,5  6 5 ,0  6 0 ,0  5 7 ,5  5 2 ,5

............................  • • 5 0 ,0  4 5 ,0  4 1 ,5  3 4 ,0  2 6 ,5  23 ;5

Длина волны, нм . . .  . 1^50 1400 1450 1500 1550 1600 1650-
Снег .................................  . 5 2 ,5  5 0 ,0  3 4 ,5  2 0 ,0  2 0 ,0  18 ,0  2 0 .0

........................,  . , 2 0 ,0  1 6 ,0  7 ,5  4 ,5  2 ,5  2 ,5  2 .S

В области длин волн 400—1000 нм для всех псследованных 
поверхностей альбедо имеет минимальное значение в лолуден- 
ное время (аналогично интегральному альбедо). В качестве ха
рактеристики зависимости альбедо от высоты Солнца вводится 
коэффициент /С» полученный здесь по данным работы [22]. Он 
равен отношению альбедо при данной высоте Солнца к значе
нию альбедо для высоты /20=50®, принятому за единицу. 
В табл. 4.39 приведены значения К, осредненные для длин волн 
400—1000 нм. Величина К  определяется в первую очередь 
структурой поверхности. Так, например, для чернозема при 
Л^=18® /С=1,13, а для скошенной силосной кукурузы (столбча
тая поверхность) при этой же высоте Солнца /С=2,00, Наиболь
шие изменения альбедо по отношению к полуденным значениям 
соответствуют

Т а б л и ц а  4.39

Зависимость переводного множителя К от высоты Солнца 
при безоблачном небе [22]

Т а б л и ц а  4.3S

Поверхность

4epH03e.\f , . . . . 
Трава редкая . . . 
Трава зеленая густая 
Снлосная кукуруза . 
Желтая кукуруза . . 
Скошенная силосная ку 

куруза ...................

Высота Солнца, грах.

50 45 40 35 30 25 20 IS

1 ,0 0 1 .0 0 1 ,0 2 1 ,0 4 1 ,0 6 1 ,0 8 1 ,1 0 1 .1 3
1 ,0 0 1 ,0 0 1 ,0 3 1 ,0 8 1 ,1 6 1 ,2 2 1 ,2 4 1 .27
1 ,0 0 1 ,0 3 1 ,0 7 1 .1 4 1 .1 9 1 ,2 5 1 ,2 9 1 ,3 2
1 ,0 0 1 ,0 4 1 ,07 1 ,12 1,21 1 ,3 2 1 ,4 2 1 ,4 5
1 ,0 0 1 ,0 5 1 ,0 9 1 ,2 0 1 .3 7 1 ,5 4 1 ,6 9 1 .7 6

1 ,0 0 1 ,0 0 1 ,0 7 1 .1 5 1,.33 1 ,5 9 1 ,8 9 2 ,0 0
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§ 9. Л А БО РА Т О РН Ы Е И ЗМ Е РЕ Н И Я  С П Е К Т Р А Л Ь Н Ы Х  
ХАРАКТЕРИСТИК О ТРА Ж ЕН И Я  Р А ЗЛ И Ч Н Ы Х  П О В Е РХ Н О С Т Е Й

Спектральные характеристики поверхностей в более далекой 
области спектра 0,7—2,3 мкм, полученные на основании лабора
торных измерений, приведены в табл. 4.40. В таблице указаны 
значения коэффициентов яркости, из.меренных на спектрогонио- 
фотометре при различных углах падения радиации / и отраж е
ния О'. На рис. 4.12 представлены спектральные коэффициенты

Спектральный коэффициент яркости [26]
T ;i б л и ц а  4.40

II э
9  иш >*
2 Z

/ =  3’. в‘ =э»

.1ИГГ сирсли
2
оС.
'=€

кпрнчксвыГ!
торф

С»
н

- 5
 ̂ >, 2* и

V
ST

4&
X
с:

кесX
5 ^
U =

d?а 5

0 .31 0 ,6 2 0 ,41
0 ,4 7 0.(»5 --- --- 0 .6 5 0 .3 8
0 ,5 2 0 ,1 0 0 ,1 2 0 ,0 6 0 .5 6 0 .41
0.51 0 ,1 2 0 ,2 2 0 ,1 3 0 ,6 0 0 ,3 6
0 ,5 3 0 ,2 2 0.21 0 .2 0 0 ,5 8 0 ,3 9
0 ,5 3 0 ,2 7 0 .2 5 0 .2 6 0 ,5 9 0 ,4 0
0 ,5 6 0 ,3 0 0.2Q 0 .2 7 0 .6 2 0 ,4 0
0 ,5 5 0 .3 2 0.31 0 ,3 0 0 ,6 3 0 ,3 7
0 ,5 5 0 ,3 6 0 .3 3 0 .3 3 0 ,6 6 0 ,3 9
0 ,5 4 0 .3 7 0 .3 5 0 ,3 4 0 ,6 7 0 ,3 8
0 ,5 3 0 ,4 0 0 .3 ? 0 .3 6 0 ,6 6 0 ,3 8
0 ,5 3 0,41 0 ,4 0 0 .3 6 0 .6 1 0 ,3 7
0 .5 2 0 ,4 2 0 .41 0 ,3 7 0 ,6 0 0 ,3 6
0 .5 1 0 ,4 0 0 .4 0 0 ,3 й 0 ,С 9 0 ,3 5
0 ,4 9 0 ,3 4 0 .41 0 ,3 7 0 ,7 0 0 .3 6
0 ,4 5 0 .2 7 0,-3« 0 ,3 5 0 .6 9 0 ,3 5
0 ,4 4 0 ,2 7 0 .3 9 0 ,3 6 0 .7 0 0 .3 4
0 ,4 5 0 .3 0 0.41 0 .3 8 0 ,6 9 0 ,3 3
0 ,4 6 0 .3 4 0 .4 2 0 .3 9 0 ,6 9 0 .3 3
0 ,4 6 0 ,3 7 0 ,4 2 0 .3 9 0 ,7 1 0 ,3 3
0 ,4 5 0 ,3 7 0.41 0 .3 8 0 ,6 9 0 ,3 3
0 ,4 4 0 ,3 6 0 ,3 9 0 .3 7 0 .6 4 0 .3 2
0 ,4 3 0 ,3 4 0 ,3 9 0 ,3 7 0 ,7 0 0 ,3 2
0 ,4 4 0 .3 4 0 .4 0 0 .3 7 0 ,6 6 о .а з
0 ,4 3 0 ,2 7 0 ,3 6 0 ,3 6 0 ,6 3 0 .31
0 .3 4 0 ,1 2 0 .2 9 0 ,2 9 0 ,6 2 0 ,2 7
0 ,3 3 0 .1 3 0,31 0 ,3 1 0 .6 3 0 ,2 8
0 ,3 3 0 ,1 5 0,31 0 ,3 2 0 .6 5 0 ,2 9
0 ,3 0 0 .1 8 0 .2 9 0 ,3 0 0 ,6 1 0 .2 9
0 .2 9 0 ,2 0 0 .2 8 0 ,3 0 0 .5 0 0 ,2 9
0 ,2 8 0 .21 0 ,2 7 0 ,3 0 0 ,5 8 0 ,2 6
0 .2 6 0,21 0 ,2 3 0 ,2 6 0 .6 6 0 .2 2
0 ,2 3 0 ,1 7 0 ,2 3 0 ,2 4 0 .6 4 0 ,2 1

0 ,7 0  
0 ,7 5  
и. 80 
О. R5 
0 .9 0
0.Яо 
1.00
1.05  
1.10
1.15  
1.20
1.*25
1 .30  
1.35  
1,-Ю 
1 .45  
1.50  
1 ,55  
1,60  
1 .65  
1 .70  
1,75  
1.80
1.R5 
1,90  
1.95  
■2.00
2 .0 5  
2,10
2.15
2,*J0 
2 ,2 5
2.30
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0 ,9 9
1.01
1.03
1.01
0.9К
0 .9 5
0 ,9 2
0,91
0,91
0.91
0 ,9 2
0 ,9 3
0 ,9 3
0 .94
0 ,9 4
0 ,9 5
0 ,9 5
0 ,9 5
0 ,9 5
0 .9 5
0 ,9 5
0 .9 5
0 .9 5
0 .9 5
0 .9 5
0 .9 5
0 .9 4
0 .9 4
0 .94
0 ,9 4
0 ,9 4

0 ,2 5
0.3G
0 .4 0
0 .4 3
0 .44
0 ,4 6
0 ,4 6
0 ,4 7
0 ,4 6
0 .4 3
0,41
0 ,4 0
0 ,3 9
0 ,3 5
0 .2 5
0,12
0,11
0 .1 5
0 ,1 9
0 ,2 3
0 ,2 4
0 .2 4
0,22
0 ,1 9
0,10
0 .0 3
0.02
0 .0 3
0 ,0 4
0 ,0 6
0 ,0 7
0 ,0 9
0 ,0 8

0,2Н
0 ,4 9
0.51
0 ,4 3
0 ,4 9
0 .4 5
0 .4 3
0 .4 3
0 .4 5
0 ,4 4
0 ,4 2
0 ,4 0
0 ,3 7
0 ,3 4
0 ,1 9
0 ,1 3
0 ,1 5
0,21
0 ,2 5
0 ,2 7
0 ,2 6
0 ,2 4
0,22
0,21
0,10
0 ,0 4
0 ,0 5
0 ,0 7
0 ,0 8
0 ,0 8
0 ,0 6
0 ,0 7
0 ,0 6

0,12
0 ,3 6
0 ,4 2
0 ,4 8
0 ,5 4
0 ,5 6
0 .5 4
0 ,5 2
0 ,5 4
0 ,5 4
0 .5 3
0 .5 2
0 ,5 0
0 ,4 9
0 .4 9
0 ,4 4
0 .4 3
0 ,4 3
0 ,4 3
0 ,4 4
0 .41
0 ,3 9
0 ,3 S
0 ,3 9
0 ,3 8
0 ,3 0
0,31
0 ,3 1
0 .3 3
0 ,2 6
0 .2 3
0,21
0,20



яркости для ряда поверхностен, согласно работам [26 68 721 
Для растительных поверхностей в области спектра 0,7— 1,з’мкм 
коэффициент яркости мало изменяется и имеет наибольшее зна
чение по сравнению с видимым участком и участком спектра

0.5 1,0 1,5 2.0 2,5Хмнм-
Pfic. 4.12. Коэффициент яркости различных поверхностей [26, 68, 72].

/ — песок мслкиЛ (26), i  —лнсгья растеннП (68). 3 — лист березы (свсжесораахныЛ) 1261,
4 — черный торф (олажныЛ) (261. 5 — снег (cxapu ft) (68], ff — сяег (свежсвыпавшнП) 126],

7 — спер (кривая, рассчитанная для  частиц размером 2.54 мм) [72].

500 1000 1500 2000 2500 К нм.

Рис. 4.13. Завнснмость коэффициента яркости илистого су
глинка от длины волны при различном влагосодержанип [65].

1,4_2,2 мкм. В областях 1.5 и 2,0 мкм находятся полосы погло^ 
Щения воды, которые исчезают по мере высыхания растений.

Д ля снел<ной поверхности характерно монотонное уменьше
ние коэффициентов яркости на участке от 0,4 до 2,3 мкм, а также
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присутствие полос поглощения в областях 1Д  1 Д  1,5, 2,0 ыкм. 
Теоретические расчеты спектральных коэффициентов яркости 
снега [72], полученные для кристаллов различных размеров 
(рис. 4.12, кривая 7), подтверждают результаты лабораторных 
исследований [26, 68].

Спектральные характеристики строительных материалов и 
сухого песка в инфракрасной области имеют одинаковый ход, 
но существенно различаются по величине. Зависимость коэффи
циента яркости образцов почв от влагосодержания дается на
п р и м е р е

Гх%
^0

30

20
I  2 -

10
D L i .  1 J

10 50 100 я  мкм
Рис. 4.14. Спектральные коэффиииемты отраж ения различных образцов  

в области 0,7— 100 мкм [28].
/  — песок, 2 — грунт, J — асфальт.

Х«1,9 МКМ коэффициент яркости уменьшается от 58,9 до 13,6% 
при изменешш влагосодержания почвы от 0,8 до 20,2% соответ
ственно. Спектральные коэффициенты отражения различных об-

Т а б л и и а  4.41

Спектральный козффнцнент отражения (% ) различных образцов в области  
спектра 0,7— 100 мкм [28]

X мкм
Зелены П 
лист коы-

КАТПОГО
лииоив

Ю рл1 ч Бетон
Sc.iciiuft 
лист KOU- 
натного 
лмиоив

Ккрпнч Бетон

0 .7
1,0
1 .5  
2.0
2 .5
3 .0
4 .0
5 .0  
«.О
7 .0
8.0 
9 .0

4 1 .2
4 1 .8
3 7 .6
2 2 .9
12.9  
4 .7  

12,0
10.6 
10,6

6 .5
4 .1
4 .1

5 0 .0
5 0 .0
5 4 .7  
5 2 ,3  
4К,2
21.8 
+ 4 .7  
18 ,8  
10,6
8.2
8.2

11,8

21,2
21,2
2 4 ,7
2 9 .4
2 6 .5  
4.1

1 2 .9
1 2 .9
5 .9
2 .9
5 .9  
4.7

10
15
20
30
40
50
60
70
80
90

100

4 .7
5 .9
5 .3
4 .7
5 .9
5 .9
5 .3

218

И.8
2 8 ,2

6 ,5
10,6

9 ,4
8.2

3 7 ,4
3 8 ,8
4 0 ,6

5 ,9Ч4 ,7Ч7,3

15,3
15,9
18,8



разцов в более далекой области спектра 0.7— 100 мкм представ
лены на рис. 4.14, а также в табл. 4.41 (данные сняты с гра
фика). Измерения осуществлялись по методу зеркальной полу
сферы. Все указанные спектральные характеристики образцов 
имеют наименьшие значения коэффициентов отражения в поло
сах поглощения воды около 3 мкм и в широкой полосе с цент
ром 6,25 мкм..

Аналогичный характер отражения для образцов горных по
род для области 0,5—-22 мкм получен в работе [76]. Одинаковый 
спектральный характер отражения для,песка, грунта, асфальта, 
п бетона объясняется общностью их химических структур.

§ 10. А Л Ь Б Е Д О  ВОДНЫ Х БАССЕЙНОВ

ЮЛ. Альбедо водных бассейнов для прямой 
солнечной радиации

Альбедо водной поверхности, рассчитанное для прямой сол-. 
нечной радиации (по формуле Френеля), в пределах длин волн: 
0,214— 1,256 мкм монотонно уменьшается с ростом длины волны, 
особенно при больших углах падения радиации (табл. 4.42). 
Зависимость альбедо водной поверхности от длины волны опре
деляется показателем преломления воды в рассматриваемой 
области спектра.

Т а б л и ц а  4.42*

Альбедо водной поверхности для прямом радиации при 0,214— 1,256 мкм [50]

Угол
падспнп,

град.

О
10
20
30
40
50
60
70
75
80
85
90

Длина полны, мкм

0,214 0,303 I 0,405 0,485 0.5S9 1 0,671 0,768 1 1,028 1 1.25G

Показатель преломления

1,403 д а  1^43 1,337 1,333 1,331 1,329 1,321 1,321

2 ,8 0
2 .9 0
2 .9 0  
2 ,9 7  
3 ,3 2  
4 ,3 6  
7 ,2 5

15.1
2 3 .2  
3 6 ,8  
6 0 .0

100

2 .3 0
2 .3 0  
2 ,3 2  
2 ,4 2  
2 ,7 2  
3 ,7 4  
6 ,4 0

1 4 .0
22.0 
3 5 ,6  
5 8 ,1

100

2,10
2 ,1 6
2 ,1 9
2 ,2 5
2 ,5 0
3 ,5 2
6 ,1 5

1 3 .5
2 1 .5
3 5 ,1
5 8 .5

100

2 ,0 8
2 .0 9
2.10 
2 ,1 6  
2 ,4 9  
3 ,4 5  
6,00

1 3 .5
2 1 .5  
3 4 ,8
5 8 .5  

100

2 .0 4
2 .0 5
2 .0 5  
2 ,1 6  
2 ,4 6  
3 ,3 5  
5 ,9 5

1 3 .3  
21,2 
3 4 ,8
5 8 .4  

100

2,01
2 .0 5
2 .0 5  
2,10 
2 ,4 2  
3 ,3 0  
5 ,9 2

1 3 .3  
21,2 
3 4 ,7
5 8 .4  

100

2,00
2,00
2 ,0 3
2,10
2 ,4 0
3 ,3 0
5 ,8 5

1 3 .3  
21.1 
3 4 ,8
5 8 .4  

100

1 ,9 5
2,00
2,02
2 ,0 6
2 ,3 2
3 ,2 2
5 ,8 0

13.1  
2 0 ,9  
3 4 ,4
5 8 .2  

100

1.91
1.91  
1 ,9 4  
2 ,0 4  
2 ,3 0  
3 ,1 9  
5 ,7 5

1 3 ,0
2 0 ,9
3 4 ,4
5 8 ,2

100

2,10
2 ,1 4
2 ,1 8
2 ,2 6
2 ,5 2
3 ,4 6
6,12

1 3 .7
2 1 .7
3 5 .6
5 9 .6  

100
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Альбедо гладкой водноП поверхности для области спектра 
1,5—314.0 мкм в зависимости от угла падения радиации пред- 
-стаолсио в табл. 4.43. Вычисления проводились по формулам 
Френеля с учетом поглощения радиации водой. Д ля участка 
.спектра 1,5— 12 мкм альбедо воды имеет более низкие значения

Т а б л и ц а  4.43

Альбедо гладкоГ! водной поверхности для  длин волн 1,5— 314 мкм 
в эапнснмости от угла падения радиаини {36]

X мкм
10 20 30 •to 30 60 70 80

1 .5  
2,0
3 .0  
3 ,2  
'3 .4
4 .5  
5 ,4 7
6.0
7 .0  
ft. О
9 .0

10.0 
U.0 
12,0
13 .0
15.0
18 .0
5 2 .0
6 3 .0  
ЯЗ.О

100.0
117 .0
152 .0ли,О

1.95  
1 .74  
3 ,1 0  
4 ,1 2  
3 .2 5  
2 .1 4
I.6Н 
2.00 
2,00 
1,0« 
1/М 
0 ,9 5  
0 ,8 0  
2,00 
З.ОЯ 
5 .3 0  
6 ,7 0
7 .9 5  

10,8
II.8
1 2 .3  
12,8
1 3 .4  
15,1

1 ,9 5
1 ,7 6
3,41
4 .1 3
3.2R
2.16
I.С 9  
2.0> 
2,02 
1,68 
1,46  
0.9Н  
0.81  
2 .1 5  
3 ,11  
5 ,4 0  
6 .8 0  
8,00

10,8
II.8
12 .3  
12,8
13.4  
15,2

2 ,0 4
1 ,8 3
3 .5 3  
4 ,2 6  
3 ,3 9
2 .2 4  
1 .77  
2 J I  
2,12 
1 ,76
1 .5 3  
1,01 
0 ,8 5  
2 .1 6
3 .2 5  
5 ,5 0  
6 ,9 0  
8,20 

11.0 
12.0
1 2 .5  
13 ,0
13 .5  
15 ,3

2 ,аз 
2.11 
3 .9 4  
4.71
3 .7 8  
2 .5 7
2 .0 4  
2 ,3 7  
2 ,4 5
2 .0 4
1 .7 9  
1.21 
1,20 
2 ,5 1  
3 ,91  
6 ,1 3  
7 .4 0  
8 , «О

П .5
12 .5
13 .0
13 .5
14.1  
1 5 .7

3 ,21
2 ,9 6
5 ,2 0
5 ,9 5
4 ,8 8
3 ,4 9
2 ,8 5
3 .3 2
3 .3 3  
2 ,8 7  
2 ,5 5  
1 ,8 2  
1 ,5 3  
3 ,6 5  
5 ,1 0  
7 ,8 0  
9 ,0 5  

10,4
1 3 .0  
1 3 .9
1 4 .3  
1 4 .8
1 5 .3
1 7 .0

5 ,7 5
5 ,4 5
8 ,3 5
9 .2 0
7 .9 0
6 .2 5  
5 ,3 0  
6,00
5 .9 0
5 .2 5  
4 ,8 4  
3 ,7 0
3 .2 1  
6 ,8 0  
8 .5 5

1 1 .9
1 2 .9
1 4 .3  
16 .5
1 7 .2
1 7 .4  
17 .8
1 8 .3  
20,1

1 3 .0
1 2 .4  
1 6 .6
1 7 .5
1 5 .9
1 4 .2
1 2 .3
1 4 .4
1 3 .3
1 2 .3
11.6 

9 ,7 5  
9 ,0 0

1 5 .6
1 7 .6
2 1 .5
2 1 .9
2 3 .3
2 4 .4
2 5 .0  
2 4 ,8
2 5 .0
2 5 .5
27 .1

3 4 .4
3 3 .6
3 8 .6
3 9 .4
3 7 .6
3 5 .2  
3-3,5
3 5 .1
3 4 .8
3 3 .6
3 2 .6
2 9 .8
2 8 .9
3 8 .3
4 0 .5
4 4 .1
4 4 .2
4 4 .4
4 4 .8
4 4 .4
4 3 .7
4 3 .6
4 3 .9
4 5 .2

58 ,1
5 7 ,6
6 1 .4  
6 1 ,8
6 0 .5
5 8 .6
5 7 .3  
5 8 ,6
5 8 .4
5 7 .5
5 6 .6  
5 4 ,2
5 3 .5
6 1 .5
6 3 .0
6 5 .6
6 5 .0  
6 5 ,5
6 5 .0
6 4 .4
6 3 .7
6 3 .5
6 3 .6  
6 4 ,5

ло сравнению с областью 12—314 мкм, что объясняется р аз
личными спектральными свойствами воды в указанных об.та- 
стях спектра. Лабораторные измерения зеркального коэффици' 
сита отражения воды в области спектра 1—40 мкм при 
различных углах падения указывают на аналогичную спек
тральную зависимость [81]. Коэффициент отражения быстро р а
стет с увеличением угла падения t, особенно начиная с t =  70°. 
Так, например, для ^ - 9  мкм г[  =3«/о при /= 5 0 °  и г[ = Ь 8%  
при 1= 80”. При увеличении угла падения от 50 до 80° глубина 
полос поглощения уменьшается и спектральный ход сглаж и
вается.
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Спектральныи ход альбедо водной поверхности в видимой 
области спектра, рассчитанный для суммарной радиация, при 
больших высотах Солнца аналогичен спектральному ходу аль
бедо прямой солнечной радиации [20],,

10.2. Зависимость альбедо водных бассейнов от облачности

Влияние облачности на величину альбедо поверхности воды 
было рассчитано для области спектра 1,5—83 мкм (табл. 4.44). 
При вычислении использовались рассчитанные коэффициенты 
отражения воды и измеренное угловое распределение интенсив
ности противоизлучения атмосферы по небосводу при ясном 
небе и сплошной облачности для различного содержания водя
ного пара в атмосфере. Из таблицы видно, что при штиле об
лачность оказывает незначительное влияние на величину аль
бедо поверхности воды.

Т а б л и ц а  4.44

Альбедо (% ) водной поверхности при ясном небе и сплошной облачности 
для длин волн 1,5—83,0 мкм [36]

Состояние неба
Длина волны, мкм

1.6 . 2.0 3.0 3.2 4,5 5.5 6,0 8.0

Ясно
« > „ = 0 ,4 1  г / см2

Облачно
Wf f =0 , S i  г/см 2

6.4

6.1

6,1 : 

5,8

8,7

8,2

9,4

9,0

6.9

6 .6

6.1

5,8

6.7

6.3

6.0

5.7

Состояние неба

Длина волны, мкм

9,0 10,0 11,0 12,0 15,0 18,0 62,0 83,G

Ясно
0,41 г / см2

Облачно
Шу.у==0,34 г/см 2

5,6

5,3

4.6

4 ,4

4.3

4 ,0

7.5

7.0

11,6

11,4

12,7’

12,2

13,9

13,5

17,0

16,6

П р и м е ч а н и е .  — содержание водяного пара а столбе атмосферы 
единичного се'шиня, xwh — содержание водяного пара в слое воздуха от по
верхности земли до облака (о столбе едииичиого сече1гня).

§ 11. СПЕКТРАЛЬНОЕ АЛЬБЕДО, ИЗМЕРЕННОЕ С САМОЛЕТА

Непосредственные измерения спектрального альбедо с са
молетов или аэростатов почти отсутствуют. Можно указать 
лишь работу [66], где измерялось спектральное альбедо низкого 
кустарника и выветренной поверхности песка с высоты до
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300 м. Д ля монохроматизацни радиации использовались пнтер- 
фереиинопные фильтры и шаровой фотометр для приема ра
диации (область спектра 400—650 им),

В табл. 4.45 представлена зависимость альбедо от высоты 
Солнца для этой поверхности (данные сняты с граф ика). Ха
рактерным является уменьшение альбедо при малых высотах 
Солнца, начлиая с Л®-10®, что находится в согласии с дан
ными работы [53].

Т  а б  л  н И а 4.45

Завнснмость альбедо (% ) от высоты Солнца для низкого кустарника  
и выветренной поверхности песка [61]

Высота С о д т и , град.

А ни
60 БО 40 30 20 15 10 5

400 1 1 ,3 11 ,3 1 1 .6 1 1 ,8 1 2 ,6 1 2 ,9 1 3 ,3 11 ,6
500 1 5 ,3 1 5 ,5 1 5 ,9 16,1 1 8 ,8 2 1 ,2 2 5 ,3 2 2 ,5
600 2 4 ,0 2 2 .9 2 3 ,0 2 5 ,1 3 5 ,4 4 2 ,2 4 3 .5 3 8 ,6

§ 12. А Л Ь Б Е Д О  О Б Л А К О В

Альбедо облаков в видимой области спектра 0,4—0,7 мкм 
не зависит от длины волны, что следует из теоретических рас
четов [35, 54]. В табл. 4.46 указаны значения альбедо для водя
ных облаков слоистого типа. Расчеты, выполненные для фикси
рованных длин волн 0,40; 0,55 и 0,70 мкм, могут быть отнесены 
для всей видимой области спектра.

Т а б л и ц а  4.46

Альбедо (% ) облаков различных форм в зависимости о т  зенитного  
расстояния Солнца [54]

Форма oG.toKOB
Зстгш ыП  угол Сплнпа, трая.

20 50 70

St 59 63 69
S c 68 72 76

N s — A s 85 88 90
A s 63 68 73

В инфракрасной области спектра 0,7—3 мкм альбедо обла
ков имеет селективную зависимость от длины волны [54, 74]. 
В табл. 4.47 приведены значения альбедо для области спектра 

—2,19 мкм, рассчитанные к а к  по отдельным с п е к т р а л ь н ы м  
интервалам, так и для основных полос поглощения в о д я н о г о
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Т а б л и ц а  4.47
Альбедо облака при различных оптической толщине т„о и зенитном  

расстоянии Солнца А  ̂ [54]

ЛХ UKM

Низкое
облако

Высокое
облако

Полоса
спектра

Мизкос облако

•*06 = &0 =  ЗО»
-об =  б ^06 =  20

« 0 = 3 0 » 0©=60> « 0 = 3 0 » 0 0 = 6 0 0

0 ,7 0 0 -0 .7 1 9 66 66
0 ,7 1 9 -0 ,7 2 1 59 63 а 33 50 . 67 78
0 ,7 2 1 -0 ,7 4 0 66 66
0 ,7 4 0 -0 ,7 9 0 65 65
0 ,7 9 0 -0 .8 1 4 66 66 п я
0,814—0,816 55 62 33 50 65 77
0 .8 1 6 -0 ,8 4 0 66 . 66 мкм
0 ,8 4 0 -0 ,8 6 0 66 66
0,860—0 .9  !5 65 65 1
0 ,9 1 5 -0 ,9 3 5 45 57 рсгс 33 54 64 75
0,935—0,990 65 66
0 ,9 9 0 -1 ,0 3 0 66 66
1,030—1,112 66 66
1,112— 1,148 46 57 ф 32 50 64 75
1,148— 1,230 62 63
1,230—1,240 64 64
1 .2 4 0 -1 ,3 2 1 62 63
1,321— 1,449 25 40 ф 24 42 48 55
1 ,4 4 9 -1 ,5 3 0 37 37 ,
1 ,5 3 0 ^1 ,7 5 5 46 48 '
1 ,7 5 5 -1 .9 6 5 18 24 Q. 24 37 41 45
1 ,9 6 5 -2 ,1 9 0 34 34 J

пара. Расчет производился для водяных облаков толщиной 0,25 
и I км с верхней границей на уровне 2 км («низкое» облако) 
при средней температуре облака О® С и средней водности 
0,2 г/м® и для «высокого» облака, расположенного в слое 

км, при температуре — 15° С и водности 0,2 г/м^. Спек
тральное альбедо облаков остается постоянным примерно до 
?.=0,8 мкм, затем альбедо в инфракрасной части спектра до 
2,5 мкм уменьшается, что обусловлено в основном полосами 
поглощения водяного пара. Вследствие этого интегральное аль
бедо облака оказывается меньше, чем альбедо в^видимои части 
спектра. Так, например, для Тос=30 при д© = 3 0 “ альбедо в ви
димой области спектра Л в=7б%» интегральное альбедо Л =  67/о*, 
при 0q = 60® Л в=81%  и Л =  74% [54]. По расчетам [86], среднее 
значение альбедо облаков в инфракрасной области спектра 
45%, а в видимой и ультрафиолетовой областях около 8 5 /о.

Непосредственные измерения яркости облаков, выполненные 
при самолетных исследованиях в области 0,6 2,5 мкм [56], а также
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лабораторные измерения коэффициентов яркости для модели 
ледяного облака и инея (рис. 4.15) качественно подтверждают 
теоретические расчеты (54, 74]. Альбедо облака в области спек
тра 3—4 мкм зависит от температуры и водности облачнога

г  '•/ ^ к 'о
80 

60 

^0 

20

: ; \ п

г  \\
• » чI» »v11W

___________________ • ~ f г I
0 1  2 3 ^ 5 6 7 8 9  10 Хмкм

Рис. 4.15. Спектральный коэффициент яркости для  м одели л ед я 1ю го облака
и ннея {89].

/ - > ледяное облоко. 5 — пней.

слоя (табл. 4.48), Из данны.ч таблицы следует, что с увеличе
нием температуры альбедо облака несколько уменьшается. 

Экспериментальные данные по исследованию спектрального
альбедо облаков почти от-

Т а б л и ц а  4.48

Альбедо (% ) облака в области 3—4 мкм 
при различных температурах н оодностк  

0.2 г/м» [54]

i  нкч
Гоб “С

-1 5 - 5 +15

3 .0 9 6 5
3 .4 12 12 П
4 .0 24 22 21

сутствуют. Косвенное опре
деление альбедо слоистых 
облаков для участка спек
тра 8— 12 мкм дает среднее 
значение альбедо водяного 
облака 3—4% , смешанного 
облака 8—9% . Альбедо вы
числялось по данным изме
рении радиашюннои темпе
ратуры верхней кромки об
лачности п температуры 
воздуха.



Г Л А В А  5

ПРЯМАЯ СОЛНЕЧН АЯ РА ДИАЦ ИЯ

§ 1. СПЕКТРАЛЬНЫЙ СОСТАВ СОЛНЕЧНОЙ РАДИАЦИИ

1.1. Спектральное распределение энергии солнечного 
излучения на уровне моря

Под прямой солнечной радиацией понимается континуум 
электролгагнитного излучения, лрпходящего непосредственно от 
Солнца и имеющего в своем составе эиергню с длинами волн 
от ста ангстремов до нескольких десятков микрон.

В актинометрии и атмосферной оптике практическое значе
ние имеет излучение с длинами волн от 200 нм до 25 мкм. 
Обычно этот диапазон разбивается на пять областей: ультра
фиолетовая (?.<400 нм), видимая (400>Я>750 нм), ближняя 
инфракрасная (750 н м < Я < 3  мкм), инфракрасная (3 м км < Я <  
< 2 5  мкм) и далекая инфракрасная (Я>25 мкм),

Разделение спектра солнечной энергии на ряд областей 
у разных авторов производится по-разному. Так, например, 
в американской литературе длинноволновую границу ультра
фиолетовой области часто относят на 380 нм. Еще большие раз
ногласия имеют место при определении границ ближней инфра
красной области:: от 1500 до 3000 нм. Такое положение указы
вает на некоторую условность расположения границ областей 
спектра. Солнечная радиация в энергетическом отношении почти 
полностью (99,65%) заключена в диапазоне 220—7000 нм. В по
следнее время в этом диапазоне длин волн и определяется сол
нечная постоянная.

Д ля отдельных участков солнечного спектра применяются 
обозначения:

Облпсть 
спсктря, им Обозничсипя

Область 
cncjnpfli пм

Обозначе
ния

Облдсть 
спектра, »км

Обозначе
ния

200— 4 0 0
2 0 0 - 2 8 0
2 8 0 - 3 2 0
3 2 0 — 4 0 0

UV  (У Ф )
— С ( У Ф  — С)  

( У Ф  — В)  
— А ( У Ф  — А )

4 0 0 — 750
4 0 0 - 5 2 0
5 2 0 - 6 2 0
6 2 0 — 750

5
S - A
S — B
S — C

0 , 7 5 - 2 5
0 , 7 5 - 1 , 4

1 . 4 - 3 . 0
3 , 0 - 2 5

IR 
IR —  A 
I R — B 
I R — C

15 З ак а з  92 225



Д ля измерения длил волн электромагнитного излучения до  
последнего времен» использовали различные единицы: 1 мкм 
(микрометр) — ! мк (микрон) =  10“  ̂ м м = 10~ ‘* см =  10^А; 1 ммк 
(миллимикрон) =10-® м м = 1 0 -’ с м = 1 0 А  (ангстрем); для обоз
начения этих единиц часто употребляли греческие буквы: ц — 
микрон, т \1 — миллимикрон (1р-=1 м к= 1000  m |i= 1 0 0 0  ммк=^ 
=  \0000А ).

С 1963 п вводится в практику М еж дународная система еди
ниц (СИ), в этой системе для измерения длины волны в опти
ческом диапазоне предлагается применять нанометр (1 нм =  
=  10"® м =  Ю"® мм) и микрометр (1 м км ~10^ нм ).

В некоторых случаях вместо шкалы длин волн используют 
шкалу частот (шкалу волновых чисел). Величина, обратная 
длине волны X, называется волновым числом v. Единица 
в шкале волновых чисел одна — обратный сантиметр (см~‘). 
Использование шкалы волновых чисел позволяет получить бо
лее подробную картину спектрального распределения энергии 
в коротковолновом участке рассматриваемой области спектра.

Д ля количественноП характеристики поля излучения в си
стеме СИ предлагается использовать энергетическую яркость, 
которая ранее называлась интенсивностью излучения (кал/см^Х 
Х м и и 'стер ), и поверхностную плотность потока излучения, ко
торой соответствовал в актинометрии поток излучения или ин
тенсивность радиации.

В системе СИ поток излучения измеряется в вт • М"^ но эту 
единицу удобно использовать при измерениях спектральных по
токов в узком участке спектра.

Всемирная метеорологическая организация р ек о м ен д о в а л а  
использовать в актинометрии более крупную ед и н и ц у :  
1 мвт/см2=10 вт/м2. По-видимому, еще некоторое время будет 
использоваться и прежняя единица потока— 1 к ал /см *  • мин.=  
=69,76 МВТ • см~*= 10® мкал/см^ • мин.

В иностранной литературе нередко величину, равную 
I кал/см^ называют ланглеем и обозначают 1у.

Если наблюдать за пределами атмосферы солнечный спектр 
с большим разрешением, то окажется, что солнечное и зл у ч е н и е  
состоит из множества эмиссионных линий и фраунгоферовых 
линий поглощения, наложенных на континуум излучения. Пред- 
полагается, что, хотя в отдельных спектральных участках сол
нечное излучение изменяется значительно, общий и н тегр альн ы й  
поток изменяется мало (± 3 7 о ).

При прохождении радиации через атмосферу сп ек т р а л ь н о е  
распределение изменяется коренным образом во всех областях 
спектра, кроме отдельных узких участков.

На рис. 5.1 [32] представлены распределения энергии солнеч
ного излучения в шкале волновых чисел за пределами атмо
сферы (/)  и на уровне моря (2), сопровождаемые распределен 
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ниями энергии в спектре рассеянной раднации ясного (4) и об
лачного (5) неба.

Спектральное распределение в шкале частот отличается от 
привычной формы кривой распределения интенсивности радиа
ции в шкале^длин волн. Максимумы спектральной интенсивно
сти солнечной радиации в этих случаях располагаются на раз
ных длинах волн. Ширина максимума в спектральных рас
пределениях такж е различна. Но внутри определенного ин
тервала длин волн и соответствующего ему интервала волновых

Рис, 5,1. Распределение энергии в спектре солнечного излучения в шкале 
волновых чисел за  пределами атмосферы ( / ) ,  на уровне моря (2 ), в спектре 

рассеянной радиации облачного (5) и ясного {4) неба [21].

чисел заключена одна и та же величина энергии. Это обстоя
тельство позволяет использовать в практике как тот, так и дру
гой вид спектрального распределения. Следует упомянуть, что 
возможно построение еще одного вида спектрального распре
деления. В этом случае интенсивность радиации определяется.

d \
для одинаковых интервалов безразмерных величин —̂--------

[13].
Как уже упоминалось, прямая солнечная радиация дости

гает уровня моря значительно ослабленной и с сильно транс
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формированным распределением энергии. Изменение состава 
солнечной раднащи! обусловлено в основном тремя ф акторахт:

1) молекулярным рассеянием, 2) аэрозольным рассеянием 
на крупных частицах, 3) избирательным поглощением водяным 
л аром U озоном.

Изменения спектральных потоков прямой солнечной радиа
ции при проникновении в атмосферу показано на рис. 5.2 [38]. 
Эти величины получены посредством расчетов на основании мо
дели ослабления Элтермана [36].

Численные значения спектральных потоков (в милликало
риях) для различных атмосферных масс на высотах 0,5; 3,0; 
6,5; 9,0; 20,0 км даны в табл. 5.1 [1]. Д анны е получены из рас
четов, выполненных для плоскопараллельной модели, близкой 
к средней реальной атмосфере {то(?.о) = 0 ,3 , Яо=550 нм, =  
=2,1 см), =264 см, Uq^=0,25 с м , дальность видимости 
D {Iq= 20  км ).Э та модель получила название — средняя стандарт
ная радиационная модель атмосферы. Результаты  расчетов для 
этой модели хорошо совпадают со средними эксперименталь
ными данными.

Спектральные потоки, измеренные на уровне моря, в силь
ной степени зависят от состояния воздушноГ! массы и от длины 
оптического пути солнечного луча в ней. Влияние изменяю
щейся атмосферной массы иллюстрируется на рис. 5.3 и 5.4.

Влияние аэрозольной компоненты на спектральное распреде
ление потоков прямой солнечной радиации для единичной воз
душной массы -количества осажденной воды 10 мм, с о д е р ж а н и я  
озона 0,35 см представлено на рис. 5.5

Численные значения спектральных потоков солнечного излу
чения на уровне моря для ср едн ей  стандартной р а д и а ц и о н н о й  
модели атмосферы даны в табл. 5.2 [I].

Представленные на рис. 5.3, 5,4 и в табл. 5.2 данные о спект
ральных потоках прямой солнечной радиации на уровне моря 
получены на основании расчетов для той или иной модели ат
мосферы. Однако для реальных условий значения спектральных 
потоков прямой солнечной радиации могут заметно отличаться 
от^средних теоретических величин, особенно в ультрафиолето
вой и инфракрасной частях рассматриваемого спектрального 
диапазона (0,29—3,00 мкм). Из экспериментальных исследова
ний спектрального распределения прямой солнечной радиации, 
охватывающих достаточно полно наиболее характерные оптиче
ские состояния атмосферы, можно остановиться на работах 
М. Н. Калитнна, Е. А. Лопухина. М. П. Гараджи [11, 19, 7].

Для ультрафиолетовой области спектра (300—400 нм) изме
рения спектральных потоков прямой солнечной радиации пред
ставлены в таблице 5.3 (7]. Измерения производились во все 
сезоны в период 1962— 1965 гг. Полученные в результате изме^ 
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ревий данные о спектральных потоках были разделены на че
тыре группы, согласно четырем диапазонам значений коэффи-

моментов измерений
(0 .45-0 ,5а, 0,55—0,65; 0,65—0.75; 0.75—0,85); — прозрач- 
ность при массе атмосферы, равной 2.

S

5:

С:

оГ

Рис, 5.2. Спектральное распределение прямой солнечной радиации на гра
нице атмосферы н на некоторых уровнях в тропосфере для ооздушной  
массы w = l ,5 ,  содерж ащ ей 10 мм осажденной воды, 0,35 см озона, аэро
зольная концентрацня 200 слг^ у земной поверхностп [38]. Интегральный 
поток вне атмосферы равен 2,00 кал/см* • мни., на высоте 5 км —  
1.51 кал/см 2. мнн., на высоте 4 к м - - 1 ,4 8  кал/см *-м ин., па высоте 3 км —  
1,45 кал/см 2.м н н ., на высоте 2 к м — 1,38 к ал/см ^. мни., на высоте I км —  

1,28 к а л /см * ‘ мнн. — на уровне моря — 1,07 кал/см^-мни.

Изменения спектральных потоков наиболее велнкн при изме- 
пеипи прозрачности при малых высотах Солнца, при этом наи
большие изменения происходят в коротковолновой части 
ультрафиолетовеи области.
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Т а б л и ц а  5.1

Распределение анергия о спектре прямой солнечной радиации на различных 
уровнях А мкал/см^>мии. для  стандартной радиационной м одели  атмосферы  

(Т о(Х о)=0,3 , и '= 2 ,1  см )

ыкы ЬО 1.S 2,0 2.5 Я,О G.0

Я = 0 ,5  КМ

0 , 2 9 - 0 , 3 0
0 , 3 0 - 0 , 3 2
0 ,3 2 — 0 ,3 4
0 ,3 4 — 0 ,3 6
0 ,3 6 - 0 , 3 8
0 ,3 8 - 0 ,4 0
0 , 2 0 - 0 , 4 0
0 ,4 0 - 0 ,4 4
0 , 4 4 - 0 ,4 8
0 , 4 8 - 0 ,5 2
0 , 5 2 - 0 ,5 6
0 , 5 6 - 0 .6 0
0 . 6 0 - 0 ,6 4
0 ,6 4 — 0 ,6 8
0 ,6 8 - 0 ,7 0
0 .4 0 - 0 .7 0
0 , 7 0 - 0 .7 4
0 , 7 4 - 0 ,7 9
0 ,7 9 - 0 ,8 4
0 .8 4 - 0 ,8 6
0 .8 6 —0 ,9 9
0 ,9 9 - 1 ,0 3
1 ,0 3 — 1 ,2 3
1 .2 3 - 1 .2 5
1 ,2 5 - 1 ,3 8
1 ,38— 1 ,5 0
1 ,5 0 - 1 ,5 3
1 .5 3 - 1 ,5 4
1 .5 4 - 1 ,6 7  
1 ,67— 1,70  
1 ,7 0 - 1 ,9 2  
1 ,92— 2 ,0 8  
2 . 0 8 - 2 ,1 0  
2 ,1 0 - 2 ,2 7  
2 .2 7 — 2 ,6 3  
2 .6 3 - 2 ,8 7  
2 ,8 7 — 3 .0 0  
3 ,0 0 - 3 .5 7  
3 ,5 7 —4 ,0 0  
0 , 7 0 - 4 ,0 0  
0 .2 9 - 4 ,0 0
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0,0
3 .2  

11.0
1 5 .2
1 8 .9  
20,0
6 8 .3
69.1
87.5
8 5 .5
86.1
8 5 .7  
8 0 ,0
7 8 .0
3 7 .0  

6 0 8 ,9
6 5 .3
7 8 .0
6 5 .9
2 4 .4

121 .3
3 7 .8

127.4
13.1
29.1
2 0 .7

4.5
1.6

3 8 .4
7 .6

2 1 .7
9.6 
2.4

1 9 .4  
6 .9  
1.0 
1.2
5 .8
6 .9  

71 0 ,0
1387

0,0
1.2
6,5

10.3
13.6 
15,2
46.8
55.4
73.6
74.1
75.9
76.2
72.3
71.4
34.5  

533.4
60,3
73.5
61.7
23.2  

111,2
36.3  

П 7.6

24.6
17.5
3.8
1.4

37.5
7 .5

19.5 
8.1 
2,2

19.0
5 .6
0,7
1.0
3 .5
6.8 

655,2
1235

0.0
0 .5
3 .9
6 .9  
9.8

11.5
32.6  
44.4  
61,8
64.2  
66,8
67.8
68.9
6 5 .8
31.9  

471.6
55.7
69.2
57.8 
22,1

102,2
34.9

109.4
12.3 
21,6
15.4
3 .3  
1,2

36.6
7.3  

18,1
7.1
2.1

18.7
4 .7  
0.6 
0 .9  
1.6
6 .7

609.5 
1114

0.0
0.0
2.3
4 .7  
7 .0
8.8 

22,8
35.6
52.0
55.6
58.7  
60,5
59.1
60.4
29.7  

411,6
51.5
65.2
54.2  
21,0
94.8
33.5  

102,1
12.0
19.1
1 3 .7
2.9

35.6
7.1

1 6 .8
6 .4
1.9  

18,4
4.1 
0 .4  
0,8 
0,0 
6.7

569,3
1004

0,0
0,0
1 .4
3 .2
5.1
6,6

16.3
28 .5
43.7
48.2
61.8
53.8
53.5
55.6
27.6  

362,7
47.7
61.4
50.9
19.9 
88,0
32.2
95.5
11.6
17.1
12.3
2 .7  
1.0

34.7  
7,0

15.8
5 .7
1.8

18.1
3 .5  
0 .4  
0,6 
0,0
6.6 

534,5 
914

0.0
0,0
0 ,5
1.4
2.6
3 .8
8 . 3

18.4  
30 ,8
36.2
40 .2
42.7
4 3 .6
47.0
23 .8  

282,7
41 .0
54 .5
4 5 .0
1 8 .0
76 .2
29.7
84 .0  
Ю.8
14.0
10.0 
2.2 
0.8

3 3 .1
6 .7  

14.0
4.8
1.7

2 .7  
0,2 
0 .5  
0.0
6 .5  

473.9 
765

0.0
0.0
0.0
0.2
0 ,7
1.3
2.2
7.6

15.3
20.4
24.2 
26,8
29 .1
33.6
17.7 

174,7
30 .4
4 2 .8
35.3 
14.7
57.9
25.2
66.2

9 .6  
9 ,8
7.1 
1.5Ч30 ,0
6.1 

11.6
3 .7  
1

16 .4

0.1Ч0,0
6.2

378,4
555



h - h
ыкм 1.0 1,6 2 ,0 2,5 3,0 4,0 6,0

Я =3,0  КМ

0 ,2 9 -0 ,3 0
0 ,3 0 -0 ,3 2
0,32—0,34
0,34—0,36
0,36—0,38
0,38—0,40
0 ,2 9 -0 ,4 0
0,40—0,44
0,44—0,48
0 ,4 8 -0 ,5 2
0,52—0,56
0,56—0,60
0 ,6 0 -0 ,6 4
0 ,6 4 -0 ,6 8
0,68—0,70
0 ,4 0 -0 ,7 0
0 ,7 0 -0 ,7 4
0,74—0,79
•0 ,79-0 ,84
0 ,8 4 -0 ,8 6
0,86—0,99
0 ,9 9 -1 ,0 3
1,03—1,23
1 ,2 3 -1 .2 5
1 ,2 5 -1 ,3 8
1 ,3 8 -1 ,5 0
1,50—1,53
1 .5 3 -1 ,5 4
1.54—1,67 
1,67—1,70 
1,70—1,92 
1 ,9 2 -2 ,0 8  
2 ,0 8 -2 ,1 0  
2 ,1 0 -2 ,2 7  
2 ,2 7 -2 ,6 3  
2 ,6 3 -2 ,8 7  
2,87—3,00  
3 ,0 0 -3 ,5 7  
3 ,5 7 -4 ,0 0  
0,70—4,00  
0 ,2Э -4 ,00

0,29—0,30
0,30—0,32
0 ,3 2 -0 ,3 4
0 ,3 4 -0 ,3 6
0,36—0,38

0,1
4.8

15.2
19.9
23.9  
24.6
88.5  
82,0

100,7
96,4
95.6
94.0
87.2
83.8
39.7

679.4
71.3
83.0
72.0
25.7

139.5
39.5  

145,6
13.6
42.9
30.3  

6 ,4  
2.3

39.6
7 .8

29.3
13.7 
2,6

19.7
11.0

1.9
1.9

10.8
6 .9  

817,3
1585

0.1
6.7

19,2
24,0
27,9

0,0
2 .4  

10,6 
15,4
19.3 
20,6
68.3
71.6
90.6
88.7  
88,6
87.6
82.4  
80,0
38.3

627.8
68.8
80.6
69.6
25.1

133.8
38.8 

140,6
13.4
38.6
27.2

5.8  
2,1

39.1
7.8

26.1 
11,8
2.4

19.6 
10,2
1.6
1.8 
9.7  
6,9

781,4
1478

0.0
3 .9

15,2
20.4
24.5

0.0
1.1
7.5 

11,9 
15,7
17.4
53.6
62.6 
81,6
81.7
82.3  
81,6
77.5
76.4
36.8 

580,5
65.9 
78,2
67.1
24.5 

126,1
38.1 

133,7
13.2
35.4
23.5  

5,1 
1.8

38.6  
7,7

23.8
10.8
2.3 

19,4
8.3
1.3
1.6 
8,6 
6,9

741,9
1376

0,0
0,6
5,3
9.2

12.7
14.8
42.6
54.6
73.6
75.1
76.4
76.1
73.1
72.9
35.4

537.2
63.7
75.9
65.4
23.9

124.2
37.4

131.5
13.0
33.0
23.2

5.0  
1.8

38.1
7.6  

23,6
9,8
2.2

19.3
7.7
1.1 
1.5
7.8
6.9

723.6 
1303

Я =6,5 км

0,0 
2,2 

12,0
17.4
21.4

0,0
1,2
9.5

14.8
18.8

0,0
0.3
3.7
7.1

10.3 
12,2
33.6
47.7
66.3
69.1
70.8
70.9
69.0
69.6
34.0 

497,4
61.3
73.7
6 3 .4
23.4 

120,2
36.7

127.6
12.8
31.0
21.7

1.7
37.7 

7.5
22.6

9.1
2.2

19.2
7.0  
0,9

7 .0
6.8 

699,6 
1231

0,0
0,7
7 .5

12.5
16.5

0,0
0.1
1.8
4.2  
6.8
8.7  

21,6
36.3
53.7
58.4 
60,9
61.7
61.4
63.4
31.5 

427,3
56.8
69.5
59.7
22.3 

112,0
35.3 

120.6
12.5
27.8
19.6
4 .2  
1.5

36.8 
7.4

21,1
8.1
2.1

18.9
6.2 
0,8 
1.2
5.7
6.8 

656,9
1106

0,0
0,2
4.7
9,1

12,6

0,0
0.0
0.5
1.5 
2,9  
4,3
9.2  

21,2 
35,3
41.8
45.2 
46,6
48.5
52.6
26.9 

318,1
48.8
61.8
53.2
20.2
98.7
32.8 

108,5
11.8
23.2
16.3
3.6
1.2 

35,1
7.1

18,9
6.6 
1.8

18.4 
4,9  
0.5  
0.9  
3.4  
6.7

584,4
‘912

0,0
0.0
1.8
4.7
7.4
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— ) J
UKM 1.0 1.5 2.0 2.5 3,0 4,0 6.0

О.-ЗЧ-О.^О 
0,2^)-0.‘1() 
0 ,4 0 - 0 .4 4  
0 ,4 4 — 0 ,4 8  
0 ,4 H - 0 ,5 2  
0 .5 ‘J— 0 .5 6  
0 ,5 6 - 0 ,6 0  
0 ,6 0 - 0 ,6 4  
0 .6 4 — 0.6R  
0 .6 S —0 ,7 0  
0 .4 0 —0 ,7 0  
0 .7 0 —0 ,7 4  
0 .7 4 — 0 .7 9  
0 ,7 9 - 0 .8 4  
0 .Я 4 - 0 .8 6  
0 .8 6 - 0 .9 9  
0 .9 9 — 1 ,0 3  
1 .0 3 - 1 .2 3  
1 ,2 3 - 1 .2 5  
1 ,2 5 - 1 ,3 8  
1 .3 8 - 1 .5 0  
1 .5 0 — 1.53
1 .5 3 - 1 .5 4
1 .54— 1.67  
1,67— 1 ,7 0  
1 .70— 1 .9 2  
1,92— 2 .0 8  
2 .0 8 —2 .1 0  
2 ,1 0 - 2 ,2 7  
2 .2 7 — 2 .6 3  
2 .6 3 - 2 .8 7  
2 .B 7 - 3 .0 0  
3 ,0 0 - 3 .5 7  
3 ,5 7 - ^ ,0 0  
0 .7 0 - 4 .0 0  
0 ,2 9 —4 .0 0

0 ,2 9 - 0 .3 0  
0 .3 0 —0 .3 2  
0 .3 2 - 0 .3 4  
0 ,3 4 — 0 ,3 6  
0 .3 6 —o .a s  
0 .3 8 —0 .4 0  
0 ,2 9 —0 ,4 0  
0 . 4 0 - 0 ,4 4  
0 .4 4 — 0 .4 8  
0 ,4 8 —0 .5 2  
0 .5 2 —0 .5 6  
0 ,5 6 —0 ,6 0  
0 .6 0 —0 ,6 4

2 7 .9  
105 .8
9fJ.8

109,0
102 .7
100 .7
9 8 .2
9 0 .4
8 6 .7
4 0 .9  

7 1 9 ,4
7 5 .2
8 5 .0
7 4 .9
2 6 .3

150 .2
40.1

15 6 .7
13 .8  
5 9 ,6  
4 2 ,0

9 .0  
3 .2

4 0 .2
7 .9

3 6 .5
17 .8
2.8

19.8
16 .8  
3 .5
2 .9  

U .O
7 .0

9 0 5 .2  
1730

0.2
8.0

21,8
26,7
30.4
30.0  

117,1
96.1

113 .9  
106 ,3
103.9
100.9 
92.6

2.5.1
89.1
8 3 .5

102.1 
9 7 .3
9 5 .8
9 3 .6
8 7 .0
8 4 .0
4 0 .0

6 8 3 .3
7 3 .5
8 3 .5
7 3 .6
2 5 .9

1 4 7 .3
3 9 .7

1 5 4 .0
13 .7  
5 6 .0
3 9 .6  

8 .4
3 .0

3 9 .9
7 .9

3 4 .7  
16 ,6  
2 .7

1 9 .8
15.4
3 .0

1 3 .5
6 .9

8 8 1 .3  
1654

0.0
5 .0

18,3
23.8
2 7 .7
2 7 .9

102 .7  
91 .1

1 0 9 .2
102 .7  
100,6 
9 7 ,6
8 9 .9

22.4
75.4
76.9
95.5
92.4
9 1 .3
89.3
8 3 .5
81.6
39.0

6 4 9 .5
7 1 .9
82.0
72.5
25.6

144.6
39.3

151.8
13.6
53.8
37.9  

8.1 
2 .9

39.5  
7.8

аз.з
15.9 
2 ,7

19.7
1 4 .6
2.6 
2,6

13,2
6.9  

862,8 
1588

20.1
64.4
70.6
89.6
87.7
87.2
85.1
80.3
79.2
38.1 

617,8
70.3  
80.6
71.2
25.2  

142.1
38.9

149.9
13.5
51.5
36.3

7.7
2.8

39.3
7.8 

32.2  
15,0 
2 .5

19.6  
13,9
2 .4
2 .5

12.8
6 .9

844.9  
1527

Я =9.0  км
0,0 
3.1 

15.4 
21,2
25.3
25.9
90.9  
86.1

104.7 
99,1
97.3 
94,0
87.4

0.0
1.9

12,9
19.0 
23,2
24.1
81.1 
81,4  

100,3 
95,6
94.1
91.1 
85,0

18,0
55.2
6 4 .9
83.9
83.3
83.0  
81,2
77.1
76.8
37.2  

587,4
68.8
79.2
70.1 
24.9

139.6
38.5

147.6
13.3
49 .0
34.5

7 .4
2 .7

39.0
7 .8

31.2
14.4
2 .5

19.5
13.3

2 ,4
12.5
6 .9  

827.3
1470

14.5
41.1 
54 ,9
7 3 .7
74.8
7 5 .3
73.8
71.2
72 .4
35.4

531.5
65.9
76.5
67.8
24.2  

135.0
37.7

143.6
13.1
46.4
32 .9

7.1  
2 ,5

3 8 .4  
7 .7

29.8
13.2 
2 .4

19.4
12.3

1 .9
2.1

11.9
6 . 9

798.7  
1371
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9.4
23.3  
39,2  
56.9
60.7  
62.0  
61,0
60.7
64.1
32 .2  

436,8
60,6
7 1 .4
63 .7
23 .0  

126.7 
36.2-

136.4
12.7
41.4
29.1 
бД2.2

3 7 .4
7 .5

2 7 .4
1 1 .4  
2.2

19.1
п .о
1.4
1.9«

11,а  
б.а

746, а 
1207

0.0 0 .0 0.0-
1,2 0 .5 0 .0

10.9 7 ,7 3 ,9
17,0 13.5 8.&
21,1 17,7 12.3
22,4 19,3 14.4
72,6 58 .7 3 9 .2
77.1 68.9 55.3-
96,1 88,2 74.4
92,3 86,1 74,8.
91,0 85.3 74,7
88.0 82.3 7 1 .а
82,6 78,0 6 9 ,5



i, — л,
мкм I.о 1,3 2,0 2.6 3,0 4,0 С,О

0.64—0,68 
0.6S—0.70  
0 ,4 0 -0 .7 0  
0,70—0.74  
’0,74—0,79 
0j9_0.a4 
0 ,8 4 -0 ,8 6  
Ю.Кб—0,99  
0,99—1,03
1.63—1,23 
1 ,23 -1 .25  
1,25—1,38 
1,38—1.50 
1,50—1,53 
1,53—1.54 
J.54— 1,67 
1 .6 7 -1 .7 0  
1 ,7 0 -1 ,9 2  
1 .9 2 -2 ,0 8  
2.08—2,10  
2 ,1 0 -2 ,2 7  
2,27—2,63
2 .6 3 -2 .8 7  
2,87—3,00  
3,00—3,57 
3 ,5 7 -4 .0 0  
0 ,7 0 -4 .0 0  
0,29—4.00

0,29—0,30  
0 ,3 0 -0 ,3 2  
0.32—0,34  
-0,34—0,36  
0 ,3 6 -0 .3 8  
0,38—0.40  
0,29—0,40  
0 .4 0 -0 ,4 4  
0,44—0,48 
0.48—0,52 
0.52—0.56  
0 ,5 6 -0 ,6 0  
0,60—0.64  
0,64—0,68 
0 .6 8 -0 ,7 0  
0.4(J-0,70  
0 .7 0 -0 ,7 4  
0,74—0,79  
0,79—0.84  
0 .8 4 -0 .8 6

88,2
41.7

743.6
76.9
86.4
76.4  
26,6

154,2
40.5  

160,4
13.9  
66,3
47.0
10.0 
3.6

40.6  
8.0

41.7
20.9  
2.8

19.9
21.7  
5 .2  
3,8

15,1
7 .0

948,9
1810

0 .4
11.7 
27.3

-31 ,6
34.9
33.7

139.6
104.9 
121.5
111.9 
108,4
104.7
9 5 .6
90.6
42.7  

780,3
78.8
87.8
77.8  
27.0

86.5
41.2  

718.8
75,9
85.6
75.8
26.4

153.0
40.3  

159.2
13.9
63.8 
45.2

9 .6
3 .5

40.5 
7.9

40.8 
20,1
2.8

19.9
20.0
4 .4
3 .5  

14.8 
7 .0

9аз,9
1755

0,0
8,8

25.8
30.8
34.2  
33,1

132.7
103.7 
120,3 
110,9
107.0
103.0

9 4 .3
89.8 
42,5

771,5
78.7
87.7
77.8
26.9

84.7
40.6 

693.9
74.9
84.9
75.1
26.2 

151,8
40.1 

158.3
13.8
62.7 
44.4

9.5
3.5

40.2
7 .9

39.7
19.3 
2 ,7

19.8 
19.1
3.9
3 .3  

14,6
7.0

922,7
1708

0.0
6,6

24.3
29.9
33.5
32.6

126.9
102.4 
119,2 
110,0 
105,7
101.5
93.2
89.3
42.3

763.6
78.5
87.6
77.7 
26,9

83.0
40.0

670.5
74.0
84.1
74.4
26.1

150.5 
39,9

157.4
13.7
61.5
43.4

9.3
3 .4  

40.1
7 ,9

38.8
18.7
2.7  

19.8
18.4
3.8  
3,2

14.4 
7.0

912.5 
16S4

//= 20 ,0  км
0.0
5,0

22,8
29.2
32.9
32.1 

122,0
101.3
117.9
108.9 
104,6
99.9
92.1
88.5
42.1

755.3 
78.4
87.6
77.6
26.9

81.3
39.4 

647.8
73,1
83.3
73.9
25.9  

149.3
39.7 

156.1
13.7
60.4 
42.6

9.2
3.3

40.0 
7.9

37.9
18.1
2 .7

19.8
17.8
3.4  
3.1 

14.3
7,0

902,5
1623

0.0
3,8

21,6
28.4
32.2
31.5 

117,5 
100,1 
116.7 
108,0
103.2
98.5
90.9 
88,0 
42,0

747,4
78,3
87,.
77.5
26.9

77.8
38.3

604.9
71.3
81.9 
72.6
25.5

146.9 
39,2

154.0
13.6
59.1
41.7
9.0  
3,2

39.7
7.8 

36,5
17.1 
2.6

19.7
16.9
3.0
2.9

13.9
6.9

885.0 
1549

71,9
36.2 

528,7
68.0
79.0
70,4
24.8

142.4
38.4 

150.0
13.4
55.6
39.3

8.4  
3.0

39,2
7.8

34.7
15.8
2.4

19.5
15.6
2.5  
2,7

13.5
6.9

85.3.3 
1421

0.0 0.0
2,2 0,7

19,2 15,!
26,9 24,1
30,9 28,5
30,5 28,5

109.7 96,9
97,6 93,1

114,4 110,0
106,0 102,4
100,9 96,1
95,4 89,7
88,6 84.4
86.6 84,1
41.7 40,9

731,2 700,7
78,1 77,6
87,3 86,9
77,4 77,1
26,8 26,7
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*,-v,
икы 1.0 1.5 2.0 2.5 3.0 ■».о

1 5 8 .7 1 5 8 .7 1 5 8 ,5 1 5 7 .7
4 0 .9 4 0 .9 4 0 .9 4 0 ,7

16 3 ,7 1&3.7 1 6 3 .3 16.3,0
1 4 .0 1 4 .0 1 4 .0 1 4 ,0
7 0 .8 7 0 ,4 7 0 .2 6 9 .9
5 0 ,2 4 9 .9 4 9 .7 4 9 .3
Ю .7 1 0 ,6 1 0 .6 1 0 .5
3 .9 3 .8 3 .8 3 .8

4 0 .8 4 0 .8 4 0 ,7 4 0 .7
8 .0 8 .0 8 .0 8 .0

4 5 .2 4 4 .9 4 4 .7 4 4 ,4
2 2 ,7 2 2 .5 2 2 ,2 2 1 .8

2 .8 2 .8 2 .8 2 .8
2 0 ,0 2 0 .0 2 0 .0 2 0 .0
2 6 ,5 2 6 .1 2 5 ,9 2 5 .4

6 .5 6 .2 5 . 9 5 , 4
4 .6 4 .5 4 .5 4 .4

1 5 .7 1 5 .6 1 5 .6 1 5 .5
7 .0 7 .0 7 .0 7 .0

9 8 3 .4 9 8 0 .9 9 7 8 .5 9 7 3 .9
1874 1858 1843 1815

6.0

0.8G —0 ,9 9О д |—1 ,аз
1 ,0 3 - 1 .2 3  
1 ,2 3 - 1 ,2 5  
1 ,2 5 - 1  ,ЗН
1,ач-1,5о 
J ,5 0 - 1 ,5 3
1 .5 3 - 1 ,5 4
1 .5 4 - 1 .6 7  
1 ,6 7 - 1 .7 0  
1 .7 0 - 1 .9 2  
1 ,92—2 ,0 3  
2 .0 8 - 2 ,1 0  
2 ,1 0 - 2 .2 7  
2 .2 7 — 2 .6 3  
2 .6 3 - 2 .8 7  
2 .8 7 — 3 .0 0  
3 ,0 0 - 3 .5 7  
3 ,5 7 —4 ,0 0  
0 . 7 0 - 4 .0 0  
0 .2 9 - 4 .0 0

158.8
4 1 .0

164.1
1 4 .0
7 1 .4
5 0 .6
10.8

3 .9  
4 0 ,8
8.0

4 5 .7
2 3 .4

2 .9  
20.0 
2 7 .2

7 .6
4 .7

1 5 .8  
7 .0

98 9 .1  
1909

1 5 8 .7
4 0 .9

1 6 3 .9
1 4 .0  
7 1 .2
5 0 .4
10.7
3 .9

4 0 .8  
8.0

4 5 .4
2 3 .0

2 .9
20.0
2 6 .9

7 .0  
•t.6

1 5 ,7
7 .0  

986 .1
1890

157.1
40.5  

162.4
14.0
69.1
48 .7  
10,4
3 .7

4 0 .6  
8.0

4 3 .8
21.1

2 .7  
20.0
2 4 .6

4 .8  
4 .2

1 5 ,3
7 .0

9 6 6 .3
1764

Т а б л и ц а  5.2

Распределение энергии в спектре прямой солнечной радиации на зем ной  
поверхности (мкал/см^> мин.) для  среднеЛ стандартной радиационной моделк 

атмосферы в зависимости от атмосферной массы [I]

~  ^ т
UKM

1.0 1.5 2.0 2.S 3.0 4,0 6.0

0 .2 9 - 0 .3 0  
0 .3 0 - 0 .3 2  
0 .3 2 - 0 ,3 4  
0 .3 4 — 0 .3 6  
0 .3 6 - 0 .3 8  
0 .3 8 —0 ,4 0

234

0,0
2.6
9 .2

13.1
1 6 .5
17 .6

То{Хо)=0,3. и '= 2 ,1  см

0.0
0 .9
5 .0
8.2

И.1
12.6

0.0
0 .3
2.8
5 .1
7 .4
8 .9

0,0
0.1
1 .5
3 .2
5 .0
6 ,4

0 .0 0 .0
0 .0 0 .0
0 .8 0 .2
2 .0 0 ,8
3 .4 1 .5
4 .5 2 .3

0.0
0.0
0.0
0.1
0 .3
0.6



X, — 
мкм

1.0

0 ,2 9 - 0 ,4 0  
0 , 4 0 - 0 ,4 4  
0,44— 0 ,4 8  
0 . 4 8 - 0 .5 2  
0 ,5 2 - 0 ,5 6  
0 ,5 6 - 0 ,6 0  
0 , 6 0 - 0 ,6 4  
0 ,6 4 — 0 ,6 8  
0 , 6 8 - 0 ,7 0  
0 , 4 0 - 0 ,7 0  
0 ,7 0 - 0 ,7 4  
0 ,7 4 - 0 ,7 9  
0 ,7 9 - 0 ,8 4  
0 ,84— 0 ,8 6  
0 ,8 6 - 0 .9 9  
0 ,9 9 - 1 ,0 3  
1 ,0 3 - 1 ,2 3  
1 ,2 3 - 1 ,2 5  
1 ,2 5 - 1 ,3 8  
1 ,3 8 - 1 ,5 0  
1 ,5 0 - 1 ,5 3
1 .5 3 - 1 ,5 4
1.54— 1 ,6 7  
1 ,6 7 - 1 ,7 0  
1 ,7 0 - 1 ,9 2  
1 ,9 2 - 2 ,0 8  
2 ,0 8 —2 ,1 0  
2 ,1 0 - 2 ,2 7  
2 ,2 7 — 2 ,6 3  
2 , 6 3 - 2 , 8 7  
2 , 8 7 - 3 , 0 0  
3 , 0 0 - 3 , 5 7  
3 ,5 7 — 4 ,0 0  
0 ,7 0 —4 ,0 0  
0 ,2 9 — 4 ,0 0

л  ( '» )-!= -

5 9 .0  
6 1 .8
7 9 .3
7 8 .4
7 9 .6
7 9 .6
7 4 .9
7 3 .0
3 5 .0

5 6 1 .6
7 4 .0
7 3 .9
62.1  
2 3 .3

112.6
3 6 .2  

1 1 9 ,2
1 2 .7
2 5 .7
1 8 .2
3 .9
1 .4

3 7 .5
7 .5  

20.0
8 .7  
2 .3

1 9 ,0
5 .9  
0 ,9  
1,1 
-t.2
6.8 

6 6 4 ,5
1285

1278

1.5

3 7 .8
4 6 .9
6 3 .5
6 5 .0
6 7 .5  
6 8 ,3
6 5 .5
6 4 .9
3 1 .5

473.1
6 7 .6  
6 7 ,8
5 6 .5
21.6

100.4
3 4 .0

107 .2  
12,2
2 1 .4
15.1  
3 ,3  
1.2

3 6 .0
7 ,2

1 7 .7
I -2.1

1 8 .5
4 .7  
0,6 
0 .9  
1 .5
6 .7  

5 9 8 .8
1110

7

1103

2.0

2 4 .5
3 5 .5
5 0 .7  
5 3 ,9
57 .1
5 8 .7
5 7 .3
5 7 .8
2 8 .4  

3 9 9 ,4
4 9 .3
62.1
5 1 .5  
20,1
8 9 .9
3 1 .9
9 7 .4
11.6 
18.1  
12,8 
2,8 
1.0

3 4 ,7
7 .0  

16,1

2.0 
18,1

3 ,8
0 ,5
0,6
0,0
6.6

544,1
968

8

960

16 ,2
2 6 ,9
4 0 ,5
4 4 .8
4 8 .4
5 0 .4
5 0 .0
5 1 .5
2 5 .6  

338,1
4 5 ,2
5 6 .9
47.1
1 8 .7
8 1 .2
3 0 .0
8 8 .7
11.0
1 5 .6  
11,1
2 .4  
0,8

3 3 ,4
6,8

14 .7
5 .4  
1.8

17 ,6
3 .1
0 .4
0 ,5
0.0
6 .5  

4 9 8 ,9  
853

7

846

3,0

10 .7
2 0 .4
3 2 .5
37 .1
4 1 .0  
4 3 ,3
4 3 .7
4 5 .8
2 3 .0  

2 8 6 .8
4 0 .0
5 2 .2
4 3 .0
1 7 .3
7 2 .8  
2 8 ,2
8 1 .0
10 .5  
1 3 .7

9 .8  
2,1 
0,8

3 2 .2  
6 .5

1 3 .6
4 .9  
1 .7

1 7 .2
2.6 
0 ,3  
0 .4  
0.0 
6 ,4

4 5 7 ,2
755

6

749

4.0 6,0

4 .8  
И ,7  
20,8 
2 5 .5
2 9 .4
3 1 .9
3 3 .4
3 6 .4
18.8  

20 7 .9
3 2 .4
4 3 .9
3 6 .0
14 .9
59 .8
2 4 .9
68.0

9 .6  
Ю .5
7 .5
1 .7  
0,6

2 9 .8  
6.1

1 1 .9  
4 ,0
1 .5  

16 ,3
1 .7  
0.2 
0 ,3  
0.0 
6.2

3 8 7 ,8
600

6

594

1.0
3 .9  
8 ,5

12,2
15 ,2
1 7 .4
19 .5  
2 2 ,9
1 2 .4  

112,0
21.6
3 1 .0
2 5 .5
11.1
4 0 .7  
1 9 ,4
4 8 .8

7 .9
6 .7
4 .8
и
0 .4

2 5 .7  
5 .3
8 .9  
3 ,0  
1.2

14.7  
0.8 
0.1 
0.2 
0.0 
5 ,8

284 ,7
398

393

П р и м е ч а н и е .  fa{w ) — поправка на поглощение перманентным»

газами, — ннтегральныГ! поток прямой солнечной раднаинп в области  

0.29— 4,00 мкм.
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Волновое число  ̂ <гм“^
Р ис. 5.3. С пектральное распределение энергии ирпмоП солггечиой радиации гш уровне моря для  

различиы:^ атмосферны.ч масс в ш кале иолиооых чисел [38].
П ри IU -1 нитсгрильпыЛ поток S —1,24 Кпл/см* • мин., П|)Н — S —1,08 кол/си* • мин , при »я—а 5 —O.nir кпл/см’х  

X мии.« при п«—4 S —и,533 к а л < с « '• MUU., т —G S-D.311 кол/см‘ '  мин., при т —в лг—ил1» кпл/с*1 •

------------0,5 Ьи 1,5 2,0
Длина волны, мнм

Спектральное распределение энергии прямой солнечноЛ радиации в зависимости от
массы (в шкале длин воли) [38].

СоАсржште ослпбляюших компоиепт такое же, как уюааьо на рис. Б.2. Уел. обоз начеши» см. рис. 5.

3fl

атмосферной

3.



болны^ мкм 
0.7 0.8

25000 20000 15000
Волновое число, см-''

п

/truut/ 5000 Ооолмобое число, см-"*

Влияние аэрозольной компоненты па спектральны е потоки прямой солнечной радкящш
(в ш кале волновы х чисел).

«.«м , 0 -I.WJ кол/см-'• мнн., i )  Л/-400 см->, S - 0,&i7 кпл/см» • мии., Д) Л'-аоо см-^, 5 !-о ,к т  кил/с
*«ИЛ/см»* Mttir

Высота
Солнца,

град.

Т а б л и ц а  5,3
С редние значения прямой ультрафиолетовой радиации (вт/м^') при различных koэффицvicнтax 

прозрачности атмосферы  (А Х = 1 0  нм) [7J

Коэффициент прозрачности Я,

0,45-0,55 0,5S-0,6S 0.65-0,75 0,76-0,83 0,45-0,55 0,55-0,05 0,65-0,75 0,75-0,65 0,45-0,55 0,55-0,65 0,65-0,75 0,75-0,85

to

5
10
15
20
25
30
35
40
45
50
55

5
10
15
20
25
30
35
40
45
50
55

О
О
О
О
О
О
О
0 ,0 1 4
0 ,0 5 6
0 ,0 8 4
0,12

О
О
О
О
О
О
0,21
0 ,4 2
0 ,6 3
0 ,8 4
1 ,0 5

Х =  310 нм

О
О
О
О
О
0 ,0 3 5
0 ,0 7 0
0,10
0 ,1 5
0 ,1 9
0 ,2 3

О
О
О
О
0 ,0 3 5
0 ,0 7 2
0 ,1 3
0 ,1 7
0 ,2 4
0 ,3 2
0 ,4 3

Х =  340 нм
О
О
О
0 ,0 7 0
0 ,3 1
0 ,5 9
0 ,8 7
1 ,1 5
1 ,3 9
1 ,6 7
1,88

О
О
0,21
0 ,4 9
0 ,7 7
1.12
1 ,5 0
1,88
2 ,3 0
2 ,7 9
3 ,2 8

О
О
0 ,0 0 7
0 ,0 4 2
0 ,0 8 4
0 ,1 4
0,21
0 ,2 8
0 ,3 6
0 ,4 7
0 ,5 2

О
0 ,2 4
0 ,5 9
0 ,9 4
1 ,3 6
1 ,7 8
2,20
2 ,6 5
3 ,0 7
3 ,4 8
3 ,8 0

О
О
О
О
О
О
0 ,0 0 7
0 ,1 0 5
0,20
0 ,3 1
0 ,4 3

О
О
О
О
О
0 ,1 7
0 ,31
0 ,4 9
0 ,7 3
0 ,9 4
1 ,1 8

Х =  320 нм

О
О
О
0 ,0 0 7
0 ,0 8 4
0 ,1 7
0 ,2 6
0 ,3 6
0 ,4 8
0 ,6 1
0 .7 5

О
О
0 ,0 4 2
0 ,1 4
0 ,2 5
0 ,3 7
0 ,5 0
0,66
0 ,8 5
1 ,0 7
1 ,3 2

Х = 3 5 0  нм

О
О
О
0 ,2 4
0 ,4 9
0 ,7 7
1 ,0 8
1 ,3 9
1 ,6 7
1 ,9 5
2,20

О
0 ,0 7
0 ,3 5
0,66
1 ,0 5
1 ,4 6
1,88
2 .3 0  
2 ,7 9
3 .31  
3 ,8 7

О
0 ,0 1 4
0,12
0 ,2 4
0 ,3 8
0 ,5 9
0 ,8 2
1,09
1,30
1 ,4 5
1 .5 4

О
0 ,2 8
0,66
1,12
1 ,6 4
2 ,1 6
2 .7 2  
3 ,2 4
3 .7 3  
4 ,1 8  
4 ,5 3

О
О
О
О
О
О
0 ,1 4
0 ,2 8
0 ,4 5
0 ,6 3
0 ,8 0

О
О
О
О
О
0 ,2 4
0 ,4 5
0 ,7 0
0 ,9 1
1 ,1 5
1 ,3 9

Х =  330 им
О
О
О
0 ,0 7 0
0 ,2 4
0 ,3 8
0 ,5 9
0 ,7 7
0 ,9 8
1 ,1 8
1 ,3 9

О
О
0,10
0 ,3 5
0 ,5 6
0 ,8 0
1 ,0 5
1 ,3 2
1 ,6 4
1 ,9 9
2 ,3 7

Х =  360 нм
О
О
О
0 ,2 8
0 ,5 9
0 ,91
1 ,2 5
1 ,5 7
1 ,95
2 ,3 3
2 ,7 5

О
0,10
0 ,5 6
0 ,9 8
1 ,3 8
1 ,78
2 ,2 3
2 .6 5  
3 ,1 4
3 .6 6  
4 ,3 2

О
0 ,0 7 0  
0 ,3 5  
0 .5 9  
0 ,8 7  
1 ,1 8  
1 ,5 0  
1 ,8 5  
2 ,2 3  
2.68 
3 ,21

О
0 ,4 2
0 .9 8
1 ,5 3
2 ,0 9
2,68
3 ,2 8
3 ,8 3
4 ,3 6
4 ,7 4
5 .0 5



r-CO«£>rt<D<OCVCCS»r51'> О ^  Cl C7> «О Cl »  T̂ CO —
О*О»-̂ 7Гс»С0'̂ -4'ЮЮ<О

iO"rcocccjcoc5t^'a*cio
о •-• Cl CO -«• W* ЧЭ to* iC OD* CC

240

^ОЮ50"ТОЮ»-1^О 
CO CC P 5 o o  -I* о  Ю  •—

35 О О О * —* C4* CO CO "T* in
X

о
COeo -----------------------------

CSCltOtOCOQCOOCTOl-rC^^C2t^LOC403tOCO
-  О о'^’сГсГсО^Лго'юГ*-*

omh-ifs—'Co-rro'N
r-> - r  CO ir j  W

о  о  0 * 0  o ’  —*’^ C l"C l Cl"CO*

_-i»toca«ooh»cn'+coao-roocioocoai
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Полученные экспериментально величины потоков были сопо
ставлены с расчетными значениями, взятыми из работы ГП дая 
подходящих оптических толщин.

Сопоставление результатов расчета и эксперимента показы
вает, что (кроме спектрального участка 300—320 нм) расчетные 
данные лревышают экспериментальные в среднем на 20% 
(табл. 5.4).

Т а б л и ц а  5.4

Спектральные потоки прямой солнечной радиации (вт/м^) в ультрафиолетовой 
области по данным наблюдений и расчетов ( т = 2 )

Спсктраль-иыЛ
участок,

кы

3 0 0 -3 2 0
3 2 0 -3 4 0
340—360
360— 380

Расчеты

1̂ .(Хо)=ОД Xj(Xo) = 0,2

0 ,1 4
0 ,9 8
1,88
2.86

0,21
1,95
3 ,5 6
5 ,1 6

0 ,3 5
2 ,7 2
4 ,8 8
6 ,9 7

Наблгадення

Р , =  О.бО Р . =  0,70 Р , =  0,80

0 ,1 4
0 ,7 7
1 ,5 3
2 .1 6

0 ,2 8
1 ,4 6
2 ,9 3
4 ,4 0

0 ,4 2
2 ,3 8
4 ,4 0
6 ,27

Экспериментальные данные о спектральном составе прямой 
солнечной радиации, полученные при измерениях в горных и 
равнинных районах Средней Азии в 1961 г., представлены 
в табл. 5.4 и 5.5.

Таблица 5.5 показывает относительную изменчивость пото
ков прямой солнечной радиации для четырех участков спектра 
в зависимости от высоты Солнца и оптических свойств воздуш
ных масс (шесть типов). Эти типы состояния воздушных масс 
характеризуются различными значениями упругости водяного 
пара у поверхности земли r мб и отношениями показателя ос
лабления солнечной радиации аэрозолем к показателю ослабле
ния водяным паром j . Величина /  рассчитывается по формуле

S

Н ,0
(5.1)

где — поток прямой солнечной радиации в идеальной атмо
сфере, Д5н,о — прямая солнечная радиация, поглощенная водя
ным паром, S  — измеренный поток прямой солнечной радиации.

Д ля характеристики состояния воздушных масс в горных ус
ловиях Е. А. Лопухин предложил семь типов различных опти
ческих условий Б атмосфере над горными районами [19]. 
В табл. 5,6 представлены данные об относительном спектраль
ном составе солнечной радиации для трех участков спектра. 
Измерения были выполнены с помощью стеклянных фильтров, 
поэтому границы спектральных участков определялись в 
торой мере условно. Недо.статочио полно описаны в работе [19]
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2
5

10
15
20

Спектральный состав прямой солнечной радиации на равнине при различной влаж ности н различном
аэрозольном  ослаблении

Т а б л  II U я 5.5

К1Л/СЫ*.МШ1.

н  от  обшеЛ родиацин при X нм

290-380

0 ,1 6 2
0 ,3 0 4
0 ,7 3 2
0 ,8 5 7
1,000
1,095
1 ,1 6 3
1.222
1 ,2 7 2
1 ,3 1 3
1,351
1 ,3 7 4
1 ,3 9 2
1 ,4 0 6
1 ,4 1 7

0,100
0 ,3 1 6
0 ,5 7 1
0 ,7 6 3
0 ,9 0 5

2ЭО-520 520-606 > 6 0 6

л=27;
0,10
0,20
0 ,6 1
1,00
1 ,3 3
1 ,5 7
1 ,7 8
1 ,9 5
2,10
2 ,2 5
2 ,3 7
2 ,5 0
2 ,6 1
2 ,7 0
2 ,8 0

Т и п  I 
/= 0 .6 7 ;  е--

5 .9  
7 .2
8 .9

10.5 
И . 9
1 3 .1
1 4 .3
15 .1
1 5 .6  
1 6 ,0
1 6 .3
1 6 .6  
1 6 ,9
1 7 .2
1 7 .3

=6,0 Мб
Ю .5
Ю .7
1 1 .3  
П .8
1 2 .4
13.1
1 3 .6
14.1
1 4 .4
1 4 .7
1 5 .0
1 5 .1
1 5 .2
1 5 .3
1 5 .4

Т и п  III  

=32; /= 1 ,1 6 ;  е = 8 . 6  мб
0 ,3 7
0 ,4 8
0 ,6 9
0 ,9 0
1 ,1 5

5 .9
7 .0  
8.6

10.0 
1 1 .4

11.8
12,1
12,6
1 3 ,0
1 3 ,4

8 3 .6  
8 2 ,1  
7 9 ,8
7 7 .7
7 5 .7
7 3 .8  
7 2 .1
7 0 .8  
7 0 .0
6 9 .3  
6 8 ,7
6 8 .3
6 7 .9  
6 7 ,5
6 7 .3

8 2 ,3
8 1 ,9
7 8 ,8
7 5 ,0
7 4 ,2

кал/сы*»>ит.

0 ,1 0 4
0 ,3 8 4
0 .6 9 5
0 ,8 0 1
0 .9 6 7
1 .0 7 9
1 ,1 8 7
1 .2 4 0
1 ,2 7 4
1 ,3 0 8
1 ,3 3 8
1 ,3 5 8
1 ,3 7 6
1 ,3 8 5
1 ,3 9 7

0 ,0 2 6
0 ,1 6 2
0 ,4 0 7
0 ,6 4 5
0 ,7 9 4

X от обшеЛ paiuaumi при Л мы

290-3S0 290-520 520-606

Т и п  II 
п ^ 2 5 ;  / - 0 , 7 7 ;  с  =  11,7 мб

Т и п  IV  

п = 3 3 ;  /= 1 .1 5 ;  « -=17 .8  мб

0 ,8 3 3,7 1 п.з
1,<Ю 5 .6 1 1 ,6
1 ,2 3 8 .2 12.1
1 ,4 5 1 0 ,0 1 2 ,7
1 ,6 8 П . 2 1 3 ,2
1 .8 9 1 2 .4 1 3 ,4
2 ,0 4 1 3 .4 1 3 ,8
2 ,2 0 14,1 14,1
2 ,3 3 1 4 ,6 1 4 ,4
2 ,4 6 1 5 ,2 1 4 ,5
2 ,5 8 1 5 ,6 1 4 ,6
2 ,7 0 1 6 ,0 1 4 .7
2 ,8 1 1 6 ,3 1 4 ,К
2 ,9 1 1 6 ,5 1 4 ,9
3 ,0 0 1 6 ,8 1 5 ,0

0 ,5 1
0 ,6 1

6 ,1
7 ,0

1 2 .9
1 3 ,7

0 ,8 2 « ,5 1 4 .8
1 ,0 6 1 0 ,0 1 5 ,8
1 ,31 1 ] ,8 1 6 ,4

> 6 0 6

8 5 .0  
8 2 .8
7 9 .7  
7 7 ,3
7 5 .6
7 4 .2
7 2 .8
7 1 .8
7 1 .0
7 0 .3
6 9 .8
6 9 .3
6 8 .9
68.6 
68,2

8 1 ,0
7 9 ,3
7 6 ,7
74.2
71.2

л©
5

кол/см* «мин.

25 1 ,0 0 0
30 1 ,0 9 1
35 1 ,1 5 5

• 40 1 ,2 0 6
45 1 ,2 4 3
50 1 ,2 7 8
55 1 ,2 9 9
60 1 ,3 2 2
65 1 ,3 3 5
70 1 ,3 4 6

2
5

10
15
20
25
30
35
40
45
50
55
60
65
7 0

9£ от  обшеП радипш т при А нм

290-380

0 ,0 3 3  
0 ,2 1 7 -  
0 ,4 7 6  
0 ,6 8 2  
0 ,8 2 4  
0 ,9 2 7  
1,022 
1,081  
1 ,1 4 4  
1 ,1 8 3  
1 ,2 1 8  
1 ,2 4 7  
1 ,2 7 2  
1 ,2 8 6  
1 .3 0 0

1 .4 1
1,68
1 .9 12,12
2 ,3 0
2 ,4 5
2 ,7 0
2 .7 2
2 ,8 3
2 ,9 3

D90-520 520-006

12,6
1 3 ,8
1 4 ,6
1 5 .2
1 5 .8  
1 6 ,1  
1 6 ,5
1 6 .8  
1 7 ,0
1 7 .2

1 3 ,8
14 ,1
1 4 ,3
1 4 .5
1 4 .6
1 4 .7
1 4 .8
1 4 .8
1 4 .9  
1 5 ,0

Т и п  V  
л = 1 8 ;  /= 1 ,9 7 ;  в = 6 ,5  мб

0 ,8 4
0 ,9 9
1 ,2 7
1 ,5 8
1 ,81
2,01
2 ,1 9
2 ,3 6
2 ,5 1
2 .6 5
2 ,7 7
2,86
2 ,9 6
3 ,0 2
3 ,0 7

5 .5
6.8
8 .9  

10,6 
12,0 
1 3 .2
1 4 .4
1 5 .1
1 5 .6
16 .1
1 6 .4
1 6 .6
1 6 .9
17.1
1 7 .2

1 3 .2
1 3 .2
1 3 .3
1 3 .4
1 3 .5
1 3 .5
1 3 .6
1 3 .7
1 3 .8
1 3 .8
1 3 .9  
14 ,0  
U.1
1 3 .2
1 4 .3

> 6 0 6

7 3 .6
7 2 .1
7 1 .1
7 0 .3
6 9 .6
6 9 .2
6 8 .7
6 8 .4  
68,1
6 7 .8

8 1 .3  
8 0 ,0  
7 7 ,8
7 6 .0
7 4 .5
7 3 .3
7 2 .0  
7 1 ,2
7 0 .6
70 .1
6 9 .7
6 9 .4  
68,0
6 8 .7
6 8 .5

кол/см*-M1IU.

0 ,9 1 3
0 ,9 9 5
1 ,0 5 8
1 ,1 0 8
1 ,1 4 8
1 ,1 7 9
1 ,2 0 4
1 ,227
1 ,241
1 ,2 5 6

0 ,1 8 5
0 ,4 3 8
0 ,5 8 0
0 ,7 6 8
0 .8 7 7
0 ,9 6 2
1 ,026
1 ,0 8 2
1 ,123
1 ,156
1 ,185
1 ,2 0 7
1 ,223
1 ,234

X от обшей рвднлиин npvi X им

290-380

1 ,5 3
1 .7 2
1 ,9 0
2 ,0 8
2 ,2 3
2 ,3 9
2 ,5 1
2 .6 1
2 ,7 1
2 ,8 0

290-520

13,1
1 4 .0
1 4 .6
1 4 .8
1 5 .1  
1 5 ,3
1 5 .6
1 5 .9  
1 6 ,0
1 6 .2

520-G06

Я =

0.20
0 ,31
0 ,5 7
0 ,8 4
1 ,0 8
1 ,3 2
1 ,51
1,71
1 ,8 9
2 ,0 4
2 ,1 5
2 .2 7
2 ,3 7
2 .4 4
2 ,5 5

Т и п  VI 
46; У = 1 .9 5 ;

1.6
3 ,4
6 .9  
8,0

10,0
1 1 ,7
1 2 .9
1 3 .9
1 5 .0
1 5 .5
1 5 .9  
1 6 ,2
1 6 .6
1 6 .9
1 7 .0

1 6 ,8
1 7 ,0
1 7 ,2
1 7 .5
1 7 .5
1 7 .5
1 7 .6
1 7 .6
1 7 .7
1 7 .8

10,6 мб
12,8
13.1
1 3 .4  
1 3 ,8
1 4 .0
1 4 .2
1 4 .5
1 4 .7
1 4 .8
14.9
15.1
1 5 .3
1 5 .4
1 5 .5  
1 5 ,7

>606

7 0 .1
6 9 .0
68.2
6 7 .7
6 7 .4
6 7 .2
66.8
6 6 .5
6 6 .3
66.0

8 3 .5  
7 8 ,7  
7 8 ,2
7 6 .0
7 4 .1
7 2 .6

7 0 .2
6 9 .6
6 9 .0
6 8 .5
68.0
6 7 .6
6 7 .3

I
П р и м е ч а н и е .  Д л я  каж дого типа состояния 

Ёз розолсм  к ослаблению  водяным паром /  и упругость

1 6 8 ,Й II 1
воздушной массы дама число случасо п, отношение ослабления аэ 
водяного пара е.



Т а б л и ц а  5.6

Спектральный состав  прямой солнсчиой радиации в горах

Л0

2
5

10
15

20
25
30

35

4 0

45

50

55

60

65

70

Тип (

,Ч o r  лбшиД 
ралиации 
лря X пм

290-520

0 .2 5

0,66
1,02
1,20
1 ,3 0
1 ,3 8

1,42
1 .4 6

1 ,4 9

1 ,5 2

1 ,5 4

1 .5 6

1 .5 7

1.58
1 .5 9

7 .7

8 ,9

11.2
1 3 .3
1 4 .9  

1 6 ,2

17.2 
18 ,1

1 8 .9  

1 9 ,5  

20.1
2 0 .4  

2 0 .7  

21,0
21.3

520-600

Тпп II

1 3 .9

1 3 ,8

13,7
1 3 ,5

13,3
1 3 .2

13.2
13 .1

13.1
13.1
13.1
1 3 .0

1 3 .0

1 3 .0

13.0

0 ,4 3 0  

0 ,6 1 0  

0 ,9 3 0  

1 ,0 7 5  

1 ,1 7 5  

1 ,2 4 4  

1 ,2 4 6  

1 ,3 2 5  

1 ,3 5 0  

1 ,3 5 7  

1 ,3 8 0  

1 .4 0 0  

1 ,4 2 0  

1 ,4 2 2  

1 ,4 2 4

S от общеЛ p.iAtiauitii 
при X им

290-380

2.10
2 ,3 0

2 ,6 0

2 ,9 6

3 ,1 7

3 ,3 4

3 ,6 2

3 ,8 8

4 .0 0

4 .Ю

380-410 >S50

Тпп 1П

S  от  общеЯ р а д и а ш ш  

при X IIU

29O-3S0 380-410 > 5 5 0

Тип IV

.V от  обшсА peiitauiiii 
npit X ItM

290-S20 520-620 >  Е 5

6 .4

6.8
7 .3

7 .7  

8.1
8 .4

8 .7  

9 .0

9 .3

9.6
9.7 
9 ,9

10,2
10.3  
10.5

8 5 .7 1 .3 6 4 .6 8 4 .2 — — — —

8 4 ,9 1 ,5 8 4 .8 8 3 .4 0 .4 1 1 0 ,3 п . 5 7 8 ,2

8 3 .1 0 ,7 3 6 1 ,8 2 5 .2 8 2 .0 0 ,6 3 1 1 ,4 1 2 .0 7 6 ,6

8 2 .0 0 .9 3 5 5 .5 8 0 .8 0 .7 8 1 2 ,2 1 2 .4 7 5 ,4

8 0 .7 1 ,0 8 0 2 .1 7 5 .7 7 9 .9 0 .9 2 1 3 ,0 1 2 ,6 7 4 ,4

7 9 ,9 1 ,1 7 5 6 .1 7 8 .8

7 9 ,2 1 ,2 2 0 2 .4 7 6 .3 7 8 ,0 1 .1 1 1 4 .6 1 2 ,8 7 2 .6

7 3 ,6 1 ,2 5 0 6 .5 7 7 ,2

7 8 ,1 1 .2 6 3 2 .5 8 6 .6 7 6 .4 1/21 17,1 1 3 ,5 6 9 ,4

7 7 ,7 1,2,SO 6 .7 7 6 .0

7 7 ,3 1 ,3 0 6 2 ,7 0 6 .8 7 5 ,6 1 ,2 7 1 9 .6 1 3 ,9 6 0 .5

7 6 ,9 1 ,3 2 0 6 .9 7 5 .3

7 6 ,6 1 ,3 3 0 2 ,7 8 7 .0 0 7 5 ,0 0 1 ,3 5 2 1 ,2 Н , 3 6 4 ,5

7 6 ,3 1 ,3 3 6 7 ,0 5 7 4 ,8

7 6 .0 1.3-10 2 ,8 0 7 .1 0 7 1 .7 1 .3 7 — ---

Тип v n
Т.ш VI

Tim V

ji  от обшсЛ paauauiiH 
при X им

5{ от обшей радиации 
при X им

X от абщсП раакаш!»

3 ,4 2 6 .3 7 7 .0

6 ,7 7 6 .1

3 .7 3 7 .1 7 5 .6

7 .4 7 5 ,1

4 .0 3 7 .8 7 4 .7

8 .2 7 4 ,4

4 ,3 3 В .4 7 4 .2

8 .6 7 4 .0

4 .5 2 1
7 3 .8

при X т

ЭО-520 520-620 >625

7.4 19.0 73,6

9.4 16,9 73.5

п . з 16,3 73,4

12,7 15,8 71.5

13.8 15,7 70,5

14.9 ' 15.6 69,5

15,6 15.6 68.8

16,3 15.5 68.2

16.9 15.5 67.6

17,5 15.4 67.1

18,0 15,3 66.7

18,5 15.2 66.3

18,8 15,1 66,1

19,1 15.0 65.9

*
П р и м е ч а н и е ,  Предложенные семь 

(О дую щ им и параметрами: тип I: /*=0,52, е=  
^  тип V : /= 1 ,7 7 ,  10,0; тип V I : 1,72,

типов состояний воздуш ных масс в 
=5,0; тип II; / —0,82; е » 9 ,6 ;  тип III;
10,0; тип V II; /= 2 ,0 ,

I .
горных услози ях характеризуются слс- 
/= 1 ,2 3 ,  е = 5 ,0 0 ;  тип IV: /= 1 .4 ,  е= Ю ,0;



типы состояний воздушной массы. О днако данны е Лопухина 
охватывают большой диапазон высот Солнца и погодных усло
вий и практически весь диапазон длин волн спектра солнечной 
радиации, достигающей уровня моря. Проведенное в работе [7] 
сравпение величин, измеренных Гарадж ей и Лопухиным, с ре
зультатами расчетов по средней радиационной модели [1] пока
зало (табл. 5.7), что в ультрафиолетовой области (290— 380 нм) 
расхождение экспериментальных данных с теоретическими наи
более заметно при небольших высотах Солнца. С высоты 
■солнца 30® совпадение данных вполне удовлетворительное. Д ан
ные Лопухина дают несколько большие значения потоков ульт
рафиолетовой радиации по сравнению с теоретическими [I] н 
измеренными в Москве [7]. Это можно объяснить различным 
составом аэрозольной компоненты в районе М осквы и в Сред
ней Азии.

Т а б л и ц а  5.7

Соотношение м еж ду потоками прямой солнечной радиации в обл асти  спектра 
3D0—380 нм и интегральным потоком солнечной радиации (% )  

при различной мутности атмосферы  [7]

Высота
Содина,
грет.

Диш1нс М. П. ГарлдАН 
(Москпл)

Дапние 
Е. А. Лопухина 

1Ташкеит> Высота
Солнив,
град.

Расчстнме аанныс Р1

P=(i,GO Р = 0 .7 0 Р  =  0,80 тип 1 тип fl То — 0,5 ■Ч=«.3

10 0 0 ,1 9 0 .6 0 0 ,61 1.23 9.3 0.05 0,10 0,21
20 0,30 0,69 Ь 2 4 1ДЗ 1.68 19,3 0 .5 0 0 ,8 2 1,05
30 0 ,7 7 1,28 1,80 1 ,7 8 2.04 30,0 1 . 17 1,61 1,90
40 1,30 1.8Н 2,30 2 ,1 0 2.33 4 1 ,7 1 ,7 8 2,28 2 ,5 6
50 1.8.1 2 ,4 6 2.73 2,37 2 .5 S — ---
5.5 2,09 2.70 2,92 2,50 2 ,7 0 — — — •

Иа потоки прямой солнечной радиации в ультрафиолетовой 
■области сильное влияние оказывает изменение с о д е р ж а н и я  
озона и аэрозоля. Величину возможных вариаций спектральных 
потоков можно представить по данным расчетов радиационной 
модели атмосферы в ультрафиолетовой части спектра» выпол
ненных в работе [5]. Табл. 5.8 показывает изменение спектраль
ных потоков солнечной радиации в УФ—В (Ж 3 1 5  нм) и У Ф ^  
А + В  (?.<400 нм) областях в зависимости от общего с о д е р ж а -  
ж ания озона и мутности атм осф еры  Ь.

Согласие расчетов с данными наблюдений, п р о в е д е н н ы м и  
авторами [5] на Кавказе и в Крыму, при Л®=30° вполне удов
летворительное.

Изменение ультрафиолетовой радиации в области В и В + А  
при изменении высоты над уровнем моря при среднем содерж а
нии озона даны в табл. 5.9 [5]. На каждом из пяти у р о в н е й  

2 4 6
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Спектральные потоки прямой солнечной раднацнн при различном содержании  
озона и мутности (мкал/см^мин.)

Т а б л и ц а  5.8

Область
спсктра

Содержание озоня 
!1 мутность Высота Солнца, град.

73 60 4S ао 15 10

В - Ь  А

0 ,3 0
0,30
0 ,3 0
0 ,3 0
0 ,3 0
0 ,4 0
0 ,4 0
0 .4 0
0 ,5 0
0 ,5 0
0 ,5 0
0 .3 0
0 ,3 0
0 ,3 0
0 ,3 0
0 ,3 0

0.025
0,050
О.Ю О
0.150
0,200
0,025
0 ,050
0,100
0,025
0 .050
0,100
0,025
0.050
0,100
0 ,150
0.200

1,69
1,52
1.21
0,95
0.75
1,32
1.18
0 .93
1,03
0 .93
0 .75

70.5
64 ,2
52 .7
43 .5
35.8

1,38
1,18
0,92
0,70
0,55
1,03
0,92
0,72
0.83
0,72
0,55

65.0  
58 ,2
47 .0  
37 ,9  
30 ,6

0,85
0,73
0,52
0,37
0 ,27
0 ,62
0,52
0,39
0.47
0,40
0,30

54,5
47,8
36.7  
28,1
21 .7

0,30
0 ,23
0 ,14
0,11
0 ,06
0,20
0,16
0,03
0,14
0,11
0,07

37,1
30.7
21 .3
14.8
10.3

О
О
О
О
О
О
О
О
О
О
О

12.1
8 ,5
4 .3
2,1
1.8

О
О
О
О
Ооооооо
4 .3  
2,6 
1.0 
0,4г. 
0.1 ‘

Т а б л и ц а  5.9

Спектральные потоки прямой солнечной радиации на разных высотах 
при среднем содержании озона (мкал/см= • мин.)

Высота,
ь

= 75“ = 30“

км
в В +  А в В + А

1 0.040
0.080
0,120

1,75
1,46
1,38

69.8 
60 ,6
51.8

0,32
0.23
0.17

37,0
27.3
20 .4

2 0,030
0,060
0 .090

2 ,10
1.84
1,59

72 ,3
69,5
61,8

0.43
0.35
0.29

4 4 .4
3 5 .5
28 .5

3 0.020
0 ,040
0 .060

2,47
2 ,2 3
2 ,0 4

87 ,2
79 ,8
73 ,7

0.57-
0,49
0,40

5 3 .4  
46 ,0
39 .5

4 0,015
0 ,030
0 .045

2,81
2,61
2 ,4 4

83 ,4
88,2
83,1

0,75
0 ,6 4
0,56

61 ,9
55 ,5
49,7

5 0.010
0 ,020
0,030

3,22
3 ,0 4
2 ,9 0

100,9
57 .5
93 .6

0 ,95
0 .86
0.75

7 1 .9  
65 ,7
6 1 .9
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заданы наиболее вероятные для летних условии вариации коэф
фициента мутности Ь.

Па величину ультрафиолетовой радиации существенным об
разом влияет положение коротковолновой границы солнечного 
спектра {1т\п). Из экспериментальных данных следует, что 
Х,пш сильно зависит от длины оптического пути в атмосфере п 
замутиеииости воздушной массы, поэтому ультрафиолетовая 
радиация должна иметь сильно выраженный дневной и годо
вой ход.

Т а б л и ц а  5.10

Изменение Хтщ ни в зависимости о т  высоты Солнца и врем ени года  [13]

Время гола

Выс«)тв Солнца, грая.

10 20 30 40 so 60

Всспа . . . . . . 316 308 304 302 298 298
319 310 306 301 299 298
312 305 302 300 — —•

Зима . . . . . . 314 308 307 — — —
Г о д ....................... .... 316 308 30-i 302 299 298

При нзмеиенпи высоты над уровнем моря ?.min практически 
не изменяется (в тропосфере и нижней стратосфере), поскольку 
причина ограничения спектра — озон, расположен в основном 
выше 15 км.

Т а б л и ц а  5.И
Зависимость S^^jS  от высоты Солнца

Пункт

-

Висото Солпиа, град.

2 5 10 15 20

Л аш ю вск . i ш , 

Таш кент (тнп IV)

0 .8 0

0 .81

0 ,7 9

0 ,7 9

0 ,7 1

0 .7 6 7

0 .6 9

0 ,7 4 2

0 ,6 4

0 .7 1 2

Пункт
Высота Солнца, град.

23 30 35 40 43 so

Л авлоиск  . . . , 

Т аш кен т (тип IV)

0 .6 2

0,701

0,61

0 .6 9

0 ,6 0

0 .6 8 2

0 .5 9

0 .6 7 7

0 ,5 8

0 ,6 7 4

0 ,5 7

0 .6 7 2

Сравнение зависимости отношения ицфракоасной сочнечной 
радиации и полного интегрального потока^ n ^ p S  солнечной

2 4 8

•X



радиации 5 „ k / S  о т  № 1с о т ы  Солнца, по данным Лопухина (Таш
кент) и Калитина (Павловск) [II]. показывает, что эти отноше- 
нпя при П а >  о в Павловске и Ташкенте изменяются по-раз- 
ному (табл. 5.11). ^

В годовом ходе отношение досиггает максимума в се
зоны с высокой прозрачностью, т. е. на юге — зимой и весной 
а на севере — весной.

1.2. Распределение энергии в спектре солнечного излучения 
за  пределами атмосферы

Внеатмосферное распределение энергии в спектре солнеч-. 
него излучения является необходимым элементом при решенпп 
большинства прямых и обратных задач атмосферной оптики,, 
при решении широкого круга задач актинометрии и климатоло
гии. Точные данные о внеземных спектральных потоках солнеч
ного излучения необходимы при расчетах теплового и радиаци
онного режима космических кораблей и спутников.

Внеатмосферное распределение энергии солнечного нзлуче-- 
ния может быть получено либо посредством прямых измерений 
спектрального распределения на высотах, больших 80 км, либо, 
посредством экстраполяции данных наземных спектроболомет
рических измерений на верхнюю границу атмосферы. Прямые 
измерения проводились с помощью ракет пока только для от
дельных участков солнечного спектра [44], а также для пите-, 
трального потока солнечного излучения [34].

Измерение распределения энергии по всему спектру солнеч
ного излучения значительно более сложная задача, которая, по- 
видилюму, с помощью искусственных спутников все же будет- 
решена в ближайшем будущем. Метод экстраполяции наземных, 
измерений на границу атмосферы был разработан для практи
ческого применения Абботом и Фоулем. По наземным высоко
горным измерениям с помощью специальной спектрометриче-. 
ской аппаратуры определялась зависимость спектральных пото
ков приходящей солнечной радиации от величины атмосферной 
массы (т. е. измерения при различных высотах Солнца). При: 
устойчивом оптическом состоянии атмосферы зависимость лога
рифма интенсивности солнечной радиации, измеренной в узком 
спектральном интервале, от атмосферной массы щ  изобража
ется прямой линией. Связь между интенсивностью радиации и 
длиной пути луча в ослабляющей среде дается законом Бу
гера—Ламберта:

Л « .= Л о Р ”  "Л" lg A «  =  >gAo +  m lg P i, (5.2). 
где Jŷ o и — потоки радиации с длиной волны X до и после 
прохождения ослабляющей массы т, рд — коэффициент спект
ральной прозрачности для длины волны X и единичиои массы.
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Г'^кпралоляиия полученных завнснмостей на границу атмо- 
(фг'ри, т. с. к значению т  =  0, позволяет определить внеатмо- 
сфс|Я1ое спектральное распределение солнечного излучения для 
спектрометрирусмого диапазона длин волн. Полученное таким 
оГ^рачом распределение уточняется в связп с  тем . что исполь. 
зусмая п спектральном приборе оптика имеет определенные 
границы пропускания (для стеклянной оптики смитсонианского 
(псктрометра это 346—2440 нм). Поскольку спектральные изме
рения сопроиождаются одновременными измерениями абсолют
ных келичин интегрального потока солнечного нзлл'чення, то 
площадь под измеренными спектральными распределениями 
'энергии, а следовательно, и под полученным в результате экс- 
транолянни распределением будет выражена в абсолютных еди- 
иинах и]калы эталонного прибора

Если это распределение дополнить в ультрафиолетовой 
(л < 2 %  нм) и ннфракраснон (/,>2500 нм) областях  для учета 
(о;|нечпоГ| радиации, полностью поглощенной в выше,1ежашпх 
слоях атлюсферы, то полученное окончательно распределение 
представляет собой графический образ солнечной постоянной 
для данного дня наблюдений. Чтобы получить астрофизическое 
'iHa4CHHe солнечной постоянной, следует привести значение сол- 
пемпои постоянной для данного дня к среднему расстоянию 
между Землей и Солнцем (см. § 2 наст. гл .).

Виедеиие поправок в измеренное на Зем ле и полученное 
в результате экстраполяции распределение хорошо иллюстри
руется общим выражением для определений солнечной постоян- 
ноГ| 150]:

Здесь ДЯох (У Ф )— поправка для диапазона длин волн 
от 346 им до м1И1имальнон длины волны, при которой еще учи- 
тивается солнечное излучение; Л£о ,̂ (НК) — поправка для диа
пазона длин волн от 2440 нм до максимальной длины волньь 
при которой еще учитывается солнечная радиация на верхней 
гратщ е атлюсферы; (УФ) — поправка для диапазона 346— 
-чО им; (ИК) поправка для диапазона меж ду 2440 нм 
максимальной длиной волны, при которой еще измеряется сол
нечное излучение на поверхности земли.
'|еж атф ”‘’п1,-пи?'’' ” '“ ’м '"««тральные распределения прпная- 
. ежат Ф. Джонсону и AV. Николе (рис. 5.6) [42 47, 48]. В Д»з-
л 'чиаоГэН еГп,:: Г сосрадоточеио 99% всеП
пня показанпЛ  L кривых распределе-

солнечного величниы интевсивностеи
НЗЛ)ЧСННЯ в узких спектральных участках, а также



их процентное отношенне к интегральному потоку. Эти вели
чины получены на основе распределения энергии в спектре сол
нечного излучения по Ф. Джонсону.

2Ю0 2300 2500 2700 2900 3)00 3300 3500 3700 3900 
Длина бопны, нм

Рис. 5.6. Распределение энергии в спектре Солнца за пределами 
атмосферы.

/ — по Ннколе. 2 —по Джонсону.

В табл. 5.13 дано распределение энергии во всех увелич!г- 
вающихся участках спектра от Ло до Л»*. Кажущееся расхожде^ 
кие в величинах приведен- 
ных в табл. 5.12 и 5.13, обус
ловлено округлением вели
чин 5 ,., Обе таблицы состав
лены для среднего расстояния  ̂
от Земли до Солнца. ?

Д ля ультрафиолетовой об- \  
ласти солнечного спектра более 
подробное распределение энер-чз 
ГИИ за пределами атмосферы 
показано на рис. 5.7. Эти дан- 
ные были получены с помощью 
ракетных спектрографов, под 
нимаемых на высоту 
235 км.

Рис. 5.7. Распределелле энергии 0,05 
в спектре Солнца за пределами атмо
сферы для ультрафиолетовой об

ласти [29].
-/ — по СтсЛру, 5 —по Петиту.

Л — по Джонсону.

220 2^0 280 280 300 320 
Длина болиы,
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Распределение энергии в спектре Солнца на верхней границе  
npH/i0=9O%w =  O

Т а б л и ц а  5.12

0--100
100-220
220—225

0—225

2 2 , 2 3 0  
231)—235 
2:35-2-10 
2*Ю-2>15 
245—250

225-25 .)

250-2- .5  
2 5 5 -2 6 0  
2G0—265 
26Г>-270 
2 7 0 -2 7 5

25 0 -2 7 5

275-2К0 
2.S0—285 
2H5-2i)0 
290—2У5 
21)5-^301)

27о—300

.'зоо-;зо5
3U5-310
310-315
315—320
320—325

30D-325

325-3 .3 J
з;з »—зй
33‘|-340 
34)~:315  

, 315—3>)0

252

0,41

0,26
0,27
0.28
0,29
0.30

1,40

0.3S
0.53
0.95
1,20
1.14

4.20

1,09
I.56  
2,42 
З.ОН 
3,02

II.17

3.00
3.50 
3,90 
4.05 
4.65

UMO

5.50
5.60
5.60 
5.R0 
5,82

0,03

0,02
0,02
0.02
0,02
0,02

0,10

0.03
0.04
0,07
0,09
0,08

0,30

0.08
0.11
0,17
0.22
0.22

О.НО

0,21
0.25
0.28
0.29
0.33

1.37

0,39
0.40
0.40
0,42
0,42

350—355 
Зоо—360 
360 -3 6 5  
365—370 
370—375

3 5 0 -3 7 5

375—380 
3-S0—385 
3 85 -390  
390—395 
395—400

375-400

400— 105 
405—410 
410-415  
415—420 
420—425

400— 125

425—430
430--435
435—440
440-445
445-450

425-450

4 5 0 ^ 5 5  
455"—160 
460—4^5 
•165—470 
470-475

450-475

475—480
480-485

30,87

6,18 
6,00 
5 ,аз 
5 .73  
7.00

30,54

8,71
9,48
9,60
9,67
9,47

46,93

8.80
8.70
9,40

10,40
10.70

48,00

10.89
10.89 
10.75
10.89
10.70

54,12

10,80
10,47

2.20

0,44
0.43
0.40
0,41
0,50

2,19

0,62
0,68
0.69
0,69
0.68

3 ,36

0,63
0,62
0.67
0,74
0,77

3,44

0,78
0,78
0,77
0,78
0,77

3,88

0 .7 7
0 ,7 5
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485—490
490—495
495-500

475-500

оОО—505 
505—510 
510-515 
515-520 
520-525

500-525

525-530
530-535
535-540
540-545
545-550

525—550

550-555
555-560
560-565
565-570
570-575

550—575

575—580
580-585
585-590
590—595
595—600

575-600

600—610
610—620
620-630
630-640
640-650

6'J0-650

650—660
бби-670
670—680

51,77

9.80
9.80
9.65 
9,60
9.65

48,50

9.75 
9.85
9.90
9.90
9.75

49,15

9,74
9,58
9.52 
9,50
9.57

47,91

9.57
9.52
9.52 
9,48 
9.35

47,44

18.02
17,64
17,32
16,90
16,61

86,49

16,38
16,25
15,81

0,70
0,70
0.69
0,69
0,69

3,47

0,70
0.71
0,71
0,71
0,70

3,52

0,70
0,69
0,68
0,68
0,69

3,43

0.69
0,68
0,68
0,68
0.67

3,40

1,29
1.26
1,24
1,21
1.19

6.19

1.17
1.16
1,13

700—710
710—720
720—730
730—740
740—750

700—750

750—760
760—770
770—780
780—790
790-800

750-800

800-810
810—820
820-S30
830—840
840-850

800—850

850—860
860—870
870-В80
880—890
890—900

850-900

900—910 
910-920 
920—930 
930 -940  
940-950

900—950

950—960
960—970
970-980

71,02

13,59
12,98
12,53
12,38
12,08

63,56

11,90
11,58
11,45
11,01
10.71

56,65

10.51
10,21
10,08
9,93
9,63

50,36

9,27
9 .U
8,99
8,77
8,55

44.72

8,25
8,15
8,09

5,09

0.97
0,93
0,90
0,89
0,87

4.55

0,85
0,83
0,82
0,79
0,77

4,06

0,75
0,73
0,42
0,71
0,69

3,61

0.66
0,65
0,64
0,63
0.61

3,20

0,59
0,58
0,53
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Лк им

вт/м*

<J?i0^990
9У0-1000

950-1000

1000-1010 
1010-1020 
1020—1азо
1 0 3 0 -1 0 ‘Ш
1040—1050

1000— 1050

1050—1060
l(H5fr-1070
1070—1080
1080— 1090
1090—1100

1050-1100

1100—1200
1200—1300
1300—1400
1400-1500

1100—150U

1500-1600
1600-1700
1700—1800
1800—1900
1900—2000

1500—2000

2(100-2100
2100—2200
2200—2300
231)0—2400
2400—2500

2000-2500

2500—2600

7.68
7.54

39,71

7 .30 
7 ,15
7.02 
6 ,87  
6 .73

35,07

6,60
6.46 
6,33 
6 ,19 
6,05

31,63

52,92
42,29
34.06
27.65

156,95

22.65 
18.70 
15,55
13.02 
10,98

80,90

9.31 
7 ,95 
6,82 
5.89 
5,10

35.07

4.46

0 ,55
0 ,5 4

2 ,84

0 ,52
0,51
0 ,50
0 ,49
0,48

2.51

0 ,47
0,46
0.45
0 ,44
0 ,43

2,27

3.79 
3 ,03 
2 ,44  
1.98

11,24

1,62
1.34
1.11
0 .93
0,79

5.80

0,67
0,57
0,49
0.42
0,37

2.51 

0 .32

Si
ДА ИМ

от/и» X

2600—2700
2700— 2800
2 8 0 0 - 2 9 0 0
2900— 3000

3 ,9 0
3 ,4 2
3,01
2 . 6 в

0,28
0.24
0.22
0,19

2 5 0 0 - 3 0 0 0 1 7 ,4 5 1.25

3000— 3100
3100— 3200
3200—3300
3300—3400
3 4 0 0 -3 5 0 0

2 .41
2 , 0 6
1,91
1.71
1 ,53

0 ,17
0 .15
0 ,14
0,12
0,11

3 0 0 0 -3 5 0 0 9 .6 2 0 .6 9

3 5 0 0 -3 6 0 0
3 6 0 0 -3 7 0 0
3700—3800
3800—3900
3900—4000

1 .38
1 ,2 4
1 .12
1 ,0 2
0 ,9 2

0 ,1 0
0 ,0 9
0,08
0,07
0 ,07

3500—4000 5 ,6 8 0.41

4000—4100
4100— 4200
4200—4300
4 3 0 0 -4 4 0 0
4400—4500

0 ,8 8 5
0 ,8 0 6
0 ,7 3 6
0 ,6 7 7
0 ,6 1 7

0,06.
0.0&
0,05
0,05.
0 ,0 4

4 0 0 0 -4 5 0 0 3,721 0 .27

4 5 0 0 -4 6 0 0
4600—4700
4700—4800
4800—4900
4900—5000

0 ,5 5 7
0 ,448
0 ,438
0 .4 2 8
0 .4 0 8

0 ,0 4
0,03-
0 ,03
0,03.
о.оа

4500—5000 2 ,279 0,16.

5000—6000 2 ,7 9 0 .20

6000—7000 
7000—  оэ

1 .47
2 ,6 5

0,11
0 ,19

П р и м е ч а н и е .  S
иан 1306,4 вт.м-2 „ли олло 0̂." ^0— солнечная лостоянн?я, рав*
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Распределение энергии в спектре Солнца на верхней границе атмосферы 
в областях спектра от ^ = 0  до при нормальном падении лучей

Т а б л и ц а  5 .J3

У 1
иы Hu

A
X| HM

к

п П и * X b t /m* a BT/M* X

100 0,001 0,001 405 134.7 9,65 1 595 510.5 36,56
220 0.3 0,02 410 144,2 10,33 600 519,8 37,23
225 0 .4 0,03 415 153,8 11,01

420 163,5 11,71 610 537.9 38,52
230 0,7 0,05 425 172,9 12,38 620 555,5 , 39,78
235 0.9 0,07 630 572,8 41,02
240 1.2 0.09 430 181.7 13,01 640 589,7 42,23
245 1.5 0.11 435 190,4 13,64 650 606,3 43,42
250 1.8 0,13 440 199,8 14,31

445 210,2 15.06 660 622,7 44,59
255 2 .2 0.16 450 220,9 15,82 670 639,0 45,76
260 2.7 0,19 680 654,8 46,89
265 3.7 0,26 455 231,8 16,60 690 670,2 47,99
270 4.9 0,35 460 242,7 17,38 700 685,1 49,06
275 6.0 0.43 465 253,5 18,15

50,14470 264,4 18,93 710 700,1
280 7,1 0.51 475 275,1 19,70 720 714,6 51,17
285 8.7 0,62 730 728,8 52,19
290 11.1 0.79 480 285,9 20.47 740 742,7 53,18
295 14,2 1,01 485 296,3 21,22 750 756,1 54,15
300 17,2 1,23 490 306.3 21.94

769.7 55,12495 316,5 22,67 760
305 20,2 1,44 500 32S,8 23,40 770 782,7 56.05
310 23,7 1.70 780 795,2 56,95
315 27,6 1,97 505 336,6 24,11 790 807,6 57.83
320 31.6 2,26 510 345,4 27,81 .800 819,7 58. /0
325 36,3 2.60 515 356.1 25,50

831,6 59.55520 365,7 26,19 810
330 41.8 2,99 525 375.3 26,88 820 843,2 60.38
335 47.4 3.39 830 854,6 61.20
340

*  • J А

53,0 3.79 530 385,1 27,58 840 865,6 61,99
345 58.8 4,21 535 394,9 28.28 850 876,3 62,76
350 64.6 4,63 540 404.8 28,99

886,8 63,51545 414,7 29,70 860
355
360
365

70,5
76.4
82.5 
88.9

5.05
5,47
5,91
6,36

550

555

424,5

434,2

30.40

31,10

870
880
890

897.1
907.1
917.1

64.24
64,96
65.67

370 560 443,8 31,78 900 926,7 66,36
375 95.5 6,84 565

570
453,3
462,8

32,46
33.14 910 936,0 67,03

380
385
390
395

101.7
107.7 
U 3.3  
119,0

7,28
7»7l
8,11
8.52

575

580
585

472.4

482,0
491.5

33.83

34.51
35,20

920
930
940
950

945.1
954.1 
962,9 
971,4

67.68
68.32
68,95
69.57

400 126.0 9,02 590 501,0 35,88
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IIM

V
А

5/.

^1

V
А

1̂ Х
н м

2 ^ .к
1Л К ит/м* к вт/м» н

Ш )
ш
(I8(J
Я'.Н!

1001)

979.7
087.8 
91)5.0 

1003.6 
1 0 1 1 , 1

70,16
70,74
71,32
71.87
72,41

1600
1700
1800
1900
2000

1257,4
1276,1
1291.7
1304.7
1315.7

90,05
91,39
92,50
93,43
94,22

3600
3700
3800
3900
4000

1379,2
1380.4 
13Я1.6 
1382,6
1383.5

93,77
9S.8S
98,94
99.01
99,08

1010
1020
1030
10-ю
1050

1018.4
1025.6
1032.6
1039.5 
1046.2

72.93
73,41
73,95
74.44
74,92

2100
2200
2300
2400
2500

1325,0
1332,9
1.339,8
1345.6
1350.7

94,89
95.45
95.94
96.36
96,73

4100
4200
4300
4400
4500

1384,4
1385.2 
1385,9 
1386,6
1387.2

99,14
99,20
99,25
99,30
99,34

1060
1070
1080
1090
1100

1052.8 
1059,3 
10&5.6
1071.8
1077.8

75.39
75.86
76,31
76,75
77,19

2600
2700
2800
2900
3000

1355,2
1359.1
1362.5
1365.5
1368.2

97.05
97,33
97,57
97.79
97,98

4600
4700
4800
4900
ь т

1387,8
1388,2
1388,7
1389,1
1389,5

99,38
99,41
99,45
99.48
99,50

1200
1300
МОО
1500

1130.7
1173.0
1207.1
1234.8

80,98 
84,00 
86, Ф1 
88,42

3100
3200
3300
3400
3500

1370.6
1372.7 
1374,6 
1376,3
1377.8

98.15
98,30
98.44
98,56
98,67

6000
7000

с о (5 о )

с о (5 о )

1392.3 
1393,8
1396.4 

кал,'см 2, мин.
2,002

99,70
99,81

100,00

100,00

х = х ,

П р и м е , а . , „ е . ; 2 5 . =  2  2 ^ х « » )  =

10

I
J  /.оU

•V’

в
>
^  0.1 

i  
§
\0,01

х=о

/  V

J -------L
BQ J— 4 г— 1_____L100 120 I____ I 1 1 -------1
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Р а с п р е д е л е н и е  э н е р ги и  в  о б л а с т и  8 0 — 2 6 0  им п о д р о б н о  п р е д 

с т а в л е н о  на р ис . 5 .8  и в  т а б л .  5 .1 4  д л я  д л и н  в о л н ,  с о о т в е т с т в у ю щ и х

Т а б л и ц а  5.14 
Распределение энергии во внеатмосферном спектре 

Солнца в области длин волн 85—260 нм 
(Д л = 5 ,0  нм)

>. мм j»,, ЭрГ,'С!И’ »ССК. >• нм 1S„ эрг/см**сск.

250 700 170 ft,2
255 560 165 5.0
250 3«0 160 3.2
245 390 155 1.7
2UJ 3-10 150 0.95
235 320 145 0,50
2W 360 140 0.26
225 350 135 0,26
220 310 130 0,18
215 240 1 125 0.15
210 145 1 120 5.7
205 90 1 115 0.0S
200 70 110 0,06
195 55 105 О.Ю
190 41 100 0.1Н
185 28 95 0.15
180 19 90 0,25
175 12 «5 0.11

I — iiiCTtiiia; г —
МИНИ U Сколышка.

17 З ак аз Лё 32
257



с с р е лпиа м  и н т е р в а л о в . Э т и  в е л и ч и н ы  п р и в е д е н ы  к  среднему 
р а с с т о я н и ю  от  З с м л 1[ д о  С о л н ц а .

Д л я  ь и д и м о н  о б л а с т и  с п е к т р а  н а и б о л е е  н а д е ж н о е  распреде
л е н и е  и з  п о л у ч е н н ы х  п о с р е д с т во м  э к с т р а п о л я ц и и  н а з е м н ы х  дан
н ы х  п р и н а д л е ж и т  Л .  Д у н к е л ь м а и у  и  Р ,  С к о л ь н и к у  [3 5 ]. П а  
рис. 5 .9 . с р а в н и в а ю т с я  д а н н ы е  Д у н к е л ь м а н а  с д а н н ы .м и  Е .  П е 
ти та  и Р .  С те й р а  и Р .  Д ж о н с т о н а  ( 1 9 5 5 ) .  Д а н н ы е  Е .  Петита  
в о б л а с ти  с пе ктр а  с  ? .< 4 5 0  н м  з а м е т н о  о т л и ч а ю т с я  о т  д а н н ы х, 
п о л у ч е н н ы х  п о з ж е .

Д а н н ы е  д л я  у л ь т р а ф и о л е т о в о й  о б л а с т и  с п е к т р а  п о л у ч е н ы  со 
з н а ч и т е л ь н ы м и  о ш и б к а м и , т а к  д л я  о б л а с т и  1 4 0 — 2 0 0  и м  точ
н о с ть ± 2 0 7 » ,  а д л я  о б л а с т и  с ? .< 1 4 0  н м  о ш и б к и  во зр а с та ю т  
в н е с к о л ь к о  р а з. Н е в ы с о к а я  т о ч н о с т ь  и с и л ь н е й ш а я  и зм е н ч и 
в о с т ь  у л ь т р а ф и о л е т о в о й  р а д и а ц и и  со врем енехс у к а з ы в а ю т  на 
н е о б хо д и м о с т ь  д а л ь н е й ш и х  и с с л е д о в а н и и . •

1.3. Ослабление солнечной радиации в идеальной атмосфере

Т о ч н ы е  д а н н ы е  о р а с п р е д е л е н и и  э н е р ги и  с о л н е ч н о й  радиа
ц ии  по с п е кт р у  на р а з л и ч н ы х  в ы с о т а х  в  и д е а л ь н о й  а т м о с ф е р е  

(о тс у тс твуе т  в о д я н о й  па р  и  а э р о з о л ь )  п р е д с т а в л я ю т  п р а кт и че *  
с ки н  интерес. В е л и ч и н у  о с л а б л е гш я  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а диа 
ц ии  в  и д е а л ь н о й  атмосф ере н е о б х о д и м о  з н а т ь  д л я  п о л у ч е н и я  
р а д и а ц и о н н ы х  х а р а к т е р и с т и к  р е а л ь н о й  а т м о с ф е р ы , а т а к ж е  д ля  
р е ш е н и я м н о ги х  п р ш с т а д н ы х  з а д а ч .

Ра с че т о м  п о т о к о в  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  в  и д е а л ь н о й  а тм о
сфере з а н и м а л с я  р я д  и с с л е д о в а т е ле й . И з  п е р в ы х  р а с ч е т о в  наи* 
более т о ч н ы м и  я в л я ю т с я  д а н н ы е , п о л у ч е н н ы е  К а с т р о в ы м  
( 1 9 2 8 ) ,  Ф о й с н е р о м  и Д ю б у а  ( 1 9 3 0 ) .  В  т а б л . 5 .1 5 ,  з а и м с т в о в а н 
ной и з  р а бо ты  [2 5 ], в  х р о н о л о ги ч е с к о м  п о р я д к е  п р е д с т а в л е н ы  
р е зу л ь т а т ы  р я д а  р а с че то в . Р е з у л ь т а т ы  р а с ч е т о в  К а с т р о в а , Ф о н *  
снера и Д ю б у а  с о в п а д а ю т  с т о ч н о с т ь ю  д о  в т о р о го  з н а к а .

Р е з у л ь т а т ы  р а с че то в, в ы п о л н е н н ы х  в  п я т и д е с я т ы х  г о д а х , ос
н о в ы в а л и с ь  у ж е  н а  у т о ч н е н н ы х  Л1. Н и к о л е  ( 1 9 5 0 ^ 1 9 5 1  г г . )  ч 
Ф .  Д ж о н с о н о м  (1 9 5 6 )  д а н н ы х  о  с о л н е ч н о й  п о с т о я н н о й  и спект
р а ль н о м  р а с пр е д е ле нии  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  з а  п р е д е л а м и  ат
мосф еры. К р о м е  т о го , и с п о л ь з о в а л и с ь  к о э ф ф и ц и е н т ы  п о гл о щ е 
н и я  о зо но м  по  В и г р у  вм е сто з а в ы ш е н н ы х  к о э ф ф и ц и е н т о в  Н а я  
и Ч у н г а  (1 9 3 2  г .)  [4 6 ].

С р а в н е н и е  п о л у ч е н н ы х  р а зн ы .м и  а в т о р а м и  з н а ч е н и й  потока 
с о лн е чн о й  р а д и а ц и и  на у р о в н е  зе м н о й  п о в е р х н о с т и  п о к а з ы в а е т ,  
что  им ею тся н е б о л ьш и е  р а с х о ж д е н и я , о б ъ я с н я е м ы е  р а з л и ч и е м  
и с х о д н ы х  д а н н ы х .

Н а и б о л е е  д о с то ве р н ы м и  и  п о л н ы м и  в  н а с т о я щ е е  в р е м я  
м о ж н о  с ч и та ть  д а н н ы е  расчета, с д е л а н н о го  С . И .  С и в к о в ы м  [25 ]. 
ко то р ы й  п р о ве л  т щ а т е л ь н ы й  а н а л и з  и с х о д н ы х  в е л и ч и н  и и с п о л ь 
з у е м ы х  м етодо в расчета.
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Интенсивность прямой солнечной радиации на уровне моря в идеальной 
атмосфере (кал/см^мин.), по данным различных авторов [25]

S n , а —  подозоннос эначсннв потока солнечной радиации

Т а б л и ц а  5.15

Аптор Гол
Число 0ЛТ11ЧССКЛХ масс

(w =  l) 1 2 3 G 8

В. Г. Кастроц i . 1928 1,73 1 ,60 1 ,50 1.41 1,2Н 1.1Й
ФоПсиер н Дюбуа 1930 — 1 ,7 3 1 .6 0 1 ,50 1.41 1,28 1,18
Лннке . . . . . . . 1939 — 1,75 1 ,64 1 .54 1 .47 1 .34 1 ,26
В. Г, Кастров . . 1956 1.94 1,75 1,61 1.51 1 .43 1,30 —

К. С, Шифрим н 
А. А. Авасте 1960-1962 1,93 1,76 1.62 1,52 1.44 1.31 .

С. Аос'ркиев 1963 — 1.78 1,65 — — — —
С  II. Сивкоп . . 1964 1,93 1,75 1.62 1.51 1,43 1’,30 —

Р е з у л ь т а т ы  р асчета  С . И .  С н Б к о в а  д л я  о б ла с ти  спектра  
2 2 0 — 7 0 0 0  н м  и  м асс о т  1 д о  10 п р е д с т а в л е н ы  в  т а б л . 5 .1 6 . В е 
л и ч и н а  с о л н е ч н о й  п о с т о я н н о й , и с п о л ь зу е м а я  в расчетах, • п р и 
нята  5 о = 1 , 9 8  к а л / с м ^ - м п н . К р о м е  т о го , в  т а б л и ц е  п р и ве д е н ы  
с п е к т р а л ь н ы е  ко э ф ф и ц и е н ты  п р о зр а ч н о с т и  д л я  о зо н а  и су

хо го  и ч и с т о го  в о з д у х а  Р н ,  а т а к ж е  п о д о зо и и о е  зн а ч е н и е  по то ка  

п р ям о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  S n ,  о.
I

§ 2 .  ИНТЕГРАЛЬНЫЕ ПОТОКИ ПРЯМОЙ СОЛНЕЧНОЙ РАДИАЦИИ

2 .1 .  С о л н е ч н а я  п о с т о я н н а я  ,
I

С о л н е ч н о е  э л е к т р о м а гн и т н о е  и з л у ч е н и е  на  б о л ь ш и х  ра сстоя
н и я х  о т  С о л н ц а  {н а п р и м е р , на  о р б и т а х  п л а н е т ) р а с п р о с т р а н я
ется п а р а л л е л ь н ы м и  л у ч а м и . Т а к  к а к  р а с с то ян и е  от  С о л н ц а  
до З е м л и  н е п р е р ы в н о  и з м е н я е т с я  в  те че н и е  го д а , то  в е л и ч и н а  
сол1гечнон э н е р ги и , п р и х о д я щ е й  к  З е м л е , т а к ж е  б уд е т  и з м е 
н я т ь с я . М а к с и м а л ь н а я  а м п л и т у д а  и зм е н е н и й  с о с та в ля е т  ± 3 , 4 %  
от среднего з н а ч е н и я  п о т о к а  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и . М а 
к с и м а л ь н о е  з н а ч е н и е  п о т о к а  им е е т  место в к о н ц е  д е к а б р я — я н -  
^зр е , а м и н и м а л ь н о е  —  в и ю л е . Н а -  среднем  р а с с т о ян и и  от  
С о л н ц а  З е м л я  н а .ч о д и т с я  4  о к т я б р я  н  3  а п р е л я . В  т а б л . 5 .1 7  
даны з н а ч е н и я  ко э ф ф и ц и е н то в  д л я  п р и в е д е н и я  в е л и ч и н  п р я м о й  

с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  к  с р е д не м у р а с с т о я н и ю .
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Т а б л и ц а  S.b»
Спектральный состав прямой солнечной радиации в идеальной атмосфере на уровне 1000 мб (5о=* 1980 мкал,см-♦ мин.)

-So, i.

n n p o -  
u c i in ix  
пт

ы к а л / с м » .м п н .
/’Од О)

4»C .tl>  OtITH'ICCKilX м е с с

10

0.22  
0 ,2 2 - 0 . ‘24 
ОДЧ—O.'Jfv 
0/i«—0.2S 
0.2.S—0.30 
(I..30—0,.42 
(>.32-0.3-1 
0 .3 4 -  0 .36  
0 ,36—0.38 
0 ,38  - 0 .  Ю
0 ,2 2 —0,-10
0 .4 0 -0 .4 2  
0 .42—0.44  
0 .4 4 - 0 ,4 6  
0 ,4 6 - 0 .4 8  
0 .4 H -0 .50  
0 ,5 0 - 0 .5 2  
0 .52—0.54  
0,51— 0.56 
0 .56—0.58 
0 ,S K -0 ,6 0  
U ,6U -0 .6 ‘2 
0 .6 2 - 0 .6 4  
0 ,0 4 - 0 .6 6  
D.6R—n.fi« 
0 ,6 8 -0 .7 0

0,02
0.07
0,11
0.31
0.72
1.03 
1.54
1.67
1.K2 
1,74
9.03
2 .6 7
2 .7
3.1
3.1
2 .У 
2.H
2 .7  
2 .К
2 .7
2 .7  
2 .5
2 .4
2 .4  
•) ’>
2 ’, I

0 .4
1 .4
') о
б.’Т

14.3
2 0 .4
3 0 .5  
3:3.1 
3 6 .0
3 4 .5

1 7 « .9

5 2 ,9
5 3 .5
6 1 .4
6 1 .4
5 7 .4
5 5 .4
5 3 .5
5 5 .4
5 3 .5
5 3 .5
4 9 .5
47.5
47.5
4 3 .6
41.6

0 ,0 0 7
0 ,5 2 4
0 .9 0 5
0 ,9 9 7
1,000
1,000

I ,O0i) 
1,000 
0 .99К  
0 ,9 9 6  
0 ,9 9 3  
0 ,Ш  
0 ,9 К 0  
0 ,9 7 5  
0 ,9 6 4  
0 ,9 6 6  
0 ,9 6 4  
0 ,9 7 3  
0 .9 8 0  
0 ,9 8 6  
0,991

0,1
1 0 ,7
2 7 .6
3 3 .0
3 6 .0
3 4 .5

141.9

5 2 .9
5 3 .5
6 1 .3  
6 1 ,2
5 7 .0
5 4 .7
5 2 .4
5 4 .0
5 1 .6
5 1 .7
4 7 .7
4 6 .2  
4 6 ,6
4 3 .0
4 1 .2

0 ,2 4 9
0.351
0 .4 4 8
0 ,5 3 4
0 ,6 0 9
0 ,671

0 .7 2 3
0 ,7 6 7
0 .8 0 3
0 ,8 3 3
0 ,8 5 7
0 .8 7 7
0.893
0 ,9 0 8
0 ,9 1 9
0 ,9 3 0
0 .9 3 8
0 .9 4 7
0 .951
0 .9 5 8
0 ,9 6 2

С
3 .8

12.4
1 7 .6  
2 1 ,9
2 3 .1

7 8 .8

38.2
4 1 .0
4 9 .2
5 1 .0
4 8 .8
18.0
4 6 .8
4 9 .0  
4 7 ,4
48 .1
41.7
4 3 .8
4 1 .3
4 1 .2  
.39.6

0 .7 0.1 0 ,0 0 ,0
5 ,0 2 .0 0 ,8 0 .3
9 .3 5 .0 2 .7 1.4

13.3 8.1 4 .9 3 ,0
15,5 10.4 7 ,0 4 ,7
43,8 25.6 15.4 9 ,4
27.6 20.0 и ,Б 10,5
31,4 24.1 18,5 14.2
39,4 31.6 25.3 20,3
42,3 35,1 29.2 04
41,6 .35,4 30.2 ю
41.6 36,0 31.2 27.0
41.0 .35.9 31,4 27.5
43.4 a s ,4 34,0 30,1
42,0 37.2 33.0 29.2
43,2 AS, 8 3-1,9 31,3
40,4 36,5 33,0 29,8
40.4 .37,2 34.3 31,6
41,3 38.5 35.9 33,5
38 .9 36,8 .34.8 32,9
37.7 36,0 31,3 32,7

0 .0
0.1
0 ,7
) .«
3 ,2

5 ,8

7 ,6
1 0 .9
1 6 .3  
20,1
2 1 .9
2 3 .4
24 .1  
2 6 .6
2 5 .9
28.1
2 6 .9
29.1
3 1 .2   ̂
3 J .1
3 1 .2

0 .0
0 ,0
0 .2
0 .7
1.4
2 .3

4 .0
6 .4  

Ю.5
13.8
15.9 
17.6
18.5 
20.8  
2 0 ,3
22.6  
22,0  
2 4 ,7  
27 ,1  
27 . к  
2 8 ,3

0 .0
0 .0
0,1
0 .2
0 ,6
0 ,9
2,1
3 .8
6 .7
9 ,5

11,5
13.2 
М .2
16.3
15.9 
18,2 
18,0
20 .9  
23 ,5  
24.8 
25,7

& >. м к м

 ̂So, X

м ка.1 / с м * .м а н .

0 .4 0 -0 ,7 0
0 .70—0,72
0,72—0.74
0.74—0,76
0,76—0,78
0 ,7 8 - 0 , 8 0
0,70—0,80
0.80—0,85
0 ,8 5 -0 .9 0
0,90—0.95
0 ,9 5 - 1 ,0 0

1 .0—1.5
1 .5 - 2 ,0
2 .0 —2,5
2 . 5 - 3 , 0
3 .0 —3 .5
3 .5 - 4 .0
4 .0—5 . 0
5 .0 —6 .0
6 .0 —7,0  

7 ,0

2 ,0
1.9 
1,8
1.7
1.7

48.9
3 .8  
3 .4  
3 ,0
2.8 

16,7
6 ,27
2 ,7 0
1 .3 3
0 ,7 3
0 ,4 2
0 ,4 5
0 ,2 3
0,12
0 .U

42 ,12

100.02

78 7 ,6

3 9 .6
3 7 .6
3 5 .6
3 3 .7
3 3 .7

967 ,8
7 5 .2
6 7 .3
5 9 .4
55.4

330.7
124.1

5 3 .5  
2 6 ,3
14 .5

8 .3  
8 .9  
4 .6
2 .4  
2.8

833 ,4

1980.1

0 ,993
0 ,995
1,000
1,000
1,000

1,000 
1,000 
1.000 
1,000 
l.OOU 
l.OOU 
1.000 
1,000 
1,000 
1,000 
1 ,000 
1,000 
1.000 
1 .ООО

775 ,0

Pn

Чнсло оптических масс

0 ,8 0 — 7 ,0  

0 ,2 2 — 7 ,0
Поглощение перманентнылгл газами . - 
Интенсивность радиации (.чкал/см“2.м 1т  

1000 М б ..................................... .... ......................

39,3 0,965
37,4 0.970
а5.6 0,973
33,7 0.975
33,7 0,977

954,7
75,2 0.981
67,3 0,985
59.4 0,988
55,4 0,990

330,7 0,996
124,1 0.999
53,5 1.000
26,3 1,000
14.5 1,000
8,3 1 .ООО
Й.9 1,00!)
4.6 1,000
2.4 1,000
2,8 1,000

333,4
1930,0

« - • .  .  .  .

1.) па уровне

681,1

3 7 .9
3 6 .3
3 4 .6
3 2 .9
3 2 .9

85 5 ,7

73 ,8
6 6 .3
5 8 .7
5 4 .8  

329,4  
124.0
5 3 ,5
2 6 .3  
И .5

8 .3  
8 ,9  
4 .6
2 .4  
2,8

8 2 8 .3  

1762,8

10,0

5 9 2 .3

3 6 .3
3 5 .0  
3 3 .7
32.1
32 .1

761.5

7 2 .4
6 5 .3  
5 8 ,0
5 4 .3

328.1  
123,9
53 .5
26 .3
14 .5
8 .3  
8 ,9  
4 ,6
2 .4  
2,8

823.3  

1628,6

12.U

1752,8 1616,6

517.5
34.7
33.8
32.8
31.3
31.4

681.5
71.0 
6̂ 1.3
57.3
53.8 

326.8 
123,7
53.5
26.3 
]4 ,5
Н.З
8 .9
4 .6
2.4
2.8

818,4
1525.4

13.0

1512.4

454.5
33.3
32.6 
31,9
30.5
30.7

613.5
69.7
63.3
56.6
53.3

325.5
123.6
53.5
26.3
14.5
8 .3  
8.9 
4 ,6
2.4 
2,8

«13,4
1442.3 

14.0

1428.3

400.5
31.9 
31,5
31.0
29.7
30.0

554.6
68.4
62.4
55.9
52.8 

324.2
123.6
53.5 
26,3
14.5
8.3 
8.9 
4 .6
2 .4  
2.8

808.6
1372.6 

15,0

1357.6

354,4
30,6
30.4
30.2
29.0
29.3

503.9
67.1
61.5
55.2
52.3

322.9
123.5
53.5
26.3
14.5
8.3 
8,9 
4 ,6
2 .4  
2 ,8

803.8
1313.5 

16,0

1297.5

280.3
28.1
28.3 
28.6
27.6 
28,0

420,9
64.6
59.7 
53,9
51.3

320.3
123.2
53.5
26.3
14.5
8.3 
8 .9 
4.6
2.4 
2.8

794.3
1217.5 

18.0

1199.5

10

224.3
25.8
26.3
27.1
26.2 
26.7

356.4
62,1
57.9 
52.6
50.3 

317.7 
123.0
53.5
26.3
14.5 
Н.З 
8.9 
4.6 
2.4 
2.8

784,9
1114.2 

19,0

1095.2



Коэффициенты для приведения величин прямой солнечной радиации 
к среднему расстоянию между Землей и Солнцем

Т а б л и ц а  5.17

Лосева

Число
1 II m IV V VI

1 о , п ш 0.970Й 0.9 8 1 0 0.99КГ) 1,0154 1,0284
5 0 , ‘Ш1 0,1)723 0.9Н42 1.0 013 1.0177 1 ,029Г)

]() O.fJ07l 0,t)738 0 . 9 Ш l ,o^un 1,0199 1 .ОЗОК
I.*! 0,С)Г>77 0.9757 f).9K92 1 1 ,П‘220 1,а317
2» 0 .иГ)Н2 0,9777 0.У920 1 ,001>6 1.0241 . 1,0327

0.979R 0,9950 1,0125-1 1.0261 1,0332

.М«яц
’

Число
Vtl V/1I IX X XI

1
XII

1 1 .гда7 1,0300 1,01 S3 1 . 0 0 2 2 0 .9 8 4 9  * 0 ,9 7 2 2
5 1,03.37 1 . 02КК 1.0161 1 , 0 (11) 0 .9 8 2 7 0 .9 7 1 0  ,

10 1 .0337 1.0276 1.013К 0.t)*)7f» П,9К05 0.969Н 1
15 1,0331 1.0257 1.0111 0 .9 9 4 2 0 ,9 7 8 3
20 1.0325 1,0237 1 .(Н)Н4 0 ,9 9 1 4 0,9761 0 , % 7 9
25 1,0313 1 , 0 2 1 2 1 ,0053 0.9Н.Ч4 0 .9 7 4 2  t 0 ,9 0 7 3

К о л и ч е с т в о  л у ч и с т о й  э и е р ги п  С о л н ц а , п р и х о д я щ е е  з а  е д и 
н и ц у  вр е м с ии  иа е д и н и ч н у ю  п л о щ а д к у , р а с п о л о ж е н н у ю  п е р п е н -  
д и к у л л р н о  к  п р и х о д я щ е м у  и з л у ч е н и ю  и н а х о д я щ у ю с я  на  в е р х - ,  
ней гр а н и ц е  атлю сф еры  п р и  среднем  р а с с т о я н и и  м е ж д у  З е м * .  
л и п  и С о л н ц е м , н а зы в а е т с я  с о л н е ч н о й  п о с т о я н н о й  S o . И н а ч е  
го в о р я , с о л н е ч н а я  п о с т о я н н а я  е сть п о т о к  л у ч и с т о й  э н е р г и и j 
С о л н ц а  иа п е р п е н д и к у л я р н у ю  к  л у ч а м  п о в е р х н о с т ь  * за  преде-|  
л а м н  атм осф еры  п р и  среднем  р а с с т о я н и и  м е ж д у  З е м л е й  и '  
С о л н ц е м . С о л н е ч н ы е  п о с т о я н н ы е  д л я  д р у г и х  п л а н е т  м о гу т  б ы ть|  
п о л у ч е н ы , если  и с п о л ь з о в а т ь  з а к о н  о б р а т н о й  п р о п о р ц и о н а л ь н о - !  
сти к в а д р а т у  р а с с т о ян и я  |

/?с __ с
в -  /?2 ( 5 .4 )

где /?гр —  среднее р а с с то ян и е  от С о л н ц а  д о  З е м л и ,  У? — с р е д н е е ’ 
ра с с то яние  о т  С о лн ц а  д о  п л а н е т ы . j

С о л н е ч н а я ^ п о с т о я н н а я , с т р о го  го в о р я , не я в л я е т с я  п о с т о я н 
ной и е л и ч и н о н . П о с л е д н и е  д а н н ы е  п о д т в е р ж д а ю т  п р е д п о л о ж е - ,  
ннс , что  с о л н е ч н а я  п о с т о я н н а я  и зм е н я е т с я  со в р е м е н е м  в не-  
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б о л ь ш и х  п р е д е л а х . Т а к ,  С м н т с о н и а и с к п и  и н с т и т у т  в р е зу льт а т е  
3 0 -л е т н п х  и с с л е д о в а н и и  ( 1 9 2 3 — 1 9 52  г г . )  у с т а н о в и л , что средние  
за  го д  з н а ч е н и я  с о л н е ч н о й  п о с т о ян н о й  и з л 1е н я ю т с я  л и ш ь  на  
± 0 , 1  %| а м а к с и м а л ь н ы е  и з м е н е н и я  д о с т и га ю т  3 % .  Х а р д и  и 
Г и к л а с  [4 0 ] п о к а з а л и , ч т о  в в и д и м о й  о б ла с ти  спектра солне чное  
и з л у ч е н и е  не м е н я е т с я  более  чем н а  17о н е за ви с и м о  от к о л и ч е 
ства с о л н е ч н ы х  п я т е н . П о -в н д и м о м у , и зм е н е н и я  с о лне чно й  п о 
с т о я н н о й  п р о и с х о д я т  г л а в н ы м  о б р а зо м  и з-за  в а р и а ц и й  и н т е н 
с и вн о с ти  в у л ь т р а ф и о л е т о в о й  и ч а с ти чн о  го л у б о й  области  
с пе ктр а . Т а к ,  за  п е р и о д  с 1933  г .  (м и н и м у м  а кти в н о с т и  С о лн ц а )  
по 1 9 3 7  г . (м а к с и м у м ) у л ьтр а ф и о ле т о во е  и з л у ч е н и е  С о лн ц а  в о з 
р осло  в  д в а  р а за . И с с л е д о в а н и я  О л д р и ч а  и Гу в е р а  [29 ] п о к а 
з а л и , чт о  с 19 44  г .  (м и н и м у м  а к т и в н о с т и  С о л н ц а ) до 1948  г . 
(м а к с и м у м ) с о л н е ч н а я  п о с т о я н н а я  во зр о с ла  на 0 ,6 7 о . П о  д а н 
н ы м  Д ж о н с о н а  и  А й р и а р т а  [43 ], с 1953  г . (м и н и м у м ) д о  1959  г , 
с о л н е ч н а я  п о с т о я н н а я  в о зр о с ла  н а  2 % .

В е л и ч и н у  с о л н е ч н о й  п о с т о ян н о й  п ы т а л и с ь  о п р е д е л я т ь  еще 
в  X I X  в е ке , н о  л и ш ь  с 19 32  г . п р е д п р и н я т ы  и с с ле д о в а н и я, к о т о 
р ы е п о з в о л и л и  п о л у ч и т ь  в  д а л ь н е й ш е м  д о с та то чно  на д е ж н ы е  
з н а ч е н и я  с о л н е ч н о й  п о с т о я н н о й . Р у к о в о д и м а я  А б б о т о м  гр у п п а  
с о т р у д н и к о в  С м и т с о н и а к с к о го  и н с т и ту та  п р о д е ла ла  з н а ч и т е л ь 
н у ю  р а б о т у  п о  о п р е д е л е н и ю  в е л и ч и н ы  с о лн е чн о й  п о с т о я н н о й  и  
ее п о с т о я н с т в а . В е л 11ч и н ы  So , п о л у ч е н н ы е  р а зн ы м и  авторам и  
в р а зн о е  в р е м я , п р е д с т а в л е н ы  в  т а б л . 5 .1 8  [33 ].

Т а б л и ц а  5.18 

Изменение оценок солнечной постоянной за  34 года [33]

Jo кал/СИ*«мни.
Рлднаиноииыи зтолон

Годы Аптор (шклла)

] 932—1952 Аббот 1,94 Смнтсопняиская 
1932 г.

шкала

1932
1934— 1935

1938

Л(П1ке
Мулдерс
Ансольд

1.94
1.95 
1,90

То же 
Черное тело 
Смитсиниянскяя 

1932 1’.
и1кала

1950
1951

Конрк
Николе

1.99
1.9Н±5о/о

То же

1951 Аллен 1,97 ± 0 ,0 1 »1
1954 Джонсо» 2,00 тЗ^/о 

l.'9G 
2.05 ± 0%

«1
1955
195G

Апсольд
СтеГф, Джоистои Шкала американского 

иационллыюго бюро
стандартов

1958 Аллеи 1.99 ±  1"/о Смитсоиианскап 
1932 г.

ткллн

196П Снтинк *2,07(5 tS .S^/o Черное тело

2&3



Э по ,1 к»11ПЯ о п е н о к  .................... л с о л н е ч н о й  п о с т о я н н о й  о б ъ я с н я *
стоя у то ч н е н и е м  п е л п ч н н  « у л ь т р а ф и о л с т о п о н »  и « и н ф р а к р а с -  
i im u  п о п р а в о к . Э т н  п о п р а о к н , к а к  у ж е  у п о м 1 т а л о с ь  в ы ш е , у ч и 
т ы в а ю т  э н е р ги ю  и з л у ч е н и я , не  н а б л ю д а е м о го  п р и  н а з е м н ы х  
и зм е р е н и я х  и з -з а  п о л п о го  п о гл о щ е н и я  р а д и а ц и и  о з о н о м  в  о б л а 
сти спектр а  > .< 2 9 6  нм  и п о гл о щ е н и я  в о д я н ы м  п а р о м  в о б л а с п г  
спектра л > 2 , 5  м к м , а т а к ж е  и з л у ч е н и я  в о б л а с т и  2 9 6 — 3 4 6  нм  
и в ьн и е  2 4 4 0  им  в с л е д с тв и е  о гр а н и ч е н н о с т и  с п е к т р а л ь н о г о  д и а *  
n a 30tia  с м и т с о н и а и с к о го  с п е к т р о б о л о гр а ф а  ( 3 4 6 — 2 4 4 0  и м ) .  З н а 
ч е н и я  и о л р а п о к  г о  д а н н ы м  р а з л и ч н ы х  а в т о р о в  п р е д с т а в л е н ы  
в т а б л . 5 .1 9 [2 7 ] .

Т я б л н ц U 5.19

RcjiiiMMiib) «ультрафиолетовой» м снифракраснпй» поправок (кал'см^ - мин.) 
по данным различных авторов {27]

Cni'KTpiMi.tmn ||Л,1лст1. Нпкилс ClLMIp II 
.{жпнстпн Ситник

Д 5(У Ф . А "3 IG  ИМ) 
Д 5(И К , / :  211П им) 
Д5(31Г) 'А Г '24 II) 114)
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П з м е и е и н е  в е л и ч и н ы  с о л н е ч н о й  п о с т о я н н о й  с в я з а н о  т а к ж е  
с и зм е н е н и е м  ш к а л  р а д и а ц и о н н ы х  э т а л о н о в , с п о м о щ ь ю  ко т о *  
р ы х  о т н о с и т е л ьн о е  р а с пр е д е ле ш ге  э н е р ги и  в с п е к т р е  с о л н е ч н о го  
и з л у ч е н и я  п р и в я з ы в а е т с я  к  а б с о л ю т н ы м  з н а ч е н и я м  п о т о к а  п р я 
м ой с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и . Т а к ,  с м н т с о и н а и с к а я  ш к а л а  (о с н о в а н а  
на в о д о с тр у й н о м  п и р ге л и о м е т р е ) , у с т а н о в л е н н а я  в  1 9 1 3  г . ,  б ы л а  
и с п р а вле н а  н а  в 1 9 3 2  г . ,  и эта п о п р а в к а  вн е с е н а  в в е л и 
ч и н ы  с о л н е ч н о !! п о с т о я н н о Л , но о с т а л ь н ы е  а м е р и к а н с к и е  д а н н ы е  
и р а д и а ц и и  о с т а в л е н ы  в п р е ж н е й  ш к а л е , ч т о б ы  не н а р у ш а т ь  
р я д о в  н а б л ю д е н и и . Д л я  п р и в е д е н и я  к  М е ж д у н а р о д н о й  п и р ге -  
ли о м е т р и ч е с к о и  ш к а л е  1 9 56  г . ( М П Ш  и л и  I P S - 1 9 5 6 )  д а 1И 1ы е  
п с м н т с о н н а н с ко и  ш к а л е  19 13  г .  с ле д у е т  у м е н ь ш и т ь  на  2 %  (с о 
о т н о ш е н и е  И1к а л  п о к а за н о  на рис. 5 .1 0 ) .  Е в р о п е й с к а я  ш к а л а ,  
о с н о в а н н а я  на п и р ге л и о м е т р е  А н гс т р е м а  А - 7 0 ,  т а к ж е  п р е т е р 
пела и з м е н е н и я . О ц е н к а  с и с т е м а т и ч е с к и х  п о гр е ш н о с т е й  п и р г е 
л и о м е т р а , п р о в е д е н н а я  в 1948  г ..  п о к а з а л а , ч т о  ш к а л а  А н г с т 
рема з а н и ж е н а  на 1 ,3 % , за т е м  (1 9 5 8  г .)  б ы л о  о п р е д е л е н о , ч т о  
з а н н ж е Ш 1€ в среднем  с о с т а в л я е т  2 % .  Д л я  п е р е хо д а  к  I P S - 1 9 5 6  
о т  п е р в н ч н о и  а н гс т р е м о вс к о й  ш к а л ы  с ле д уе т  у в е л и ч и в а т ь  д а н 
ны е н а б л  W де н и и и а 1,5 % .

П о л н о г о  с о гл а с о в а н и я  м е ж д у  с м н т с о и и а н с к о й  и а н гс т р е м о в -  
с ко й  ш к а л а м и  д о с т и гн у т о  не б ы л о , р а с х о ж д е н и е  с о с т а в л я е т  1 % .

Л А е ж д ум а р о лна я п н р ге л н о м е т р н ч е с к а я  ш к а л а , в в е д е н н а я  с I 
я н в а р я  1957  г .,  п р е д с т а в л я е т  (с т о ч н о с т ь ю  ± 1 % )  а б с о л ю т н у ю  
р а д и а ц и о н н у ю  ш к а л у , в ы р а ж е н н у ю  в к а л / с м * - м и н . и л и  ly / m in ) .  
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°  п о т о к а х  р а д и а ц и и , п у б л и к у е м ы е  с 19 57  г .

fnc 1 осг' /лдг?тч ”  ^ А м е р и к е , в ы р а ж е н ы  в е д и н и ц а х
l l o - i J b o  ( М И Ш ) ,  е сли  с п е ц и а л ьн о  ие о го во р е н о  и с п о л ь зо в а -  
11ие д р у го м  ш к а л ы . Д о  19 57  г . в Е в р о п е  и с п о л ь зо в а л а с ь  ш к а л а  
А н гс т р е м а , а в  А м е р и к е  с м и т с о н и а и с ка я  ш к а л а .

^ М е ж д у н а р о д н а я  ко м и с с и я  по р а д и а ц и и  в 1957  г , р е ко м е нд о 
в а ла  п р и н я т ь  в ка че с тве  с т а н д а р тн о го  зн а ч е н и е  с о лн е чн о й  п о 
с т о я н н о й  в е л и ч и н у , р а в н у ю  1,98 к а л / с м ^ « м и н . по М е ж д у н а р о д 
но й  п и р ге л и о м е т р и ч е с к о и  ш к а л е .

П р и  р а с че та х  о с л а б л е н и я  р а д и а ц и и  в атмосф ере о б ы ч н о  ис
п о л ь з у е т с я  зн а ч е н и е  с о лн е чн о й  п о с т о я н н о й , р авное 2 ,0  к а л/с м ^ Х  
Х м н н .  Э т у  в е л и ч и н у  м о ж н о  с ч и т а т ь  среднеП по о ц енка м  по с ле д 
н и х  15 л е т . Н е д а в н о  о с у щ е с твле н н ы е  (о к т я б р ь  1967  г .)  экспери
м е н т а л ь н ы е  и зм е р е !Н 1я  п о то ка  п р я м о й  с о лне чно й  р а д и а ц и и  на 

Смнтсопианская шкала 1913 г.

'2,

5

1
,5 Исправлешия шкала Ангстрема 1958 г.

1 , 0
Л\ежду)1ародноя ппргелпомет- 

рическая шкала

11справлепппя Смитсомиянская 
шкала 1932 г. ^

I P S  1956 г.

. 0  h

Шкала Ангстрема 

Рис. 5.10 Соотношение основных пнргеллометрическнх шкал [22].

вы с о те  8 4 ,5  к м  [3 4 ] д а л и  з н а ч е н и е  с о лне чно Г! п о с т о я н н о й  
1 ,95  кал/см ® • м и н ., т . е. на 2 ,57а  н и ж е  с о лн е чн о й  п о с т о я н н о й  по  

Д ж о н с о н у  (2 ,0 0  ка л/с м 2 * м и н .) ;  с п е к т р а л ь н ы е  и зм е р е н и я  п о к а 
з а л и , ч т о  в к о р о т к о в о л н о в о й  о б ла с ти  ра с пр е д е ле ние  э н е р ги и  
в  с п е ктр е  с о л н е ч н о го  иЗкТуче н и я  за в ы ш е н о  у  Д ж о н с о н а  п р и 
м е р н о  на 7 % .  Э к с т р а п о л я ц и я  а э р о с та тн ы х  д а н н ы х  по п р ям о й  
с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  на гр а н и ц у  атм осф еры  т а к ж е  п р и в о д и т  
к  з н а ч е н и я м  5 о «  1 ,94  ка л/с м ^ * м и н . [4 5 ].

Э т и  з н а ч е н и я  с о л н е ч н о й  п о с т о я н н о й  не о к о н ч а т е л ь н ы , п о 
с к о л ь к у  п р е д п о л а га е т с я  н а л и ч и е  в а р и а ц и й  5 о  д о  2 % ,  т р е б у ю т с я  
д а л ь н е й ш и е  и с с л е д о в а н и я . П р и н я т о е  в  1 9 57  г . зн а ч е н и е  с о л н е ч 
н о й  п о с т о я н н о й  1 ,9 8  кал/см^-мнн. п о к а  остается б ез и зм е н е н и й .

В  а к т и н о м е т р и ч е с к о й  п р а к т и к е  д л я  в ы ч и с л е н и я  д н е в н о го  
хо д а  п о т о к а  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  и д л я  п р и в е д е н и я  з н а 
ч е н и я  п о т о к а  к  о п р е д е л е н н о й  массе атм осф еры и с п о л ь з у ю т с я
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з»мг1Иримескио ф о р м у л ы , в  к о т о р ы е  в х о д и т  с о л н е ч н а я  п о с т о я н 
н а я S q .  П о с к о л ь к у  на у р о в н е  з е м н о й  п о в е р х н о с т и  с о л н е ч н а я  ра- 
д и а н л я  с д л и н а м и  в о л и , л е ж а щ и м и  в н е  гр а н и ц  с п е к т р а л ь н о г о  
д и а п а зо н а  3 4 6 — 2 4 4 0  н м , не  п р е в ы ш а е т  2 — 3 % ,  т о  н е т  н е о б х о -  

д и м п с ти  и с п о л ь з о в а т ь  в  р а с ч е т н ы х  ф о р м у л а х  5 о , п о л у ч е н н у ю  д л я  
с п е к т р а л ь н о го  и н т е р в а л а  2 0 0 — 7 0 0 0  н м . Г е о р г и  ( ! 9 5 1  г . )  п р е д 
л о ж и л  д л я  п о д о б н ы х  р а с че то в  и с п о л ь з о в а т ь  т а к  н а з ы в а е м у ю  
м е т е о р о л о ги ч е с к у ю  с о л н е ч н у ю  п о с т о я н н у ю  5 о  в е л и ч и н а  к о т о 
рой м о ж е т  б ы т ь  п р и н я т а  р а в н о й  1 ,8 0  к а л / с м ^ » м и н . И с с л е д у я  
э м п и р и ч е с ки е  ф ор лгулы  д л я  с в я з и  п о т о к а  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  
с массой атм осф еры , С и в к о в  [2 6 ] п р и ш е л  к  в ы в о д у , ч т о  и с п о л ь 
з о в а н и е  в е л и ч и 1гы 5 о м =  1 .8 0  к а л / с м * « м и н . д а е т  в е л и ч и н ы  п о 
то ка  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и , б л и з к и е  к  р е а л ь н ы м .

О д н а к о  д а н н ы е  д р у г и х  а в т о р о в  (с м . т а б л . 5 .1 9 )  о п р и х о д я -  
UICM на в е р х н ю ю  гр а н и ц у  атм осф еры  п о т о к е  с о л н е ч н о й  р а д и а 
ц ии в о б л а с ти  д л и н  в о л н  3 4 6 — 2 4 4 0  нм  з а м е т н о  о т л и ч а ю т с я  о т  
в е л и ч и н ы , п р е д л о ж е н н о й  Г е о р г и .

2 .2 . В е р т и к а л ь н о е  р а с п р е д е л е н и е  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и

В п е р в ы е  п р о ф и л и  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  д о  в ы с о т  2 5 —  
3 3  км  б ы л и  п о л у ч е н ы  п р и  а э р о с та т1Юм з о н д и р о в а н и и  в 1 9 6 2  г .  
[1 5 ]. И з м е р е н и я  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  в  с в о б о д н о й  а т м о 
сфере, п о м и м о  р а с с м а т р и в а е м ы х  зд е с ь  и с с л е д о в а н и й , п р о в о д и 
м ы х  Л е н и н гр а д с к и м  у н и в е р с и т е т о м , о с у щ е с т в л я л и с ь  л и ш ь  э п и 
з о д и ч е с к и  и т о л ь к о  д о  в ы с о т  о к о л о  7 км  [2 8 ] . Н е д о с т а т о ч н о е  
к о л и ч е с т в о  и а б л ю д с н п й  м о ж н о  о б ъ я с н и т ь  т е х н и ч е с к и м и  т р у д н о 
с т я м и , в о з н и к а ю щ и м и  п р и  и з м е р е н и я х  п о т о к а  п р я м о й  с о л н е ч н о й  
р а д и а ц и и  с д в и ж у щ е го с я  л е т а т е л ь н о го  а п п а р а т а  (с а м о л е т , а э р о 
с т а т ) . Т о л ь к о  и с п о л ь з о в а н и е  а в т о м а т и ч е с к и х  сис те м  с л е ж е н и я  
за  С о лн ц е м  м о ж е т  о б е с п е ч и т ь  в о з м о ж н о с т ь  п о д о б н ы х  и з м е р е 
н и й . М а систем е с л е ж е 1ш я  Л Г У  у с т а н о в л е н ы  д в а  а к т и н о м е т р а , 
о д и н  и з  к о т о р ы х  ге р м е т н зп р о в а н . В  это м  с л у ч а е  с в е т  к  ч у в с т в и 
т е л ь н о м у  э л е м е н т у  п о с т у п а е т  че р е з к в а р ц е в о е  о к н о . Т о ч н о с т ь  
а э р о с т а тн ы х  и зм е р е н и й  а б с о л ю т н ы х  в е л и ч и н  п о т о к а  п р я м о й  с о л 
н е ч н о й  р а д и а ц и и  н а х о д и т с я  в п р е д е л а х  2 ,0 — 2 ,5 %  [1 8 ] .

Д а н н ы е  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и , н е п р е р ы в н о  р е ги с т р и 
р уем ы е во  в р е м я  п о д ъ е м а  и н е п р о д о л ж и т е л ь н о го  д р е йф а  а э р о 
с та та , с о д е р ж а т  з н а ч и т е л ь н о е  к о л и ч е с т в о  в а ж н о й  и н ф о р м а ц и и . 
И с п о л ь з у я  э ти  п р о ф и л и , м о ж н о  о ц е н и т ь  п р и т о к  т е п л а  за  с ч е т  
п о гл о щ е н и я  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  в  с ло е  в о з д у х а  т о л щ и н о й  о т  
н е с к о л ь к и х  сотен м е тр о в  д о  3 0  к м , в ы я с 1Н1т ь  с т р у к т у р у  з о н д и 
р у е м о го  с л о я  атм ос ф ер ы , п р и ч и н ы  а н о м а л ь н ы х  и з м е н е н и й  п р о 
з р а ч н о с т и  к а к  в  з о н д и р у е м о м , т а к  и  в  в ы ш е л е ж а щ и .ч  с. (̂0я х ,  
а т а к ж е  п р и  п о л у ч е н и и  д о с т а т о ч н о го  к о л и ч е с т в а  д а н н ы х  о п о 
т о ке  п р я м о й  с о л и е ч 1ю й  р а д и а ц и и  5  на п о т о л к е  з о н д и р о в а н и я  
м о ж н о  о ц е н и т ь  в е л и ч и н у  и в а р и а ц и и  с о л н е ч н о й  п о с т о я н н о й .
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Н а  рис. 5 .1 1  п р е д с та в ле н ы  ш е с ть п р о ф и ле н , ко то р ы е  х а р а к т е 
р и з у ю т  р а з л н ч 1]ы е  с о с т о ян и я  о с л а б л я ю щ и х  свойств в о зд у ш н ы х  
масс в  месте з о п д и р о в а и и я  (с р е д н яя  полос а  Е Т С ) .  В е л и ч и н ы  
п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  д а н ы  в  м е ж д у н а р о д н о й  п и р ге л н о -  
м с тр и ч е с ко и  ш к а л е  1 9 5 6  г .  д л я  ср ед него  р а с с то ян и я  м е ж д у  З е м 

л е й  и С о л н ц е м . Б о л е е  п о д р о б н ы е  д а н н ы е  о п р о ф и л я х  п р ям о й  
с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  м о ж н о  н а й т и  в  работе [16 ].

Нкм

/) 22 иоиОря 1962 г ,  2J Я  «юли ID64 г., J )  23 октября 19М г., 4) 21 октября 1964 г.. 
5J 23 июня 1967 г., tfj 7 июля J962 г.

П р о ф и л ь  }  х а р а к т е р и зу е т  и зм е н е н и е  п о т о ка  п р я м о й  с о л н е ч 
н о й  р а д и а ц и и  в  о к о л о п о л у д е п н ы е  ча с ы  л е т о м , к о гд а  о б ы ч н о  5  
д о с т и га е т  м а к с и м а л ь н ы х  з н а ч е н и й  к а к  в  тропосф ере, т а к  и  в 
стратосф ере. Л е г к о  з а м е т и т ь , что  о с л а б л е н и е  5  п р о и с х о д и т  
г л а в н ы м  о б р а зо м  в тропосф ере, по э то м у п р о ф и л ь  с и л ь н о  и з о 
г н у т . П р о ф и л ь  1 м о ж е т  б ы т ь  п р и н я т  к а к  с р е д н и й  д л я  о к о л о /io- 
л у д е и и о г о  вр е л1е и и  д л я  л е т н и х  с е зо н о в  1962— 1 9 65  г г .  З н а ч е н и я  
п о т о к о в  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  д л я  э т о го  п о л е т а  п р и в е 

д е н ы  в  т а б л . 5 .2 0 .
П р о ф 1!Л и  2  и 3 ,  к о т о р ы м  с о о тв е т с тв у ю т  м и н и м а л ь н ы е  зи а ч е *  

н и я  S  в  тропосф ере ( 3 )  и  стратосф ере ( 2 ) ,  х а р а к т е р и зу ю т  хо д  S  
п р и  н и з к и х  в ы с о т а х  С о л н ц а . П р о ф и л и  м еиее и з о г н у т ы , т . е. ос-
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.паблслис S  п р о и с х о д и т  б о ле е  р а в н о м е р н о , че м  п р и  б о л ь ш и х  
ны сотах С о л н ц а . О тс ю д а  с ле д у е т , ч т о  о с е н ь ю  и з и м о и  в е р х н я я  
стратосфера \\ мезосф ера п р о гр е п а ю т с я  с и л ь п е с , ч е м  ле т о м . 
Конечно, к этом у д о б а в л я е т с я  р а з л и ч и е  в  в е л и ч и н а х  S  п з-за  
р а зн ы х  р а с с то ян и и  м е ж д у  С о л н и е м  и З е м л е й . В  с у м м е  э ти  д ва  
о б с т о я те л ь с тв а , н о -в и д и м о м у , н о б ъ я с н я ю т  б о л е е  т е п л о ю  м езо-  

н а у зу  о с е н ью  и з и м о и .
Т а б л и ц а  5.20

Экспериментальные значения потока прямой солнечной 
радиации до высот 29 км для околополудеиных часов 

при Л » 5 0 “

II  км Sff  Ь В Л  С М ‘ * \ 1 Н Н . II  Ki Sjf  КВЛ

о 1.0Н7 15 (КМ» I.7U2
г,т 1.1 КГ, ЮН» V 1.7ЯЗ

1 (ЮН 1 »7(И».) 1.79К
2 HDH 1,151 IHOOO 1 . « о : )
;iHoi) 1.510 19 (KN) I.H04
-1 НПО 1 , т 20 (Н)П I.H17
6  ООН 1 2 1  0 1 ) 0 1 ,К20
Г) ()(И) 1,01.5 22НГК) 1 .Hio
7 (ЮЗ ] . т \ ' 2.4 (И)П 1 .К22
н н о н 1,717 2 НЮ1) 1 .823
0 П1Н) 1 ,7Я^ 25 ОНО 1.Я25

10 омн 1.752 2fi (ИИ) 1 . к з п
1 i DHt) 1 *762 , 27 ОПН 1 ,K 3i
12 (ХК) 1.774 1 2Н О.Н) 1 .8 3 5
1 3 0 0 0 1,778 1 2001И) I ,НЗК
11 НПО 1.780

П р и м е ч а н и е  —  ис.тчииа иоч»ка прямой 
co.nie'mufi радиации, приведеиияя к срслисму расстоя
нию между ЗсмлеП и Солиием

П и д о б н о е . но  б ы с тр о  н р о .чо д ящ е е  в о зд е й с т в и е  изменяю щ ейся  
в ы с о т ы  С о л н ц а  ле т о м  по с ле  во с хо д а  д о л ж н о  д а в а т ь  в  верхней 
стратосф ере у т р е н т о ю  в о л н у  н а гр е в а н и я , к о т о р а я  д в и г а е т с я  
с во с то ка  на з а н а д .

П р о ф и л ь  2  и )И 1с ы ва е т  с л у ч а й  и а н м е и с е  з а м у т н е н н о й  в о з д у ш 
ной массы и з  всех д а н н ы х  а э р о с т а тн о го  з о н д и р о в а н и я . П р о -  
({«или 4  \\ 5  д а ю т  н|)е дставление  о в о з м о ж н ы х  в а р и а ц и я х  в е 
л и ч и н  S  в тропосф ере и стратосф ере п р и  о д и н а к о в ы х  в н е ш н и х  
у с л о в и я х  (в р е м я  года» в р е м я с у т о к , место з о н д и р о в а н и я ) ,  н о  
1» р а зн ы е  го д ы . Я с н о  в и д н о , что  в ы ш е  15 км  п р о ф и л и  с х о д н ы ,  
но  в и и ж е л е ж а щ и .ч  с л о я х  р а з л и ч и е  в о с л а б л я ю щ и х  с в о й с т в а х  
в о з д у ш н ы х  масс п р и в о д и т  к д и с п р о п о р ц и и  в хо д е  п р о ф и л е н ,  
г ) г о т  п р и м е р  д ае т п р е д с та в ле н и е  о т о м , н а с к о л ь к о  з а т р у д н и 
т е л ь н о  с у д и т ь  ио  д а н н ы м  на у р о в н е  зе м н о й  п о в е р х н о с т и  о б о с лз-  
О л я ю щ и х  C B o i ' i c T B a x  ве р хне й  тропосф еры  и тем  бо ле е  с тр ато с ф е ры
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О бщ ем  д л я  всех пр оф илей осо бе нностью  я в л я е т с я  стл'пспча-  
то с ть, в ы р а ж е н н а я ^  на иб о ле е  я р ко  на вы с о та х  8 — 2 2  к м . Т а к о Л  
х а р а кте р  п р о ф лле и  го в о р и т  о п о с т о ян н о м  н а л и ч и и  с лоис той  
с т р у к т у р ы  в р а с п р е д е ле н и и  а э р о зо л я  t i озона  в стратосф ере, 
а э р о зо л я  и в о д я н о го  пара в тропосф ере.

П р о ф и л ь  6  в с о в о к у п н о с ти  с п я т ь ю  о с т а л ьн ы м и  п о з в о л я е т  
о ц е н и т ь  и з м е н е н и я  в е л и ч и н  5  в б л и з и  вер хне й т о ч к и  зо н д и р о в а -  
H tjn  за  п е р и о д  1 9 6 2 — 1967  г г . ,  т . с. о т  м и н и м у м а  а к т и в н о с т и  
С о л к ц а  д о  м а кс и м у м а . П о л у ч е н н ы е  д а н н ы е  п о к а зы в а ю т , что  
в а р и а ц и и  и н т е гр а л ь н о го  п о то ка  с о лне чно й  р а д иа ц ии  в з а в и с и 
м ости о т  с о л н е ч н о й  а к т и в н о с т и  д о с т и га ю т  2 — 2 ,5 % .  В  р е з у л ь 
тате э к с т р а п о л я ц и и  в ы с о т н ы х  д а н н ы х  S  за  1 9 6 4 — 1967  г г .  на 
г р а н и ц у  атм осф еры  и в в е д е н и я  с о о тве тс твую щ и х  п о п р а в о к  б ы л  
п о л у ч е к  р я д  з н а ч е н и й  ко то р ы е  в за в и с и м о с т и  от  с о лн е ч
но й  а к т и в н о с т и  и з м е н я л и с ь  от 1 ,896  д о  1 ,938  к а л / с м 2 *м и и .

2 .3 , Ге о гр а ф и ч е с ко е  р а спред еление

В  н а с то ящ е м  па р агр а ф е рассл1а тр и в а ю т с я  н а иб о ле е  с у
щ е с тве н н ы е  д а н н ы е , х а р а к т е р }[зу ю щ н е  п р и х о д  с о лн е чн о й  р а д иа 
ц ии  на з е м н у ю  п о в е р х н о с т ь , и д ае тс я о п и с а н и е  гео гр а ф иче с ко го  
р а с п р е д е л е н и я  п р я м о й  с о лн е чн о й  р а д и а ц и и  по зе м н о м у  ш а р у .

Э т и  с в е д е н и я  н е о б х о д и м ы  к а к  д л я  м е т е о р о ло ги и  и астро но
м и и . т а к  и д л я  р е ш е н и я  р яд а  п р и к л а д н ы х  з а д а ч .

П р и  а н а л и з е  п р о с т р а н с тв е н н о -вр е м е н н о го  р а с пр е д е ле ния  
п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  р а зл и ч а ю т  п о т о к , п а д а ю щ и й  на 
п е р п е н д и к у л я р н у ю  к  с о л н е ч н ы м  л у ч а м  п о в е р х н о с т ь , и п о т о к , 
п р и х о д я щ и й  на го р и з о н т а л ь н у ю , т . е. и д е а л и зи р о в а н н у ю  по д с ти
л а ю щ у ю  п о в е р х ы о с т ь , л и б о  на п о в е р х н о с т ь , о р и е н т и р о в а н н у ю  
к  л у ч а м  п о д  р а з л и ч н ы м и  у г л а м и .

Н е п о с р е д с т в е н н ы е  а к ти н о м е т р н ч е с ки е  н а б л ю д е н и я  п о з в о 
л я ю т  п о л у ч и т ь  п о т о к  п р я м о й  с о лн е чн о й  р а д и а ц и и , п р и х о д я щ и й  
на п о в е р х н о с т ь , п е р п е н д и к у л я р н у ю  к  с о л н е ч н ы м  л у ч а м  5 .  Н е  
м енее в а ж н о е  3H a 4e H fie  д л я  х а р а к т е р и с т и к и  р а д и а ц и о н н о го  ре
ж и м а  и м е е т  п р и х о д  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  на  го р и зо н т а л ь *  
н у ю  п о в е р х н о с т ь , к о т о р ы й  м о ж е т  б ы т ь  ра с с чита н  по  ф ор м уле

5 r  =  5 s | n / / ^ .  ( 5 . 5 )

гд е  Л 5 —  вы с о та  С о л н ц а  в м о м е нт н а б л ю д е н и я -
И н т е р е с н о й  и п о л е з н о й  х а р а к т е р и с т и к о й  р а д и а ц и и , ка че с т

в е н н о  о т р а ж а ю щ е й  о с н о в н ы е  осо бе нности  ге о гр а ф и ч е с ко го  рас
п р е д е л е н и я  п р и х о д а  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и , я в л я е т с я  п р о д о л ж и 
т е л ь н о с т ь  с о л н е ч н о го  с и я н и я . О н а  у к а з ы в а е т  в р е м я , в  те че ние  
к о т о р о го  С о л н ц е  в  д а н н о й  м естности н а х о д и т с я  н а д  го р и з о н т о м  

и  не  с к р ы т о  за  о б л а к а м и , т у м а н о м  и л и  м гл о й .
Д р у г о й  п о к а з а т е л ь н о й  х а р а к т е р и с т и к о й  п р о д о л ж и т е л ь н о с т и  

с о л н е ч н о го  с и я н и я  с л у ж и т  ее о т н о с и т е л ь н а я  в е л и ч и н а  и л и  о тно -
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ш спие н а б л ю д а в ш е й с я  п р о д о л ж и т е л ь н о с т и  с о л н е ч н о г о  с н я н и я  к  
в о зм о ж н о й  (в  п р о ц е н т а х ) . Т а к и е  д а н н ы е  д л я  в с е х  м е с я ц е в  го д а  
м о ж н о  пантм  в « С п р а в о ч н и к е  п о  к л и м а т у  С С С Р > ,  ч а с т ь  I ,

Д а н н ы х  п о  п р о д о л ж и т е л ь н о с т и  с о л н е ч н о го  с и я н и я  накопле* 
по з н а ч и т е л ь н о  б о л ь ш е , че м  по д р у г и м  х а р а к т е р и с т и к а м  с о л-  
1гечнон р а д и а ц и и , п о э т о м у  и м и  м о ж н о  п о л ь з о в а т ь с я  д л я  продле
н и я  р я д о в  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  и л и  д л я  в о з м е щ е н и я  н е д о с т а ю 
щ и х  д а н н ы х  на  11е к о т о р ы х  с т а н ц и я х . Т а к ,  н а п р и м е р , н а  севере, 
с еве р о -во с то ке  С С С Р  и на Д а л ь н е м  В о с т о к е  с е т ь  а к т и н о м е т р и -  
ч е с ки х  с т а н ц и и  р е д к а я , п о э т о м у  п р и  п р о в е д е н и и  и з о л и н и й  на  
ка р т а х  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  у ч и т ы в а л а с ь  п р о д о л ж и т е л ь 
но с ть с о л н е ч н о го  с и я н и я .

Н а  рис. 5 .1 2  и з о б р а ж е н о  п л а н е т а р н о е  р а с п р е д е л е н и е  п р о д о л 
ж и т е л ь н о с т и  с о л н е ч н о го  с и я н и я  в  ч а с а х , п о л у ч е н н о е  Т .  Г .  Б е р -  
л я н д  и В ,  Я .  Д а н н л ь ч е и к о  [6 ].

Н а  всем  зе м н о м  ш а р е  го д о в а я  п р о д о л ж и т е л ь н о с т ь  с о л н е ч 
н о го  с и я н и я  и з м е н я е т с я  о т  5 0 0  д о  4 0 0 0  ч а с ., п р и ч е м  м и н и м у м  
н а б л ю д а е т с я  в р а й о н е  Ю ж н ы х  О р к н е й с к и х  о с т р о в о в  ( 6 0 ° 4 4 '  
ю . ш ., 44 '^4 ' 3 . д .)  и с о с т а в л я е т  в е л и ч и н у  4 8 3  ча с а , а м а к с и м у м  —  
в п у с ты н е  С а х а р а , в  р а й о н е  А с у а н а  (п о р я д к а  3 7 0 0  ч а с .) .

11аиб о ле е  с о л н е ч н ы м и  я в л я ю т с я  с у б т р о п и ч е с к и е  п у с т ы н и  и  
п о л у п у с т ы н и , а н а и б о л е е  п а с м у р н ы м и  — з а п а д н о е  и  с е ве р но е  
п о б е р е ж ь я  Е в р а з и и ,  а т а к ж е  з а п а д н о е  п о б е р е ж ь е  К а н а д ы .

В ы с о к и е  в е л и ч и н ы  п р и х о д а  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  н а б л ю д а 
ю тс я  в А н т а р к т и д е . П о  д а н н ы м  И .  П .  Р у с и н а  [2 4 ] , м а к с и м а л ь 
н ы е  в е л и ч и н ы  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  на  п е р п е н д и к у л я р 
н у ю  п о в е р х 1ю с т ь  с о с т а в л я ю т  в А н т а р к т и д е  о к о л о  1 ,6 7  к а л / с м *  м и н . 
Э т о  з н а ч е н и е  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  з а м е т н о  п р е в о с х о д и т  с о о т в е т 
с т в у ю щ и е  з н а ч е н и я , з а р е ги с т р и р о в а н н ы е  в  к а к о м - л и б о  д р у г о м  
р а йо не  з е м н о го  ш а р а . Т о  ж е  сам ое с л е д у е т  с к а з а т ь  и  о в о з м о ж 
н ы х  с у т о ч н ы х  с у м м а х  (о т н о с я щ и х с я  к  б е з о б л а ч н о м у  н е б у )  с о л 
н е ч н о й  р а д и а ц и и  на  г о р и з о н т а л ь н у ю  п о в е р х н о с т ь . Н а  н а и б о л е е  
в ы с о к и х  т о ч к а х  л е д н и к о в о г о  п л а т о  в о з м о ж н ы е  с у т о ч н ы е  с у м м ы  
с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  д о с т и га ю т  в е л и ч и н  8 5 0 — 9 0 0  ка л/с м ^ .

В о п р о с  о р а с п р е д е л е н и и  м е с я ч н ы х  и  г о д о в ы х  с у м м  п р я м о й  

с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  на п е р п е н д и к у л я р н у ю  п о в е р х н о с т ь  д л я  т е р 
р и т о р и и  С С С Р  п о д р о б н о  о с ве щ е н  3 .  I I .  П и в о в а р о в о й  [2 0 ] .

В  т а б л . 5 .21  п р и в е д е н ы  м е с я ч н ы е  и  го д о в ы е  с у м м ы  п р я м о й  
с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и , о п р с д е л е т ш ге  м е т о д о м  т р а п е ц и й  и з  с р о ч 
н ы х  н а б л ю д е н и й , п р о в о д и м ы х  на  м е т е о с т а н ц и я х .

П р и  п о с т р о е н и и  к а р т  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  на  п е р п е н 
д и к у л я р н у ю  п о в е р х н о с т ь  и с п о л ь з о в а л с я  м а т е р и а л  н а б л ю д е н и й  
1 05  а к т и н о м е т р и ч е с к и х  с т а н ц и й . Г о р н ы е  р а й о н ы  (с т а н ц и и  на  
вы с о те  б о ле е  1 0 00  м ) за  н е и м е н и е м  д о с т а т о ч н о го  м а т е р и а л а  н а 
б л ю д е н и й  не р а с с м а т р и в а ли с ь  ( и з о л и н и и  д а н ы  т о ч е ч н о й  л и 
н и е й ) . С т а н ц и и  на р а с с м а тр н ва е м о й  т е р р и т о р и и  р а с п о л о ж е н ы  
д о в о л ь н о  р а в 1Ю м ерпо, т а м , гд е  сеть с т а н ц и й  р е д к а я  (с е ве р , се-
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в с р о -во с то к  С С С Р  и  Д а л ы ш л  В о с т о к ) ,  пр и  пр о ве д е нии  и з о л и н и й

И з о л и н и и  на го д о в о й  ка рте  пр оведе ны  через 10 к к а л /с м ^  на 
м е с я ч н ы х  че ре з 2 кка л/с м ^ , что  соо тветствуе т точнос ти  опре-  
д е ле м ия с у м м  п р я м о й  р а д н а ц н и  и з  1 0 -л е т н и х  р яд о в  и и зм е н ч и 
вости ее в  п р о с т р а н с тв е .

И з  к а р т , с о с т а в л е н н ы х  3 .1 1 .  П и в о в а р о в о й  [20 ]. в и д н о , что го 
д о вы е  с у м м ы  с о л н е ч н о го  т е п л а , пр и .чодящ не на и е р п е н д и к у л я р -  
и у ю  п о в е р х н о с т ь , на п о б е р е ж ье  С е ве р н о го  Л е д о в и т о го  океана  
с о с т а в л я ю т  6 0 — 7 0  ккал/с м ^ . О н и  у в е л и ч и в а ю т с я  к  ю гу , д о с т и га я  
в  С р е д н е й  А з и н  170 кка л/с м ^  и более.

Н е с м о т р я  на то  что  о п р е д е л яю щ и м  д л я  п р ям о й  с о лне чно й  
р а д и а ц и и  я в л я е т с я  а с тр о н о м и че с ки й  ф актор, о б ла чн о с т ь  в зн а 
ч и т е л ь н о й  с те п е н и  и зм е н я е т  ш и р о т н о е  распределение пр ям о й  
с о л н е ч н о й  р а д н а ц н и . О с о б е нно  это п р о я в л я е т с я  па Е Т С ,  где  и зо 
л и н и и  и м е ю т  н а п р а в л е н и е  с ю го -за п а д а  на северо-восток. Н е к о 
торое п о н и ж е н и е  р а д и а ц и и  на за п а д е  в ы з в а н о  ум е ньш е ние м  
чи с ла  ча с о в  с о л н е ч н о го  с и я н и я  по с р а вн е н и ю  с о к р у ж а ю щ и м и  
р а й о н а м и .

К а р т ы , х а р а к т е р и зу ю щ и е  в л и я н и е  о б л а ч н о с п г на пр и хо д  п р я 
м ой с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  в т е п л ы й  и х о л о д н ы й  пе р ио д ы , д л я  
н ю н я  и д е к а б р я , п р е д с т а в л е н ы  на рис. 5 .1 3  и 5 .1 4 .

Д л я  х а р а к т е р и с т и к и  р а д и а ц и о н н о го  р е ж и м а  при ясной по
го д е  б ы л и  и с п о л ь з о в а н ы  [2 0 ] д а н н ы е  иаблю де!Н|П {la с та н ц и ях  
а к т и н о м е т р и ч е с к о и  сети в cpoKiJ с о тм е тко й  я р к о го  солнц а  ( 0 * )  
и о б щ е й  о б л а ч н о с т ь ю  от О д о  2  б а л л о в . Б ы л и  о б р а бо та ны  мате
р и а л ы  150  с т а н ц и й  (в ы с о т о й  не б олее 8 0 0  м) за  пер иод  1952—  
1 9 58  г г .  (м у с с о н н ы е  о б л а с т и  и с к л ю ч е н ы ) и со с та вле ны  т а б л и ц ы  
в е л и ч и н  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  на п е р п е н д и к у л я р н у ю  по
в е р х н о с т ь  в  я с н ы е  д н и  [2 3 ]. Т а б л и ц а  [5 .2 2 ] с о д е р ж и т  средние м н о 
го л е т н и е  з н а ч е н и я  д л я  р а зн ы х  ш и р о т  с евер ного  п о л у ш а р и я ,  
о с р е д н е н н ы е  по  с р о ка м  д л я  12 м есяц ев го д а .

А н а л о г и ч н ы е  д а н н ы е  п р я м о й  с о лн е чн о й  р а диа ц ии^на  го р и з о 11- 
т а л ь н у ю  п о в е р х н о с т ь  в  яс н ы е  д н и  п р и в е д е н ы  в т а б л . 5 ,2 3 .

В  р а б о те  [4 ] с о с та вле н а  к а р т а , д а ю щ а я  п р е д с та вле н и е  о рас- 
л р е д е л е т ж  г о д о в ы х  с у м м  п р я м о й  с о лн е чн о й  р а д и а ц и и  на го р и 
з о н т а л ь н у ю  п о в е р х н о с т ь  (р и с . 5 .1 5 ) .

Ге о гр а ф и ч е с к о е  р а с п р е д е ле н и е  п р я м о й  со*тнсчнои р а д и а ц и и  
по з с м и о м з ' ш а р у  б ы л о  п р о а н а л и зи р о в а н о  Берихардто^^! и Ф и -  

л и п п с о м  [3 0 ] . И м и  п р о и зв е д е н ы  расчеты  п о т о к о в  п р я м о й  с о лн е ч
ной р а д и а ц и и  (к а л / с м ^ , м и н .)  д л я  д е с я т и гр а д у с н ы х  к в а д р а т о в  

м о р я  и  с у ш и  м е ж д у  7 0 “ с. ш . и 6 0 “ ю . ш . и  ка р ты
В  о с н о в у  р а с че то в  Б е р н х а р д т а  п Ф и л н п п с а  б ы л а  п о л о ж е н а  

ф о р м у л а , п о л у ч е н н а я  и м и  и з  те о р е т и че с ки х  с о о бр а /кении с п р и 
в ле ч е н и е м  р яд а  э м п и р и ч е с к и х  г^араметров.. Б е р н х а р д т  ве л  р ^  

с у ч е то м  м у т н о с т и  атм осф еры  п р и  б е зо б л а ч н о м  и ,  ̂ i
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Рис. 5.I.J. Прямая с о л и с т з и  р а д и т т я  иа перпендикулярную попсрхиость (ккал/см^-мес.). Июль.

Рис. 5.14. Прямая солнечная радиации на псрлеидикуляриую поверхность (ккал/см».мес.). Декабрь
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Т а б л и ц а  5.22

ную поверхность в ясные дни (средняя многолетняя) [23] 
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прямая солнечная радиация (кал  см -*,м ин.) на горизонталь
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Т а б л и ц е  5.25

иую поверхность в ясные днн (средняя многолетняя) [23] 
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и , 3 2
0 , 2 8
0 , 2 3
0 , 1 9
0 , 1 6
0,11
0 . 0 8
0 , 0 7
0 , 0 3
0,02

0 . 6 0
0 , 5 6
0 , 5 1
0 , 4 5
0 . 3 9
0 . 3 6
0 , 3 0
0 , 2 4
0,20
0 , 1 6
0 . 1 4
0 , 0 9
0 , 0 6

0 , 1 5
0,12
0 , 0 9
0 , 0 7
0 , 0 3 .
0,02
0.01
0,01
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кром е м у тн о сти ,  у ч и т ы в а л  и о б л ачн о сть .  В  р е зу л ь т а т е  были n o i v -  
ЧС11Ы ср ед н и е  м е ся ч н ы е  значения и построены карты р а с п р е д ^  
леиня пр ям ой солнечно.,  радиации по зем н о м у  ш ару & ь ш >  
д ля  се в е р н о г о  и ю ж н о г о  полушарии) д л я  12 м есявд в  и з а  год

Сспсркое полуша!»!*:.

З д е с ь  в к а ч е с т в е  п ри м ер а, приведены ли ш ь  го д о вы е  кар ты  
р а с п р е д е л е н и я  п рям ой солнечной радиации на гор изонталь ную  
п о в е р х н о с т ь  с  у ч етом  о б л ачн о сти  и мутности атм осф ер ы  
(рис. 5 .1 6 а  и 5 . 1 6 6 ) .

С л е д у е т  о т д е л ь н о  о ст а н о в и т ь ся  на влиянии мутности на по
токи прямоГ! солнечн ой радиации. Э к сп е р и м е н т а л ь н ы е  и с с л е д о 
ван и я  [9] п о к а з а л и ,  что з а  последни е 25  л е т  в к л а д  аэр озольно!!
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КОММОШ'ПТЫ п о с л а б л е н и е  пр ям ой солиечиоГ! р а д и а ц и и  зам етн о 
р с л п ч 11л с я .  Э т о  ппстепен ное в о з р а с т а п и е  м у т и о с т и  с л е д у е т  от
нести з а  счет  п р о и зво д ств ен н о й  д е я т е л ь н о с т и  ч е л о в е к а .

О тдельн ы е с л у ч а и  с и л ь н о г о  п о м у т п е и п я  а т м о с ф е р ы  з а р е г и о  
рпровапы НС т о л ь к о  в  о т д а ч ь н ы х  р а й о н а х  з е м н о г о  ш а р а  [37}, 
по и п г л о б а л ь н о м  м а с ш т а б е .

Южное лолушарнс.

П ричиной п о д о б н ы х  б ы с т р ы х  п ом утнений в б о л ь ш и н с т в е  с л у 
ч а е в  я в л я л и с ь  и з в е р ж е н и я  в у л к а н о в ,  о со б е н н о  и з в е р ж е н и я  
в .ф ы в п о го  т и п а .  П о я в л е н н е  и д а л ь н е й ш а я  д и н а м и к а  а э р о з о л ь 
ного и о м утнсии я в д а н н о м  р а й о н е  з а в и с я т  о т  вр ем ен и  г о д а  и 
м о щ н о ст и  и з в е р ж е н и я .  В  э к в а т о р и а л ь н о й  с т р а т о с ф е р е  в о з м о ж н о  
с о х р а н е н и е  пыли в  течение н е с к о л ь к и х  лет .

К л и м а т о л о г и ч е с к и е  и с с л е д о в а н и я  п о сл едн и х  л е т .  проведеЕ!- 
и ы е в  С С С Р  121, 22],  п одтвер д и ли , что в к л а д  а э р о зо л ь н о й  к о м 
пон ен ты  D о с л а б л е н и е  прямой солнечной р ади ац ии в а т м о с ф е р е  
с р е д н и х  и низких ш ирот с р а в н я л с я  с  в к л а д о м  в о д я н о г о  п а р а .
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OcoofiiiiocTij а э р о зо л ь н о г о  о с л а б л е н и я  и п о г л о щ е н и я  во д я н ы м  
паром прямой солнечной ради ац и и  на т е р р и т о р и и  С С С Р  длн 
ряяпого оремсни года п р е д с т а в л е н о  о т а б л .  5 .2 4 .  Р а с ч е т  к о м п о 
нент о сл а б л ен и я  о с н о в ы в а л с я  на д а н н ы х  а к т и н о м е т р и ч е с к и х  и 
аэр о ло ги чески х  иаблюдениП в 2 0  п у н к т а х  С С С Р .  Р а с ч е т  с д е л а н  
для  м а с с ы  1П = 2 .

Прнпедс'нные д а н н ы е  п о к а з ы в а ю т ,  что  а э р о з о л ь н о е  о с л а б л е 
ние м а к с и м а л ь н о  в ию не— и ю л е  на б о л ь ш е й  ч а с т и  тер р и то р и и  
С С С Р .  На ю ге  Е Т С  и в СреднеП А зии а э р о з о л ь н о е  о с л а б л е и г 1е 

д а ж е  н еско ль ко  п р е в ы ш а е т  п о г л о щ е н и е  в о д я н ы м  п а р о м  (до 
(Ю % ).  п од обн ое  п о л о ж е н и е  х а р а к т е р н о  и д л я  с т е п н ы х  р а й о н о в  
П п п о л ж ь я  и З а п а д н о й  С ибири. А э р о з о л ь н о е  о с л а б л е н и е  у м еи ь -  
ujacTCH в н ап р а вл е н и и  на с е в е р  и с е в е р о - в о с т о к ,  а т а к ж е  у м е н ь 
ш а е т с я  и зи м н ее  в р е м я  на б о л ь ш е й  части  т е р р и т о р и и  С С С Р .

2.4. Приход прямой солнечной радиации 
на наклонны е поверхности

П о т о к  прямой солнечн ой р а д и а ц и и  на п р о и з в о л ь н о  о р и ен т и 
р о ван н у ю  п л о с к у ю  п о в е р х н о с т ь  о п р е д е л я е т с я  с о о т н о ш е н и е м  [14]

5 ,  - 5 ,„ c o s / .  (5 .6 )

где .S,„ —  ноток солнечноГг р ад и а ц и и  на п е р п е н д и к у л я р н у ю  к л у 
чам nonep xjm cTb при а т м о сф ер н о й  м а с с е  т ;  / —  у г о л  п ад ен и я  
с ол н ечн ы х лучей на з а д а н н у ю  п о в е р х н о с т ь .  К о си н у с  у г л а  п а д е 
ния в ы р а ж а е т с я  с л е д у ю щ и м  о б р а з о м :

c (» s /  - c t i s a s i n A ;  H - s i n a c f i s / / . 7)C n s ']/;,, ( 5 .7 )

где п  —  угол  н а к л о н а  п о ве р х н о ст и  по о т н о ш е н и ю  к г о р и з о н т а л ь 
ной п л о с к о ст и ;  — в ы с о т а  С о л н ц а ;  =  — ijin» 
а з и м у т ы  С о л н ц а и проекции но р м али  к п о ве р х н о с т и  на г о р и з о н 
т а л ь н у ю  п л о ск о ст ь .

В ы с о т а  и а зи м у т  С о л н ц а  о п р е д е л я ю т с я  с л е д у ю щ и м и  ф ор 
м у л а м и :

sin h.  ̂ =  sin ’й sin 5,  ̂ c o s  c o s  о c o s  (Я.Я)

sin ft* sin ? — sin I .,
cns'V;:, -  *COS h , ccjs с  

cos h .Si» h
r)

где  cp — ш и р ота ,  . f t . - — скло н ен и е  С о л н ц а .  Q — ч а с о во й  уго л  
С о л н ц а  в данны й м ом ен т  времени, о т сч и т ы ва е м ы й  о т  м ом ен та  
и сти нн ого  полдн я.



У ч и т ы в а я  соотн ош ен ия (5 .7 )  -  ( 5 .9 ) ,  получим вм есто (5 .6)

^ с — ^т [cos  а  (sin 'f sin H-COStpCOsSg, X
X  c o s  Q) +  sin a [ c o s  %  [{g  cp (sin 'f sin - f  COS (p COS S.3 COS a )  -

—  sin 5© s e c  с р Ц -  sin c o s  sin Q | ]. (5 .10)

П оследняя^  ф о р м у ла  о п р е д е л я е т  в общ ем  виде приход пря- 
■мой солнечнои р а д н зц и и  на наклонную  поверхность в з а ви с и 
мости о т  ее  ор иентации, о п р еделяем ой углам и а  и я|1„, д л я  л ю 
бой ш ироты ф и в р а зли ч н ы е моменты времени дня (О ) или 
года (6© ) .

Д л я  в е р т и к а л ь н ы х  п лоскостей , ориентированных на восток 
и з а п а д ,  у г л ы  п адени я солнечн ы х лучен не з а в и с я т  от широты 
и п о всю д у  о п р е д е л я ю т с я  м естным  (солнечн ы м ) врем енем [3]:

c o s f  =  ± co s< !g ,sin Q . (5 .11)

У г л ы  паден и я с ол н ечн ы х лучей на восточны е и за п а д н ы е  вер 
т и к а л ь н ы е  п о вер хн о сти  в одни н те  ж е  часы местного времени 
(Q )  о к а з ы в а ю т с я  о д и н а ко вы м и  на всем  зем н ом  ш аре.

П о т о к  солнечной радиации на наклонную  поверхность 
обы чно в ы ч и с л я е т с я  по д ан ны м  актиыометрическнх измерении 
потока солнечн ой радиации на перпендикулярную  к лу чам  по
вер хн ость .  В ы п о л н е н о  т а ю к е  б о л ь ш ое  число теоретических р ас 
четов 5 с  при р а зл и ч н ы х  у с л о в и я х  прозрачности атм осф ер ы. При 
этом  п о то к  солнечной радиации на перпендикулярную  п о вер х
ность о п р е д е л я е т с я  по зн ачен и ю  солнечной постоянной и р а з 
личным з а д а н н ы м  величи нам  х а р а к т е р и с т и к  прозрачности а т м о 
сферы.

Н а и б о л е е  д е т а л ь н ы е  теор етически е расчеты  были проведены 
для  п о т о к о в  солнечн ой р адиации на различно ориентированные 
в е р т и к а л ь н ы е  п о вер хности . Р е з у л ь т а т ы  т а к и х  р а сч ето в  доста-  
точно п олно освеш,ены в монограф ии [14],

Д н е в н о й  х о д  п рям ой солнечной радиации д л я  вер ти кальны х 
п о вер х н о стей  сун^ественно з а в и с и т  о т  их ориентации. Д л я  ю ж 
ных ст ен  м а к с и м у м  н а б л ю д а е т с я  в истинный полдень. Д л я  во 
сточ н ы х и з а п а д н ы х  стен м а к с и м у м  смеш .ается соответствен н о  
к утр ен ни м  и вечер ним  ч а са м .  Д л я  иллю страции дн евн о го  х о д а  
солнечн ой р ад и ац ии п р и веден а  т а б л .  5 .25 ,  где д а н ы  величины

ф - л  ^  д л я  р а зл и ч н о  ор и ен тир ованн ы х ве р т и к а л ь н ы х  поверх-

н о с т е й  л е т о м  и з и м о н  и а  6 0  с .  ш .
Д н е в н о й  х о д  п р я м о й  солнечной радиации д л я  р азли ч н ы х 

н а к л о н н ы х  п о ве р х н о ст ей  север н о й  и ю ж ной ориентации на ш и
р о та х  4 2 ,  5 0 ,  6 0  и 7 0 “ п р е д с т а вл е н  в т а б л .  5 .26 .  В  та б л и ц е  дан ы  
е ж е ч а с н ы е  потоки п р ям о й  солнечной радиации д л я  р азлич ны х 
дней го д а ,  соо т в е т ст в у ю ш .и х  склон ен ию  С о л н ц а Н-23 
ка к  суточн ы й х о д  си м м етр и ч ен  о тносительно полудня, в т а б л и ц е
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Дневной ход величии отношения потоков солнечной радиации 
иа вертикальную н перпендикулярную к лучам поверхности на 60“* с. щ

Т а б л и ц а  5 25

IIC T II IM h i i '
crwllic’inni'

ppcutl.
часы

9
И)
11
12
13
14
15
16 
17 
IS
19
20 
21 
22

15
l i
13
12
]|
10
9
Н
7
6
5
4
3
2

лето (21 VfJ, =  2 3 ^ ’

К)

0 ,8 0
0 ,7 9
0,74
0 ,7 0
0 ,5 7
0 ,4 6
0 ,3 4
0 ,2 3
0,12

0,02

0,11
0,10
0 .0 5

О.Г)0
0 ,5 7
0 ,4 9
0 ,3 0
0,20
0.01

0,20
0 ,41
0 ,6 0
0 ,7 6

зима (22 X II ) ,

3 юз сз Ю 3 юз
в юв СВ в юв

0 ,02 0,30

0,00
0 .23 0 ,52
0 ,42 0 ,9 9 0 ,0 0 0 ,70

0 ,2 4 0 .60 0 ,9 7 0 ,2 4 0 ,83
0 ,46 0 .6 7 0 ,8 9 0 .4 6 0,9Г>
0,6.5 0.71 0 ,2 0
0 ,79 0 .70 0 ,4 2
0 .89 0 ,6 3 0 ,6 2
0 ,9 2 0,51 0 .79
0 ,8 9 0 ,3 4 0,91
0 .79 0 ,14 0 ,9 8
0 ,65 1,00

Т а б л и ц а  5.26

Ежечасные потоки прямой солнечной радиации (кал/см* • мин.).
Склонение Солнца б_д==23®

ЧпсплиА
Cl-икр К»г

ynw
40’ 30 2ft» 10

O'

10 20“ зп 411

((>=42=»
0 0 .8 0
1 0 ,7 0
2 0 ,7 7
3 0 .6 9
4 0 ,6 3
5 0 ,5 3
6 0 , 3 8
7 0 . 2 0

1.02
0,99
0 ,9 4
0,Н4
0,71
0,5(i
0 ,3 7
0 ,1 9

1,1«
1.17
1.09
0 ,9 6
0.TS
0,57
0 .3 5
О.Ю

1 ,3 ;
1,31
1,21
1 ,03
0 ,8 2
0 ,5 7
0.31
0,04

1 .45
1,41
1,29
1,08
0 ,8 3
0 ,5 5
0 ,2 6
0 ,0 4

1 .52
1.47
1,33
1.09
0 .8 2
0,51
0,22
0 ,0 4

1,54
1 ,49
1 ,34
1,08
0 ,7 8
0 ,4 2
0 ,1 6

2ьб

1 .5 2
1 .4 5
1 ,30
1 ,04
0 ,7 3
0 ,3 7
0 ,0 8

i.'J^
1,ЗЯ
1.21
0.91»
0 , 6 5
0 ,3 1
0 .0 2



Север
Часоиой

угол
40» 30’ 20“ 10» 10*

Юг

20’ 30“ 40’

Ф=50"

0 .6 0
0 .6 0
0 ,5 9
0 ,5 7
0 ,5 4
0 ,5 0
0,41
0 ,2 5

0 ,8 3
0 ,8 2
0 ,7 8
0 ,7 2
0 ,6 4
0 ,5 5
0,41
0 .2 6

1 ,04
1,02
0,95
0,86
0 .7 3
0 ,5 7
0 ,3 9
0,21

1,22
1 ,18
1 ,09
0 ,9 6
0 ,7 9
0 ,5 8
0 ,3 6
0 ,1 5

1 ,3 6 1 ,45 1.51 1.53 1,48
1 ,32 1.41 1,46 1.47 1.43
1 , 2 0 1,28 1 ,30 1,31 1,26
1 ,04 1,09 1 , 1 0 1,08 1,03
0 ,8 2 0 ,8 3 0 ,8 2 0 ,79 0 ,73
0 .5 8 0 ,5 6 0,51 0 ,4 5 0 ,39
0 ,32 0 .2 6 0 , 21 0 ,1 4 0 .07
0 , 1 0 0 ,0 5 --- ---

Ф=бО“

0
1

3
4
5
6
7
8 
9

10
11
12

0 ,3 4
0 ,3 5
0 ,3 8
0 .4 0
0 , 4 2
0 ,4 3
0 ,4 3
0 ,3 9
0 ,2 6

0 .5 8
0 ,5 8
0 ,5 8
0 ,5 6
0 .5 3
0 ,4 9
0 .4 4
0 ,3 6
0 ,2 4

0 ,8 0 1 . 0 0 1,18 1,29 1,40 1 ,46 1,47
0 ,8 0 1 , 0 0 1 ,16 1,29 1,39 1 ,44 1 ,4 4
0 ,7 7 0,91 1 ,05 1 ,15 1,25 1.28 1 ,30
0 .7 0 0 ,8 4 0 ,9 6 1 , 0 2 1 ,05 1,07 1,03
0 ,6 2 0 ,7 2 0 .7 9 0,81 0.81 0 ,8 0 0 ,77
0 ,5 4 0 ,5 8 0,61 0 ,5 8 0 ,5 6 0 ,51 0 ,4 6
0 ,4 3 0,41 0 ,4 3 0 ,3 4 0,28 0 . 2 2 0 ,1 4
0 ,3 2 0 ,2 6 0 ,2 3 0 ,1 3 0 ,0 7 0 , 0 1 —
0 , 2 0 0 ,1 3 0 ,0 7

— — — —

Ф =70“

0 0 ,0 6 0 ,3 2
1 0 ,0 7 0 ,3 2
2 0 ,1 3 0 .3 5
3 0 , 2 2 0 ,3 8
4 0 ,2 8 0 .41
5 0 ,3 7 0 ,4 4
6 0 ,4 4 0 ,4 5
7 0 ,4 6 0 ,4 6
8 0 ,4 7 0,41
9 0 ,4 3 0 ,3 6

10 0 ,3 6 0 ,2 8
11 0 .31 0 ,2 3
12 0 ,2 6 0 , 2 0

0 .5 6
ОМ
0 .5 5
0 ,5 4
0 ,5 8
0 ,5 0
0 ,4 6
0 ,41
0 ,3 5
0 ,2 8
0 ,2 3
0 ,1 9
0 ,1 3

0 ,7 8
0 ,7 5
0 ,7 3
0 ,6 9
0 ,6 2
0 .5 4
0 ,4 5
0 ,3 6
0 ,2 7
0 ,1 8
0 ,1 3
0 .1 3
0 ,0 6

0 ,9 7
0 ,9 5
0 ,9 0
0,81
0 .70
0 ,5 7
0 .43
0 ,3 0
0 ,1 8
0,10
0 ,0 5
0 ,0 3
0,02

1.17
1,11
1,01
0 ,9 0
0 ,7 7
0 ,5 8
0 .4 0
0 ,2 3
0 ,0 9

1.26
1 ,2 4
1,13
0 .98
0 .80
0 ,58
0 ,3 5
0 ,1 5

1,36
1 ,3 3
1,20
1,02
0.81
0 ,5 5
0 ,2 9
0 ,0 7

1,41
1 ,39
1,23
1,03
0 .8 0
0,51
0.22

287



л ай  ход  за полог)ииу с у т о к .  К а к  ви дн о из д а н н ы х  т а б л и ц ы ,  ца 
miipoTC 5 f f  потоки сол и счи о и  р ад и ац и и  иа ю ж н ы е  с к л о н ы  близки 
друг к др у гу ,  угол  нак>1 0 на п о в е р х н о с т и  и г р а е т  м а л у ю  р о ль .

Суточный х о д  прям ой сол нечн ой р а д и а ц и и  д л я  с е в е р н ы х  
склоноп с  увели ч ен и ем  к р у т и зн ы  и г е о г р а ф и ч е с к о й  ш ироты 
д е л а е т с я  псе б о л е е  п о логим . П р и в е д е н н ы е  р а с ч е т ы  вы п о л н ен ы  
д л я  бе.юОлачнон а т м о с ф е р ы ,  В  р а б о т е  (10] п р о в е д е н ы  т а к ж е  рас- 
4 CTJ.I с у т о ч 1!ых су м м  т е п л а  п р ям ой  со л н е ч н о й  р а д и а ц и и  д л я  р а з -  
л и ч 1Н»1х склоноп. Г о д о в о й  х о д  в о з м о ж н ы х  с у т о ч н ы х  с у м м  с о л 
нечной р адиации о п р е д е л я е т с я  г л а в н ы м  о б р а з о м  у г л о м  п адени я 
п р ям ы х лучен . В  г о д о в о м  х о д е  с у т о ч н ы х  с у м м  д л я  ю ж н о г о  
скло н а  крутизной 40"* на ш и р о те  42 '’ н а б л ю д а е т с я  л е т н и й  мини
мум , с в я з а н н ы й  с у в е л и ч е н и е м  у г л а  п а д е н и я  л у ч е й  при в ы с о к о м  
Сол н ц е .

Н а гл я д н о й  х а р а к т е р и с т и к о й  р а д и а ц и о н н о го  р е ж и м а  н а к л о н 
ных повер хн о стей  я в л я ю т с я  о т н о с и т е л ь н ы е  ве л и ч и н ы  п о т о к о в  и 
су м м  п рям ой сол нечн ой р а д и а ц и и ,  о п р е д е л е н н ы е  п о  о т н о ш е н и ю  
к п отокам  и с у м м а м  д л я  г о р и з о н т а л ь н о й  п о в е р х н о с т и .

Д л я  р азли ч н о  о р и е н т и р о в а н н ы х  в е р т и к а л ь н ы х  п о в е р х н о с т ей  
относнтелын^ю величины  д е й с т в и т е л ь н ы х  Х д  и в о з м о ж н ы х  Л'и 
(’ут(1411ых с у м м  пр ям ой с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  п р и ве д е н ы  
в т а б л .  5 .2 7  [8]. 0 т ! ю с и т е л ь н ы е  с у м м ы  п о л у ч е н ы  д л я  ш и р о ты
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Дсйстоительные и возможные суточные суммы прямой солнсчмон 
радиации [8]

т
ае
t  а
1 = о> ̂
о й

X2
а
-б-

Е

Mccuu

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

ю
4.42
4.50

2 .60
2 .60

1.50
1.50

0.84
0 .84

0 ,50
0 .50

0 .40
0 .40

0 .4 5
0 .43

0 ,69

0.G8
M 9
1,20

2 ,12

2 ,10

3 ,7 0
3 .8 0

5 .50
5 ,40

3
A'j

A'u

1.01
0 ,92

U.73
0 .72

0.6Я
0,66

0,50

0.5R

0 ,46

0.53
0 ,43
0.51

0,44
0..53

0,50
0 .56

0.61
0.66

0.74
0,74

OSS
0 .9 0

1,20 
1,03

с
Ад

An

O.WI
0.(10

0 ,00
O.iW

0,00
0 ,00

0.01
0 .02

0.06
0 .09

0.11
0 .13

0.09
0.12

0 .03
0.04

0 ,00
0 .00

0 ,00
0 .00

0 ,00
0 .00

0 .00
0 .0 0

в
А'л
A'.

0 .82

0 .92

0,62

0,72
0.59
0.66

0.57
0 ,58

0.54
0 .53

0.54
0,51

0.54

0,53

1
0.56
0,56

0,61
0.66

0 .63

0.74

0 ,70

0.9.)

0 .« 3

1.03

2NH



М инска ( ф - 5 4 ° с .  ш .)  д л я  16 числа к а ж д о г о  м еся ц а .  Относи^ 
тельные вел и ч и н ы  с у т о ч н ы х  су м м  в меньшей степени з а в и с я т  
от п ро зр ачн о сти  и о б л а ч н о ст и  н м огут  бы ть  и сп ользован ы  д л я  
всей отм еченной ш ироты .

О т н о с и т е л ь н ы е  суточн ы е с у м м ы  прямой солнечной радиации 
для р азли ч н о  о р и ен т и р о в а н н ы х скло н ов  и р а зн ы х широт приве
дены т а к ж е  в  р а б о т е  [10].

О т н о с и т е л ь н ы е  величи ны  м огут  быть и сп ользован ы  для опре
делен ия д е й с т в и т е л ь н ы х  с у м м  д л я  склон ов на основании д е й ст 
ви тельн ы х с у м м  д л я  горизонтальной поверхности, полученных 
по н а б л ю д е н и я м .

П о д р о б н ы е  т а б л и ц ы  по то ко в  и су м м  прямой солнечной р а 
диации на р а зл и ч н о  ори ен тир ованн ы е наклонн ы е поверхности 
м о ж н о  найти в р а б о т а х  [51, 39 ,  4 1 ,  31].

2 .5 .  Л у ч и с т ы й  п р и ток т е п л а  з а  счет  солнечной радиации

П о г л о щ е н н а я  ат м о сф ер о й  с ол н ечн ая  ради ация, по р асчетам  
AL И. Б у д ы к о ,  к о м п е н си р у е т  п риблизительно 437о энергии, те 
ряемой а т м о сф ер о й  ч е р е з  излучение. К а к  п о к а з ы в а ю т  д ан ны е 
р а сч ето в  и а к т и н о м е т р и ч е ск о го  аэр о ста тн о го  зондирования, о с 
новной в к л а д  в  п о гло щ ен и е  солнечной ради ац ии атм осф ер ой и 
в у х о д я щ е е  излу чен и е д а е т  тропосф ер а. В к л а д  стратосф еры 
в у х о д я щ е е  и зл у ч е н и е  с о с т а в л я е т  л и ш ь  3 — 6 % .  М инимум р а д и а 
ционного н а г р е в а н и я  з а  сч е т  п оглощ ения коротковолн овой р а 
диации л е т о м  в  ср ед н и х  ш и р о т а х  н а б л ю д а е т с я  на в ы со т а х  14—  
16 км  [17]. В е л и ч и н ы  ради ац и он н ого  нагр еван и я з а  счет погло
щения сол н ечн о й  р а д и а ц и и  в  ниж ней тропосф ер е в  я сн ы е летние 
дни б л и зк и  к  0 ,0 6 — 0,1 град/час. В  о т д е л ь н ы х  с л о я х  н агревани е 
м о ж е т  д о с т и г а т ь  0 ,2  град/час. Т а к и е  значения были получены 
В .  Г .  К а с т р о в ы м  [12], а  т а к ж е  в Л Г У  при а э р о ст а т н ы х  и с с л е д о 
ва н и я х  [17]. П р и  э т о м  о к а з а л о с ь ,  что наибольш ий и почти од и 
н а к о вы й  в к л а д  в п о гл о щ е н и е  солнечной р адиации в ниж ней тр о 
посф ере в н о с я т  во д я н о й  пар и а э р о зо л ь н а я  ком пон ен та.  М а к с и 
мум р а д и а ц и о н н о го  н а г р е в а н и я  н а б л ю д а е т с я  на в ы с о т а х  2 — 5  км 
(рис. 5 . 1 7 ) .  Р а с ч е т ы  п о гло щ ен и я  прямой солнечнон радиации, 
п р о ве д е н н ы е  О . А . А в а с т е  [2], п о д т в е р ж д а ю т  эксп ер и м ен тал ьн ы е 
д а н н ы е.  П о  р а с ч е т а м  р а д и ац и о н н о е  н а гр еван и е  (рис. 5 .1 7 )  и м еет  
м а к с и м у м  т а к ж е  на в ы с о т а х  2 — 5 км , величины его близки 
к полу чен н ы м  в  э к с п е р и м е н т е .

П о г л о щ е н и е  п р я м о й  солнечной р ади ац ии во д я н ы м  п ар о м  и 
у г л е к и с л ы м  г а з о м  в  с л о е  О— 2 0  км в за в и с и м о с т и  от  а т м о с ф ер 
ной м а с с ы  п р е д с т а в л е н о  на рис. 5 .18 .  В ел и ч и н ы  поглощенной 
солнечн ой эн ер гии в  с л о я х  толщ иной 0 ,5  км  д л я  р а зл и ч н ы х м а с с  
д а н ы  в  т а б л .  5 .2 8 .  Р а с ч е т ы  п р о вед ен ы  в пр едп олож ени и, что 
п ло т н о ст ь  в о д я н о г о  п а р а  у б ы в а е т  с  вы сотой  экспоненциально.
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Т а б л и ц а  5.28

. . - ----- J  . . . . . . iMlUJfA, В JiieilCHMOl
от атмосферной массы для различных оптических толщин и содержаний водяного пара (мкал/см-’ • мин.)

поглощаемая атмосферой в полукилометровых слоях, в зависимости

1,000 1.064 1.30S 2.Г00 2,500 з.гао f.OOO 5.759 С.ПОО
ЛН.О ^СО,

t d = 0 ,2 ; u ' = 0 , 5  cm

to*

0 - 0 ,5  
0 .5 —1.0
1 .0—1,5
1.5—2 ,0
2 .0 - 2 ,5

2 .5 —3 .0
3 .0 —3 ,5
3 .5 —4 ,0
4 .0—4 .5
4 .5 —5 .0

5 .0 —5 .5
5 .5 —6 ,0
6 .0 —6 ,5
6 .5—7 ,0
7 .0 —7 ,5

7 .5 —8 ,0
8 .0—8 ,5
8 .5—9 ,0  
9 .0 —9 .5
9 .5 —10,0

1 0 .0 — 1 0 ,5
10.5—11,0
11.0—11,5
1 1 .5 — 1 2 ,0
12.0—12,5

12.5—13,0
1 3 . 0 — 1 3 .5
1 3 .5 — 1 4 .0
14.0—14,5
14.5—15.0

15.0—15.5
15.5—16.0
16.0—16.5
16.5—17,0
17.0—17,5

17.5—18,0
18.0—18.5
18.5—19.0
19.0—19,5
19.5—20.0

12,98
21,28
11,55
10,81
10,06

9,32
8,59
7,88
7.20
6.54

5,93
5 .34
4.80
4,30
3,84

3,41
3.03
2,68
2 .3 6
2,08

21,34 
11,69 
11,ni 
10,31 
9,61

8.91
8.22
7.55
6,90
6,28

5.69 
5 .U  
4.62 
4 ,14
3.70

3,29
2,92
2 ,58
2 .28
2 .0 !

10.44
9,93
9,38
8,82
8,25

7,68
7.11
6,55
6,00
5 .48

4,98
4.51
4 ,06
3,65
3 ,26

2,91
2,59
2,30
2,03
1,79

9,30
8,87
8,41
7.92
7.43

6.93
6.43
5.94 
5 ,45 
4,99

4,54
4.12 
3 ,72 
3,35 
3 ,00

2,68
2,38
2.12 
1,87 
1,65

7.28
6.99
6,66
6,31
5,95

5.58 
5 .20 
4.82 
4 .46
4.09

3,74
3.41
3.09 
2,79  
2.51

2,25
2 ,00
1.78
1.58 
1,40

5.98 
5 .78 
5 .54 
5 ,27
4.99

4.70
4.40
4,09
3.80
3 ,50

3,21
2 ,93
2,67
2,-12
2,18

1,96
1.75
1,56
1,39
1 ,2 3

5,08
4,93
4,75
4.54
4 .3 !

4 .07
3.82 
3.57  
3.32
3.07

2.83  
2 ,59 
2.36  
2 .14  
1,94

1.74
1.56
1,40
1,24
1,10

3.89
3,81
3.70
3,65
3,40

3.23
3.05
2.87
2,68
2 .49

2.30 
2 ,12  
1,94 
1,77 
1,61

1,45
1.31 
1,17 
1,04 
0 .9 3

2.72
2.71
2.67
2,59
2.50

2.39
2,28
2,15
2.02
1,89

1,76
1,63
1.50 
1,38 
1,26

l . U
1,03
0,93
0,83
0 ,7 4

2.61
2,61
2.57 
2 ,50  
2,41

2,31
2,20
2 ,0 8
1 ,96
1 ,84

1 .7 t
1.58 
1.46 
1.34 
1,22

1,11
1.01
0,91
0 .8 1
0 . 7 3

4.14 156,2
3.61 148.0
3,14 140,2
2,74 132.6
2 ,39 125.4

2.08 118,6
1,81 112,0
1,58 105.7
1,38 99,7
1.20 94,0

1,04 88 ,6
0,91 83 ,4
0.79 78.5
0,68 73,8
0,60 69 ,3

0,52 65.0
0.45 51,0
0.39 57,2
0.3't 53 .5
0 ,3 0 S ( j , i

1 ,8 3
1 ,G0
1.41
1 ,2 3
1 ,0 7

1 ,7 7
1 ,5 5
1 .3 6
1 ,1 9
1 , 0 4

1 .5 7
1 ,3 8
1 . 21
1 .0 6
0 ,9 3

1 ,4 6
1 ,2 8
1 . 1 2
0 ,9 8
0 , 8 6

1 .2 3
1 ,0 9
0 .9 5
0 ,8 4
0 , 7 3

i ,n «
0 .9 6
0 .8 4
0 ,7 4
0 ,6 4

0.9H
0 .H6
0 , 7 6
0 , 6 6
0 ,5 8

0 .8 2
0 ,7 3
0 .6 4
0 ,5 6
0 . 4 9

O.GO
0 .5 9
0 . 5 2
0 .4 6
0 ,4 0

1

П.65
0 ,5 7
0 ,51
0 ,4 5
0 ,3 9

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

46 .  R
4 3 .7
4 0 .8  
3 8 , 0  
3 5 , 4

0 , 9 4
0 ,8 1
0 ,71
0 ,6 2
0 , 5 4

0 .9 0
0 ,7 9
0 , 6 8
0 ,6 0
0 , 5 2

0 .8 1
0 ,7 0
0 ,6 1
0 , 5 3
0 ,4 6

0 . 7 5
0 ,6 5
0 ,5 7
0 ,4 9
0 , 4 3

0 ,6 4
0 .5 6
0 ,4 8
0 .4 2
0 .3 7

0 ,5 6
0 ,4 9
0 ,4 3
0 ,3 7
0 ,3 2

0 ,5 1
0 ,4 4
0 ,3 9
0 ,3 4
0 ,2 9

0 ,4 3
0 ,3 8
0 ,3 3
0 ,2 9
0 ,2 5

0 ,3 5
0 ,31
0 ,2 7
0 .2 3
0 , 2 0

0 ,3 4
0 ,3 0
0 ,2 6
0 .2 3
0 . 2 0

0 , 1 2
0 , 1 1
0 ,0 9
0 ,0 8
0 ,0 7

3 2 ,9
3 0 ,6
2 8 . 4
2 6 . 4
2 4 .4

0 ,4 6
0 ,4 0
0 ,3 5
0 ,3 0
0 , 2 6

0 ,4 5  
0 ,3 9  
0 , 3 4  
0 ,2 9  

, 0 .2 5

0 ,4 0
0 ,3 5
0 .3 0
0 ,2 6
0 ,2 3

0 ,3 7
0 ,3 2
0 ,2 8
0 .2 4
0 , 2 1

0 ,3 2
0 .2 7
0 ,2 4
0 , 2 1
0 ,1 8

0 ,2 8
0 ,2 4
0 , 2 1
0 ,1 8
0 ,1 6

0 ,2 5
0 , 2 2
0 ,1 9
0 ,1 6
0 ,1 4

0 . 2 2
0 ,1 9
0 ,1 6
0 ,1 4
0 , 1 2

0 ,1 8
0 ,1 5
0 ,1 3
0 , 1 1
0 , 1 0

0 ,1 7
0 .1 5
0 .1 3
O .U
0 , 1 0

0 ,0 6
0 ,0 5
0 ,0 5
0 ,0 4
0 , 0 3

2 2 . 6
2 0 ,9
1 9 .3  
17 ,8
1 6 .4

0 , 2 3
0 , 2 0
0 ,1 7
0 ,1 5
0 ,1 3

0 , 2 2
0 ,1 9
0 .1 6
0 ,1 4
0 , 1 2

0 , 2 0
0 ,1 7
0 ,1 5
0 , 1 3
o . n

0 ,1 8
0 ,1 6
O . U
0 . 1 2
0 , 1 0

' 0 , 1 5  
0 ,1 3  
0 , 1 2  
0 , 1 0  
0 ,0 9

0 ,1 4
0 , 1 2
0 , 1 0
0 ,0 9
0 , 0 8 ,

0 , 1 2
o . n
0 .0 9
0 . 0 8 ’
0 .0 7

0 , 1 0
0 ,0 9
0 ,0 8
0 ,0 7
0 ,0 6

0 ,0 8
0 ,0 7
0 , 0 6
0 ,0 5
0 ,0 5

0 .0 8  
1 0 ,0 7  

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

0 ,0 3
0 , 0 2
0 , 0 2
0 , 0 2
0 , 0 2

1 5 ,0
1 3 ,8
1 2 , 6
1 1 , 6
1 0 , 6

14 8 ,3 9 142 ,14 123 ,28 111,81 91,01 77 ,38 6 7 ,6 0 5 4 ,4 7 4 1 .0 9 3 9 .8 4 (мкал/см2 -м1т * )

0—0,5  
0 .5—1,0
1 .0 - 1 ,5  
1,5—2.0
2 .0 - 2 .5

To=0,3; CM

1 7 .48
1 6 ,8 6
1 6 ,1 4
1 5 ,3 7
1 4 ,5 7

16 ,57
16,01
15 ,3 4
14 ,62
13 .86

13 ,8 9
13 ,4 8
1 2 .9 6
12 ,38
1 1 ,7 1 . .

12 ,30
11 ,98
11.55
11,05

.1 0 ,5 2

9 ,3 3
9 ,3 6
9 ,0 7
8 ,7 2
8 .3 2

6 ,8 7
7 ,6 9

‘ 7 ,5 0
7 ,2 4
6 ,9 3

5 ,7 2  
6 ,0 6  

•6,41 • 
6 , 2 1  

. 5,96. ;

4 ,2 3  
4 ,4 0  

" 4 , 5 9  ■ 
4 , 8 6  
4 ,6 8  .

2 .7 8  
3 ,0 2  ; 

- 3 . 1 3  
3 ,1 3  
3 ,4 2

2 .6 4
2 .8 9

" 3 , 0 0
3 ,0 2
3 , 2 5

8 ,4 9  
7 ,4 0  ■ 
6 ,4 5  
5 .6 2  
4 ,9 0

- _ -
—

156.2 
148,0
140 .2  
13 2 ,6  
125 ,4



ю
оN>

I.OOU 1,0&|

2 .5 - 3 .0  
3,0*“ 3,5
3 . 5 - 4 . 0
4.0— 1̂ .5
4 . 5 - 5 , 0

5 .0 —5,5
5 .5—6 .0
6 .0 - 6 .5
6 .5—7,0
7 .0 - 7 ,5

7 .5—8 .0
8 .0 —8 .5
8 .5 —9,0
9 .0 - 9 .5
9 .5 - 1 0 ,0

1 0 .0 -1 0 ,5
1 0 .5 -1 1 ,0
1 1 .0 -1 1 ,5
1 1 .5 -1 2 ,0
1 2 .0 -1 2 ,5

12.5-13,0
13 .0— 13 ,5
1 3 . 5 - 1 4 , 0
14.0—14,5
1 4 . 5 - 1 5 , 0

13.75 
12,93 
12. И 
П .30 
10,50

9,71
8,95
8.20
7,49
6.81

6.17
5,57
5.00 
4.48
4.00

3.56
3.16
2,80
2 .47 
2.18

1,91
1,68
1.47 
1,29 
1,12

13.10
12.32 
11.55 
10,79 
10.03

9,29
8,56
7.86
7.18
6.54

5,93
5.35
4.81
4.32
3.85

3,43
3,05
2.70
2.3Я
2,10

1.85 
1,62 
1,42 
1.24 
1,09

I.30S

11,14
10.51
9.88
9.25 
8.62

8,01
7 .4 !
6.82
6.25 
5.71

5.19
4.70 
4,23 
3,80
3.40

3.04
2.70
2 .40  
2 ,12  
1.87

1,65
1,45
1,27
1 .П
0.97

1.500

9,98
9.42
8.87
8,32
7,77

7.23
6.70
6,18
5.68
5,19

4.73 
4.29 
3,88
3 .49 
3.13

2.79
2.49 
2,21 
1,96
1.73

1,52
1,34
1.17
1,03
0.90

2,000 2.JOO 3.000

7.92
7.50
7.08
6.66
6.25

5 .84
5.43
5,03
4.64
4.26

3.90  
3 ,55 
3 ,22
2.90 
2.61

^ .3 4
2 ,09
1,86
1.65 
1,46

1,29
1 .Н
1.00
0.88
0.77

6,60
6.27
5.93
5.60  
5 ,26

4.93
4.60
4.28 
3.96  
3,64

3.34
3.05
2.78
2,52
2.27

2 ,04
1,82
1,63
1,45
1.28

1.14
1,00
0,88
0.77
0.68

5.69
5.41
5 .13
4,84
4.56

4.28
4.01 
3.73
3.46  
3 ,20

2.94
2.70
2.46 
2,23
2.02

1.82
1,63
1.46 
1,30 
1.15

1,02
0.90
0,79
0,70
0.61

•1.000

4.48
4,28
4.06
3.85
3.64

3.42
3.21
3.01 
2 ,80  
2 .60

2,40
2.21
2.02  
1.84 
1,67

1,51
1,36
1.22
1,09
0 ,9 7

0.86
0,76
0.67
0,59
0.52

5,759

3 .30
3,16
3.01
2 .86
2 .7 !

2 .5 6  
2.42  
2 ,27  
2,12  
1,9Н

1,84
1,70
1.57 
1.44 
1,31

1.19
1 ,0 8
0,97
0 ,87
0,78

0,69
0,61
0,54
0 .4 8
0 .42

6.000

3 .19
3 .06
2.91 
2 .77  
2 .62

2 ,4 8
2 ,34
2 .20
2 .06
1.92

1,79
1.63
1,52
1,40
1,27

1,16
1,05
0 ,94
0 ,85
0,76

0,68 
0 ,60  
0 ,53 
0 .47  
0 ,4 1

u . t w  I u . j y

0 .4 7  I 0 .17  / 
I 0,41  / 0 .14  /

4,27
3 ,72
3 .24
2.B2
2 ,4 6

2 .14
1.86
1,62
1,40
1,22

1,06
0 .9 2
0 .80
0 ,70
0 .60

0 ,52
0 ,45
0 .39
0 .34
0 .3 0

0.26 
0 .22  
0 . J 9  
0 .17  
о. 14

'̂CO:

118.6 
И 2 .0  
105.7
99.7
94 .0

8 8 .6
83.4
78 .5
73.8  
6 9 .3

65 .0
6 1 .0  
57 ,2
53 .6  
50.1

4 6 .8
4 3 .7
40 .8  
38 ,0
35 .4

3 2 .9  
30 ,6
2 8 .4

J l.'t

15.0—15.5
15.5—16.0
16.0— 16.5
16.5—17.0
17.0—17,5

17.5—18.0
18 .0—18,5
18.5—19.0
19.0—19.5
19.5—20,0

0—0 ,5  
0 ,5 —1.0
1.0—1.5
1 .5—2 .0
2 .0 —- 2 ,5
2 .5 —3 .0
3 .0 —3,5
3 .5 —4 ,0
4 .0 —4 ,5
4 .5 —5 ,0
5 .0 —5 ,5
5 .5 —6 .0
6 .0 —6 ,5
6 .5 —7 .0
7 .0 —7,5
7 .5 —8 ,0
8 .0 —8 .5
8 .5—9.0
9 .0 —9,5
9 .5 —10,0

To=0,3 ; u '=2.1 CM

0 ,9 8
0 , 8 5
0 , 7 4
0 ,6 5
0 , 5 6

0 ,9 5
0 ,8 3
0 . 7 2
0 .6 3
0 , 5 4

0 ,8 5
0 ,7 4
0 ,6 4
0 .5 6
0 .4 9

0 ,7 9
0 . 6 8
0 .6 0
0 .5 2
0 ,4 5

0 ,6 7
0 .5 9
0 ,5 1
0 ,4 4
0 ,3 9

0 .5 9
0 .5 2
0 ,4 5
0 ,3 9
0 , 3 4

0 ,5 4
0 ,4 7
0,41
0 ,3 6
0 .31

0 ,4 9
0 ,4 2
0 .3 7
0 .3 2
0 ,2 7

0 ,4 7  1
0 .4 1
0 ,3 5
0 ,31
0 ,2 7

1 0 .4 2  
0 ,3 7  
0 .3 2  
0 .2 8  
0 , 2 4

0 ,3 9
0 .3 4
0 ,2 9
0 ,2 6
0 .2 2

0 , 3 4
0 ,2 9
0 ,2 5
0 , 2 2
0 ,1 9

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

0 .2 7
0 .2 3
0 , 2 0
0 .1 8
0 ,1 5

2 3 4 ,6 8 2 2 4 ,2 4 1 9 2 .89 173 ,94 1 39 ,94 117.38 1 01 ,52

To=0,5; i«'=3,Q

17,89
17,62
17,09
16,41
15,66
14,86
14,04
13,22
12.40
11,58
10,77

9,97
9.20
8,44
7,72
7,03 
6.37 
5 .76 
5,18 

I 4,64

16,91
16,69
16,22
15.59 
14,89
14,14
13,37
12.60 
11,82 
11,05
10,29

9,54
8.80
8,09
7,40
6.74 
6,12 
5.53 
4,98 
4,47

14.00 
13,95 
13,63 
13,16 
12,60
12.00 
11.37 
10,74 
10,10
9.47
8.84 
8.22 
7,61 
7,01 
6,44
5.88
5,35
4.85 
4,38 
3,93

11,69
12,33
12,10
11.72 
11,24
10.72 
10,18
9,62
9,07
8,51
7.96
7.42 
6,88
6.35 
5,84
5.35 
4,88
4.43 
4 ,00  
3,61

8,11
8.98
9.42
9.29
8,86
8,48
8,07
7.65
7,23
6.81
6.40
5.98
5,57
5.15
4,77
4,39
4.02
3,66
3,32
3,00

6.34 
6,76 
7,48 
7,59
7.35
7.05 
6,73 
6,40
6.06 
5,72
5.38 
5.04 
4.71
4.38 
4,06
3,75
3.44
3,15
2,86
2,60

CM
5,13
5,60
5,84
6,47
6,30
6,06
5.80
5,52
5,23
4,95
4,67
4,38
4,10
3,83
3,56
3.29 
3,03 
2,78 
2.54
2.30

0,46
0.40
0,35
0,30
0,26

0,23
0,20
0,17
0,15
0,13

80,45

3.56 
4,08
4.36 
4,45
4.92
4,76
4.57
4.36 
4,14
3.93
3,71
3,50
3,29
3.08 
2,87
2,67
2,47
2,27
2.08 
1.90

0,37 0,36
0,32 0,32
0,28 0.28
0.25 0.24
0,22 0,21

0,19 0,18
0,16 0.16
0,14 0.14
0.12 0,12
0.11 0,10

59.52 57,54

2,10 1,96
2,62 2,48
2.95 2,82
З.П 2,99
3,16 3,04
3,37 3,19
3.37 3,25
3.22 3,12
3,07 2,97
2,92 2,82
2,77 2,68
2.62 2,53
2,47 2.39
2.32 2.25
2,18 2.И
2.03 1.97
1,89 1,83
1,75 1,70
1,61 1.56
1,48 1,44

0,12
o .n
0.09
0.08
0.07

0,06
0.05
0.04
0.04
0.03

10.13
8.83
7.70
6.71 
5.85
5.10 
4.44 
3.87 
3,37
2.93
2.55
2.22
1.93 
1,68 
1,46
1,27
1.Ю
0,96
0,83
0,72

22.6
20,9
19.3
17.8
16.4

15,0
13.8 
12,6 
11.6 
10,6

156.2
14 8 .0
140.2
132.6 
Г25.4
118.6
112.0 
1 0 5 .7

99.7
94.0
88,6
8 3 .4
78.5
73.8 
69,3
65.0
61.0 
57.2
53.5 
50,1



wо
4 -

т

1,000 1.064 1.305 1.S00 5,000 2.500 3.000 4,000 5,759 0.000

То=0,5; и'=3,0 см

10,0_10,5 4,15 3.99 3.52 3.24 2,70 2.34 2,085 1,73 1.35 1.31 0.62 46,8
10*5—п !о 3,69 3,56 3.15 2,89 2,42 2,11 1,88 1,56 1.23 1,20 0.54 43.7
11 [о _ п  |б 3.28 3,16 2.80 2,58 2,17 1,89 1,69 1.41 1,11 1,08 0.47 40.8
ц '5_12| о 2,90 2,80 2,49 2.29 1,93 1,69 1,51 1,26 1,00 0.98 0,41 38.0
12,0-12,5 2,56 2,48 2.20 2,03 1,72 1,50 1,35 1,13 0,90 0,88 0,35 35,4

12,5—13,0 2.26 2,18 1,94 1.79 1,52 1,33 1,20 1,01 0 .8 ! 0.79 0,31 32.9
13 .0_13 ,5 1,99 1,92 1.71 1,58 1,34 1,18 1,06 0,89 0.72 0,70 0.26 30,6
13.5—14.0 1.74 1,69 1,50 1,39 1,18 1,04 0 ,94 0,79 0,64 0,62 0.23 28,4
1 4 .0 -1 4 ,5 1.53 1.48 1,32 1 2'̂ 1,04 0,92 0,82 0,70 0,56 0,55 0.20 26,4
14,5— 15,0 1,34 1,29 1.16 i !07 0,91 0,80 0,73 0,62 0,50 0,49 0,17 24,4

15,0—15.5 1,17 0,13 1,01 0,94 0,80 0,71 0.64 0,54 0,44 0,43 0,15 22,6
15.5— 16.0 1.02 0,99 0.88 0.82 0,70 0,62 0 ,56 0,47 0,39 Q.38 0,13 20,9
16.0—16,5 0,89 0.К6 0,77 0,71 0.61 0,54 0,49 0.42 0,34 о .аз 0,11 19,3
16.5— 17.0 0,77 0,75 0,67 0.62 0,53 0 ,47 0,43 0,36 0,30 0.29 0.09 17,8
17.0—17,5 0,67 0,65 0.58 0,54 0,46 0,41 0,37 0,32 0,26 0,25 0,08 16,4
17.5—18.0 0,58 0,57 0,51 0,47 0,40 0,36 0,32 0,28 0.23 0,22 0,07 15,0
18,0—18,5 0,51 0,49 0,44 0,41 0,35 0,31 0,28 0.24 0,20 0,19 0,06 13.Н
18.5— 19.0 0.44 0,43 0,38 0.35 0,30 0,27 0,24 0.21 0.17 0,17 0,05 12,6
19,0— 19,5 0,38 0,37 0,33 0,31 0,26 0,23 0,21 0,18 . 0,15 0,15 0,05 И .б
19.5—20,0 0,33 0,32 0,29 0,27 0,23 0,20 0,18 0,16 0.13 0,13 0,04 10,6

V 258,97 246.33 211,17 182,43 150,65 125,77 108,33 85.23 62.41 60.22

П р и л 1 е ч а п п е .  и / С со ,• в зв еш ен н ы е параметры, характсрпаунпдпе влияние водяного ппра н углекнслого
газа  на поглощение солнечной радиации на высоте //*.

Г Л 5 '

rnv- ---------------г - слоев.

а) 8Я счет поглощения i?i:2.V®cS;

4 —при т -1  U Ы -3.U, о «*•

П -г«-0.2: и'-0.5 см; 2) Тв-0.3; «'-2.1^см; 3) Т.-0.5; 
и'-З.О см; 4 —аапнсимость f (прнаедсяя

АЛ1Т сравнспкя).



Если водяноГг пар л ок ал и зов ан  на н ек отор ы х в ы с о т а х  в виде  
отдельных сл оев, то поглощ ение солнечн ой  р ад и ац и и  м о ж е т  д о 
стигать 5 0  м к ал /см ^ 'м и и . км. Д л я  ср ед н ей  с т а н д а р т н о й  м оделк  
атмосферы  ( т о М = 0 , 3 ;  w '= 2 , l  с м )  при м а с с е  г п » - !  в с л о е  О—  
20  км погл ощ ается \2% от  солнечной п остоян н ой .

Расчеты  Д . О ри нга [49] р ади ац и он н ого б а л а н с а  стр ато сф ер ы  
(1 2 — 5 5  км ) п ок азал и , что поглощ ение у л ь тр аф и о л ет о в о й  р а д и а 
ции озоном  и инф ракрасной солнечной р ади ац и и  водян ы м  паром.

I б)

Рис. 5.19. Вертикальные распределения радиационных измепепик. 
тсмпсратуры (град/суткн) в апреле (а)  и октябре (б) .  60— 70° с. ш.
J —за счет лучистого тсплообыена, 2 — аа счст поглощения солнечно/) рад|Ш' 

ц||>{, Я— суммарное изменение температуры.

сущ ествен н о ком п енсирует р ад и ац и он н ое в ы хол аж и в ан и е с т р а -  
тосф еры з а  сч ет длинноволновой р ади аци и . О сн овн ую  р о л ь  
и грает поглощ ение солнечной ради аци и  озон ом , оно п р и м ер н а  
в четыре р а за  п р евосход и т поглощ ение водяны м п ар о м . О с н о в 
ной вы вод работы  Д . О ринга состо и т в то м , что р а с с м а т р и в а е 
мый слой атм осф еры  не н ахо д и тся  в состоянии л уч и стого  р а в н о 
веси я. К ак  правило, в нижней половине стр атосф ер ы  н а б л ю 
д а е т ся  р а д и а ц 1 юнное вы хол аж и ван и е, а в верхней —  р ад и ац и о н 
ное нагр еван и е, состав л я ю щ ее по порядку величины н еск о л ь к о  
гр а д у со в  в день. Н а  рис. 5 .1 9  показаны  р езул ьтаты  р асч е та  в е р -  
ти к ал ы ю го профиля радиационны х изменений тем п ер ату р ы  д л я  
п о яса  GO 7 0 ” с . ш. В о  в се х  сл у ч ая х  м ак си м ум  р ад и ац и он н ого  
и агр еваи и я р асп ол агается  вблизи 5 0  км, сл ед о в ател ьн о , на э т о м
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Инм С е н т я б р ь Март

Рис. 5.20. Изменение температуры на различных высотах за счет 
поглощения солнечпоЛ радпаш т (град/сутки).



уровне имеет м есто м акси м альн ы й  л учи сты й  п р и то к  т е п л а . И зм е, 
исния тем пературы  вы ш е и ни ж е 5 0  км  с в я з а н ы  соответствен н о  

с «именс'нием поглощ ения ул ь тр аф и о л ето в о й  р а д и а ц и и  озоном
Ф. Д ж он сон  на прим ере изменений су то ч н ы х  т е м п е р а ту р  ца 

высоте 5 0  км (5 — 8 °) п о к а за л , что о сн о в н ы м  ф а к т о р о м  суточ
ного ход а явл яется суточ н ая  и зм ен ч и вость п о гл о щ ен и я  солнеч
ной радиации озоном . Э ти р езу л ь таты  с в и д е т е л ь с т в у ю т  о  том, 
что тепловой реж им стр ато сф ер ы  к о н тр о л и р у ется  в п ер вую  оче
редь р ади аци ей, но в нижней ст р а т о сф е р е  а д в е к ц и я  теп л а , по 
расчетам  В . Ч иу и Р .  Гр и н ф и л да, м о ж е т  п р е о б л а д а т ь  н ад  ра- 

,лиацмониымп ф актор ам и .
Тепловой реж им м езосф еры  в ещ е бол ьш ей  степ ен и  опреде

ляется радиационны ми п р о ц ессам и . В  ниж ней м е з о сф е р е  основ
ной вкл ад в коротковолновы й лучи сты й п р и ток  т е п л а  вносит 
поглощение ул ьтраф и олетовой  солнечн ой р а д и а ц и и  озоном . 
В тор ая  компонента, си льно п о гл о щ аю щ ая  д а л ь н е е  ул ь тр аф и о 
л етовое излучение С олн ца —  м олекулярны й  к и сл о р о д . П о  д ан 
ным Р . П еп н дорф а, м акси м альн ы й  п ри ток теп л а  з а  сч е т  погло
щения солнечной радиаци и к и сл ор одо м  и м еет м е с т о  на в ы со та х  
около 100 км, причем ради ац и он н ое и зм ен ен и е тем п ер ату р ы  
в сл ое м ак си м ум а поглощ ения м о ж ет д о с т и г а т ь  5 ,5  г р а д /ч а с . 
Т еоретические и ссл едован и я Р .  М а р ге т р о й д а  и Р .  Г у д и  дали  
значительно меньш ие значения р ад и ац и он н ого  н агр ев ан и я , 
10— 15 гр ад/сутк и .

В аж н ы м  р езу л ь татом  теор ети ч еск и х р а б о т  я в и л о сь  устан о^  
влеиие наличия м ак си м ум ов р ади ац и он н ого н а гр е в а н и я  вбли зи  
8 0  км. Таким  о б р а зо м , ясн о видно, что в ер т и к ал ь н о е  р а сп р е д е 
л и т е  коротковолн ового л уч и стого  при тока теп л а  п о д о б н о  в ер 
тикальном у профилю тем п ер ату р ы .

Н а рис. 5 ,2 0  приведены  расч етн ы е м ер и ди он ал ьн ы е р а зр е зы  
радиационны х изменений тем п ер атур ы  д л я  р азл и ч н ы х с е зо н о в .



Г Л А В А  6

РАССЕЯННАЯ И ОТРАЖЕННАЯ РАДИАЦИЯ

Ч а с т ь  I,  РАССЕЯННАЯ РАДИАЦИЯ АТМОСФЕРЫ

Величина интенсивности или -^потока рассеянной радиации 
зави си т в разн ой  степени от больш ого количества астрономиче
ски х, ф изических и географ ических ф акторов. С ю да входят  
спектральны й со с т а в  солнечной радиации, величина солнечной  
постоянной, склонение и часовой угол  С олнца, ш ирота м еста и 
вы сота н ад  ур овн ем  м оря, содер ж ан и е р ассеи ваю щ их и погло
щ аю щ и х в ещ еств  в атм осф ер е, облачн ость и ал ьбедо подстилаю 
щей поверхн ости .

М ногочисленны е ф акторы , определяю щ ие количество р а ссе 
янной ради ац и и , непрерывно меняю тся во времени и простран
ств е  и тр уд н о п од даю тся  учету. П оэтом у для установления наи- 
■более вероятн ы х величин потоков рассеянной радиации для  
д ан н ого  м ом ен та врем ени и пункта наблю дения необходимы  
длннны е ряды  наблю дений.

§ 1. СПЕКТРАЛЬНЫЙ СОСТАВ РАССЕЯННОЙ РАДИАЦИИ

И нтенси вность р ассеян н ой  радиаци и зави си т от длины волны  
п а д а ю щ е го  св е т а , от количества и р азм ер а р ассеи ваю щ и х ч а 
сти ц .

В  болЕш инстве сл у ч аев  интенсивность рассеянн ой радиации  
увел и чи вается  с  уменьш ением длш 1 ы волны. П ри ув^пиченни 
р а зм е р а  р а ссеи в аю щ и х части ц  интенсивность рассеянной р ад и а
ции ув ел и ч и вается , а м ак си м ум  в спектре р ассеян и я см ещ ается  
в стор он у б ол ее длинны х волн.

В  т а б л . 6 .1  приведены  р езультаты  теорети чески х расчетов  
сп ек тр ал ьн ого  с о с т а в а  р ассеян н ой  радиации д л я  различны х р а с-  
Сбиваю щ их с р е д  [22].
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Распределение анергии в спектре Солнца з а  пределами атмосферы 
( 10- *  кал/см2 • мни.) и спектральный состав рассеянной радиации 

( 10‘* кал/см*-мни.) [22 ]

Т а б л и ц а  6.1

ДХ МКМ

Солнце .............................
1 СМ'* чистого сухого воз 

духа . i .
l(Ki капель;

л=0,1 мкм . . ,
25 капель 

г = 0 ,5  мкм , . ,
5 ьапель

мкм . i . .

Осоо
1

чо

Чо

о"

па
1

«с

с
1
АО

§

iо

огг
о
1

о*

Т
О*
-г
О

2.6 11.5 21,8 31,3 35.2 36.0 54,3

4.4 14.4 21,9 23,5 20,08 16,9 17.2

0,05 0,27 0.44 0,54 0,51 0.45 0,52
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I см* чистого сухого
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г = 0 ,5  мкм . , - . 

5 капель, 
г = 1  мкм i . . , .

Л\акснмум р ассеян н ой  ради ац и и  в сл у ч а е  с у х о г о  и ч и стого  
в о зд у х а  н аходи тся  в и н тер вал е 0 ,3 4 — 0 ,3 6  мкм и вторичны й м а к -  
симум в и н тер вал е 0 ,4 2 — 0 ,4 4  м км .

Н а рис* 6 .1  приведены кривы е сп ек тр ал ьн ого  р асп р ед ел ен и я  
рассеянн ой ради ац и и  по и зм ерени ям  в а л ь м у к а н т а р а т е  С о л н ц а  
на четы рех угл о вы х р ассто я н и я х о т  С ол н ц а г|), р авн ы х 2 0 , 5 0 ,  9 0  
н 180® [23]. Б о л ь ш о е число эк стр ем у м о в  на кривы х ри с, 6 .1  о б у с 
ловлено преж де в сего  влиянием ф раун гоф ер овы х п олос п о гл о
щения во внеатм осф ерн ом  сп ек тр е С олн ц а и тел л ур и ч еск и х п о
л о с , при н адлеж ащ и х в первую  оч ер ед ь  в од я н ом у п ар у  и ки с
л ор оду .

Спектральны й с о с т а в  р ассеян н ой  ради аци и  за м е т н о  и зм ен я
ется в зави си м ости  от зенитного р ассто я н и я  С о л н ц а, у гл о в о го  
расстояни я н абл ю даем ой  точки о т  С олн ц а и от  дн я ко дн ю  
;j(ui

V.
\  V



Рис. 6 .L  Спектральмос распределение рассеянной радиации 
в различных точках альмукантарата Солнца при 

Азимуты точси относнтельво Солнца указаны на крииых 123].

"\

Ш /

S^O ^ 00 500 600
Рис. 6.2. Спектральное распределение расселиной радиации для раз

ных состояинА атмосферы.
А  С, £ - сплошной облочпость. В. О - п л о т н ы е  ^ ч е в и е  облако; D - ясное 

небо; F, И, / —  дымка [92J,



Т а б л и ц а  6^

Распределение анергии в спектре дневного неба 2 сентября 1958 г. [ II]

X нм • —
2Л ло 60 00 120 180 20 40 60 120 180

ЬQ =  8.5,9-5-84.3° »0 = 8 0 .0 -f-77.8°

418 9,8 и .з 9 .9 9.5 9.3 — 29,0 23.7 22 .2 1 20,1 23.6
•122 14.0 20,2 14,0 12,5 13.3 — 33,8 26,3 24.2 21.1 27.0
•126 16,5 20,3 14.3 И .7 12,2 — 38,4 28 .4 26 ,7 23,1 28.6
434 18.7 23,5 16.9 13.8 14,9 — 36,5 27.2 25,2 22.1 31,2
438 15,8 21.1 17.3 12,2 13,2 — 36.2 28 ,0 23 ,9 21 ,5 28,3
442 12,7 18,1 13.6 11.0 11.4 — 34,6 23.6 22,1 18,5 24,2
4-18 17.7 23,6 17.7 14,0 14,7 — 36.5 27,1 23,4 21,0 26,6
474 28.8 — 38,5 20,8 22.4 — 44.5 26 .4 2б’ 0 23 ,6 30,2
492 37.4 4Г.5 31.2 23.0 23,8 — 43,3 29,7 24 ,2 21,9 27,8
521 38.3 46,2 32,3 22,4 22.7 — 3S.1 25,2 19,8 17,8 22,9
555 33,9 — 26.9 18,3 18,0 — 31.4 20,0 14.7 13,9 17,3
584 30,8 30.7 20.4 13,5 13,0 ■ — 25,6 15.7 10,7 10.2 4.8
662 22.0 8.1 15.3 9.9 6 .7 — 21.1 11.7 6 .8 7 ,5 8.4
7П4 30 — 19.2 п . з 10.3 — 21.5 11.41 5 ,7 7 .8 7.8

В0  =  7 3 .2 ^ 7 0 .8 ° =58,1 4 -5 6 .1 °

418 28,8 29.3 20.6 19,9 1i 23.1 26.1 22.1 ,1 25,0 ,j 18.2 9.1 12,3
422 27.2 28.3 20,1 J 9 .5 1 22.8 25.7 24,4 24,0 17.6 9 .0 10,7
426 29,8 35.7 22,5 20.1 24,0 21,2 24,2 24,0 16,5 8 .8 10.2
434 27,9 30,0 31,8 19.0 22.6 25.8 23,4 26,0 17,3 8 ,6 10.4
438 27,4 34,0 19,8 2 i,8 21.0 24,2 24.0 24,0 15,7 8 .5 9,6
442 25,1 26.0 18,8 16.6 19.5 21,6 22,1 22.0 15,6 8 ,3 9.5
448 26.5 26.7 19,4 21,8 19.9 21.5 23,4 21.4 14,5 8 ,5 9.1
474 28.4 35,7 20,6 16,9 20.2 21,6 22.7 26,2 14.2 8 ,0 8.8
492 37,2 25.2 18.4 15,0 17,8 21.0 20.7 17,5 11,9 7 .2 7.3
521 23.4 '  8.Ц U .8 11.9 .13 ,9 U .4 17.4 13,7 9.1 5 ,4 5 ,2
555 — — — — — — 13,9 10,2 ' 6 ,4 4 .0 3 .7
584 — — — — — — 11,7 7 .2 4 .3 3.1 2 .5
662 10,8 8.5 5,1 4 ,2 7,1 5.0 8.6 4 .2 2.2 2 .0 1.2
704 10,2I 7,4. 4 .4 4 ,2 4 .6 .4 ,7 8 .0 2 .7 1,8 —

П р и м е ч а н и е .  угловое расстояние от Солнца.

3 0 2



Т а б л и ц а  6.3

Распределение энергии в спектре дневного кеба 10 января 1959 г. [П]

♦1®

X нм
60 90 60 90 60 90

68,3® « о - 72,3“ 79,6°

412 38,1 36,0 48,0 45,0 9,48 48,5

АН 28,5 32,8 54,6 49,1 74.6 33.3

417 33,0 26,9 42,8 39,7 41.4 25.5

421 32.3 29,3 34,5 37.7 44,9 25.8

426 31,0 27.0 37,8 31,7 33.0 22.1

429 31,0 27,4 36,1 28,9 30,7 21,0

433 30,8 26,6 34,4 29,5 35,9 20,2

441 29,4 25,0 32,5 25,3 22,4 17.8

445 27,7 22,9 30,8 25,7 25.6 18.8

450 28,9 24,2 30,4 25,9 25.8 16,6

459 29.5 22,9 28,7 24,8 25,3 16,9

468 24,5 19,7 25,2 20.8 20,3 14.2

480 22,4 17,7 22,9 18,8 .17,7 13.7
t

492 19,9 16,5 21,2 17,0 16,1 12,2

504 19,5 14,9 18,7 15,0 13,7 10,5

521 16,6 12.7 17,8 13,2 11,3 9.7

538 14.7 11,0 15,2 11,9 10,1 8.1

560 12,5 9.7 13,2 9.7 6,0 8,01

582 9 .6 7,9 11.1 8.3 6,0 6.9

607 8 ,9 5.6 8.5 6.3 3.3 5,3

631 5 .8 3.8 Ю.2 6,9 2 .7 5.8

1
1 1

зо:



Спектральная интенсивность рассеянной радиацин /.«Ю-® вт/см*.сте
при 0 ^ = 6 0 “ [191

*Га б л и ц а  6.4

0^

Ф -

II) 30 по 70 90 !10 Ш 130 170 180

Х=3500 А

75 2,05 1.9 1.7 1,52
60 1.16
45 0,96 1.4 1.2 1,08
30 1,05 1,06 1,05

1.5 1.3 1.3 1.3
1,05 1.0 0.92 0.96
0.93 0.85 0,76 0,72
0,72 0.6

1.5
0.72

1.3
0,92
0.7

75 12 9.8
60
45 4.9 7.3
30 5,2 5.3

8.7

6.0
5.2

Х=4000 А

7.9
5 .8
5 .4

7.1 6.8 6.6 6.5 7,1 6.5
5.3 5.0 4.6 4.9 3.9 4,0
4.7 4.2 3,9 3,6 3.2
3.9 3.1 2.8

75 20,5 17 12
60 19 15 9
45 14 10 7.530 8.5 7.5

Х=50П0 Л

11
7.5
6.5
4.5

П 10 10 И
6.5 6 5 6
6.5 6 4.5 4.5

9.5

73
GO
45
30

75‘
60
45
30

304

11 8.5 6
10 5 3
7,5 4 2.5
4 3 2

75 9.5 6.5 4
60 11 4 2
45 6 3 Q
30 2.5 1 Т.5

Х=60П0 А

4
2
1.5
1.5

3.5 4 4.5 3,5 4
0 0 4 3 2
1.5 1.5 1.5 2

Х=7000 А
5
1
1.5

3
1
1.5
1

Я=8000 А

2.5
1

3
М
1

3
1.5
1

2.5
1 .5

5.5 ¥ 2.2 2.2 1.5 0.95 0,95 1.5 1.5
3.0
1

1.5
0.65

0.95
1
0,7

0.8
0,75
0.65
0.45

0.55 0,5
0,75

0.7
0.45

0,9 0 .5
1



Спектральная интенсивность рассеянной радиации / 3̂ *10-» вт/см^-стер-мкм 
13 ноября 1967 г., пустыня Каракумы, 0 ^ = 6 6 “ [19]

Т а б л и ц а  6.6

Г
10 30 50 70 90 110 130 ISO 170 180

Х=3500 А

65
60
AS
30

2.0 1.6 1.3 2.4 1.6 1.8 1.3 1.9
3,0 2,5 1,6 1.7 1,3 1.5 1.4 1.6 1.6 1.7
0.8 0.8 1.3 0.8 1.0 0.8 0.7 0,8 0.8 0.8
0.7 0.7 0.7 0,6 0.6

Х=4000 А

65 17.9 14,4 12.1
60 26 23,1 16,2
45 8,9 7,8 12.3
30 6.6 6.7 6.7

65 52 33 28
60 45,5 36 22
45 17,5 15,5
30 12,2 11.5 9.8

65 27 12 8.0
60 25 15 8,5
45 4,5 4.5
30 4.0 3.5 3,0

65 25.5 9,5 6,5
60 22 13 7.0
45 3,0 3,0
30 3.0 2.5

21,6
16,2
8Д

16,6
12,7
9.8
6,5

?v=5000 А

21,5
19
13

19.5
12.5
12.5

Х=6000 А

6.5
9.0
4.0

5,5
3.0
3.0

Х=7000 А
5,0
4.5
2.5

4,3
2,5
3.0

17.0
14.0 
8,4

20
17
10

6,0
5.0
3,5

4,0
4,3
3.2

11,5
18,3
7.1
5,9

25
19.5
12.5

7.0 
5,5
5.0

5.5 
4.2
3.5

17,5
14.7
7,2

25
21
12,5

6.7
6.5
5,0

5.5
5.5
3.5

16,7
7.5

11.5
12.5

6,5
5,0

16,2
7.7
4,6

65
60
45

16.5
10.5

5.0
6 ,6
1.2

20 З ак аз St 92

2.7
Я -8000 А 

М  1 1,8 

1.2

1.8 1.5 2.4
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Спектральные потоки рассеянной радиации (кал/см^'мин • м км) на уровне 

земной поверхности. 24 сентября 1964 г., Одесса [19]

Т а б л и ц а  60

Ха

5.S 2,9 2.1 1,7 1.5 1.7 2.1 3.0

328G
3533
3864
4111

4276
4318
4359
461)6
4800
6019
5432
6010
6258
6505
6758
6918
7248
7455

7620
7744
7991
8157
8569
8900
9147
9312
9395
9643

0.02
0.05
0,11
0,34
0,33
0,33
0,36
0,40
0,42
0,32
0,24
0,17
0.12
0.12
0,16
0,10
0,08
0.10
0,04
0,09
0,07
0,06
0.04
0,04
0,02
0,03
0,01
0.02

0,05
0,10
0,24
0,62
0,60
0,58
0,60
0,frl
0,66
0,50
0,36
0,28
0,22
0,22
0,23
0,18
0,13
0,16
0,07
0,14
0.12
0,09
0,10
0,08
0,05
0,04
0.02
0.04

0,07
0,14
0,31
0,78
0,72
0.70
0,73
0.76
0,79
0,58
0,42
0,34
0,28
0,27
0,28
0,22
0.17
0,19
0,09
0,18
0,16
0,10
0.13
0,10
0,06
0,06
0,04
0,08

0,09
0,17
0.38
0,88
0,80
0,78
0,80
0,86
0.88
0,60
0,44
0,35
0,30
0,29
0,29
0,24
0,18
0.20
0,10
0,20
0,17
0,12
0.14
0.10
0.08
0,06
0,04
0,06

0,11
0,20
0,48
0.96
0.90
0.86
0,88
0,90
0,92
0,62
0,46
0.35
0,31
0,29
0,30
0,24
0,19
0,20
0.11
0.20
0,18
0,13
0,14
О.П
0,08
0,06
0,05
0,07

0,11
0,19
0,42
0,88
0,84
0.80
0,84
0,84
0,88
0,60
0,44
0,36
0.28
0,25
0,28
0,21
0,18
0,19
0,12
0,17
0.17
0,12
0,13
0,10
0.08
0,06
0.06
0,08

0,09
0,17
0,34
0.74
0,74
0,68
0,73
0,76
0,78
0,54
0,40
0.32
0,24
0,21
0,23
0,18
0,15
0,16
0,09
0,14
0,14
0,12
0,12
0,10
0,08
0,06
0,05
0,08

0.07
0,14
0,27
0,62
0,60
0,58
0,60
0,64
0,64
0,46
0,28
0,26
0 ,22
0,18
0,18
0,14
0.12
0,13
0,06
0,11
0,12
0,09
0,10
0.08
0,05
0.06
0.05
0.06

0.04
0.09
П.22
0,44
0,44
0,42
0,44
0,48
0.49
0.36
0,24
0,19
0,16
0,14
0,14
0,12
0,09
0 ,10
0,05
0,09
0,10
0,07
0,08
0,06
0,04
0,04
0,04
0,06
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(см. табл. 6.2 и 6.3) [11]. При низких положениях Солнца спектр 
имеет максимум, который несколько сдвигается в синюю часть 
спектра при увеличении углового расстояния от Солнца Наи
более полно угловые зависимости рассеянной радиации ясного 
неба видны нз табл. 6.4 и 6.5 [19]. Точка минимальной и н т е н с Г  
ности находится в большинстве случаев в стороне, противопо
ложной Солнцу, на угловом расстоянии 85— 90% ли лежит в пре
делах 70-5-90 . Наблюдается возрастание значений интенснвности 
с возрастанием зенитного расстояния точки наблгодепия при по
стоянном азимуте и уменьшение с ростом азимута при на
блюдении на одном и том же альмукантарате.

Рисунок 6.2 иллюстрирует зависимость спектрального со
става рассеянной радиации от различных атмосферных условий 
[92], Обраш.агот на себя внимание минимумы яркости, обусло
вленные полосами поглощения, при длинах волн 360, 390, 430, 
590, 650 нм и максимумы в области длин волн 370. 420, 460 нм. 
Полосы, обязанные поглощению водяным паром (590, 650 и 
720 нм) и кислородом (580, 630, 690 нм), отсутствуют в спектре 
ясного неба, но появляются в случае облачности или дымки.

В  табл, 6.6 приводятся величины потоков рассеянной радиа
ции от всей полусферы леба для случая безоблачного неба [19].

§ 2 .  УГЛОВОЕ РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ИНТЕНСИВНОСТИ
р а с с е я н н о й  р а д и а ц и и

г

Интенсивность рассеянной радиации вследствие оптической 
неоднородности атмосферы изменяется в широких пределах 
в зависимости от направления визирования, т. е. является су
щественно неизотропной. Особенности углового распределения 
интенсивности рассеянной радиации при безоблачной атмо
сфере определяются в первую очередь формой индикатрисы 
рассеяния и оптической толщиной атмосферы в заданном напра
влении. В  силу вытянутости индикатрисы рассеяния вперед мак
симум интенсивности всегда наблюдается вокруг Солнца. Мини
мум интенсивности рассеянной радиации находится в противо- 
вертикале Солнца на угловом расстоянии от Солнца около 90 . 
Угловое распределение интенсивности рассеянной радиации сим
метрично относительно плоскости солнечного вертикала 
(рис. 6 .3). Энергетическая и световая интенсивности на рис. 6.3 

даны в относительных единицах, причем за единицу принята 
соответствующая интенсивность в зените [24].

Угловое расстояние области минимума от Солнца изменяется 
в зависимости от высоты Солнца и длины волны радиацпи. 
С увеличением высоты Солнца оно убывает, с ростом длины
волны возрастает [24,79]. , ____ .

Характер углового распределения энергетической и световой 
интенсивностей рассеянной радиации в общих чертах совпадает,

2 0 *



но кол11Чсствепмое соответствие не наблюдается (см. рис, 6.3) 
Количественные различия обусловлены изменением спектрадь* 
ного состава рассеянной радиации в зависимости от направле
ния визирования.

Д ля многих точек небосвода относительные интенсивности 
энергетической и световой интенсивности различаются в не
сколько раз (см. табл. 6.7) [24]. С ростом высоты Солнца коли-

Рис. G.3. Распределение по небосводу относительной энерге
тической (сплошная линия) и световой (пунктирная ли
ния) иитеисионостей рассеянной радиации, =39® [24J.

чественные различия уменьшаются. Д л я  Л© > 6 0 °  количествен
ные различия становятся малосущественными.

При сплошной облачности наблюдается близкое соответствие 
угловых распределении энергетической и световой интенсивно
стей рассеянной радиации. В  условиях сплошной плотной облач
ности азимутальная зависимость интенсивности рассеянной ра
диации выражена слабо и наблюдается монотонное убывание 
интенсивности от зенита к  горизонту.

Обширные теоретические расчеты поля рассеянной радиации 
при безоблачной атмосфере дают такую же структуру углового
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распределения интенсивности рассеянной радиации, как п на
блюдения [64].

Т а б л « ц а 6.7

Относительные величины энергетической и световой интенсивностей 
рассеянной радиации при безоблачной атмосфере и Ад=25® [241

30

60

90

10
40
70

100
130
160
190
220
250
280
310
340

10
40
70

100
130
160
190
220
250
280
310
340

2.25
1.37  
1.12
2.75
2.37  
2,50
2.75
4.00
4.75
9.75
1.87  
0,62

0,62
0 ,87
1.75
2.00
2.37
2 .75
3.00
3.25
3.25
3.25
1.87
1.25

1.00

1.27  
1,18
1.09
1.27
1.09
1.09
1.63
2.45  
4,54

13,80
3.63  
1,81

0,90
0,90
0,90
0.90
0,90
0,90
1.09
1.63  
1,81 
2,18  
1,81
1.45

1,00

1,77
1.16
1.03  
2,16  
2,18  
2,29  
1,69  
1,64
1.05 
0,71 
0,52  
0,34

0,69
0,97
1,95
2,22
2,63
3.06  
2,75  
2.00  
1,80 
1,49
1.03  
0,86

1.00

П р и м е ч а н и е .  Л, 'JJ —  угловая высота и азимут точки.

§ 3. ПОТОКИ р а с с е я н н о й  р а д и а ц и и  о т  о т д е л ь н ы х

УЧАСТКОВ НЕБОСВОДА

3.1. Зональная радиация

Зональной радиацией принято называть рассеяш1уга радиа
цию от кольцевых участков неба, ограниченных двумя альму- 
кантаратами. В  местах, где горизонт в большей 
степени закрыт, величину рассеянной радиации 
женно оценить при помощи данных о зональной р ^  ’ 
В  табл. 6.8 дано зональное распределение для ясного и пасмур-
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Т а б л и ц а  6.8

Относительное зональное распределение рассеянной радиации [221

Гр^тшы зоны БсзоАлачио

/i0=s2O'3O' fc0 =  l6 W

Пасмурно

Л0=7®ЗО'
Равномерно 
■ркое пебо

О
10
20
30
40
50
60
70
80
82
84
86
88

10
20
30
40
50
60
70
80
82
84
86
88
90

Все небо

0,0294
0,0535
0.0878
0,1307
0,1621
0,1779
0,1715
0,14(Ю
0,0162
0,0133
0,0097
0,(Ю59
0,0020
1.0000

0,0161
0,0523
0,0838
0.12.35
0,133В
0 ,1509
0,1861
0,1798
0.0260
0,0204
0,0149
0,0092
0 .0032
1,0000

0 ,0390
0 ,1 3 0 7
0,1943
0 ,1591
0 ,1 3 7 5
0 ,1467
0 .1 1 7 3
0 .0 5 0 9
0 .0 0 8 6
0 .0 0 6 7
0 ,0 0 5 0
0,0031
0,0011
1,0000

0.0301
0,0868
0,1330
0,1632
0,1736
0,1632
0,1330
0,0868
0,0108
0,0084
0,0061
0.0037
0,0013
1,0000

ного неба при различных высотах Солнца [22]. В  последнем 
столбце таблицы даны относительные величины зональной ра
диации для изотропной рассеянной радиации. За  единицу во 
всех случаях принят поток радиации от всего небосвода. Изме* 
нение величины зональной радиации при заданной /г© o6yc.no- 
влено изменением двух величин: площади зоны и у гла  падения 
радиации, которые имеют различную зависимость от зенитного 
расстояния зоны. По мере уменьшения зенитного расстояния 
площадь зоны уменьшается, угол падения радиации на горизон
тальную поверхность уменьшается также. Максимум произведе
ния площади на косинус угла падения имеет место при некото
ром значении зенитного угла. По  мере уменьшения зенитного 
расстояния Солнца зона максимальной радиации перемещается 
в сторону меньших зенитных расстояний (см. табл. 6 .9 ). На  
рис. 6.4 представлено зональное распределение рассеянной ра* 
диации (в относительных единицах) для безоблачного неба при 
различных высотах Солнца, полученное по данным наблюдеи1п'1 
[44].

Т а б л и ц а  6.9

»м /см 2.м „н.) й положешк зочы 
максимума в зависимости от зенитного расстояния Солнца [22]

0 30 45 60 75 87

47.5 54,0 60,0 64,5 67,5 6 9 .0
10,07 9,68 9.44 9,14 7 ,85 4 ,0 3
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Д ля оценки влияния закрытости горизонта представляют 
1гитерсс данные о потоках рассеянной радиации от отдельных 
участков небосвода.

Потоки рассеянной радиации от полукольцевых зон небо
свода, вычисленные по данным измерении углового распреде
ления интенсивности рассеянной радиации (интенсивность изме
рялась по 37 направлениям), даны на рис. 6.5. Полукольцеоые 
зоны образованы делением кольцевых зон вертикальной плоско
стью, перпендикулярной плоскости солнечного вертикала. Не
равномерность поля рассеянной радиации очень существенна. 
Потоки от полукольцевых зон в стороне Солнца значительно 
больше потоков от противоположных Солнцу полукольцевых зон 
[631.

При сплошной облачности интенсивность рассеянной радиа
ции распределяется довольно равномерно по небосводу 
<см. табл. 6,10) [44]. Средняя для данной зоны интенсивность 
рассеянной радиации вычислялась по формуле

7  — _____________ I________________  /0
' 2 - C O S ( C O S г , - C O S г .)  *  ̂ ‘ ^

Т а б л и ц а  6.10

Средние значения пото|шо зональной радиации £>* и интенсивности 
рассеянноА радиации /  при сплошной облачности нижнего яруса 

(в относительных единицах) [44]

Зона, грал. 0—10 10—20 2 0 - 3 0  30—40 40—50 5 0 - 6 0  GO—70 70— 80 8 0 -9 0

..................  3 ,5  9 ,5  14 ,5  16 ,5  18 ,0  16,0 12 ,5  6 .5  3 ,0

7  ..................  23 22 22 20 21 20 19 15 20

Д л я  изотропной рассеянной радиации величина потока от 
кольцевой зоны с высотой Л. от горизонта выражается формулой

0 „ = - / s in V ( .  (6.2)

где / —  интенсивность рассеянной радиации (в данном случае 
одинаковая по всем азимутальным направлениям). Т а к  как для  
изотропной рассеянной радиации поток от всего небесного свода 
равен л / , то можно написать, что Du—D s'm ĥ.

Величина^ потока рассеянной радиации от кольцевой зоны, 
ограниченной двумя альмукантаратами с угловой вы сотой  hi 
Ii2 , в случае изотропного приближения может быть вы числена  
по формуле

^/i =  ^ (sin -//o ~sin® //i). (б.З)
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Рассеянная радиация околосолнечной зоны (околосолнечного 
ореола) в сильной степени зависит от прозрачности атмосферы 
II поэтому является хорошей характеристикой прозрачности.

Рассеянная радиация околосолнечных кольцевых зон, имею
щих угловую полуширину около 2®, составляет примерно 1% 
прямой солнечной радиации при средних условиях прозрачности 
атмосферы (табл. 6.11). Та к  как площадь околосолнечных коль
цевых зон возрастает по мере удаления от Солнца, а отношение 
D/5 изменяется мало, то ясно, что интенсивность околосолнечной, 
радиации убывает по мере удаления от Солнца. В  первом при-, 
ближеиии это удаление можно считать экспоненциальным [23].

Облачность в пределах околосолнечной зоны значительно, 
увеличивает рассеянную радиацию, особенно перисто-кучевая 
и высоко-кучевая. В  этом случае околосолнечная радиация со
ставляет до 15% прямой солнечной радиации.

Т а б л и ц а  6.11'

3.2. Околосолнечная радиация

Относнтельные величины околосолнечной радиации [22]

3i)iia Плошзль зоны, 
гр81,*

Область угловых 
расстонпиП от центра 

лиска Солнца
Полуширина

зоны

I 17 ,49 2 7 . 5 ' - - 4 ° 0 . 2 5 ' 1®47' 0 ,99
II 3 1 ,9 2 1‘> 4 3 . Г - 5 ° 2 5 , 6 ' 1 55 0,71

II I 44,71 3 ‘̂ 3,9'— б °5 0 .6 ' 1 55 0 ,7 0
IV 5 6 ,3 3 4 ' '3 4 ,4 '— 8^n5' 1 50 1 , 12

Излтерения прямой солнечной радиации при наличии облаков, 
вблизи от Солнца надо проводить с большой осторожностью. 
Необходимо учитывать околосолнечную рассеянную радиацию* 
при измерениях прямой солнечной радиации пиргелиометром 
или актинометром.

Относительная интенсивность околосолнечной радиации, по
падающей в актинометр, может быть вычислена по формуле [78]

7 ] = - ~ о с о з Л ©  (6*^)

где сг —  коэффициент яркости неба, т —  масса атмосферы, Л© 
высота Солнца, т.—  оптическая толщина атмосферы, Аш телес
ный угол актинометра. Д л я  термоэлектрического актинометра
Янишевского Д о )= 2 ,3 9 *  10“ .̂

В  табл 6.12 даны результаты расчетов по формуле (Ь.4) для 
длины волны ? .=0 .55м км  при различных высотах Солнца и зна
чениях альбедо подстилающей поверхности Л.
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Огносительная интенсивность околосолнечной радиации для CTaHnaDTMuv
условий [78] ^

Т а б л и ц а  6.12

0.1 02 0,4 l),S 0,6 0.7 0.8 0.9 1,0

О
50
60
70
ВО

0,53
0,84
1,07
1,56
9,60

0,54
0.85
1.08
1,57
3,62

0,55
0,86
1,09
1,58
3.64

0,55
0 ,8 7
1,10
1,60
3,66

0,56
0,88
1.11
1,61
3,66

0.57
0,89
1,12
1,62
3.6S

0,57
0,90
1,13
1,6.3
3,68

0 ,58
0.91
1 .U  
1.65 
3 ,70

0 ,59
0,92
1,15
1.66
3,72

0.60
0,93
1,16
1,68
3,74

0.60
0.94
1,13
1,69
3,80

§ 4, ВЕРТИКАЛЬНЫЙ ПРОФИЛЬ ПОТОКА РАССЕЯННОЙ РАДИАЦИИ

Поток рассеянной радиации при безоблачном небе убывает 
•с высотой над земной поверхностью, С ростом высоты над уров
нем моря происходит уменьшение толщн атмосферы и, следова- 
те*аьно, уменьшение числа рассеивающих частиц.

Наблюдения над Кызылкумом показали, что в слое от 0,5 
до 1,5 км рассеянная радиация убывает п р и б л и з и т е л ь н о  пропор
ционально давлению. Выш е в связи с быстрым уменьшением 
запыленности рассеянная радиация убывает значительно быст
рее [62].

Изменение потока рассеянной радиации с высотой иллюстри
руется данными табл. 6.13, полученными по самолетным изме
рениям в районе Ташкента. Наиболее заметные изменения по
тока рассеянной радиации наблюдаются в слое 1— 4 км во все

Т а б л и ц а  6.13

Потоки расссяииой радиации на разных высотах 
(кал/см^*мни.) в истинный полдеиь [62]

И км Зима Веснп Лето Осень

0.4 0,148 0,200 0,170 0,178
0.8 0.146 0,199 0,169 0,175
1.3 0,138 0,176 0,162 0,158
2 ,3 0,125 0,154 0,131 0,138
3,4 0,115 0,129 0,086 0,114
4.4 0,108 0,111 0,058 0,098
5 ,5 0.101 0,094 0,031 0,081
6,7 0.093 0,080

: т



периоды года. В  таблице приведены Ннм 
средние значения потоков рассеян- 32 
нон радиации по сезонам года.

Близкие экспериментальные про
фили получены при аэростатном 
[43] и самолетном [35] зондирова- 28 
ниях атмосферы (рис. 6 .6). Наи
более значительные расхождения 
между теоретическим [46] и сред
ним экспериментальным профилем 2и 
в слое 2— 7 км. В  слое от 3 до б км 
наблюдаются малые градиенты Д  
этот слой сравнительно прозрачен 
И стабилен. В  слое 6— 8 км имеют 
место большие градиенты D (по 
абсолютной величине), следова
тельно, этот слон обладает боль
шей мутностью.

Результаты теоретических расче
тов дают экспоненциальное убыва
ние потока рассеягшон радиации 
с высотой с максимальными гра
диентами в нижнем трехкиломет
ровом алое [46, 71, 72].

Наибольшие изменеиия потока 
рассеянной радиации происходят 
в слое О— 3 км при малых зенитных 
углах Солнца.

С высоты 4— 5 км поток рас
сеянной радиации убывает почти 
линейно. Н а  высотах 19— 20 км по
ток рассеянной радиации практиче
ски равен нулю.

§ 5. ПОТОКИ РАССЕЯННОЙ 
РАДИАЦИИ НА ГОРИЗОНТАЛЬНУЮ 

ПОВЕРХНОСТЬ

5.1. Безоблачная атмосфера

При неизменном состоянии атмо
сферы и подстилающей поверхности 
с увеличением высоты Солнца по
ток рассеянной радиации монотон
но возрастает (см. табл. 6.14), 
а градиент dDjdh^ уменьшается.

0,1  ̂ 0^' 
Онал/сл^-мин

Рнс. 6.G. Вертикальные про
фили рассеянной радиации 
по аэростатным исследова

ниям [43].
/ - - и ю л ь  1964 г.. Л@->23-38*. ясио;.

июль 196» г., ;»0 - 2О -З Г ,  ясио;. 

Д -  октябрь 19М г..  S I  lO/lOi
4 - о к т я б р ь  1964 г„ Л 0 - 2 6 * .  ясно; 

5 —  рассчятанныЛ профиль. Л0 «»26.б*.. 
трава 143]; ff — средний экспернмен- 
тальныЛ профиль по четырем по

летам.
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Потоки рассеянной радиации для различны х учас-^чов с 
тра также увеличиваются с ростом высоты Солнца (см 
€.15, где приведены результаты теоретических расчетов в 
условии идеальной атмосферы [22]).,

Т аблица
Средние величины рассеянной радиации при безоблачном небе 

(кал/см^ > мин.) [8]

Л д 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50 55 60 &5 

D 0 .05  0 ,0 7  0 .10  0,11 0 ,1 3  0 .1 4  0 ,1 5  0 ,1 6  0 ,1 7  0 ,1 7  0 .1 8  0,19 0.19

Т аб л и ц а 6.15
Потоки рассеянной радиации /)г% в различных областях спектра в зависнмоста 
от зенитного расстояния Солнца (по отношению к потокам при О 0 = 0”) (22J

ft®
Dr X

“0
^<0.4 мкм 0.*1 MKU < )  <  0,6 мкм

Вссь спектр
0.6 мкм < > .< 0 ,9  мкн

0 100 100 100 100
15 97,0 9 9 .7 9 9 ,Я 99,0
30 92 .5 97 ,5 9 8 ,9 96.5
45 R2.8 94 ,2 9 7 ,9 92.0
60 Г>6,9 N4.5 9 5 ,7 84.5
75 39,4 75.4 9 0 ,8 69,3
87 8 .0 3 4 ,6 6 3 ,3 37,4

С уменьшением прозрачности атмосферы поток рассеяиноп
радиации увеличивается пр»

•А2г

О./

.316

всех высотах Солнца 
(рис. 6 .7). С увеличением 
фактора мутности рассеял-
ная радиация возрастает тем
быстрее, чем больше высота 
Солнца [8, 48].

Характер зависимости по
тока рассеянной радиации 
от фактора мутности ме
няется в зависимости от со
отношения коэффициентов 
поглощения и рассеяния. 
С ростом коэффициента по
глощения при постоянном 

Рш* R7 ч..ап. коэффициенте рассеяния по-
радиании рассеянной р а д п а ц и и

от фактора мутности г | / у б ы в а е т ,  а с ростом коэффи
циента рассеяния при по-

5 Т



стопином коэффициенте поглощения поток рассеянной паш а цпи увеличивается [8]. ^«'•'-спинаи радиа-
Поток рассеяпиоП радиации увеличивается за счет альйепп 

подстилающей поверхности, особенно при наличии с н е ж Й  
покрова. Влияние альбедо подстилающей поверхности усили- 
вается по мере увеличения высоты Солнца (рис б 8) Из теоое 
тическпх расчетов [59] также следует, что с увеличением ааь- 
бедо поток рассеянной радиации линейно растет при всех вы
сотах Солнца. О влиянии альбедо снега на величину рассеян
ной радиации можно судить по данным табл. 6.16 [67].

0кал1см^‘мин.
0,2 -

0,1

0,2 0,^ 0,6 0,8 Г,ОА

Рис. 6.8. Зависимость потока рассеянной радиации 
от альбедо поверхности [8].

Т а б л и ц а  6.16

Влияние альбедо снега на величину рассеянной радиации в Центральной 
Арктике при безоблачном небе (кал/см*?мин.) [67]

Поиерхиость льда Месяц

Высота солнца, град.

0 Б 10 15 20 25 ао

Средине значения

Покрытая снегом 
Кез снега

Покрытая ctiero.M 
Без снега

11—VI 0 ,0 3 0,06 0,10 0 .U 0,16 0,18 0.18
V I— V III 0,06 0,08 0,12 0.14 0.14 0,16

Максимальные значеиня

III— VI 0,05 0.12 0,20 0,28 0.28 0.30 —
V I I -V 1 I 1 0,05 0.06 0,18 0,22 0,23 0.24

5.2. Рассеянная радиация при облачной атмосфере

Наличие облаков в атмосфере резко увеличивает поток рас
сеянной радиации. Величина потока рассеянной радиации об
лачного неба зависит от количества и формы облаков, а также
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от высоты Солнца, прозрачности атмосферы н альбедо подсти
лающей поверхности. Оказывает влияние такж е распределение 
облаков по небосводу и их расположение относительно Солнца 
При закрытом диске Солнца изменчивость рассеянной радиа
ции значительно меньше, чем при наличии прямой солнечной 
радиации. При любой облачности рассеянная радиация увеличи
вается с ростом высоты Солнца, причем это увеличение тем зна
чительнее, чем больше степень облачности (табл. 6Л7) [69]. Прц 
облаках верхнего яруса рассеянная радиация монотонно уве
личивается с увеличением количества облаков. Н аиболее интен
сивный рост рассеянной радиации наблю дается при облачности 
больше 6 баллов. При облаках нижнего и среднего ярусов рас
сеянная радиация достигает максимума при 8 баллах. Д ля обла
ков вертикального развития при данной высоте Солнца рассе
янная радиация возрастает с увеличением облачности до 
7 баллов. При дальнейшем увеличении облачности рассеянная 
радиация уменьшается.. При сплошной облачности Си и СЬ рас
сеянная радиация меньше, чем радиация при безоблачном небе.

Исследование влияния облаков по отдельным формам пока
зало, что при любых облачных формах и любом с о с т о я н ^  сол-

10 ве-не'нюго диска увеличение балла облачности до отметки __
дет к непрерывному возрастанию рассеянной радиадип [12]. 
Лишь при наиболее мощных СЬ увеличение облачности от 8—9 
до 10 баллов не вызывает возрастания рассеянной радиации. 
При исчезновении просветов в облаках рассеянная радиация 
уменьшается, особенно сильно при Sc и СЬ.

Д ля любых облачных форм при полностью открытом Солнце 
поток рассеянной радиации меньше, чем при умеренном сиянии 
Солнца (т. е. Солнце просвечивает сквозь облака и тень от пред
метов отчетливая).

Зависимость величины потока рассеянной радиации от вы
соты Солнца для различных видов облаков практически линей
ная [8, 50, 69]. В Арктике из-за особенностей условий облачности
и подстилающей поверхности основная часть лучистой энергии 
приходится на долю рассеянной радиации. При сплошной об
лачности верхнего яруса и снежном покрове поток рассеянной 
радиации возрастает вдвое по сравнению с рассеянной радиа
цией безоблачного неба. Наибольшие величины потоков рас
сеянной радиации наблюдаются при облаках среднего и ниж-  ̂
него ярусов [68].

5.3. Дневной ход и дневные суммы рассеянной радиации

Дневной ход рассеянной радиации безоблачного нёба в пер
вую очередь обусловлен изменением высоты Солнца. Максимум 
рассеянной радиации наблюдается в околополуденные часы.
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Потоки рассеянной радиацнн (кал/см^-мин.) для разных высот Солнца 
н различной облачностм, (р-бО” с. ш. [69]

Т а б л и ц а  6.17

Обл»ч- Высот* голниа, град,

ность.
баллы 5-10 10-15 15-20 20-25 25-30 30-35 35-40 40-45 45-50 50-S5

Ci, Cs, Сс

0 ,07
0,08
0,08
0.05
0,06
0 ,06
0 ,06
0,06
0,06
0,09
0,09

0 ,08
0 ,09
0,10
0,12
0,12
0,12
0.11
0,10
0 ,09
0 ,1 3
0 ,1 4

0,10
0,10
0,10
0 ,13
0,12
0,12
0,12
0,10
0,12
0 ,15
0 .1 6

0,12
0 ,13
0 ,15
0,15
0,13
0,12
0 ,16
0,14
0,13
0,16
0.18

0 ,13
0,13
0,17
0,16
0,15
0.15
0,16
0,15
0,16
0,16
0.20

0,15
0,14
0,17
0,17
0.17
0,17
0,19
0,19
0,16
0,19
0 ,23

0,17
0,17
0,18
0.18
0,18
0,18
0,21
0.20
0,18
0,22
0,27

0.18
0,17
0,18
0.18
0,18
0,18
0,22
0,24

0,24
0,30

0,18
0,18
0,19
0,19
0,19

0,23
0,24

0,26

0,18
0,18
0,20
0,20
0,20

0 ,27
0,28

As, Ac

1 0 ,06 0,08 0 ,10 О.П 0 ,14 0,16 0,18 0,20
2 0 ,07 0,11 0 .13 0 ,16 0,17 0,19 0,20 0,22
3 0 ,09 0 ,1 4 0 ,20 0,21 0.20
4 0,05 0 ,12 0 ,1 4 0,16 0,25 0,25
5 0 ,12 0 ,15 0,18 0 ,19 0,22 0,24 0,25
6 0,06 0,10 0,16 0 ,20 0.22 0,26 0,28

0,327 0,10 0 ,10 0,18 0,22 0 ,24 0,30 0.32
8 0,10 0 ,1 2 0 ,18 0 ,22 0,20 0,25 0,26 0,26
9 0 ,06 0 ,13 0 ,1 6 0,20 0,22 0,25 0,27 0,26

10 0,07 0 ,1 6 0 ,2 3 0 ,22 0,28 0,32
10 0 ,10 0 ,12 0,18 0,18 0,22

0,21

0 ,34
0 ,36

0,20

0.38
0 .40

Си. Cb

1 0 ,0 6 0,08 0,11
2 0 ,0 6 0 ,0 6 0 ,17
3 0 ,06 0 ,08 0 ,1 4
4 0 ,0 5 0 ,15
5 0 ,1 2
6 0 ,15
7 0,05 0,18
8 0 ,0 6 0 ,1 6 0 ,1 8
9 0 ,06 0 ,18

10 0 ,0 4 0 ,0 6 0 ,1 0

0,12
0,17
0 ,14
0,20

0,22
0,22
0,21
0,21
0,10

0.12
0 ,16
0 ,16

0.17
0,26
0 ,26
0,30
0 ,27
0,10

0 ,16
0,18
0,23
0,19
0,23
0,27
0,27
0.32
0,31
0 .07

0,16
0,18
0,22
0,22
0,27
0,28
0,28
0 ,34
0,33
0,07

0,17
0,21
0 ,23
0,24
0,29
0,33
0,35
0,35
0,34
0,12

0,18
0,21
0 ,23
0.26
0,31
0.37
0 ,36
0,36
0,35
0,12

0,19
0,22
0 ,24
0.27

0,42
0,42
0,38
0 ,36
0,15

3 19



0Г|.1л*1-
Высота солпцА, град.

н о т , j 11
А.1ЛЛЫ 5-Н» tn-15 1.-.-20 20-25 25-30 30-3S 35-40 40-45 45-50

Sc

1 0,08 0,13
2 0.10 0.11 0,15 0,19
3 0,10 0,15 0,19
4 0,07 0,16
5 О.ОН 0,16
б 0,05 0,12 0,22
7 О.Об 0,12 0,22
8 0,10 0 J 0 0,14 0,22
9 0.11 0,16 0,13 0.21

10 0.05 0,10 0,13 0,18 0.22 0.24 0,22 0.22 0.24

Т а б л и ц а  6.18
Часовые суммы (кал/см^ *час) рассеянной радиации (средние 

за 1950-1960 гг.), ф==60” с. ш. [СЭ]

39ии

Часы iК<s
uж 61 
5 з< S

■ч*
X 7—

to
X i

CO
1r~ J,

0
1

7о
г»
7

2
тn

-Г
1

•о
7~r 7ua 7о

«
1

Cl
700

ОC4
1О то

1 2 3 5 5 3 2 9
и 1 3 6 9 10 10 8 6 3 1 12

m 2 5 9 11 14 16 15 14 11 9 5 2 16
IV 2 5 9 12 14 16 18 18 17 15 12 9 5 2 38
V 3 6 9 12 15 17 19 19 19 18 16 14 12 9 5 3 1 41

Vi 2 5 8 10 13 16 18 21 22 21 21 19 16 13 11 7 4 2 43
V ll 1 4 7 10 13 16 18 19 20 20 20 17 15 12 10 7 4 1 41

V lll 1 4 7 10 13 15 17 19 18 17 16 13 10 7 4 1 36
IX 1 3 6 9 12 14 15 15 13 11 9 5 2 22
X 1 4 6 8 9 8 7 6 3 1 16

XI 1 2 4 5 5 4 2 1 10
XII 1 2 3 3 2 1 8

Т а б л и ц а  6.19
Суточные суммы рассеянной раднацнн (кал/см^ • мин.) по средним данным 

за  1950— 1960 гг. [69]

Сучмы (lajKuuiiH 1 II 1П tv V VI VII Vllt IX X XI XIJ

Средние . . . . 20 57 113 154 197 229 214 172 115 53 24 12
А\||1м1мальные . . 
Максимальные

24 70 153 189 245 3&4 232 181 143 62 32 15
18 35 87 129 178 207 200 158 96 44 16 8
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Днев1Ю11 ход D часто асимметричен относительно полудня 
в связи с уменьшением прозрачности атмосферы в поапеполу- 
денные часы. Иллюстрацией дневного хода рассеянной радиа
ции безоблачного неба могут служить данные табл. 6.14

В условиях переменной облачности суточный ход рассеянной 
радиации очень сложен и неправилен. При сплошной облачно
сти изменение потока рассеянной радиации определяется в ос
новном изменением высоты Солнца и дневной ход имеет макси
мум в околополуденные часы (рис. 6.9) [69].

О среднем дневном ходе рассеянной радиации можно судить 
по часовым суммам (табл. 6.18) [69].

о нал(см^-час.

Рис. G.9. СуточпыЛ ход рассепииоЛ радиации, 
i  — сплошная облачность, 2 —переменная, 5 —безоблачлос небо (691.

Зимой суточный ход рассеянной радиации выражен более 
резко в северных широтах, где суточная сумма распределяется 
на значительно меньшее число часов.

Суточные суммы имеют годовой и широтный ход (табл, 6.19).
В отдельные днн суточные суммы рассеянной радиации су

щественно отличаются от средних многолетних. Например, 
в Карадаге максимальные дневные суммы могут превышать ми
нимальные более чем в 20 раз [8].

Широтная изменчивость суточных сумм рассеянной радиации 
различна в разное время года. Зимой суточные суммы рассеян
ной радиации на юге значительно больше, чем на севере, ЛетоАг 
различие между суточными суммами на юге и на севере Сгла
живается благодаря большой продолжительности дня,

5.4. Л\есячные суммы и годовой ход рассеянной радиации

Месячные суммы рассеянной радиации определяются высо
той Солнца, облачностью, альбедо поверхности и продолжитель
ностью дня. Средние величины месячных сумм рассеянной
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радиацпл по материалам миоголетнеа регистрации в разных 
пз'нктах приведены в табл. 6.20 [8], В таблице дана таклсе полу
денная высота Солнца Лпд, продолжительность дня на 15-е число 
месяца t н средняя месячная общая облачность п. В результате 
влияния облачности месяц максимальной суммы может не со
впадать месяцем максимальных высот Солнца, а смещаться 
на соседние — май и июль. Отчетливая связь между месячными 
суммами и средней месячной степенью облачности не наблю
дается. Очевидно, количество общей облачности, выраженное 
в баллах, недостаточно полно характеризует рассеивающую спо
собность облаков различных форм.

Годовой ход потока рассеянной радиации, соответствующего 
определенному моменту времени, зависит в основном от измене
ния высоты Солнца, прозрачности и облачности.

Большое количество рассеянной радиации в Арктике обус
ловлено значительной облачностью в летний период и высокой 
отражательной способностью подстилающей поверхности, боль
шую часть года покрытой снегом и льдом.

5.5. Д оля рассеянной радиации в суммарной

Рассеянная радиация составляет значительную часть в ко
ротковолновом балансе, особенно при переменной облачности 
и в зимнее время. Рассеянная радиация в среднем может соста
влять до 50% всей суммарной. Вклад рассеянной радиации 
меняется в зависимости от высоты Солнца, мутности атмосферы 
и облачности. С увеличением высоты Солнца доля рассеянной 
радиации в суммарной уменьшается. При неизменной высоте 
Солнца с увеличением прозрачности атмосферы рассеянная ра-: 
диация уменьшается (прямая солнечная радиация увеличи
вается). С уменьшением высоты Сольща и увеличением мутно
сти атмосферы отношение D/Q  увеличивается и соответственно 
уменьшается S'/Q  (S', D и Q — соответственно потою! прямой 
солнечной, рассеянной и суммарной раднацни на горизонталь-^ 
ную поверхность). Появление облачности увеличивает отноше
ние D/Q, которое при сплошной облачности становится равным 
единице.

Т аб ли ц а 6.21

Отношение месячных сумм рассеянной радиации к месячным суммам 
суммарной радиации [69]

I II III IV V VI VII VIII IX X XI XII Год'

0,82 0,71 0,47 0,-17 0,44 0,43 0,44 0,52 0,56 0,72 0,78 0,86 0,69
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Влияние высоты Солнца и облачности проявляется в вели
чине отношения месячных сумм рассеянной п сумхмарной радиа- 
untr (табл. 6.21) [69]. В зимние месяцы рассеянная радиация 
составляет основную долю в коротковолновом приходе.

Ч а с т ь  П. О ТРАЖЕННАЯ РАДИАЦИЯ АТМОС ФЕРЫ

§ 6. УГЛОВОЕ РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ИНТЕНСИВНОСТИ ОТРАЖЕННОЙ
РАДИАЦИИ

Интенспв!юсть отраженной радиации определяется количест
вом лучистой энергии, заключенной в единичном интервале длин 
воли и единичном телесном угле, которое проходит за единицу 
времени через единичную площадку, расположенную перпенди
кулярно 1гаправлению отражения.

Коэффициентом яркости называют отношение интенсивности 
отраженной радиации от исследуемой поверхности к интенсив- 
}юсти отраж етю и радиации от абсолютно белой поверхности 
(соответствующей закону Л ам берта), находящейся при тех же 
условиях освещения. Д ля ортотропной поверхности (соответ
ствующей закону Ламберта) коэффициент яркости равен аль
бедо, для всех других поверхностей эти величины различны.

Угловое распределение интенсивности отраженной радиации 
зависит от физических свойств и состояния отражаю щ ей поверх
ности, а также от условий облучения поверхности падающей ра
диацией. Условия облучения определяются высотой Солнца н 
облачностью.

Таким образом, интенсивность отраженной радиации для 
данной поверхности является функцией трех углов: угла паде
ния освещающей радиации, угла отражения и разности азиму
тальных углов направлений падающей и отраженной радиации. 
Эту функцию принято выражать векторной диаграммой, назы
ваемой индикатрисой отражения.

Индикатрисы отражения для естественных поверхностей при 
всем их разнообразии могут быть разделены на сл едую щ и е че
тыре типа по классификации В. В. Шаронова [70]:

тип А — ортотропные индикатрисы, приближенно соответ
ствующие ус*човию y« =  const {Jr — интенсивность отраженной 
радиации);

тип Б — индикатрисы вытянуты в направлении зеркально  
отраженного луча;

тип Б — индикатрисы вытянуты в направлении источника 
света, характерны для сильно шероховатых иссеченных поверх
ностей;

тип Г — смешанные индикатрисы, характеризующиеся нали
чием двух максимумов: один в направлении зеркально отр^1- 
жепиого луча, другой в направлении источника света.
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6.1. Угловое распределение интегральной интенсивности 
отраженной радиации

Для большинства естественных поверхностей характерной 
чертой простралственного распределения иптеисивности отра- 
жеипон радиации при безоблачной атмосфере является симмет
ричность относительно плоскости солнечного вертикала. Макси
мум отраженной интенсивности в стороне проекции Солнца на

Рнс. 6.10, Углоиое распределение нитенсивности отражеиион 
радиации от снега, покрытого ледяиоП коркой. Безоблачно,

Л 18.5“ 1261.

горизонтальную плоскость, т. е. в направлении зеркально отра
женного луча, минимум в противоположной стороне (рис. 6.10). 
Изолинии на рис. 6.10 даны в относительных единицах, причем 
за единицу принята интенсивность отражения в надире [26]. 
Кружком отмечена проекция Солнца на горизонтальную пло
скость. Подобное угловое распределение интенсивности отра
женной радиации наблюдается для снега,, покрытого ледяной 
коркой, и для поверхностей некоторых травостоев (ячмень, пше
ница, трава суданка).
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При частичной облачности, не закрываю щ ей Солнца, харак
тер пространственного распределения интенсивности отражец- 
пои радиации остается таким же, как и при безоблачном небе.

Рис 6.11. Нидикатрты отражения и плоскости силисчирго осртикала при разлпч-
ны.ч высотах солпиа. ’ 

о) снег: покрытыП лидяноП коркоП (У). c>xoft (21; б) зслепиП ячмень; в) стерни ячмени |2б1

При сплошной плотиси облачности изолииии отраженной ра
диации могут быть приближенно представлены как колцеитри- 
ческие окружности с центром в надире, причем интенснсносп» 
отраженной радиации возрастает от иадира к горизонту.
32П



При безоблачном небе смежный покров обладает ярко выра
женным зеркальным отражением, поверхность ячменя н травы 
суданки также имеет заметную зеркальную составляющую 
(рнс. 6.11 а, о, б) [26].

С увеличением высоты Солнца вытянутость индикатрис отра
жения уменьшается. • ^

Снежный покров можно отнести к поверхностялг типа Б по 
классификации Б. В. Шаронова.

Индикатрисы отражения от ячменя и травы суданки при 
/20 <45*’ вытянуты в направлении зеркального луча и в напра
влении на источник света. Индикатрисы отражения от стерни 
ячменя резко вытянуты в направлении падающих солнечных 
лучей (рис. б.П в). Такие растительные покровы относятся 
к типу Г по классификации В. В. Шаронова.

Индикатрисы отражения для различных поверхностей, полу
ченные по экспериментальным данным [83, 93, 98], представлены 
в табл. 6.22—6.24. (В использованных таблицах изменен поря
док расположения поверхностей.)

В таблицах даны коэффициенты отражения для различных 
надирных углов в плоскости солнечного вертикала при различ
ных высотах Солнца.

Лабораторные исследования сиежпой поверхности [101] под
тверждают иалнчие зеркального отражения при всех углах па
дения лучей иа поверхность. С увеличением угла падения лучей 
зеркальная компонента увеличивается. Наибольшей зеркально
стью обладает снег, покрытый ледяной коркой.

6.2. Спектральные индикатрисы отражения

Спектральные коэффициенты яркости для снежного покрова 
и луга приведены в табл. 6.25 [34]. Для повецзхиости луга наи
большая яркость наблюдается в азимуте 180°, наименьшая 
в азимуте О®. По мере увеличения высоты Солнца над горизон
том изменчивость коэффициентов яркости по направлениям ос
лабевает. Д ля снежного покрова с настом во всех азимутах, 
кроме il>=0“, спектральные коэффициенты яркости почти одина
ковы. В азимуте коэффициенты яркости сильно возра
стают с увеличением наднрного угла, т. е. наблюдается зеркаль- 
1юе отражение. „

Для песка наибольшая яркость наблюдается в азимуте О , 
для черной глины — в азимуте 111=  180° [91].
. Угловое распределение коэффициентов яркости в общих чер* 
тах одинаково для всех участков спектра.

Спектральный коэффициент яркости для поверхности^травя
ного покрова, песка и волнистого шифера при сплошной н пе
ременной облачности возрастает с увеличением длины волны
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м
Инднкатрнсы отражения в различных азимутах относительно Солица

Т а б л II ц п 6 22
[93]

OttllCfldllC попорхностп

ЭсиптныЛ
угол

Азимут
ипзпроиа-

1П(Я
Угол иизироиаиня, граа.

Сол»ц(1,
грал..

MTIIOCtl-
телино

Солнца,
грал.

0 15 3(1 4т гл 73 80 85

Лсфалы, П01фытыл нефтью с 
. пленкой пыли

4 2 ,0 0
180

0,061 0 ,0 5 7
0 ,0 6 7

О.058
0.0S0

0 .0 6 0
0,101

0 ,068
0,(М )

0 .0 9 0
0 ,0 8 6

0 .1 0 4
0 .0 8 6

0 .1 2 7  
0 ,088

Белы л бетон сшрын 42,2 0
180

0,266 0,263
0,289

0,251
0,313

0.254
0.343

0,266
0,367

0,298
0,.350

0.320
0,343

0,377
0,320

Щебеночное покрытие, размы
тое II пекрньленное

48.5 
W). 1 
46,0

0
90

180

0,113 •0,115
0,110
0.126

0,119
0,109
0,141

0.128
0.116
0.156

0,148
0,122
0,166

0.194
0,139
0,172

0,229
0.147
0,176

—

Групг сильно утрлмбоопнныП, 
ж м тонатого цвет;)

&3.2
56.5
51.1

0
90

180

0.213 0,230
0,243
0,272

0.229
0.258
0,313

0,239
0,260
0.370

0,252
0,276
0,422

0,300
0.300
0,432

0.330
0,304
0,434

Песчаные дюны, ре"̂ ко пыра- 
жен рельеф, сухоГ)

40
40
40
40

0
90

ISO
270

0,2SS 0,1 S3 
0.284 
0,246 
0,278

0,337
0,329
0,259
0,410

0,353
0.306
0,276
0,281

—

Пол;юль нспаханнын, цлажныи 50
50
50

1

0
ЯП

L>70

O.OGOO О.ОШ  
O.OG62 
0.1 19

0.0646 
0.0953 

(0 .1 8 0 )
0.П71Л 
O.IfjM 1

и.ПГьЧГ)
о .п е и  1
().1бУ (

n.orej
0 . j«yj /

—

Сосновые дереиья, пеболыиие 
рашюмерно рпсгюложепиые

Трава болотная, дооолыю  
длинная, бледно-аеленая, 
несколько сухая, видно ие- 
мпого земли

Скошеннаи лужайка с травой

Смешанные зеленые леса (дуб 
и сосна)

Ci)CHOBbifi лес

Травян1н̂  сухой плотный луг 
в середине лета

Редкая сухая желтоватая тра
ва па песке в коние лета

Спокойная вода, бесконечно 
большая оптическая глубина

41,5

■11.5

-10,4
39.6
39.6 
39.9

3Q.0
37,0

33,5

45
45
45
45

40
40
40
40

41,6

слтоиз

0
•15
90

135

0,0333 0.0241
0.0222
0,0315
0,0335

0.0214
0.0202
0.0311
0,01382

0.02U
0.0194
0,0317
0,0392

0.0261
0,0210
0.0317
0,0387

0.0379
0,0303
0,0337
0.0438

Q.0463 \ 
0,03в7 \ 
0.03K7 
0.0463

0.0Ь59 
0 .0549 
0.0-»6:i 
0,0572

0
180

0,088 0,081
0,098

0.076
0,119

0,077
0,146

0.088
0,150

0,094
0,153

0.096
0.153

0,094
0.160

0
90

135
180

0,100 0,096
0,103
0,107
0,109

0.098
0,110
0,125
0.109

0.Ю8
0.121
0,148
0,119

0,120
0,138
0,166
0,122

0,149
0,159
0,178
0,125

0,163
0,168
0,178
0,125

—

0
180

0,0360 0.0325
0,04L0

0,0291
0,0493

0.0205
0,0493

0,0205
0,0820

0,342
0,263

--

0 0.0385 0,0385 0,0308 0,0246 0,0246 0,020

0
90

180
270

0,0955 0.0897
0,0778
0,116
0,107

0,0960
0,0890
0,131
0,121

0,0952
O.lOl
0,143
0,13^^

0,108
0,111
0,153
0,137

0.129
0,130
0,170
0,132

0
90

180
270

0,231 0,320
0,163
0,295
0.262

0,342
0,176
0,353
0,237

0,356
0,198
0.359
0,229

0
45
90

135
ISO

0.0222 0,0234
0,0230
0,0221
0,0213
0,0214

0,0297
0,0240
0.0222
0.0212
0.0212

0,0272
0,0234
0,0220
0.0216

0.0567
0,0357
0,0293
0,0270
0.0267

0,139
0,107
0,0711
0,0665
0,0718

0.267
0,199
0,121
0,113
0,125

0,461
0,325
0,214
0,203
0,254



Индикатрнсы отражения в различных азимутах относительно Солнца
Т а л и ц и 6 2Л

183]

Onitcoiitic поисрхкпсти

Вола океана, Сискоисчип Поли* 
шая оптическая глубина 
скорость негра 5 м/сек

Спокойная вола в океане, бес
конечно ГЗольшая оптическая 

глубина

Снег с поисрхиостпым miee.M

Сиег с дождеооЛ иоркоА (кор
ку образует дож дь, который 
пе аимерзает)

Сиег с олелеиелой лождевпи 
коркой (дож деиаи кирка пол* 
111>стыо покрыта слегка uo.j- 
цсюбразиым слоем льда

ЗсиитиыА
угол

Солнца.
грпл.

77 .3

7 7 .3

7-1Д) 

7 4 ,0

71,(1

Азниут 
0лзирпма> 
нпя отно> 
сительна 
Солниа, грал.

Угол »̂i(jii|)onaiiiia, град.

13

и
45
9()

1К()

I)
45
90

135
ISO

О
U0

О
45
90

т

о
4Г)
Ж)

135

0,0230.

0 .0152

0 .6 9

0 ,7 3

0 ,8 0

0.0288
0,0246
0,0242
0 ,0264
0,0266

0,0177
0,0188
0 ,0139
0 .0133
0 ,0158

0 .6 9
0 ,64

0 ,7 3
0.71
0 ,7 3
0,71

0 ,8 0
0 ,7 5
0 ,7 5
0 ,7 6

0,0390
0,0329
0,0266
0,0280
0,0288

0,0219
0,0200
0,0139
0,0141
0,0206

0 ,7 3
0 ,6 5

0,74
0,71
0 ,7 3
0 ,7 4

0,88
0 ,7 7
0 ,7 5
0 ,7 7

0,0550
0,0417
0,0297
0,0309
0,0325

0,0408
0.0181
0,0156
0,0160
0,0425

0.78
0 .6 9

0 ,7 9
0 ,6 9
0,71
0 ,7 7

1,13  
0 ,7 2  
0 ,7 5  
О,НО

СП 75

0,132
0 ,065
0,0373
0 ,0384
0 ,449

0 ,0 8 7
0,061
0 ,072
0,072

0 .1 4 0
0,0371
0 ,0388
0,0267
0 ,108

0,107
0 ,132
0,0823
0 ,508

0 ,8 9
0 ,7 2

1,20
0 ,7 3

0,91
0 ,6 7
0 ,7 2
0 ,8 2

1.47
0 ,6 2
0,71
0 ,8 9

1,900
0 ,6 8
0,7-1
O.KI

5 ,6
0,65
0,72
0 ,85

80 Hfi

0.3S4
0 ,104
0 ,076
0 ,0 ‘16
O.OiW

0,358
0 ,158
0 .0 9 3
0 .116
0 ,125

1,03
0,1У0
0,154
0 ,149
0 ,8 2 3

1.03  
0,345  
0,243  
0,315
1 .0 3

1,39
0 ,7 3

1,73

1,81
0 ,60
0 ,6 9
0 ,9 0

2 ,4 4
0 ,5 8

8 ,4  
0,61  
0 ,70  , 
0,81  1

10,90
0 ,6 5
0,65

’Г а б л и  U U 6-24

Индикатрисы отражения при сплошной облачности [98]

З с т т ш П A.iMMjT 
иизнропи* 
икп отно

Угил niuupuoatiiiH, rpdi.

Omicamic noiicpstiocTii угил
Силпиа,

грел.
сительна
Солицп,

грал. 0 4.1 60 75 80 85

Спокойная вода, бесконечно 
большая оптическая глубина

51
51
51
51
51

0
45
90

135
1Н0

0,0296 0,0314
0.0302
0,0306
0,0279
0,0273

0,0336
0,0313
0,0272
0,0239
0,0254

0,0287
0,0287
0,0294
0,0264
0,0238

0,053
0,058
0,064
0,057
0,0421

0,197
0,229
0,229
0,182
0,145

0,356
0,376
0,340
0.260
0,234

0.570  
0.550 • 
0,510  
0,425  
0,159

Снег с поосрхностиым инеем 51
51
51
51
51

0
45
90

1.35
180

0 ,69 0,6«
0 ,66
0,66
0,67
0,68

0,66
0 ,65
0,65
0 ,65
0 ,64

0.66
0,65
0 ,66
0,66
0,65

0,67
0,66
0 ,67
0,67
0 ,66

0 ,67
0,67
0,68
0.69
0,68

0.70
0,68
0 ,69

0 ,69

—

Сиег с дождеиой коркоП 51
51
51
51
51

0
45
90

135
180

0,67 0,67
0,67
0,66
0 ,65
0 ,67

0 ,67
0 ,66
0,77
0,66
0,64

0,67
0 ,66
0,67
0,67
0,65

0,67
0,67
0,68
0,68
0,67

0,67
0,67
0,68
0,68
0,68

0,67
0,67
0,68
0,67
0,68

0,67  
0 68

0,69
0,69

Снег с оледенелой дождеиоЛ 
коркой

51
51
51
51
51

0
45
90

135
180

0,74 0,76
0,76
0,74
0,74
0,74

0.76
0,76
0,76
0,76
0,74

0,76
0,76
0,76
0,77
0,75

0,77
0,76
0,76
0,77
0,75

0,77
0,77
0,78
0,79
0,76

0,77
0.78
0,77
0,78
0,77 —



Т а б л и ц 71 б.2о

}. к1КМ
в нормель- 

ном
Аз1гмут 0’ Азимут 90

напраилс-
И1И1 0 =  15" 0 =  30' & =  1Л̂ ® =  G0 f t = 7 j * 0 =  4Л 0 =  СП 1 ft =  7i

400—51)0
5Ш -6(Ю
610—650
730— 800
810— 850

0,028
O.OHG
0.061
0 .573
0 .673

0 .5 5 4
О.бЗН

0 .562  
0.61«

Л уг сухола-шпый. Лф =25"

0.5JS
0.615

0 .656
0J02.

О. КЗ! 
U.836

0.02Я 
0.106 
0 .080  
0.7У7 
0.НК8

О.ОЗО 0.03-2 0 ,0 3 7
0.1lL> 0.К^5 0 .145
0 .087 0 .094 0 .1 0 3
0 .823 0 .917 о .9 а з
0.Ш1 0.И62 0.969

0.0-17 
0.1 КЗ 
0 .1 5 9  
0.861  
0 .9 2 0

Л уг су.\олплк.мы|‘1, Л.7) - 4 5 '
400—500 
510— 600 
6 1 0 -6 5 0

400—500
510—600
610—650
730-81Ю
Н Ш -850

0,035
0.099
0.172

0 .033
0 .099
0.058

0 ,0 3 3
0 ,102
0.061

0,025
0.О96
0.0S6

0 ,026
0 .110
О.ОГ6

0.0,12 
0,134  

1 0 .093

0.027
0.0S1
0 .066

0 .033
0,09!
0.081

0 ,031
0 .104
0 .072

0.0;i6
0 ,116
0.081

0.044
0 ,136
0 .105

Снеговой покроп с ;11ПСТПМ, }{Q -20*“

0.861
0 .432
0 .457
0 ,526

—■ 2.675
2 ,330

4 .4 9 3
3,9-11

7.461
6 ,902

—
Z 0.678

0 .580
0 .750
0 ,765

0 .830
0 ,770

(».702
0,611

— — — 0.446 0.363 0 .457 0 .376
0.474

1
0 .377 0 ,464 1 0 .376

В иормоль* Азимут 180* Лзиму-г 270“

X мкм ном
«пправлс-

аин 0 =  30* 0 =  -JS* & =  60’ 0 =  75’ 0 =  15“ в =  30’ & =  бО* &= 75’

400—500
510—600
610— 650
730—800
810—850

U5

400—500
5 1 0 -6 0 0
610—650

400—500
510—600
6 1 0 -6 5 0
730—800
810—850

Луг суходольный, /i©=25'в

0,028
0 .086
0,061
0.573
0,673

0,026
0,073
0.058
0 ,544
0,636

0,033
0 ,092
0,072
0 ,576
0,700

0.040
0,105
0 ,083
0,546
0,725

0,052
0,142
0,112
0,780
0,929

0.073
0,199
0,170

—
—

0.051 
. 0 ,144  

0,097  
0,691 
0,819

0 ,053
0 ,159
0,105
0.805
0,952

0,052
0,163
0,120
0,823
0,966

Луг суходольный, /i0 —4Si“

0 ,036
0,099
0,172

0.047
0.121
0.089

0,052
0,136
0,108

0,052
0,141
0,128

0,055
0 ,157
0.131

0,055
0.175
О .Ш

0,037
0,113
0,076

0.039
0,127
0.091

0,042
0,143
0,077

0.044
0,144
0.098

0,044
0.141
0,099

Снеговой покров с настом, Л 0 = 20”

0,861
— 0,530

0,579
0,599
0,728

0,659
0,636

—
— — “ —

0,702
0,611

0.626
0,706 —

0,688
0,662

0,637
0,561

0,688
0,738



[33]. Форма индикатрисы отражения в большинстве случаев не 
зависнт от длины волны. При частичной облачности, когда на 
подстил а ющен поверхности имеются тени от облаков, коэффи
циент яркости обладает очень большой изменчивостью, i

6.3. Самолетные измерения индикатрис отражения !

Интенсивность отраженной радиации, измеренная с различ
ных высот над земной поверхностью, зависит от отражающих! 
свойств подстилающей поверхности и от оптических свойств; 
слоя атдгосферы между земной поверхностью и уровнем измере-' 
ния (т. с. от излучения дымки). Угловое распределение интен
сивности отраженной радиации на различных уровнях опреде
ляется соотношением отражения от подстилающей поверхности 
и излучения дымки.

Интегральные коэффициенты яркости для характерных гео
графических районов и некоторых форм облачности, полученные 
по измерениям с самолета [32], изменяются в заметных пределах' 
(табл. 6.26 и 6.27).

Т а б л п ц а б 26
Пределы изменений коэффициентов яркости для |

некоторых географических зон Советского Союза [32] !

Характеристика зон г 7{

Лесные рпЛопы 1 0 -3 8
Лесостепь П —25
Степи:

донские 1 0 -3 1
крымские 1 2 -2 5
волгоградские

Полупустыни 1 2 -2 5
Водные поверхипсти 26—38

1 4

Т а б л и ц а  6.27
Предел мэмеиения коэффициента яркости 

для некоторых облаков [32]

Фо|>мя аблакоо r H

Си luim. 15 ,-80
Си med. 2— 15
Си fr. 10—20
Sc op. 2 0 -6 U
Sc irans. S - 3 0
Ac trans. 8 - 1 5

т



Самолетные измерения иитегралыюго коэффициента яркости 
пссчаиси пустьши с барханами указывают па широкое разно
образие угловой зависимости коэффициента яркости, что объяс
няется неоднородностью подстилающей поверхности (барханы. 
солоичаки, саксаульник) (табл. 6.28) [И].

Измерения углового распределения интенсивности отражен
ной радиации с автоматических аэростатов показали, что при 
безоблачной атмосфере и альбедо поверхности около 0,20 сум
марная интенсивность отраженной радиации от подстила 1ощеГ1 
поверхности и слоя атмосферы возрастает с увеличением угла 
визирования. Резкое увеличение интенсивности начинается с иа- 
дирных углов примерно в 60® [13].

Самолетные измерения индикатрис отражения от однород
ной песчаной поверхности с мелкой растительностью показы
вают, что яркость значительно увеличивается по яаправлению 
к Солнцу, как должно быть для изрытых поверхностей [31]. Ха
рактер отражения от однородной песчаной поверхности мало 
зависит от длины волны падающей радиации. В направлении, 
перпендикулярном к солнечному вертикалу, отражение от этой 
поверхности приближается к ламбертовскому.’ Измерения инди
катрис отражения от песчаных барханов пустыни Кара-Кум по
казали, что отражение в значительной степени анизотропно [31]. 
С увеличением зенитного расстояния Солнца отклонения от за
кона Ламберта увеличиваются, причем наблюдается зеркальное 
отражение и отражение назад.

Индикатрисы яркости облаков в плоскости солнечного вер
тикала близки к ламбертовским в пределах углов ± 30”, С уве
личением угла визирования наблюдаются значительные откло
нения от закона Ламберта, особенно при больших зенитных рас
стояниях Солнца.

При сплошной облачности интенсивность отражения из
меняется немонотонно. Измерения в плоскости солнечного 
вертикала показывают, что интенсивность отраженной радиа
ции резко увеличивается в направлении зеркального луча. По 
всем другим направлениям интенсивность распределяется рав
номерно.

Измерения интенсивности отраженной радиации от снега и 
облаков с высоты 1—4 км показали, что в интервале 0,3— 
1,1 мкм снег ярче облачности нижнего и среднего ярусов [66], 
а в интервале 1,4—2,5 мкм облака ярче снега. Во всем спект
ральном интервале наблюдается некоторое убывание контрастов 
с высотой, которое заметнее на коротковолновом участке. В ин
тервале 1.4—2,5 мкм основную роль в величине интенсивности 
отраженной радиации играет дымка. В табл. 6.29 даны вели
чины потоков отраисенной радиации от снега и дымки на уровне 
3 км при -0^=60“, т= 0 ,3  и метеорологической дальности види
мое™ /)о=1*0 км [66]. Поток отраженной радиации от снега
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Oi Коаффициенг яркости (% ) над пустыней [14]
Т а б л и ц  а 6.2«

И  км
О'

БО

22.6
23.S

2 4 .2

22 .4

2 4 .3

2 2 .4  
18.1

2J.6
2 3 .0  

21 .9
29.0
27.0 
12.3

50

21,2
2 1 .7
19.3
2 6 .3  
21,6 
22.G
16.7  
20 ,9

21,2
18,2
19.8
17.2
17.9  
18,6
18 .3  
2 0 ,7
18.9
2 4 .3
2 4 .4  

7.7

■10

21,1
2 0 .9  
18 .2
24.5 
20.1
20.6
15 .7
2 0 .4

19.5
17.2
18 .3  
17 ,В
15.7
18 .9
18 .3
19.3
17 .7
21.8
2 2 .4  

8 ,3

зп

2 1 .5  
21,1
17.0
22.0
19 .9
1 8 .4
14.9
20.4

19 .2
15 .7  
17,0  
18.1
11.7
17 .9
17 .3
19 .3
17 .2
19 .6

2 1 .3  

12,1

2 2 .5  
22,0
17 .6
22 .3
2 1 .3  
17.5
14.8
2 1 .4

20,1
16,1
18.5  
1У.2
14.9
17.6
17.7
2 0 .9  
18,0  

18.2
20 .7  
14.2

ш -ш

2 1 .5
2 3 .0  
1 7 J  
22,2
21.0 
16,8
14.5  
22.0

20 ,9
16 .4
19.2 
18.7
15.2  

16,1
18.4  

21.1
18 .3  

17.1
2 0 .5
15.4

20.2
2 3 .5

19.1
22 .7
2 1 .3
18.3
15.6
2 2 .5

2 0 .3  
18,9

1 7 .7
18.4
17.4
19 .2
18 .6
20.8 
19.0
16 .4
18.8  
15.6

17.7
22.8 
20.0 
2 3 ,4  
18,6
19 .3  
16.1 
22,2
20,1
2 0 .7
17.1
18.1
19.7
2 0 .4
17.4

19 .7  
18 ,6  
14,0  
17,2  

14,9

-■JU

17.0
2 4 .0
21.0
2 2 .4
15.8
15.9
15.6
2 1 .9

2 1 .5  
21,2
18.4
2 0 .9
2 0 .4
20.6
18 .6
2 0 .5
19.1 
13,7
17.2
17.2

-3 0 -4 0 —so

16.7  
2 4 .3
2 0 .7  
21.6 
16 .0
19 .2  
16,1
2 2 .3

22,6
22,0
19.8
20.8
21 .5
21.3 
20,1
21 .5  
20.2 
12.8 
16,9  
18.2

16.7
2 5 .2
19 .4
2 1 .3
18 .5
19.1
16 .6
24.1

25 .9
2 5 .7  
21,6
2 3 .9  
2 4 .6
2 4 .0

21.1
2 4 .5
2 3 .4
13.4
1 8 . 6

2 1 . 5

17 .8
26 .7
20 .9  
21.6
2 0 .7
19 .9
18 .7  
26 .2

30.1
2 6 .2
2 5 .9
2 8 .9  
2 6 ,2  
2 6 .2
2 5 .3
29 .6  
21.2
10 .7
2 0 .3
24 .4

-60

2 3 .3
21,6

19.6
19 .7

2 7 ,0

2 8 .3
29 .7

юto
/7 км

60 50

сосо

40 30 20

1 30 ,4 27 ,8 27 ,0 2 4 ,4 22,1

2 26 ,0 2 4 ,4 21 ,0 21 ,0

3 2 7 ,2 2 4 ,7 2 9 ,3 18,8 18.1

4 23 ,8 2 0 .0 18.1 18.1 18.8

5 33 ,2 27 ,1 2 3 .6 2 0 .6 19,8

6 27 ,8 2 3 ,6 21 ,8 18.8 19,5

7 27 ,0 2 5 ,4 23,8 2 0 ,4 20 ,4

8 2 2 ,2 20 ,2 18,1 16.2. 17,0

9 2 1 ,6 2 1 .4 17.6 16.0 14,8

10 20 ,0 20 ,4 18.8 17 ,2

Среднее 23 ,1 2 1 .2 2 0 ,2 19,5 19,6

Т а б л и ц  .*1 6.29

Потоки отраженной радиации от снега и дымки 
«1!1 И к г г п т е  а км ^кал/см^ • мин.) [66]

10 0 -10 -20 - : о -40

21 ,8 19,5 18 ,0 18.0 18,0 19 .5

18.3 19,9 20 .6 19.9 19,1 19.1

18,8 16,9 15,5 15,5 15.5 16,9

19,6 18,8 17,3 18,8 20 ,4 23,8

20 ,6 18,3 18,3 18.3 18 ,3 20 .2

18.8 16,9 15 ,4 13,9 13,9 15.4

17,1 17,1 15 ,0 15,0 13 ,3 13,3

17.8 19.1 17,6 17,6 19,1 22 ,9

15,8 15,2 13,9 13,9 13,8 15,2

15,9 17.2 15.9 15.5 14,7 14,7

19,7 19.1 17.8 18.0 18.5 20 .3

----------------
Л), мкм Снег Дымкл

1.38—1,50 
1 ,5 0 -1 .5 3  
1,70— 1.92 
1,92—2.08

0.20-10-3
0.04
0,35
0.U4

0 .3 4 .10“-'̂
0.09
0,39
0,18

-5 0

22,1
21.0
15.1 
27 ,0  
2 1 .4
14.3
11.7
24 .2
14 .4
15.5
21.8

-GO

22 .9

16 ,7
23,2



Т а б л и ц а  6.30

В (0)
— I / стер [47|

20

40

60

rioiiepX'
llftCTI.

Вода

Трава

Снег

Вола

Трапа

Сисг

Вода

Трава

Сисг

Вода

П кгт

0
1 
3 

10
0
1
3

10
0
1
3

10
0
1
3

10
0
1 
3  

10
0
1
3

10
0
1 
3 

10
0
1 
3  

10
0
1 
3 

10
0
1
3

10

НаанрнмЛ угол, грал.

0 ,3 4
0 ,2 7
0 ,2 7
0 ,28
0,4П
0,37
0 ,36
0 ,3 5
0 ,3 4
0,34
0 ,3 4
0 ,3 4
0 .3 4
0 .2 5
0 ,2 4
0 ,2 4
0 ,4 0
0 ,3 6
0 ,3 5
0.33
0 ,3 4
0 ,3 4
0 ,3 4
0 ,3 3
0 ,3 3
0 .2 4
0 ,2 3
0 .2 3
0 .4 0
0 .3 1
0 ,3 2
0 ,3 0
0 ,34
0 .3 3
0 ,3 2
0 ,3 2
0 .3 4
0 .2 8
0 ,2 5
0 ,2 4

20

0 ,3 4
0 .2 8
0 .2 8
0,28
0 .4 0
0 .3 7
0 .3 7
0 ,3 5
0 .3 4
0 ,3 4
0 .3 4
0 ,3 4
0 ,3 4
0 ,2 6
0 ,2 6
0 ,2 6
0 ,4 0
0 .3 6
0 .35
0 ,3 4
0 ,3 4
0 ,3 4
0 ,3 4
0 ,3 3
0 ,3 3
0 ,25
0 ,2 4
0 ,2 4
0 ,4 0
0 ,3 4
0 ,3 2
0 ,3 0
0 .3 4
0 ,3 3
0,32
0.32
0 .34
0.28
0 ,26
0.24

40

0 ,3 4
0 ,2 9
0 ,2 9
0 ,3 0
0 .3 7
0 .3 7
0 ,35
0 ,3 4
0 ,3 4
0 ,3 4
0 .3 4
0 ,3 4
0 ,3 4
0 .2 9
0 ,2 9
0 ,2 9
0 ,3 8
0 ,3 5
0,34
0 ,3 3
0 ,3 4
0 ,3 4
0 ,3 4
0 ,3 4
0 .3 3
0 ,28
0 .28
0 ,27
0 ,37
0 .3 4
0 .33
0 ,30
0 ,34  
О,аз 
0 ,33  
0 ,33
0,34
0,29
0,27
0.26

со

0 ,3 4
0 .3 5
0 ,3 6
0 ,3 5
0 ,2 7
0 ,2 8
0 ,2 9
0 ,2 9
0 .3 4  
О, аз 
0 ,3 3  
0 ,3 3
0 ,3 4  
О,a s  
0 ,3 7  
0 ,3 7
0 ,2 7
0 ,2 9
0 ,3 0
0 .3 0
0 ,3 4  
0 ,3 4  
0 ,3 3  
О,аз
0 ,3 3
0 ,3 6
0 ,3 7
0 .38
0 .2 6
0 .3 0
0 ,32
0,31
0 ,3 4
0 ,3 4
0 ,3 4
0 ,3 4
0 ,34
0 ,3 4
0 ,3 5
0 ,3 6

83

0 ,3 4
0 ,9 7
0 .8 7
0 ,7 7
0 ,2 7
0 .4 2
0,41
0 ,3 9
о,а*
0 ,3 4
0 ,3 2
0 ,3 2
0 ,3 4
1,08
0 ,9 6
0 ,8 9
0 ,2 7
0 ,4 8
0 ,4 8
0 ,4 5
o,ai
0 ,3 6
0 .3 5
0 ,3 4
о,аз
1 ,0 8
1 .04
1,02
0 .2 6
0 ,6 4
0.G5
0 .6 2
0 ,3 4
0,<44
0 .4 5
0,4&
0 .3 4
1,00
1,31
1.44

338



80

Поверх
ность

Трава

Снег

и  км

0
1 
3

10
0
1 
3

10

НаднрмыП угол, град.

0.39
0,27
0.24
0,20

0 .34
0,29
0.27
0,26

20 *10

0.39 0.37
0,27 0,29
0,24 0.26
0,21 0,24

0.34 0,34
0.30 0.31
0,2Н 0.29
0,27 0.2S

со 85

0.26 0,26
0,32 1,32
0,34 1,55
0,32 1,49

0 ,34 0,34
0.34 0,79
0,34 1.00
0,35 1 .Н

вблизи перекрывающихся полос поглощения в несколько раз 
меньше потока от дымки.

Теоретические расчеты углового распределения интенсивно
сти отраженной радиации для типичных подстилающих поверх- 
лостей также показывают существенную неизотропность поля 
отраженной радиации [47]. Интенсивность излучения дымки 

•существенно неизотропна и растет с увеличением высоты над 
земной поверхностью и альбедо подстилающей поверхности. 
С увеличением зенитного расстояния Солнца при больших на- 
дирных углах интенсивность излучения дымки растет над по* 
верхностями с малыми альбедо (вода и трава) и уменьшается 
лад поверхностями с большим альбедо (снег). Д ля подстилаю
щих поверхностей наблюдается противополо/кныи ход. С увели
чением высоты над землей при больших углах визирования ин
тенсивность отраженной радиации В 2 убывает для всех отмечен
ных поверхностей. Интенсивность отраженной радиации над 
снегом и травой на всех уровнях убывает с ростом зенитного 
угла Солнца. Над водой интенсивность отраженной радиации 
убывает с ростом при при йф>40° интенсивность
лесколько растет. Угловая структура поля отраженной радиа
ции зависит от соотношения величин Bi и Вч. С ростом при 
малых альбедо увеличивается В и с увеличением альбедо ра
стет Вг, особенно при малы.х 'Оэ, поэтому характерная для 
дымки угловая зависимость ш^тенсивности отражения сглажи
вается.

Анализ связи между иитенсивностью отраженной радиации 
{B ^ B i-^ B i)  н полным потоком R позволяет судить о степени 
ламбертовости системы Земля—атмосфера (см. табл. 6.30), Наи
большие отклонения от изотропного отражения (ri =  0,32) полу
чены при 0=85° (О — iiaAHpHbn'i угол) и t) ^ = 8 0 ,  С уменьше
нием зенитного расстояния Солнца отклонения от ламбертово- 
сти уменьшаются. С увеличением высоты и при малых "О"© от
клонения от изотропности убывают, при больших д© — увели
чиваются [47].

22*



§ 7. ВЕРТИКАЛЬНЫЙ ПРОФИЛЬ ПОТОКА 
ОТРАЖЕННОЙ РАДИАЦИИ

Отраженная радиация может наблюдаться лишь в непосред- 
стоснмоП близости земной поверхности. Ыа различных высотах 
над 3CMifOH иоперхностыо существует суммарный восходящии 
ПОТОК, состоящий из отражеииого потока, трансформированного 
нижележащим слоем воздуха, и потока радиации, рассеянного 
этим же слоем воздуха.

Самолетные измерения восходящего потока над Ладожским 
озером (водная, ледяная или снежная ловерхиость в зависимо
сти от времени года) и над полем с однородным посевом пока
зывают, что поток отраженной радиации увеличивается с высо
той. Ход отраженной радиации с высотой несколько различается 
в зависимости от типа подстилающей поверхности (см. табл. 
G.31) [45]. Д ля зимнего периода вертикальный профиль отражен
ного потока R более плавный, для весеннего периода — более 
неровный. Из табл. 6.31 видно, что величины R  зависят от вы
соты Солнца.

Самолетные измерения отраженных потоков в районе Таш 
кента (снежная поверхность, зеленая пли сухая трава) такж е 
показывают, что отраженная радиация увеличивается с ростом 
высоты над земной поверхностью (табл. 6.32) [35].

Наибольший вертикальный градиент для всех слоев наблю 
дается летом, панмепьший — зимой (табл. 6.33). Влияние дымки 
наиболее заметно при малом альбедо [36].

Аэростатные измерения потоков отраженной радиации [29, 
30, 37] указывают на изменения этих потоков в зависимости от 
высоты над земной поверхностью и характера подстилающей 
поверхности.

Представленные па рис. 6 .12  профили отраженной радиации 
относятся к летнему и осеннему периодам (Л '^ 2 5 7 о ), только 
профиль 2  получен в период наличия снежного покрова (Л^^ 

[43]. Д ля безоблачного неба (кривые 5, У/, 13, 15, 16, 
19) поток отраженной радиации всегда растет. Величина R  не 
превышает 0,27 кал/см^’ мии. для всех случаев. В Средней Азиг[ 
летом величина R  достигает 0,37 кал/см^-мин. на 6  км [36]. 
Еще большие значения, У?=0,93 кал/см^ • мин., получены в ясный 
день в Аитаркт«[де npvi Лф ^40® на высоте около 5 км [77].

Зависимость величины отраженного потока от высоты Солнца 
для безоблачного неба прослеживается на рис. 6 .1 2  (профили: 
У/ — iP — Лэ =^24н-27“, 15 и /б  — А,, =  30ч-35°, 3 —  
//,^ =  5 7 ^ 5 9 ’’, 13 — //0  =56ч-60°). Зависимость R  от Aq при на
личии облачного слоя может быть оценена по профилям 14 и 
18 на высоте 10 км. Облачные слои в эти дни располагались на 
разных высотах. В облачном слое лоток R быстро растет до 
верхней границы слоя.
зю



Т а б л и ц а  6.3t
Потоки отраженной раднащш на различных высотах (кал/см* • мин.) [45]

Дата

25 1 
8 II 

23 И 
27 П 

8 III 
8 III 

20 IV  
20 IV  
17 VI
17 VI 
IS VI
18 VI

1 VII 
I VII 

14 VII 
14 VII
13 VIII
14 VIII
14 v m  
5 X

15 X

10,6
14.0  
•iO.O
22.0 
18.0
25 .0  
41 .6
27 .5
45 .0
52 .0
45 .0
52 .0
45 .0
52 .0
43 .5
51 .0
40 .0
37 .0
44 .0
25 .0
20.0

Bucvra под MitiioO пписрхиостью. км

0,170
0.222
0.221
0,248
0,293
0.311
0,299
0,262
0,039
0.033
0.029
0,034
0,041

0.049
0.053
0,044
0,043
О.ОбП
0.077
0.058

0,2

0,050
0,055
0.044
0,043
0.062
0,073

0.5 1.0

0,171
0.216
0.222
0.262
0,301
0,292
0.292
0,274
0,046
0,0-14
0,036
0.044
0,062

0,056
0,057
0,047
0.054
0.063
0.076
0,056

0.179
0,216
0.239
0,265
0,291
0.299
0,294
0,278
0,055
0,053
0,045
0,048
0.066
0,070
0,060
0,065
0.059
0,067
0,057
0,088
0,062

1.3 3.0 2.5 3.0

0,197 0.202 0,199
0,224 0,232 _ 0,232
0,250 0.258 ---
0.275 0.274 --- __
П.314 0.325 0,328 0,334
и. 304 О.ЗОН 0,301 о,зи>
0.300 0,296 0,308 0,312
0,277 0,300 0,296 0,288
0,077 0,090: — 0,118
0.069 0,076 — 0.108
0,057 0,06Н 0.097
0.054 0,070 — 0,100
0,073 0,092 0.099 —
0,093 0,102 — 0,130
0,081 0.093 0,101 —
0,075 0,089 — —
0.074 — — —.
0,076 0,085 0,095 .—
0,074 . 0,081 — —
0.096 0,102 0,105 —
0,074 0.076 — 0,081

Т а б л и ц а  6.32
Потоки отраженной радиации (кал/см* • мин.) 
на разных высотах в истинный полдень [35]

И  км Зима Вссио Лето Осснь

0 ,4 0,214 0,267 0,279 0,212
0 ,8 0,214 0,271 0.280 0,219
1 ,3 0,226 0,324 0,275 0.237
2 ,3 0,238 0,336 0,284 0,262
3 ,4 0.246 0,344 0,294 0.270
4 ,4 0.259 0,361 0,279 0,282
5 ,5 0,263 0,444 0.295 0,293
6 .7 0,273 0,394 — —

Т а б л и ц а  6.33

Градиент восходящего потока радиации 
(кал/см**мии*км) [35]

Толши ш слоя, км
Период гола

0-1 1 -2  ■ 2 -3 0 -3

Зима . . . 
Весна . . • 
Лето . . . 
Осень . . . 
Среднее . .

0 ,004
0,010
0,015
0 ,006
0,009

0,018
0,012
0.026
0,014
0,018

0,002
0,002
0,023
0,005
0,008

0,008
0.008
0,012
0,009
0,012
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Рис, fi.12. Вертикальные профили отражегпюй 
коротковолиовой радиации по аэростатным исслсдо- 

оапиям [43],
i)  ноябрь I9G1 г., Лф-17% снег, ясно; 2) ялП J962 т., Hq  =  
=  35-.'58*, залнпныс луга, испо; 3) нюль 1962 г., hq^-59’, 
N s-6 ~ 7  баллов; 4) ноябрь 1962 г., />0  —1Г, степь, ясно; 
J )  июль 1963 г „  Л ^ г г о б - м й " ,  ПОЛЛ, ЯСНО; tf) август 1963 г., 
/i0  =  +2-; 54*, трсхслоПпая облачность 6—7 баллов; 7) а»П'ст 
190-t г.. Л0=23-т33’, поля, яс1(о:в) июль I9&4 г., / j0 = 2&v37®, 
поля, ясно; Я  октнбрь 1954 г.. Л ©"23“, SI 10 боллои; !0) ок
тябрь 1965 г., А0 = 33ч 35*. т])СХСлоЛиая облачность J0 баллов; 
//)  октябрь J965 г., / |0 —26‘, степь, ясно; И — профиль 

и Антарктиде, Л д » 10* [77].



Теоретические исследования для стаидартиой атмосферы
экспериментальные закономерности 

[/-, 47, 76]. величина потока отраженной радиации растет с вы
сотой и с увеличением высоты Солнца, причем тем сильнее, чем 
больше величина альбедо отражающей поверхности.

§ 8. ПОТОКИ РАССЕЯННОЙ И ОТРАЖЕННОЙ РАДИАЦИИ 
НА НАКЛОННЫЕ ПОВЕРХНОСТИ

Потоки рассеянной и отраженной радиации на наклонные 
поверхности зависят не только от угла наклона этих поверхно
стей, но и от их азимута. Величины потоков могут быть точно 
определены, если имеются данные об угловом распределении 
рассеянной радиации, по следующей формуле [22]:

2- ;г 2
D c = \  d''̂  J  У (Л, <;>) c o s / c o s h dh, (6,5)

6 Л
где / (Л, \|))— интенсивность рассеянной радиации в направле
нии, определяемом сферическими координатами h (угловая вы
сота) и ij) (азимут относительно Солнца); Л (ф )— наименьшая 
угловая высота точки неба в азимуте ip по отношению к плоско
сти горизонта; / — угол падения радиации на склон, косинус 
которого определяется выражением

c o s  /  ~ s l n  а c o s  Л co s  6 + co s  а sin Л,

где а  — угол наклона ск*юна,, \|5=ij)0 — ifnt — азимут склона.
Потоки рассеянной радиации на наклонные поверхности по- 

формуле (6.5) рассчитываются численпым интегрированием.
Д ля изотропной рассеянной радиации (7=consl) лоток рас

сеянной радиации на наклонную поверхность определяется соот
ношением [6]

(6.6>

где £>г — поток рассеянной радиации на горизонтальную поверх
ность.

Наглядной характеристикой радиационного режима наклон
ных поверхностей являются относительные величины потоков п 
су.мм радиации, определенные по отношению к потокам и сум
мам на горизонтальную повер.хность.

Различия между величинами потоков, вычисленных по фор
мулам (5) и (6), даны в табл, 6.34 [25]. Ориентация поверхности 
задана уг.юм наклона а  и азимутом "ф относительно азимута 
Солнца. В скобках указаны отклонения относительных велнчиа 
потоков в процентах, рассчитанных по изотропному приближе-
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нпю, от (юответствующнх значений, полученных путем точного* 
расчета. Отклонения от «изотропных» величии в большинстве- 
случаев выходят за пределы погрешностей измерении потоков^ 
рассеянной радиации. ^

Д ля поверхностей, ориентированных в противоположную от 
Солнца сторону (ф =  180 ), наблюдается убывание потока рассе- 
ятюи радиации с увеличением угла наклона садона; для по
верхностей, обращенных к Солнцу, наблюдается максимум при 
значении угла наклона соответствующего условию aniox= 
=90° — h 0 .

Угловое распределение интенсивности отраженной радиации 
для большинства естественных поверхностей неизотропио. ЭтО’ 
обстоятельство следует учитывать при точных расчетах потоков, 
отраженной радиации на наклонные поверхности.

Относите.г1ьные величины потоков отраженной радиации RdRr  
на различно ориентированные поверхности вычислены по задан- 
но.му угловому распределению интенсивности отраженной ра
диации и по изотропному приближению [25, 28]. Для случая 
изотропного отражения поток отраженной радиации на наклои- 
пую поверхность определяется по формуле

=  (6.7)

Очевидно, что для поверхностей, обладающих зеркальным 
отражением, формула (6.7) дает грубую оценку. Потоки отра
женной радиации на наклониые поверхности существенно зави
сят от их ориентации при наличии снежного покрова (табл.6.36). 
Д ля поверхностен, обращенных в сторону Солнца, изотропное 
приближение дает сильно заниженные значения.

Д ля поверхности ячменя различия между точными и прибли
женными относительными потоками отраженной радиации за 
метны лишь для крутых CIJIOHOB (табл. 6.35).

Д ля оценки роли отраженной радиации в радиационном ре
жиме склонов опреде,пена доля отраженной радиации в общем 
потоке рассеянной и отраженной радиации на склон (табл. 6.37), 
при разных значениях альбедо поверхности Л.

При наличии снежного покрова поток отраженной радиации 
на крутые склоны больше потока рассеянной радиации от небо
свода [28].

С ростом альбедо подстилающей поверхности от 0,20 до 0,60 
доля отраженной радиации в потоке суммарной^ радиации уве
личивается для соответствующих поверхностей в 2 3 раза 
(табл. 6.38). Для пологих склонов (а<30°) доля отраженной 
радиации в потоке сумарпой радиации незначительна. Д ля скло
нов ориентированных в сторону, противоположную Солнцу, 
отраженная радиация играет существенную роль и в некоторых 
случаях составляет главную часть в суммарном потоке радиа-
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iiiiii jia наклонную поверхность. Потоки отраженной радиации 
и дгшиом случае рассчитывались по приближениои формуле 
(6.7). Точный расчет потоков отраженной радиации для скло
нов, оСрлнк’нных в сторону Солнца, должен дать значительно 
большие величины.

Оиснка потоков отражепиои радиации на иаклпонные пооерл*- 
ности может быть выполнена с по.гюшью различно ориентиро
ванного пиранометра, экранированного от земли специальным 
экраном, исключающим поток отраженной радиации. Тогда по 
разности измерении без экрана л с экраном определяется поток 
отражешюй раднаш!и на заданную поверхность. По результа
там подобных измерении над глииистои почвой с сухой травой 
были получены дневные суммы отраженной радиации на склоны 
(табл. 6.39) [9]. Из таблицы видно, что отраженной радиациеГг, 
приходящеи па склоны крутизной 10°, можно пренебречь. Вели
чины дневных сумм отраженной радиации даж е на склон с а  =  
=  40° составляют не более 15% общего потока отраженной ра
диации (табл. 6.40).

Т а б л и ц а  б.Зб

Отиоситсльныс потоки отраженной радиации /^c/Rr % 
при безоблачном небе и наличии снежного покрова [28]

А .,,= 3 0 Л  И = 0 ,5 0

а’
Ф’

sJn^-y  X
0 90 180

30 13,0 5 .2 4 ,6 6 .0 6 .7
(D6) ( - 2 2 ) ( - 3 1 ) ( - 1 1 )

GO 35.0 16,8 13,8 18.5 17 ,9
(96) ( - 6 ) ( - 2 3 ) (3 )

70 6П.0 31 ,7 25 ,8 3 4 .6 3 2 ,9
(ЙЗ) ( - 4 ) ( - 2 2 ) (5 )

90 83 ,0 4S.0 40 .0 5 3 ,6 5 0 ,0
(66) ( —4 ) ( - 2 0 ) (7 )

Потоки рассеянной и отраженной радиации на наклонные 
поверхности при сплошной облачности зависят главным обра
зом от угла наклона поверхностей и почти не зависят от их ази
мута. В такол! случае удовлетворительную точность д ает  изот
ропное приближение.
ЗШ



Т а б л и ц а  6.37

Велпчтш отношепия % при 5езо6лачном к Л„ = 3 4 “ [281

15
30
50
70
90

7 ,3
26 .8
54 .7
8 1 .4

100,0

А =  0,00

ю

5 .2
15.8
30.0
4 1 ,7
51 ,0

б .З
21,8
46.5  
ез.4
76 .5

5.9
19.4 
37,2 
57,0
63.4

1,9
R.2

20,2
37.0
43.0

Л =  0,20

1.4
4 .9

11,4
19.2
29.2

1.6
6.1

15,4
27,7
40,6

1.Т
6 ,5

16,4
28,2
4 3 ,0

Т а б л и ц а  6.38

Величины отношения °/о при безоблачном небе н различных

значениях альбедо подстилающей поверхности [28]

Л©== 12", А=О.Гм 1Э 1»а ЗЮЗ) *3,=35“. А =г0,60 (© из Ю)

о'̂
С Ю 3 В с Ю 3

1
в

15 2 .4 0.R 0 .6 3 .7 1,6 0 .8 t . l 1 .0
30 14,8 2 ,3 1 .7 14,8 13,9 2 ,6 5 .3 3 .7
50 2 9 .« 5 ,0 3 .4 32,4 50,8 6/2 19,7 10,2
70 39 ,0 8 ,4 5 .5 52,5 74,2 11.0 65,6 20.7
90 59 ,0 12,9 8 .0 68.3 99.0 17,4 75,0 39,2

Ле  ̂=  28’ , Л =:0.20 О  110 3> л<Э-34», Л = 0,20 (0  па В)

п-
С Ю 3 в С 10 3 в

15 0 .3 0 .3 0 .2 0 .6 0 ,4 0 .3 0 .5 0 ,3
30 1.5л 1 ,5 0 .8 6 .7 1.8 1,3 5 .2 0 .9
50 4 . В 4 .7 1 .9 17,5 7 .2 3 .8 19.2 2 .2
70

* J W
13,4 12,2 3 .5 27,8 30,8 8 .8 32.8 4 .3

9U 37 ,5 33 ,4 е .о 43 ,0 47,0 19.2 41,6 7 ,4
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т .1 г» л II и я б.ПП

Д н е в н ы е  суммы отраженной радиации Относительные дневные суммы отра- 
• ----- » —- .......... /-„«тойп». жеиной р.»диации —/?г/21/?г % ,срсднне

^nieilWV VI
(кал.'см’ -день), cpcjuuie за сентябрь. 

Махталы [9}

Т а б л и ц а  6 40

|ые су 
. _____ rllRr
за сентябрь [9]

0|1111-11тламя
ГК1Н11в

о*

m 20 яи ■10

с 1.7 5 .6 13.9 2 5 .9
10 1.0 ■1.2 9 ,2 18,3
в 5,1 12,4 2 3 ,6
3 1 .3 4 .7 11.0 23 ,6

Расчет по 
формуле 

(13)

1.4 5 .3 11.7 2 0 .6

Орнектапия склона

с Ю в 3

10 1 .0 0 .6 1.1 о .«

■ 120 3 .2 2 .4 2 .9 2 .7

т 7 .0 5 .2 7 .0 6 .2

•10 14.7 Ю .4 13.1 13 .4

Т а б л и ц а  6 .41

Относительные дневные суммы рассеянной н отраженной радиации
S(£»b/?)c при безоблачном небе, ф = 45° с. ш. [27]

Cl'Fii’P Юг

0
111 VI IS VII 6 VIII 1Э VI 15 VII 6 v n i

Ь J.OI 0 .9 8 0,97 1.09 1.04 1,06
II) 1,00 0 .9 9 0,95 1.07 1.04 l.OH
15 1.00 0 ,9 9 0 ,9 6 1,07 1,05 1 ,0 6
1̂ 0 1,01 0 .9 9 0 ,9 3 1,07 1,05 1 ,0 9
30 1.00 0,9H 0,9 3 1.10 1,07 1.17
50 1.03 0 ,9 9 0 ,9 3 1,18 1.12 1 .2 4
70 1.09 1.01 0 .9 6 1.23 1.12 1,25
«0 l ’ l2 1,04 1,00 1.24 1.12 1.23

BUCTUK Запад

a'
19 VI 1.- VII 6 v n i 19 VI 15 VII 6 v ill

5 1,01 1,01 0 ,98 1 .03 1,00 1.01
10 1.01 0.9U 0,9 7 1,03 1,00 1 .0 2
15 1,03 0 ,9 9 I.OO 1.03 1.02 1,03
20 1,04 1,01 1 .01 1,05 1.03 1.05
30 1,07 1.01 1.04 l . l l 1,04 1 ,08
50 1.14 1.05 1 .OS 1.20 l.OH 1,14
70 1.21 l.OH 1,14 1.24 1,12 1 .1 9
9(1 1.27 1.12 1.16 1 .3! 1 .13 1,21
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Дневные суммы рассеянной и отраженной радиации д ,я  паз- 
лмчно ориентированных не слишком крутых поверхностей мало 
отличаются от соответствующих дневных сумм для гопизонтТпь 
"о^Г оТ оС Т ™  б«°бла1,ном^небе^. альбедо

С удовлетворительной степенью точности дневные суммы 
рассеянно!! и отраженной радиации могут быть вычислены по 
лзотропному приближению:

2  +  ̂ )с  =  c o s 2 V - f  S l n 2 (6.8)

§ 9. ГЕОГРАФИЧЕСКОЕ РАСПРЕДЕЛЕНИЕ РАССЕЯННОЙ РАДИАЦИИ

Основнььми факторами, обусловливающими географическое 
распределение рассеянной радиации, являются высота Солнца, 
продолжительность дня и облачность.

Характерная особенность географического распределения 
рассеянной радиации — малая изменчивость ее по территории. 
Годовые суммы рассеянной радиации изменяются на территории 
СССР всего в пределах 10— 15 ккал/см^*год и имеют слабо вы
раженный шпротный ход [8]. Минимальные годовые суммы на
блюдаются на северо-западе ЕТС и составляют 37— 
39 ккал/см^ • год. Второй минимум (43—45 ккал/см^ • год) отме
чается в пустынных районах Средней Азии. Максимальные годо
вые суммы наблюдаются на Дальнем Востоке и в Закарпатье, 
5 1 ^ 5 3  ккал/см* • год. '

В монографии [8] приведены 12 месячных карт распределения 
рассеянной радиации по территории СССР. Здесь в качестве 
иллюстрации даны карты для декабря (рис. 6.13) и июня 
(рис. 6,14). Д ля зимнего периода характерно широтное распре

деление рассеянной радиации. Месячные суммы увеличиваются 
с севера на юг от О до 25 ккал/см^ *мес., а в феврале от 0,8 до
3,5 ккал/см2 • мес. В весенний период в связи с увеличением про
должительности дня, высоким альбедо в северных широтах и 
значительными колебаниями средней месячно^! облачности в от
дельных районах Широтный ход рассеянной радиации нару
шается. В марте имеется слабо выраженный широтный ход рас
сеянной радиации н ее величина возрастает с севера на юг от 
2 до 4,5 ккал/см^ • мес. В апреле широтиыи ход полностью отсут
ствует. Месячные суммы изменяются в пределах 5 
6 ккал/см^ • мес. В мае наблюдается перераспределение месяч
ных сумм рассеянной радиации. На севере благодаря большей 
продол жительгюсти дня они возрастают до 10 II ккал/см «мес., 
а к югу — убывают до 6—5 ккал/см^ • мес.

В июне месячные суммы рассеянной радиации убывают с се
вера на юг от 12,5 до 4,5 ккал/см^ • мес. .

319



от Гринаячд
J i2 ________ 30 40 tu t 60  70 ВОЗОЮОМО

Рис. Г). 13. Географическое распредслсппе рассеянной радиации в декабре [8].

Рис. 6.14. Географическое распределение рассепииоЙ радиации в июне [8].



Макси.мум рассеянной радиации на севере объясняется со ч е 
танием большей по сравнению с югом облачности и увеличениоц 
продолжительности дня. Наименьшие суммы рассеянной радиа
ции наблюдаются в Средней Азии (5 ккал/см^. м е с .) , где они 
мало отличаются от сумм радиации при безоб*пачном небе.

В осенние месяцы изменение рассеянной радиации по терри
тории СССР незначительно, а характер распределения месяч
ных сумм радиации является переходным от летнего к зимнему 
сезону.

В Арктике из-за особенностей облачности и подстилающей 
поверхности основная часть лучистой энергии, поступающей на 
земную поверхность, приходится на долю рассеянной радиации. 
В условиях Антарктики такой большой приход рассеянной 
радиации не наблюдается, поскольку здесь облака нижнего 
яруса, способствующие росту рассеянной радиации, наблюда
ются реже, чем в Арктике. В Арктике главную часть в при.ход- 
HOU статье радиационного баланса занимает рассеянная радиа
ция. в Антарктике — прямая солнечная радиация.

Особенности прихода рассеянной радиации при различном 
состоянии неба как в Арктике, так и в Антарктике наиболее 
отчетливо проявляются в соотиошени!! между рассеянной радиа* 
цией D  и суммарной Q [68]. При высоте Солнца больше 25% 
ясном небе и наличии снежного покрова рассеянная радиация 
составляет 20—257» общего прихода радиации, а при отсут
ствии снега — 15—20%.

При высоте Солнца ниже 15® даж е при ясном небе на долю  
рассеянной радиации приходится уж е до 40—60% суммарной 
радиации.

Т а б л и ц а  6.42
Отношсмте рассеянной радиации к суммарной при ясном небе (а )  

и при средних условиях облачности (б ) 149]

Станция
с  S 
S t

О о.

Висота Солкцл1, град.

5 10 15 20 27 30 35 40 41

Ou3iie а 0 ,4 6 0,24 0 ,2 0 0.18 0 .1 7 0 ,1 3 0 .1 2 0,11 о .ю
б 1.00 0,67 0,61 0 ,5 2 0 ,5 0 0 ,4 6 0 ,4 3 0 ,4 4 0 .42

Мирный 2 0 .45 0.30 0 ,25 0 ,22 0 .19 0 .1 5 0 ,1 3 0 ,1 3 U .I2
G 0 ,86 0 .67 0 .58 0 .55 0.52 0.48 0 .4 4 0 ,4 3 0 ,4 2

Ппопсрская а о .а з 0 .19 0 .18 0 ,17 0.16 0.15 0 ,1 4 0 ,1 4
б 0.44 0 ,35 0 .3 7 0 .33 0,28 0 ,3 0 0 ,3 5 0 ,4 0

Восток-1 а 0 .55 0 .3 2 0 ,2 6 0,22 0 .18 0 .15 0 .1 4
б 0.78 0 .55 0.43 0,40 0 ,3 6 0 .3 4 0 .3 2 “

Комсомольская а 0,42 0.2S 0 ,24 0 ,2 0 0 .17 0 ,1 5 0 .14
б 0.67 0 ,39 0 ,3 3 0,29 0 ,2 5 0 .2 2 0 .2 0

Восток а 0,55 0,30 0,25 0 ,19 0 .1 б 0 .1 4 0 .1 3
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Аналогичная картинга наблюдается и в Антарктике 
(табл. 6.42) при больших высотах Солнца (больше 15°), отно
шение D/Q  на всех станциях составляет 10—20% [49].

При облачности вклад рассеянной радиации в суммарную 
резко возрастает п составляет при больших высотах Солнца 
в Антарктиде 30—507о Q, а в Арктике 30—40% при облаках 
верхнего яруса и 60 907о при облаках среднего и нижнего 
ярусов.

Средние годовые суммы рассеянной радиации в Арктике 
изменяются мало, от 41,6 ккал/см^*год в бухте Тихон до 

• 47,9 ккал/см^ • год на о. Котельном.
Интересные сравнения потоков радиации в Антарктиде и 

Арктике приведены в табл. 6.43.
Таблица 6.43

Головые суммы рассеянной радиации в Антарктиде и Арктике при средних 
условиях облачности [49]

Станция D кк*л'с«’ тод Q к1>а-1;Сы**год D
Q

Антарктида
ААирпьгп 46,7 94,5 0.49
Пионерская 35,5 10»,9 0,33
Комсомольская 36.5 131.2 0,28
Восток 22 ,3 120.1 0,19

Арктика
Мыс Шмндта 44,0 72,4 0,61
Бухта Тпкси 42,6 70.3 0,61
0. Диксон 46,9 65 ,3 0,72
0. Уединения 44 ,4 58,6 0,76

Как видно из таблицы, годовые суммы рассеянной радиации 
в Арктике на широтах 68—80® и на побережье Антарктиды 
(ст. Мирный) почти одинаковы. Однако если учесть, что годо
вые величины суммарной радиации в Арктике значительно 
меньше, чем в Антарктиде, то вклад рассеянной радиации в при
ходную * часть радиационного баланса в Антарктиде даже на 
побережье значительно меньше, чем в Арктике.

Накопленный материал наблюдений позволил построить схе
матические карты распределения отношения рассеянной радиа
ции к суммарной для северного полушария [10]. Эти карты инте
ресны для оценки роли рассеянной радиации в общем поступле
нии солнечной радиации на поверхность Земли. Область преоб
ладания рассеянной радиации над прямой охватывает большие 
пространства Земли. В высоких п экваториальных широтах 
в связи с преобладанием облачной погоды рассеянная радиация
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ô o’c'f^oo" о* о"o'

осо
со

1 1 1 1 1 оо о о оо о_̂ о_о о_̂о̂ 
* о"о'о*о“о оо'оо’о'о

^,— ̂ ,-. -̂1.— т-> —1^ »—-чт—lOOOO
оо“с Г о о о о о о о о о о о о о>

о
ю

«асосоошюю-Ф'̂ '̂ ^̂ со̂ О'̂ юю

о'осГоооооо'оооооо.о

оeg
ю

осо
СЦ

oooooomof't^i^-t^t^oooooo 
см см CS СЧ см см —> !-• <—
0 0 0 0  0*00 о оо'о'с^о ООО

%
сч

(— tv,t-̂ f~~t̂ OtOLÔ Ô '̂ fOCM--«̂ 0
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больше гфямой в течение всего года, в умеренных ш иротах__
прс11.му1цс*стпс1п10 в осенние месяцы.

В высоких широтах северного полушария рассеянная радиа
ция в весенние и летние месяцы составляет 50—60% величины 
суммарной радиации, в осеннс-знынпи период на ее долю при
ходится от 80 до 1007и.

Минимальные значения рассеякнон радиации отмечаются 
в малооблачных районах субтропических и тропических широт. 
В продолжение всего года в пустынных областях Земли доля 
рассеянной радиации не превосходит 20— 307о суммарной ра
диации.

Таблица 6.44 дает представление о распределении рассеян
ной радиации по широтам при ясной погоде, полученном по на- 
блюде1И1ям на 150 актинометрических станций в СССР за пе
риод 1952— 1958 гг.

Первые схематические карты географического распределения 
рассеянной радиации по земному шару были опубликованы 
н 1958 г. Ф. Бернхардтом и X. Филиппсом [82]. Они рассчитали 
средние месячные интенсивности рассеянной радиация 
(мкал/см^* мин.) для десятиградусных квадратов моря и суши 
между 70® с. ш. и 60° га. ш.

§ 10. УХОДЯЩЕЕ КОРОТКОВОЛНОВОЕ ИЗЛУЧЕНИЕ СИСТЕМЫ 
ЗБА^ЛЯ-АТМ ОСФЕРА (РЕЗУЛЬТАТЫ  ТЕОРЕТИЧЕСКИХ РАСЧЕТОВ)

Земная атмосфера трансформирует солнечное пзлученне 
главным образом в результате процессов многократного рассея
ния и истинного поглощения. Основная часть прямого солнеч
ного, рассеянного и отраженного излучения приходится на види
мую и близкую инфракрасную области спектра.

При расчете уходящего коротковолнового излучения необ
ходимо знать индикатрису рассеяния, коэффициенты рассеяния 
и поглощения, вероятность выживания кванта, вертикальное 
распределение упомянутых оптических характеристик в атмо

сфере, отражающие свойства подстилающей поверхности, 
а такж е учитывать кривизну атмосферы, поляризацию и реф
ракцию излучения.

При расчетах поля коротковолнового излучения в ультра
фиолетовой области спектра учитывается рассеяние на аэрозо
лях и молекулах воздуха, а такж е поглощение озоном (полоса 
Гартлея Л=0,22—0.32 мкт\1, полосы Х еггннса?.=0,304-0,345мкм); 
в видимой области спектра учитывается рассеяние на молекулах 
воздуха и аэрозолях, истинное поглощение не учитывается; 
в близкой инфракрасной области спектра учитывается одно
кратное рассеяние на аэрозоле и поглощение водяным паром и 
углекислым газом.

: т



не м у щ е с т м е Г "  ° переноса излучения еще

ЮЛ. Плоскопараллельная модель релеевской атмосферы

Обширные теоретические расчеты уходящего излучения для 
плоскопараллельнои модели атмосферы выполнены для условий 
ортотропного отражения земном поверхности при значениях аль
бедо 0; 0,25; 0,80 [65, 86, 89]. Результаты приведены в виде 
отдельных таблиц для следующих значений оптических толщин 
т и соответствующих длин волн “к:
■ = ..................1 .00 0 ,50  0,25 0,15 0,10 0,05 0,02
X мкм 0,3120 0,3715 0,4365 0,4950 0,5460 0,6440 0,8090

В табл^щах даны величины уходящего излучения на уровне 
верхней границы атмосферы, а также значения параметров 
Стокса, степени поляризации и углов между плоскостью поля
ризации и вертикальной плоскостью при данном азимуте.

Результаты расчетов углового распределения интенсивности 
уходящего излучения [88] для различных оптических толщин 
в вертикале Солнца указывают на значительное увеличение ин
тенсивности для направлений, близких к горизонту (рис. 6.15). 
Это обусловлено возрастанием роли многократного рассеяния 
вследствие увеличения оптической толщины атмосферы в на^ 
правлении на горизонт.

Влияние альбедо подстилающей поверхности на угловое рас
пределение интенсивности уходящего излучения иллюстрируется 
данными рис. 6.16, где представлены результаты расчетов для 
т=0,15; cosO^ =0,80 и Л = 0 ; 0,25; 0,80. В случае большого аль
бедо (Л =  0,80) в направлении на горизонт происходит умень
шение интенсивности. При малых оптических толщинах основ- 
лой вклад в уходящее излучение вносит отражение от земной 
поверхности.

Азимутальная зависимость уходящего излучения опреде
ляется главным образом индикатрисой рассеяния. Основные за
кономерности углового распределения уходящего излучения 
в вертикале Солнца типичны для любого другого азимута отно
сительно солнечного вертикала (рис. 6.17).

Максимум излучения находится не в антисолярной точке, 
как в случае однократного рассеяния, а значительно смещен 
к горизонту. В непосредственной близости от горизонта (в сто
роне антисолярной точки) наблюдается спад уходящего излу
чения. Д ля других азимутальных углов имеет место увеличение 
уходящего излучения в направлении па горизонт. При малых 
оптических толщинах вблизи горизонта наблюдается макси
мальная яркость. Учет ламбертовского отражения не вызывает

357



<И1)30НдП0ИЭШНП ffDHQl/ЗШЮОНШО

^ 3=  о 
= s l «u  5- S о ~ «а о
о  о . . .
ь  «  ^

= 3 ^сгJQ с II
| г , £ ,  
S в я 
| Ц ?  = 
g . i ' J s -
с  W .
О  га ш  я--=; g-cГ-» ^ S3 <

5  ;с о  <у Ё 5 с 
g 2 £- о >,S*= 
р  оЛ* гп S 

г>9 =  S  ль- а>. ООП
О  I-  О 
м  сд ^

« ^ | о |5  е; с

u s e ' s

чшзоидпэнэшып jfDH9lf3UJnD0MW0

X <— X 1-Ц
^  3  Э  W та =«. о 2  =*^ 
=  =У 5 я и 
5
t  ^  _
S ^ Е-о S
Si § °  
S  Н  2  II
ё 5 = 3 
"  о
5 н о  SQ.O о
5  я  «  

о . -  га X
—  U  2

о  Е  £  Н  о <и o .S  
ш  ~  о  ^0 ;>ifl ч ч с; оU со _ t-

'  й  о о Х
1 #-ч {-• Оi2 о а! S5

.  Z l и  C J«О = О 2S с: “
W о  н = X tr 

CU к*»® о



азимутальных вариаций поля яркости в горизонтально однород- 
нои модели атмосферы, однако влияет на величину интенсивно
сти уходящего излучения.

Зависилюсть интенсивности уходящего излучения от зенит
ного угла Солнца исследована для ортотропной подстилающей 
поверхности (Л =0,25) в направлении надира для интервала 
длин волн 0,312—0.803 мкм [95]. Интенсивность излучения 
в надире монотонно убывает при увеличении зенитного угла 
Солнца.

‘ 30

Pfic. 6.17. Изофоты углового распределення интенсивности уходящего излу
чения (в относительных единицах) при высоте Солнца 53® (т=1,0; cos *=0,80;

Л=0) [88].

Исследовано влияние реальной неортотропной подстилающей 
поверхности (кварцевого песка и красной глины) на поле корот
коволнового уходящего излучения [90]. Интенсивность рассеян
ного излучения вычислялась по 1«етоду Чандрасекара [65] для 
двух длин волн ?>= 0,492 мкм и Я = 0,643 мкм. В рассматривае
мом случае в интенсивность уходящего излучения основной 
В1слад вносит излучение, прямо прошедшее через атмосферу, 
отраженное поверхностью и снова прямо прошедшее через атмо
сферу. Особенно велик эффект отражения для красной глины 
при Л=0,643 мкм. Кварцевый лесок сильно отражает в обеих 
длинах волн. В уходящем излучении преобладает отраженное 
излучение в красной и близкой инфракрасной областях спектра 
при больших альбедо (пески пустынь) [91]. В коротковолновои 
области спектра при больших надириых углах (0>6О®) сущест
венно диффузное отражение атмосферой назад.

Учет рассеяния высших порядков важен при расчете поляри
зации [80]. Расчеты дают для уходящего излучения те же вели-
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чины степени поляризации и то же расположер1ие плоскости 
поллршации, что и для рассеянного нисходящего излучения [88]. 
Л1зкснмальныи вклад в яркость атмосферы многократное рас- 
геяиие имосит вблизи горизонта при азимуте С увелпчс-
IM1CM доли многократного рассеяния уменьшается степень поля
ризации, за исключением области неба вблизи Солнца. Д ля 
угла рассеяния y —90'* при учете однократного рассеяния степень 
ноляризацни составляет 1007о, при учете многократного рас
сеяния — уменьшается до 70%.

Расчеты уходящего излучения в ультрафиолетовой области 
выполнены для интервала Д7.=0,20ч-0,32 мкм, разных поло
жений Солнца и направлении визирования [96, 97, 105, 17]. Со-, 
гласно проведенным расчетам, интенсивность уходящего излу% 
чсния имеет минимум вблизи Л=0.24 мкм. Д ля двухслойной 
модели атмосферы в верхнем слое учитывалось только одно
кратное рассеяние (оптическая толщина мала, т= 0 ,1 8 ). В ниж
нем слое, где r ~ I , 0 ,  учитывалось многократное рассеяние [105). 
Вычисления проводились для релеевской индикатрисы рассеяния

=  -j-coS‘7 ) и X — 0,229мкм, Л =  0.

Качественные характеристики углового распределения уходя-, 
щего излучения при наличии озона и при отсутствии его совпа-. 
дают. При зенитных углах Солнца О® <50® и углах визирова** 
ПИЯ О<50° ошибки за счет пренебрежения многократным рас
сеянием (при отсутствии озона) составляют 8— 15%. С ростом, 
поглощения озоном эти ошибки быстро убывают. Д ля ПЛОСКО' 
параллельной модели атмосферы, плотность которой изменяется 
с высотой по экспоненциальному закону, использовались дан-» 
ные о вертикальном распределении озона, полученные из ракет- 
fibrx измерений [17, 18, 99] до 70 км и экстраполированные до 
100 км.

В крыльях полосы озона л > 0 ,3  мкм учитывалось аэрозольч 
лое рассеяние. Атмосфера разбивалась на ряд слоев, в пределах 
которых индикатриса рассеяния считалась неизменной. Расчеты 
вертикального и углового распределения интенсивнослг много-; 
кратно рассеянного излучения выполнены для длин волн 0,25; 
0,28; 0,32 мкм [16]. В области сильного поглощения интенсив
ность возрастает с увеличением угла 0, особенно при больши}^
0,5 . В крыльях полосы при слабом поглощении интенсивность 
не зависит от 0, если угол О© мал. Это противоречит результа
там, дающим нейтральный ход интенсивности восходящего излу
чения [97]. Данное противоречие объясняется тем, что прибли
жение однократного рассеяния является слишком грубым для 
крыльев полосы, где существенно многократное рассеяние.

Спектральное распределение уходящего коротковолнового 
излучения определяется спектральным составом’ падающего солт
3G0



печного излучения и оптическими свойствами атмосферы и под
стилающей поверхности.

Наиболее ннтенсивпое изменение спектральной структуры 
поля уходящего излучения наблюдается при Л = 0 , особенно при 
больших высотах Солнца. В этом случае поток излучения при
ближенно пропорционален При отличном от нуля альбедо 
поверхности (Л *=0,25) спектральная зависимость уходящего 
излучения заметно ослабляется.

В табл. 6.45 приведены результаты расчетов спектрального 
альбедо системы земная поверхность—релеевская атмосфера 
для неселективного альбедо подстилающей поверхности. Для 
се^чективного альбедо поверхности спектральное распределение 
уходящего излучения будет определяться спектральным ходом 
селективного альбедо.

Т а б л и ц а  6.45

Спектральное альбедо системы земная поверхность — релеевская 
атмосфера [88]

л cos в 2,
хХ

aiso 4000 S000 6000 7000 всоо

0 0,02 0,754 0,638 0,565 0,503 0,430 0.325
0 0,10 0.705 0,552 0.396 0,247 0.154 0,094
0 0 .40 0,550 0.304 0,152 0,079 0.044 0.024
0 0,80 0,400 0,181 0,085 0.039 0.022 0,013
0 1,00 0,345 0,148 0,068 0,033 0,017 0,009

0 ,2 5 0 .02 0,791 0,712 0.665 0,625 0,574 0,494
0 ,2 5 0.10 0,752 0,643 0,536 0,427 0.362 0,319
0 ,2 5 0,40 0,623 0 , « 5 0,345 0,298 0.276 0.285
0 ,2 5 0 .80 0,492 0,347 0,293 0,271 0,260 0.257
0,25 1,0Э 0,450 0,322 0.280 0,264 0,256 0,255

0 .80 0,02 0,922 0,910 0,904 0,896 0,885- 0,865
0 ,8 0 0,10 0,918 0,892 0,866 0,842 0,826 0.815
0 80 0 ,40 0,860 0,830 0.812 0.805 0,803 0,800
о ’80 0,80 0,811 0,798 0,798 0,798 0,798 0,799
о!во 1,00 0,794 0,792 0,794 0,796 0,798 0,799

В случае неселективного альбедо земной поверхности аль
бедо указанной выше системы уменьшается с ростом длины 
волны. Это особенно заметно при Л = 0  и больших высотах 
Солнца. Отражение от земной поверхности увеличивает альбедо 
системы для всех длин волн, особенно в областях мин1шалыюго 
ослабления излучения. При Л =0,80 и больших высотах Солнца 
рассеяние атмосферой незначительно уменьшает альбедо си
стемы по сравнению с альбедо земной поверхности. На рис. 6.18
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дано спектральное распределение уходящего излучения (вт/м^ 
на 0,1 мкм) при Л = 0  и разных высотах Солнца. Внеатмосфер
ное распределение энергии в спектре солнечного излучения вы
биралось по данным М. Николе (см. гл. 5).

Величины интегральных потоков уходящего излучения для 
области 0,32—0,80 мкм существенно зависят от альбедо земной

Длина больы, Л
Рис. 6.18. Распределение энергии в спектре уходя
щего излучения (вт/м^ 0.1 мкм) при ^ = 0  и раз
личных высотах Солнца (cos в ^ =  1,0; 0,40; 0,20; 0,10; 

0,02; 0.0),
Пунктирная крпоая — спектра.пьное распределение иисходя- 

1ДСГО рассеянного излучения [88|.

поверхности, особенно при больших высотах Солнца. При изме
нении Л от О до 0,80 поток уходящего излучения при 0 0  =  0° 
увеличивается от 51,8 до 609,6 вт/см^. При высоте Солнца, рав; 
ной 1,1®, поток возрастает от 8  до 13,7 вт/см^. Соответствующие 
изменения альбедо системы в первом случае составляют 0,067—
0,792, а во втором — 0,519—0,890. При этом альбедо системы  
сильно зависит от высоты Солнца, возрастает с ее уменьшением  
при /4 =  0 и сравнительно мало меняется при Л =  0,80. Прибли-
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желиые ;^счеты интегрального (для всего солнечного спектра) 
с  планеты дали при Л = 0  значение, равное

7,6 /о [88J. Ьсли учесть влияние поглощения солнечного излуче
ния озоном, то эта величина уменьшается до 6,97о.

10.2, Плоскопараллельная модель реальной атмосферы

В реальной атмосфере необходимо учитывать рассеяние и 
поглощение солнечного излучения аэрозолями. В большинстве 
работ пренебрегают поглощением аэрозолями и горизонталь
ной неоднородностью атмосферы.

В двухпараметрической схеме К. С. Шифрина и И. Н. Ми
нина [73] использовалась средняя стандартная модель атмо
сферы, где концентрация аэрозоля убывает по экспоненциаль
ному закону [102], Замкнутая оптическая схема реальной без
облачной атмосферы (без учета ее крнвизны) построена так, 
чтобы можно было определять любые характеристики атмосферы 
по некоторым известным характеристикам. Замыкание схемы 
проводится за счет использования следующих эмпирических 
данных; 1) аэрозольного строения безоблачной атмосферы [102],
2) спектральной прозрачности атмосферного аэрозоля [107],
3) формы индикатрисы рассеяния в атмосфере [94].

Р1сходными параметрами, определяемыми экспериментально,
являются горизонтальная дальность впдимости на уровне зем
ной поверхности Ло и спектральная оптическая толщина атмо
сферы т(Я).

11нтенсивность уходящего излучения рассчитана для средне
взвешенной индикатрисы рассеяния (Х=0,55 мкм) при раз
личных значеш ях оптических толщин атмосферы, альбедо по
верхности, зенитных углов Солнца и углов визирования [73, 75]. 
Приведенные данные позволяют определить интенсивность ухо
дящего излучения для любых значений альбедо от О до 1 с  ошиб
кой не более 3%. Ошибки в вычислении интенсивности уходя
щего излучения по методу В. В. Соболева, используемого в [73], 
"не превышают 15% даже при сильно вытянутых индикатрисах 
рассеяния и больших оптических толщинах (т=0,80) [3].

С увеличением угла визирования 6 HHTeHCHBHOCjb уходящего 
л1злучения растет. С ростом альбедо подстилающей поверхности 
интенсивность увеличивается почти линейно, но отношение 
/ о= 8 - , убывает (табл. 6.46). С увеличением зенитного угла 
Солнца 0© интенсивность уходящего излучения в надире убы
вает. . ,

Расчеты поля яркости уходящего излучения для двухслойной 
горизонтально однородной плоской атмосферы выполнены для 
случая чистого рассеяния [64,7], что соответствует условиям^пе
реноса в видимой области спектра. В верхнем слое %
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Отнотснне нитекснвностей уходящей радиации у горизонта (0= 65^ )  
к интенсивностям в надире (0 — 0'") [75]

Т а б л и ц а  6.46

ft
ч*

Г

0 И) Г80 0 90 180 0 9П 180

D„ =  riOl{M, т = 0 ,2 £?«=20»С11, 1 = 0„ =  4 км, -г =г 0,5

21)
А{)
ПО
НО

2U
40
fiO
R0

А = 0
•1,36 
7 .4 3  

] \ М  
32. Н2

4.15
S .02
7 .63

J0.2I

3.75
4.66
5 ,45
5 .26

3,<»6
4 , 2 1
4 ,5 2
5.2Ч

3 .9 3
5 .5 3
7,67

10.16

7,01
4 .46
5 .3 3
7,51

3.9Я
6,47

12,42
43,18

З.ЗТ)
3 .92
4 ,4 0
6 ,5 3

Л =  1.0 
2,812 ,9 6

3.62
5 ,9 8

23 ,52

2 ,9 7
3 .3 3
4 .03

3 ,1 0  
4, .35 
5 ,7 5  

10.42

2.Я1
3.СН 
3 ,6 0  
6 ,6 4

3 .7 9
7,3S

18,67
8 1 .35

1.69  
2 ,1 4  
4 .4 5  

2 5 .‘Ю

3.11
3 .4 3
3 .6 7
4.61

1 .62
1.69
1.84
2,43

3 ,08
3,68
4 .28
5.81

1,62
1,72
1,95
2 ,7 9

ирииятп почти релеевская индикатриса рассеяния, а в нижнем 
слое индикатрисы брались сильно вытянутыми по данным [94]. 
Отражение от земной поверхности считалось ламбертовым. Р ас
четы выполнены для разных значений оптических толщин т. зе
нитных углов Солнца 0 ^ , азимутов \ji, углов визирования О и 
альбедо земной поверхности А.

Д ля анализа углового распределения интенсивности восходя
щего 1гзлучения построены карты изофот на уровне верхней гра
ницы атмосферы [64]. Пзофоты близки к параллелям для боль
ших и малых зенитных углов Солнца, Отчетливо выражается 
слабое азимутальное изменение интенсивности уходящего излу
чения.

При увеличении замутнення атмосферы и с ростом угла виз1С- 
рования интенсивности увеличиваются для Л =  0. С увеличением 
вытянутости индикатрисы рассеяния интенсивность уходящего 
излучения убывает. Зависимость от формы иидикатрисы сравни

тельно слабая, поэтому в первом приближении неизотропность 
рассеяния можно учитывать довольно грубо, и даж е полагать 
рассеяние изотропным, если угол визирования не слишком 
велик.

С увеличением альбедо подстилающей поверхности различие 
между интенсивностями уходящего излучения, соответствую
щими разным индикатрисам рассеяния, уменьшается. Учет аль
бедо подстилающей поверхности уменьшает влияние неизотроп- 
ностн рассеяния.

На основании проведенных расчетов сделаны следующие вы
воды [7]:
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1) при значительном отражении от поверхности Земли ( Л >  
> 0 ,2 ) зависимость интенсивности восходящего излучения от 0 . 
г|’ и т существенно нивелируется;

2 ) отражение усиливает зависимость восходящего излучения 
от зенитного расстояния Солнца 0 ^;

3) р ^ ь  альбедо несущественна при сильном рассеянии (т =  
— 0 ,6 , 0 ^ 7 5  , \j3= 0°) и минимальном потоке прямого солнечного 

излучения (0 0  > 75®);
4) при О© > 7 5 “ и /4 > 0 ,2  в грубом приближении можно счи

тать интенсивность восходящего излучения не зависящей от б©,
О и т;

5) прп высоких положениях Солнца отражение от земной 
поверхности может увеличивать интенсивность восходящего 
излучения в 5— 15 раз.

Яркость атмосферы при А —О имеет минимум либо в напра
влении надира, либо в вертикале Солнца и близких к нему вер
тикалах в направлении, близком к 0=0®. Горизонт в стороне 
Солнца ярче горизонта в противоположном направлении при
мерно на 20—30% при малых 0 ^ и на 50—100% при больших 
Од (0,3 > 7 5 °). Яркость солнечного горизонта сильно возрастает 
с увеличением мутности атмосферы и зенитного расстояния 
Солнца, тогда как яркость противоположного горизонта ме
няется слабо. В других вертикалях угловое распределение ин

тенсивности уходящего излучения становится более симметрич
ным и в вертикале, перпендикулярном солнечному, распреде
ление яркости совершенно симметрично. Яркость у гори
зонта при малых Оэ не меняется, а при больших 0^ умень
шается примерно вдвое по сравнению с яркостью в верти
кале Солнца.

В релеевской атмосфере солнечный горизонт может оказаться 
менее ярким,- чем противоположный горизонт. Молекулярная 
атмосфера оказывается ярче замутненной, особенно при малы.х 
0 и больших 0© , Только вблизи солнечного горизонта замутнен
ная атмосфера ярче релеевской.

Для условий облачного неба уходящее излучение не так су
щественно зависит от положения Сол1ща, как в случае безоб
лачной атмосферы [20].

При больших альбедо А и малых зенитных углах Солнца ©0 
различие между интенсивностями уходящего излучения в реле
евской и нерелеевскои атмосферах мало [71. Ход интенсивности 
уходящего излучения в зависимости от 0 »̂ существенно разли
чен для разных углов визирования [38]. Интенсивность излуче
ния в направлении 0=15** несколько убывает с увеличением 0 0 . 
в направлении 0=75® наблюдается обратная картина..

Приведенные выше результаты подтверждаются расчетами 
для плоскопараллельной реальной атмосферы [84, 85], где одно
кратное рассеяние на аэрозолях вычислялось точно, а много-

365



кратное рассеяние па молекулах учитывалось на основе таб
лиц [89].

Данные о яркости плоской реальной атмосферы при условии, 
что в среде происходит однократное рассеяние и частицы аэро
золя распределены по формуле Юнге, представлены в виде таб
лиц (81]. Приближение однократного рассеяния справедливо 
при малых оптических толщинах. Д ля больших т многократное 
рассеяние в релеевской атмосфере можно учесть по данным [89].

Расчеты интенсивности уходящего излучения при наличш! 
резко выраженного аэрозольного слоя проведены для случая 
серебристых облаков, локализованных между 75 и 80 км [17].

Результаты расчетов интегральной интенсивности уходящего 
коротковолнового излучения, включая видимую и близкую ин
фракрасную области спектра, показывают, что изложенные выше 
общие закономерности углового распределения уходящего из
лучения сохраняются и для интегрального коротковолнового 
излучения [74]. При расчетах интегральной интенсивности [74] 
предполагалось, что земная поверхность отраж ает по закону 
Ламберта. Выполнены такж е расчеты для случая неламбертова 
отражения реальными поверхностями [4].

В близкой инфракрасной области спектра расчеты уходя
щего излучения проведены для сильной полосы поглощения во
дяным паром и вне этой полосы *(>^=1,68 мкм). Вычислены 
интегральные интенсивности в интервалах ДЛ=0,4-;-0,7 мкм и 
Д?.=0,7ч-1,0 мкм. Показано, что в видимой области спектра рас
сеянное излучение дает везде заметный вклад в интенсивность 
уходящего излучения. Угловое распределение интенсивности ухо
дящего излучения в видимой области при неортотропной отра
жающей поверхности иллюстрирует рис. 6.19.

Имеются результаты расчетов для случая отражения солнеч
ного излучения монодисперсным слоем бесконечно большой 
оптической толщины с сильным анизотропным рассеянием [87], 
этот случай осуществляется при наличии плотного слоя облаков. 
Показано, что альбедо бесконечного слоя растет с ростом зе
нитного угла Солнца, причем толстые облачные слои отражаю т 
неортотропно. Яркость горизонта под Солнцем превышает яр* 
кость в противовертикале. Существует явная зависимость от 
азимута и наблюдается яркая область — солнечная дорожка, 
что подтверждается самолетными и спутниковыми измерениями 
[87. 21].

Изменение спектрального состава уходящего коротковолно
вого излучения обусловлено в основном тремя факторами: 
1) рассеянием на флуктуациях плотности, 2) рассеянием на 
аэрозоля.х, 3) селективным поглощением водяным паром в близ
кой инфракрасной области спектра.

Следует учитывать такж е поглощение озоном и углекислым 
газом. В реальной атмосфере, как и в релеевской, наблю дается
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f i n У^ля ще г о излуцения с ростом длины 
волны, но более медленное (при Л = 0 ). При А > 0  эта зависи-
М = 0  8°т ^ "Р" б°'’ьших альбедо
(Л 0,80) м ож ет происходить увеличение интенсивности с ро-
^ о м  А, Эти вариации можно объяснить совокупностью двух
факторов: 1) интенсивность нзлупения, рассеянного атмосферой
в космос, всегда уменьшается с ростом X; 2) интенсивность
излучения, отраженного от земной поверхности и ослабленного
j(i)}

Рис. 6.i9. Зависимость ннтспснвиостп уходящего излучеинп над морем в види
мой области (Я -0 ,55  мкм, т= 0 ,3) от угла визирования 0 для -ф=0; 90 и 180". 
/) нсортотропная отражающая поверхность [711; 2) Л««1).по [71]; 3) Л«»0,058 по [75]; 4) <4—0

по 175].

атмосферой,: во всех случаях увеличивается с ростом Я при не- 
селективном альбедо.

Д ля реальных подстилающих поверхностей с ярко выражен
ной спектральной зависимостью альбедо наблюдается более 
сложная зависимость интенсивности уходящего излучения от X. 
Учет спектрального хода альбедо имеет решающее значение при 
нахождении распределения энергии в спектре уходящего излу
чения [38].

Влияние горизонтальной неоднородности атмосферы на ухо
дящее излучение детально не исследовано. Оценки влияния го
ризонтальной неоднородности показали, что поток уходящего
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1плуче1И1я, вычисленный с учетом неоднородности поля Hi луче
ния, может сильно отличаться от соответствующего потока, зы- 
чнсленного в предположении изотропности [38]. Например, в об
ласти 0**^0i^60° (при Л =  0) и в области б 0 ° ^ 0 ^ 7 5 ‘' (при 
Л =0,80) нзотропиын поток может почти вдвое превосходить 
поток, вычисленный с учетом указанной анизотропии.

10.3. Сферическая модель атмосферы

Учет сферичности атмосферы является одной из трудных за 
дач в теории переноса излучения. Уравнение переноса поляри- 
зоваиного излучения в сферической атмосфере значительно 
сложнее соответствующего уравнения для плоской атмосферы 
ЦОС].

расчеты уходящего излучения в сферической атмосфере [10G1, 
выполненные для модели чистого рассеяния релеевской атмо
сферой при ламбертовом отражении от земной поверхности и 
без учета поляризации» показывают следующее.

1. При Л = 0  наблюдается увеличение яркости у границы 
диска планеты на освещенной части.

2. При увеличении альбедо поверхности максимум отражен
ной интенсивности перемещается от границы диска к подсолнеч
ной точке.

3. Градиент относительной интенсивности наибольший в на
правлении большого круга планеты, охватывающего падающш''! 
11 отраженный лучи» которые пересекаются в центре планеты.

4. Влияние многократного рассеяния на интенсивность ухо
дящего излучения более четко выражается для небольших фа
зовых углов ро (фазовый угол планеты — угол в центре планеты 
между направлением на Солнце и направлением визирования) и 
небольших велич)ш А. При ро= 16,26° и т= 1 ,0  наблюдается увС' 
личенпе интенсивности у края диска освещенной части планеты: 
при т= 0 ,2 5  наблюдается минимум интенсивности вблизи на
дира. Данный эффект исчезает при росте ро и А,

5. При ро=0 распределение интенсивности в плоскости вер
тикала Солнца симметричное. Д ля больших значений А интен
сивность падает в направлепни горизонта, для малых А  может 
иметь место обратный ход.

6. Если ро=0 и А мало, то в плоскости вертикала Солнца 
заметно увеличение 1щтенсивности от терминатора в направле
нии видимого края диска планеты. При больших А положение 
максимума зависит от ро и находится вблизи подсолнечной 
точки.

7. При малых величинах А с ростом т наблюдается увели
чение яркости. С увеличением А  указанный эффект умень
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шается, что свидетельствует о преобладании отражепного излу
чения. ^

8. Градиент яркости вблизи терминатора растет с увеличе
нием Л. Рассеяние высших порядков мало влияет на величину 
данного градиента, за исключением случая больших углов ро 
л малых величии Л.

Приближенный учет сферичности па примере земной атмо
сферы выполнен в работах [103, 104]. Проблемы теории переноса 
неполяризоваиного излучения в сферической атмосфере по
дробно рассмотрены в работах [41, 42, 51—54, 60, 61]. Получено 
аналитическое выражение для средней интенсивности много
кратно рассеянного света при постоянном коэффициенте погло
щения [61]. Рассмотрена модель сферической атмосферы, коэф
фициент ослабления в которой убывает экспоненциально 
с высотой [41]. При помощи полученного решения вычислены: 
1) яркость планеты вблизи терминатора для атмосферы беско
нечно большой оптической толщины, сферической индикатрисы 
рассеяния л угла фазы ро=90° (табл. 6.47); 2) яркость зенита 
при наблюдении с поверхности Земли для разных зенитных рас
стояний Солнца (табл. 6.48).

Т а б л и ц а  6.47

Яркость планеты вблизи терминатора в единицах 
(л5о — солнечная постоянная) [41]

00 J Г 0© ] Г

80° 3« .5

------к-----
14S 145 90® 6,85 21,7 0

82 32 .2 120 113 91 4.42 13,6 ‘ 0
84 25,8 92,6 82,9 92 2,52 7.Т1 0
86 19.2 65,8 54,6 93 1.24 3,76 0
87 15,9 52,7 40,7 94 0.505 1,52 0

• 88 12,7 41,6 26,8 96 0,0425 0,127 0
89 9,П5 31,0 13,3 98 0,0133 0,0396 0

В табл. 6.48 даны значения / i  — интенсивности, обусловлен
ной рассеянием первого порядка при сферической индикатрисе, 
/^  — интенсивность, обусловленная рассеянием высших поряд
ков. Расчеты проведены для ,сферической индикатрисы рассея
ния к (у) = 1 , разных значений зенитного расстояния Солнца 6© , 
оптической толщины атмосферы т и альбедо земной поверхно
сти А. Из таблицы следует, что относительная роль рассеяния 
высших порядков мало меняется с изменением зенитного рас
стояния Солнца. Однако этот вывод основан на использовании
тгрнближенной теории.

В табл. 6.49 приведены значения полной яркости зенита сфе
рической атмосферы при релеезскои индикатрисе рассеяния.
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Т а б л и ц а  6.48

Значения / ,  и Д /п  в единицах 10-^ —  iTi и* л
(«^од — солнечная постоянная) [4!]

л = 0,2 Л =  0.8

х =  0.3

Л = 0,2 Л = 0.8

8П«»
82
84
86
87
88
89
90
91
92
93
94 
96 
98

18.2
17.2  
15,8  
13.7
12 .3  
10,6
8.6
6 ,35
4 ,12
2,34
1.14
0 ,458
0.0382
0,0119

3 .3  
2 .9
2 .4  
2.0 
и
1.4 
1,1
0,8
0 ,5 2
0 ,2 9
0 ,1 4
0,057
0,0048
0,0016

7 .4
6.0
4 .8
3 .4
2.8 
2,2 
1 .7  
1.18  
0 ,78  
0 ,4 4  
0,21 
0 ,087  
0,0072  
0,0022

3 0 .2
2 6 .2
21,6
16 ,2
13 .3
10 .4  
7,72  
5 ,3 8  
3 .4 0  
1,92  
0,931  
0 ,375  
0,0312  
0,00975

12.8
11,0
8 .9
6,6
5 .4 ,
4 ,3
3 .1 9
2.20 
Ь39 
0 .78  
0 ,379  
0 ,152  
0 ,0128  
0,00398

22,6
1 8 .4
14 .4  
10,3
8 .4
6 .5  
4 .8 5  
3 ,3 5  
2,12 
1 .17  
0 ,705  
0 ,232  
0,0195  
0,00600

Т а б л и ц а  6.49

Яркость зенита сферической земной атмосферы 
при индикатрисе рассеяния Релея в единицах

10"® 1 Г  "̂ 0, X (*̂ 0, X “  солнечная постоянная) (41]

:0,1 X  = .0,3

л  =  0,2 А = 0 ,8 л  =  0,2 А =  0,8

80° 17 ,3 2 1 .4 3 6 ,2 4 5 ,8
82 16,0 19,2 3 1 ,0 3 8 ,6
84 14 ,4 16,7 2 5 .3 30 ,6
86 12 ,2 13,7 18 ,9 2 2 ,4
87 11.0 12,1 15 .6 18 ,4
88 9 ,3 3 10,2 12,1 14 .3
89 7 ,5 4 8 ,1 4 9 ,0 10,6
90 5 ,5 6 5 ,9 5 6 .2 6 7 ,3 9
91 3,62 3 ,8 7 3 ,9 4 4 ,6 7
92 2 ,0 4 2 ,1 9 2 ,2 0 2.61
93 1,00 1,07 1,08 1.41
94 0 ,402 0,432 0 ,435 0 ,515
96 0,0338 0,0362 0 ,0364 0.0432
98 0,0107 0,0113 0 ,0114 0.0134
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средняя питеиСивность многократно рассеянного света в сфе
рической атмосфере, плотность в которой постоянна или нзме- 
няется по экспоненциальному закону, вычнслена для подсол- 
нечнон точки и терминатора при у . ( у ) = \ ,  о)о= 1  и т = 0 .1- 0,3 
[01—5 ,5]. При т = 0 ,2 ^0 .3  радиационный режим на линии терми
натора полностью опреде^тяется многократным рассеянием. Рас
считана также яркость сумеречного неба при учете сферичности 
молекулярной [55] и аэрозольной атмосферы [56, 57]. Учитыва
лось рассияние первого порядка для разных углов захода Солнца 
за горизонт 8 © и высоты космического корабля Я = 400 км, 
В табл. 6.50 приведены значения яркости сумеречного ореола 
земной сферической атмосферы для случая чистого релеевского

рассеяния ( х ( у ) = * | -  ( 1 + cos^ y ) ,  Ф=0“) и углов захода Солнца 
за горизонт 8 0  = 2 -^4*’.

Яркость сумеречного ореола сферическоГ! атмосферы с уче
том аэрозоля и многократного рассеяния рассчитывалась по ме
тоду Монте-Карло [40, 39]. Показало, что при расчетах яркости 
ночного горизонта можно учитывать лишь рассеяние первого 
порядка, если наблюдатель расположен достаточно далеко за 
линией терминатора.

Расчеты интенсивности уходящего излучения в близкой 
инфракрасной области при сферической Земле на уровне 300 км 
проведены с учетом однократного рассеяния и поглощения водя* 
ным паром и углекислым газом [I, 2]. Основные выводы состоят 
в следующем.

1. При Л =  0 увеличение интенсивности излучения у гори
зонта вне полос поглощения более резкое, чем внутри них.

2. Распреде^шение интенсивностей при Л = 0  определяется зе- 
HfjTHUM расстоянием Солнца, индикатрисой рассеяния 5<(у) и 
увеличением оптической толщины т в направлении горизонта.

3. При Л ^ 0 ,1  распределение интенсивностей уходящего из
лучения определяется отраженным излучением. При достаточно 
большом Л яркость атмосферы в направлении горизонта падает.

4. При наличии отражающей поверхности интенсивность 
излучения в надире с увеличением т(Я,) убывает, так как осла
бление солнечного излучения в атмосфере до и после отражения 
растет. Н ад облаками при изменении т(?.) от 0.2 до 0.5 интенсив
ность излучения в надире меняется сравнительно мало, так как 
роль рассеянного излучения в надоблачном слое мала.

5. Вне полос поглощения влияние атмосферы на альбедо си
стемы земная поверхность—атмосфера незначительно. В поло
сах поглощения атмосфера сильно уменьшает величину альбедо 
данной системы. В близкой инфракрасной области спектра атмо
сфера отражает обратно меньше 2 % падающего солнечного из
лучения.



Г Л А В А  7

СУММАРНАЯ РАДИ АЦИЯ

В главах 5 и б рассмотрены вопросы, связанные с исследо
ваниями прямой II рассеянной радиации. Сумма прямой и рас- 

•сеянной радиации представляет собой суммарную коротковол
новую радиацию. Н астоящ ая глава посвящена описанию зако- 
иомсрностей изменения суммарной радиации в зависимости от 
высоты Солнца, прозрачности атмосферы, степени облачности, 
продолжительности солнечного сияния и высоты подъема над 
поверхностью земли.

§ 1. СПЕКТРАЛЬНЫЙ СОСТАВ СУММАРНОЙ РАДИАЦИИ

Спектр солнечного излучения, регистрируемый у земл]1, 
очень сложен. В ультрафиолетовой и видимой областях спектра  
основными процессами, определяющими трансформацию сол
нечного излучения атмосферой, являются процессы рассеяния на 
молекулах воздуха, водяных каплях и других частицах, взве
шенных в атмосфере, процессы поглощения излучения, отраж е
ния от поверхности земли и т. д.

Спектральный состав регистрируемого излучения весьма 
чувствителен к изменению высоты солнца, оптическому состоя
нию атмосферы, а т а 1ш е  зависит от характера подстилающей 
поверхности и ориентации приемной поверхности прибора.

Обширные экспериментальные исследования спектрального  
состава суммарной радиации были осуществлены рядом авто- 
P9B [25, 37, 38, 64, 70, 79].

Измерения, выполненные группой авторов [25], показали, что 
максимум энергии в наземном спектре (480 нм) смещен отно
сительно внеатмосферного спектра приблизительно на 20 нм 
(рис. 7.1). Наблюдаемые экстремумы относятся к полосам по
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г,г10щення отдельных компонент атмосферы. Наиболее ннтенсив- 
ньши из них являются полосы поглощения кпслорода (510, 630 
760 нм), ларов воды (720, 820, 930 нм), вблизи 430 нм нахо
дится широкая полоса, вероятно, внеатмосферного происхож
дения. Спад кривом спектрального распределения в коротко
волновой области спектра определяется влиянием полосы ио- 
ГЛ01ДОНИЯ озона (полоса Гартлея); на спаде имеются интенсив
ные фраунгоферовы линии (365, 360, 405 нм).

кап/см^'мин ♦ млм

Рис. 7.1. Распределение энергии в спектре солнечной 
радиации.

I) внеотмосфсрные зпачеиия; казенные акачекия в случае 
ясного неба, Одесса 24 сентября 1962 г. [26]: 2) т -1 .45 ; 

5) т -2 .1 : 4) т -б ,б .

В табл. 7.1 Приведены величины спектральных потоков сум
марной радиации для ясного неба.

Д ля практического использования результатов измерений ра
диации в различных участках спектра представляет интерес 
табл. 7.2,, данные которой показывают отношение спектральных 
потоков суммарной радиации для различных масс атмосферы 
к спектральному noTOicy, соответствующему массе атмосферы 
для зенита.

X. Р. Кондит и Ф. Грум [64] осуществили обстоятельные из* 
Агерения распределения энергии в спектрах потоков суммарной 
радиации при различных высотах Солнца и условиях облачно
сти. Исследовались потоки радиации на поверхность, наклонен
ную под углом 15“ по отношению к вертикали ir азимутом 
(относительно Солнца), равным О, 30, 45, 130°, а также на вер
тикальную поверхность и поверхность, перпендикулярную на
правлению солнечных лучей.
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Спектральные потоки суммарной радиации (кал/см-«мин • мкм) па уровне 
земной поверхности. Одесса, 24 сентября 19В4 г.

Т а б л и ц а  7.1

аЛ л» пплуши

2.9 2.1 \Л 1.3

после полудни

1.S 2.1 3.0 6.0

328G 
353.J 
3S6-I 
4П1 
•1-27Г) 
4.3 IH 
435П 
46()Г> 
4К(Н) 
501?) 
5I3J 
6010 
625К 
65115 
675Н 
6 9 IH 
7W3 
724М 
7455 
7620 
7741 
7991 
8157 
8560 
8900 
9147 
9312 
9395 
9643

0 .0 3  
О» 06 
0,12 
0,ЗН 
0 ,40  
О.ЗН 
0 ,4 4  
0 ,5 4  
0.5К 
0 ,4 8  
0 ,4 4  
О.Зб 
О..34 
0 .38  
0 .5 2  
0 ,3 6  
0 ,4 0  
0 ,3 0  
0 ,4 0  
0 ,1 6  
0 ,4 0  
0 ,3 6  
0,28  
0 ,34  
0 ,3 2  
0,20 
0,12 
О.ОУ 
0,17

0 .06
0.12
0,31
0,88
0 ,9 4
0.8Н
0 ,9 2
1.16
1.24
1,0-1
0 ,9 6
0 ,9 4
0 ,8 0
0 ,9 2
1.04
0 ,8 0
0 ,9 2
0 ,7 4
0 ,9 0
0 ,4 0
0 ,8 0
0 ,8 0
0.66
0 ,7 2
0 ,6 4
0 ,5 0
0 ,2 6
0 ,2 9
0 ,5 0

0,10
0,20
0 ,6 0
1 ,36
1 .52  
1.48
1 .52  
1 ,84  
1,90  
1 ,60  
1 ,44  
1,38  
1 .24  
1 .26  
1,64  
1,26  
1,40  
1,16  
1,32  
0,68 
1,28  
1,16  
1,00 
1,08  
0 ,96  
0 ,7 6  
0 ,4 4  
0 ,4 6  
0 ,8 4

0 ,1 3
0 ,2 6
0.86
1 ,73
1 .93  
1.89
1.93  
2 ,2 6  
2 ,3 3  
2,11 
1.71
1.64  
Т,56 
1 .60
1 .9 3
1.55
1 .64
1.42
1.56  
0,84  
1,60
1.42  
1,24  
1,28 
1.18  
0 ,9 6  
0 ,5 4  
0,66 
1,06

0 ,1 4
0 .2 7
0 .9 4
1.88
2 .0 9  
2.02 
2 ,0 5  
2 .4 6  
2 ,5 3

•2 ,2 6
1,85
1,78
1,61
1.57  
1,92
1.57  
1,62  
1 ,4 4  
1.6S 
(1.87
1.57  
1,50  
1,.30 
1,37  
1,23  
1.02 
0 ,6 5  
0 ,7 2
1.10

0,13
0 ,2 5
0,82
1.77  
2.02 
1,93  
2 .0 4
2 .4 8  
2,.55 
2,12
1.77  
1,80  
1,65
1.59  
1,88 
1 ,5 6
1.59  
1.42  
1.74  
0.88
1.49  
1.45  
1.20 
1,33  
1,20 
0 ,9 7  
0 ,6 4  
0 ,7 2  
0 ,9 6

0,12
0 .2 4
0 ,7 2
1 ,7 0
1.84  
1,80  
2,00 
2 ,2 8  
2 ,4 0  
1,90
1.84  
1.76  
1,60  
1.64  
1,92  
1,52
1.56  
1,32
1.56  
0 ,8 0  
1,48  
1.36  
1,08  
1,20 
1.16  
0 ,9 0  
0 ,6 0  
0 .7 0  
0 .8 4

0 .08
0 .1 6
0 ,5 2
1,28
1 .32  
1,30  
1,40  
1J6 
1,84
1 .4 4
1.32  
1,24  
1,20 
1 ,16
1.44  
1,12 
1,16  
1,00 
1,12 
0 ,6 0  
1,10 
1,04  
0 ,8 0  
0 ,9 6  
0 ,8 0  
0,68 
0 ,4 0  
0 ,4 2  
0 ,6 0

0 .0 5
0,11
0 .3 0
0 ,8 0
0,86
0 ,8 4
0,88
1,10
1.20
0 ,9 2
0 .7 6
0 .7 0
0 ,7 2
0 ,7 2
0 ,8 4
0 .6 0
0.68
0 .6 0
0 .6 4
0 ,3 2
0.68
0 .6 4
0 ,4 8
0 ,5 6
0 ,5 0
0 ,4 0
0,20
0,22
0 .38

0.02
0.05
0,10
0,30
0.32
0.31
0,33
0 ,36
0 ,4 0
0 ,3 0
0 .24
0.20
0 ,19
0,21
0.21
0,12
0,20
0 ,17
0.20
0 ,0 8
0,20
0 ,18
0,15
0 ,1 6
0 ,1 4
0,08
0 ,0 4
0 ,0 4
0 ,0 6

Т а б л и ц а  72
Откошеине спектрального потока суммарной радмацин для различных масс 

атмосферы к спектральному потоку, соответствующему массе атмосферы 
для зенита. Ясное небо. Одесса, 24 сентября 1962 г.

, 9 т
ХА

2.9 1 2.1 1 1.7 11 1.5 1 «.7 1 1 3,0

3237 20 42 66 100 6S 46 27
3485 23 ' 45 70 100 75 52 32
3817 22 34 69 100 65 52 27
4065 23 46 65 100 78 58 35
4562 24 46 70 100 76 59 34
5376 22 50 72 100 84 56 29
6691 28 52 82 100 86 59 32
7334 28 54 79 100 82 56 29
8512 28 54 79 100 80 61 34
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На piic. 7.2 показано влияние изменчивости высоты Солпиа 
на спектральный состав суммарной радиации в случае ясн ^о

Рмс 7.2. Распределение энергии па площадку 15—0* з спектре сум- 
Mapitoft радиации для высот Солнца 8, 20, 40. 70” в случае ясного

неба [64].

3 0 0 ^00 5 0 0 6 0 0 700 к  нм -

Рис. 7.3. Распределение энергии на площадку 15—0" в спектре сум* 
марпоЛ радиации для высоти Солнца 40® [64].

/ — дымка, 2—ясное небо. 3 —тонкое облако. 4 —сплошная 
облачность.

неба. Как показали измерения, появление легкой дымки вызы
вает «покраснение» суммаркой радиации. С появлением облач
ности трансформация спектра становится несущественной и 
пропадает прп сплошной облачности. На рис. 7.3 показано пз*
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weiiciine спектрального состава суммарной радиации в зависи
мости от различных атмосферных условий. К ак видно, с появле
нием дымки «синяя» компонента спектра заметно уменьшается- 
с появлением облачности она растет и при сплошной облачно
сти лишь немного превосходит значение для ясного неба.

Спектральный состав суммарной радиации изменяется в за
висимости от угла наклона приемной поверхности. Суммарная 
радиация несколько «синее» при измерениях на перпендикуляр
ную площадку и «краснее» при измерениях на нормальную 
площадку по сравнению с приходящей на площадку, ориенти
рованную под углом 15“.

Увеличение азимута вызывает «посинение» излучения неба. 
Этот эффект значителен при малых высотах Солнца, а при при
ближении к максимальной высоте Солнца становится слабее. 
Одним из основных результатов экспериментальных исследова
ний спектрального состава суммарной радиации является вывод 
о приближенном постоянстве в течение дня спектрального рас
пределения суммарной радиации в области спектра 0,35— 
0,80 мкм при безоблачном и частично облачном небе. Причину 
отсутствия зависимости спектрального состава суммарной ра
диации от высоты Солнца нетрудно объяснить. С уменьшением 
высоты Солнца происходит постепенное обеднение солнечной 
радиации сине-фиолетовыми лучами, в результате чего наблю
дается «покраснение» солнечной радиации. Однако вместе с тем 
при уменьшении высоты Солнца возрастает относительная доля 
в суммарной радиации рассеянного света, более богатого сине- 
фиолетовыми лучами. Это возрастание доли коротковолновой 
рассеянной радиации практически компенсирует ослабление 
радиации сине-фиолетового участка спектра Солнца. Таким об
разом, спектральный состав суммарной радиации не претерпе
вает при изменении высоты Солнца сколько-нибудь существен
ных изменений.

§ 2. ПРИХОД СУММАРНОЙ РАДИАЦИИ НА ГОРИЗОНТАЛЬНУЮ  
ПОВЕРХНОСТЬ

2.1. Зависимость суммарной радиации от высоты Солнца

Поток суммарной радиации при безоблачном небе зависит 
от широты места, склонения и высоты Солнца, от оптических 
свойств атмосферы и подстилающей поверхности.

Как показывают измерения, выполненные в различных гео
графических пунктах, величина потока суммарной радиации 
возрастает с ростом высоты Солнца. Табл, 7.3, 7.4, 7.5 наглядно 
иллюстрируют такую зависимость в условиях Арктики, Антарк
тиды и умеренных широт [14, 15, 50]. Из данных, приведенных
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в этих таблицах, можно видеть, что несмотря на значительные 
различия в географическом расположении пунктов наблюдений 
интенсивность суммарной радиации при одинаковых высотах 
Солнца в условиях безоблачного неба почти не меняется в про
странстве.

Таблица  7.Ŝ
Интенсивность суммарной радиации при безоблачном небе (кал/см».мим.) [14]

Станция
Высота Солнцд, грвд,

10 15 20 2а 30 40

0,20 0,33 0,47 0,61 0,74
0,18 0,31 0,43 0,56 0.68 —

0.18 0,30 0.42 0,55 0,66 0.86-
0,18 0,29 0 ,4! 0,55 0,69 0,96
0.18 0.32 0,45 0,56 0,69 0,93
— 0,31 0,44 0,55 0,69 0,93.

Дрейфующие . 
Мыс Челюскина 
Хельсинки . . 
Павловск . . . 
Карадаг . . . 
Блю-Хилл . .

0,06
0.08
0,09

Зависимость потока суммарной радиации от высоты Солнца 
может быть представлена аналитическ1г в виде формулы

_ 5 о С О ^

где — солнечная постоянная; /= е т о — параметр, величина ко
торого зависит от свойств атмосферы и подстилающей поверхно
сти (е — доля света рассеянного назад, то — оптическая тол
щина атмосферы в направлении вертикали); fl'g — зенитное 
расстояние Солнца.

Формула такого вида была получена независимо друг от- 
друга Л. Г. Махоткиным [43], М. Е. Берляндом [7], К- Я. Конд
ратьевым и Г. П. Волковой [26].

Значения коэффициента f, теоретически полученные 
М. Е. Берляндом для различных месяцев и широт, представ
лены в табл. 7.6. На основании многолетн1ьх наблюдений при' 
безоблачном небе в ряде пунктов, расположенных на различных 
широтах, были получены средние многолетние значения пара
метра [ [4].

К зк видно нз табл. 7.6 и 7.7 параметр [ имеет годовой ход, 
который в значительной степени обусловлен изменениями со
держания водяного пара в атмосфере, колебаниями альбедо- 
подстилающей поверхности и др. Максимальной величины па
раметр /  достигает в июне—июле. Рассчитанные п измеренные- 
величины параметра f достаточно хорошо согласуются между 
собой.

С помощью формулы (7.1) можно вполне надежно рассчи
тать дневной ход суммарной радиации. Несмотря на свою про-
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эс.с: Т а б л и ц а  7.4

Суммарная солнечная радиация при безоблачном небе (кал/см^> мин.) [15]

PuOiiil •Чссяци
Высота Сс.1|)ца, град.

5 10 15 40 21 яо 35 40 43 50 о5 60 6.’

Средняя Азия IV 0,09 0Л9 0.30 О.Ю 0,55 0.68 0,80 0,92 1,02 1.12 1.22 1.36
V 0.05 0,17 o .jy 0.-I2 0,55 0.67 0.79 0,91 1,02 1.11 1.20 1,36 1.43

VI — 0,16 0.2S 0.3S 0.51 0,63 0,75 0.86 0,97 1,07 1,16 1,31 1.38
V II — 0 J 6 0,28 0.39 0.51 0,63 0,75 0.86 0,97 1.07 1.16 1,30 1,35

VIII 0.01) 0.1Н 0,29 0 ,‘Ю 0,52. 0.63 0,75 0.86 0,96 1.07 1.18 1,31 __
IX о.о.'з 0,17 0.2U 0.42 0.54 0,66 0,79 0,90 1,01 1.И 1.20 1.3̂ 1 —

дальний Восток IV о.пн 0,20 0,31 о . и 0.58 0,71 0,84 0.96 1.07 М 7 1.26 1.31
V 0.1S 0,30 0.43 0.55 0.68 0,80 0,91 1,01 1.11 1.21 1,29 1,34

VI — 0.17 0,30 0.43 0.55 0.67 0,78 0,89 1,00 1.11 1.20 1.27 J.32
VII — 0.17 0.30 0.42 0,54 0,67 0,79 0.88 0.98 1,08 1.17 1,23 1,28

V U I 0.09 0,19 0,30 0,42 0.54 0,66 0.77 0,«9 1,00 1,10 1.17 1.22
IX 0,09 0,18 0.30 0.44 0,58 0,70 0,82 0,93 0,91 __ __ _
X 0,19 0,20 0,35 0,48 0,60 0.72 0.86 0,98 — — — — —

Мыс Челюскина V 1I-VI1I 0.18 0.31 0.43 0.56 0.6К — —
, ■

—

Т а б л и ц а  7.5

Средние значения интенсивности суммарной радиации при ясном небе в Антарктиде при разных высотах
Солнца (кал/см* • мин.) [50]

Высота Солнца, граа. •
С̂ТАНиИЯ Годы

5 10 15 20 25 30 35 <10

О а з и с ................................... 1956—1957 0,11 0,25 0,40 0,55 0,70 0.85 1,00 1.14 1.24

1956—1957 0,11 0,23 0,38 0,54 0,68 0,83 0,98 1.П 1.20

Модхейм 1958 О.П 0.24 0,39 0,55 0,69 0,84 0.99 1.12 —

Пионерская . , * , . 1956^1958 0,12 0,26 0,40 0,53 0,69 0,83 0,97 1.09 1.14
(43-)

1957 0,11 0,25 0,42 0,55 0,72 0.86 1,00 1.13
(ЗУ^')

—

Комсомольская , . . 1958 0,12 0,28 0.45 0,64 0,81 0.98 1.13 — —

1958 0,10 0,26 0,43 0,61 0,79 0,96 1.10 — —

Советская ........................ 1958 0,12 0,29 0,45 0,62 0,78 0,95 1,09 — —

ЮжныП полюс . .. . • 0,12 0,27 0,40 0,58 0.70
(23,5«)

—

Щ П р и м е ч  а и 11 е, в  скобках указана высота Силииа, для которой дается интенсивность.
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стоту, формула позволяет получлть удовлетворительное соответ
ствие рассчитанных величии Q с измеренными.

В первом приближении поток суммарной радиации и высота 
Солнца связаны  ̂ соотношением прямой пропорциональности, 
вследствие линеиной зависимости между потоком прямой сол
нечной радиации и высотой Солнца Hq,

В еще более упрощенной форме зависимость Q(h^) может 
быть представлена в виде

д=:0.0252Аэ. (7.2)
как было предложено Н. И. Чельцовым [59]. Формула (7.2) не 
может быть достаточно общей и используется при расчете как 
первое приближение. Коэффициент пропорциональности в фор
муле (7.2) меняется не только для различных пунктов наблю
дений, но U для определенного пункта, так как помимо зависи
мости Q(/i®) присутствуют и другие зависимости, в частности 
от прозрачности атмосферы.

В случае облачности зависимость между потоком суммарной 
радиации и высотой Солнца оказывается значительно сложнее. 
При наличии сплошной облачности нижнего яруса поток суммар
ной радиации изменяется приблизительно пропорционально вы
соте Солнца, в-случае облачности среднего и верхнего ярусов 
линейность соотношения нарушается.

2.2. Влияние облачности на приход суммарной радиации

Облачность разных ярусов и форм оказывает различное 
влияние на поток суммарной радиации, которая может как 
уменьшаться, так и увеличиваться. В случае чистого диска 
Cojmua (©2) появление облачности приводит к росту Q, так как 
значительно возрастает рассеянная радиация. При проектирова
нии облаков на солнечный диск (О, О®, П) * вследствие силь
ного уменьшения прямой солнечной радиации существенно из
меняется и величина потока суммарной радиации.

О влиянии 10-баллыюй облачности на величину Q можно 
судить по табл. 7.8. В табл. 7.9 представлены результаты на
блюдений за суммарной радиацией в условиях умеренного сия
ния при облачности верхнего яруса 10 баллов, полученные 
Б. Л1. Гальперин [15] для разных географических районов. 
Из этой таблицы видно, что в районах с большой повторяемо
стью атмосферных фронтов в летний период облака верхнего 
яруса, отличающиеся большей плотностью, значительно умень
шают суммарную радиацию.

‘ © г-полносгью  открытый диск Солнца, © -умеренное сияние Солнца, 
© "-слабое сияние, П-Солнце полностью покрыто облаками.
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Если средние величины Q при умеренном сиянии солнца 
лишь немного ниже, чем при Солнце, свободном от облаков 
особенно при Си, то при переходе к слабому сиянию они резко 
уменьшаются.

Т а б л и ц а  7.8
Зависимость митенсииности суммарной радиаиин (кал/см^* мин ) 

от форм облаков при облачности 10 баллов [4]

UucdTii Co.iima, rp s i.

оСлочоо 0-in W»-20 20-30 iO—40 40-50 50-60

S I 0 .06 0,10 0,17 0.24 0 ,40
Sc 0.06 O .ll 0,19 0.23 0,31 0.44}
Ас O.Ofi O .U 0,30 0,35 0,45 0 .6 6

Безоблачно (J.08 0,30 0 .56 0,80 1,06 1.23

Т а б л и ц а  7.9
Средине величины суммарной радиации при облачности 0  

10/0 Q t Cl и Cs (кал/см2 • мин.) [15]

райпн
Лысотл Солкил, гра.т.

10 15 20 23 2̂ ) 35 40 45 50

0.1Я 0.30 0,41 0.52 0,64 0.74 0.86 0.97 1.04
0,17 0,28 0,40 0.51 0 ,63 0,74 0.Й6 0,98 1,06
0,14 0,24 0.36 0.47 0.50 0.70 0,81 0,93 1,04

0.15 0.25 0,35 0.46 0.56 0 ,66 0.77 0,86 0,94

С редняя Л.1НЯ .
Ю г Е Т С  . . . 
Дальний Восток 
Сеисро-Зонад 

Е ТС  . . . .

Самолетные измерения суммарной раднаши! в условиях* Арк
тики [55] показали, что наличие облачности над льдом увеличи
вает суммарную радиацию в среднем на 5%, над водной по
верхностью— в среднем на 13%.

Меньшее количество облаков, но большая высота их, т. е. 
присутствие облачности верхнего и среднего ярусов, сильное 
вторичное отражение коротковолновой р а д и а ц и и  .облаками в ус
ловиях Антарктиды влекут за собой увеличение потока суммар
ной радиации, по сравнению с Арктикой. Достаточно полное 
представление об изменении суммарной радиации в условиях 
Восточной Антарктиды в зависимости от высоты Солнца и об
лачности можно получить из данных измерений Q, представ
ленных в работе И, П. Русина [50]. В различных районах Ант
арктиды при одних и тех же формах облаков величины интен
сивности суммарной радиации могут сильно отличаться друг от 
друга за счет вторичного отражения коротковолновой радиации
381



от нижней границы облачности, а также в зависимости от мощ
ности облаков.

Осреднение результатов наблюдений над суммарной радиа
цией в умеренных широтах [13] при различных формах и коли
честве облаков, а также в зависимости от состояния диска 
Солнца, представленных в табл. 7.10, показывает, что наиболее 
сильно cyiMMapHan радиация ослабляется облачностью нижнего 
яруса, которая полностью поглощает прямую солнечную радиа
цию. Меньшее влияние оказывают облака верхнего яруса. 
Изменение состояния солнечного диска влечет за собой значи
тельное изменение потока рассеянной радиации, поэтому при 
облачности верхнего яруса 10 баллов суммарная радиация пре
терпевает большое изменение. При © “ колебания радиации зна
чительно меньше, чем при 0^ и 0 .  Данные табл. 7Л0 показы
вают, что при открытом диске Солнца и значительной облачно
сти Си или Ас (Sc) суммарная радиация может почти на 20% 
превосходить радиацию при безоблачном небе.

Накопление экспериментального материала привело к необ
ходимости выразить зависимость суммарной радиации от облач
ности аналитически. Формула, предложенная А. Онгстремом, 
связывает суточные суммы суммарной радиации при облачности 
и без нее с относительной продолжительностью солнечного сия
ния следующим образом;

(7.3)

где 2Qo6i 2Q — суточные суммы суммарной радиации при об
лачном и ясном небе соответственно; s, sq — действительная и 
возможная продолжительность солнечного сияния в часах, 
—0,235. Позднее формула Онгстрема уточнялась для разных 
географических пунктов [62, 72, 77].

На основании обработки материалов наблюдений С. И. Са
винов [52, 53] предложил формулу

Q =  5 ( l - a ) ( l - f « ) .  ' (7.4)
где 5 — прямая солнечная радиация при безоблачном иебе, 
/ Г = 1 _ 5 , S —-отношение действительно наблюдавшейся суммы 
прямой солнечной радиации к возможной при ясном небе, с
постоянная, D — рассеянная радиация при безоблачном

небе.
В климатологических расчетах для определения сумм сум

марной радиации чаще всего используется формула Савинова— 
Онгстрема

здесь SQoc и 2 0 — действительная и возможная суммы суммар
ной радиации; koo^QilQ — эмпирический коэффициент, харак-

оос
25 Заказ Ni 92



слжо»
Средние величины суммарной солнечной радиации (кал/см  ̂• мин.) в зависимости от количества и вида облаков,

высоты Солнца и состояния диска Солнца [13]

Т а б л и ц а  7 10

0/0
2 - 3

4— 5

6-7

Облака

болли I форма

С1. С1 »  Cs 

Ас II Sc  

Си

С1 U С1, Cs 

Ас II Sc  

Си

Си, Ас и Sc 

Cl 11 Cl, Cs

Ac It Sc

Состояние
опека

Солнца

o =
о
©=
0
02

( О )
02
0
02

(0 )
02
0

( 0 '‘)
02
0
02
0

(0 °)

Высота Солнца, град.

0,07
0 ,07
0 ,05
0 .06

0 ,06

0 ,06

0,07

0 ,07

0,06

0 ,07

10 15 20 25 30 35 11 -10 11 1 5т

0 ,18 0,31 0 ,43 0 .55 0 ,66 0 .79 0 ,90 1.01 1 .И 1.20

0 ,17 0 ,30 0 ,42 0 ,55 0,68 0 ,80 0 ,90 1,00 1,10 1,1S

0 .11 0.27 0 ,40 0 ,52 0,65 0 .77 0 .8S 0.98 1,06

0 ,17 0,29 0 ,40 0 ,53 0,65 0.76 0.88 1.00 1 .П 1,23

0 .16 0 ,28 0 ,39 0,51 0 ,63 0 ,74 0 ,86 0.97
0,16 0 ,29 0 ,43 0 ,55 0,67 о.но 0,93 1,03 1.14 1,24

0 ,16 0 ,29 0 ,42 0.54 0 ,66 0 ,79 0 ,92 1,02 1 .П 1,20

0 ,17 0 ,29 0 ,42 0 ,55 0,67 0,78 0 .89 1,00 1,10 1,20

0 ,16 0 .28 0 ,40 0 ,52 0,64 0 .76 0,87 0,98 1,08 1,18
о,1н 0 ,32 0,44 0 ,56 0,69 0 ,82 0 ,95 1,08 1,18

0 ,18 0,30 0,42 0 ,54 0,66 0,73 0 ,90 1,02 1,13 1,24

0 ,19 0,31 0,44 0,56 0,69 0.Н2 0 ,9 6 1,09 1.21 1,30

0,18 0.30 0 .43 0,55 0,69 0 ,82 0,94 1,06 1,16 1.26

0,13 0,17 0,21 0 ,24 0,28 0,31 0,35 0 ,39 0.43
0,17 0.29 0 ,43 0,55 0,68 0,80 0,91 1,02 М 2 I .2 I
0,15 0,26 0 ,37 0,48 0,60 0,71 0,83 0,94 1,05 1,17
0,20 0.32 0.45 0.58 0,70 0.82 0.95 1.08 1.20 1 J.3 2
0 ,20 0,32 0 ,43 0,55 0,67 0.79 0,У0 1,02 1.14 1,26
0,12 0,17 0 .23 0,28 0.33

,
0.38 0.43 0.48 /

Облако CoCTQHICIlC Высота1 Солтш, rpnt.

Овллы фпрмо
лкска

Солнца 5 1 10 1 !5 1 20 1 25 30 35 40 1 -*5 1 50 65

Си II Си, СЬ 0 2 0,19 0,31 0,44 0,58 0,73 0.87 1.01 1.14 1,25 1,34

(О ) 0,17 0,30 0,43 0,56 0,70 0.83 0,96 1,10 1.21 1,30

( 0 ‘‘ ) 0,12 0,16 0.20 0.24 0.28 0,32 0,36 0,40 0,44 0,48

8 - 9 С1 и С1, С& 0 2 0,18 0,30 0,42 0,54 0.66 0.78 0,90 1.02 1.14 1,26

О 0.07 0,16 0.26 0,39 0.51 0,63 0,74 0.85 0.94 1,04 1.13

( 0 '* ) 0,13 0.18 0,25 0,31 0.38 0,45 0.52

Ас м Sc (© 2 ) 0.20 0,35 0,50 0.65 0.80 0,94 1,10 1.25 1,36 1,4-1

0 0,07 0,17 0,27 0.39 0,41 0,64 0.76 0.89 1,02 1.14 1,27

( 0 ° ) 0,10 0,16 0,21 0,27 0,33 0,39 0,45 0,50 0.56 0,62

Си и Си, СЬ (© 2 ) 1,05 1,20 1,32 1.42

Си о 0,66 0.7Н 0,90 1,03 1,17 1,29 1,42

СЬ, Си и Sc ( 0 ° ) 0,20 0,24 0.29 0,33 0,38 0,42 0.47 0.51

И CI и Ci, Cs 0 0,06 0,15 0.25 0,35 0,46 0,56 0,66 0.77 0,86 0,94 0.98

10 Cs и Cs, Cl 0,06 0,14 0,24 0,34 0.45 0,55 0,66 0,74 0,79 0,84 0,88

(0 ® ) 0,04 0,09 0,16 0,22 0.28 0,34 0,41 0,47
1,04

шз Ac и Sc (О ) 0,06 0,16 0,27 0,38 0,48 0,59 0.69 0.80 0,93
0,58

ГШ1 Cb, Cu H Sc 0,10 0,15 0,21 0,27 0.32 0,38 0,43 0.48 0,53

10 Ac и Ac, Cu ( © “ ) 0,19 0,28 0,37 0,45 0.53 0,60 0,67

Sc II Sc, Cu (О ** ) 0.19 0,24 0,29 0.35 0.42 0,49 0,55

П р и м е ч а н и е . Отметка солнечного спяиня в скобках озиачдет. что для некоторых высот Солнца в таблице 
2̂  даны приближенные значения.



тсрпзующии пропускание облаками коротковолновой радиации- 
Лпп — средняя степепь облачности в долях единицы.

Расчеты, выполненные Т . Г. Берляид [9], позволили получить 
сведения об изменении коэффициента koa с широтой места, ко
торое обусловлено изменением совокупности факторов, а имен
но физическими свойствами, формой н мощностью облачности 
высотой Солнца и величиной альбедо. Табл. 7.11 дает только 
общее представление об измепеннях коэффициента с широ
той, однако 011 меняется не только с широтой, но в течение года, 
а также с долготой и высотой над уровнем моря и в зависимо
сти от формы облаков.

Т а  б л It ца 7.11

Изменение коэффициента /Соп с широтой [9]
9 ..................... 75 70 65 60 55 50 45 40
А.,6....................  0,55 0,50 0,45 0,40 0.38 0.36 0,34 0,33

« р ....................  35 30 25 20 15 10 5 О
о б . . . . . .  0 ,32 0.32 0.32 0,33 0,33 0,34 0,34 0,35

Уточнение формулы Савинова—Оигстрема (7.5) позволило 
Е. П. Барашковой [3] рассчитать, исходя из данных наблюде
ний 1гад суммарной радиацией, значения коэффициента для 
девяти пунктов Советского Союза (табл. 7.12).

Наблюдения в горных условиях показали, что по мере подъ
ема коэффициент Кб  возрастает, особенно наглядно это прояв
ляется в зимние месяцы, так как наличие снежного покрова по
вышает отражение коротковолновой радиации (табл. 7.13).

I I .  Днрмхирн [65] по наблюдениям в Альпах предложила ис
пользовать для определения величины коэффициента о̂б в за̂  
висимости от высоты Я  пункта наблюдений над уровнем моря 
формулу

^„ =  0,01(21+0,03//). (7.6)

Для условий Кавказа и Тянь-Шаия И. И. Борзенкова [11] 
уточ1И1ла зависимость, предложенную И. Днрмхирн, и рассчи
тала коэффициент k fi, ис.ходя пз соотношения

А7, =  0,01(^о +  0.05Я), (7.7)

где кй — значение Лоб У земной поверхности.
Коэффициент Лоо растет с увеличением шпроты и достигает 

максимального значения за полярными кругами.
По данным расчетов для арктических станций М. С. Мар- 

шуиовой [42] бь[ло установлено, что, помимо широтного хода, 
имеет место изменение коэфф1щиента /?об с долготой.. Для ус
ловий Арктики значения коэффициента представлены в табл. 7.14.
38Я
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Использовав суточше суммы суммарной радиации, изме
ренные в Павловске и Свердловске, а также сведения об облач
ности и атмосферных явлениях с апреля по октябрь, Б. М. Галь
перин [16] получила достаточно полные данные о зависимости 
ftoc от средней дневной облачности при различных формах и 
видах облаков. ^

Средняя величина Лоб=0.22, указанная Б. М. Гальперин для 
случая сплошного облачного покрова нижнего яруса, соответ
ствует величине а=0,23, полученной А. Оигстремом, По наблю
дениям И, Дирмхирн [65], а=^0,22н-0,23. а по данным С. Тамса 
[80], а=0,18-ь0,22. Данные И. Дирмхирн удовлетворительно сов
падают с данными С. Тамса и при 5 баллах Ас. Полученный им 
коэффициент ког, равен 0,85. С увеличением баллов облачности 
коэффициент Лоб уменьшается и тем значительнее, чем ниже 
расположены облака.

В формуле Ф, Альбрехта [61] для расчета суммарной радиа
ции, аналогичной формуле (7.5), коэффициент коп можно вы
числить из соотношения

Ли

где — отношение общей облачности к нижней,
средняя максимальная высота солнца для данного месяца. 
Ф. Альбрехт предлагает для определения функций / и ф сле
дующие выражения:

=  ^0,615 - f  0,157 .

(для - ^  > 4  функция сохраняет постоянную величину 1,243) 

f  (Л.) = 0 ,5 0  +  0,14th ( ) .

В табл. 7.15 и 7.16 представлены значения функций f н ф. 
Все вышеприведенные формулы учитывают зависимость по

тока суммарной радиации от средней облачности, а, как было 
видно из данных измерений, величина Q претерпевает разное 
изменение в зависимости от яруса облачности. Эту зависимость 
можно представить в виде

Qoo= Q I > -  ( ' ■ . . « « + I •
где Пи Па По — количество облаков нижнего, среднего и верх- 
него ярусов в долях единицы; с„. Сс. с»-  коэффициенты ослаб
ления радиация облаками соответствующих ярусов, которые мо- 
гут быть получены из соотношения

^ - 0-tg.L (7.9)
f  -  О, • '  ?
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Здесь Q,- — суммарная радиация при сплошном облачности соот- 
пстствующего яруса. Расчеты дают следующие средние значе
ния коэффициентов: Си=0 ,8 ; ^̂с =  0,5; Са—0,2 при > 20", Са̂  
=0,4 npfi Iiq <20°. По данным Б. Гаурвица [69], использовав
шего одиннадцатилетний период наблюдений, Сцс̂ О̂.В:
^  0 ,5 0 ,6 .

П. П. Кузьмин [39, 40] и В. С  Самойленко [54], использовав 
зависимость вида

Q » 6 ^ Q 1 1  ( 7 . 1 0 )

(где fro — коэффициент для средней и верхней облачности) по
лучили следующие значения коэффициентов:

Си=0,б7, Ссв =  0,14 (П. П. Кузьмин);
Сп=0,76, Сгп=0,37 (В. С, Самойленко).

М. Е. Берлянд и Е. П. Новосельцев [8] теоретически оценилн 
величины коэффициентов С{. Для облаков нижнего яруса мощ
ностью 800 м в летнее время для ЕТС  с„55̂ 0 ,8 , причем с„ изме
няется от 0,70 до 0,82 прп изменении высоты Солнца от 10 до 
60®. При увеличении высоты Солнца тоже возрастает, в сред
нем оно равно приблизительно 0,5. Для облачности верхнего 
яруса

Сц = 0,4 при/i0  =  10®, Св=0,3 при Лб, =30^ 
с„ =  0,2 при Лэ =50°.

Рассчитанные величины коэффициентов хорошо согласуются 
с вышеприведенными эмпирическими значениями.

Анализ результатов наблюдений показывает, что зависи
мость от степени облачности нелинейная. В связи с этим 
Т. Г. Берлянд [9] предложила использовать для расчета сумм 
суммарной радиаци1Г квадратичную зависимость вида

Z Q o 6 - 2 Q [ i - ( « 4 - ( 7. П)
где а и 6 — постоянные; 6=0,38, а изменяется с широтой, что 
видно из табл. 7.17.

Т а б л и ц а  7.17

Зависимость коэффициента а от широты [9]

.< Р °................. . 0 5 10 15 20 25 30 35 40
а ..........................0 .3S 0 .40 0 ,40 0 ,39 0,37 0 .35 0.3G 0 ,38  0 .3S

...................... 45 50 55 60 65 70 75 80 85
..........................0 ,38 0 ,40 0,41 0 ,36 0.25 0,18 0,16 0,15 0 . U

Использование формулы (7Л1) обеспечивает большую точность 
расчета.
302

' ' к



2.3. Зависимость суммарной радиации от продолжительности 
солнечного сияния

С целью упрощения расчетов сумм суммарной радиации
В. Н. Украинцев [56] исследовал связь ме>вд суммарной р а д Т 
цием и продолжительностью солнечного сияния и предложил 
формулу

2 Q  =  w s+ n . (7.12)

90 К

Рис. 7.4. Номограмма для приближсппого определения месячных 
сумм суммарлой радпашш [51]. — высота Солнца в полдень.

где 2Q — с̂редние суточные суммы суммарной радяащш на го
ризонтальную поверхность, s — продолжительность солнечного 
сияння в часах, т ,  л — эмпирические коэффициенты, осреднен- 
ные по широтам. Средние месячные значения этих коэффициен
тов представлены в табл. 7.18 :i 7.19. Коэффициенты m и /г
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изменяются в течение года и по широтам. Справедливость этой 
формулы проверялась Т . Г. Берляид для ряда пунктов Z  
ЭТОМ установлено, что отклонения рассчитанных сумм от изме
ренных не превышают 5 -10%  летом, в зимние месяцы L  не
сколько больше.

Анализируя материалы актннометрическнх наблюдений для 
н̂ екоторыл пунктов СССР. Е. П. Барашкова [3] показала, что 
формула В. Н. Украинцева должна быть справедлива для рас
чета месячных сумм суммарной радиации. Коэффициенты т  и 
/? для р^а пунктов примерно линейно зависят от полуденной 
высоты Солнца, определяемой на 15-е число рассматриваемого 
месяца.

С. I I .  Сивков [49] предложил формулу, связывающую ме
сячные суммы суммарной радиации с продолжительностью 
солнечного сияния за месяц 5м и с полуденной высотой Солнца 
Лдлд на 15-е число месяца

2 Q  =  0,0049(sJ ''* ' + 1 0 .5 (s in A a „ )” . (Г.13)
Эта формула в интервале широт 35—65“ позволяет определить 
месячные суммы Q с ошибкой, не превышающей ±10%.

Если воспользоваться номограммой (рис. 7.4), составленной 
по формуле (7.13), то можно очень быстро определить прибли
женное значение месячной суммы суммарной радиации.

2,4. Влияние мутности атмосферы на приход 
суммарной радиации

Изменение потока суммарной радиации обусловлено не 
только изменением высоты Солнца п облачности, по и измене
нием оптических свойств атмосферы и подстилающей поверхно
сти.

С увеличением прозрачности поток прямой солнечной радиа
ции, являющийся составной частью суммарной радиации, воз
растает, а рассеянной — уменьшается. Однако уменьшение по
тока рассеянной радиации не компенсирует полностью рост по
тока прямой радиации, что влечет за собой увеличение потока 
суммарной радиации с повышением прозрачности на всех ши
ротах, за исключением зимних месяцев в высоких шпротах 
(fp~70°). При изменении коэффициента прозрачности от а70 
до 0.85 суммарная радиация возрастает летом на 18 22 /о,
а зимой на 21—26%. .

Из данных табл. 7.20, полученных Б. А. Пятненковым [45] 
для условий Арктики, можно видеть, что при постоянном аль
бедо суммарная радиация меняется при изменении коэффици
ента прозрачности o tP i =  0,780 до P i—0,830 на 0,01 кал/см - мин. 
при Аф =5°, а при /2 0  =25° на 0,06 кал/см -̂мии.
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Поскольку прозрачность меняется в зависимости от кон
кретных местных условий, то за счет таких нзменеиий шпрот
ный ход суммарной радиации искажается в существенной сте
пени. Из табл. 7.21 видно, что различия в коэффициентах про
зрачности для пунктов, расположенных почти на одной широте 
влекут за собой изменения в потоке суммарной радиации.

Т а б л и ц а  7.20

Зависимость суммарной радиации от высоты Солнца 
и лрозрачкости атмосферы при /4=0,70-^0,90 [45]

Высота Силпив, грал.

Рь
П 1П 13 20 25

0 ,830 0 ,1 0 0 .2 5 0 ,4 0 0 ,5 6 0 ,71

0 ,780 0 .0 9 0 .21 0 ,3 7 0 ,51 0 ,6 5

Т а б л и ц а  7.21

Изменение суммарной радиации в заоисимости от изменения прозрачности
атмосферы [I]

Шпротное
Эпип Мссяц Пункт

Ко»ффнц)1С1(т
прозрачности

Рг

.Мссичимс 
суммы 

для ссрсдиии 
эииы

5 5 - 5 7 '' Июль Москва (ф =55“ 450  
Свердлоиск (ф =56“ 50’)

0 .760
0 .702

20 910
21 710

4 1 -4 3 ® Aiaii Владиоосток (ф = 4 3 '0 7 ')  
Ташкент (ф =41“ 20 )

0 ,7 3 8
0 .794

20 970 
2 2 33 0

Б. М. Гальперин [13] показала, что заметные временные из« 
меиения Q, обусловленные изменением прозрачности атмо
сферы. происходят при переходе от сезона к сезону. Так, напри
мер, в июле Q составляла 97% от средиси величины, а в апреле 
и октябре 106 и 103% соответственно. Изменения прозрачности 
атмосферы являются причиной того, что при облачности 2—3 и 
4—5 баллов средние летние значения суммарной радггации при 
полностью открытом диске Солнца и при умеренном сиянии 
меньше весенне-летних.

В  случае ясного неба различия в потоках суммарной радиа
ции за счет изменения прозрачности могут составлять около 
12%, при облачности б баллов они равны около 38%, а npii 
сплошном облачном покрове могут достигать 68%.
3%



М с. Аверкиев [1] рассмотрел вопрос об пзмеиенпи суммар- 
11011 радиации в случае безоблачного неба в зависимости от из-

П л я "и ^ Г 4 о :\ о ': '’бо
Наибольшие абсолютные изменения суммарной радиации 

в зависимости от фактора мутности происходят при больших 
высотах Солнца. Например, при /Zq = 41.7" (m = l,5 )  изменение 
фактора мутности от 2 до 4 приводит к изменению интенсивно
сти суммарной радиации от 1,03 до 0,88 кал/смз-мин., при 
/?0 == 11,3 ( т = 5 )  —• от 0,20 до 0,22 кал/см '̂мин.

Используя сетевые актинометрические наблюдения, 
С. И. Сивков [49] и 3. И. Пивоварова [48] получили зависимость 
интенсивности суммарной радиации от высоты Солнца при раз
ной прозрачности атмосферы.

2.5. Изменение суммарной радиации в зависимости 
от величины альбедо подстилающей поверхности

Для получения наиболее точных величин суммарной радиа
ции необходимо учитывать влияние альбедо подстилающей по
верхности на приход суммарной радиации. В связи с этим 
М, С. Аверкиев [1] предложил рассчитывать суммарную радиа
цию по формуле

Q . = q (t ^ ) .  (7-Н)

где Qa — суммарная радиация с учетом альбедо подстилающей 
поверхности А, Q — суммарная радиация, рассчитанная 
М., С. Аверкиевым для разных месяцев, -уот— доля отраженной 
радиации, возвращающейся к земле, уот=0|2+0,5 Поо (л-об об
лачность в долях единицы),.

Особенно важно учесть влияние альбедо при наличии снеж
ного покрова. Это хорошо иллюстрируется данными Б. А. Пят-
иенкова [47] (табл. 7.22).

Более отчетливо эта зависимость заметна на возможных ме
сячных суммах суммарной радиации. Так, например, при по
стоянном коэффициенте прозрачности /’i==0,780, но при разном 
альбедо было получено:

Л =0,70 4-0,90 2  Q =26,3 ккал/см̂  * мес.,
VI

Л=0,08-!-0,20 2Q=22,9 ккал/см®' мес., 
т. е. за счет увеличения альбедо возможная сумма Q возросла

нГ' °̂р1.с. 7.5 показано, как меняется интенсивность суымар- 
ной радиации в зависимости от высоты Солнца прозрачно- 
ности атмосферы Р  и альбедо А.
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Зависимость суммарной радиации от и альбедо подстилающей 
поверхности [45]

Т а б л и ц а  7.22

Высота Солнца, грех

Я ,
5 10 15 20 23 30 *10

нзо 0 ,
<?2

QdQ-2

0.10
0 .П 8
1.25

0,25
0,21
1.19

0 ,40
0 ,^
1,18

0,56
0 ,49
1.14

0,71
0 ,63
и з

— — —

7«0

Q ilQ i

0.09
0,07
1,28

0,21
0,18
1.17

0,37
0 ,32
1,16

0,51
0,45
1.13

0 ,65
0,58
1.12

0 ,76
0,71
1,11

0 ,93
0 .83
1.11

1,06
0,96
1.10

П р II м е ч а и II е. Qi прн А =0,70-г0,90; Qz при Л=0,08-^0,20,

При вычислении величины альбедо следует учитывать вели
чину площади, альбедо которой влияет на приход суммарной

радиации. Величина аль
бедо поверхности, входя
щая в формулу (7.14), 
представляет собой сред
нее значение альбедо для 
некоторого района, окру
жающего пункт наблюде
ния, рад[|усом

r  =  2/?ootg'f.
где Лоо — высота облач
ности, (р— угол между 
нормалью и направлени
ем на участок облачного 
слоя, от которого поступа
ет отраженная радиация.

Если Лоб= 4  км, то г «  
» 3 5  км, а при Лоб =  2 км 
г «  15-20 км.

Такие оценки особенно 
важны для островных 
станций, где вблизи раз
дела суша— море имеют 
место две величины аль

бедо. Расчеты Б. А. Пятненкова для случая облачного неба по
зволили определить то расстояние г,,,, на котором влияние аль
бедо другой подстилающей поверхности (в частности, моря)
Ш

Рис. 7.5. Зависимость суммарпон радиации 
прп ясном iieue от Л , Р| н Л [47],

При / I- 0 .7 0 0 .9 0 ;  /) Я ,-0.860. 2) Р , -0.800, 
3) Л -0 ,740 : ири и-0.0в-ь0.20: -/) Р|-0.800, 5) Я , -  

-0.740.



будет мнн11мальным. При
на расстоянии 500 м от моря) величмнГ'пл^” располагается 
на лр„ход радиации р а а ° Г ^ 1 П  S ;„ 7 = 5 o " м 5 ' п Т  
влнянме альбедо моря исчезает при /,„=2_з“ км

§ 3. И З М Е Н Е Н И Е  с у м м а р н о й  РАД ИАЦ ИИ С ВЫСОТОЙ

3.1. Вертикальное распределение суммарной радиации 
При безоблачном небе

Наблюдения за радиационным балансом и его составляю
щими, в первую очередь суммарной и отраженной коротковол
новой радиацией проводились также на самолетах к свободных 
аэростатах [5, б, 12, 17, 18, 20» 22—24, 27—29, 36, 41, 46, 51, 57, 
58» 60. 67, 68, 75, 76].

Цель этих исследований состоит в изучении факторов ос
лабления коротковолновой радиации в атмосфере и получении 
информации о величине лучистого притока тепла за счет корот
коволновой радиации на различных уровнях в атмосфере.

В СССР для измерения потоков радиации использовались 
стандартные актинометрические приборы. Это потребовало раз
работки специальной методики измерений и обработки данных, 
изучения характеристик приборов при изменении условий окру
жающей среды. При использовании стандартной актинометр]!- 
ческой аппаратуры для измерений в свободной атмосфере воз
никает ряд трудностей и погрешностей. Для их устранения 
необходимо учитывать: негоризонтальность приемных поверхно
стей приборов, оптическую неоднородность подстилающей по
верхности, зависимость показаний приборов от температуры и 
давления воздуха, влияние отражения радиации от корпуса са
молета или аэростата, изменение зонального и спектрального 
распределения потоков радиации, различие в температ̂ 'рном 
режиме npiieMHHKOB радиации и гальванометров, а также при
водить результаты измерений к заданному моменту времени.

Наиболее полно методика самолетных измерений с помощью 
пиранометров разработана В. Г. Кастровым [20, 21, 581. Чтобы 
исключить изменение потока суммарной радиации, обусловлен
ное изменением высоты Солнца, измеренные коротковолновые 
потоки приводятся к заданному моменту времени по эмпириче
ской формуле

-----------^ а —ЬУЪ,  ( 7 . 1 5 )

® SjslnAg,
где /n =  cosec/i© — атмосферная масса в направлении на 
Солнце, — нисходящий поток коротковолновой радиации, 
S q* — солнечная постоянная для данного дня, А© высота
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Солнца, а и 6 — эмпирические постоянные. Для определения а 
п Ь необходимо иметь данные измерений на одном уровне лрц 
различных значениях т .  Число атмосферных масс для произ- 
иольиой высоты Я  иад землей определяется из соотношения

/77// —  777q
Pjj_
PQ

где mo, Ро — число атмосферных масс и давление воздуха на 
земле, ри — давление воздуха на уровне Н.

Предложенный метод приведения может быть использован 
только в случае безоблачного неба. Появление больших опти
ческих иеоднородностен атмосферы влечет за собой значите^аь- 
иые погрешности в приведении данных.

Как показали самолетные измерения в умеренных и высо- 
ких широтах, поток суммарной радиации в тропосфере возрас
тает по мере подъема на 0,05 кал/см**мин. на 1 км, причем 
с высотой этот градиент несколько уменьшается.

Н. П. Пятооская [46] провела многочисленные измерения по
токов коротковолновой радиации в нижнем слое тропосферы над 
различными однородными поверхностями для всех сезонов года 
в случае безоблачного неба и при облачности не более 2 бал
лов. Измерения показали, что суммарная радиация почти всегда 
увеличивается с высотой, уменьшение наблюдалось тогда, когда 
Солнце закрывалось невидимыми на глаз перистыми облаками. 
Градиент сул1марнон радиации для слоев 0— 1, 1—2, 2—3 км и 
для отдельных сезонов года по данным всех полетов приведен 
в табл. 7.23. Из таблицы видно, что градиент суммарной 
радиации уменьшается с высотой: в слое О— 1 км он состав
ляет в среднем 0,076 кал/см *̂мин. км, в слое 2—3 км — 
0,03-1 кал/см* • мин. км. Весной и летом AQ значительно больше, 
чем осенью и зимой.

Т а б л и ц а  7.23
Градиент нисходящего потока радиации по сезонам 

(кал/см* • мин. км) [46]

Толшиия слин, км
Сезон

0 -J 1—2 2 -3 0 - 3

З и м а ......................
Весна.....................
Л е т о ......................
Осень.....................

0.045
0 .П 5
0 ,1 2 0
0,052

0.046
0.050
0,078
0,036

0.021
0,015
0,070
0,028

0,037
0,060
0.089
0,039

Среднее . . . . 0,076 0.052 0,034 0,056

Первые самолетные п аэростатные актинометрическпе изме
рения позволили получить представление об изменении радна- 
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Ц1ЮИНЫХ потоков только в нижней иягта 
8 км, более mnpOKiie возможности открываются ?р “̂аэ?оста7 
„ом зоадированни. Подъем комплекса актинометрпКёской аппГ 
ратуры [27-29] на автоматических аэростатах д Г  высоты 2 5 -  
30 км позволил получить комплексиую ннформащто о профмях 
радчацноиных потоков н метеорологических злемеитов а та те
выявить связь между ними и оценить влияние облачиости^а радиацпонные потоки. u ĵ<i 4iiocth на

(Хкал/см^’мин.
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Рис. 7.6. Вертикальные профили суммарной радиации в случае 
ясного неба [28].

/) 7 нюня 1961 г.; 2) 14 нонбри 1961 г.; Д) 25 мая 1962 г.; 4) 30 мая ID62 г.; 
12 нюия 1962 г.; 6) 7 июля 1962 г.; 7) 12 июля 1962 г.; в) 22 ноября 1962 г.. 

9) 19 июля 1%3 г.

Вертикальные профили сз'ммарной радиации для безоблач
ных дней (рис. 7.6) можно разделить на три серии: три верх
ние кривые относятся к полетам, выполненным при высоком 
Солнце т. е. когда изменение высоты Солнца
за время полета составляет 4—5°. Две кривые, расположенные 
ииже, это вертикальные профили Q, полученные в более ранние 
часы, чем предыдущие, когда Iiq 11зл1енялась в течение полета 
на 10“. Величина потока суммарной радиации здесь несколько 
меньше, а изменение ее за весь полет больше и составляет около 
0,5 кал/см^мин. Третья серия кривых относится к низкому 
Солнцу, около 19,5“ и I?**, в этих полетах высота Солнца за

26 Заказ Л'. 92



премя подъема аппаратуры менялась приблизительно на 1®, Нд, 
ибольшес изменение суммарной радиации в нижнем слое зондц] 
рования обусловлено сильным замутненнем нпжних слоев ат
мосферы и ослаблением солнечной радиации дымкой.

На протяжении подъема аппаратуры суммарная радиация 
уиеличивается. Одиако градиент с высотой существенно меня
ется, Если в нижнем пятмсотмиллнбаровом слое для первой се
рии кривых он составляет около 0.25 кал/см -̂мин, то для слоя 
500— 15 мб он уменьшается почти в два раза. Изменение гра
диента Q связано не только с ростом высоты подъема аппара- 
т)фы, ио н с измеиетсем высоты Солнца за время полета. Чем 
меньше изменение h в течение всего полета, тем меньше ме
няется величина потока суммарной радиации. При нзмененш! 
//q на 5® Q меняется приблизительно на 0,36 кал/см -̂мин» 
а при АЛ5  =10° — на 0,52 кал/см2*мин.

По данным Н. П. Пятовской [46], зависимость Q от Aq на 
отдельных уровнях является нелинеиноГи и изменение суммар
ной радиации на различных уровнях при малых высотах Солнца 
(/i0 < 2O°) становится значительно меньше, чем при больших. 
Ослабление суммарной радиации в слое О—3 км составляет 
п среднем 0,18 кал/см '̂мин.

Сведения о суммарной радиации до высот около 30 км, по- 
лученные группой авторов [27—29], являются пока единствен
ными и нет возможности провести сравнение с данными для 
других географических пунктов, можно только заметить, что 
величина потока суммарной радиации в 1,28 кал/см^*мин., по
лученная Е. М. Львовой [41] на высоте 14,9 км при Aq =48®, 
соответствует данным одного из полетов, описанных в работе 
[28], в котором на высоте около 15 км при той же вы
соте Солнца величина потока суммарной радиации составляла 
1,26 кал/см ’̂ мни.

3.2, Влияние облачности на суммарную радиацию 
в свободной атмосфере

В случае переменной облачности (рис. 7.7, кривые /, 2) 
труд1го говорить о каких-либо закономерностях изменения по
токов радиации с высотой. Ситуация упрощается, если наблю
дается сплошная облачность (кривые 3,4), как это было в 12-ом 
полете (кривая «?), проведенном 6 июля 1963 г., когда наблю̂  
дались Ci, As и St в количестве 10 баллов с высотой ниж ней  
границы 1,9 км, верхней — 3,1 км, или в 17-ом полете (23 ок
тября 1964 г.), когда также наблюдалась сплошная слоисто
кучевая облачность с высотой нижней границы 1 км, верхней —
1,9 км. Если в случае переменной облачности суммарная радиа
ция испытывает множество скачкообразных изменений, то при 
•Ю2



наличии сплошного облачного покпояя п п»,.,
лли два раза в завпсимости от количестп  ̂ меняется одни
кпе различия в величинах потокГсЛм̂ ^̂ ^̂ ^
И 17-ом полетах также обусловлены й 'пячпиш ^в 12-ом полете А & =55,2 ̂ 60,5”. а в Î omTJ =26°“^̂̂̂

Рис. 7.7. Вертикальные профили суммарно» раднаимп при наличии облач
ности.

У) 22 нюня 1962 г.; 2) 4 толя г  ; Л) С июля I96J г ;  V) 23 октября 19Ы г

§ 4. РАДИАЦИОННОЕ Н А Г Р Е В А Н И Е  ТРО П О С Ф ЕРЫ  И С ТРА ТО С Ф ЕРЫ

4.1. Поглощение коротковолновой радиации в свободной 
атмосфере

Располагая сведениями о радиациоииом балансе и его со
ставляющих в тропосфере и стратосфере, можно оценить вели- 
Ч1П1Ы поглощенной радиации и радиационного нагревания.

Измеряя восходящие F I  и нисходящие потоки коротко
волновой радиации иа различных уровнях в свободной атмо
сфере, можно оценить баланс коротковолновой радиации:

(г). (7.16)
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nonouieiiiie радиации в слое Z2 будет равно разности к 
лаисов, измеренных на уровнях z\ и гг, оа-

Радиациопнос измепенис температуры (радиационное магоеп 
mie): обусловленное поглощением радиации, может быть опп' 
делено из соотношения

dT _  \ д
dt fpp Дг * (7.18)

где Ср— теплоемкость при постоянном давлении, р — плотность 
ооздуха.

Переходя от высот к соответствующим значениям давления 
учитывая, что А/?= —pgdz и выражая q в кал/см  ̂- мин., можно 
вычислить радиационное изменение тел!пературы воздуха в гра
дусах за час по формуле

dt 0,24(/̂ 2 —А ) Aj!> • (7.19)

Здссь р\ и Р2 — давле!гие в миллибарах на соответствующих вы
сотах 2 | и Z2.

Эти формулы справедливы лишь в том случае, когда соблю
дается условие горизонтальной оптнческоп однородности атмо
сферы и подстилающей поверхности. В действительности это ус
ловие подчас не соблюдается-

В. Г. Кастровым [20] были произведены оценки погрешно
стей для случая отсутствия горизонтальной оптической одно
родности подстилающей поверхности п атмосферы. Если иссле
дуемая подстилающая поверхность с высоким альбедо {А =  
-0,82) окружена поверхностью со значительно меньшим аль
бедо (/4=0,27), то влияние горизонтальной оптической неодно
родности подстилающей поверхности следует принимать во вни
мание при обработке данных измерения на высотах выше 1 км. 
Если соотношещге в величинах альбедо обратное, то влпяпие 
горизонтальной оптической неоднородности несущественно.

Как показали самолетные измерения [18], влияние оптиче* 
ской неоднородности несколько уменьшается, если измерения 
проводятся над пестрой подстилающей поверхностью с доста
точно малыми размерами отдельных участков, 5— 10 км.

Самолетные актинометрическне измерения показали, что ве
личина поглощенной коротковолновой радиации в нижней тро
посфере существенно меняется от слоя к слою. Из данных 
табл. 7.24, полученных Н. П. Пятовской [46], видно, что.погло
щенная радиация значительно изменяется в течение года и 
уменьшается с высотой. В  среднем за год для слоя О— 3  км вели* 
чина q составляет 0,135 кал/см2 ’ мин., по данным Н. И. Гоисьг 
[17], она несколько меньше 0,125 кал/см^*мин.
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Основные особенности вертикальных профилей величин по- 
глошеинон коротковолиовой радиации определяются поглоще- 
ипем нисходящего потока радиации водяным паром, аэрозолем 
н облаками, а также нзмененпямц потока отраженной коротко
волновой радиации за счет неодиородностен подстилающей по
верхности, и в особенности самой атмосферы.

Т а б л и ц а  7.24 
Поглощение солнечной радиации q по сезонам 

(кал/см*-мин.) [461

Ссзин
Толщинаслои, км

0-1,0 1.0-2,0 2.0-3.0 0-3,0

3».ма................
Весна ................
Лето................
Осень , . . i .

0.041
0.105
0,105
0,028

0.02Н
0,0̂ 0
0,072
0,022

0.019
0,014
0,044
0,019

0,088
0,159
0.221
0,069

Среднее * . . . 0,070 0,041 0.024 0,135

По данным аэростатного зондирования до высот 30 км [30], 
в случае безоблачного неба к при отсутствии сильных горизон
тальных неоднородностей величина поглощенной коротковолно
вой радиации возрастает по мере увеличения толщины слоя 
зондирования. С уве̂ пичением слоя зондирования градиент по̂  
глощеннои коротковолновой радиации становится меньше, наи
большего значения он достигает в нижнем слое 200 мб 
(табл. 7.25).

Вертикальный профиль поглощенной радиации,, рассчитан
ный для 50-мпллибаровых слоев, значительно сложнее. Наи
большие величины поглощенной радиацип наблюдаются в ниж
нем слое 50 ыб, иногда они могут сменяться минимальными зна
чениями в соседнем слое 50 мб (рис. 7.8). Это можно объяснить 
в какой'то мере тем, что представленные детальные вертикаль  ̂
ные профили притока тепла и величины q относятся к слоям, 
в которых поглощающая масса убывает с ростом высоты; кроме 
того, в данном случае существенно влияние горизонтальной оп
тической неоднородности.

Несмотря на значительные различия между отдельными про
филями, видно, что наиболее сильно поглощает коротковолно
вую радиацию слой 1000—800 мб.

Значительные неоднородности подстилающей поверхности, 
существенно искажающие вертикальный профиль коротковол
нового баланса, могут привести к появлению отрицательной ве- 

.личины <750. Это, конечно, лишено физического смысла и лишнии 
раз подтверждает необходимость создания более совершенной
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Т а б л и ц а  7.25 

Поглощенная коротковолновая радиация в слоях Яимо— />« [ЗО]

р »|Г|
ппл1;та

1

1000-950  
l()0̂ -̂{)00 
И«Ю—850 
ккк -̂ноо
KKHJ—750 
1(КЮ-7Г)0 
И)ГН)—6")0 
1000—ШК) 
КИЮ—5.50 
Ю1К)—5fK) 
KHKV-450 
ККЮ -400  
10Г)0-3.'‘;0 
ККЮ—ЗОО 
lOfX)—250 
1(Н)0—2(H) 
К)00--150 
иЮО—11Ю 
10IHJ-50 
ИНН)— 15

-О/НЮ 
-0.003 
0.01̂ 5 
0.0.Я 
0.067  
0,073  
0 .W I  
О.ОНЙ 
О.ООН 
0.10U 
0,116 
0,120 
0.126

10

0.0.S5 ,! 0.051 0,103 0,089 1 0,060
о.пб !1 0.093 0,152 0.128 0,100
0 .М 2  11 0,128 0.207 0,158 0,129
0.166 0.140 0.239 0,170 0,156
0.1R0 0,143 0.269 0,183 0.189
0.1 «5 0,149 0.2НЗ 0,201 0,225
0.185 0,160 0,287 0,213 0,229
0.177 0,179 0,288 0,235 0,246
0,150 0,201 0,29i) 0,261 0,247
0.141 0,228 0,3(Х) 0,277 0,254
0,125 0,249 0,315 0,289 0,257
0.115 0,266 0,326 0,302 0,260
0,102 0,278 0,349 0,321 0,269
0,083 0,288 0,377 0,3-37 0,277
0.077 0,293 0,382 0,354 0,284
0.076 0,291 0,385 0,362 0.299
0.077 0,285 0,378 0,362 0,315
0,102 0,278 0,369 0,362 0,329
0,130 о.;зоз 0,340 0 ,379 0,а56
0,148 0,350 0,286 0 ,413 0,395

I I

0.2.г5
0.259
0,277
0.289
0.294
0,303
0,310
0.314
0.320
0.328
о.заз
о.азч
0,34.5
0,350
0,355
0.а55
0.365
0,354
0,363
0.376

75о«ау?/сл#̂ -АЫ«
£>,/0 -1

О.Об I

О.Сб
11

’Л'

0,0 и

0,07

' 1

- \ л   ̂
/

0

-0,02

-0,04 -

-0.06 ___1

__

;ооо (900 6 0 0 400 200 р м5

Рис. 7,8. Вертикальные профили поглощенной радиации [31]. 
Уел. обиэиачетш сы. на рнс. 7.6.
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методики̂  нзмереипи и расчета (за время подъема аэростат 
может уитп на значительное расстояние от места старта а это 
означает, что оптические свойства подстилающей noBeoxHOCTit
II атмосферы могут сущестиснио измениться).

Расчеты поглощения короткозолнооой радиации водяным 
паром по формулам Ф. Меллера [73] и В. Г. Кастрова [191 
выполненные рядом авторов, показали, что наблюдаемые вели
чины в основном значительно превосходят рассчитанные. Пре
вышение измеренного поглощения над поглощением за счет во
дяного пара может быть обусловлено наличием пыли в атмо
сфере, как было показано В. Г. Кастровым [20, 22, 58] н другими 
авторами [17, 46, 57]. Эти исследования показали, что роль 
пыли в общем поглощении в среднем такая же, как и водяного 
пара. При значительном запылении атмосферы поглощение 
пылью может быть в несколько раз больше» чем поглощение ко
ротковолновой радиации за счет водяного пара.

Иногда величины избыточного поглощения претерпевают 
довольно большие изменения, например, около Минска з 1951— 
1953 гг. имели место очень большие коэффициенты поглощения 
в нижнем километровом слое (15% на 1 км), а в 1955 г. избы
точного поглощения не было обнаружено [23, 51]. Избыточное 
поглощение не отмечалось и при измерениях, проведенных
С. Фритцем [67] и А. С. Березиной [6].

По данным Н. П. Пятовской [46], поглощение за счет водя
ного пара ДНгО убывает с высотой, оно максимально летом и 
минимально зимои. В среднем за год для слоя 0—3 км ЛНгО 
составляет 0,042 кал/см̂  • мин.

Расчеты, выполненные в работе [30], показали значительное 
превышение измеренной поглощенной радиации над рассчитан
ной. Измеренное поглощение коротковолновой радиации больше 
ЛНгО в 1,8—5,6 раза, причем наибольшее избыточное поглоще
ние имеет место в нижних слоях атмосферы, протялченностью 
50—200 мб (табл. 7.26). Дальнейшее увеличение толщины слоя 
отношение 7̂/ДН2 0  меняет очень незначительно.

Для 50-миллибаровых слоев величина превышения наблю
денных величин поглощенной коротковолновой радиации над ра
диацией, поглощенной водяным паром, значительно изменяется 
от слоя к слою и даже меняет знак. Это связано с горизонталь
ной оптической неоднородностью атмосферы и особенностями 
вертикального распределен11Я влажности, с однои̂  стороны, и 
с недостатками методики определения измеренной радиации,
с другой стороны. _  . г,с1

Величины /̂ДНоО, полученные Н. П. Пятовской [46] для 
нижней тропосферы, уменьшаются с высотой и незначительно 
изменяются в зависимости от сезона, в среднем за год это от
ношение равно 3,2.
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Превышение наблюденных величин поглощения коротковолновой радиан 
над величинами поглощения за счет водяного пара в слоях с толшинпа ” 

pmo~Pi и 50 Мб [31]

т а б л и ti а 7 25

10 Sp  мб
по.1ста

I О ГЛ-950 
1(КЮ-<КК) 
1(КЮ-К5() 
1000—НГК) 
ККЮ—750 
1000— 7f)0 
1000—&W 
ИХН)-600 
КХЮ—550 
ИХЮ-500 
1000-450  
11ХХ)-^00 
ИКЮ -350 
1000— 300 
КЮО—250 
1000—200 
1 ООО— 150 
10(К)—100 
ККЮ -50  
КЮ О -15

(У
Д//2О

3 .5
3.8
3 .6
2.8 
2 ,3  
2.0 
1,8 
1.8 
I/ J  
2.0 
2.0 
2.1
3 .2
2 .3
2 .3
2 .3  
2.2 
2.1
2 .3
2 .4

/'ило
5 .4
4 .3
4 .2  
3 .7
3 .4
3 .0  
2.6
2 .3
2.1 
2,0 
2.0 
2.0 
2.1 
2.2 
2.2 
2.2 
2.2 
2.1 
1.9
1.5

-Р.
5 .6  
4 .0  
3 .3  
2.8
2.7
2 .7  
2.6
2 .7
2.8
2.7  
2.6
2.5
2.6
2 .7
2.8 
2 .9  
2.8 
2.8 
2.8 
2.8

4 .6  
З.У
3 .4
3.1
3 .0  
2 .9
2.6
2 .5  
2 .4
2 .3
2.2
2.1 
2.1 
2.1 
2.1 
2.2 
2.2
2 .3
2 .4
2 .4

1000— 950 
950— 900 
900—R50 
850—800 
800— 750 
750— 700 
700—650 
650— 600 
600— 550 
55О— 500 
500— 1̂50 
450—400 
400—3.50 
3-50-300 
300—250 
250—200 
200— 150 
150-Ю о  
ИЮ—50 
50— 15

3 11 4 9

Я \
\ -i/ZgO /50

3 .5 5 .4 5 .6
4 .2 3 .0 2 .5
3.1 3 .9 1.8
0 .9 2.1 0.9
0.2 2.0 1.7
0 .5 0.8 2.5
0 .9 0.2 1.8
1.7 0.08 3 .8
2.2 0.2 3,0
3 .3 1.0 1.8
3 .0 1.7 1.2
5 .7 1.6 2.2

10.0 5 .2 6 .3
12.5 9 .6 8,0
0.0 3.1 24 ,3

—2.8 — 3 .8 6,2
- 6 . 7 — Ю.О 0.0
— 3,9 - 2 2 ,5 0.0

2 .3 - 12.1 4 .2
5 .0 - 3 . 4 2.6

10

4.6

2.2
2.5
2.6 
0.3  
2.1 
0.2 
1.0 
0.4  
0.6 
2.2 
2,0 
1.9 
6.2 
3.2

14,0
5.4
2.6

4.2. Радиационное нагревание тропосферы и стратосферы

Поглощеиие коротковолновон радиации в атмосфере приво
дит к иагревамию тропосферы и стратосферы. Скорость радпа- 
Д1ЮНП0Г0 нагревания может быть оценена из соотношения 
(7.20), По данным самолетных измерении величины радиацион
ных изменений температуры, обусловленные поглощением ко
ротковолновой радиации, колеблются в широких пределах, ог 
сотых долей до 0,3 град/час. В. Г. Кастров [22] по данным на
блюдений за три года получил для различных с*»гоев атмосферы 
следующие величины:

J T
=tO,OH ±0 .01  град час,с̂р 1 к.м

=  0 .09 "  0.01 град/час,
(IT  
iU 
d T

0 6 ^ ,0 .0 1  град/час.

Скорость радиационного нагревания меняется не только с вы
сотой, но и в течение года. Расчеты Н. П. Пятовской показали,
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что 0 среднем за год для слоя 0—3 км радиациониое пагреваппе- 
составляет 0,10град/час; близкую кэтой цифру дает Н.И. Гойса 
[17]. По самолетным измерениям в Антарктиде В. И. Шляхоа 
[60] получил величины радиационного нагревания воздуха того 
же порядр (ОД град/час). В. Ф. Белов [5] для прибрежных 
раПонов Антарктиды и Антарктического склона скорость радиа
ционного нагревания для слоя 0,2—2 км получил равной 
0,6 град/сутки, а для слоя 3,2—4.0 км — 0.4 град/суткп; для
моря, покрытого льдом, в слое 0,2—2 км -^ = 0 ,5  град/сутки, 

it 7в слое 2—4 км ^ = 0 ,2 5  град/суткп.
Величины радиационного нагревания, полученные группой 

авторов [24] для слоя атмосферы 0,5—5 км в области спектра 
0,3—2,5 мкм, колеблются в пределах 0,09—0,23 град/час и 
в среднем для всех полетов составляют 0,13 град/час. Эти дан
ные хорошо согласуются с данными У, Т . Роча [75]. В области 
спектра 0,6—2,5 мкм радиационное нагревание равиО' 
0,16 град/час.

Величины радиационного нагревания, полученные по дан
ным высотных акт11нометрических зондирований (табл. 7.27), но
мере увеличения слоя зондирования убывают, лишь в случае 
сильной запылеииостп нижнего слоя зондирования имеет место- 
увеличение нагревания, а выше оно становится практически по
стоянным. Особенно сильно-^ изменяется от полета к полету
в нижней троггосфере.

Вертикальные профили радиационных изменений темпера
туры, рассчитанные для слоев 50 мб (рис. 7.9), сильно изме
няются при переходе от слоя к слою. Причины такой изл1енчи- 
вости обсуждались выше.

Результаты теоретических расчетов радиационного нагрева
ния тропосферы за счет поглощения солнечной радиации, вы
полненных Д. Лондоном [71], дают величину 0,004— 
0,025 град/час для безоблачного неба и 0,004—0,033 град/час 
для облачного неба. При этом HjMeeT место максимум радиаци
онного нагревания, расположенный в диапазоне высот при
мерно от 2 до 4 км. Выше 5 км величш1Ы радиационного нагре
вания убывают. Как показано выше, по экспериментальным 
данным такой максимум не обнаруживается.

Радиационные изменения температуры, обусловленные 
поглощением радиации водяным паром, существенно меньше 
наблюдаемых величии. Об этом можно судить по данным

1^1^ 1 ( ^ ]  меняется в более ши-
\ Jqso I

табл. 7.28. Отношение
/rf7’\ /fdT\ 

роких пределах, чем|^-^у и даже меняет знак. Это'
о
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1*алиацнониыс изменения температуры (град,'час) за счет поглощения 
коротноволновон ралиаиии в слоях ркно— рг [30]

Т а б л и ц а  7 27

/I мЛ

10(К)-0о0 
10()П— 
UKK)-Hot)
lono-Hoo 
lOlK)—7Г|П 
ШИ)-7(К) 
) OIK)—650 
J()(M)-6U0 
lOOa-550
low)—r>()0
10СЮ-450 
1000—100 
J 000-350  
1000—300 
l0 f){)-250  
1 ООО—200 
i  ООО— 150 
1000-100 
1000-50  
1000— 15

9 10

- 0 .0 3 3
-0.W6

0.037
0,061
0.062
i),(m
0.051
0.052
0.051
0,a52
0.050
0,048
0,046

0,298
0,237
0,204
0,185
0,163
0.142
0,122
0,103
0.083
0.066
0,054
O .frlS
0,037
0,028
0,024
0.023
0,022
0.027
0,034
0,037

0,201
0,203
0,194
0.162
0,134
0.117
0,108
0,106
0,106
0,109
0,108
0,106
0,103
0,099
0,094
0,088
0.081
0.075
0,077
0,086

0,4.36
0,^3
0,321
0,282
0,255
0,225
0,196
0,173
0.155
0,144
0,138
0,131
0.130
0,130
0.123
0,117
0,108
0,100
0,087
0,071

0.404
0..301
0.250
0,204
0.176
0.162
0.147
0 J 4 2
0,141
o ,m
0,128
0,122
0,120
0,117
0,115
0,110
0,104
0,098
0.097
0,103

0,294
0,245
0,211
0,191
0,185
0,184
0,160
0,151
0,134
0,124
0,114
0,106
0,101
0,097
0,093
0,092
0,091
0,090
0,092
0,098

0,323
0.529
0.399
0,321
0,267
0,232
0,205
0,183
0,167
0,154
0,143
0,134
0,126
0.119
0,113
0,106
0,100
0,094
0,092
0,091

Т а б л и ц а  7.28
Превышение наблюдаемого радиационного нагревания над радиационным 

нагреванием за счет поглощения коротковолновой радиации водяным паром 
в слоях рто—Pt н 50 мб толщины [31]

sp  ыГ)
Л  полета

ip  иО
М полета

3 11  ̂ 1̂ 9 !1 3 1 4 1 ® 1

( d T \  ,11 1 1
\ l i t  j t f l \ tn Ĵ и.о \ Н.Оа,

1000-950 3 ,3 4 ,4 4 .7 3 ,8 1000— 950 3.3 4 .4 4 .7 3,8
1000—900 3 ,6 3 ,5 3 ,4 3 .2 950— 900 3,8 2 ,3 2,1 2 ,6
1000— 850 2 .к 3 ,6 2 ,7 2 ,8 900— 850 2 .8 2 ,9 1.5 2 .0
1000—800 2 ,4 3,2 3 ,2 2 ,5 850-800 0,8 1.8 0 ,8 1.9
1000—750 2 ,2 2 ,7 2 ,9 2 ,4 800—750 0 ,2 1 .6 1.6 2 ,2
101W—700 1.8 2 .4 2 ,7 2 ,4 750— 700 0 ,5 0 .7 2 ,4 2 ,4
1000—650 1.8 2 .3 2 ,5 2 ,4 700— 650 - 0 ,9 0 ,2 1 .7 0,3
1000—600 1,9 2 ,3 2 ,5 2 ,9 650— 600 1.7 0.07 3 ,6 2,1
1000-5.'i0 2 ,0 2,1 2 ,3 2 ,3 600—550 2 ,3 0 ,2 3 .8 0 ,2
1(Я)0-5()0 2.1 2 .0 2 ,0 2 .2 55 0 -5 0 0 3,1 0 ,9 1.7 1.0
1000—450 2,8 2,1 2.1 2 .2 500— 450 3 ,8 1 .7 1.3 0 ,5
1000-400 2 ,9 2 ,2 2 ,4 2,1 45 0-40 0 6 ,6 1.7 2 ,2 0 .6
1000— 350 3 .0 2 ,4 2 ,6 2,1 400-350 7 .2 5 ,0 7 .5 0
1000—300 3 .0 2 .6 2 ,7 2 ,0 350-300 11,2 10,4 13.8 2 ]4
1000—250 2 .9 2 ,5 2 .7 2.1 300-250 14.0 3 .7 28 .6 3.1
10(И)—200 2 ,7 2 .5 2 .5 2,1 '2.50-200 - 4 . 8 4 .6 12.0 9 .2
1000-150 2,4 2 ,3 2 ,4 2 .0 200-1.50 — 7.6 - 2 6 .5 0 ,0 8 ,9
1000— 100 2,1 2.1 2 ,2 2,1 150-10У - 5 . 3 - 7 2 ,3 0 ,0 8 .7
1000-50 1.8 1.6 2.1 1.8 100-50 8,5 - 1 6 ,3 13,6 9.8
1000-15 « J 0 ,3 0 ,7 0.8 5 0 - 1 5 3 .7 - 2 , 5 2 ,4 3 .0
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объясняется тем. что в высоких слоях атмосферы поглощение 
радиации за счет водяного пара очень мало, а по д а ^  ™  
мсрении оно получается довольно значительным. Раднацпданое 
нагревание за счет водяного пара может составлять здесь всё?о 
тысячные доли градуса о час.

В расчетах, выполненных В. Г. Кастровым [20]. при осредне- 
лпн данных за три года получилось, что ( H L ) ! ! ! ! ]  = 2  1

к di fJ \ dt }и о * *
В некоторых случаях ъто отношение достигало 6,

Рис. 7.9. Вертикальные профили радиационных изменении температуры [ЗО]. 
Уел. обозначения см, ко рис. 7.6.

Н. П. Пятовская [46] для нижнего километрового слоя полу
чила величину этого отношения, равную в среднем за год 4,7,

^  ( dT\ rfdT\
для слоя 0—3 км — равную 3,2. Причем отношение [ jW j

уменьшается с высотой от слоя к слою в течение все.к сезонов 
года. Это свидетельствует о том, что в радпацпонное нагрева
ние атмосферы суш.ествеиный вклад вносят аэрозоли.

4.3. Влияние облачности на лучистый приток тепла

Облачность наиболее сильно искажает вертикальное распре
деление радиационных потоков.

Актинометрические измерения, выполненные на самолетах, 
позволяют непосредственно определить величины пропускания,
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поглощения II отражс-иия солнечной радиации облаками. 
жалспмш, п iiacTonuiec врс̂ мя ист достаточного количества экс- 
перммепталыюго материала, которым позволил бы внести noi. 
иую ясность в исследуемый вопрос.

Довольно полные измерения пропускания и поглощения ко- 
ротковолиовой радиации слоистыми облаками были выполнены 
\̂. Иейбюргером [74] а 1948 г. и Н. И. Чельцовым [59] в 1952 г 

Измеряя восходящие п 1И1сходящие потоки коротковолновой ра
диации, М. Нейбюргер нашел, что для облаков типа St мощ. 
иостыо около 450 м величина поглощенной радиации изменяется 
от 5 до 9%.

Измерения Н. И. Чельцова, выполненные для различных 
форм слоистых облаков весной п осенью, показали, что вели
чина пропускания солнечной радиации тесно связана с величн- 
ион альбедо облаков и зависит от мощности и формы облаков, 
для Лс мощностью 200 м она составляет 43%, для Sc такой же 
мощности — 59%. С увеличением толщины слоя Sc до 500 м ве
личина пропускания уменьшается до 24%, Средняя величина 
поглощения, по данным 26 полетов, проведенных Н. И. Чельцо
вым в Архангельске, составляет 3,57о. а по данным 16 полетов 
в Москве — 7,27о.

Такое различие в величинах обусловлено увеличением мощ
ности облаков над Москвой. Средние скорости радиационного 
нагревания, соответствующие полученным величинам поглоще
ния, составляют для Архангельска 0,23 град/час, а для Москвы 
0,31 град/час.

Самолетные нзмеретш суммарной радиации, выполненные 
А. Л. Тимеревым [55] в Арктике, позволили оценить ослабление 
-суммарной радиации облаками из соотношения

Р о б • 100.

где Р„й — общее ослабление радиации в процентах, Qi и 
сумл|ариая радиация у верхней и нижней границ облачности 
в кал/см ‘̂ мин. соответственно.

Величина ослабления суммарной радиации уменьшается 
с ростом высоты Солнца и составляет в среднем для Ci, Cs 137ft’. 
As — 38%; Ac — 37%; St. Sc — 59%, A s -N s  и Ac — 60%.

По да1И1ым измерении A. П. Коптева [36], проведенным 
п Арктике, десятибалльная слоистая облачность (Sc и St) при 
мощности облаков 200—500 м поглощает 2—8”/о радиации, 
а при увеличении жидкой фазы в облаках в условиях, пред
шествующих выпадению осадков, и при мощности облаков 
300—800 м поглощение радиации возрастает до 27%.

В результате трех самолетных полетов, проведенных
С. Фритцем и Т . Макдональдом [68] над сложными системами
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фронтальной облачности с верхней границей на уровне 7 -8  км 
была получена величина поглощения радпацнн около 20%

В одном из полетов, проведенном В. Л. Гаевским [12] летом 
1952 г.. было получено, что облако Си cong с нижпей границей
на высоте 1,3 км, а верхней около 2,7 км поглощает до 21% 
коротковолновой радиации.

Приблизительно такого же порядка величину приводит 
Г, Робинсон [76]. В результате самолетных измерений ои полу> 
чпл среднюю величину поглощенной радиации, равную 227о

Расчеты, выполнешгые в работе [63], показали, что над вер
шинами облаков поглощение коротковолновой радиации больше, 
чем на тех же высотах при безоблачном небе, что, по всей ве
роятности, связано с̂ увеличением влажности в первом случае. 
Под нижней границей облаков поглощение уменьшается, внутри 
облака оно иамрюго больше, чем на том же самом уровне в бе
зоблачных условиях.

Произведя оценки скорости радиационного нагревания для 
облачного неба в условиях Антарктиды, В. Ф. Белов [5] отме
тил, что величина радиационного нагревания выше облаков ос
тается приблизительно такого же порядка, как и при отсутст
вии облаков, в то время как ниже облаков радиационное нагре
вание уменьшается в 1,5—2 раза по сравнению с безоблачным 
небом.

Сильные изменения потоков радиации при прохождении че
рез облако вызывают значительные изменения радиационного 
нагревания, которое может изменяться от 0,086 до 0,339 град/час 
на верхней границе облачности, причем точные величины погло
щенной радиации н радиационного нагревания могут быть по
лучены только при одновременных измерениях на верхней и 
ншкней границах облаков.

Имеющиеся сведения о поглощении коротковолновой радиа
ции и радиационном нагревании в случае облачного неба гово
рят о значительной изменчивости этих величин.

Они зависят в сильной степени от мощности, формы, водно
сти и высоты облаков, точные значения которых известны да
леко не всегда-

§ 5. П РИ Х О Д  С УМ М АРНО Й РА Д И А Ц И И  НА Н А К Л О Н Н Ы Е  
П О ВЕРХ Н О С ТИ

Потоки суммарной радиации на наклонные поверхности 
определяются теми же факторами, что и потоки на горизонталь
ную поверхность, и, кроме того, углом наклс̂ га и азимутом по
верхности относительно азимута Солнца. Потоки суммарной 
радиации на наклонные поверхности зависят Такж е от альбедо 
подстилающей поверхности и окружающ1Ь\ предметов. Вычис
лять потоки суммарной радиации на наклонные поверхности до
вольно сложно.
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Для определения потоков суммарной радиащш на различью 
ориентированные наклоиные поверхности саедует пользоваться 
данными для горизонтальной поверхности и относительными 
величинами потоков для наклонных поверхностей. Относнтель- 
лые величины для наклонных поверхностей определяются как 
отношение потока суммарной радиации на данную наклоннук> 
поверхность Qcir к П0 Т0 К7  суммарной радпацип на горизонталь
ную поверхность Q при одинаковых условиях. Если относитель
ные величины обозначить буквой кс%к (^ck=Qck/Q), то поток 
Qc„ определяется простым соотношением

Q c« =  *c «Q - (7.20)
Относительные величины потоков зависят главным образом 

от высоты Солнца н ориентации поверхности и в значительно 
меиьшей степени от альбедо подстилающей поверхности и проз
рачности атмосферы. Поэтому измерения, выполненные в од
ном пункте, могут быть использованы для любого другого пункта, 
если альбедо подстилающей поверхности изменяется не слиш
ком сильно. При наличии снежного покрова относительные ве- 
лнч1т ы  потоков заметно отличаются от величин, полученных 
для летних условий [33]. Отиосите^пьные величины потоков сум
марной радиации для различно ориентированных поверхностей 
при безоблачной атмосфере представлены графически на 
рис. 7.10—7.12 [32]. Кривые построены по измерениям на широте 
Ф=45® с. ш. при различных высотах Солнца для летнего пе
риода. Углы наклона поверхностей а относительно горизонталь
ной плоскости отмечены на кривых. Азимуты поверхностей даны 
относительно азимута Солица. Во всех случаях, за исключе
нием склонов, обращенных к югу, приход суммарной радиации 
к склонам меньше, чем на горизонтальную поверхность.

При наличии снежного покрова, когда альбедо поверхности 
составляет 60—70%, относ1гтельные величины потоков суммар
ной радиации увеличиваются, особенно для крутых склонов [33].

Из данных табл. 7.29 [44] видно, что при южные и
восточные (западные) склоны, расположенные на ф=60° с. ш., 
получают суммарной радиации больше, чем горизонтальная по
верхность, при высотах Солица Лэ<30° больше, чем горизон
тальная поверхность, суммарной радиации получают только 
восточные и западные склоны.

Приближенный расчет потоков суммарной радиации на на
клонные поверхности при безоблачной атмосфере может быть 
выполнен по отдельным составляющим. При этом лоток прямой 
солнечной радиацин рассчитывается точно по формуле

=  5 (cos а sin //T> +  sinacosA0 COS']>J, (7.21)
где 5 — поток прямой солнечной радиации на перпенд11К}Мяр' 
ную поверхность, а—̂ угол наклона поверхности, -феи — азимут 
поверхности по отношению к азимуту Солнца.
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Рнс. 7.10. Зависимость величины относи
тельного потока суммарной радиации

°/? от высоты Солнца дляо и
склонов с азимутом 180® относительно ази
мута Солнца при безоблачном небе 132].

Рис. 7.11. Зависимость ве.'1ИЧ1Н1Ы 
относительного потока суммарной

радиации j l  от высоты
о 4" ̂

Солнца для склонов с азимутом 90* и 
270“ [32J.

Рис. 7.12. Зависимость величины относительного

потока суммарной радиации — '
ты Солнца для склонов с азимутом 180'’ относительно 

азимута Солнца при безоблачном небе [32].



Относительные величины потоков суммарной радиации Qck/Q на различи 
ориентированные поверхности при безоблачном небе [44J ^

Т а б л и ц а  7^9

Склоны

впсточиис 
N эипалмыс

сспср-
ПЫК

Склони

ипсточнис 
и западные

север.
ныс

50

40

10
20
30
40
60
90

10
20
30
40
60
УО

1,13
1.20
1.26
1,27
Ь22
0.97

1.08
М3
1.16
1.17
1,07
0 .79

1.03
1.03
1.04 
1,0-1 
0.80  
0 ,50

1.15 
1,26  
1,34 
1.41 
1,39
1.15

0 ,87
0 ,73
0 .57
0,39
0,18
0,19

0 ,89
0 .76
0,63
0.48
0 .2 3
0,21

30

20

10
20
30
40
60
90

10
20
30
40
60
90

1.05 1.23
1,05 1,47
1,05 1,62
1.04 1,76
0,90 1,85
0,62 1.71

0.98 1,28
0,95 1,63
0.90 1,92
0,85 2 .07
0 .67 2 ,30
0,45 2,21

0.94
0.85
0,77
0,67
0,40
0.27

1.01
0.99
0.97
0.91
0,75
0,48

Поток рассеянной радиации на наклонную поверхность лрн- 
ближепио можно оценить для случая изотропной рассеяипон 
радиации

D COS'- (7.22)

Поток отраженной радиащиг па наклонную поверхность для 
изотропного отражения рассчитывается по аналогичной фор
муле

sin2 4 - . (7.23)

где R  — поток отраженной радиации на горизонтальную по- 
лерхность.

В действительиости рассеянная и отраженная радиация су
щественно неизотропна. При небольших высотах Солнца, когда 
доля рассеянной радиации велика  ̂необходимо учитывать неизо- 
тропность рассеянной радиации. При больших высотах Солнца 
потоки суммарной радиации на склоны можно рассчитывать 
в предположении изотропности рассеянной радиации.

Дневной .ход потоков суммарной радиации зависит главным 
образом от ориентации наклонных поверхностей, что обуслов
лено в первую очередь изменением угла падения прямых сол
нечных лучен. Дневной ход суммарной радиации существенно 
различен для поверхностей разной ориентации [35]. Максимум
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суммарной радиации на южных склонах наблюдается в истин
ный полдень. Для западных н восточных склонов максимум 
сдвигается относительно полудня, причем величина сдвига за
висит от угла наклона склона. По наблюдениям на 45® с ш 
получена следующая зависимость сдвига максимума по вре̂  
меип At от угла наклона поверхности а:
в град. 5 10 15 20 30 50 70 90
Д/ час. мнн. О 30 1 00 1 15 1 30 2 00 3 00 3 30 4 00

Для вертикальной поверхности, ориентированной на север, на
блюдаются три максимума прихода суммарной радиации: слабо 
выраженный полуденный, утренний и вечерний. Два последние 
вызваны появлением прямой солнечной радиации и выражены 

, отчетливо.
Дневные суммы суммарной радиации для различно ориенти

рованных наклонных поверхностей зависят главным образом 
от ориентации этих поверхностей, что хорошо видно из данных 
табл. 7.30 [35]. Величины 2QcJ2Q для северных склонов меньше 
единицы и убывают с увеличением угла наклона склона а. 
Южные склоны крутизной до 30® получают суммарной радиа
ции почти столько же, сколько горизонтальная поверхность 
(2Qcic/SQ близко к единице). Приход суммарной радиации на 
крутые южные склоны заметно уменьшается по сравнению 
с приходом на горизонтальную поверхность. Восточные и за
падные склоны получают всегда несколько меньше суммарной 
радиации, чем горизонтальная поверхность.

При сплошной облачности (см. табл. 7.40) различия между 
величинами SQck/SQ для разных дней невелики. С увеличением 
угла наклона поверхности относительные суммы уменьшаются 
[34]. В табл. 7.31 и 7.32 приведены данные, уточненные но срав
нению с данными [34].

Приближенный расчет дневных сумм суммарной радиации 
для различно ориентированных поверхностей может быть вы
полнен по формуле

+ cos’ ̂  S D -b  2 R .  (7-2'')

предложенной Б. А. Айзенштатом [2].
Средние месячные дневные суммы суммарной радиации на 

р[аклониые поверхности, рассчитанные по формуле, аналогичной 
(7.24), приведены в табл. 7.33 [78]. Суммы вычислены для по
верхностей, ориентированных на юг на широте ф -^5 с. ш.

Дневные суммы суммарной радиации/на наклонные поверх- 
ности, ориентнрозаыные на юг, рассчитанные для безоблачной 
атмосферы и для (р=30° с. ш., представлены в работе [66]. Для 
вертикальных поверхностей рассмотрены ориентации по всем
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Относительные дневные суммы суммарной радиации S Q ck/2Q по наблюдениям 
при безоблачном небе (ф =45‘’ с  ш., Карадаг, 1956 г.) [35]

Т а б л и ц а  7.30

Юг

19 V I 16 V II 6 V I I I

Восток (запад)

19 VI 13 VII 6 vm

Север

19 V I 15 V II 6 V II I

5 1,02 1,02
10 1.03 1,03
15 1,03 1,04
20 1,02 1,02
30 0,98 1.02
50 0,85 0,91
70 0,65 0.72
90 0,42 0,47

1.05
1.05
1.06  
1,07  
1,06  
0,98  
0,80  
0,55

1,00
0,99
0,97
0,95
0,90
0,78
0.66
0,52

1,00
0,98
0,96
0 .94
0 ,90
0 ,78
0,66
0 .54

1,01
1,00
0,97
0 ,94
0,88
0,79
0 ,67
0,55

0,98
0,95
0,92
0,88
0 ,79
0,57
0,31
0,24

0.98
0,95
0,91
0,86
0,78
0 ,55
0 ,30
0 ,24

0,97
0,92
0,86
0,82
0.71
0,44
0,24
0.22

Т а б л и ц а  7.31

Дневные суммы (кал/см^ * день) и относительные величины двеаиых сумм 
суммарной радиации при безоблачном небе и наличии снежного покрова.

Ф = 60“ с. ш. (34]

щ
3а
X 5 
%о
о 5

а»

и  X II, л  ^0.97 22 111,.А =  D.75 26 H I. А =  0,70 4 IV, A =  0.80

SOcK SQcK SQcK SQcK SQcK
SQ IQ

С 15 212 0,67 260 0.67 313 0,92
30 41 0,13 100 0 ,26 149 0 .44
45 78,7 0,72 67 0,21 102 0,27 126 0,37
60 59 0,55 100 0,32 116 0 ,30 131 0,41
75 22 0 ,20
90 132 0 .42 133 0 ,35 169 0,50

В 15 369 1,17 382 0 ,99 404
30 288 0,91 348 0,90 350 1,03
45 44 0 ,40 408 1,29 380 0 ,99 476 1,40
60 62 0 ,57 401 1,26 415 1,08 374 1,09
75 63 0,58
90 358 1.13 329 0,94 357 1,05

ю 15 489 1,54 490 1.27 538 1,58
30 556 1,63
45 201 1,86 612 1,93 611 1.59 543 1,59
60 218 2 ,02 715 2 ,96 704 1,83 726 2 . U
75 257 2.37
90 550 1.62

3 60 127 1.17 361 1,14 358 0 .93 481 1.41
90 424 1.34 429 1,12 545 1,60
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Дневные суммы (кал/см»• м«в.) и относительные .елнчнны днпных сумм'  
суммарной радиачи» прн сплошной облачности и сне«нпм t S

Т а б л и ц а  7.32

сс

2R
10/10 St,

XI.
А ~ 0.80 12 XII,

10/10 St, л  =  0,80 18 XII,
ЮДО SI. /  =  0.Э0

la
10/10 St,

IK ,
Л=гО,75

5п
Cf g

к*

SQcK 2<?ск 2 Рек SQcK SQcK VO
oS

DQ 1Q SQ IQ  *.

С 45 16 0.84 17 0,8.5 16 0,84 67 0,8460 12 0.64 13 0,65 12 0,63 52 0,65 ‘75 13 0.66 13 0.65 12 0,63 66 0,83

в 45 21 1.10 22 1,10 20 1,10 83 1,04 ‘
60 17 0,88 17 0,85 16 0,84 70 0,88
75 16 0,84 17 0,85 15 0,80 68 0.85- .

ю 45 19 1,00 20 1,00 19 1,00 80 1,00
60 19 1,00 19 0,95 18 0,90 79 0.99 ■
75 15 0,80 16 0,80 15 0.80 64 0.80 1

3 60 16 0,84 16
1

0.80
\

15 0,80 65 0.81

Т а б л и ц а  7.33

Дневные суммы суммарной радиации (кал/см** день) на наклонные 
поверхности, ориентированные на юг, (р=35* с. ш. (78J

a* I П III IV V VI VII

45 376 287 376 388 385 346 367
35 359 284 379 404 411 370 391
25 337 280 375 417 428 391 414
15 303 267 366 418 441 404 428
0 240 234 341 409 447 414 436

2<3cK

1
V ll! IX X XI XII S«CK 2Q

45
35
25
15
0

397
408
433
441
438

331
341
345
343
329

315
315
308
299
267

316
308
295
273
227

338
322
299
271
212

4221
4292
4322
4254
3993

1.057
1,074
1,082
1,065
1,000

27»
419



сторонам света. Кроме того, вьтполнены расчеты и для поверх
ности, перпендикулярной к прямой солнечной радиации.

Ошибки в расчете дневных сумм суммарной радиации за 
счет использования изотропного приближения для рассеянной и 
отраженной радиации в значительной степени меньше, чем при 
расчете потоков суммарной радиации на наклонные поверх* 
иости.

§ 6. ГЕ О Г Р А Ф И Ч Е С К О Е  Р А С П Р Е Д Е Л Е Н И Е  С У М М А РН О Й  РА Д И А Ц И И

Расширение сети актинометрических и метеорологических 
станций, усовершенствование методики расчета величии сум
марной радиации позволили построить карты распределения 
солнеч!юй радиации по земному шару. Географическое распре* 
деление средних годовых и месячных величин суммарной радиа
ции представлено на 13 картах, вошедших в «Атлас теплового 
баланса земного шара» под редакцией М. И. Будыко, При по* 
строении этих карт использованы расчеты по 2100 пунктам на 
суше и 250 на океанах, а также наблюдения 300 актинометри- 
ческнх станций. Использование такого большого материала 
позволило достаточно полно осветить почти все климатические 
зоны континентов, за исключением высокогорных областей.

Расчет средних месячных величин суммарной радиации вы
полнен по формуле, предложенной Т . Г. Берлянд [9].

Q.,6 =  Q|l - ( а + * я ) « | .
значения коэффициентов а и Ь приведены в табл. 7.22. Месяч- 
ные величины получены с точностью 8— 10%, годовые — 3—4%.

Зна чет1Я  Q при условии безоблачного неба представлены  
в табл. 7.34.

В высоких и умеренных широтах наблюдается зональный 
характер распределения годовых величии суммарной радиации, 
в тропиках зональность нарушается (рис. 7.13).

Наибольшие значения суммарной радиации наблюдаются 
в поясах высокого давления обоих полушарий. Максимальная 
величина Q отмечается в Северо-Восточной Африке и централь
ной части Аравин, где облачность чрезвычайно мала. Районы 
повышенной облачности и муссонного климата характеризуются 
понижением количества суммарной радиации. По всему зем- 
ному шару годовые суммы суммарной радиации изменяются 
в среднем от 60 до 200 ккал/см *̂ год.

Распределс1И1е суммарной радиации в зимние месяцы харак
теризуется быстрым уменьшением солнечной радиации в на
правлении от экватора к полюсам (рис. 7.14). В  южном полу- 
шар]П1 с ростом широты суммарная радиация изменяется 
меньше, чем в северном. Нулевая изолиния проходит севернее
420
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л>-

9̂ 1 II I I I «V V VI VII V III IX X XI XII

0 20 ,2 20 .9 21 ,5 20 ,4 19,3 18,8 19,1 19,3 21 ,2 21 .2 20 .4 19,2

5 ю. 20,1 21 .4 21 ,4 19,9 18,3 17,6 17,9 18,3 20 ,8 21 ,4 21.8 21 .0

10 22 ,0 21 ,8 21.1 19.2 17.7 16,3 16.3 17,3 20 ,4 21 ,4 21,8 22 ,0
15 22 .6 22 ,0 20 .6 18.3 16,0 14,9 15.4 16,1 19.7 21 ,3 22,4 22 .9

20 23,2 22 ,0 20.0 17,2 14.7 13,4 13,8 14,9 18,9 21 ,0 22 .6 23 ,6
25 23 ,6 22,0 19,4 16.0 13.0 12.0 12.6 13.6 18.0 20 .6 23 ,0 24,1

30 23 ,9 21 ,8 18,6 14,9 11.9 10,6 11.1 12.1 17,0 20,1 23 ,0 24 .6

35 24 ,0 21 ,3 17,6 13,6 10.4 9 ,0 9 ,6 10,6 15 ,9 19 ,5 23 ,0 25 .0

40 24 ,0 20,6^ 16,4 12,2 8 .7 7 .3 8,1 9 .0 14,3 18.7 22 ,8 25 ,2

45 24 ,0 19,9 15,2 Ю .7 7.1 5 .5 6 .3 7 .3 13,4 17,7 22 .4 25 ,2

50 23 ,6 18,9 13,8 9 .2 5 .4 3.8 4 .6 S .5 12,0 16,6 21,8 25 .0

55 23 ,2 17,8 12,3 7 .5 3.8 2 .3 3 .0 3.8 10,3 15,4 21 .2 24 .6

60 22 .6 16,6 10,8 5 .6 2 ,4 1.0 1.6 2 .3 8 .5 U .1 21 ,0 24,4

65 22 .4 15,3 9,1 3 .9 1.1 0.1 0 .4 1,0 6 .7 12,6 20,8 24 .5

70 22 ,6 14.2 7 .3 2 .2 0.1 0 0 0 S .0 П . 4 21 ,0 24 ,9

75 23 ,2 13.4 5 .7 0 .9 0 0 0 0 3 ,5 10 .4 21 ,2 25 ,4
80 24 .0 12,8 4 .3 0 0 0 0 0 2.1 9 .7 21 ,9 26 .0
85 24 ,6 12,4 2 .9 0 0 0 0 0 0 .9 9 .2 ‘ 22 ,4 26 ,6
90 24 ,9

1

12,3 1 ,7 0 0 0 0 0 0 9 .0 22 ,6 27 ,0

Рис. 7ЛЗ. Г е о г р а ф и ч е с к о е

средних годовых с ,« «  с,ммар»о« р.ди.иии.
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северного полярного круга, южнее его суммарная радиация 
возрастает, достигая около 22 ккал/см̂ .мес. Зоиалыюсть ио 
линии Q в низких широтах нарушается, причем области макси
мумов и минимумов суммарно!-, радиации совпадают с Х а -  
стямп повышеннол п пониженной облачности. В июле наблюда
ется обратная картина (рис. 7.15). В северном полушарии сум
марная радиация изменяется довольно незначительно, а в юж
ном наблюдается быстрое уменьшение Q с ростом широты.

В марте и сентябре изолинии суммарной радиации качест
венно напоминают распределение, представленное на годовой 
карте. В этих случаях наибольшие значения суммарной радиа
ции также наблюдаются в районах тропических пустынь. Для 
остальных месяцев распределение суммарной радиации имеет 
промежуточный характер между указанными выше.

Б летние месяцы Арктика и Антарктида получают большое 
количество тепла. Здесь влияние небольших высот Солнца ком
пенсируется значительной продолжительностью дня. Месячные 
суммы Q, получаемые Арктикой летом, близки к значениям Q 
для тропических пустынь. Из данных работы [42] видно, что го
довые суммы суммарной радиации уменьшаются по мере воз
растания широты. В восточных районах Арктики величины 
суммарной радиации больше, чем в западных. В годовом ходе 
минимум Q наблюдается в зимние месяцы, максимум — в мае— 
июне. Наибольшее на всем земном шаре количество солнечной 
радиации поступает летом на антарктическое плато [50]. Месяч
ные суммы суммарной радиации меняются от 20 ккал/см̂  • мес. 
на побережье до 30 ккал/см̂  • мес. внутри материка, что превы
шает величины Q, получаемые тропическими пустынями. Вос
точная Антарктида, лежащая в районе полюса относительной 
недоступности, является не только абсолютным полюсом холода, 
но и абсолютным полюсом тепла солнечной радиации. Не
смотря на то, что в Антарктиде в течение года от одного до 
пяти-шести месяцев месячные суммы суммарной радиации 
бывают близки к нулю, в целом за год сумл«ы Q на всей терри
тории Антарктиды оказываются больше 100 ккал/см *̂год, это 
на 20— 30% больше годовых сумм для Арктики.

Следует помнить, что все приведенные значения месячных и 
годовых сумм представляют собой средние величины, которые 
могут существенно изменяться от месяца к месяцу и от года 
к году. Используя непрерывные наблюдения за солнечной ра
диацией в течение довольно продолжительного 0Tpe3j<a времени, 
молено оценить изменчивость приходящей солнечной радиации. 
По данным наблюдений станций, расположе>шых в различных 
климатических областях земного шара, Т. Г. Берлякд [10] были 
получены величины, характеризующие изменчивость солнечной 
радиации. В качестве такой характеристики выбрано отноше
ние максимальной величины приходящей суммарной радиации
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к минимальной. Наименьшая изменчивость суточных сумм сум
марной радиации наблюдается в пустынных областях. На эква
торе максимальные суммы превосходят минимальные в 5— 
6 раз. Наибольшая изменчивость имеет место в областях мус
сонного климата.

Анализ изменчивости месячных сумм суммарной радиации 
показал, что изменчивость Q возрастает от зимы к лету, наи
большая изменчивость месячных сумм Q наблюдается в высо- 
ки.х и умеренных широтах, наименьшая — в тропических.

Как показали исследования 3. И. Пивоваровой [47], измен
чивость суммарной радиации меньше, чем прямой, вследствие 
сглал<ивания колебаний за счет рассеянной радиации. Рассмот
рение многолетних изменений приходящей коротковолновой ра
диации зависит от соотношения между прямой и рассеянной ра
диацией, часто суммарная радиация изменяется меньше, чем ее 
составляющие. По данным 3. И. Пивоваровой [47], экстремаль
ные отклонения годовых сумм суммарной радиации составляют 
±6 % , для месячных сумм Q ± (6 — 10)% летом и 15—16% 
зимой.

Учет изменений в вековом ходе приходящей коротковолно
вой радиации необходимо производить в решении ряда приклад
ных задач, при оценке многолетнего режима радиации.
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ТЕ П Л О В О Е  И З Л У Ч Е Н И Е  А ТМ О С Ф ЕРЫ

Энергия теплового излучения атмосферы п земной поверх
ности сосредоточена в инфракрасной области спектра 4 — 
120 мкм. Длина волны, начиная с которой в дневное время 
преобладает тепловое излучение земной поверхности и атмо
сферы. а энергетический вклад отраженной и рассеянной сол
нечной радиации пренебрежимо мал, зависит от высоты Солнца, 
направления распространения радиации, высоты наблюдения и 
других факторов. Однако приближенно во всех случаях можно 
считать, что в области длин волн ^>4 мкм доминирует теп
ловое излучение земного происхождения, а при Я < 2  мкм — от
раженная и рассеянная солнечная радиация [13, 23, 46, 57]. 
В спектральном интервале 2—4 мкм оба источника излучения 
сравнимы между собой, и минимум излучения в окрестности 
3 мкм, наблюдающийся в дневных спектрах атмосферы и раз
личных земных объектов, обусловлен существованием двух со
ставляющих энергии излучения, одна из которых в среднем 
убывает с увеличением Я, а другая возрастает [46, 54].

§ I. С П Е К Т Р А Л Ь Н Ы Й  СО СТАВ ТЕ П Л О В О Г О  И З Л У Ч Е Н И Я  
А ТМ О С Ф ЕР Ы

Собственное тепловое излучение атмосферы характеризуется 
в первую очередь тем своеобразным обстоятельством, что газы, 
составляющие основу атмосферы, — азот, кислород, аргон — не 
принимают в излучении никакого участия, в то время как ак- 
тииные (с точки зрения генерации инфракрасной радиации) 
газы содержатся в атмосфере в незначительных и зачастую пе
ременных количествах.

Последнее обстоятельство создает значительные трудности, 
так как изменчивость содержания газа, отсутствие доступной
42ft



иетодию! его измерения при столь незначительных конценюа-
циях (кроме измерении влажности) мешают строгой Z e p jp l
тадип радиационных спектральных наблюдений и y x y Z lw r  ТОЧНОСТЬ расчетов., улудшают

AKTiioimit компонент*

ВодяноЛ пар 

Углекислый газ 

Лктан 

Озон

Закись озота

Т а б л и ц а  8.1

Иэотопнпя
формул»

НзО

С02

СН4

Оз
N-Ю

Молекулярный
DCC

18,0

44.0

16.0

48.0

44.0

Тип молекулы

Асилигетричиый 
волчок 

Линейная аснм- 
мстричиап 

Сферический мол
чок

АсимметричиыЛ 
волчок 

ЛинеГтая асим
метричная

Объемное содержание,

0—7

0,01—0.1 
(среднее 0,03) 

0,02
0—0.01

0,005

Роль вышеперечисленных компонентов в изучении инфра
красной радиации различна. Наиболее существенный вклад 
принадлежит водяному пару.

Молекула воды Н 2О (здесь и в дальнейшем не будут рас- 
слгатриваться изотопные разновидности молекул, спектральные 
особенности которых не проявляются в эмиссионных спектрах 
из-за их низкой концентрации) принадлежит к Т1шу «асиммет
ричный волчок» и характеризуется малыми моментами инерции, 
значительно отличающимися друг от друга [10, 56]. Колебатель
но-вращательная структура ее излучения оказывается очень 
сложной, что при сравнительно большом количестве водяного 
пара Б атмосфере накладывает отпечаток на весь инфракрас
ный спектр атмосферы в интервале 4—120 мкм (в этом интер
вале сосредоточено свыше 99% уходящего излучения и про
тивоизлучения атмосферы). Лабораторные измерения и теоре
тические квантово-механические расчеты показывают, что 
в участке спектра от 4,5 до 10 мкм основную роль играют коле
бательно-вращательные переходы, в том числе фундаментальная 
полоса V2 — 6,25 мкм (1595 см~‘}, а от 10 мкм — вращательные 
переходы, в перв}по очередь полоса с центром у 50 мкм. Дале
кие крылья этой полосы являются важнейшим фактором в ра
диационных свойствах атмосферного окна прозрачности 8 •
12 мкм и участка спектра за 17 мкм.  ̂ ^

Молекула углекислого газа [10, 56] является линеинои 
метричной и не имеет чисто вращательного спектра, В инфра
красной области основную роль играют фундаментальные по
лосы V3 — 4,3 мкм (2380 см'̂ ) и V2— И.7 мкм (673 см"'). Влия-
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ние полосы V2, проявляющееся в интервале длин волн 13— 
17 мкм, тем более существенно, что приходится на участок спек 
тра, имеющий близкую к максимуму интенсивность (при ре* 
альпых температурах земной атмосферы). В пределах 12-^
18,5 мкм углекислый газ имеет еще несколько малоинтенсивных 
полос верхних состояний, обусловленных перпендикулярными 
колебаниями. Частично они маскируются фундаментальной по
лосой V2.

Озон характеризуется фундаментальными полосами v i__
9,1 мкм (1110 см*‘, интенсивность слабая), v j— 14,1 мкм 
(710 см“ '), V3 — 9,6 мкм (1043 см-‘) [56]. Однако в излученш! 
существенно влияние только последней полосы как более ин
тенсивной и попадающей в область окна прозрачности атмо
сферы, где и нижележащие слои (в случае противоизлучения) и 
вышележащие слои (для восходящего излучения) не экрани
руют излучения озона.

Роль метана и закиси азота малосущественна и проявляется 
исключительно в окне прозрачности, где расположены полоса 
метана V4 — 7,66 мкм (1306 см”’), практически перекрываемая 
длинноволновым крылом полосы водяного пара va, и полосы 
закиси азота, центрированные у 7,78 мкм (1285 слг‘), 8,56 мкм 
(1167 см->). 17 мкм (589 см'*) [56].

В силу закона Кирхгофа в эмиссионных и абсорбционных 
спектрах содержатся одинаковые спектральные детали. Однако 
проявляются они по-разному. В первую очередь надо заметить, 
что собственно функцин поглощения и, следовательно, абсорб- 
щюниые спектры мало зависят от температуры газов, играю
щей главенствующую роль в интенсивности эмиссионных спект
ров. Поэтому анизотропия пропускания атмосферы определя
ется исключительно анизотропией распределения газов, а ани
зотропия излучения определяется также и термической струк
турой. Наиболее ярко это можно продемонстрировать сравне
нием спектра восходящего излучения в надире со спектрами 
противоизлучения в зените (рис. 8.1—8.3): максимумы и мини
мумы здесь поменялись местами. Это обстоятельство объясня
ется тем, что в противоизлучении весь вклад вносится атмосфе
рой, а в восходящем излучении атмосфера не только излучает, 
но и экранирует излучение сравнительно теплой земной поверх
ности. В  случае противоизлучения максимумы в полосах силь
ного поглощения (6,3 мкм, 15 мкм) обусловлены тем, что здесь 
излучение генерируется приземными и, следовательно, более 
теплыми слоями воздуха, в то время как в окне прозрачности 
в противоизлучение вносят вклад и высокие холодные слои. 
В случае восходящего излучения в полосах сильного поглоще
ния основной вклад принадлежит верхним холодным слоям, 
полностью экранирующим более интенсивное излучение нижних 
слоев и земной поверхности.
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5 Ю 11 А мкм

Рнс. 8.2. Спектральное распределение интенсивности противоизлуче
ния атмосферы на различных высотах (/) и интенсивности излучения 

абсолютно черного тела (2).
а) лето в уисреины.х широглх, высокая относительная влажность, зеннт 142];
б) зниа о умеренных широтах, малая относительная влажность, зенит {42J.
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о» HJiTCHCHBHOCTb 5 i m y q S  ’^ЛетГв‘'ум^1>ен^^^  ̂ с высотой
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Эмиссионные спектры рассчитываются и измеряются в на 
стоящее время с точностью и спектральным разрешением значи
тельно худшими, чем абсорбционные спектры. В  расчетах это 
объясняется неудовлетворительными знаниями функций пропус
кания, термической структуры и распределения излучаюц/их 
компонент, в эксперименте —  малыми значениями регистрируе
мой энергии излучения.

На рис. 8.1 приводятся типичные спектры противоизлучения 
атмосферы при безоблачном небе [1, 24, 25] на уровне земной 
поверхности. Здесь характерными особенностями являются мак
симумы излучения, расположенные в участках б— 8, 9— 10, 13— 
17 мкм и минимумы в окнах прозрачности 8— 12 мкм, 18,8 мкм, 
20,5 мкм. При этом от 5 до 8 мкм подавляющий вклад в излу
чение вносится фундаментальной полосою V2 водяного пара 
с центром у 6,25 мкм. Смещение абсолютного максимума 
к 7,5 мкм объясняется тем, что излучение атмосферы опреде
ляется наложением контура полосы V2 на кривую распределе
ния энергии- в спектре излучения абсолютно черного тела; по
следняя для температуры 280— 300® К  имеет резкий спад в сто
рону коротких ДЛ1Ш волн.

Возрастание излучения от 10 до 15 мкм объясняется дей
ствием далекого крыла вращательной полосы водяного пара 
с центром у 50 мкм и наложенным на него излучением фунда
ментальной полосы V2 углекислого газа (;«=13 мкм).

В  окне прозрачности 8— 12 мкм имеется целый ряд более 
слабых полос излучения. На спаде, от 8 к 9 мкм, обусловлен
ным континуальным излучением полосы 6,3 мкм водяного пара, 
хорошо видны полосы 8,4 мкм (Н 2О ), 8,59 мкм (N 2O), 8,82 мкм 
(Н 2О ). От 9,1 до 9,8 мкм расположена интенсивная двухгорбая 
полоса излучения озона. После 10 мкм характерными деталями 
являются полосы: 10,6 мкм (СО2), 10,8 мкм (СО2), 11,1 мкм 
(Н 2О ), 11,4 мкм (Н 2О — наложение полос с центрами 11,34 и
11,5 мкм), 11,87 мкм (Н 2О ), 12,1 мкм (H 2O-I-CO2), 12,45 мкм 
(Н 2О —  наложение полос 12,41 и 12,53 мкм), 12,7 мкм (СО2),
13,1 мкм (СО2 + Н 2О). Наиболее прозрачными участками окна 
являются: 8,35;‘8,7; 9,08;-10,29; 11,14; 11,7; 11,96; 12,19 мкм.

В  интервале 13— 17 мкм основную роль играет фундамен
тальная полоса V2 з^лекислого газа, а также второстепенные 
полосы: 14,4; 14,7; 15,0; 15,4; 16,2; 16,7 мкм (все СО2) и 17 мкм 
(N 2O ).

В  интервале 17— 25 мкм излучение определяется исключи
тельно континуальным излучением коротковолнового '.крыла 
вращательной полосы Н 2О с центром у 50 мкм и наложением  
на него слабых вращательных полос водяного пара.

Аналогичные детали просматриваются и на спектре, 
зарегистрированном с большим спектральным разрешением 
в горной местности, т. е. в условиях меньших температур и
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меньших Kaiii-K'CTD ссождсчпой воды (4S1, а также в спектрах 
восходящсю излучсинп (рис. 8.3), Перераспределение энергпн 
в последнем случае объяснялось выше.

Трансформация спектрального распределения нзлучення 
с высотою определяется о первую очередь стратификацией ат
мосферы [4»], однако можно отметить ряд общих закономсрно- 
cieff. Излучение в полосах сильного поглощения (5—7 мкм) 
приближается к излучению черного тела при температ̂ 'ре, рав- 
ной температуре на соответствующем уровне в атмосфере, тем 
больше, чем ниже находится рассматриваемый уровень и чем 
выше влагосодержанне атмосферы (рис. 8.2). В окнах прозрач
ности противоизлучение резко падает с высотой, восходящее 
же излучение меняется не столь значительно (рис. 8.3). До* 
бавка за счет излучения озона в протнооизлучение слабо зави
сит от высоты. Экранирующее действие озона на восходящее 
нзлученне существенно лишь для высот, сравнимых или превос
ходящих высоту максимальной концентрации озона.

Облачность существенно меняет характер распределения 
энерпш в спектрах противоизлучения, приближая последнее 
к излучению черного тела н уменьшая число детален. Это объ
ясняется тем, что излучение верхних холодных слоев атмосферы 
в окнах прозрачности здесь замещается излучением нижней 
границы облачности имеющей температуру» более близкую 
к приземной. Сглаживание спектров тем сильнее, чем ниже 
нижняя граница облачности! Наоборот, в спектрах уходящего 
излучения сглаживание увеличивается с ростом высоты верхней 
границы облачности. В некоторых случаях [23] исчезает даже 
озонный минимум, хотя основное количество озона расположено 
над облаками.

§ 2. У ГЛ О В О Е  Р А С П Р Е Д Е Л Е Н И Е  ТЕП Л О ВО ГО  И З Л У Ч Е Н И Я  
з е м н о й  П О ВЕРХ Н О С ТИ  И А ТМ О С Ф ЕРЫ

Цель настоящего параграфа состоит в том, чтобы охаракте
ризовать основные закономерности распределения энергии теп
лового излучения земной поверхности и атмосферы в прост
ранстве.

2.1. Противоизлучение атмосферы

Как показывают расчеты и измерения Я »
тенсивность собственного нисходящего излучения (противоиз
лучения) безоблачной атмосферы возрастает с увеличением

Г ^ ^ п р а в е д л й в о  в предположении полиоА непрозрачностн границы 

облачного покрова.
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зенитного угла -О (рис. 8.4) При этом только у горизонта ппо 
исходит резкое увеличение интенсивности излучения. При мень ’ 
шнх зенитных углах наблюдается незначительное изменение 
•»нергии излучения с ростом зенитного угла. На малых высотах 
противоизлучение атмосферы вблизи горизонта может быть 
близко к излучению абсолютно черного тела при температуре 
окружающего воздуха или даже равно абсолютно черному излу
чению. Например, измерения [47], выполненные в пунктах, рас
положенных на разной высоте над уровнем моря, показывают 
что в области спектра 2—40 мкм, по крайней мере, до высоты 
4,3 км тепловая радиация в горизонтальном направлении равна 
абсолютно черному излучению при температуре воздуха в точке 
наблюдения.

Чем больше поглощение в спектральном интервале, тем сла
бее угловая зависимость противоизлучения атмосферы /с(0).
В спектральных участках крайне интенсивного поглощения ра
диация атмосферы во всех направлениях становится равной из
лучению абсолютно черного тела. Так, на уровне земной по* 
верхиостн в центральных областях полос поглощения 6,3 мкм 
НгО и 15 мкм СОа излучение неба является черным даже в зе
ните [42, 46] и ие зависит от -б (рис. 8.4г). Во влажной и теплой 
атмосфере угловая зависимость /с (‘б) слабее, чем в случае су
хой и холодной атмосферы [42].

В  условиях сплошной облачности зависимость противоизлу
чения от зенитного угла также невелика [ I I ,  16, 33]. Так, инте
гральное излучение является практически изотропным, незави
симо от высоты облаков [16]. Как показывает табл. 8.2, даже 
при значениях шя =  2,бб г/см̂  интенсивность излучения при 
< =̂85® отличается от интенсивности в зените не более, чем на 
107о (цуя — содержание водяного пара в столбе атмосферы 
между облаком и земной поверхностью). Для сравнения ука
жем, что для ясного неба по измерениям [16] при -0=85° сред

няя в е л и ч и н а ^  130% (она приблизительно одинакова 
__________

' Зеиитиый угол ()•, характеризующий направление излучения, отсчиты
ваем от местной вертикали. В  случае противоизлучения атмосферы вертикаль 
считаем направленной вниз, а в случае восходящего излучения—вверх, так 
что 0 ‘̂ в ' ’<90.

Рнс. 8.4. Угловое распределение ннтенсивиости противоизлучения атмосферы.
а, 0} изофоты нитеисипиостн противоиэлучеиия безоблачной атмосферы (вт/м* • стер.) 

в области 2—40 мкм в ночное (а) ндпсакое (б) время по намерениям J47J (пик ПлАкс, 
радо. 4,а км над ур. м.); в) зависимость ннтснспвностн протиаопзл)гчеиня атмосферы от 
ООП высоты 0 (0»9U* — О) п окне 8—12 мкм при частнчноЛ облочностм (20 февраля lUw  
нзыерснинм на уровне земной поверхности (11J: / — в вертикале Солнца, 2 —  в перпендикуляр' 
ном Hunpa u.ic i(HH , Л — то же через 10 минут; г) зависимость интенсивности протнаоиэлучении 
Сс^облачноЛ атмосферы от зенитного угла в спектральном интервале 6,90—7,14 мкм 
в умеренных широтах с иысокоЛ относительиоА влажностью, расчеты [42J; д) зависимость 
тснсняностн протнииизлучення безоблачной атмосферы от аеннтного угла в спектральном ин
тервале 9,68—9,85 мкм летом в умеренных широтах с малоП относительной влажностью, рас
четы t42j,
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для широкого интервала значений влагосодержания атмосЛ̂ пи, 
0,44-3,0 г/см»),

Таблица 8д
Средние значения относительной интенсивности интегрального 

противоизлучения атмосферы /о (0)//с<0) на уровне земной поверхности[1в]

Х С ц  г/гм*
о 10 20 30 40 50 60 70 80 К

0,34  

1.12 
2.66

КЮ
100
100

100
100
100

100
100
100

100,1
100.4
101.1

100,2
100,6
101,2

100,5
101,0
101,7

100.8
101,2
1аз.о

101,0
102.0
104,0

102,0
103.0

108.0

102.5
104.5
110.5

С увеличением высоты над земной поверхностью в большин
стве участков спектра угловое распреде̂ аение противоизлучения 
становится более резко выраженным (рис. 8.4г). Однако в по> 
лосах поглощения озона высотный ход зависимости /с (“О) вслед
ствие своеобразного вертикального распределения концентрации
Оз в атмосфере (см. § 3 гл. 1) может быть иным. Так, в полосе 
поглощения 9,6 мкм Оз до высоты 15—20 км изменения интен
сивности противоизлучения с изменением зенитного угла осла
бевают по мере удаления от земной поверхности (рис. 8.4 5). 
Примерно с высоты максимума концентрации озона начинается 
постепенное увеличение угловой зависимости J o W -

Изменения интенсивности противоизлучения атмосферы с из
менением азимутального угла пренебрежимо малы при сплош
ной облачности, а т^кже и при ясном небе, если рассматривае
мая область спектрЬ обладает достаточно сильным поглоще
нием [46]. Примером слабой азимутальной анизотропии может 
служить поле интегрального противоизлучения атмосферы 
(рис. 8.4 а и б) Увеличение интенсивности интегрального из
лучения в азимуте Солнца в дневное время обусловлено не теп
ловым излучением атмосферы, а солнечной радиацией, рассеян
ной в близкой инфракрасной области спектра. Благодаря силь- 
иому рассеянию «вперед», в участках неба, близких к Солнцу, 
эта радиация вносит заметный вклад в излучение атмосферы 
в спектральном интервале 2—40 мкм.

В спектральных участках слабого поглощения азимутальная 
асимметрия поля противоизлучения атмосферы несколько 
больше, однако азимутальные вариации интенсивности излуче
ния становятся заметны лишь в зоне небесного свода, примы
кающей к горизонту (^>70°) [11, 46].

• Противоизлучение атмосферы в области спектра 2 —40 мкм .можно счи
тать интегральным.
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в условиях частичной облачности, cctcctd uu io . иарушаетсл 
рассмотренный выше мопотопнын ход запнснмостн противоиз
лучения от зсмптного угла (рис. 8.4о). Кроме того, частичная 
облачность значительно уосличииает азимутальную анизотро
пию поля излучения. Влияние просветов в облачном покрове 
или отдельных облаков на фоне ясного неба па угловую зави
симость противоизлучения тем слабее, чем больше поглощение 
в заданном спектральном тстервале и чем дальше от близкой 
пнфракрасноЛ области спектра он расположен. Последнее об
стоятельство объясняется тем, что в этой области спектра не
значительным изменениям температуры соответствуют большие 
относительные изменения функции Планка, а, следовательно, и 
большие относительные изменения излучения атмосферы 
(см. [23]).

2.2. Восходящее излучение
Источниками восходящего излучения в атмосфере являются 

подстилающая поверхность и атмосфера. Как правило, при яс
ном небе интенсивность восходящего излучения Ju(^) убывает 
с ростом зенитного угла [42] (наблюдается инфракрасное по
темнение к горизонту). В угловом интервале от i&=0 до 
происходит медленное изменение интенсивности излучения, 
а при # > ‘бнр величина /и(0) резко падает (дкр — зенитный, 
угол, под которым из рассматриваемой точки виден край Земли).

С увеличением высоты инфракрасное потемнение к горизонту 
усиливается (рис, 8.5 с). Как видно из рисунка, на уровне зем
ной поверхности п вблизи нее восходящее излучение практиче
ски не зависит от О (в расчетах [42], результаты которых при
ведены на рис. 8.5а/ земная поверхность и атмосфера приняты 
горизонтально однородными, при этом земная поверхность счи
тается гладкой и излучающей, как абсолютно черное тело). 
Однако в реальных условиях угловое распределение восходя
щей радиации может характеризоваться рядом максимумов и 
минимумов [23, 52, 67], которые обусловлены невыполнением 
вышеуказанных Бредположений, обычно принимаемых в теоре
тических расчетах интенсивности восходящего излучения 
(рис. 8.5 6, в)2. Например, максимумы излучения при сканиро
вании земной поверхности в горах (рис. 8.5 5) связаны с осве
щенными солнцем участками горпстои местности, которые теп
лее, чем участки, находящиеся в тени.

Как и в с̂ чучае протпвоиз.тяения атмосферы, угловое рас
пределение восходящей радиации зависит от величины погло-

* Значе1111я /«  вычислены лишь для равного О, 70, 80 н 90 , noatovy
кривые при v>vy.r> проведены здесь I -  00» -0̂  соотоетст-

2 Отрицательные значения угловой высоты  ̂( I  ̂1 “  
вуют впзнрованню нижней полусферы (земнои поверхности), а положитель
ные—  впзнрованню вер.чней полусферы.
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щения в спектральном интервале и ргп 
стратпфикацш! атмосферы, условий облачности и вы ^ Т 'п о д - 
сталающеи поверхности. В настоящее время влияние эт1х S -  
торов на /„(0) проанализировано главным образом для уровня 
верхней границы радиационной атмосферы или высот вне из
лучающей атмосферы, т. е. для уходящегЬ нмучення

В связи со спутниковыми исследованиями угловое распреде
ление уходящей радиации изучено особенно подробно и с боль
шим угловым разрешением (см. [23]). Ниже мы отдельно рас- 
смотрим угловую зависимость уходящего излучения и покажем 
как влияют указанные факторы на /и(0).

2.3. Уходящее излучение

Очевидно, что интенсивность уходящего излучения падает 
к краю атмосферы, т. е. при визировании системы Земля-^ат
мосфера наблюдается инфракрасное потемнение (рис. 8.6). Эта 
потемнение носит либо непрерывный характер (функция 7(0) 
все время убывает с ростом зенитного угла), либо имеет место 
в отдельных угловых интервалах п в конечном итоге (напри
мер, к краю диска Земли происходит инфракрасное посветле- 
ние и только при очень больших зенитных углах интенсивность 
излучения падает). В случае ясного неба и сплошной облачно
сти при визировании большей части диска планеты изменения 
интенсивности излучения невелики. Чем дальше спектральный 
интервал расположен от близкой инфракрасной области спек
тра, тем медленнее изменения интенсивности излучения с ро
стом и тем меньше общее инфракрасное потемнение (или 
посветление) к краю диска Земли (сравните спектральные уча
стки 6 и 7, 8 и 9 на рис. 8.6 попарно, поглощение в каждой паре 
участков почти одинаково). Далее, чем прозрачнее участок 
спектра, чем выше высота верхней границы облачности» чем 
суше атмосфера над подстилающей поверхностью, тем, естест
венно, слабее угловая зависимость /и (в) в пределах визирова
ния большей части диска Земли.

Влияние стратификации стратосферы на угловое распреде
ление уходящего излучения проявляется, например, в следую
щей!. В большинстве случаев в рассматриваемых участках спек
тра (рис. 8.6) наблюдается инфракрасное потемнение к крага 
Земли. Однако когда с увеличением 'О основной вклад в уходя
щее излучение вносит стратосфера, то может иметь место ин
фракрасное посветление, так как с увеличением зенитного угла 
возрастает масса газа, излучающего при сравнительно высокой 
температуре (температура в стратосфере растет с высотой), и 
это оказымется решающим при большом вкладе стратосферы 
в уходящее излучение. Так, при влажной и теплой стратосфере 
(65° с ш., лето) в спектральных участках сильного поглощения



а — общпП ход угловой аопнсимости б — угловое распределение при
•/ц , 

cificpiiou окне 10.55—11.01 мкм, 3 — полоса поглощекня 6,3 мки HjO (4,88^8,70 «км>.
9,6 ыкм Oi (9,01—10,23 мкм). 5 — участок очень сильного поглощения 

сток слабого поглощения НгО (5,00—5.05 ыки). S — участок слабого поглощения riju

10 мкы), I I  — область вращательноП полосы поглощения Н2О (40—120 мкм).
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радиации для высоты 300 км (б'кр=72"45') по расчетам [29, 30], 
лето.

больших зсн>|Т11ы?с углах /  — интегральное излучение, 2 — участок в атмо-

■#— полоса П0ГЛ01ДСИИЯ 15 ыкм COj (12—J8 мки), 5 — полоса поглощения 
HjO (6,49—6,58 мкм), 7 — участок очень сильного поглощения HjO (41,7-45.6 икм), в ~ ~ у ч ж -  
(17,86—18,52 мкм), /0 — оОлвсть вращательной полосы поглощепня HiO (18-

Горизонта л ьные стрелки не рнс, 8.6 а  показывают псличнму при



6, 7 \\ л  интенсивность уходяицего излучения начинает раст 
по мере приближения к краю диска планеты. Аналогичное явп 
ние (только в более слабой степени) наблю дается для рассл/ат 
риваемой стратификации (65° с. ш., лето) и в участках менее 
сильного поглощения ^ и 5 и даж е в окне 8,70— 12,00 мкм 
в случае низкотемпературной подстилающей поверхности (вьь 
сокая облачность с верхней границей 9 км ). Это такж е обуслов
лено существенным вкладом стратосферы при больших О в ухо
дящ ее излучение в указанных спектральных интервалах при 
сочетании низкотемпературной подстилающей поверхности 
с теплой и влажной стратосферой.

В центральной части полосы поглощения 15 мкм СОг, как 
показывают расчеты и результаты спутниковых измерений» ин
фракрасное посветление наблюдается для любой стратифика
ции атмосферы, так как в этой области интенсивного поглоще
ния излучение всегда формируется стратосферой вследствпе 
значительного содержания в ней углекислого газа (см. [23]),

Резкое падение иитснсивности уходящей радиации происхо
дит в узком угловом интервале в области визирования одной 
атмосферы (большие зенитные углы: В участках ат
мосферного окна 8— 12 мкм, в которых поглощает одни водяной 
пар, инфракрасное потемиение к краю атмосферы совершается 
наиболее резко, круто и быстро (рис, 8.6 6 ). Заметим, что при 
малых зенитных углах этим спектральным промежуткам свой- 
ствоиио сравнительно слабое изменение интенсивности излуче
ния с ростом 1&.

Общий характер изменения /„  в зависимости от изменения
О при €>Онр довольно стабилен во всех участках спектра, ис
ключая интервалы очень сильного поглощения, расположенные 
в близкой инфракрасной области спектра. Здесь угловая зави
симость уходящей радиации испытывает значительные страти
фикационные изменения. В центре полосы 15 мкм СОг следует 
отметить наибольшее подобие угловых распределений уходя
щего излучеиия, полученных для различных стратификаций ат
мосферы.

В условиях частичной облачности зависимость интенсивно
сти уходящего излучения от зенитного угла нельзя изобразить  
такими плавными кривыми, как рассмотренные выше. В этом 
случае резкие максимумы и мшшмумы в ходе зависимости 
/u (f)) способны замаскировать инфракрасное потемнение к краю 
атмосферы. К ак показывают теоретические исследования, это 
возможно в прозрачных областях спектра, расположенных в ат
мосферном окне 8— 12 мкм и близкой инфракрасной области 
спектра (спектральные интервалы слабого поглощения и близ
кая инфракрасная область спектра наиболее чувствительны 
к изменениям в условиях облачности). В далекой инфракрасной 
области спектра возможность маскировки инфракрасного потем-
АЦ



нения к краю атмосферы иеодиородиостями углового распреде
ления уходящей раднац..... обуслоплсниыми часттиюй o6.wm o-

« “ днородиостям,, в стратпфикашш
П 8 - 1 п''°4 Т ' ’.’'9"Г » “'»Р0К11.х спектракных иптер- валах (18 40, 40— 120 мкм). При длинах волн Х<18 мкм

только центральная часть полосы поглощения углекислого газа 
15 мкм  ̂может соперничать в этом отношении с далекоГ! инфоа- 
KpacHoii областью спектра,

Азимутальная анизотропия поля уходящей радиации в пре
делах визирования диска Земли при ясном небе и сплошной об
лачности невелика, однако при она становится значи
тельной. В условиях частичной облачности азид!утальиая зави
симость интенсивности уходящего излучения весьма сущест
венна даж е при визировании центральных частей диска пла
неты. Естественно, что азимутальная анизотропия наиболее 
велика в участках спектра, чувствительных к появлению обла
ков и неоднородностям в стратификации атмосферы.

Ракетные и спутниковые измерения подтверждают многие 
из рассмотренных выше закономерностей [23, 36]. Однако, со
гласно экспериментальным данным, высота излучающей атмо
сферы* по-видимому, значительно больше, чем принимаемая 
в теоретических расчетах (40—60 км). Кроме того, во время со* 
ветских космических экспериментов [40] на высотах 250—300, 
420—450 и около 500 км обнаружено интенсивное инфракрас
ное излучение атмосферы в горизонтальном направлении (об
ласть спектра 2,5—8,0 мкм). Максимальная интенсивность этого 
излучения сравнима или превышает интенсивность уходящей 
радиации в надире. Зарегистрированное излучение пока трудно 
интерпретировать как тепловое горизонтальных слоев разре
женной атмосферы. По-видимому, механизм излучения другой.

2.4. Эффективное излучение
Интенсивность эффективного излучения /эф (/»<i>=/u /о)  

уменьшается с ростом зенитного угла [16, 42]. Наиболее силь
ный спад излучения наблюдается при направлениях, близких 
к горизонту. Очевидно, что на всех высотах внутри оптически 
активной л горизонтально однородной атмосферы при 
величина/эф равна нулю, так как

Пбщин характер угловой зависимости /«ф(Й) сохраняется 
при’нзменении стратификации атмосферы и сравнительно слабо 
зависит от спектрального интервала и высоты 142].

В условиях частичной облачности плавный хид функции 
/э.ь(^1) имеющий место при ясном небе и сплошной oблa^шocти, 

нарушаться рядом максимумов и минимумов. Азиму- 
бальная аш.зотропия поля эффективного 
8 безоблачной атмосфере и в случае сплошной облачности [16], 
при частичной облачности, естественно, возрастает.
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§ 3. ВЕРТИКАЛЬНЫЙ ПРОФИЛЬ ИЗЛУЧЕНИЯ

В настоящем параграфе приводятся некоторые результат! 
определения вертикального распределения восходящих, нисхо 
дящ их н эффективных потоков теплового излучения в атмо' 
сфере, а такж е вертикальные профили лучистых притоков тепла' 
При этом рассматриваются как потоки п притоки интегрального 
теплового излучения, так и величины их в различных спект
ральных интервалах.

\  \  ^

C '.C f
0,6 о 02 ОЛ 0,6 нал/см -мин

Рлс. 8.7. Вертикальные профили нисходящего -Fc. восходящего 
/■ц н эффективного / ‘вф потоков теплового излучения.

о — США, зима, осреднснные данны е (59]; б — США, лето, осредненные 
данны е [59]; в С С С Р .  одкослоЛиая сплошная оОлачиость ннжяего яруса, 

день I43j; t  — июль, 2, 3 ^  октябрь.

Известно [22], что в безоблачной атмосфере при нормальной 
стратификации температуры восходящие и нисходящие потоки 
интегральной тепловой радиации, как правило, уменьшаются 
с высотой. Эффективный поток излучения, наоборот, в свобод
ной атмосфере возрастает с высотой, причем этот рост в преде
лах почти всей тропосферы является более или менее линейным. 
Возрастание эффективного излучения замедляется вблизи стра
тосферы. Наличие облачности, особенно сплошной, отражается  
на профилях излучения нарушением монотонного изменения по
тока.

Некоторые примеры вертикального распределения теп л о во й  
радиации в атмосфере изображены на рис. 8.7 (по работам  
■416



[43, 59]). Приведенные там вертикальные профили излучения 
получены^ в условиях умеренных широт. ^ ^  излучения

Целый цикл исследований вертикальной и меридиональной 
изменчивости интегральных потоков теплового и зл ^ ни Г Г сво^  
боднои атмосфере произведен Г. Н. Костяным и Н. А. Зайце
вой. При этом, путем измерения излучения актинометрическими 
радиозондами, выпущенными в различных географических 
пзгнктах, накоплен огромный материал о вертикальном и гео
графическом распределениях поля теплового излучения в ре
альной атмосфере. По данным работы [31], нисходящий и вос
ходящий потоки тепловой радиации убывают с высотой 
с градиентом от 250 • 10-« д о 4 0 0 »10-^ кал/см^ • мин. и от 160 • Ю-̂  
до 240- 10-S кал/см2.мии. на 100 м в тропосфере и от 30-10-» до 
40*10“̂  кал/см^'мин. на 100 м в стратосфере (нисходящий по
ток). Градиент для восходящего потока в стратосфере близок 
к нулю. В работах [19, 43], а также в некоторых исследованиях 
зарубежных авторов [49, 61] отмечаются случаи слабого увели
чения восходящего потока теплового излучения с высотой 
в стратосфере. Причиной этого, по-видимому, являются особен
ности вертикального распределения температуры в стратосфе
ре— изотермия и инверсия температуры.

Анализ изменчивости эффективного излучения в свободной 
атмосфере произведен в работах [34, 61, 65] на основании акти- 
яометрического зондирования атмосферы. По данным этих ис
следований наиболее характерные особенности вертикального 
профиля эффективного излучения состоят в росте его с высотой 
примерно до уровня 10— 13 км, в последующем уменьшении 
в области тропопаузы и дальнейшем росте в стратосфере.

В работах [34, 43] рассматривается взаимосвязь эффектив
ного излучения и облачности. Отмечается, что аномалии в рас
пределении эффективного излучения связаны с влиянием облач
ности. Уменьшение эффективного излучения за счет влияния 
облаков на некоторых высотах составляет 0,19 кал/см^ • мин. 
При наличии облаков, как правило, в слое 1,5 3,0 км имеет 
место слабое увеличение эффективного излучения с высотой, 
а в слое 7— 10 км — резкое уменьшение. В зимних условиях, 
когда в атмосфере содержится небольшое количество влаги, 
облачность может увеличивать эффект1пзное излучение на боль
ших высотах (по сравнению с безоблачными усло^ям и), пере
распределяя радиационный баланс в атмосфере. В приземном 
слое облака уменьшают эффективное излучение, если при этом 
не наблюдается повышения температуры подстилающей поверх
ности и нарушения изотермин под облаками. Изменение вос
ходящих потоков тепловой радиации в зимнее 
«ясно:»-«облако» и наоборот может достигать Ю -12%  в о д ^  
сторону за д в а — четыре часа. В облачных условиях зимои может 
наблюдаться не только уменьшение восходящего пот
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сравнению с безоблачными условиями, но и его увеличение Г341 
По оценкам автора настоящего параграфа, при нормачьяо* 
стратификации температуры величины противоизлучения атмо” 
с«|)1'ры на уровне земной поверхности при сплошной облачности 
примерно на 20—407о больше соответствующих потоков при яс 
ном небе.

Средние для Северной Атлантики зимние профили эффек* 
тивного излучения, вычисленные с помощью радиационной но- 
мограммы В. Эльзассера, приведены в табл. 8.3. Маленькие ве
личины и аномальный вертикальный ход  излучения в нижней 
тропосфере обусловлены, по-видимому, облачностью.

В табл. 8.4 приведены вертикальные профили теплового из
лучения для пяти моделей безоблачной атмосферы по резуль
татам теоретических расчетов автора настоящего параграфа. 
Рассматриваемые модели атмосферы кратко характеризуются 
следующим образом:

I —  стандартная атмосфера (модель A R D C -1959),
II —  сухое лето в умеренных широтах,
III —  влажное лето в умеренных шпротах,
IV — сухая зима в умеренных широтах,
V —  влажная зима в умеренных широтах.
Сравнение этих результатов с соответствующими вертикаль

ными профилями излучения рис. 8.7 показывает, что теоретичес
кие величины интегральных потоков эффективного излучения 
для «влажны.х» моделей атмосферы 111 п  V удовлетворительно 
согласуются со средними сглаженными экспериментальными 
профилями потоков в соответствующее время года. Однако 
градиент уменьшения нисходящей тепловой радиации с высо
той, полученный на основании теоретических величин, заметно 
больше, чем полученный по экспериментальным данным, и, с»ае- 
довательно, в верхней тропосфере и в стратосфере теоретичес
кие значения противоизлучения меньше экспериментальных. 
Следует отметить также, что вертикальные профили тепловой 
радиации при реальных, конкретных синоптических ситуациях 
могут довольно сильно отличаться от средних теоретических 
значений.

Выше были рассмотрены вертикальные профили интеграль
ных потоков тепловой радиации атмосферы. Однако характер 
вертикального распределения спектральных потоков излучения 
может в ряде случаев заметно отличаться от распределения ин
тегральной радиации. В качестве примера приведем вертикаль
ные профили спектральных потоков нисходящего и эффектив
ного излучения в различных интервалах спектра, полученные 
на основании результатов вычислений автора настоящего па
раграфа (табл. 8.5 н 8 .6). Градиент уменьшения противоизлу
чения атмосферы с высотой сильно зависит от длины волны Я 
(или от волнового числа v ). Особенно ярко выражена



Т а б л и ц а  8.3

Пункт
пямсрсипя 1000

р ыб

830 700 500 300 200

0,062
0,063
0,066
0.054
0.056
0,066
0.057
0,075

0.059 
0,042 
0.027 
0,038 
0,039 
0.060 
0.039 
0.0 Ш

0.163
0,169
0,168
0,170
0,127
0.U1
0,179
0,180

0,173
0,194
0,187
0,220
0,189
0,206
0,218
0,236

0.181
0,209
0.224
0,253
0,206
0,226
0.239
0,265

0,224
0.274
0,280
0,283
0,262
0,266
0,297
0,321

Т а б л и ц а  8.4

Величины интегральных потоков нисходящего Fo и эффективного 
теплового излучения атмосферы для моделей атмосферы I—V 

(область спектра 2000—225 см“‘)

Модель

р шб И км
1 II 111 IV V

кал/см2*мнн.

1013 0 0,384 0,378 0,456 0,183 0,220
898 1 0,326 0,324 0,382 0.160 0,195
795 2 0.274 0,272 0,322 0.138 0,169
617 4 0,195 0,193 0,233 0,102 0,131
472 6 0,130 0,128 0,162 0,072 0.097
265 10 0,042 0,044 0,068 0,035 0,050
76 18 0,024 0,024 0,034 0,021 0,028
12 30 0,013 0,011 0,019 0.008 0,014
0.9 50 0,003 0,003 0,007 0,003 0,005

кал/см2.мин.

1013 0 0,142
898 1 0,180
795 2 0,204
617 4 0,240
472 6 0.270
265 10 0,315
76 18 0.320
12 30 0,326
0 .9 50 0.345

0,186
0,222
0,248
0,286
0,316
0,357
0,364
0,375
0,386

0,Ш
0,153
0,185
0,224
0,252
0,294
о.зп
0,325
0.343

0,152
0,169
0,183
0,205
0,222
0,242
0,250
0,261
0,270

0,115
0,133
0.146
0,169
0,188
0,211
0,227
0,239
0,254
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Значения спектральных потоков нисходящего 
тсплооого излучения для стандартной модели 

атмосферы в различных спектральных интервалах
(I0-*  ВТ/СМ̂ 'МКМ)

Т а б л и ц а  8.5

// KU
Ш1-1оОО

Ау сы'Г1

1040-1ГЙЗ 9Ю -900 675-650 •4W-375

0
1
2
3
5
7

10
18
30
■Ю
50

149.9 
122.3 
97,12 
79,73 
51. R0 
30,29 
7.а55 
3.678 
4,224 
4,374 
1,976

101,3
77.31
61,52
51,50
39,99
33.68
28,72
25,96
21,28
13.61
2,333

59.80
32,77
16.90
«,340
1,754
0.2965
0.00894
0.00152
0.00051
0.00015
0,00002

178,4
162,8
146.7 
Ш ,2
110.8 
89,37 
61,68 
46,73 
26,69 
16,07
6,206

54.22
50,75
46.61
42.24
30.20
16.57
3,152
1.500
1,089
0.7298
0,2777

Т а б л и ц а  8.6
Значения спектральных потоков эффективного 
излучения для стандартной А10дели атмосферы 

в различных спектральных интервалах 
(10-5 ВТ̂ М̂ ’ МКМ)

// KU
1530-1500 1040-1033 W0-000 675—650 •100-375

0 2,579 153,4 192,2 1,469 0,4300
1 11,64 174,2 217,5 6,820 1,858
2 14,39 184.4 230,5 9,516 3,320
3 17,32 188.9 236,2 12,34 5.699
5 13,09 190,4 239,8 11,56 13,05
7 11,76 187.6 239,8 11,19 23,01

10 16,54 179,7 239,5 10,93 33,22
18 16,41 145,1 239,7 12,77 34,21
30 16,29 116,2 239,0 37,94 34,66
40 18,91 129,6 239,0 58,14 35,31
50 24,15 145,9 238,4 72,88 35,96

спектральная зависимость вертикальных профилей эффективного 
излучения (табл. 8.6). Если в интервалах 400—375 см"* и 940— 
900 см~‘ практически otcyTCTByer инверсия вертикального хода 
эффективной радиации, то в центральных областях полос погло
щения водяного пара, озона и углекислого газа она наблю-
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-„ела около

650 см -'): в центре полосы поглощ адт озонГ(окадо'1040°с*м°:1? 
диапазон высот, в пределах которого эЛАектппи^Г ^
уменьшается с высотой, весьма в е л и к - о ?  5 до 30 км

Большое количество работ посвящено пса^едованию поля 
лучистых притоков тепла в атмосфере (см.. „априГр [Гг^гоТг 
J 1. 4У, 0 1 , ЬЬ, 58—62]). В свободной атмосфере пои o t c v t I

т Г н , ° е  Р«Д«аЦионно^"вы,ол^.Апванпе воздуха [20]. Характерное распределение радпашгап-
ного выхолаживания с высотой при безоблачной ^атХ ф ере

Рис. 8.8. Вертикаль(1ыс профили температуры и соот
ветствующих радиацно)11Шх изменсипй температуры 
при Оезоблачнои погоде в случае температурной ми- 
версин у земной поверхиости {/) н без нес (2) (влия

ние озона на dT/dt не учитывается) [51].

изображено на рис. 8-8. Видно, что температурная стратифика
ция вблизи земной поверхности существенно влияет на верти
кальный профиль радиационного изменения температуры до вы
сот порядка 700—600 мб. Минимум абсолютных значений ра- 
днацпониого выхолаживания расположен над тропопаузой.

По данным работы [61], радиационное выхолаживание в тро
посфере, обусловленное тепловой радиацией, составляет в сред
нем 1—2 град/сутки до уровня 200 мб. На высотах 3, 6 и 10 км 
при ясном небе отмечаются устойчивые максимумы радиацион
ного выхолаживания, а под тропопаузой наблюдается радиаци
онное нагревание. Радиационные изменения температуры в стра
тосфере в среднем в пять раз превышают значения, наблюдае
мые в тропосфере, и они гораздо более изменчивы. В работе 
[68] приведены вертикальные профили радиационного выхола
живания длй различных климатических и синоптических уело-
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ВИЙ. .Максимальные величилы \ d T f d t \  составляю т окот 
—3 град/суткн. В случае безоблачной погоды максимум радиа° 
QHOHHoro выхолаживания находится на высотах примерно 
8— 10 км. Исключением является Арктика, где этот максиАЦ'м 
)асполагастся на высоте около 1,5 км. М инимальные величины 
dTid i \  наблюдаются па высоте тропопаузы, а такж е на уровне 

земиой поверхности.
Автором настоящего параграф а рассчитаны величины радиа

ционных изменении температуры для безоблачной погоды при 
вышеупомянутых моделях атмосферы \ —V. Результаты  вычис
лений OTfdt для области спектра 2000—225 слг* показывают, что 
при рассматриваемых моделях атмосферы в условиях безоблач
ной погоды на всех высотах в атмосфере наблю дается радиацион
ное охлаждение, значения которого наиболее велики (порядка —2. 
—3 град/сутки) вблизи земной поверхности и в верхней страто
сфере (табл. 8.7). Минимальные величины \dT! dt  \ наблюдаются 
в диапазоне высот 10—20 к.м, причем зимой этот минимум ниже, 
чем летом. Большие величины радиационного выхолаживания 
у земной поверхности в данном случае объясняются неучетом 
скачка температуры у земной поверхности (предполагалось, что 
температура воздуха }ia уровне земной поверхности п эффек
тивная радиационная температура Земли равны друг другу).

Т а б л и ц а  8,7

Радиационные изменения температуры dTldt град/сутки 
для стандартной модели атмосферы в различных областях спектра

Лу см~^

Н км
2000-1200 1170-940 800-550 523-225 2000-225

0 -0 .4 7 —0.44 —0,69 —0,40 -2 ,6 0
1 •^ .2 2 -0 ,2 5 -0 ,3 8 —0.22 -1 .4 6
2 —0.1Я —0.13 —0,45 -0 ,4 2 -1 ,4 5
4 —O.OGO —0,020 —0,30 —0,56 —1,08
6 -0 ,070 0.014 -0 .2 5 -0 .8 9 —1,26

10 — О.ОЮ 0,044 —0,020 —0,69 -0 ,7 1
18 —0,003 0,18 —0.39 —0.053 —0,28
30 -0 ,0 3 0 0,11 —2,09 —0,79 —2.80

Однако учет скачка температуры «земная поверхность — воз
дух», а такж е подробного хода температуры и влажности в при
земном слое может дать весьма серьезные отклонения вертИ' 
кального распределения лучистых притоков тепла от среднего, 
«модельного». Например, в работах [71, 72] показано, что учет 
скачка температуры порядка 3—5® К изменяет даж е зиах лу
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чистого притока тепла и влияние такого скачка на вечичипьт 
dTldt  отчетливо прослеживается до высот около 5 кГ Т ак и м  
образом, для надежного определения лучистых притоков тепла 
требуется весьма точная и подробная информация о величинач 
метеорологических параметров в атмосфере.

Влияние облачности на величины лучистого притока тепла 
исследуется в работе Л. М. Градус и Е. М. Фейгельсон Г12]
В этой работе вычислены интегральные по толщине подоблач
ного и надоблачного слоев притоки тепловой радиации для раз
личных высот облачного слоя. Показано, что в подоблачном 
слое радиационное выхолаживание существенно убывает по 
сравнению с безоблачной атмосферой, обращаясь почти в нуль 
при облачности нижнего и среднего ярусов. Над облаками на
блюдается радиационное выхолаживание. Таким образом, в слу
чае многослойной облачности, а также при инверсионных слоях 
и слоях дымки и аэрозоля в атмосфере наблюдаются весьма 
сложные вертикальные профили лучистых притоков тепла с ин
версиями, резко меняющими величину и знак. Это подтвер
ждается и результатами работ [31, 49, 55, 62]. В работе [31] сде
лан вывод, что в общем тропосфера и стратосфера неоднородны 
по своим радиационным свойствам и могут иметь слои с боль
шими значениями скорости радиационного выхолаживания при 
средних значениях 0,04—0,05 и 0,02—0,06 град/час соответ
ственно. В области тропопаузы наблюдаются с.чои со скоростью 
радиадиониого нагревания до 0,3 град/час, хотя средняя ско
рость радиационных изменений температуры тропопаузы около 
нуля..

Интересно заметить, что влияние облачности на величины 
радиационных притоков тепла в ряде случаев проявляется даже 
на больших высотах в атмосфере. Так, например, в работе [58] 
приведены данные об изменчивости величин dTldf  в полосе по
глощения озона 9,6 мкм на высотах 10—33 км в зависимости от 
изменения облачных условий. По результатам этой работы, 
вследствие перехода от ясного неба к облачности с верхней 
границей на высоте 9 км величины радиаиионного нагревания 
в стратосфере уменьшаются примерно в 3 5 раз.

Обширные теоретические расчеты для определения верти
кального, сезонного и географического изменений радиацион
ных притоков тепла в условиях средней ^лачности были вы
полнены Д . Лондоном и П. А. Дэвисом. (Основные результаты 
их работ приведены в [20].) По данным этих авторов, как пра
вило, максимум выхолаживания расположен в середине троп - 
сферы, непосредственно над зоной максимальном частоты пов
торяемости верхней границы облаков.

Весьма большие величтш! радиационного 
в середине тропосферы и над тропопаузой "Случены в работе 
[55] (см. табл. 8.8.). Следует отметить, что в самом нижнем слое
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Средние величины лучистых притоков тепла 
dTfdt град/сутхи зимой 1958-57 г. по данным восьми 

станций на территории Северной Атлантики [55]

Т а б л и ц а  8.8

Стлииая

р мб

1000-В50 &30-700

—П,27 
0,82 
1.42 
0,55 
0.G9 
О.бЯ
0.G2
1,Ш

—3.6Н 
—5,00 
- 5 ,5 6  
-5 ,2 1  
—3.46 
—3.31 
—5,54 
—5.20

700-500

—0,29 
—0.73 
—0.56 
—1,47 
—1 ,НЗ 
—1,92 
—1,15 
—1.66

500-300

—0.24
—0.45
—1,10
—0.96
—0,50
—0.59
—0,62
—0.85

—2.50 
—З.«3 
—3.32 
—1.17 
—3.32 
—2.35 
—3.42 
—3,31

(1000—850 мб) почтп во всех случаях наблю далось радиацион
ное нагревание.

Особый интерес представляет исследование вертикального 
распределения лучистых притоков тепла в стратосфере. Ввиду 
малых величии плотности воздуха иа этих высотах даж е не
большие притоки тепла обусловливают там значительные вели
чины радиационных изменении температуры. С другой стороны,, 
определение концентрации поглощающих веществ в страто
сфере связано с большими относнтельными погрешностями и 
и вследствие этого возникают значительные погрешности и 
о лучистых притоках тепла. В результате этого величины d l f d t ,  
полученные для стратосферы при конкретных синоптических си
туациях и при «модельной» атмосфере, могут сильно расходи
ться н степень точности их требует специального исследования.

Большинство исследователей (см., например, [51, 55. 61, 65]), 
как уже сказано выше, отмечают, что в стратосфере происхо
дит гораздо более сильное радиационное выхолаживание, чем 
в тропосфере, причем величины \ d T / d t \  возрастаю т с высотой. 
Отметим, что обзор вертикального и географического распреде
ления радиационных изменений температуры в стратосфере 
приведен такж е в монографии К. Я. Кондратьева [20].

Представляет интерес отдельно оценить роль каждого из ос
новных поглощающих тепловое излучение компонентов атмо
сферы в создании радиационных изменений температуры. 
Иа рис. 8.9 изображены средине за  год вертикальные профили 
dT/dt  для полос поглощения водяного пара, а такж е для полос 
углекислого газа 15 мкм и озона 9,6 ыкм [60]. Из этих резуль
татов следует, что полоса поглощения Оз обусловливает радна- 
шюиное нагревание атмосферы на высотах 15—30 км„ углекис
лый газ обусловливает выхолаживание атмосферы, которое
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особенно велико на высотах больше \5~~9П г , . .  
выхолаживание, причиной которого является 
максимумы в верхней т р о п о сф ер  Г в  врп1?»- °" 
Аналогичные выводы сделаны в работах Т Сас1 мп’^'*^Т'тГ‘’®‘

Автором настоящего параграфа произведены также васчеть. 
спектрального распределения вертикальных профиле,“ г /Г д л я

Ним

Рис. 8.9. Осредненные для. всего земного шара вертикальные 
профили радиационных изменена! температуры, обусло
вленных водяным паром (/), углекнслыдг газом (2) н озо

ном (5) [60],

упомянутых выше моделей атмосферы I—V. В качестве при
мера приведем результаты вычисления dT/dt для некоторых уз
ких интервалов спектра на различных высотах в атмосфере 
(табл. 8.9). Данные этой табл}щы показывают, что по отрица
тельным величилам дТ/д/ для интегрального излучения нельзя, 
сделать вывод, что н спектральные значения dTldt  все яв
ляются отрицательными; на самом деле во многих спектраль-. 
пых интервалах dT jd t  на некоторых высотах положительны или 
близки к нулю.. Результирующие отрицательные значения ра
диационных изменений температуры получаются вследствие 
очень больших величин радиационного выхола>р1ваиия в неко
торых участках спектра (например, в далекой инфракрасной 
области),
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Т а б л и ц а  g.g 
Значения радиационных изменений температуры 

dTfdt  град/сутки при стандартной( модели атмосферы 
для различных спектральных интервалов

// км
1,150-1300 833-8fJ0 073—СЛО 4и0—375

О
2
4
6
8

10
U
1К
22
26
30

—0.0262
—0.0051

0,0059
0.0020

~ )̂,(К)57
—0.0062

0.0001
—0,0006

О.ОООК
0.0012

—0,0007

-0,0129 
-0,0037 
-0,0004 
0,0012 
0.0025 
0.0046 
0,0106 
0,01R8 
0,0285 
0.0279 
0,0020

—0.0975 
—0Д>427 
—0,0191 
—0,005К 

0,0004 
0.0015 
0,0002 

-0,0002  
-0.01)06 
—0,0020 
—0,0049

—0,0453 
—0.0233 

0.0023 
0.0014 
0.0001 
0.0055 

—0.0050 
—0.0Я51 
—0,1534 
-0 ,2 7 8 6  
—0.5931

—0.0289 
—0.0322 
—0.O64.J 
—0,10.41 
-0 .1104  
—0,0597 
-0.007К 
—0.0057 
—0.0073 
—0,0154 
—0.0419

Результаты  расчетов вертикального распределения лучистого 
притока тепла в узких спектральных интервалах приведены 
такж е в работе К. Я. Кондратьева, Д . В. Стыро ir В. Ф. Ж ва- 
лева (для одной конкретной синоптической ситуации в Ростове- 
на-Д ону). По peзyльтaтaiM этого исследования, во всех pacciMar- 
риваемых спектральных интервалах на всех высотах имеет 
место радиационное охлаждение.

Отметим, что приведенные данные вертикального распреде
ления радиационных изменений температуры в большинстве 
случаев следует считать лишь ориентировочными. Т ак как ве
личины дТ{д1 существенно зависят от детальной структуры вер
тикальных профилей температуры и поглощающих тепловое 
излучение веществ в атмосфере, то для надежного определения 
их требуется весьма точная и подробная информация о величи
нах метеорологических параметров в атмосфере, особенно 
у земной поверхности и, по-внднмому, такж е у поверхности об
лаков. Известно, что результаты вычисления лучистого притока 
тепла различными методами существенно расходятся. О собенно  
велики относительные погрешности радпационных притоков 
тепла при их малых абсолютных значениях, так как приближен
ная методика расчетов гарантирует нам только оп р ед ел ен н у ю  
степень точности.

§ 4. ГЕОГРАФИЧЕСКОЕ РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ДЛИННОВОЛНОВОГО 
БАЛАНСА АТМОСФЕРЫ И ЕГО СОСТАВЛЯЮЩИХ

Данные о географическом распределении теплового и зл у ч е
ния атмосферы, имеющиеся в литературе, относятся в основном
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к длинноволновому балансу атмосферы н его составляющим-
эффективному излучению подстилающей поверхности и З я -  щему излучению. fahuuih и уходя-

4.1, Уходящее излучение

Величина уходящего нзлучеиия рассчитывалась К. Я. Вин- 
ипковым [8, 9] по формуле, которая была получена как резуль
тат решения уравнения переноса длинноволновой радиации 
в атлюсфере. При этол1 былп сделаны следующие предположе
ния. Зависимость температуры воздуха от высоты считалась 
линеинои, изменение массы водяного пара с высотой в тропо
сфере представлялось экспоненциальной функцией.

Величины уходящего излучения F„ были рассчитаны для 
260 пунктов, равномерно распределенных по земному шару, и 
найдены временные и пространственные изменения уходящего 
излучения.

Результатом этих исследований явились карты месячных и 
годовых сумм уходящего излучения. В качестве примера на 
рис. 8.10а и 8.106 приведены карты распределения месячных 
сумм уходящего излучения по земному шару для января и июля.

Анализ карт месячных и годовых сумм уходящего излучения 
показывает» что поле уходящего излучения является достаточно 
однородным, величины уходящего излучения изменяются в пре
делах сравнительно небольшого диапазона месячных и годовых 
сумм. На всех картах наблюдается возрастание величины 
от nojJOcoB к  тропикам. Это обстоятельство объясняется, во- 
первых, увеличением средней температуры тропосферы, во-вто
рых, уменьшением облачности в поясах высокого давления.

Месячные суммы в январе изменяются от 10 ккал/см* • мес. 
в высоких широтах до 16 ккал/см^*мес. в тропиках, а в июле 
соответственно от 12 ккал/см^ * мес. до 18 ккал/см® ■ мес.

Годовые суммы варьируют от величин, меньш1ьх 
140 ккал/см^*год в районе полярных широт, до величин, пре
восходящих 200 ккал/см®*год в ра?юне Северной Африки и
Аравии. .

Максимальные величины уходящего излучения наблюдаются 
над пустынями низких широт, где имеют место высокие темпе
ратуры воздуха при малом в л аго соде ржании и незначительной 
облачности.

В местах со значительной облачностью и довольно высоком 
влажностью воздуха (район экватора) величш1ы уходящего из
лучения существенно уменьшаются, но сплошного пояса пони
женных значений не наблюдается. Колебания « 
зависят от влагосодержания атмосферы и наличия облачности.

Зональное распределение уходящего излучения заметно на
рушается под влиянием холодных и теплых морских течений.
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Рис. 8Л0и, Географическое распределение месячных сумм уходящ его лзлучония (ккал.см-) [в. У]. Яииарь.

Рис. В.100. Гсографи
,,.ско= ра=пре»=лс-ш« «зсячпых сумм

уходтисго вэлучешш (ккал/см>)
Июль.
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Наглядным примером может служмтк трпг,«« 
стр.1М и холодное Перуанское теченке, которые в течёшь ^  
года существенно влияют на ход пзолнинй

Иа распределении поля уходящего излучения сказывается 
также и сневдние термического экватора к северу от г е ^ и  
ческого н большая океаиичность южного полушария S  это 
приводит к толгу, что в среднем тепловое излучение южного то 
лушария меньше, чем северного. по

Весьма обширные и наиболее надежные экспериментальные 
исследования уходящего излучения системы Земля-атмосф ера 
приведены К Р а ш к е н  Л1 Пастернак [64], а также рассмотрены 
в работе Е. Рашке Ф. Меллера и В. Банднна [63]. Используя 
данные измерении «Нимбус-1Ь, который (в отличие от спутни
ков «Тайрос») впервые был запущен иа полярную орбиту, ав
торам удалось построить карту распределения поземному шару 
уходящей длинноволновой радиации, осредиенной за срок с 1 
по 15 июня 1966 г, (рнс. 8.11). Результаты измерений уходящего 
длинноволнового излучения по данным спутника «Нимбус-П» 
в июле 1966 г. обсуждены в работе [63],

4.2, Эффективное излучение подстилающей поверхности

Эффективное излучение подстилающей поверхности Fq рас
считывалось Н. А. Ефимовой и Л. А. Строкиной [17, 18] по тео
ретическим формулам, учитывающим зависимость его от темпе
ратуры подстилающей поверхности, температурной стратифика
ции атмосферы, ее влагосодержания и облачности (зависимость 
эффективного излучения от облачности принята линейной).

Географическое распределение эффективного излучения под
стилающей поверхности по земному шару для двух месяцев — 
января (рис. 8.12а) и июля (рис. 8.126)— представлено здесь 
в виде карт, заимствованных из работ [17, 18],

В среднем за год максимальные величины эффективного из
лучения порядка 80—90 ккал/см^*год наблюдаются в областях 
с высокой температурой подстилающей поверхности н малыми 
значениями влажности и облачности. Это имеет место в райо
нах пустынь н в засушливых об.пастях тропических широт. Су
щественно меньшие величины эффективного излучения (по
рядка 30—40 ккал/см^ • год) наблюдаются в ̂ области пассатов 
и над океанами. Это объясняется повышенной влажностью воз
духа и некоторым увеличением облачности. . ^

В районе полярных широт (в Арктике и J*’ ^
в течение всего года имеют место низкие температуры ^ " 
лающей поверхности, инверсии зимой и °  ”
ность летом, отмечен м и н и м у м  эффективного излучен (
20 ккал/см^ • год).
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Рис. 8.12а. Эффсктиииие палунепнв аоисрхиостп (ккал/см®) {17, 18J. Яииирь, Л1с1Угчпыс суммы.

Рнс.
,  8.126. Э ф ф ектно,|ое „оосрм .ост,.

117. 181. И.о.ь. М«я,иыо суммы.



На ход пзолтш й эффективного излучения заметное влияние 
оказывает наличие холодных и теплых океанических течений 
Холодные течения несколько уменьшают, а теплы е— увеличи
вают величину эффективного излучения.

На средних месячных и годовых картах характер изолиний 
эффективного излучения подстилающей поверхности в основных 
чертах аналогичен. Однако определенное влияние оказывают 
в этом случае особенности изучаемого сезона.

В северном полушарии в холодное время года картина рас
пределения эффективного излучения более проста, чем в теп
лое. В январе изолинии имеют почти широтную направленность 
тогда как в июле она несколько наруш ается.

Наибольшие величины эффективного излучения в северном 
полушарии наблю даю тся в пустынных районах Африки и Азшт. 
В южном полушарии в январе (лето) максимум имеет место 
над районом пустынь Центральной Австралии и составляет ве
личину, превышающую 8 ккал/см^-мес.

В 1иоле в южном полушарии (зима) величина эффективного 
излученггя подстилающей поверхности увеличивается в направ
лении от полюса (2,0 ккал/см^-мес.) к тропикам. М аксималь
ные величины (больше 6 ккал/см^-мес.) наблю даю тся в районе 
австралийских и южно-африканских пустынь. В тропиках и 
меиее засушливых областях субтропиков величина эффектив
ного излучения существенно уменьшается и составляет значения 
порядка 3,5—5,0 ккал/см^ ■ мес., а в зоне умеренных широт она 
равна 2,5—3,0 ккал/см^* мес.

Л. Н. Дьяченко [И ] приводит карты распределения годовых 
и месячных сумм эффективного излучения поверхности по тер- 
pHTopini Советского Союза, построенные на основании данных 
измерений. Одновременно проводится анализ и сравнение с ана
логичными картами, составленными по расчетным данным 
И. А. Ефимовой,

При построении и аиализе карт рассматривались величины 
эффективного излучения, учитывалось распределение по терри
тории СССР температуры воздуха, количества осадков, числа 
дней с осадками, сумм солнечной радиации. Кроме того, ис
пользовались карты средней облачности, приведенные в работе 
Т. Г. Берляид [4].

Сопоставление измеренных и рассчитанных величин эффек
тивного излучения для территории Советского Союза дает до
вольно хорошее согласование.

Анализ данных измерений показывает, что вся территория 
Советского Союза характеризуется монотонным убыванием эф
фективного излучения с увеличением широты. Наименьшие го
довые суммы наблюдаются на севере п составляют величину 
20 ккал/см** год. Поле эффективного излучения на севере Со
ветского Союза размыто и имеет малые градиенты.
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Максимальные величины годовых сумм F 
в Средней Азии (в пустыне Каракум и п nVm,,™ «золюдаются 
Карабнль) и достигают значений порядка 700 L ^ T c v ^ 'Z ” ™ 

На месячных картах распределения Fn Гыт I 
д„.,„сь через 1 к к /л /см ^ м ес ' a S *  м 2 с 1 'ч 1 Г к % ;" \Г з ы -  
вает. что в зимнпи период (декабрь, январь, февральГвмичнна 
эффективного излучения меняется от 1 ккал/см».мес на сД ем  
ДО 4 ккал/см^ • мес. на юге. севере

о пре- 
мес.

в Средней Азии в районе песков Каракум величина 
вышает 3 ккал/см^ • мес. в декабре и январе и i  ккал/см*- 
в феврале. Такие ж е месячные суммы f ,  имеют место н на 
Дальнем Востоке.

В северной и центральной частях территорип СССР noie 
эффективного излучения сильно размыто. Месячные суммы Fq 
колеблются около 1 ккал/см^ • мес.

Весной с увеличением притока тепла на всей территории 
СССР наблюдается рост эффективного излучения. Оно меня
ется от значений, меньших 2 ккал/см^• мес. иа севере, до вели
чии, больших 5 ккал/см^ • мес. на юге Средней Азии.

В теплый период (нюнь, июль, август) месячные суммы эф
фективного излучения достигают годового максимума. На юге 
Средней Азии в некоторых случаях они превышают 
8 ккал/см^ • мес. В этом районе наблюдаются самые высокие 
в Советском Союзе температуры и незначительная облачность.

В сентябре, октябре, ноябре величины эффективного излуче
ния постепенно уменьшаются до 1 ккал/см^*мес. иа севере и до 
4 ккал/см^ • мес. на юге.

4.3. Длинноволновый баланс атмосферы

Длинноволновый баланс атмосферы (лучистый приток тепла 
ко всей толш;е атмосферы за счет длинноволновой радиации) 
может быть найден как разность двух радиационных потоков: 
эффективного излучения у поверхности Земли и уходящего из
лучения. ,

В подавляющем большинстве случаев длинноволновый оа- 
ланс атмосферы отрицателен, так как атмосфера в целом те
ряет тепло за  счет длинноволиового излучения.

Для того чтобы подчеркнуть в а ж н о с т ь « ‘̂ о̂ -̂ ^̂ АИмость и̂^̂  
следования длинноволновой составляющей лучистог р 
тепла к атмосфере, приведем здесь количественные оценки 
лового баланса и его отдельных составляющих I •

По современным представлениям, ^аьбедо 
неты равно 0,35. Тогда поглощаемая Землей коротковолно
радиация равна 168 ккал/см^-год. vl^яп/rм^«гoп солнеч^

К земной поверхности поступает 130 ккал/см год
465

30 Заказ  № 92



fiofi коротковолновой радиации. Если средняя взвешенная в 
чнна альбедо земной поверхности равна 0,14, то земная пов^'^"' 
ность поглощает солнечную энергню в количест*^'
112 ккал/см^-год, а отраж ает 18 ккал/см^ - год. Следователь  ̂
56 ккал/см®* год — это та часть тепла, которая поглощает?’ 
земной атмосферой, что составляет почти треть количества п  ̂ ' 
дпац 1П1, поглощаемой земной поверхностью.

Благодаря длинноволновой радиации атмосферы тепловые 
потери земной поверхности уменьшаются. Эффективное излуче
ние на уровне земной поверхности Fq б среднем составляет 
40 ккал/см^ ■ год. В конечном итоге земная поверхность полу- 
чает около 72 к к ал /см ^ то д  в виде энергии радиациоиного 
лаиса, которая частично расходуется па испарение 
(59 ккал/см^ • год) и на турбулентный теплообмен в атмосфере 
(13 ккал/см®*год).

Общее количество длинноволнового излучения Земли 
или уходящего излучения иа уровне верхней границы атмо
сферы, в среднем за  год для всего земного ш ара равно количе
ству поглощенной солнечной радиации дс, т. е. 168 ккал/см^ * год. 
Поэтому расход тепла атмосферой на излучение О
составляет 128 ккал/см®* год. Этот расход компенсируется по
глощенной атмосферой солнечной радиацией (56 ккал/см^ • год) 
и приходом тепла, обусловленным процессами конденсации во
дяного пара (59 ккал/см^ • год) и турбулентной теплоотдачи 
(13 ккал/см^ • год).

Приведенные выше числовые характеристики отдельных со
ставляющих теплового баланса Земли достаточно отчетливо 
подчеркивают значимость и вес, который Идмеет величина лучис
того притока тепла за счет длинноволновой радиации в общем 
тепловом балансе системы Зем ля— атмосфера.

Ниже рассмотрим географическое распределение длинновол
нового баланса атмосферы по земному шару.

Л. Н. Дьяченко и К. Я. Кондратьев [15] на основе расчет
ных данных построили мировые карты месячных и годовых 
сумм длинноволнового баланса атмосферы.

Как указано выше, величина длинноволнового баланса ат
мосферы Лдл отрицательна. Д ля  удобства при построении карт 
использовались абсолютные величины 5дл. Карты построены 
по данным 260 пунктов, равномерно размещенных по поверх- 
1ЮСТИ земного шара, В это число входят 165 станций, располо
женных на суше, и 95 — на море.

Районы полярных широт (выше ВО'* с. ш. и 70° ю. ш.) 
высокогорные области не рассматривались и з - з а  недостаточного 
объема необходимых данных. Отметим, что высокогорные рай
оны иа картах заштрихованы. Общая площадь исследованнои 
области составляет 460,1 млн. км^, а вся площадь земного 
шара — 510 млн. км%
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На карте распределения годовых cvmm 
лапса атмосферы изолниии проведены через 20 ккал^н°°Ня 
сячных картах они проводились через 2 ккал/см» В р“  боте пИ  
приведены карта распределения годовых сумм n n S I l l   ̂
„!,го баланса атмосферы „ 12 *,есяч„ых к а р Г У с ь  
только две карты; для июля н января приведем

При рассмотрении построенных карт легко убедиться что 
поле длинноволнового баланса атмосферы дово/ыю однородно 
,1 диапазон изменеиия месячных и даже годовых сумм невелик 
На всех картах имеет место постепенное возрастание веп т m 
^д л  ОТ ПОЛЮСОВ к экватору.

Анализ карты годовых сумм длинноволнового баланса ат
мосферы показывает, что эти суммы изменяются от величин ме
нее 100 ккал/см2«год в полярных широтах до 160 ккал/см^тод 
D экваториальных. Изолинии большей частью отличаются ши
ротной направленностью. На границе суши н моря имеют место 
разрывы пзолинпй, отражающие горизонтальную неоднород- 
1юсть поля температуры.

Некоторая незоиальность в ходе изолиний наблюдается над 
холодными и теплыми океанскими теченпялт. С холодными те
чениями связано уменьшение длинноволнового баланса атмо
сферы Вдл. Это имеет место, например, над холодным Перуан
ский! течением пли над ветвью течения западных ветров у юго- 
западных берегов Австралии. Теплым течениям соответствует 
увеличение сумм длинноволнового баланса атмосферы. Такое 
увеличение наблюдается над теплым течением Гольфстрим, над 
ветвью северо-тихоокеанского течения и над теплыми тече
ниями Индийского океана.

Эти данные показывают, что существует возможность обна
ружения морских течений со спутников, так как поле уходящего 
нзлучеыня и поле лучистого притока тепла в атмосфере чувстви
тельны к присутствию этих течении.

Большая океаничность южного полушария и положение тер
мического экватора к северу от географического приводят 
к тому, что в среднем приток тепла к атмосфере в южном по* 
лушарии больше, чем в северном.

Следует отметить, что максимальные значения длинноволно
вого баланса, равные 140— 160 ккал/см^ • год, имеют место над 
океанами в районе теплых экваториальных течении, где велика
повторяе.мость пасмурного неба.

Абсолютный лмаксимум длинноволнового притока тепла^к а - 
дюсфере отмечен над Тихим океаном. Он равен 163ккал/см-* д. 
Сравнение карт распределения годовых сумм °
баланса атмосферы 5дл по земному шару с
тами для уходяш;его излучения plL „то hL
чения подстилающей поверхности Fo показывает, , 
океанами на величины длинноволнового баланса атмосферы
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суилественио плияет уходящее излучение. Н а д  континентам» 
длпиповолновый баланс определяется эффективным излуке. 
1UICM поверхности Земли.

В связи с этим следует отметить, что минимальные значения 
5д1 имеют место над пустынями, где наблю даю тся максималь^ 
иые величины эффективного излучения поверхности Fq, вызван- 
иые высокими температурами, малым влагосодержаннем в ат
мосфере и малой облачностью.

Так, например, в северном полушарии заметное уменьшепкс 
годовых сумм Вдл наблю дается в районе пустынь Северной Аф- 
р{И(н и Аравии, где Вдл меньше 120 ккал/см^ • год. В южном 
полушарии суш.ественное уменьшение длинновоу1Нового баланса 
атмосферы наблюдается над Большой Песчаной пустыней Авст
ралии и южноафриканскими пустынями. Абсолютный минимум 
отмечен в районе пустыни К алахари в Ю жной Африке, где 
составляет менее 100 ккал/см^ • год.

Средняя величина длинноволнового баланса атмосферы для 
земного шара равна 131,5 ккал/см ^-год (табл. 8.10). Среднее 
значение длинноволнового баланса для суши составляет 
119,0 ккал /см ^тод , а для м оря-*136 ,0  ккал /см ^. год. Расчет

Т а б л и ц а  8.10

Средние широтные значения Вдд ккал/см^*год

Площаль Площадь Обшов
П ЛШ Iff И Я

^ о л .  ср
Широта суши, моря,

л л и ш и д и
пояса, iia i иал

дД
поясаЯ « млн. КМ̂ сушей морем пояса

90—80® с. 10 90 3 .9 1118 0 -7 0 29 71 И .6
70—60 72 28 18,9 115 118 116 21,9.1018
6 0 -5 0 57 43 25.6 114 121 117 30.0
6 0 -4 0 52 48 31,5 112 120 116 36,6
4 0 -3 0 43 57 36,4 ПО 129 121 44,1
3 0 -2 0 38 62 40,2 119 139 131 52,7
20—10 26 74 42,8 126 150 144 61,7
10—0 23 77 44,1 132 150 146 64.5
0—10° 10. 24 76 44,1 131 151 146 64,5

1 0 -2 0 22 78 42,8 131 147 144 61,7
2 0 -3 0 23 77 40,2 113 135 130 52,3
30—40 12 88 36,4 111 127 125 45,6
4 0 -5 0 3 97 31,5 114 125 124 39,1
5 0 -6 0 1 99 25.6 118 120 120 30,8
60—70 10 90 18,9
70—80
8 0 -0 0 78 22 11,6

3.9

80® с, ш .— 29 71 460.1 119,0 136,0 131,5
70® ю. ш.
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этих величин произведен с учетом того, что площадь суши со
ставляет 2 0 /о, а моря — 71% всей площади земного шара 

Л. Н. Дьяченко ir К  Я- Кондратьев [15] получпли также го
довые суммы длинноволнового баланса атмосферы для различ
ных широтных зон земного шара (см. табл. 8.10). Они находи
лись с учетом «веса» суши и моря для каждого широтного 
пояса.пояса

кнал/см^ мес
1̂
!3
.2
и
{О
9
8 -1-. I I I  I I 1 1 1 « « I ■ ■ ■ 1

. -L  J  J  -L I I 1 I I I I

// IV V/ VJ// X  х п

Q.14. 1 ОДОВОИ ход длниаццилпииши иа̂ тик-о ai.uui.Y'-t'w w 
Л11ЧНЫ.Ч ландшафтпо-климатнческнх зонах [15].

а]  joim  тундры: / — Лмдсрма, 3 — м. Барроу; о)  лесная зона yucpetmbix широт; J — Свердлоаск, 2  — ФорГ'Нсльсо»; в) зона лссостепсЙ н СтепеЛ умерен
ных широт: /  — Ростои-на-Доку, 2 — Эль-Пасо; г )  /  — сухие области субтропических шярот (Таш кент), г — срелндемноморскмП климат (Рим); а )  зона 
экваториальных муссонов; J — Форт-Лимн, 2— Калькутта; зона тропичоскпх 
пустынь: / Вади-Хлльфа. 5 — Ллис-Спрннг; ж ) зоно экваториального кли*

« атл  тропнческнч .iccoo: I  — Сао-ГаСрисль, 5 — Батзвня, 3  — Сингапур.

Анализ табл. S.10 показывает, что лучистый приток тепла 
для всей толщи атмосферы растет от полюсов к экватору.

Отметим, что средняя велнч1и1а баланса для южного полу
шария несколько выше^ чем для северного. Это объясняется 
большей океаничностыо южного полушария.
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Рассмотрим теперь месячные карты распределения дп» 
иолпооого баланса атмосферы. Н а месяш«ых картах  (рис 8?? 
и 8.136) наблюдается картина, в некоторой степени аиалогичи 
картине распределения годовых сумм 5дл. Знмон в северном  ̂
лушарии четкии минимум выделяется в районе сибирского апт° 
циклона, тогда каквСсвериоГ! Атлантике теплое течение Голь* 
стрнм повышает значения притока тепла к атмосфере.

Положение максимумов Вдл несколько изменяетсяотсезона 
к сезону. Летом они располагаю тся вблизи тропиков, зимо» 
сменлаются в направле1н1и к 5»кватору.

Рассмотрение построе1П1ых карт дает возможность устано
вить, что наибольшие абсолютные величины месячных сумм 
длниноволиового баланса атмосферы наблю даю тся над океа
нами вблизи экватора. В июле максимум притока тепла в ат
мосферу несколько смещен к северу от экватора. Он составляет 
более 12 ккал/см^ ■ ml*c. (в Тихом океане больше 13 ккал /см Ч 1ес ). 
В январе наблюдается обратная картина. -Максимумы сме- 
иааются к югу от экватора. Они превышают величину
12 ккал/см2* мес. (в Тихом океане 13 ккал/см^* мес.).

Дальнейший анализ месячных карт показы вает, что макси
мумы значении притока тепла к атмосфере в данном случае 
также связаны с максимальными величинами уходящего излу^ 
чсния {F^  = 1 6  ккал/см^?мес.), которые наблю даю тся над оке
анами.

В работе [15] выполнен такж е анализ годового хода месяч
ных сумм длинноволнового баланса атмосферы в различных кли
матических зонах земного шара. Рисунок 8.14 иллюстрирует пз- 
меиеиия длинноволнового баланса атмосферы в течение года 
в различ1и»1х ландшафтно-клнматнческпх зонах.

§ 5. ПОТОКИ ТЕПЛОВОГО ИЗЛУЧЕНИЯ АТМОСФЕРЫ НА РАЗЛИЧНО 
ОРИЕНТИРОВАННЫЕ ПОВЕРХНОСТИ

5.1. Потоки на уровне земной поверхности

При ясном небе и сплошной облачности потоки теплового 
излучения атмосферы на различно ориентированные наклонны е 
поверхности, распо.чоженные на уровне земной п оверхн ости ,  за
висят от угла наклона поверхности и практически не зави сят  
от ее азимута. Последнее связано с тем, что при у к а з а н н ы х  ус
ловиях азимутальные изменения ириенснвности излучения на
столько малы, что их можно не принимать во в н и м а н и е  (ĉ •̂ 
§ 2 гл. 8 ) .

Поток эффективного излучения наклонных п о ве р х н о сте й  оп
ределяется соотношением, аналогичным (6 .5).
-172
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в случав изотропного эффективного излучении (г 1л  
.co n st) для наклон.юй поверхности получается co o w o iitrn fi^

где fp — эффективное излучение горизонтальной повеохностп
Эффективное излучение склопоо малой крутнзньишжет S  

определено по прпблил<енноп формуле оыть

■̂ с “ ‘̂ r'^osa. ^g2)

Измерения эффективного излучения наклонных поверхнос
тей пиргеометрои Янншевского, укрепленным на теодолитной 
установке, показали, что приближенная формула (8.2) дает 
удовлетворительную точность для поверхностей с углом наклона 
а<30° [28].

На рпс. 8.15 для интегральной радиации представлена за
висимость относительного эффективного излучения наклонных 
поверхносрй (по отношению к эффективному пзлучеиию гори- 
зонтальной^ поверхности) от угла наклона поверхности при 
безоблачно!! атмосфере [27]. Точками нанесены результаты из
мерений, выполненных в ночное время. Сплошными линиями 
изображена зависимость f c /^ го т а  по данным вычислений. Рас
четы проводились по формуле, аналогичной (6.5), путем числен
ного интегрирования по заданному угловому распределению 
эффективного излучения. Вычисления выполнены для рав
ного 1,0; 1,8 и 4,0 г/см^ (Шсв — общее содержание водя
ного пара в вертикальном столбе атмосферы единичного се
чения). Пунктиром на рисунке нанесены кривые для изотроп

ного приближения ^ fc = ^ ’rC0 s2 - |- J  „ для закона косинуса 

{Fc—Fi, cos а ) .
Расхождения между измеренными и вычисленными значе

ниями находятся в пределах погрешностей измерении. Ход кри-̂  
вых слабо зависит от общ^его содержания водяного пара в ат
мосфере. Поэтому практически эффективное излучение наклон
ных поверхностей при безоблачном небе можно рассчитывать 
по эффективному излучению горизонтальной поверхности, ум
ноженному на относительную величину F d f n  соответствующую 
средней кривой иа рис. 8.15. Если известна величина ш«», то рас
четы будут точнее.

Приведенные выше расчеты относятся к тому случаю, когда
наклонная и горизонтальная поверхности, ’
дом, имеют одинаковую температуру и являются ^б тж о  
черными, т. е. между нимп отсутствует многократное р 
а теплообмен. „«nflnvunrTH

Если температура наклонной и 
соответственно Тс и Т’п то дополнительный пото фф
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излучения иа горизонтальную  поверхность обуслов 1е 
лучистым теплообменом м еж ду поверхностями, м ож ет быт 
trcii по следующей формуле [21]:

( г г - r j ) s i n ’4 - . (8.3)

где ft — относительная излучательная способность склона н 
ризоитальном поверхности, а — постоянная Стефана— Больц*

Г г ’

Рис. 8.15. Зависимость величины отлоснтсльиого эффективного излучения склолов 
от угла наклона склона при безоблачном небе.

/ — сспорныс склоны, 2 — южные, 3 — восточпыс, 4 — западные.

мана. Лучистый теплообл1ен между склоном и горизонтальнол 
поверхностью должен быть существенны.м в дневное время, 
когда возникают заметные разности температур склона п горн* 
зоиталыюй поверхности.
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5.2. Потоки уходящего длинноволнового излучения

Потоки уходящего ДЛИННОВОЛИОВОГО Iiarivypm ta но Г.ГГО 
„аходящ неся на заданной высоте в атмосфере. заш1с"Па“ ™’ 
орнентацни этих повер.'сиостей. так п от угловой структуры 
уходящего длинноволнового излучения, которая в L I b m m S  
случаев существенно непзотропна. ^и^шшинстве

Потоки уходящего длинноволнового излучения вычислены 
для двух стратификации атмосферы, относящихся к широтам О 
и 65° с. ш., прпчем для 65; с ш. расчеты выполнены для лет
него и зимнего периода [23]. Кроме того, вычисления проведены 
для безоблачной атмосферы и для условии сплошной облачно
сти с верхней границей на высотах 3 и 9 км. В расчетах исполь
зованы соответствующие данные об угловом распределении 
интегральной интенсивности уходящей длинноволновой радиа
ции [29,30].

Потоки уходящего излучения получены для поверхностей 
с углом поворота относительно земной вертикали от О до 180® 
через каждые 10°. Ориентация по азимуту в этом случае не рас
сматривалась, поскольку угловая структура поля уходящей длин
новолновой радиации для рассмотренных стратификаций гори
зонтально однородной атмосферы не имеет азимутальной 
зависимости. Результаты расчетов потоков уходящего длинно
волнового излучения для интервала длин волн 4,88—120 мкм 
представлены в табл. 8.11—8.13, где Fa— потоки излучения на 
поверхности с углом наклона а  (угол между нормалью к по
верхности и земной вертикалью), Fq — поток излучения на гори
зонтальную поверхность (сс=0), обращенную к Земле. Относи
тельные величины представляют интерес в том смысле, что они 
более отчетливо и наглядно показывают, насколько радиацион
ный режим различно ориентированных поверхностей отличается 
от радиационного режима горизонтальной поверхности. Кроме 
того, относительные величины более удобны для сравнения рас
четов для реального поля и для изотропного поля уходящего 
излучения.

Анализ полученных данных показывает, что для всех рас
смотренных случаев безоблачной атмосферы и сплошной облач
ности наблюдается монотонное уменьшение потока умдящего 
излучения с увеличением угла поворота поверхности. Для зна
чений а от 40 до 90® наблюдается практически лпнеиное и наи
более резкое убывание потока с ростом угла поворота поверх
ности. Д ля всех использованных стратификаций безоблачной 
атмосферы величина потока уходящего 
чения изменяется при повороте ® ̂
лах от 150-10-2 вт/см“ до 0,001-Ю '- вт/см*. Для поверхностей
с углом поворота а=170» поток уходящего
СКИ равен нулю. Здесь, кроме уменьшения видимого участка



Потоки ухолящего длинноволнового излучения (10-2 вт/см^) на повеох 
разных орнентаний на высоте 300 км (4,88 мкм<Л<120 мкм), вкаатср

Т а б л и ц а  811

БсэоЛлйчиаи ятмпгфсра Сплошная рблачммть

X

О
10
20
30

0̂
,50
fiO
70
КО
90

100
110
V2i)
130
МО
150
160

2.42
2.30
2.25 
2.12 
1,93 
1.72 
1,49
1.26 
1.03 
0,801 
0,613 
0,432 
0,282 
0,163 
0.0707 
0.0209 
0,00063

100,0
98.8
94.2
87.6
79.8
71.1
61.6
52.1
42.6
33.1
25.3
17.8
11.6 
6.73 
2,92 
0.863 
0.03

2.26
2.23
2,13
1,98
1,80
1,61
1,40
1.19
0,974
0.758
0.581
0,411
0,270
0.157
0,0686
0,0205
0,00068

100,0
98,7
94.2
87.6
79.6
71.2
61.9
52.6
43.1 
33,5
25.7
18.2
11.9 
6,94 
3,04 
0,91 
0,03

Изотроп
ное

1.62
1,59
1,52
1,42
1,29
1,16
1,01
0,856
0,707
0,554
0,426
0,304
0,201
0,118
0.0526
0,0162
0,00058

100.0
98.1
93.8
87.6
79.6
71.6 
62.3
52.8
43.6
34.2
26.3
18.8
12.4 
7,28 
3.25 
1,00 
1,04

100.0
98.5
94.0
87.8 
«0,2
72.0
63.0
53.8 
44.7
35.2
28.1 
21.0
14.3 
8,8
4.3 
1.7 
0,3

Т а б л и ц а  8.12
Потоки уходящего длинноволнового излучения (10-2 вт/см2) на поверхности 
разных ориентаций на высоте 300 км (4,88 мкм<Х<120 мкм), 65° с. ш., лето

О**

БсзпГмичиан aTiU)C<pvp& Сплошная ofi.ia'mocTb изотроп
ное

излучение
Fa

" /  =: 3 KM / / ,= : 9 XU

Fa Fa F cI F q ^

0 2.26 100,0 2.07 100,0 1,45 100.0 100,0
10 2.22 98,2 2,04 98,6 1,43 98.6 98,5
20 2,12 93,8 1,95 94,2 1,36 93.8 94.0
30 1.98 87,6 1,81 87,4 1,27 87,6 87,8
40 1.80 79,6 1,65 79,7 1,16 80,0 80,2
50 1,61 71,2 1,48 71,5 1,04 71,7 72,0
60 1,40 61,9 1,29 62,3 0,912 62,9 63,0
70 1,19 52.6 1,10 53,1 0.777 53,6 53,8
80 0.977 43,2 0,903 43,6 0.644 44,4 44,7
90 0,762 33.7 0,706 3̂ 1.1 0,507 35,0 35,2

100 0.5Н5 25.9 0,544 26.3 0.392 27,0 28,1
110 0.414 18,3 0,387 18.7 0,281 19,4 21,0
120 0.273 12.1 0,255 12.3 0,187 12,9 14,3
130 0.159 7,03 0.149 7.19 0.111 7,65 8,8
140 0.0703 3,11 0.0667 3,22 0,0504 3,48
150 0,0213 0.9-12 0.0204 1,00 0,0159 1.10 1*1
160 0.00075 0.03 0,00074 1,04 0.00063 1.04 0.3
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Потоки уходящего длинноволнового излучения Ш <  вт/см*\ 
^,Ы Х  ориентаций на высоте 30Q км (4.68

О
10
20
30
40
50
60
70
80
90

100
ПО
120
130
140
150
160

Безоблачная ашосфера

1,68
1,66
1,58
1.47
1.34
1.20
1,05
0,888
0,732
0,572
0,440
0,312
0,206
0,120
0,0338
0,0162
0,00055

100,0
98.8
94.2 
87.5
79.8
71.4
62.5
52.8
43.6 
34,0
26.2
18.6 
12,3
7.14
1,98
1.0
0,03

Сплошная облачиосп.

1,63
1,60
1,53
1,42
1,30
1,16
1,01
0,859
0.709
0,554
0,426
0,303
0,200
0,117
0,0519
0,0158
0,00054

100,0
98,2
93,9
87.1 
79,8
71.2 
62.0 
52,7
43.5
34.0
26.1
18.6
12.3
7.17
3.18 
1.0 
0,03

1,16
1,15
1,09
1,02
0,931
0,8.36
0,730
0,621
0,514
0,404
0,312
0.223
0,148
0,0871
0,0394
0,0122
0,000̂ 15

Изотроп
ное 

излучение 
в̂/̂ 0 Н

100,0
99.1
94.0
87.9
80.2
72.1
62.9 
53,5 
44.3
34.8
26.9
19.2 
12,8 
7,51 
3,40 
1,05 
0.4

100,0
98.5
94.0
87.8 
80.2
72.0
63.0
53.8 
44,7
35.2
28.1 
21,0
14.3 
8,8 
4.3 
1.7 
0.3

Т а б л и ц а  8.|4
Потоки уходящего длинноволнового излучения (10~^ вт/см-) на высоте 

300 км при частичной облачности, 65̂  с. ш,, зима

3 хм

Ф =  о» ф =  180’'

О
ю
20
30
40
50
60
70
80
90

100
110
120
130

1,66 
1,63 
1,55 
1,44 
1,31 
1,17 
1,02 
0,863 
0,710 
0.554 
0,426 
0.306 
0,200 
0.117 

140 0,0519 
150 0,0158 
160 0,0005

100,0
98.2
93.4
86.7 
78.9
70.5
61.4
52.0
42.8
33.4 
25,7
18.2
12.0
7.0
3.1 
0,952 
0,0001

1,66
1,64
1,56
1,46
1,33
1,20
1,04
0,886
0,732
0,572
0,439
0,312
0,206
0,120
0.0533
0,0162
0,0005

./^0

9 КЫ

ф = 0* ф =  180» « £

■^2с.

100,0
98,8
94.0
88.0 
80,1
72.3
62.7
53.4 
44,1
34.4
26.4
18.8
12.4
7.2
3.2 
0,976 
0,0301

1,46
1,41
1,32
1,20
1,06
0,931
0.791
0,654
0,528
0.404
0,312
0,223
0,148
0,0869
0,0393
0,0122
0,0004

100,0
86,6
90.4 
82,2
72.6
63.8
54.2
44.8
36.2
27.7
21.4
15.3 
10,1
6,0
2.7
0,836
0.0274

1.46
1.47 
1,43 
1,36 
1.27 
1,15 
1.02 
0,Ш  
0,731 
0,572 
0,439 
0,312 
0,206 
0,120 
0,0533 
0,0162 
0,0005

100,0 
100.7 
97,9
93.2
87.0
78.8
69.9
60.3
50.1
39.2
30.1
21.4
14.1 
8,2 
3.6 
1.1 0,0342

100,0
98.5
94.0
87.8 
80.2
72.0
63.0
53.8 
44.7
35.2
28.1 
21,0
14.3 
8,8 
4.3 
1,7 
0.3
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земной ловерхпости с ростом угла поворота облучаемой ло 
пости, играет роль падение интенсивиостп уходящего дли?*''' 
волнового излучения с увеличением надирного угла, В рез 
тате поток уходящего излучения довольно быстро уменьшает^' 
с ростом угла поворота прпем]юй поверхности.

При сплошной облачности величина уходящего потока 
диации тем шсиьше, чем выше верхняя граница слоя облаков" 
Кроме того, при сплошной облачности уменьшение потока ухо
дящего излучения с увеличением угла наклона поверхности 
происходит заметно медленнее, чем при безоблачной атмосфере 
Величина потока уходящего излучения при сплошной облачно
сти при повороте приемной поверхности от О до 160° изменяется 
от 2,30-10-2 вт/см2 до 0,00Ы 0~2 вт/см^ когда верхняя граница 
слоя облаков Ht  на высоте 3 км, и от 1,70-lO '^ вт/см^ до 
0,0005-10-2 вт/см2, когда Я /= 9  км.

Приведенные вычисления позволяют сделать некоторые об
щие оценки широтной и сезонной изменчивости величин потока 
уходящего длинноволнового излучения. М ожно отметить, что на 
экваторе потоки уходящего излучения при любой ориентации 
поверхности больше соответствующих величин на 65° с. ш. для 
безоблачного неба или для одинаковых условий облачности.

Д ля безоблачных условий изменения на широте 65® оказы
ваются значительно больше широтных изменений в летнее 
время года. Полученные данные показывают, что летом облака 
оказывают большее влияние на потоки уходящего излучения, 
чем зимой.

Из представленных в табл, 8.11— 8.13 данных можно видеть» 
что характер зависимости относительных величин потоков ра
диации от угла поворота ловерхпости при безоблачной атмо
сфере оказывается таким же, как п для условий сплошной об
лачности и, кроме того, ои одинаков для всех рассмотренных 
случаев. Таким образом, зависимость относительных величшг 
потоков уходящего длинноволнового излучения от угла наклона 
поверхности является практически универсальной и, как  видно, 
мало отличается от такой ж е зависимости, вычисленной для 
изотропного уходящего излучения. Заметные различия между 
реальными и изотропными относительными потоками наблю
даются лишь в тех случаях, когда угол поворота поверхности 
больше 90°. Поэтому при а<90'* для приближенных расчетов от
носительных величии потоков уходящего длинноволнового из
лучения на различно ориентированные поверхности в атмосфере 
можно пользоваться изотропным приблил^ением. Необходимо, 
однако, дополнительное исследование случая частичной, гори
зонтально неоднородно распределенной облачности.

Очевидно, что в этом случае зависимость относительны х вс' 
личин потоков от угла наклона поверхности будет з н а ч и т е л ь н о  
более изменчивой, чем в условиях безоблачного пеба или
478



сплошной облачности. При частичной облачности относнтелкш 
потоки могут быть больше единицы (F J f o > i  если ппЛп 
ориентирована в сторону открытого участка’земной

а облака расположены непосредственно под c n ^ r n S
Используя имеющиеся данные об угловом распределении йн- 

тенснвностп уходящего длинноволнового нзлУчення дот бмоб 
лачиой атмосферы и для сплошной облачности, можно ис^с- 
ственно моделировать поле уходящего излучения для случая 
частичной облачности, взяв половину поля излучения по расче 
там для безоблачной атмосферы и другую половину по расче
там Д.ЧЯ сплошной облачности. В реальны.х условиях такой слу- 
чай может представиться. При данном распределении облачно
сти влияние азимутальной ориентации приемной поверхности 
должно быть наиболее существенным.

Расчеты потоков уходящего излучения на различно ориенти
рованные поверхности по искусственно моделируемому полю 
уходящего длинноволнового излучения при частичной облачно
сти дают лишь приближенные качественные оценки. В реаль
ных условиях присутствие частичной облачности должно по
влиять на стратификацию атмосферы в прилегающих безоблач
ных районах так ж е, как и наличие больших просветов должно 
влиять на стратификацию атмосферы в надоблачном слое.

Часть результатов упомянутых модельных расчетов (см. 
[23]) представлена в табл. 8.14. Расчеты выполнены для двух 
широт (О и 65“ с. ш.) при условии, что половина видимого 
участка земной поверхности покрыта слоем облаков с верхней 
границей на высотах 3 и 9 км. Поверхности ориентировались 
в сторону облачного покрова (ф=0°) и в противоположную 
сторону, к открытому участку земной поверхности (я{»=180'’). 
Естественно ожидать, что приемные поверхности, обращенные 
в сторону облачного покрова, получат длинноволнового излуче
ния меньше по сравнению с поверхностями, обращенными к от
крытой земле. К ак видно из полученных данных, при облаках 
на высоте 3 км азимутальная ориентация приемной поверхно
сти незначительно влияет на приход длинноволнового излуче
ния. Различия между величинами потоков уходящего дл1гано- 
волнового излучения на поверхности с одинаковым 
поворота (Z и противоположными азимутами в таком с. у 
достигают 3—57о. При облаках на высоте 9 км вл11яние азиму
тальной ориентации оказывается более существе! . * 
чия между величинами для поверх1ЮС е .
выми а  и противоположными азимутами в ‘ 
гают 20%. При этом следует заметить, У наклона от 40 
личия наблюдаются для поверхностен с угл i

Относительные величины потоков 
вого излучения на различные поверхности для д



ловпй облачности на разных широтах оказываю тся очень б 
КИМ и.

Результаты этих расчетов такж е показываю т, что для 
верхиостеи с углом поворота до 25° потоки уходящего пзлуч 
имя изменяются не более чем на 107о по сравнению с потоко^' 
иа горизонтальную поверхность. Начиная с угла поворота 
а=30"’ относительные потоки уходящего излучения убы4юг 
с ростом угла поворота поверхности практически линейно. Вео* 
тикально ориентированные поверхности получают около* 34% 
от потока излучения, падающего на горизонтальную поверх!, 
иость.

На основаиш! выполненных расчетов потоков уходящего 
длиииоволиового излучения можно приближенно оценить угло
вой размер конуса (с вершиной на приемной поверхности), 
в пределах которого заключена определенная часть потока 
излучения от Земли и атмосферы, падающего на заданную по
верхность. Величина угла, в пределах которого заключено 90% 
потока, падающего на поверхности различной орнентащн!, со
ставляет примерно 60®. Лишь для поверхностей с углом пово
рота от 70 до 90'’ угловой размер конуса (или так  называемой 
з»ффсктивной зоны) составляет примерно 70°. Величина эффек
тивной зоны, в пределах которой заключено 507о потока ухо
дящего длинноволнового излучения, составляет примерно 30® 
для поверхностей с углом поворота до 70° п 45—50° для по
верхностей с углом поворота от 70 до 90°. Д л я  поверхностей 
с углом поворота а > 9 0 °  подобные оценки не производились, 
так как такие поверхности уж е «не видят» центрального уча
стка подстилающей поверхности, расположенной под спут
ником.

Основным результатом теоретических расчетов, представ
ленных в этом параграфе, является определение завнснмостн 
величины потока уходящего длинноволнового излучения от угла 
поворота приемной поверхности, расположенной в атмосфере на 
высоте 300 км. Выполненные расчеты показали, что зависи
мость величины потока уходящего излучения от угла поворота 
поверхности имеет качественно одинаковый характер как для 
безоблачной атмосферы, так и для сплошной облачности при 
условии горизонтально однородной атмосферы. Очевидно, что 
при частичной и неравномерно распределенной облачности за
висимость потока уходящего излучения от ориентации приемной 
поверхности будет значительно сложнее, поскольку приход из
лучения будет зависеть не только от угла поворота, но и от 
азимута поверхности. Полученные данные позволили также 
установить возможность использования изотропного приближе
ния для определения относительных величин потоков уходя
щего излучения при горизонтально однородной атмосфере (по 
крайней мере, до угла поворота 90°).
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s в. ХАРАКТЕРИСТИКИ МЕЗОСТРУКТУРЫ пптю тс«г.
 ̂ ИЗЛУЧЕНИЯ ЗЕМЛИ КАК

При решении многих задач атмосферной оптнкн а такж^ 
разнообразных прикладных задач необходимо учитывать м о 
бенности временной, пространственной и пространственш-и^ 
меиноЛ структуры поля уходящего излученЕя Земли каГп?а-
неты..

Многочисленность и разнообразие факторов, оказывающих 
влияние на радиационный режим атмосферы, позволяет во мно
гих случаях говорить о случайном характере поля земного из
лучения. Такой подход оправдывается, кроме того, тем что 
объем результатов непосредственных измерений излучения 
в настоящее время настолько велик, что их полный анализ для 
всех конкретных экспериментов практически неосуществим. 
Лишь статистические приемы анализа и обработки позволяют 
представить экспериментальные данные в компактной форме.

Случайный характер уходящей радиации означает, что пол
ная характеристика структуры земного излучения содержится 
в законе распределения вероятностей отклонения уровня излу
чения от некоего среднего значения. Однако ограниченность 
таких сведений позволяет говорить лишь о приближенном оп
ределении этого закона, что равносильпо переходу к неполному 
описанию структуры поля излучения.

6.1. Статистические методы описания поля излучения

При использовании методов неполного статистического^ ана
лиза приходится пренебрегать некоторой долей исходнои ин
формации. Поэтому применимость любого метода зависит от 
важности этих утраченных сведений для решения конкретной 
задачи. Употребляются следующие приемы описания.

а. Ф у н к ц и я  р а с п р е д е л е н и я  и з л у ч е н и я  по 
у р о в н ю.  Если Pj{J)  есть плотность вероятности распределе
ния излучения по уровню, то величина Pj{J)dJ  определяет ве
роятность того, что энергия излучения лежит в интервале от
до J d j , D I т\

Следует иметь в виду, что конкретное 
соответствует конкретным условиям измерении Р
прибора, время суток, сезон, ^^°^'Р^Ф“'̂ ®̂ “̂ п__„а„ственн и т. п.). Кроме того, этот метод не учитывает пространственно
временной структуры поля излучения. „ ,  п v и р и н яб. А в I  о к о  р р е  л я ц и о н н а я ф у н к д н я  ' У
Автокорреляционная функция является мер нн-
между результаталш яаблюденин излу^^  ̂ автокорреляционные
тервалом времени. Часто используются аа 
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функции по пространственным координатам, а такж е мног 
мерные функции автокорреляции.

Допустим, что изучается изменчивость поля во времени t 
Тогда, если поле /  является статистически стационарным в 
времени, функция автокорреляции имеет вид ‘ °

т
(4 /) =  +  т  di. (8,4)

Функция ^1(Д0 является непрерывной четной функцией 
имеющей наибольшее значение, равное среднему значению 
квадрата функции /  (О при Д /= 0 . Если / ( / )  не содержит скры
той периодической составляющей, функция автокорреляции 
асимптотически приближается к квадрату среднего значения 
/ ( 0 .

в. С п е к т р  и з л у ч е н и я  В и н  ер а —  Х и н ч и н а .  Спект
ром Випера — Хинчина (или сглаженным спектром мощности) 
стационарной случайной величины /{ /)  назы вается косинус- 
преобразование Фурье от автокорреляционной функции:

со

V T ((» )= - |-J ii(A /)co s« ii< rf(A < ). (8.5)
О

Количество информации, содержащейся в автокорреляциопной 
функции и спектре Винера — Хинчина, одинаково, и в этом 
смысле различие между указанными методами отсутствует. 
Относительная полезность того или другого из этих способов 
определяется только удобством его дальнейшего использования 
или экспериментальными трудиостям!г при регистрации соот
ветствующих характеристик.

Несмотря на то, что автокорреляционная функция и спектр 
Винера — Хинчина являются адэкватными приемами только при 
описании стационарного, эргодичного и гауссова поля, с их по
мощью можно получить многие результаты, в особенности для 
линейных систем. Существуют радиотехнические устройства 
для непосредственного определе1шя функции корреляции по 
времени электрического сигнала.

г. С т р у к т у р н а я  ф у н к ц и я  и з л у ч е н и я .  Структур
ная функция по времени определяется выражением

г
г.(Д<) =  1 . | т - ^  ^ [ J { i ) - J ( t + M ) Y d t  (8.6)

И является еще одной из характеристик средней взаимосвязи 
между величинами излучения в разные моменты времени. Не
трудно видеть, что функции |л(А/) и b [ t d )  связаны соотноше
нием

6 ( Д / ) = 2 < У 2 ( < ) > ,- 2 |1 ( Л < ) .
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д. Э н т р о п и я  р а с п о е л р л р и и о  
д л я  и з л у ч е н и я .  Наиболее общей м е о о й \ ^ Р п ° ^ °  
случайной функции I  является энтропия р а с п р е д м м ^ Т т "  
определяемая выражением ‘̂ уеделения / j ( / ) ,

Я ,( Р / )  =  |Р / ( / ) 1 о д Я д у ) ^ у .  (8JJ

где интегрнрованпе производится по всей области изменения 
величины J»

Энтропия Яэ обращается в нуль лишь в том случае, если ве
личина I  полностью детерминирована. Во всех остальных слу
чаях энтропия положительна и прп заданной дисперсии макси- 
малька для нормального распределения вероятностей.

Подробное  ̂изложение указанных приемов можно найти 
в специальной литературе по математической статистике, 
а также в работах [53, 66], непосредственно относящихся 
к проблеме описания структуры излучения.

6.2. Особенности статистического описания поля излучения

С точки зрения наблюдателя, использующего тпппчиое 
оптическое устройство, поле излучения представляет собой ис
точник информации по меньшей мере двух пространственных 
измерений. В простейших случаях эта информация может быть 
задана в функции прямоугольных координат на плоской по
верхности, однако в общем случае исходная поверхность от
счета является криволинейной. Это обстоятельство усложняет 
технику статистического описания структуры излучения. Напри
мер, для оптического прибора, осуществляющего сканирование 
поля уходящего излучения Земли из космоса, часто имеет 
смысл представление исходной информации в сферической си
стеме координат, связанной с прибором, что вносит определен
ную специфитсу в математический аппарат.

Во многих практически интересных случаях нельзя безого
ворочно принять предположение об эргодичности, стационарно
сти и изотропности поля излучения. Если направления, в кото
рых производятся измерения, незначительно ^  
тикали, излучение можно считать при некоторых лополнитм 
ных условиях стационарным, эргодичным и изотропн * . 
до зенитных углов, при которых Земля еще ‘ ^ 
Однако чем ближе луч зрения к горизонту, эЛсЬекты: 
вается несферичность Земли и следующие о Д ФФ
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искажение формы в ракурсе, возрастаю щ ее влияние атмосАе 
иого излучсиия н поглощения, рефракция, теневой эффеГ 
и т. п., которые существенно меняют как среднее излучение 
так и его вариации. Очевидно, что лю бая характеристика попя 
полученная при осреднении по всем зенитным углам, содержит 
небольшую информацию. Учет анизотропии и нестационарно- 
стн является нелегкой задачей, однако он может существенно 
повысить качество решения исследуемой проблемы.

Важное свойство структуры поля излучения заключается 
п том, что функция плотности вероятностей вариаций излучения 
не является гауссовой. В частности, интенсивность излучения не 
принимает отрицательных значений. Более того, очевидно, что 
многие реальные ситуации описываются распределениями с не
сколькими максимумами (например, излучение при частичной 
облачности). Подобные функции не могут быть аппроксимиро
ваны кривыми нормального распределения. При этом такие 
распространенные статистические характеристики, как авто
корреляционная функция и спектр В инера— Хинчина, содер* 
ж ат весьма ограниченную и во многих случаях недостаточную 
информацию о состоянии изучаемого поля. Так, например, в за
дачах обнаружения значительный интерес представляет вероят
ность так называемой ложной тревоги, определяемая крыль
ями вероятностных кривых распределения вариаций фона. 
Известно, что автокорреляционная функция неудовлетвори
тельно отгсывает форму этих крыльев, если кривая распреде
ления не является гауссовой. В таких случаях необходимо 
знать сами функции плотности распределения вероятностей.

6.3. Способы определения и некоторые результаты  расчетов 
структурных характеристик поля уходящего излучения

Возможны два способа определения статистических харак
теристик поля излучения, дополняющие и контролирующ ие 
друг друга. Первый из них заключается в статистической обра
ботке и анализе непосредственных экспериментальных данных 
об излучении. При этом физ11ческие закономерности, опреде
ляющие механизм прохождения излучения через земную атмо
сферу, не играют существенной роли. Таким путем может быть 
получена подробная статистическая информация. Однако обра
ботка экспериментального материала требует значительны х за
трат труда, а также не всегда позволяет учесть влияние 
свойств используемого прибора на результаты наблюдений.

С другой стороны, статистические свойства структуры поля 
изучения могут быть изучены при помощи теоретических рас
четов. При наличии характеристик пространственной структуры 
метсорологически.ч параметров атмосферы, оказываю щ их влия-
Ш



"пмя р аД и аЦ и Г '’’’' ^ ^ " ' " ' ’ "РУ '^Рнь.х  x ap a i^V S ^K
а. С т р у к т у р н ы е  х а р а к т е р и с т и к и  п о л я  и з л у 

ч е н и я  п о  д а н н ы м  н е п о с р е д с т з е н н ы х  „з ме иени^- .
Объем конкретных сведений о статистической структуре поля 
излучения, содержащихся в литературе, пока что неаелГк 
Ниже рассматриваются результаты статистического аиаГза 
ПОЛЯ уходящей радиации по данным метеорологических спут
ников «Таирос-1Ь и «ТаГфос-ПЬ, приведенные в работах [5 61 
Результаты измерений радиации, выполненных при помощи уз- 
коугольиых (угол зрения 5 ) пятиканальных радиометров со
держатся в атласах карт [69, 70]. Данные спутника «ТаГфос-1Ь 
проиитерполированы на картах в узлы сетки с шагом 40 миль 
данные «Т айрос-11Ь --в  узлы сетки с шагом 1,25® и 2,5° дуги 
меридиана у экватора. Размеры участков спектра, регистриро
вавшихся в каждом из каналов, приведены в табл. 8.15.

Та 6.1 ииа 8.15

Канал У|шст«ж спектра

1 б — 6,5 мкм (полоса поглошенля водяного пара)
2 8 — 12 мкм (окно прозрачности атмосферы)
3 0,2 — 6 мкм (область спектра отраженно!*! солнечной ра

диации)
4 8 —30 мкм (|1Чгегральное тепловое излучение)
5 0,55—0,75 мкм {область спектралыюи чувствительности те.ле-

визноиион камеры)

Из-за ошибок измерении радиации данные каналов Зи Бспут- 
ника «Тайрос-И» оказались ненадежными; данные тех же ка
налов спутника «Тайрос-Ш» имеют низкую •шчиость, однако 
пригодны для таких целей, как различение облачных систем. 
Измерения на спутнике «Tafipoc-lb выполнены в зимнее время, 
данные «Тайрос-П Ь относятся к летнему периоду. Результаты 
расчетов представлены на рис. 8.16 и 8.17.

Для проверки изотропности анализируемых 
ния были проведены аналогичные расчеты с 2 Ь1боро. ' 
величии в узлах, расположенных „д j.„a_
чальному направлению. Результаты расчетов ..„триального 
фиках пунктирными линиями. Как пзотоопным*
излучения можно считать с хорошей ° „ в полосе 
в меньшей степени это справедливо для . )  
поглощения водяного пара.



Основные особенности полученных статистических характ 
ристик обсуждаются в цитируемых работах  [5, 6].

Приведем еше примеры статистического подхода к  анализ 
поля уходящей радиации. В работе [45] использованы р езу а / 
таты наблюдении со спутника «ТаГфос-1Ь для  * построения

С}

Рис. 8.16. Структурные функции й и коэффициенты автокорре* 
ляции к поля излучения, 

о — канал 1, б ~  канал 2, в — канал 4.

среднеширотных профилен уходящего теплового излучения. 
Данные были объединены в две группы, относящиеся к иаблю- 
денням над континентами и акваториями. Были проведены рас
четы среднеквадратичного значения вариаций излучения. Ока
залось, что в общем эта величина в большей степени меняется 
с широтою для радиации над сушей, чем над морем. Численные
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значения среднеквадратичного
с результатами работ [5, 6]. тклоненрш [45]

0,051 
0,051

согласуются

У л .  /  V
„ JT _I___ i ----1___I__ I---- 1---- 1----L _ J ---- 1___I

^00 12002000 3600LHM ^00 J2D0 200026003600^^00Lнм

-1 ---------2 — —.3
Рис. 8.17. Структурные функции b it спектральная плотность W поля 
радиац11и при использовани» сетки с шагом между узлами 40 »1нль 

(/), 1,25“ (2) н 2.5-» (3).
а —канал 1, б — канал 2, о —канал 3. г —канал 4, 5 —канал 5.

В работе [37] приводятся результаты статистической обра
ботки измерений спектрального распределения уходящего из
лучения системы Земля — атмосфера, выполненных на искусст
венных спутниках серии «Космос». Результаты представлены
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в форме одномерных законов распределения нитенсивностн ух 
дящего излучения в энергетических единицах для участко' 
спектра шнрниой от I до 2 мк в диапазоне 7—26 мк. ^

По результатам статистической обработки спектрограмм 
полученных со спутника «Космос-45», в [35] построены двумео- 
ные законы распределения интенсивностей излучения Землц 
для нескольких спектральных интервалов шириной 1мкм в диа
пазоне спектра 7— 15 мкм. Приведены числовые характери
стики этих распредетений (взаимные корреляционные моменты 
и коэффициенты взаимной корреляции).

Д ля обработки выбрано несколько характерны х сочетаний 
спектральных интервалов. Как и следовало ожидать, корреля- 
ция в наибольшей степени проявляется между интенсивно
стями в полосах излучения одного и того ж е атмосферного 
газа при близких значениях коэффициента поглощения. Мини
мальная связь обнаружена в спектральных интервалах, соот* 
ветствующих полосам поглощения различных газов.

Естественно, что приведенные данные лишь в самых общих 
чертах характеризуют пространственную структуру поля излу
чения. Ограниченность использованной исходной информации 
препятствовала более подробному анализу. В частности, сам 
вид экспериментального материала не допускал решения таких 
задач, как определение характеристик мелкомасштабных неод
нородностей излучения, анализ вариаций различного происхож
дения, исследование временной и угловой структуры поля ра
диации. Анализ последней задачи осложняется, например, тем„ 
что к настоящему времени не удалось получить достаточна 
подробных экспериментальных данных об особенностях тепло
вого излучения области, близкой к горизонту планеты. Совер
шенствование аппаратуры и методики наблюдении позволит 
расширить применение статистических приемов анализа.

б. И с п о л ь з о в а н и е  у р а в н е н и я  п е р е н о с а  д л я  
и з у ч е н и я  с т р у к т у р ы  п о л я  и з л у ч е н и я .  Трудности 
статистической обработки экспериментальных данных об излу
чении повышают интерес ко второму способу оценки структур
ных характеристик поля радиации. Теоретические расчеты 
интенсиапости уходящего теплового излучения для различных 
моделей атмосферы позволяют выполнить количественные  
оценки чувствительности радиации в различных участках 
спектра к характеристикам состояния атмосферы (т. е. распре
делениям температуры, давления и оптически активных компо
нент). Н а этих расчетах основаны оценки дисперсии и автокор
реляционной функции вариаций интегрального излучения, выз
ванных облачностью [2]. Опреде»1 енные таким образом вели
чины близки к полученным экспериментально [5].

В общем случае зависимость статистических свойств излу
чения в любом участке спектра от состояния атмосферы м ож ет
IKK



быть определена на основе анализа уравнения переноса h3 iv 
,енпя в среде со случайно распределеннымп оптнчешши Л  
рзктеристпкаыи. Процесс переноса нзлучення с матешт ,"еск^ 
?очкп з р е и я  можно рассматрнвать как процесс n p S s o B a  
ния случайного сигнала в системе со случайными характерит- 
ками передачи. Исследование таких преобразова1»|Г1 интеммвно 
развивается в статистической теории связи (см., напрнмео (411) 
результаты которой косвенно могут быть использоваиы н в ат
мосферной оптике.

Исследованию некоторых статистических свойств решения 
уравнения переноса посвящены работы [3, 38, 39]. В [3] опреде
лено влияние вариаций оптической плотности атмосферы на ве- 
лпчипу функции пропускания в предположении, что распреде
ление вариаций является HopMat̂ ibHNM. Полученный результат 
нспользован для выработки KpnTepfiH применимости модельных 
расчетов излучения. В работах [38, 39] пааучены соотношения, 
позволяющие установить зависимость между характеристи
ками пространственной структуры полей температуры, влаж
ности и облачности и соответствующими характеристиками 
поля интенсивности длинноволнового излучения (v<3000 см"‘). 
Анализ выполнен в линейном приближении относительно вариа
ций исходных метеорологических параметров. Приведены при
меры некоторых структурных характеристик интенсивности 
восходящей радиации, рассчитанных для областей С1ыьного и 
слабого поглощения водяного пара по данным работы [44],

Следует ожидать, что статистический анализ уравнения пе
реноса, позволяющий использовать обширные материалы ме
теорологических наблюдений, окажется весьма перспективным-



Г Л А В А  9 

РА ДИ А Ц И О Н Н Ы Й  БАЛАН С

§ 1. РАДИАЦИОННЫЙ БАЛАНС И ЕГО ИЗМЕРЕНИЕ

1.1. Составляющие радиационного баланса

Под радиационным балансом подразумевается результирую
щий, пли остаточный радиационный поток после радиационного 
обмена на границе или внутри слоя атмосферы, либо в сово
купности слоя и границы. Л учистая энергия, поглощ аемая на 
границе или в слое, учитывается со знаком плюс (приход), 
а излученная энергия — со знаком минус (расход). В светлое 
время суток в радиационном обмене участвуют все составляю
щие радиационного баланса, а именно: коротковолновые— 
прямая солнечная радиация на горизонтальную поверхность 
5г, рассеянная D  и отраж енная R  радиации; длинноволновые— 
излучение атмосферы Еа и подстилающей поверхности Ец. Д ля 
подстилающей поверхности радиационный баланс определяется 
по формуле

B = = S , +  D ~ ~ R - \ - k E , ~ ~ E , ,  (9.1)
где k — поглощательная способность подстилающей поверхно
сти. Формулу (9.1) можно преобразовать к виду

B  =  Q { l - A ) - F „ ,  (9.2)
п

где Q = 5 r + D  — суммарная радиация, ^  =  — -альбедо под
стилающей поверхности, а Р^=^Е^—'кЕ^ — эффективное излуче
ние подстилающей поверхности.

Ночью в радиационном обмене подстилающей поверхности  
участвуют только длинноволновые составляющие

5 . . ------ =  (9.3)
Радиационный баланс подстилающей поверхности и зм еря

ется с помощью балаисомера, располагаемого горизонтально
49И



на расстоянии 1,0— 1,5 м от поверхности Пп.г
измерения по балансомеру дают свелртт*а « "одьеме вверх
Гансе' ниж^аежащего с л / /  атмосфер'Л^^^^^^^^^^^^
лающен поверхностью. На верхней границе S S . ,

S ,  =  Й  (1 -  Л,) -  F „ =  Q (1 _  д ) ^  ^ _ (9.4)

где So' солнечная постоянная иа данный день на гопизон 
тальную поверхность^ ^ „ - а л ь б е д о  системы земная товгах- 
ИОСТЬ-атмосфера, ^ „ -у х о д я щ е е  тепловое и зл у ч ен  

поглощенная всей толщей атмосферы коротковолновая ра: 
дмация.

Радиационный баланс атмосферы может быть получен как 
разность одновременно измеренных значений раднащганиого 
баланса на верхней и нижней границах атмосферы

=  =  (9.5)
Очевидно, что ночью Ва<0, так как всегда F^>F q. Днем, 

как правило, 5 ц > 0  [15]. При климатологических расчетах 
всегда получается, что средняя суточная величина Ва<0. Это 
означает, что ночное выхолаживание превосходит дневное на- 
гревание и, кроме того, при вычислениях приходной части 5д 
обычно не учитывается поглощение солнечной радиации аэро
золем и пренебрегается поглощением рассеянной радиации. 
Для средних широт летом в полдень Ва может достигать
0,2 кал/см^'мин., а Вс достигает I кал/см2*мин. (для 27-кило
метрового слоя атмосферы).

1.2. И змерение радиационного баланса

Измерение радиационного баланса подстилающей поверхно
сти и тем более радиационного баланса атмосферы или сис
темы земная поверхность — атмосфера— достаточно трудоем
кая и кропотливая задача по сравнению с измерением коротко
волновых составляющих. Наиболее распространенными 
приборами, используемыми для сетевых наблюдений радиаци
онного баланса, являются: открытый балансомер Янишевског 
в СССР, балансомер Шульце с полиэтиленовой защитои 
в Европе, балансомер Кью в Англии, 
с обдувом Гира « Дункля в США балансомер Функа^ 
леновой защитой в Австралии. Для ночных Р Пвн-
няют, кроме того, компенсационный пазаельно
боры Ш ульце и Ангстрема позволяют
восходящие и нисходящие потоки, Все упомянутые
ряют непосредственно радиационный балан . уп
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приборы термоэлектрического типа с черными приемными 
верхностямн. Довольно существенные различия в их kohctdv 
циях объясняются главным образом различной защитой '  
остра. Приборы Шульце и Функа имеют полусферическую по̂  
лиэтилсиовую защиту, у остальных приборов приемные поверх' 
иостн пткр1.гты. Описания конструкции приборов можно найти 
в работах [8, 271. Па рис, 9.1 показаны балансомеры упомяну
тых типов на сравнениях в Аспендейле (А встралия).

Pill’. U.l Бп.пшсонсры различиых типов на сравнении о Аспсмдсиле.
/ — Фупка, 5 — балп»1сом1’|> Ш ульце, Л — балансоы ер Яппшспского, 4 —ба-

ламсомср Кью.

Применение полиэтиленовых фильтров позволяет полностью 
избавиться от влияния ветра, но осложняет градуировку прибо
ров и обработку результатов. Практика работы с балансоме- 
piiMH показала, что сл едует  применять лишь полусф ерическую  
3auuiTV нли, в крайнем случае, близкую ей по форме.

Д ля непрерывной регистрации радиационного баланса под
стилающей поверхности или для измерения градиента радиа
ционного баланса применение полиэтиленовой защ иты вполне 
оправдано. Д ля измерений в свободной атмосфере использо- 
иание полиэтиленовой защиты для балансомера даж е необхо
димо. Д ля точных измерений ве,1нчин радиационного баланса 
в свободной атмосфере целесообразно применять сдвоенный 
балансомер [231, позволяющий разделить баланс на восходящий
•m2



II нисходящий потоки, а  затем с помощью даннпу 
ра(юметра выделить все составляющие радиацюш о?п л ' '
flocne введения угловых, сп ек тр ал ьн ы й Т р  “ бар “чесГх"''.;
некоторых других поправок п составляющие м о ж Т  п^ 
радиационный баланс с точностью около 5 % Т  иастояшее 
время точность отдельных измерений радиациоипого S e a  
ПО стандартному балансомеру не выше ±10% . баланса

§ 2. р а д и ац и о н н ы й  б ал ан с  подстилаю щ ей поверхности

2,1. временные вариации радиационного баланса

Г1з множ ества факторов, оказывающих заметное влияние на 
составляющие радиационного баланса, можно выделить основ* 
ные: высота С олнца, облачность, стратификация атмосферы, 
характер подстилающ ей поверхности. Воздействие этих факто
ров и определяет характер временных нзмененнй и географиче
ского распределения радиационного баланса подстилагощеП по
верхности.

Радиационный баланс подстилающей поверхности в зависи
мости от времени суток и сезона может быть как положитель
ным, таки отрицательным. Отрицательные значения радиацион
ного баланса наблюдаются обычно в ночное время суток. 
В зимний период средние месячные величины радиационного 
баланса подстилающей поверхности также становятся отрица
тельными (для широт, более высоких чем 40“ с, ш. и 40® ю. ш.).

На рис. 9 .2  [3] представлен суточный ход величин радиа
ционного баланса подстилающей поверхности и его составляю
щих в ясную погоду для Средней Азии.

Влияние высоты Солнца на величины радиационного ба
ланса можно проследить п о  д а н н ы м ,  приведенным в табл. 9.1 [6J.

Т а б л и ц а  9.1

Средняя зависимость радиационного баланса подстмаюшей поверхности 
ОТ высоты Солнца (кал/см *мин.)

Состонннс
полстнлающсй

поверхности

Альбе
до.

Высота Со.ит«, rpai.

0 S 10 13 30 33

Без снега . .. i 1 5 -2 5 —0,07 -0 ,0 4 0.03 0.12 0.21 0.32 0.4! 0.4«

С|[еЖ11ыГ| покров 5 0 -8 0 —0.05 - 0 .0 4 -0 .0 1 0,05 0,10 0,17 0.23 0,29

Влияние облачности на суточный 
ланса в различны е сезоны представлено в • •



^ йбл | | ца 9 5
Суточный ход радиационного баланса в ясную н пасмурную ппг« 

по сезонам (кал/см’ .мни.) ^

Время
суток,
■ItCU

Ясно Пасмурно

эима

О
4
8

12
16
20

О

-0 ,0 6 3
-0,022

0.392
0,fi32
0.312

-0 ,0 4 2
-0 ,0 7 0

—0.092 
-0 .0 7 0  

0,0-15 
0,390 
0.120 

-0 .0 8 0  
-0 .0 7 9

-0 .0 8 8
—0,102

0,077
0,028

-Ю.064
—0.082
-0 ,0 7 0

-^0,076 
—О,0б8 

0.123 
0.355 
0,154 

—0,048 
—0.060

—0,018
- 0 ,0 1 3

0,098
0,247
0,175

- 0 ,0 4
—0.019

—0.018 
- 0 ,0 1 3  

0,053 
0,085 

—0,006 
—0,012 
—0,003

-Ч).034
—0,016
-0 .0 0 7

0,019
—0,008
—0,007
—0,005

-0.029
-0,024

0.0W
0.107
0,068
0,0(U

-0.019

н а д !  см • мия.

•2 —
- 5  --------

- 5

- - 5
— 7

час.

Рнс. 9.2. Суточный ход средних величин раднацн- 
ониого баланса подстилающей поверхности и его 
составляющих о ясную погоду для Средней Азии.
/ —радиацнотшЛ баланс; 2 — прямая солнечная рпдиа- 
цня; 3 — противоизлучение атмосферы, логлощспное под- 
стплающсЛ поверхностью; 4 — рассеянная радиацня; 5 — 
отраженная короткоЕЮЛновая радиация; б — эффектвоное 

■илучснке; 7 — излучение подстялающ.сА поверхмостн.

Летом ][ осенью облачность приводит к значительному умень
шению величии радиационного баланса,
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Изменение степени облачности заметным обоазом

« п S н н o " ^ '
Степень облачности, баллы 3 4 5 R т 
радиационный баланс, ° 7 8

...........................  0,45 0,43 0,42 0,40 0 38
В ГОДОВОМ ходе дневных сумм радиационного баланса й его

составляющих для средних широт (Гамбург) [33], представлен-
^ , - . . . 2 ______

А
/

4 ^

' ^ 1

Л/'-г V̂VVv/v/ wiVV
' 1 ^V ■ WV

л -
Г 1(

Ш
• | f Л

%
\ k

./V*
/ V

p v
Л1 Л ‘

-

J ; ■А _
w Ч \ 3

дЛ 1Ук
5 ^

Рис. 9.3. Годовой ход дневных сумм (средних за 10 лет) радиационного баланса 
подстилающей поверхности и его составляющих в Гамбурге.

/ — восходящий погок длттооолновой радиации, ^ ~  "Р?™*пял«Гпно'1нш<Г*бала  ̂ * ыарная радиация, 4 -отраженная радиапия, - раднацноцкиЛ баланс.

НОМ на рис. 9 .3 , отчетливо видно определяющее влияние сезон
ных изменений высоты Солнца на величины радиационного 
ланса и его составляющих.

2.2. Географическое распределение радиационного 
баланса подстилающей поверхности

Наличие в Арктике и Антарктике ? ”\aViOH^^^
дает особые условия радиационного режим • Р



кого шара. Обработка данных радиационного баланса пров 
лась отдельно для темного и светлого периодов. Д ля теми^'*' 
времени суток средние значения баланса находились nv ° 
осреднения отдельных данных, полученных при определенп!'’ 
условиях облачности. Д ля светлого времени суток осрёднен 
зпачспий радиационного баланса производилось так  же, как'н 
для его составляющих, при определенных высотах Солнца.

Из-за сравнительной немногочисленности и непродолжи
тельности наблюдений за радиационным балансом в Арктике й 
Антарктике нельзя получить сведения о их временноГ! и про- 
страиствеииои изменчивости только по материалам  наблюдений

Поэтому широкое распространение получили теоретические 
расчеты составляющих и самого радиационного баланса в це
лом. Методы и результаты расчета Изложены в монографии [26].

По данным Н. Т. Черниговского и М. С, Маршуновой 
(табл. 9.3), радиационный баланс во всех районах Арктики 
имеет простой годовой ход с максимумом летом и минимумом 
зимой. Положительный радиационный баланс отмечается с мая 
по август, а для морей, свободных ото льда, д аж е  в сентябре. 
Максимума баланс достигает в июле и составляет величину 
7—8 ккал/см^* мес. на полярных станциях и в некоторых поляр
ных морях, а в районе дрейфующих льдов 3— 4 к к а л / с м ^ *  мес.

Географическое распределение радиационного баланса 
в Арктике для 12 месяцев и за год приводится Н. Т. Ч ернигов
ским и М. С. Маршуновой в работе [26]. В качестве примера 
приведем здесь годовую (рис. 9.4) карту распределения радиа
ционного баланса в Арктике.
4%
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На годовой карте радиационного баланса 
в западной части Арктики проходит по 80° г У  изолиния 
иястл опускается к югу до 73® с пг  ̂ ® зосточной

Центральной Арктике отрицателен. В средаем a f  m 
„1,0 ,шый баланс поверхности островов, берега м атеп и ? /^" '^ '' 
к„„ескнх MOjen положителен. Максимальные b S h  наблТ 
даются в районе Баренцева моря (25-30  ккал/ш ".Z l  

Весьма своеобразен радиационный режим Антаретилы f!>si 
Годовой радиационный баланс здесь всюду (чГ ‘
UepXHOCTeS. свободных ото льда н снег*^ о ^ ^ 'и ц ат^ Г  ТаТ 
например, годовая сумма радиационного баланса В на гт 
сомольская составляет -1 2 ,2  ккал/см» • год, а в Мирном (в p a t  
пые годы) она колеблется от - 3 .5  до -9 .1  ккал/см^-год Там 
же, где поверхность свободна ото льда и снега, годовой радна- 
шюннын баланс достигает больших значений (более 
75 ккал/см^'Год на ст. Оазис). Таким образом, в годовом ходе 
месячные суммы радиационного баланса для большей части 
Антарктиды лоложительны только в течение 3—4 месяцев 
в году. * ' •

В табл. 9 .4  приведены средние месячные суммы радиацпон- 
ного баланса, полученные путем умножения средних суточных 
сумм В на среднее число дней в месяце (30,4).

Общее представление о распределении месячных сумм ба
ланса по территории СССР дает таблица 9.5 [б], из которой 
следует, что месячные суммы радиационного баланса возра
стают с уменьшением широты в течение всего года. Большое 
влияние на распределение баланса оказывают особенности цир- 
К)'ляции атмосферы и характер подстилающей поверхности 
(альбедо поверхности).

На рис. 9 .5  [24] изображена карта географического распре
деления годовых сумм радиационного баланса на территории 
СССР. Как видно, годовой радиационный баланс везде по.чожи- 
телен и изменяется от 20 ккал/см^*год на севере до 
60 ккал/см^ • год на юге.

Географическое распределение радиационного баланса яв
ляется в основном зональным. Слабая тенденция роста радиа
ционного баланса наблюдается, однако, в западных 
Обратное явление имеет место на востоке рассматривав

’’дл™'’с с с р  за  зимний сезон по ®томго
можно считать период ноябрь — февраль, в . баланс
на большей части территории страны 
отрицателен. В эти месяцы, особенно в шпоотного.
пределение радиационного баланса „  переноса и
На северо-западе ЕТС под влиянием западного^ n j  
связанной' С ним большой облачности и в ^
под влиянием устойчивого антициклона и связанных
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Т а б л и ц а  Q.4

Средние месячные суммы радиационного баланса (ккал/см‘>)

CtoKtuiK

Мирный . . . .  

Пионерская . . . 

Восток I . . . . 

Комсомольская . 

Восток . . . .  

Советская . . .

О а з и с .......................

Порт*Мартнн . , 

Модхейм . , . . 

Литл-Амернка . . 

Скотт , , . . .

I l l

+2.0  

- f l . 5  

-f 0,5 

-1-0,6 

+0.6

-Ы0.5 

+ 5 .3  

+ 0 ,3  

+  1.3 

+  13.3

+1.2

- 0 . 4

- 0 .4

-0 .1

-0 .1

+6.8

+2.1

—0.5

+0.1

+ 5 .S

-1 * 4  

-1 .1  

—l .I  

—0.8 

- 1 ,0  

- I . l  

+ 2 ,7  

+ 0 .5  

-0 .8  

—0,7 

+0.1

IV

-1,5

-1,5

-1.3

-0.8

-1.1

-0.8

-1.4

-2.6

-1.3

-1.0

-1.9

-1,7

-1.5

-1.3

-0.9

-0.6

-0.9

-1.8

-2.9

-1,5

-1,5

-2,7

VI VH VllI

—2.3

- 1 .6

- 1 .4

- 0 .9

—0.8

-1 .1

- 2 ,0

- 2 , 9

- 1 .4

- 3 .9

(-2 .0 )

- 1 . 9

—1.6

- 1 . 4

- 0 .9

- 1 .0

- 0 .9

-1 .8

—3,0

—1.4

—1,4

—2.9

—1.8

—1.6

- 1 . 3

—0.9

- 1 .2

- 1 .2

- I . l

- 2 .2

- 1 , 4

- 1 .2

—2.5

IX XI XII

—1.5

- 1 . 5

- 1 . 3

- 0 .8

- 0 . 9

+  1,3 

- 3 .2  

-1 ,1  

-0 .8  

—2,3

- 0 . 3  

- 0 , 5  

- 0 .7  

- 0 . 3  

—0.3  

0.0 

+ 4 ,8  

- i . l  

•—0.5 

-0 ,8  

0

+  1.5 

+ 0 .7  

+ 0 .3  

Ч-0.4 

+ 0 .4

+ 7 ,8  

+ 0 ,3  

-0 .1  

+  1.2

+ 2 .7  

+ 1 .7  

-fl.O  

+ 1.0 

+ 0 .8

+11.8

+ 4 .4

+ 0 ,7

+ 1 .9

Гол

I,4 I 3,5  I 9,5 /-f 1Я.

—5.0

- 7 .4

- 8 , 4

^ , 4

- 5 . 2

+37,6

—5.3

- 9 ,0

( - 6 . 8 )

T a 0 Л u II n 9.Г» \f>li
Средние суммы радиационного баланса no широтам (ккал/см»^

Шнро-
тп.

град.
III IV

38 с. 1 .5 2 .7 3 .8

40 0 .8 2 ,0 3 .6

42 0 ,4 1.3 3 .4

44 0 .0 0 .8 3 .0

46 - 0 . 2 0 .5 2 ,7

48 - 0 . 4 0 ,2 2 .3

50 —0.5 0 .0 2 .0

52 — 0 .5 —0.2 1,6

54 - 0 . 6 —0.3 1.2

56 - 0 . 6 —0.4 0,7

58 - 0 . 7 - 0 . 5 0 .2

60 ' —0.8 —0 .6 —0.2

62 — о.в —0.6 —0.4

64 - 0 . 7 —0.6 —0.4

66 —0.7 - 0 , 6 —0.4

68
е л

—0.7 —0.6 —0.4

6.1
5.8
5.6
5.5
5.4
5,3
5.2
5.1
4.7
4.3
3.7
3.2
2.2 
1.3 
О.б 
0.1

V VI VU vin IX X xt XII 11 rw.t

8 .4 8 .8 8.5 7 .8 5 .4 3 ,5 1.7 0 .8 59.0

8 .3 8.8 8 .5 7 ,6 5 ,3 3.0 1 ,3 0 ,5 55.5

8 ,2 8 .8 8 .5 7 .5 5 .2 2 .6 0 .8 0,1 52,4

8,1 8 ,8 8 .5 7 ,3 5 ,0 2 ,3 0 ,5 —0 .2 49,6

8 .0 8 .8 8.5 7,1 4 .7 2 .0 0 .3 —0 .4 47,4

7 ,9 8 .8 8 ,5 6.9 4 ,5 1.8 0.0 — 0.5 45.3

7 .8 8.8 8 ,4 6 .7 4.2 1,5 —0.2 —0.7 43.2

7 ,6 8 ,7 8 .3 6.4 3.8 1.1 - 0 , 4 —0 .7 40.8

7,5 8.5 8.2 6.1 3.4 0,8 —0.5 — 0,8 38.2

7 .4 8 .4 8 .0 5.8 3.0 0 .5 —0.6 —0.8 35.7

7 .2 8 .3 7 .9 5.6 2,7 0 .3 —0.6 — 0.8 33.3

6 .9 8 .3 7.8 5 .4 2 .4 0,1 —0.7 — 0.8 31,0

6.5 8,2 7 .Я 5.3 2.1 - 0 .1 —0.7 —0.9 28,6

6.0 8,2 7.7 5,1 1,9 —0.2 —0.8 —1.0 26,5

5.5 8.2 7.7 4.9 1.6 —0 .4 - 0 . 9 - I . O 24,5

5.0 8.3 7.6 4,5 1,3 —0,7 —0,7 — 1,0 22.7





„„версий отрицательные значения месячных сумм баланса
уменьшаются.

 ̂ Летний сезон (июнь, июль) характеризуется малым измене- 
„„ем радиационного баланса по территории. В августе 
цпониый баланс повсеместно убывает, причем особенно з^ етн о
„а севере.

В табл. 9 6 представлены результаты выполненных 
М. И. Б уд ы ко , Н. А. Ефимовои, Л. И. Зубекок, Л. А. Строки- 
вой [9] расчетов среднего широтного распределения годовых 
сумм радиационного баланса поверхности суши, океанов н 
всей поверхности земного шара.

' Т а б я и ц а 9.6
Среднее широтиое распределение годовых сумм 
радиационного баланса (ккал/см*тод) поверхности

Широта, град. Океан Суша Среднее

70 -6 0  с. 23 20 21
60—50 29 30 30
50—40 51 45 48
4 0 -^0 83 60 73
30—20 113 69. 96
20—10 119 71 106 ^
1 0 -0 115 72 105
0—10 ю. 115 72 105

10—20 113 73 104
20—30 101 70 94
3 0 -4 0 82 62 80
4 0 -5 0 57 41 56
50—60 28 31 28

Весь земной шар ■ 82 49 72

На основании большого числа расчетных данных Н. А. Ефи
мовой были составлены карты [И], характеризующие геогра
фическое распреде*чение средних годовых сумм радиашюнного 
баланса для поверхности земного шара (рис. 9.6). Анализ 
это1’{ карты показывает, что изменение радиационного баланса 
при переходе с суши на море происходит скачкообразно, что 
выражается б  разрыве изолиний вблизи береговой черты. Это 
обусловлено резким изменением альбедо подстилающей поверх
ности; ввиду значительно меньших, чем для суши, величин 
альбедо поверхности океанов радиациопный баланс последних, 
как правило, превышает радиационный баланс суши.

Из рис. 9 .6  видно, что годовой радиационный баланс поло
жителен на всей территории земного шара и изменяется от зна
чений, близких к нулю, 3 Центральной Арктике и ’ 
•год вблизи границы вечных льдов до 80—95 ккал/ л
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D троп11ческ11х широтах. Тем не менее гппппыа
шюиного баланса могут быть отрнцателиш  и
“'районах с постоянным очень продол«“т ;ьньш
„л„ снежным покровом, т. с. в некоторых аркт,1чтеад/"^;;"“
харктических районах. И14еских или ан-

распределение радиационного баланса в холод,юн „ умепт 
„оГ, зонах земного шара можно считать прнблпже шо Ж Г
1,„м, так как н летом, и зимой подстилающая поверх ость w e t  
сравнительно однородна на больших территориях В з1суш'и- 
вых районах суши велачнна радиационного баланса c S „  
уменьшается. Это обстоятельство можно объяснить большим 
альбедо пустынь значительным расходом тепла на излучение 
вследствие высокой температуры поверхности пустынь Незна
чительные величины радиационного баланса имеют место 
в муссонных областях, где они обусловлены повышенной облач
ностью в теплое время года.

Максимальные величины радиационного баланса поверхно
сти над океанами наблюдаются в районе Индийского океана: 
восточнее Аравийского полуострова и северо-западнее Австра
лии. На суше максимум имеет место в малооблачных, но доста
точно увлажненных районах саванн и вечнозеленых тропиче
ских лесов.

Анализ месячных карт для января (рис. 9.7а) к июля 
(рис. 9.76) приводит к следующим выводам.

В январе радиационный баланс отрицателен к северу от 
45—47® с. ш. и положителен на всей остальной территории 
Земли, за исключением районов, прилегающих к Южному по
люсу.

Положлте^чьный радиационный баланс возрастает к эква
тору, достигая величии 8—12 ккал/см^*мес. К югу от экватора 
на океанах он изменяется сравнительно мало, составляя на 
океанах 8— 12 ккал/см^*мес.,. а на суше 6—8 ккал/см^ • мес.

В июле наименьшие в е л и ч и н ы  наблюдаются в Полярном бас
сейне и составляют значения порядка 4 ккал/см 'Мес. В уме
ренных широтах северного полушария наблюдаются очень^одно
родные поля радиации с величинами порядка 8 ккал/см • мес.

Такое равномерное распределение радиационного
определяет формирование континентальных
над этими районами. В тропических и экваториа. . ,  Р '
летние величины баланса чзмбияются по территор гоот-
пределах. Самые низкие значения, 4.S-O.0
ветствуют наиболее облачным ^
НОВ- Максимальные величины ^ппяжнепия и
в районах с оптимальным сочетанием ус.товии увлажнения
облачности.



Рис. 9 7а. Месячные суммы ралиациониого баланса tra поверхности земного mapit (ккал/см‘*• мес.) Яииарь.

100 ISO UQ 40 О 40 U0 130 >ВО____ <РО ,

Р«с . 9.76. Месячные суммы рпдиаш.отюго Оаяени. но поверхности земного шара (ккал/см’ .мес.). Мюль.



2.3. Радиационный баланс наклонных поверхностей

РадиациомныП баланс различно ориентированных нак 
пых поверхностен необходимо определять при решении разп^^'' 
лых задач в области строительства, гелиотехники, гоп, - 
метеорологии. ’

Радиационный баланс наклонной поверхности или естеств 
иого горного склона может быть записан следующим образом*

— (-̂ ек 4* +  ̂ ск) (1 Дк) — С̂Ч t/ск, (9.6)

где Scu, Dctu /? с к ^  потоки прямой, рассеянной и отраженной 
радиации на наклонную поверхность, Л ек— альбедо накло}пюГ1 
поверхности, Fck — эффективное излучение склона, (Уск — длин
новолновый обмен между поверхностью склона и окружающей 
горизонтальной поверхностью.

Длинноволновый обмен между склоном и горизонтальной 
поверхностью может быть определен следующим выраже-
JHICM {!]:

(9.7)

где б(п{ и 6г — излучательная способность поверхности склона 
и прилегающей горизонтальной поверхности, Гек и Гр— темпе
ратура поверхности склона н горизонтальной поверхпостп. 
п — постоянная излучения, а  — угол наклона склона.

Если излучательные способности склона и горизонтальной 
поверхности равны, то выражение (9 .7) записы вается следую
щим образом:

-  г?) sm= ^ . (9.8)

Определение отдельных составляющих радиационного ба
ланса склонов рассмотрено в главах 5—8, В данном параграфе 
рассмотрен радиационный баланс склонов в целом.

В литературе имеются немногочисленные данны е по иссле* 
дованию радиационного режима горных склонов в конкретных 
географических районах [2, 4, 22] или различно ориентирован
ных плоских поверхностей в модельных условиях [16].

Уравнение (9.6) записано для изолированного склона 
плоской наклонной поверхности), перед которым расположена 
ровная горизонтальная поверхность и горизонт полностью от
крыт, В действительности такие условия встречаются исключи
тельно редко. В естественных условиях необходимо учитывать 
закрытость горизонта горами или строениями и определять по
токи отраженной радиации от окружающих предметов на исс.1с* 
дуемую поверхность, Особенно важно это учитывать при расче
тах снеготаяния в горах. В настоящее время эта задача еше
ж
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не оешена. Для каждой конкретной задачи приходится проап. 
дить специальные актииометрические измерения составляющих
ладиациоииого баланса.

Различия между радиационным балансом  горизонтальной 
повеохиости и наклонными поверхностями отчетливо характе- 
пизуются относпте^аьными величинами радиационного баланса. 
Относительные величины радиационного балан са определяются 
как отношение радиационного баланса наклонной поверхности 
к величине радиационного баланса горизонтальной поверхно-
сти.

5ск Of 
Вг

Рис. 9.9. Зависимость относительных величин радпа- 
ЦП0111ЮГ0 баланса склона (Всв/5г) от угла наклона а 

и азимута поверхности.
Карадог, 16 нюияЮЗС г., IG час. «  мин., Л^-28%  iJi0-2G9’. 

облачность 10 баллов Ci, ветер ЮВ, I м/сск. ‘

На рис. 9 .8 а, б  приведены зависимости относительных вели
чин радиационного баланса от угла наклона и азимута поверх- 
iioCTH при различных высотах Солнца и безоблачной атмосфере, 
nocjpoeimbie по данным измерений [16]. Ориентация поверхно
стен по странам света отмечена буквами на соответствующих 
кривых. Как видно из рисунков, с увеличением высоты Солнца 
уменьшается влияние азимутальной ориентации на величины 
радиационного баланса. Д ля поверхностей, обращ енных в сто
рону Солнца, наблюдается максимум относительных ве^чичнн 
радиационного баланса {Вси/В^) при значении угла наклона 
поверхностей а «90° — Лф, наиболее отчетливо выраженный при 
малых высотах Солнца. При малых и средних высотах Солнца 
радиационный баланс наклонных поверхностей, обращенных 
iv Солнцу, значительно больше радиационного баланса для го
ризонтальной поверхности.
510



Для поверхностей,. ориентированных и ртл
ложную Солнцу, наблюдается минимум в е л и З ”/ ’ 
для некоторых значении угла наклона поГепхнг.г^"'

“ г ,т г

п п о . .  о , , . ж . М  Р - « ™ «  y.“ S ™  " Ж  " „ ' Г
излучения. Д ля склонов с азимутами 90 и 27П® пп ^  
к солнцу наблюдается монотонное убывание в“ и ,„ Т Г / В  
с увеличением угла наклона поверхности °ок/Ог

На рис. 9 .9  дана зависимость относительных величин радиа
ционного баланса от угла наклона и азимута поверхюсти при 
сплошной перистои облачности. ^ Р

Из сопоставления рис. 9.8 а и 9.9 видно, что при сплошной 
перистои облачности азимутальная зависимость В меньше, чем 
при безоблачном небе.

Зона отрицательного радиационного баланса в данном слу
чае отсутствует, что связано с увеличением прихода рассеянной 
радиации и уменьшением эффективного излучения, обусловлен
ным влиянием облачности,

§ 3. РАДИАЦИОННЫЙ БАЛАНС АТМОСФЕРЫ И СИСТЕМЫ 
ЗЕМЛЯ-АТМОСФЕРА

3.1. Приходная и расходная части радиационного баланса 
атмосферы и системы Земля — атмосфера

Приходную часть радиационного баланса атмосферы Вц 
составляют поглощенная атмосферой прямая солнечная и рас
сеянная радиация д, з также поглощенное атмосферой тепло
вое излучение подстилающей поверхности Ua. Расходная часть 
определяется потерями тепла за счет теплового излучения 
атмосферы в направлении к земной поверхности и в мировое 
пространство. П ервая составляющая расходной^ части радиа
ционного баланса атмосферы представляет собой противоизлу
чение атмосферы fa ,  а в т о р а я  — излучение атмосферы в миро
вое пространство ^

Тогда уравнение радиационного баланса атмосферы будет
пметьвид

Если предположить, что ^а~ п роп ускат^ьн ^^  
атмосферы для теплового излучения,^то ^  может быть 
рой тепловое излучение подстилаюшен п о в^  ^



Таким образом, величина fn  — £а= /*о  представляет 
эффективное излучение подстилающей поверхности, а р р  
+  £оо=Я« — уходящее излучение подстилающ ей поверхнп 
и атмосферы в MJfpOBoe пространство. Пос*1е преобразований 
уравнение радиационного баланса атмосферы запишется в виде

+  <7‘ (9_ jQj

В радиационном балансе системы зем ная поверхность — ат 
мосфера Вс. приходную ч^сть составляю т прямая солнечная и 
рассеянная радиации, поглощенные подстилающей поверх
ностью и атмосферой, а расходную — уходящ ее излучение. По' 
этому уравнение радиационного баланса системы Зем ля—атмо
сфера имеет вид

(^*И)
где So' — приход солнечной радиации за  пределами атмосферы, 

— альбедо Земли как планеты.
Представление о локальных величинах радиационного ба

ланса системы земная поверхность —  атмосфера и его состав
ляющих можно получить по приведенным в табл. 9 .7  экспери
ментальным данным аэростатного зондирования 27-километро
вого слоя атмосферы [15].

Т а б л и ц а  9,7

Радиационный баланс системы земная поверхность—атмосфера 
(кал/см^ • мнн.)

Лота ^кн V У» Лс X Облачноаь

25 V 1962 г. 1.38 0,35 19.3 0.98 0.18 15,3 17.9 Ясно
30 V 1,23 0,29 16.1 0.74 0.087 22 ,0 18.8 •

5 V! — — ;--- 0,85 0,15 —. —
12 VI 1.04 — --- 0,75 0.006 33 .9 16,3
22 VI 1,02 0,11 --- 0,63 - 0 .0 1 9 34.1 18.3 St. Си

4 VII — __ 0,68 0,15 — 18.5 SU Си
7 VII 1.15 0,41 22,2 0,58 0 ,20 20,0 23,2 Ясно

12 VII 1,0Я 0,39 21,6 0,70 0.11 20 ,9 20 ,9 «
•22 XI 0,45 0,37 64.4 0,12 0.084 20,1 22.0 р

П р и м е ч а н и е .  Во и Внв — полный и коротковолновый радиаииониые 
балансы системы; i4c и А„ — альбедо системы и земной поверхности.

Глобальные значения радиационного баланса системы зе.м- 
ная поверхность— атмосфера и его составляющ их, по данным 
спутника «Нимбус-П», приведены в табл. 9.8 [32].

К а к  видно из таблицы, средний глобальный р а д и а ц и о н н ы й  
баланс колеблется около нуля, что указывает на малые откло
нения системы земная поверхность —  атмосфера от р а д и зц и о н -
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НОГО равновесия.Глобальные значения л
тельно ниже полученных ранее (34—42%)

Т а б л и и о  9.8 
Глобальный радиационный баланс Гкял/гм2 

_________по измерениям *Нимбус-|Ь, 1Э66 г

Период

16-31 V 
1—15 VI 

16—30 VI 
1—15 VII 

16-28 VII

н

30.1 
30,6
30.1
29.1 
29.5

0.341
0,337
0,338
0,343
0,342

о,аз9
0,3-12
0,345
0,346
0,345

+0,002
—0,005
—0,007
М ),003
-0 ,0 0 3

П р и м е ч а н н е. Данные получены с 
солнечной постоянной, равноЛ 1.95 
[гл. V наст, сб., 34, 45].

учетом 
кал/см^-мин.

3.2. Географическое распределение радиационного баланса 
атмосферы и системы Земля — атмосфера

Поскольку средние годовые температуры Земли в целом 
мало меияются со временем, поглощенная радиацпя системы 
Земля — атмосфера для всего земного шара должна быть 
в среднем равной уходящему излучению. Это условие равенства 
нулю радиационного баланса системы Земля — атмосфера для 
всего земного ш ара может, очевидно, сл}*жить надежным кри
терием правильности предлолсенной методики и полученных 
результатов. Просуммировав величины поглощенной радиации 
для всей Земли, нашли, что она равна 161 ккал/см^■ год. Ухо
дящая радиация при этом оказалась равной 162 ккал/см^ • год. 
Полученное согласование удовлетворительно.

В «Атласе теплового баланса земного шара» под редакцией 
М. И. Будыко [5] предложена годовая карта радиационного 
баланса системы Земля — атмосфера (рис. 9.10).

В табл. 9.9 приведены средние широтные значения погло
щенной радиации системы Земля — атмосфера ухо
дящего излучения fco, радиационного баланса системы ^емля — 
атмосфера Во для июня и декабря.

Вычитая значения радиационного баланса 
noBepxHqcTH из величины радиационного пя/тпа-
З ем л я^атм о сф ер а , Т. Г. Берлянд [7] 
ционного баланса атмосферы н построила месяч 
карты для северного полушария.
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Т а б л и ц а  9.9

Широта
град.

Июнь
70 С. 15,4 12,9
60 17,2 13,4
50 18,3 13,6
40 19,0 14,1
30 19.1 14,6
20 18.5 14,2
10 17,2 13,3
0 15,5 12,7

2.5
3.8
4.7
4.9
4.5 
4.3

2.8

0,0
0.7
2.6
5.7
9.6

12.8
15,5
16,9

Декабрь

11,4 
11.7
12.3
13.1
14.3 
U.8 
U.1
13.1

-1 1 ,4  
-И .О  
- 9 .7  
—7.4 
—4.7 
-2 .0  

1.4 
3.8

Рис. 9.11. Годовые суммы раднацнонного баланса атмосферы для се
верного полушария (ккал/см *год).
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Здесь приведем годовую (рис. 9Л 1) и две месячные карты 
характеризующие теплый (рис. 9.12 а)  и холодный (рис. 9.12 6)’ 
периоды года. Анализ этих карт указы вает на сравнительно ма-

О)

Рис. 9-12. Месячные суммы радиационного баланса атыо
а — >яаъ,

лую пространственную изл>еичивость рад 1[ацпониого баланса. 
Особенно это сказывается летом, так как летом шнротные из
менения поглощениои солнечной радпацнп и уходящ его пз- 
л у ч а т я  состав,1 яют около 4— 6 ккал/см^* мес. В дек абре на
блюдается более значительное изменение р ад и ац н о н н о го  
баланса (от — 10 ккал/см*«мес. в высоких ш иротах до  
— { ккал/см*»мес, в низких). ГодоиоП радиационный баланс 
также обладает заметной гсогра1[1ичсской изменчивостью.
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6}

Расчеты среднего широтного распределения радиационного 
баланса атмосферы осуществлены Т. Г. Берлянд и К. Я. Винниковым (табл. 9.10).

сферы для северного полушария {ккал/см®*мес). 
б —декабрь.

Помимо советских ученых, вопросом географического рас
пределения радиационного баланса атмосферы и системы Зем
л я -а т м о с ф е р а  занимались мноше зарубежные ученые.

В табл.. 9.11, составленной Мёллером [30], приведены для 
сравнения результаты расчетов средних годовых величин 
радиационного баланса атмосферы и его составляющих 
для различных широтных зон, выполненных разными авто
рами.
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в  работе [28] Мёллер и ряд других авторов дают као 
географического распределения средних годовых величин ралия  ̂
диониого баланса атмосферы над Европой и частью Атлантич 
ского океана для января, марта, мая и сентября 1955 г. '

Т а б л и ц а  9.10
Среднее широтиое распределение радиационного 

баланса атмосферы (ккал/см^< год)

Широта, грйЛ. Широта, грал.

7 0 -6 0  с. 70 0—10 ю. 74
6 0 -5 0 60 1 0 -2 0 76
5 0 -4 0 60 20—30 74
4 0 -3 0 69 3 0 -4 0 71
3 0 -2 0 В2 4 0 -5 0 64
20—10 83 5 0 -6 0 57
1 0 -0 76 Земля в целом 72

Т а б л и ц а  9.11
Сраонсние результатов расчетов радиационного баланса (кал/см2« сутки) 

атмосферы и его составляющих
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30—30" с. ш. 40-60» с. ш. 60 -90 ’ с. ш.

Ба)ф и Филиппе (1934 г.)

Я 90 82 81
217 за з 227

B t 127 151 146

Хотон (1954 г.)

ч 121 99 59
359 333 287

5а 238 2 U 228

Лондон (1957 г.)

ч 96 83 65
F  — fW * 0 305 280 230

Ва 209 197 165

• Мёллер (1959 г.)
Ч 92 79 55

F  — F 300 291 262
Bs 208 212 207



3.3. Вертикальные профили радиационного баланса

Здесь будут рассмотрены профили полнот й „ .  
нового Вда балансов. П од термином «рад|1ацпонный'*”бял°°‘'̂ ' 
в дальнейшем понимается полный радиац1,он1ГГбал^р я

Величины раднацнонного баланса на оазных vno«t 
лосфере и стратосфере могут изменяться в шнрокм 
ОТ отрицательных значений порядка —0 4  кал/гм2 / Т  
"до положительных 1 ,2 -1 .4  кал/см». 
у,^), причем эти экстремальные значения чаще всего наблюй 
ются при безоолачноп погоде на широтах 10_30®

в  средних широтах днем (Л. >15") раднацнонный баланс
на всех высотах положителен. Максимальные значения I_
1,2 кал/см2-мин. могут быть получены летом в околополуден- 
иые часы над воднон поверхностью или любой другой подсти
лающей поверхностью с малым альбедо. На величину радиа
ционного баланса безусловно влияет состояние воздушной 
массы, расположенной выше и ниже балансомера. Чистая воз
душная масса при прочих равных условиях обусловливает вы
сокие значения радиационного баланса. Наиболее резко на ве
личины радиационного баланса воздействует изменение высоты 
Солнца н изменение количества облаков над пли под балансо- 
яером.

Основные закономерности вертикального хода радиацион
ного баланса могут быть рассмотрены на примере данных аэро
статного актинометрического зондирования, производимого 
ЛГУ. На рис. 9.13 приведен ряд вертикальных профилей радиа
ционного баланса по дневным измерениям с аэростата, подни
мающегося до высот 30—33 км. Методика измерений и более 
подробные результаты даны в [23]. Каждый профиль приведен 
к определенной высоте Солнца. Значения радиационного 
баланса на высотах получены с точностью 107а-

Профиль I (выше И км) характеризует ход радиацишшого 
баланса в стратосфере над снежной поверхностью Ь
Величины баланса низкие, наибольшее значение ь -  
=0,06 кал/см2‘ мин. Величина радиационного баланса в стра
тосфере практически постоянна. 
филя получена над подстилающей поверхностью

^’ профили 3 , 6 я 7  относятся к летнему ^иГмдаа'*-
56”). Профиль 7 дает м а к с и м а л ь н о  возможные ~  
циониого баланса для шпрот ф >50 . Все у  ̂ сравни- 
профиля получены в безоблачную погоду 
тельно чистых в о з д у ш н ы . ч  масс. Малая ^
В с высот 6 км (профили 3, 6 и 7) и с
описываемого профилем 1, указывает  ̂  ̂ jjyqHCToro рав-
тах наблюдается состояние, близкое к состоянию лучис



новесия. Если гтарушемии горизонтальной однородности подсти
лающей поБсрхиости при подъеме нет, то лучистое равновесие 
наблюдается с высот 3— 5 км.

Рис. 9.13. Вертикальные профиж! радмаииониого ба
ланса.

/ ~ М  ноября JS6I г., /«0-19*,. ясяо; ? — 23 октября 1964 г., Л ^ =  
-26.5% 10 баллов St; 3 — 22 июля 1964 г., Л ф -гб .З " , ясно; ■I — 
I октября 1965 г.. /«0-35%  10 баллов, многослойная: 5 — 21 ок
тября 1965 г., /|0 -2б ,5* , ясно; 5 — 5 нюня 1962 г.. -56", яс - 

по; 7 — 23 ыая 1962 г., Л 0 “ 5Т®, ясно.

Профили 2, 4 п 5  характеризуют воздействие аэрозольной  
компоненты на величины радиационного баланса. В случае 
профиля 4  известно, что в этот день содерж ание аэрозольной  
компоненты в нижней стратосфере значительно превы ш ало
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средние значения. С другой стороны как пп и 
„011 радиации (рис 6.17, профиль М), так и по 
цпонного баланса 4 видно, что нзмеимие Z r o Z t ' T  
сфере составляет в обоих случаях 0,25 кзл/сТ ?«„„ “ "Р "™ ' 
чниоА изменения радиационного баланса являет.» ,У' "Р"' 
восходящего коротковолнового потока Так™ 
радиационного баланса связан с прнспстввем аэомпп^ 
рый «съедает» высокие значения альбедо облаков 
„ый слог, может быть представлен как некоторое L y n p o lo M  
ное серое тело с альбедо от 20 до 40% в завкимостГот кон
центрации аэрозоля и мощности слоя). Этот вывод подтвесж- 
дает и профиль 2 который также имеет участки с овдтим *„ 
ростом (7— 18 км ). В этом случае над слоем облаков замечен 
С.Ю11 (2-^6 км) с аномальной мутностью.

Из приведеннь^ примеров впдпо, что над подстилающими 
поверхностями с большим альбедо состояние лучистого равно
весия легко нарушается. Одной из причин неуравновешенности 
компонент радиационного баланса является повышенная 
концентрация аэрозоля над такими поверхностями.

Профиль 5 показывает воздействие аэрозольной компоненты 
(повышенной концентрации) на радиационный баланс при без
облачной ситуации. Стратосферный аэрозоль, располагающийся 
в этом случае на высотах 9—16 км, увеличивает альбедо сис
темы тропосфера — подстилающая поверхность, а следова
тельно, снижает величину радиационного баланса (спад выше 
9 км). По-виднмому, аэрозоль оказывает влияние и на эффек
тивное излучение земной поверхности.

Следовательно, аэрозольная компонента препятствует осу* 
ществлению лучистого равновесия, причем в присутствии об
лачности происходит сдвиг равновесия в сторону радиацион
ного нагревания (рост радиационного баланса на высотах 15— 
25 км, профиль 4 ) .  В отсутствии облачности и в случае, когда 
аэрозольный слой располагается между прибором и земной по
верхностью, наблюдается сдвиг лучистого равновесия в сторо
ну радиационного выхолаживания (радиационный баланс имеет
тенденцию к снижению, профиль 5).

Таким образом, лучистое равновесие осуществляется в^боль- 
шинстве случаев в стратосфере в условиях незамутненной воз 
душной массы и в отсутствии облачных образовании в ниж

В верхней тропосфере условия, близкие ^ 
весию, возникают большей частью при  ̂  ̂ ^.^ра-
Солнца « 2 5 ° ) .  В некоторой мере последнее положен , р
ведливо и для нижней стратосф еры . „„опртгйнпю лчинно-

Обратимся теперь к вертикальному Голу-
волноБого баланса. Днем длинноволновый
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чить, если параллельно измерениям радиационного баланся 
измеряются суммарная н отраженная радиации: ' ®

»1 л + “2 W О , /? \

где (Х[д, сх2д, otjK, cl2k — длин
новолновые и коротковолно
вые переводные множители 
для первой II второй сто- 
рон балансомера (aj и аа 
не должны  различаться бо
лее, чем на 2 % ) ,  П р , ^  
показания балансомера, ис
правленные на температуру 
п давление (для измерении 
в свободной атмосфере); 
Q п R  —  суммарная и отра» 
женная радиации, измерен
ные пираиометрами (с уче
том угловых и спектраль
ных поправок как для пира- 
нометров, так и для балан
сом ер а).

При актинометрическом 
зондировании, проводимом 
ЛГУ, кроме балансомера 
с полиэтиленовой защи
той, применялся сдвоенный 
балансомер, позволяющий 
получить длинноволновые 
потоки и баланс с точно
стью 5% в тропосфере и не 
меньше 10% в страто
сфере. Профили длинновол
нового баланса предста
влены на рис. 9.14. Кривые 
У, J2, 3  характеризуют Вдв 
для дневных условий летом 
( / )  и осенью {2, 3) ,  при
чем профиль (2) получен 
в облачную погоду (St 
10/10), Кривые /  и 3 ха
рактеризуют высотный ход 
Вдв для типичных условии 
(близких к средним) Д*чя 
ясной погоды летом » 
осенью.

0,2 0,^
8 а  к а л  /  см м ин  

Рис. 9.14. Вертикальные профили длпл- 
поиолпоиого радиационного Оалаиса.

J — 22 июля 19&4 г., /10-26,5*; 2 ^ 2 3  октября 
1964 г., /« 0 —26.5*; а —21 октября 1S65 Г„ A q =  

26,5*; 4 — ясто, ночь, ясно ЩАО); 5 — лето, 
иочь, облачно (ЦАО); б — лето, ночь. США; 
7 — экпоторлольные поЛоны (ЦАО); в —тро- 
ннческие роПоны (ЦЛО); Р — эксперименталь

ный профиль, лето. Средняя Азия.
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кривые 4 —9 приведены для сравнрнпа
„ять профилей { 4 - 8 )  характеризуют средние Х н т д  
ценные с помощью актимомет£„.,еского p a in Z lf ," " -  
в ночных условиях, а профиль 9 описывает
4 км по результатам дневного самолетного i L
3 Средней Азии [20]. зондирования

Профили 4 —5  показывают средние зняит,и« 
вого баланса для безоблачной {.̂ ) „ облачной 
в лсптй период по данным восьми станций актиммпрн "ескога 
радиозондирования над территорией СССР и ^
ним на корабле «Воейков» в тропиках [18]. получен-

Средние значения длинноволнового баланса для прнэквато 
рнальных ( 0 - 5  ) и тропических (1 5 -2 0 “ зимой и 25» л е З  
шпрот представлены  профилями 7, 8 [19]. '

Профиль 6 характеризует средние величины длтигаволно- 
ВОГО баланса летом в ночное время над территорией США [291.

Приземные значения Вдв ночью и днем при сплошной облач- 
зюсти невелики: от —0,03 до —0,08 кал/см^^мин; днем при яс-
лей погоде 5дв в приземном слое достигает _0,13,
—0,17 кал/см2‘ мин.

Длинноволновый баланс формируется, как это видно из 
рпс. 9.14, в основном в тропосфере до высот 7—10 км, выше 
Йдв медленно возрастает (по абсолютному значению во всех 
случаях). М аксимальное значенне (—0,36 кал/см^^мин.) полу
чено на высоте 28 км (профиль 2) при сплошной облачности 
на высоте 1—2 км и аномальной мутности в надоблачном слое. 
Минимальные (абсолютные) значения Бдв получены в середине 
облачного слоя (профили 2, 4 ) ,  где длинноволновый баланс 
достигает нуля. Рост Лдв в слое 2—7 км (профиль 2) связан 
с необычно высокой температурой, влагосодержанием и концент
рацией аэрозоля на этих высотах 23 октября 1964 по сравнению 
с условиями 21 октября 1965 г. (профиль <3), когда на высоте
5 км температура воздуха была на 18® ниже, а влагосодержа- 
нне в 7 раз меньше, чем 23 октября 1964 г. Приземные значения 
5дв невелики и колеблются в пределах от —0,05 до —0,08 
кал/см2«мин. ночью и до —0,15 кал/см^'*мин. — днем.

Различие дневных (профили 1, 2  ̂ 3, 9) и ночных (профили 
4—8) величин Вдв проявляется как в тропосфере, так^и в стра
тосфере. Наиболее близок к средним ночным осеннни дневной 
профиль (5); в стратосфере он п р а к т и ч е с к и  совпадает со сред
ним летним (5), построенным по данным Суоми 
личие летних профилей 1 п 6 м аксим ально в ^  Р i
20%) и уменьшается в стратосфере до 10%. Несколько ^  
шие различия дневных и ночных ночного
при сравнении среднего летнего Ш  ^  г» з^ом случае
зктинометрического радиозондирования ЦА . 
различия достигают 30%.
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сравнение данных дневного п ночного зондирования пока 
вает, что формирование профилей происходрц днем на м " 
ших высотах, это наглядно демонстрирует профиль Р, котоп'^^а 
получен при высоком Солнце. Значительные изменения в п 
филе могут обусловливаться гтовышен!юй концентрацией аэо°' 
золя, примером тому служит ход профилей 2 и 9 на высот-и*
2—4 км. ^

Влияние облачности на величины 5дп можно оценить по поп 
филю 5. Почти на всех высотах абсолютные величины fi ' 
в этом случае меньше, чем по другим профилям. Исключение 
составляют высоты 11,5— 17 км, где минимальные (по абсолют
ной величине) значения Бдв получены в экваториальных широ' 
тах (профиль 7).

Наибольшие (по абсолютным значениям) средние ве^анчины 
Вл,1 по данным ЦАО получены в тропических районах (про
филь 5).

Таким образом, дневные летние величины длинноволнового 
баланса в тропосфере могут быть выше средних ночных (про
филь 6) на 15—20%; в стратосфере различие уменьшается до 
10%. Средние значения осенью профиль {3) отличаются 
от средних летних значений в темное время суток (5) лишь 
в тропосфере. Средние значения Вдв, по данным ночного акти
нометрического радиозондирования в С СС Р и США, для од
ного и того же сезона расходятся на 15—25% в нижней тропо
сфере и до 307о — в стратосфере.

Вертикальное распределение величин длинноволнового ба
ланса в дневное время зависит, главным образом, от высоты 
верхней границы облачного покрова и от количества поглощен
ной солнечной радиации в том или ином слое атмосферы, т. е. 
в конечном счете от стратификации активных компонент 
в атмосфере.

3.4. Лучистый приток тепла

Рассмотрим результирующий приток тепла в атмосфере до 
высот 55 км, получаемый за счет всех (коротковолновых и 
длинноволновых) составляющих радиационного баланса.

Экспериментальные и теоретические работы, целью которых 
является исследование радиационных изменений температуры 
по данным о вертикальном распределении полного баланса, не
многочисленны. Это объясняется тем, что экспериментальные 
исследования радиационного баланса в дневное время имеют 
ряд трудностей методического характера, преодолеть которые 
возможно путем усложнения измерительной аппаратуры  (как 
это сделано в аэростатном комплексе Л ГУ  [23]) или идти по 
пути создания прибора, непосредственно измеряю щего лучистык 
приток тепла. В этом направлении достигнуты о п р ед е ,п ен н ы е 
успехи [10].
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в теоретических работах в большинстве 
ется радиационное охлаждение атмосферы за 

„олиобого излучения (глава 8. § 3), и в меньшей гтГ„! 
даонпое нагревание атмосферы за счет 
волнового излучения (глава 8, § 3) и в меньшей степ ^ н 'Г г™ ' 
дионных изменении температуры для полного nf»! 
баланса не так обширны, наиболее и к т е З ы е  п « ^ '™ " ™ ™  
смотрены в работе [13]. Так из работы Д  Ориига гл“
что во всем слое стратосферы лучистое равновесие о т с у ^ е т  
„а всех широтах, ^ а  исою чевием узкой переходной
ласти 35 45 с. ш. Южнее этого пояса радиационный баланс 
стратосферы положителен, а севернее-отрицателен, следова- 
тельно, возникают условия для межширотнон адвекции тепла 

Расчеты Д . Оринга и Д. Пресмана убедительно 
ствуют о том, что тепловой режим стратосферы контролиру
ется в первую очередь радиацией. Однако недостаточная 
надеж ность исходных данных для расчетов, а также различие 
в методах расчетов приводит к тому, что результаты расчетов 
различных авторов значительно расходятся даже в отношении 
основных особенностей профиля радиационных изменений тем
пературы. Величины радиационных изменений температуры 
в исследуемом посредством эксперимента слое атмосферы по
лучаются как разность значений радиационного баланса на 
верхней и нижней границе этого слоя, отнесенная к разности 
давлений на границах слоя:

dT  \ дВ ciAiz / /п 1 о\
S F  =  - ^ - д Г ------2^'’ -W  '■рад/час. (9.13)

где A B =J3(z2)— B ( z i ) — прирост радиационного баланса, вы
раженный в кал/см^ • мин.; Ар — разность давлений на т м  же 
уровнях в миллибарах; 22 и zi — высоты верхней и нижней гра
ницы исследуемого слоя. Точность получаемых таким образом 
данных невелика (малая разность больших величин), так как 
дневные вертикальные профили В зависят от ряда парамет
ров \  влияние которых на показание прибора необходимо оп
ределить, а затем и исключить. Но приведение к одной высоте 
Солнца и учет неоднородности подстилающей поверхности для 
данных полного радиационного баланса, полученных ® 
тропосфере и стратосфере, пока еще не могут быть в
с высокой точностью. __и кп-

Кроме того, переход к формуле (9.13) от про 
нечным разностям оправдан лишь для
тике при обработке аэростатных „ и м е е т  смысла
использование ш ага по высоте меньше 0,5 км не имеет смысла
из-за неточностей в самом профиле.

Изменение влияние температуры н давления пр»бор. негорнзон\ ____ _ ____^
тальность прибора,^^неоднородность подстилающей поаерхно
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Эксперлментальные данные по радиационным изменег 
температуры получены только до  высот 28 км. Б олее подпой 
данные можно нанти в работах (14, 17]. Н а рис. 9.15  
ряд профилей радиационных изменений температуры, отобо 
ных с учетом сделанных выше замечаний о возможных исто*' 
FiHKax ошибок (профили, для которых изменения высот 
Солнца незначительны, а подстилающ ая поверхность сравн1т̂ 
тельно однородна, например, отсутствует облачность), п  
ходу профилен видно, что в нижнем 2-километровом слое в пе̂  
риод май — ноябрь доминирует радиационное нагревание, при
чем величины нагревания иногда достигают 0,4 град/час"

^ipad/4acat

Рнс. 9.15. Радиаииоиные изменения температуры в тропосфере н ниж* 
ней стратосфере по данным полного радиационного баланса. 1962 г»
J — 25 мни. г — 12 июля, 3 — 3 «юля, 4 — А июля, 5 — 30 мая. 6 — 7 июля.

7 — 22 ноября.

В слое 2— 10 км радиационные изменения сравнительно неве
лики и колеблются около нуля.

Результаты, полученные В. Г. Кастровым [12] на высотах
3— 5 км, показывают, что летом величины радиационного нагре
вания и охлаждения близки и достигают 0,06— 0,08 град/час. 
Поэтому в дневное время радиационный эффект изменения  
температуры близок к нулю.

Результаты зондирования в мае (профили 5)  показывают» 
что выхолала1вание начинается уж е с высот 9— 10 км.

По трем июльским зондированиям (2, 4, 6)  в слое 9— 14 км 
получены локальные максимумы радиационного нагревания. 
По ходу профилен (5, 4)  можно видеть, что летом переход 
к радиационному охлаждению происходит на высотах 17— 
18 км, величина которого на высотах 24— 27 км достигает  
—0,3 град/час. Другая группа профилей показывает, что в ниж
ней стратосфере возможны случаи лучистого равновесия. Ход 
профилей радиационного баланса в стратосфере для других 
дней, приведенных на рис. 9.13 ( / —5 ), подтверж дает отмечен
ные закономерности в распределении радиационных изменении  
температуры.
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S UMMAR Y

The problem of the radiation transfer In the atmospliere has 
recently attracted the attention of not only atmospheric phy
sicists but also of specia lists in various branches of science and 
technologз^ The interest towards this problem in atmospheric 
physics has been considerably intensified by the appearance 
and development of satellite  meteorology, particularly in con
nexion with the solution  of the inverse problems of satellite  
meteorology —  those of the reconstruction of the vertical pro*- 
files of m eteorological elem ents (temperature, air density, hu
midity, ctc.) from the measurement data of the quantitative 
characteristics of the outgoing radiation field. Great attention 
is being presently paid to taking account of the diabatic factors 
(radiative ones included) of weather and climate in the works 
devoted to the theory of climate and the numerical m odelling 
of general atm ospheric circulation. The information about the 
radiation field in the atmosphere has become most necessary 
for such branches of science as agrobiology, light physiolog)*, 
health resort study, et al. The characteristics of the radiation 
field of the Earth as a planet have appeared to be of great 
importance for the solution of complicated technical problems 
connected w ith the flights of space vehicles, as well as for many 
other technical applications.

The m ain content of the monograph, which should be con
sidered as a reference book, presents a summary of the measure
ment and calculation  results of various radiation characteristics 
of the atm osphere and the underlying surface. The text of the 
book is devoted to a brief explanation of the substance of the 
matter and refers the reader to the literary sources of the given  
data, a considerable part of which has been obtained by the 
authors of th is m onograph (chiefly, research physicists of the 
University of L eningrad); som e of the results have never been
published before. • x с j- *•

Practical applications require the development of a radialion 
model of the atm osphere sim ilar to the weIl-kn̂ ô ^̂  ̂
the structure and com position of the atmosphere. Theretore, 
Chapter I contains a brief description of the model of ^^e struc
ture and com position of the atmosphere (the significance о 
data is also determ ined by their role as the 
the transfer of radiation in the atm osphere). At present, ho^excr,

555



il is premature lo speak about the p ossib ility  of the constrbction 
of the radiation model of the atm osphere; the on ly  practical 
attempt at the moment con sists in th e  an a lysis  o f the situation 
from the point of view  of the availab ility  of in itia l data required 
for the construction of such a m odel. The present глопо^гапЬ 
may appear to be the basis for such an alysis.  ̂ ^

Chapter 2 considers the m ain optical ch aracteristics of radia* 
lion absorption and scattering by the atm osphere, the majority 
of which refer to the elem entary acts of m olecular absorption 
or scattering on s in g le  particles. In the end of the chapter a 
brief sum m ary is given of the data characterizin g  the scattering 
functions in the real atmosphere.

Chapter 3 presents a survey of data on the spectral and 
integral transparency of the total atm ospheric th ickness. Chap
ter 4 gives a detailed characteristic of the regu larities of the 
spcctral and sp a tia l— temporal variab ility  of the albedo of na
tural underlying surfaces, clouds and the earth’s surface ~ a t -  
m o^ h ere system .

Chapters 5—7 consider the regu larities of the variab ility  of 
the direct solar, scattered, reflected and global radiation . These 
chapters give the analysis of the data on the spectral and an
gular radiation distributions and offer inform ation on the spa
tial-tem poral variability of shortw ave radiation fluxes and sums. 
Considerable attention is paid to the data on th e  radiation in
come upon inclined surfaces. The data on the radiative flux 
divergence due to shortw ave radiation are briefly d iscussed .

Chapter 8 g ives the data on various characteristics of the 
thermal radiation of the atm osphere. H ere the data can be found 
on the spectral and angular distributions of therm al radiation, 
the vertical profiles and geographical distribution of not only 
thermal radiation fluxes but a lso  longw ave net radiation. Just 
like in the chapters dealing with shortw ave radiation, the prob-  ̂
lem of the regularities of the variab ility  of therm al radiation  
fluxes upon the inclined surfaces in considered here. The last 
section of the considered chapter offers a description  of the 
characteristics of the m esostructure of the therm al radiation  field 
•of the Earth as a planet.

Chapter 9 contains the data on the net radiation of the under
ly ing  surface, the atm osphere and the earth’s surface —  atm os
phere system , and characterizes both the three-dim ensional sp a
tial structure of the net radiation field and its tem poral varia
tions. The inform ation about the total radiative flux divergence  
is given here as w ell.

Every chapter of the m onograph is followed by a reference 
list contain ing the m ost im portant works in accordance with 
separate sections.
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